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П Р Е Д И С Л О В И Е 

В книге исследуется механизм образования солености рассолов и 
соленых вод седиментационных бассейнов. 

Постановка такой проблемы в качестве самостоятельной научной 
задачи мотивирована во Введении. 

Д л я ее решения применены методы термодинамики, физико-хими-
ческой гидродинамики и теории диффузионных процессов. Использова-
ние этих методов вызвано необходимостью изучить геохимическую роль 
геологически длительных процессов массопереноса в подземной гидро-
сфере, обусловленных планетарными и региональными физическими 
полями. 

Процессы массопереноса в подземных водах рассматриваются с по-
зиций точных данных и обобщений геологических наук. Геохимическая 
эффективность процессов во всех случаях оценивается количественно. 
Оценки носят, как правило, приближенный характер, так как на совре-
менном уровне развития гидрогеологии точные строгие решения можно 
получить только в редких случаях. Тем не менее полученные оценки по-
зволяют объективно учесть и количественно выразить основные свой-
ства подземных вод — непрерывную изменчивость их солености в геоло-
гическом времени и пространстве, их динамичность, разновозрастность 
почти всех компонентов их солевого состава. 

В первой части книги рассматривается массоперенос в покоящейся 
водной фазе пористых геологических образований, происходящий по 
механизму молекулярной диффузии. 

Во второй части анализируется массоперенос в движущейся водной 
фазе пористых геологических образований, происходящий по механизму 
конвективной диффузии. 

В обеих частях изложению закономерностей массопереноса в гео-
логических средах предшествуют феноменологическое описание физиче-
ской сущности и теории процессов молекулярной н конвективной диф-
фузии и характеристика их кинетических параметров в разных, особенно 
в пористых средах. Включение в книгу данных разделов вызвано тем, 
что в отечественной и зарубежной литературе отсутствуют сводные ра-
боты по диффузионным и конвективным процессам, составленные с уче-
том специфики объектов геолого-гидрогеологического изучения. 

Третья часть, посвященная доказательству парагенетической связи 
рассолов и соленых вод седиментационных бассейнов с галогенными 
формациями, позволяет проверить на основе геолого-гидрогеологических 
данных, относящихся к седиментационным бассейнам всего земного 
шара, справедливость основных теоретических выводов по формирова-
нию солености подземных вод, сформулированных в предшествующих 
разделах настоящей работы. 

В четвертой части содержится термодинамическая оценка роли 
внутрипластового испарения и мембранных явлений в концентрирова-
нии минепалъного вещества в подземных водах. 



Данная работа является первым систематическим исследованием 
процессов формирования химического состава подземных вод, выпол-
ненным на основе теории и методов термодинамики и физико-химической 
гидродинамики. Вследствие ограниченного объема работы в ней, естест-
венно, «е могли быть освещены многие важные вопросы формирования 
солености подземных вод. В частности, в работу не могли быть вклю-
чены примеры приложения развиваемого в ней подхода к изучению фор-
мирования солености подземных вод в конкретных седиментационных 
бассейнах; частично этот пробел восполняют ранее опубликованные ра-
боты автора. 

Автор будет признателен читателям данной работы за все крити-
ческие замечания и пожелания по ней. Они несомненно помогут ему 
избежать при дальнейшем 'исследовании и развитии темы многие недо-
статки, свойственные настоящей работе. 

Работа выполнялась во В С Е Г И Н Г Е О в 1965—1967 гг. 



ВВЕДЕНИЕ 

Исследования проблемы формирования подземных вод в конечном 
счете должны ответить на четыре вопроса: 1) каким образом и когда 
формируется водная фаза горных пород земной коры и, в частности, 
седиментационных бассейнов; 2) каким образом и когда формируется 
наблюдаемая соленость этой фазы; 3) каким образом и когда форми-
руется наблюдаемый состав этой фазы; 4) каким образом и когда фор-
мируется наблюдаемая региональная гидрогеохимическая структура 
седиментационных бассейнов. 

Имеющийся научный материал о свойствах, солености и составе 
подземных вод в связи с их распределением в геолого-гидрогеологиче-
гких структурах земной коры позволяет исследовать на достаточном 
научном уровне три последних вопроса. Однако недавно начатое изуче-
ние изотопного состава подземных вод как будто бы дает обнадеживаю-
щие указания на возможность оправданных научных исканий и по пер-
вому вопросу. 

Данная работа в основном посвящена исследованию механизма 
образования солености рассолов и соленых вод седиментационных бас-
сейнов и в меньшей степени —изучению механизма образования гидро-
геохимической структуры этих бассейнов. 

Выделение в качестве самостоятельного предмета научных исследо-
ваний вопроса о происхождении солености подземных вод без одновре-
менного рассмотрения их состава на первый взгляд может показаться 
необоснованным. Однако если принять во внимание солевой состав под-
земных вод, общая концентрация солей в которых превышает 5 г/л, то 
оказывается, что все минерализованные подземные воды характеризу-
ются исключительным единообразием минералогического своего сос-
тава: все они (при солености более 5 г/л) —воды хлоридные. Исклю-
чение составляют лишь гидрокарбонатно-хлоридные и сульфатные воды, 
распространение которых сравнительно с хлоридными водами резко 
ограничено, локализовано. 

Если обратиться к рассмотрению состава хлоридных вод, учиты-
вая их катнонный состав, то окажется, что среди них резко преобла-
дают натриевые воды (рис. 0 ,1*) . Исключение составляют, очевидно, 
воды с очень высокой соленостью (более 300 г/л), в составе которых 
над натрием преобладают кальций или магний. Но эти воды всегда свя-
заны с галогенными формациями, чаще всего образуя в последних вну-
триоолевые скопления. 

Следовательно, вопрос о происхождении солености таких сверхкреп-
ких рассолов, а вернее, по-видимому, кристаллогидратов, представляется 
достаточно ясным. Применительно к ним основной вопрос — э т о вопрос 
о проявлении в их составе в качестве главного компонента кальция. 

* В нумерации рисунков и формул первая цифра означает номер главы, а вто-
рая— порядковый номер рисунка или формулы в этой главе. 
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Рис. 0.1. Зависимость концентра-
ции NaCl в подземных водах седи-
ментационных бассейнов от их 
солености (полулогарифмический 

график): 
Общее число точек iV=1530; число то-
чек по бассейнам: Западно-Сибирский 
431, Восточно-Сибирские 320, Восточно-
Предкавказский 149, Средне-Руоский 
169, Прикаспийский 294 ("в том числе 
Ташлнискнй 149, Южно-Эмбенский 145), 

Бухаро-Хнвинский 167; 
Цифры в прямоугольниках — число то-
чек в процентах от их общего числа N 
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Но этот вопрос можно выделить в качестве самостоятельного предмета 
изучения. 

Поэтому можно считать, исключив из рассмотрения сверхкрепкие 
рассолы, что все или почти все соленые воды и рассолы содержат® каче-
стве главного компонента, резко преобладающего над всеми другими, 
хлористый натрий. Это означает, что проблему формирования солености 
рассолов и соленых вод можно свести к истории в них хлористого нат-
рия. Зная последнюю, нетрудно установить пути и источники появления 
в хлоридно-натриевых водах и других компонентов их состава — каль-
ция, магния, малых и рассеянных элементов. 

Резкое преобладание в соленых водах и рассолах хлористого нат-
рия позволяет их рассматривать в первом приближении как бинарный 
раствор, что существенно облегчает вычислительные операции без их 
влияния на принципиальную сущность сделанных при этом выводов. 

Вопрос о происхождении солености минерализованных подземных 
вод не является (новым. Корни его можно обнаружить уже в работах 
средневековых ученых, литературное наследство которых по вопросам 
учения о подземных водах (происхождение источников, кругообороты 
природных вод, включая подземные, и пр.) достаточно обширно. 

Здесь достаточно сформулировать основные концепции в отноше-
нии формирования солености рассолов и соленых вод седиментацион-
ных бассейнов, имеющиеся в научной литературе: 

1) соленость есть результат захоронения, сингенетического или эпи-
генетического, и геологически длительного сохранения рапы солеродных 
водоемов и вод морских водоемов; 

2) соленость есть результат внутрипластового испарения подземных 
вод; 

3) соленость есть результат проявления глинистыми формациями 
свойств полупроницаемых мембран (осмос, обратный осмос, фильтра-
ционный эффект); 

4) соленость есть результат гравитационной дифференциации ион-
ных компонентов состава подземных вод; 

5) соленость есть результат диффузионных процессов; 
6) соленость есть результат гравитационно-струйчатого перетека-

ния рапы солеродных водоемов. 
В современной литературе резко господствует первая концепция, 

которая рассматривает соленость как следствие чисто геологических 
процессов. Остальные концепции учитывают эффекты, которые можно 
назвать физико-химическими. 

Принципиальное отличие первой концепции от остальных состоит 
в том, что она по существу отрицает развитие, изменение солености под-
земных вод в геологическое время, прошедшее с момента захоронения 
рапы солеродных водоемов или воды морских водоемов, даже если это 
захоронение произошло, например, в кембрийское время. Одна из 
главных координат всех геологических процессов — время —этой кон-
цепцией по существу не учитывается. 

Физико-химические концепции, за исключением шестой, рассматри-
вают наблюдаемую соленость как итог геологически длительных про-
цессов миграции, перераспределения минерального вещества подземных 
вод Ii водорастворимых геологических формаций, как итог развития, 
изменения. В этом они ближе учитывают сущность геологических про-
цессов, ближе соответствуют геологическому мышлению. 

В прошлом проблема формирования состава подземных вод реша-
лась главным образом на основе учета только геологических фо^м дви-
жения материальных частиц водной фазы горных пород, поскольку эти 
формы, например захоронение морской воды в процессах седиментоге-
неза, отличаются наглядностью и физической определенностью, как и 
все механические формы движения. 



Но механическая форма движения — не единственная в природе. 
На схеме (рис. 0,2) показаны элементарные формы движения мате-
риальных частиц в природе, которые в той или иной степени имеют ме-
сто и в седиментационных бассейнах. Исключение составляет только 
ядерная форма движения, свойственная звездным системам. Радиоак-
тивный распад элементов, составляющий сущность атомной формы дви-
жения, имеет два отчетливо устанавливаемых следствия: геохимическое 
(,накопление в земной коре продуктов распада) и геотермическое. Гео-
химическая роль магнитной и электрической форм движения совсем не 
изучена, не поставлена даже в качестве дальней задачи научных иссле-
дований. Химическая и физико-химическая формы движения, находясь 

Формы 
движения 

Тепловая 
Механическая 
Гравитационная 
Электрическая 
Магнитная 
Атомная 
Ядерная 

Макроскопические эффекты 

Формы движения 

Действующая 
сила Тепловая 

Механиче-
ская (фильт-

рация) 
Гравита-
ционная 

Градиент 
концентрации 

Молеку-
лярная 

диффузия 

Гравита-
ционная 

конвекция 

Градиент 
давления 

Бародиф-
фузия 

Фильтра-
ционная 

диффузия 

Градиент 
температуры 

Термодиф-
фузия 

Термомеха-
нический 
эффект 

Тепловая 
конвекция 

Градиент 
электрического 

потенциала 

Электро-
диффузия 

Электро-
фильтра-

ция 

Рис. 0.2. Элементарные формы движения материальных частиц и их макроскопи-
ческие эффекты 

в основе процессов, сопровождающихся эквивалентным обменом масс, 
не могут обусловить увеличение солености подземных вод. Тепловая, 
механическая (в виде фильтрация) и гравитационная формы движения 
в условиях физических полей, свойственных седиментационным бассей-
нам, обусловливают появление множества макроскопических эффектов 
(см. рис. 0.2). Геохимические следствия эффектов, вызванных градиен-
том электрического потенциала, регионального значения не имеют, так 
как эффекты эти проявляются, по-видимому, только на участках рас-
пространения сульфидных тел. 

Остальные макроскопйческие эффекты неминуемо должны наблю-
даться в седиментационных бассейнах, ибо они являются следствием 
сочетания форм движения и силовых полей (концентрационного, геогра-
витационного и геотермического), которые либо свойственны всем без 
исключения седиментационным бассейнам, либо наблюдаются в их очень 
большом числе. 

Все эти эффекты, кроме быть может термомеханического, характе-
ризуются одной общей особенностью: они сопровождаются переносом 
массы. 

Если учесть характер действующих полей и формы движения мате-
риальных частиц водной фазы седиментационных бассейнов, то необхо-
димо сделать вывод, что процессы массопереноса в последней могут 
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быть геологически длительными, т. е. могут .непрерывно продолжаться 
миллионы, десятки и сотни миллионов лет. Нетрудно заметить, что в 
такие периоды времени могут приобрести большое значение даже те 
формы массопереноса, эффективность которых в масштабах обычного 
времени (часы, сутки, годы, десятки лет) кажется пренебрежимо малой. 

Основной задачей настоящей работы являются изучение и количе-
ственная характеристика основных видов переноса минерального веще-
ства в подземных водах оедиментационных бассейнов под влиянием пла-
нетарных (геотермического н геогравитационного) и региональных (кон-
центрационных) полей. 

Перенос массы может происходить одним из двух теоретически воз-
можных способов: во-первых, посредством диффузии и, во-вторых, по-
средством конвекции — переноса массы движущимися жидкостями. 

Изучение массопереноса можно выполнить на основе теории и мето-
дов физико-химической гидродинамики и термодинамики. В настоящей 
работе используются оба подхода. 

Физико-химическая гидродинамика, которая близка по содержанию 
к теории тепло- и массопереноса и может рассматриваться как часть 
последней, изучает закономерности и' дает теоретическое истолкование 
явлений переноса массы движущимися жидкостями. При этом -она 
использует феноменологический путь изучения физических явлений пе-
реноса, который не зависит от принятых в кинетической теории газов 
и жидкостей воззрений на молекулярную структуру вещества и моле-
кулярный механизм процессов. Изучение макроскопического движения 
вещества и его адэкватное описание составляют смысл феноменологи-
ческого пути. 

Распространение массы в неподвижных жидкостях изучается тео-
рией диффузии, которую можно рассматривать как часть физико-хими-
ческой гидродинамики, исследующей явления массопереноса в частном 
случае — в покоящихся средах. 

Термодинамика представляет собой в настоящее время « а у к у о в с е х 
физических и химических превращениях и изменениях тел. Круг задач, 
решаемых ею, исключительно широк. Это связало с тем, что все свои 
выводы она строит на изучении энергетических макроскопических эф-
фектов явлений и процессов. Плодотворность ее методов при решении 
геологических проблем сейчас признана многими исследователями. Наи-
более перспективно ее применение (особенно применение термодина-
мики необратимых процессов) в гидрогеохимических рассмотрениях, сей-
час очень далеких от количественных оценок и решений. 

Наряду с элементарными формами движения материальных частиц 
природных тел существуют сложные формы движения. Они могут быть 
до конца разложены «а элементарные формы движения, но, будучи ста-
тистическим выражением последних, «е сводятся только к ним, а им<еют 
свое особое содержание, свою специфику проявлений. Например, кусок 
резины можно нацело разложить на составляющие ее молекулы, но 
последние уже не обладают упругими свойствами, присущими резине. 
Так же обстоит дело с соотношением простых и сложных форм движе-
ния материальных частиц. 

Геологическая форма движения реально существует, имеет много-
образные проявления. Д л я данной работы особое значение имеют две 
формы такого движения. Это, во-первых, перераспределение водных 
масс гидросферы в процессах осадконакопления и связанное с ним фор-
мирование еедиментациовных вод, и, во-вторых, избирательное концен-
трирование ряда элементов, образующих хорошо растворимые соедине-
ния, и связанное с ним образование галогенных формаций. 

Гидрогеохимические следствия этих двух форм движения должны 
быть исследованы: в морских осадках гидрогеолог часто не находит 
морской воды, а обнаруживает либо воды пресные, либо рассолы. Поэ-



тому геохимическая история седиментационных вод подлежит в данной 
работе рассмотрению, причем в связи с явлениями массопереноса, по-
скольку только последние могут обусловить замену воды с одной соле-
ностью водой с другой соленостью. 

Давно установленная, но !недостаточно изученная пространствен-
ная связь рассолов с галогенными формациями диктует постановку 
третьей задачи: установление ,парагенетичеокой связи рассолов и соле-
ных вод седиментационных бассейнов с галогенными формациями. 

Решение этих трех задач должно пролить свет на механизм форми-
рования солености подземных вод седиментационных бассейнов, что и 
является основной задачей работы. 

Установим здесь смысл выражения «подземные воды седиментаци-
онных бассейнов». 

Основными таксономическими структурными единицами современ-
ной региональной гидрогеологии являются артезианские бассейны и 
бассейны трещинных вод (или гидрогеологические массивы). 

Артезианские бассейны — это тектонические структуры синклиналь-
ного строения, включающие водоносные пласты с напорными водами 
(артезианскими и субартезианскими). Грунтовые воды и воды, насы-
щающие водонепроницаемые толщи пород (водоупоры), этим понятием 
не учитываются, как и реально наблюдаемая неразрынность всей мас-
сы подземных вод таких бассейнов. 

Поскольку при изучении процессов массопереноса в водной фазе 
водонасыщенных горных пород необходимо учитывать все региональ-
ные виды нахождения подземных вод в горных породах и их матери-
альное единство, то отмеченная ограниченность понятия артезианский 
бассейн делает желательным использование в данной работе другого 
термина. 

По этой причине ниже всюду используется термин «подземные во-
ды седиментационных бассейнов», причем под последними понимаются 
отрицательные структурные элементы платформ и складчатых (геосин-
клинальных) областей, заполненные осадочными отложениями. К числу 
седиментационных бассейнов в пределах платформенных областей отно-
сятся плиты, синеклизы, впадины и прогибы, в пределах складчатых 
областей — межгорные и предгорные впадины и прогибы, а в зоне, про-
межуточной между платформами и геосинклинальными областями, — 
краевые прогибы. 

Подземные воды седиментационных бассейнов включают не только 
пластовые напорные (артезианские и субартезианские) воды водонос-
ных горизонтов и комплексов, но и грунтовые воды, а также воды, на-
сыщающие водоупорные отложения, т. е. фактически все воды, запол-
няющие пустоты горных пород ниже зеркала грунтовых вод. 

Под соленостью подземных вод в настоящей работе понимается 
суммарное содержание в них растворенных минеральных веществ. 
В таком понимании термин этот является синонимом термина общая 
минерализация; его единственное, но существенное преимущество — 
краткость. 



ЧАСТЬ ПЕРВАЯ 

МОЛЕКУЛЯРНО-ДИФФУЗИОННЫЕ ЯВЛЕНИЯ 
И МОЛЕКУЛЯРНО-ДИФФУЗИОННЫЙ МАССОПЕРЕНОС 

В ПОДЗЕМНЫХ ВОДАХ СЕДИМЕНТАЦИОННЫХ БАССЕЙНОВ 

Глава I 

ФЕНОМЕНОЛОГИЧЕСКОЕ ОПИСАНИЕ ДИФФУЗИИ 

Введение 

В гидрогеохимических рассмотрениях диффузионные процессы в ка-
честве причины формирования солености и состава подземных вод назы-
ваются редко д а ж е в порядке предположения, а научный анализ этой 
роли в литературе отсутствует. 

Лишь в немногих гидрогеологических работах диффузии придается 
какое-либо значение. В 1926 г. немецкий геолог Е. Фулда высказал 
предположение, что растворенные в подземных водах соли могут регио-
нально мигрировать за счет диффузионных и осмотических процессов 
(Lotze, 1957). Американский геолог К. У. Хортон (Horton, 1944) коли-
чественно оценивал роль молекулярной диффузии в неоднородном рас-
пределении солености пластовых вод песчаниковой формации Вудбайн, 
Восточный Техас. В. А. Приклонский (1960), основываясь на резуль-
татах экспериментального изучения диффузионного выщелачивания гли-
нистых пород (Приклонский и Окнина, 1956), отметил значительную 
роль диффузионных процессов в формировании солевого состава под-
земных вод. Н. П. Затенацкая (1963) проследила роль диффузионных 
процессов в локальном засолении аральских глин Тобол-Ишимского 
водораздела. Н. А. Огильви (1959) впервые обратил внимание на диф-
фузионно-фильтрационную природу гидрогеохимических полей. Датский 
инженер А. Фолкер (Volker, 1961) связывал увеличение с глубиной 
солености подземных вод кайнозойских отложений района Иссель-озера 
(Дания) с диффузионным рассеянием вещества пермских соленосных 
отложений. 

Роль молекулярной и конвективной диффузии в региональных гид-
рогеохимических процессах освещена в ряде наших работ (1963, 1965, 
1966, 1968). 

Отрицательную оценку роли диффузионных процессов в формиро-
вании состава подземных вод в литературе можно встретить чаще, чем 
положительную (,например, Russel, 1933; Палей, 1938; Bredehoeft и др., 
1963). В этих работах без какого-либо научного обоснования утверж-
дается, что диффузия — процесс слишком медленный и действует только 
на ограниченных расстояниях, а поэтому не имеет реального значения. 
По мнению акад. А. П. Виноградова « . . . малая скорость которых (все-
возможных диффузионных механизмов. — С. С.) д а ж е в масштабах гео-
логического времени не может обеспечить перенос значительных масс 
вещества на ощутимые расстояния» (Виноградов, 1967). 

Геологи склонны придавать диффузионным процессам значительно 
большее значение, чем гидрогеологи. Н а это указывают работы 
Н. Л. Боуэна (Bowen. 1921), А. Р. Уитмана (Whitman, 1928), С. Дуф-
фела (Duf fe l 1937), Д ж . А. У. Бугге (Bugge, 1946), Р. Ягича (Jagi tsch r 
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1949) и особенно работы Р. М. Гаррелса, Р. М. Дрейера и А. Л. Xoy-
ланда (Garrels и др., 1949), Б. А. Соколова (1947 и более поздние) и 
Г. Л. Поспелова (1966 и более ранние). 

Систематическое изложение физической сущности и теории диффу-
зионных процессов в геологической литературе отсутствует. По этой 
причине автор считает необходимым рассмотреть эти процессы доста-
точно подробно, обратив особое внимание на те их проявления, которые 
имеют непосредственное отношение к проблеме формирования подзем-
ных вод. 

Сущность явления 

Определения 

При температурах выше абсолютного нуля во всех существующих 
в природе телах происходит непрерывное беспорядочное движение ча-
стиц, называемое тепловым движением. Беспорядочность движения яв-
ляется следствием частого столкновения частиц друг с другом так, что 
путь каждой частицы имеет сложную зигзагообразную форму. Частица, 
участвующая в таком беспорядочном движении, траекторией не обла-
дает. Это означает, что нельзя предсказать, основываясь на знании на-
правления движения частицы в данный момент времени, направление ее 
движения в последующий момент. Это означает также, что движение 
частиц подчиняется лишь статистическим законам теории вероятности. 

Такое беспорядочное движение частиц, являющееся неотъемлемым 
и характерным свойством материи, называют в физических науках диф-
фузией *. 

Если количество частиц одного и того же вида в разных частях тела 
неодинаково, то часть диффундирующих частиц будет заметно переме-
щаться от мест с повышенной концентрацией частиц к местам с пони-
женной их концентрацией. Так как движение частиц во всех направле-
ниях равновероятно, то число частиц, выходящих из мест их повышенной 
концентрации, будет больше числа частиц, в эти места входящих, про-
сто потому, что число частиц в них больше. 

Пусть в сечении А имеется больше частиц, чем в сечении Б 
(рис. 1.1). Тогда от А к Б диффундирует больше молекул, чем от Б к А. 
Так образуется необратимый макроскопический поток частиц, который 
называют молекулярной или концентрационной диффузией, а иногда и 
просто диффузией. Поскольку молекулярная диффузия сопровождается 
перемещением в пространстве массы, то она представляет собой явле-
ние переноса. 

Процессы молекулярной диффузии прекращаются при установле-
нии в теле однородного распределения частиц. Но и в отсутствии гра-
диентов концентрации беспорядочное, т. е. диффузионное, блуждание 
частиц не прекращается. Его называют самодиффуз ией. Макроскопи-
чески оно не проявляется и поэтому не относится к явлениям переноса. 
Непосредственно самодиффузию в отличие от молекулярной диффузии, 
наблюдать нельзя. Косвенно же эффект самодиффузии можно обнару-
жить в смесях изотопов тяжелых элементов с минимальной относитель-
ной разницей масс. При этом различие масс играет фактически роль 
«отметки», позволяющей отличить одни атомы от других. Если атомы 
какого-либо элемента, например свинца, с массовым числом mi поме-
стить в одну часть экспериментальной ячейки, а атомы этого же эле-
мента с массовым числом т2 и с той же концентрацией поместить в дру-
гую часть ячейки, то после удаления диафрагмы 5 все атомы под влия-

* Этот и другие термины диффузионных процессов, также как большинство 
научных терминов, однозначного толкования не имеют. 
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ннем самодиффузии в конце концов перемещаются и образуют одно-
родную смесь (рис. 1.2). Понятно, что самодиффузия геологического 
или геохимического значения иметь не может. 

В простейших случаях движущей силой молекулярной диффузии 
является градиент концентрации. Однако направленная диффузия мо-
жет наблюдаться и в телах, в которых градиентов концентрации нет, 
но они подвергаются действию внешних полей, генерирующих в них 

па> п6 

Рис- 1.1. Поток молекулярной 
диффузии: 

" а п п б ~ число частиц в сече-
ниях А и Б; 

стрелка — направление диффузии 

Рис. 1.2. Схема самодиффузии: 
/ и 2 — атомы одного и того ж е химического элемента 

с массовыми числами т i и т 2 ( m i ^ m 2 ) : 
А — распределение частиц при т^=0; Б — распределение 

частиц через время т: S — диафрагма 

градиенты температуры, давления или электрического потенциала. Под 
влиянием этих градиентов в телах могут возникать «направленные диф-
фузионные потоки частиц, которые .называются в зависимости от харак-
тера обусловливающих их полей термодиффузией, бародиффузией и 

Рис. 1.3. Схема термодиффу-
зии и бародиффузпи 

распределение частащ: /} до по-
явления градиентов температуры 
и давления; 2) под влиянием 
градиента температуры; 3) под 
влиянием градиента давления: 
а) частицы растворенного веще-
ства с маосой гп; б) частицы 
растворителя с массой .U 

(т>М) 
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электродиффузией соответственно. Примечательно, что эти виды диф-
фузии ведут к установлению в первоначально однородных смешанных 
жидкостях и газах градиентов концентрации их компонентов, т. е. со-
провождаются !некоторым разделением смесей (рис. 1.3). 

Все названные выше виды диффузии были определены примени-
тельно к покоящимся средам — газообразным, жидким или твердым. Но 
диффузия происходит и в движущихся средах — газах, жидкостях, рас-
плавах. В этом случае частицы перемещаются в пространстве под влия-
нием двух совершенно различных механизмов: во-первых, при наличии 
в движущейся среде разности концентрации возникает молекулярная 
диффузия; во-вторых, частицы увлекаются средой в процессе ее дви-
жения и переносятся вместе с ней, подвергаясь при этом рассеянию. 
Совокупность обоих процессов именуется конвективной диффузией, а 
при движении жидкостей через пористые среды — фильтрационной диф-
фузией. В зарубежной литературе последний процесс «называют гидро-
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динамической или гидравлической дисперсией. В турбулентных потоках 
наблюдается турбулентная или вихревая диффузия, которая характери-
зуется гем, что хаотическое движение имеют не только отдельные ча-
стицы, но и капельки, и струи жидкости вместе с заключенными в них 
частицами. 

Конвективная диффузия может быть свободной или естественной 
и вынужденной. В первом случае движение среды вызывается только 
различием ее плотности в разных макроскопических ее частях. При вы-
нужденной конвекции перемещение вещества происходит главным обра-
зом под воздействием внешних сил, например фильтрационного потен-
циала. 

Все виды конвективной диффузии сопровождаются направленным 
перемещением вещества и поэтому относятся к явлениям массопере-
носа. Если скорость последних в покоящихся средах определяется ис-
ключительно скоростью диффузии частиц, то в движущихся средах оп-
ределяющее значение имеет, как правило, скорость движения среды. 

Самодиффузия и молекулярная диффузия не являются процес-
сами, проявление которых требует расходования внешней энергии. 
Конвективная диффузия всегда сопровождается расходованием такой 
энергии. 

Теория 

Теоретическое рассмотрение диффузии имеет цель описать законо-
мерности диффузионных процессов посредством математических урав-
нений и решить последние для различных граничных и начальных усло-
вий. Такое рассмотрение может быть чисто феноменологическим или 
молекулярно-кинетическим. 

Феноменологическая теория диффузии, принятая в данной работе*, 
основана на первом законе Фика и на уравнении неразрывности — од-
ном из фундаментальных соотношений гидродинамики, выражающем 
закон сохранения масс. Ока игнорирует молекулярную структуру ве-
щества, рассматривая его компоненты как взаимнопроникающие кон-
тинуумы. Теория эта не обеспечивает получения числовых коэффициен-
тов и параметров диффузионных уравнений, поэтому они должны опре-
деляться экспериментально. При феноменологическом подходе поведе-
ние и свойства изучаемой системы описываются с помощью макроско-
пически наблюдаемых количественных величин, таких как давление, 
температура, состав, объем, время. 

Диффузионные процессы, как и все природные процессы, проте-
кают в пространстве и во времени. Поэтому теоретическое изучение 
диффузии сводится к изучению изменения концентрации в пространстве 
и времени в зависимости от движущих сил диффузионных процессов. 

В 1855 г. немецкий ученый Фик опубликовал статью о молекуляр-
ной диффузии, которая положила начало всестороннему научному 
изучению этого всюдного природного явления. В ней он по аналогии 
с теплопроводностью высказал предположение, что движущей силой 
молекулярной диффузии является градиент концентрации, а диффузион-
ный поток вещества связан с этим градиентом посредством линейного 
соотношения: 

J x = - D - ^ - . (1.1) v dx ' ' 

* Молекулярно-кннетнческая теория диффузии в жидкостях пока не достигла 
стадии, на которой можно получать количественные оценки, исходя из некоторых пред-
ставлений о молекулярной структуре н процессах в жидкостях, как это имеет место 
в отношении некоторых газов. 
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Это уравнение называется первым законом Фика. В нем J x - диф-
фузионный поток, который в общем случае является векторной величи-
ной, с — концентрация, х — расстояние, D — коэффициент диффузии, 
смысл которого устанавливается из самого уравнения. 

Соотношение (1.1) можно записать также в форме, независимой от 
определенной системы координат, а именно посредством векторных обо-
значении. В этом случае: 

J = — D • g r a d e . (1.2) 

Первый закон Фика можно интерпретировать следующим образом. 
Если вещество имеет разную концентрацию в разных своих частях, то 
возникает его диффузионный поток в направлении понижения концен-
трации (на это указывает отрицательный знак перед градиентом кон-
центрации), который в конечном счете приводит к однородному распре-
делению вещества по всему его объему. Величина потока пропорцио-
нальна разнице концентрации, отнесенной к единице длины, причем 
роль константы пропорциональности выполняет коэффициент диффу-
зии D. Если - J ^ - = 0, т. е. концентрация вещества постоянна, то диф-
фузионный поток отсутствует. 

Первый закон Фика с достаточной точностью выполняется в бинар-
ных смесях с невысокой концентрацией диффундирующего вещества. 
При более высоких концентрациях последнего п в многокомпонентных 
смесях роль движущей силы диффузии играет уже не градиент концен-
трации, а градиент активности. Д л я этих случаев первый закон Фика 
записывается в виде: 

J j = - A ^ i , (1.3) 

где /,•; Di и Q i— диффузионный поток, коэффициент диффузии и 
активность ('-го компонента смесн. 

Выше предполагалось, что диффузия протекает в изотермической 
среде в отсутствие внешних сил и химических превращений. Но первый 
закон Фика сохраняет свою силу и в более сложных случаях, если его 
выразить в обобщенном виде, используя термит.! химической термоди-
намики. 

Макроскопические процессы переноса мас:ы не наблюдаются толь-
ко Ii однофазных пли многофазных системах, находящихся в состоянии 
термодинамического равновесия, при котором 

grad и., = grad = . . . = 0 \ 

где (j; — химический потенциал г-го компонента. 
Если это условие не выполняется, то в системе самопроизвольно 

возникают процессы диффузионного переноса массы, движущей силой 
которых является градиент химического потенциала. Д л я г-го химиче-
ского вида первый закон Фика записывается в виде: 

J i - - D t grad и,, (1.4) 

или для одномерного потока: 

J r = - D r ^ . (1.5) 

* Микроскопические флуктуации величии, относящихся к некоторому макроскопи-
ческому телу или его отдельной части, происходят непрерывно и в системах, находя-
щихся is термодинамическом равновесии. 
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В уравнениях (1.4) и (1.5) градиенты химических потенциалов мо-
гут зависеть как от градиентов параметров, описывающих состав сис-
темы, так и от градиентов температуры и давления. 

Первый закон Фика 'описывает только стационарную (установив-
шуюся) диффузию, при которой концентрация диффундирующего ве-
щества в любой точке пространства с течением времени не меняется, 
являясь функцией только пространственных координат. Если измене-
ние концентрации со временем имеет место, то диффузия будет неста-
ционарной (неустановившейся). 

Д л я примера рассмотрим диффузию в сосуде А, на дне которого 
имеется слой легкорастворимой соли Б и который погружен в сосуд 
с чистой водой В таким образом, что верхний край сосуда А постоянно 
находится под тонким слоем проточной чистой воды (рис. 1.4). Начи-

Рис. 1.4. Схема линейной 
диффузии, нестационарной 
при т < т с и стационарной 

при т > т с : 
а — геометрическая схема диф-
фузии; б — распределение кон-
центрации по высоте сосуда А 
в зависимости от времени % 

x-h — zErIiE: 
x-h — 

z-ldx— 

h i r 
-i  

0-» -х^О 

8 

пая с некоторого момента т, равного нулю, соль будет растворяться и 
диффундировать снизу вверх. Если ее концентрация на поверхности 
твердой фазы постоянна и равна cs, то распределение концентрации 
диффундирующей соли по высоте сосуда в разные моменты времени 
T1, т2, ..., Tc схематически можно изобразить так, как показано в правой 
части рисунка. При значениях т < т с распределение соли соответствует 
нестационарной диффузии, а при т > т с — стационарной. В последнем 
случае из сосуда А в сосуд В выходит постоянное количество соли: 

dx h 

где / — поток соли через единичное поперечное сечение. 
Если сосуд А имеет очень большую высоту, то стационарная диф-

фузия может не проявиться очень длительное время. 
Нетрудно заметить, что при стационарной диффузии по схеме 

рис. 1.4, а распределение соли по высоте х описывается уравнением 
прямой линии: 

C = (1.6) 

Чтобы найти распределение концентрации в пространстве и вре-
мени при нестационарной диффузии, составим дифференциальное урав-
нение материального баланса для одномерной диффузии вещества через 
элементарный слой высотой dx и с единичной площадью, выделенный 
в сосуде А на высоте х (см. рис. 1.4). 

В соответствии с первым законом Фика количество соли, посту-
пающей в слой dx через нижнюю его поверхность, составит: 

дх 
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Количество соли, выходящей из слоя dx через верхнюю его поверх-
ность, будет: 

j , dj J^ дс д I j j дс 
дх дх дх I дх 

Если в слое dx химические реакции диффундирующего вещества 
не происходят, т. е. в этом слое оно не порождается и .не исчезает 
(условие неразрывности), то изменение концентрации соли в слое dx 
за единицу времени равно разности потоков, входящего н выходящего: 

# = = 0 .7» 

Уравнение (1.7) известно как второй закон Фпка. Оно описывает 
накопление вещества в любой точке среды как функцию времени. Для 
элементарного объема оно имеет вид: 

пли в инвариантной к системе координат форме: 

- ^ - = D - d i v g r a d c , (1.9) 

где div — дивергенция. 
Если в дифференциальном объеме взаимодействия диффузионных 

потоков не происходит, то второй закон Фпка можно обобщить на 
системы с произвольным числом компонентов: 

о-1® 

где компонент i может принимать значения 0, 1, 2, ..., п. 
Если среда, в которой происходит диффузия, не находится в со-

стоянии покоя, то нужно учитывать не только изменение концентрации 
вследствие диффузии, но и изменение концентрации вследствие конвек-
ции, например, вследствие фильтрационного движения растворителя. 

Пусть имеется одномерная система с потоком растворителя (сре-
ды) в направлении х. Если Vx — скорость конвекции, с — концентрация 
растворенного вещества, D — коэффициент диффузии, то изменение кон-
центрации вследствие конвекции в слое dx с единичным поперечным 
сечением за время dx можно представить, учитывая уравнение нераз-
рывности, в виде соотношения: 

d c = ~ i № • c W - ( v • c W d'. = - ± { v - c ) - d~- O - i i ) 

Изменение концентрации в этом слое вследствие диффузии в соот-
ветствии с уравнением (1.7) составит 

*< = £(*>£)*• (1-12) <3JC ^ дх / 

Суммируя уравнения (1.11) и (1.12), получаем уравнение одномер-
ной конвективной диффузии: 

Если скорость конвекции среды постоянна (и = const), то 
дс г. д2с дс 

= £) — — V • -5— . 
и-. дх2 дх 
дс г, д2с дс , , , л\ = (1.14) 
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Уравнение (1.14) можно представить в инвариантной к системе 
координат форме: 

дс -* — ==£> • div grad с — v • grad с. (1-15) 

Нетрудно показать, что при диффузии вещества через среду, в ко-
торой происходят его химические превращения, изменение концентра-
ции вещества с во времени описывается уравнением: 

^ = d S - / « ) . ( 1 Л 6 > 

где первый член отражает изменение концентрации вследствие диффу-
зии, а второй представляет собой закон скорости реакции, обусловли-
вающей изменение концентрации вследствие химических его превраще-
ний. В случае реакции первого порядка, когда скорость реакции про-
порциональна концентрации только одного из реагирующих веществ: 

f(c) = £ = - k - c , (1.17) 

где к — константа скорости реакции, с — концентрация расходующе-
гося в реакции вещества (отсюда знак минус). 

Уравнения молекулярной диффузии (1.7—1.10), конвективной диф-
фузии (1.13—1.15) и диффузии, сопряженной с химическими превра-
щениями (1.16), являются основными уравнениями теории массопере-
носа. Количественные их решения с учетом граничных и начальных 
условий составляют одну из ооновлых задач этой теории и рассматри-
ваются в ряде монографий (Левич, 1952; Лыков и Михайлов, 1963; 
Хоблер, 1964; Померанцев, 1965; Сполдинг, 1965 и др.) и во множестве-
статей. Их решения содержатся также в математических работах, по-
священных диффузии (Stefan, 1878, 1879; Jost, 1952; Crank, 1956;) и 
теплопроводности (Лыков, 1952; Ингерсолл и др., 1959; Карслоу и Егер, 
1964). 

Следует отметить, что теплоперенос и массоперенос описывают 
одной и той же системой дифференциальных уравнений с частными 
производными. Это указывает на аналогию данных процессов, причем 
эта аналогия не является формальной и распространяется также на 
процессы электропроводности, трения в жидкостях и пр. Во всех слу-
чаях уравнения описывают процессы выравнивания, протекающие в 
системах вследствие их стремления к состоянию термодинамического 
равновесия (Sommerfeld, 1947). 

Решения уравнения молекулярной диффузии 

В данном разделе рассматриваются некоторые решения основного 
уравнения молекулярной диффузии. Для простоты рассматривается 
одномерная диффузия, когда концентрация является функцией времени 
и только одной пространственной координаты: 

£=£=<> : <'-18> 

Коэффициент диффузии D принимается за величину постоянную, 
не зависящую от концентрации. 

1. Наиболее простое решение получается для стационарной диф-
фузии. В этом случае концентрация диффундирующего вещества от 
времени т не зависит, но в разных точках среды изменяется, будучи 
функцией только координаты х. 
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С л е д о в а т е л ь н о : 

дс 0; D dx-': = 0; Ox c o n s t ; f : lO T ах. ( 1 . 1 9 ) 

Градиент концентрации по направлению потока не меняется, а рас-
пределение концентрации описывается уравнением прямой линии. 

2. На неограниченно длинный столб раствора с концентрацией 
растворенного вещества сх поместим неограниченно длинный столб 
чистого растворителя. Слово неограниченный (или бесконечный) в тео-
рии диффузии указывает па то, что в реальной системе, всегда конеч-
ной, па некотором расстоянии от источника диффундирующего веще-
ства, разном в разных случаях, никаких изменений вследствие диффу-
зии не происходит. В момент времени т = 0 диафрагма s, разделяющая 
раствор и чистый растворитель, мгновенно удаляется и начинается мо-
лекулярная диффузия растворенного вещества снизу вверх. Если на-
чало отсчета х расположить в месте нахождения диафрагмы (первона-
чальная граница растворов) , то краевые условия можно представить 
и виде: 

с = 0 при - = 0 и л; > 0; 
C - C x п р и т = 0 н л; :. 0 . 

Интегрирование уравнения диффузии (1.18) при этих условиях 
даег: 

r S 
9 К 4 

где 
2\ D-. 

Интеграл 
I 

V о 

торого ясен из тождества: 

ert'c ~ 1 

d/. называется 

(1.20) 

вероятности интегралом 

(Гаусса) * п обычно обозначается символом erf г, причем e r f z = 

I е - ' 1 Л . Д л я краткости вводится также символ e r fcz , смысл ко-

• e r f ; 1 
Г 

Числовые значения erf г или erf t-г табулированы и приводятся 
в некоторых работах по теории диффузионных процессов. Таблица 
утих функции имеется в приложении к данной работе. 

Характер изменения концентрации с в зависимости от .v и т иллю-
стрируется кривыми, показанными на рис. 1.5. Кривые эти аитненм-

Г» fV 
метрнчпы относительно х = 0, где концентрация всегда равна и про-
ходят от C = Cs при Л' = —OO до C = O при X= +ОО. При T=OO концентра-
ция повсюду одинакова и равна с ,У 2. Дифференцируя уравнение (1.20), получаем: 

dx •2 J п- D -. 

д-
' i / J . 

* Ч а щ е интегралом вероятности н а з ы в а ю т ф у н к ц и ю Ф ( г ) 

но п р и в о д и м у ю в математических с п р а в о ч н и к а х . 

ы 

(1.21) 

е->_ i f / . , обыч-
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Эта функция является гауссовой функцией распределения случай-
ных величин. Она описывает изменение градиента концентрации в за-
висимости от времени т и координаты х. Функция имеет максимум при 
х = 0 и симметрична относительно этой точки для всех значений т. Зна-

(1с 
чение -J^ в точке максимума: 

' dc \ cs 

\ /max 2 У Ш ' 
Количество растворенного вещества q, продиффундировавшего за 

время т через единичную поперечную площадку, находящуюся в плос-
кости х = 0, можно определить по уравнению: 

V 4 (1.22) 

Уравнения (1.20) и (1.22) применимы и 
к столбам жидкости, имеющим конечную высо-
ту, но только для тех значений времени т, при 
которых диффундирующее вещество еще не до-
стигло свободной поверхности растворителя, а 
изменение концентрации в столбе раствора не 
распространилось на всю его высоту. 

Нередко оказывается полезным решение 
уравнения (1.18) для диффузии вдоль полуогра-
ниченного столба жидкости, на нижнем конце 
которого ( х = 0 ) в момент времени т = 0 имелось 
диффундирующее вещество в количестве М, 
В этом случае: 

M 
Рис. 1.5. Распределение 
концентрации в начале 
процесса и через время т 
при диффузии из неогра-
ниченного столба раство-
ра с концентрацией Cs в 
неограниченный столб ра-

створителя: 
вертикальная стрелка — на-

правление диффузии 

X1 

' W-
Yk-D-

(1.23) 

3. Решение уравнения диффузии (1.18) для 
системы, изображенной на рис. 1.4, при условии, 
что фронт диффундирующего вещества не достиг 
верхнего края сосуда А (или, что то ж е самое, 
сосуд А имеет неограниченную высоту), должно 
удовлетворять граничным условиям: 

C = Cs при х = 0 и т > 0; 

C-C0 при 0 < х < с о и х = 0. 

В этом случае диффузия растворенного вещества происходит так-
же в одном направлении, но концентрация его в питающей среде, в от-
личие от выше рассмотренной системы, остается в процессе диффузии 
неизменной и равной с.,. 
Решение имеет вид: 

•«о 
-C0 

• erfc 
2 YDxj ' 

(1.24) 

Распределение концентрации диффундирующего вещества в зави-

симости от безразмерной величины 2 Y d - i • показано «а рис. 1.6. Сред-

нее значение концентрации с(х, т) находится в точке, в которой 
X X2 

- =0,4769, а т приближенно равно -g- . 

Глубину проникновения диффундирующего вещества за время т 
можно оценить по уравнению (1.24). Интеграл вероятности erf г при 
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значении аргумента г ~ 2 , 0 равен 0,99. Следовательно, глубина проник-
новения h приближенно составит: 

А « 4 У Т Я . ( 1 . 2 5 ) 

Этот результат полезен в тех случаях, когда нужно оценить рас-
пределение концентрации диффундирующего вещества в среде с конеч-
ной длиной /. Если />Л, то для оценки 
можно использовать уравнение (1,24), а 
если l~h, то следует взять другие решения 
основного уравнения диффузии. 

Количество вещества q, которое про-
диффуидировало через единичную площад-
ку, находящуюся в плоскости х = 0, за вре-
мя т составит: 

^ = (C s -C 0 ) • 2 j / ^ , (1.26) 

4. Диффузия происходит в системе, 
представленной на рис. 1.7. Сосуд А высо-
той h заполнен раствором с концентрацией 
растворенного вещества Cs. Слой соли на 
его дне отсутствует, что отличает эту си-
стему от системы на рис. 1.4. Верхний край 
сосуда все время находится в соприкосно-
вении с проточной чистой водой. Раство-
ренное вещество диффундирует из сосуда 
А в сосуд Б, начиная с момента времени 
т = 0. Граничные условия процесса: 

C = Cs при 0 < х < /г и ': = 0; 
с = 0 при х — h и т > 0 ; 

(dcjdx) = 0 при х = 0 и - > 0 . 
Последнее условие означает, что вещество 
через нижнюю границу сосуда А не по-
ступает, а на диффузию расходуется толь-
ко вещество, содержащееся в сосуде и 
имевшее первоначально концентрацию Css. 

Решение уравнения диффузии (1.18), 
удовлетворяющее всем граничным услови-
ям процесса, обычно записывают в форме 
рядов Фурье: 

4 r , W-, ( — П 4 - 1 

с = V 
2л — 1 

2 h D- 2п — 1 cos .)fi ~Х. ( 1 . 2 7 ) 

Р и с . 1.6. Р а с п р е д е л е н и е кон-
ц е н т р а ц и и д и ф ф у н д и р у ю щ е -

го в е щ е с т в а : 
/) при диффузии в неограничен-
ный столб жидкости из слоя 
раствора с концентрацией в 
плоскости X=-O1 равной с, н не-
изменной при всех т; 2) при 
диффузии из одного неограни-
ченного столба жидкости в дру-

гой; 
вертикальная стрелка — направ-

ление диффузии 

Функция (1.27) характеризует распределение концентрации диф-
фундирующего вещества в зависимости от времени т и высоты над дном 
сосуда х. Она состоит из произведения двух функций: экспоненциаль-
ной, учитывающей изменение концентрации во времени, и тригономет-
рической, характеризующей изменение концентрации по высоте со-
суда А. 

Величину , входящую в показатель экспоненциальной функ-
ции, называют критерием Фурье и обозначают символом F0(F0 = ). 
По смыслу критерий F0 представляет безразмерное время. 
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По математическим исследованиям А. В. Лыкова (1952), решение 
в форме Фурье (уравнение 1,27) удобно использовать при больших 
значениях критерия F0, причем большими считаются величины F o >0 ,08 . 
Можно, разумеется, использовать и уравнение (1.27), но в этом слу-
чае нужно брать большое число членов ряда. При величинах Fo>0,4 
следует проводить вычисления по уравнению (1.27), ограничившись 
при этом одним первым членом ряда. 

При малых значениях F0 ( ^ 0 , 0 8 ) для вычислений удобнее решение 
в форме Лапласа , представляющее комбинацию функций erf г или erfc г. 
В этом случае распределение концентрации характеризуется уравнением: 

л = 1 

( 2 n - D — 

erfc' 
2 Y -

V № 
-j- erfc" 

( 2 л — 1) + -

V y K 
V № 

(1.28) 

Рис, 1.7. Схема линейной 
(одномерной) диффузии 
из раствора (сосуд А) в 
чистую воду (сосуд Б ) : 

вертикальная стрелка — на-
правление д и ф ф у з и и 

При малых значениях F0 все члены ряда 
исчезающе малы, за исключением первого. 

Распределение концентрации диффундирую-
щего вещества по высоте сосуда А в зависимо-
сти от времени показано на рис. 1.8. Из него 
видно, что концентрация заметно уменьшается, 
начиная с F 0 X) ,06 . Диффузионный процесс 
практически замирает при ,Fo>l,5, 

Приведенные четыре решения второго зако-
на Фика далеко не исчерпывают всего возмож-
ного разнообразия граничных и начальных ус-
ловий диффузионных процессов, но вполне точно 
характеризуют математическую форму этих ре-
шений и направление изменения концентрации 
диффундирующего вещества в типичных гранич-
ных условиях. 

Диффузия в растворах электролитов 

Д о сих пор мы обсуждали процессы диффузии, не проводя разли-
чия между ионными и неионными растворами. Рассматриваемые в це-
лом и те и другие растворы являются электрически нейтральными, но 
ионные растворы содержат электрически заряженные частицы. По-
скольку подземные воды являются всегда ионными растворами, то не-
обходимо специально охарактеризовать поведение ионов в процессах 
диффузии. Электронейтральность растворов эмпирически и теоретиче-
ски строго обоснована и имеет очень важное значение при описании 
макроскопического поведения растворов электролитов. 

Математически условие электронейтральности выражается в форме: 

ZzlF-Ci = О, 
I-1 

ИЛИ 

S Zi • C1-. 
( = 1 

= 0 , (1.29) 

где Z f — з а р я д иона г-го вида, Ci — концентрация ионов t-ro вида, 
F — фарадей, равный 96 500 кулонов на эквивалент. 

Например, для водного раствора хлористого натрия это условие, 
исходя из уравнения (1.29), следует записать в виде: 

cNa+" -сг - 1 - cH+- C o h - = O. 
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Условие электроиейтралыгости не позволяет считать все члены этого 
уравнения независимыми переменными и требует, чтобы в макроскопи-
ческом движении принимали участие молекулы или электрически ней-
тральные ионные пары. 

Это требование возникает в связи с тем, что электростатическая 
энергия, необходимая для макроскопического разделения зарядов, зна-
чительно превышает не только энергию, фиксируемую в природных 
системах, но и энергию, обычно используемую в лабораторной практике. 

£ 
Cs 

0,2 0,4 0,6 0,8 1,0 
х/е 

f ис. 1-е. Распределение концентрации в различные 
моменты времени в слое I (по Карслоу Г. и 

EREP Д., 1964): 

с ° г 
числа на кривых —• значения критерия F 

И з электростатической теории следует, что сила взаимодействия 
между двумя точечными зарядами Z1B и z2e, находящимися в вакууме 
на расстоянии г, выражается соотношением: 

Z 1 -Z 2 - е 2 

F (Г): Г2 (1.30) 

где Z1 и Z2 — заряд (валентность иона), е — единица атомного заряда 
(равная 4.80* IO"10 электростатических единиц). 

Чтобы удалить заряды друг от друга на бесконечно большое рас-
стояние, нужно затратить энергию: 

U(r) = j F (г) • dr--
Z 1 - Z 2 - е 2 

(1.31) 

Напряженность электрического поля вблизи точечного заряда Ze 
равна: 

Е(г)-- (1.32) 

Электростатический потенциал поля, создаваемого зарядом Ze 
на расстоянии г от него, составляет: 

'Лгу-
Z г 
г (1.33) 
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Величина <р(г) представляет собой потенциальную энергию единич-
ного заряда. 

-В случае одновалентных ионов Iz1I = Iz2I=I, удаленных «а расстоя-
ние 5А, сила F(г) = 9 , 2 - 1 0 - 5 дин, энергия U(г)= 66 ккал/моль, напря-
женность поля E (г) =5,75-IO7 вольт/см, а потенциал ф (г) =2 ,88 вольт. 
Числа эти значительно возрастают для ионов с более высокой валент-
ностью. 

Если ионы находятся в воде, то указанные выше числа для вакуума 
уменьшатся пропорционально величине диэлектрической проницаемо-
сти воды, которая, например, при температуре 25°С равна 78,5. Соот-
ветственно получим для r = 5A: F(г) = 1,2-IO-7 дин, U(г) =0 ,83 ккал/моль, 
E (г) =7 ,2-10+ 5 вольт/см, <р (г) =0,037 вольт. 

Средняя кинетическая энергия теплового движения частиц раст-
вора в первом приближении равна кТ, где к — константа Больцмаиа, 
T — абсолютная температура. При температуре 25° С к• 7 = 4 , 1 2 - 1 0 э р г , 
или 9,84- IO-25 ккал. Очевидно, что в растворах кТ столь мало по срав-
нению с U ( г ) , что тепловая энергия в седиментационных бассейнах не 
может явиться причиной раздельной диффузии ионов. 

В земной коре всегда существуют естественные электрические поля, 
причинно связанные .с электрокинетическими и диффузионными явле-
ниями (Альпин, 1966). Градиенты разности потенциалов таких полей 
составляют в среднем доли милливольта на метр (Сорокин, Урысон и 
др., 1950). Вблизи сульфидных залежей они увеличиваются до одного 
милливольта на метр. Незначительное их увеличение наблюдается так-
же на участках .неглубокого залегания кристаллических пород под чех-
лом осадочных отложений. 

Диффузионные потенциалы, возникающие на границе двух сво-
бодных растворов электролитов различной концентрации или ,различ-
ного состава вследствие разной подвижности ионов разного вида, изме-
ряются величинами порядка тысячных долей вольта. 

Работа сил электрического поля на расстоянии г равна: 

A(r) = e(<pt - T 2 ) , 

где е — величина заряда, q>i и фг— электростатические потенциалы 
в точках 1 и 2, отстоящих на расстоянии г. 

Работа сил естественных электрических полей по переносу единич-
ного заряда e = z - 8 = 4,8-10~10 электростатических единиц на расстоя-
ние г = 5А при величине Д<р=1 милливольт на метр равна: Л ( г ) = 4 , 8 Х 
XlO- 1 0 -1 ,65- Ю-15 эрг=7,9-10-25.?/¾ или, что то же самое, Wb эрг/моль = 
= 1,1-10-1 1 ккал/моль. Это число пренебрежимо мало по сравнению 
с величиной энергии U(г) , которая необходима для удаления зарядов 
друг от друга на расстояние г=5А[£/(г) =0 ,83 ккал/моль]. Следователь-
но, естественные электрические поля не могут по своей малости вызвать 
разделение ионов и соответственно раздельную их диффузию. Если бы 
раздельная диффузия ионов имела место, то природные растворы были 
бы электрически заряжены, а напряженность соответствующих элект-
рических полей измерялась бы числами, природным раствором совсем 
не свойственными и получаемыми только в лабораторных условиях. 

Таким образом, в природных растворах электролитов диффузионно 
могут перемещаться только электрически нейтральные частицы — моле-
кулы или ионные пары. В последнем случае взаимодействующие ионы 
могут !находиться в тесном контакте или могут быть разделены моле-
кулой ,растворителя. 

Сделанный вывод о диффузии в природных растворах электрически 
нейтральных частиц можно также обосновать, исходя из свойств хими-
ческого потенциала в растворах электролитов (Katchalsky and Curran , 
1965). 
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В растворах неэлектролитов величина химического потенциала 
i-ro растворенного компонента равна: 

^ i = v - f + R T - Ina i , (1.34) 
где .U0

1-— стандартный химический потенциал i-ro компонента, а* — его 
активность, R — газовая постоянная, T—-абсолютная температура. 

Изменение внутренней энергии системы при изменении в ней числа 
молей ее компонентов характеризуется уравнением: 

rf£/= TdS-pdV+ S ViClnl, (1.35) 
i - i 

где iii — число молей компонента t; р, V и S — давление, объем и энтро-
пия системы. 

Если в рассматриваемой системе появляется электростатический 
потенциал ф, как это имеет место в ионных растворах, то величина хи-
мического потенциала изменится на величину Zi-F-tp, где z,- — валент-
ность i-ro ,ионного компонента, F — число Фарадея. Сумму Hi + Zif-(f 
называют электрохимическим потенциалом i'-го компонента и обозна-
чают символом ц,-: 

P i = P i + Z i Z Y (1.36) 

Д л я этого случая уравнение (1.35) следует переписать в виде: 

dU= TdS-pdV+ S (Ji,+ 2jf<p) • dn,= 
i-i 

= TdS -pd 1 / + 2 (Г; • dn,. (1.37) 
(_ 1 

Это уравнение фиксирует тот факт, что работа, выполняемая при 
изменении в ионной системе числа молей компонента /, слагается из 
двух частей: химического члена Indti i и электрического члена ZiF<$-dni. 
Экспериментально может быть определена только их сумма. 

Рассмотрим возможные изменения уравнения (1.37), вытекающие 
из требования электрической нейтральности растворов. С этой целью 
удобно рассмотреть конкретный случай, так как обобщение выводов 
из него затруднений не представляет. 

Пусть водный раствор содержит я, молей хлористого натрия и 
п2 молей хлористого кальция. Повышение концентрации каждой соли 
на dni и dn2 соответственно вызовет следующие изменения концен-
трации слагающих их ионов: 

dnNi = dnt, dnCi — dn2, dncl = dni-{- dn2. 

Вводя эти обозначения в уравнение (1.37), получим: 

dU— TdS — pdVt*NadnNa+ иСа- Aica+рС1- dna , 

или 

dU= TdS -pdV+ ?С1)- A i 1 + ( ^ + 2 ¾ • dn,. (1.38) 

Переменные в скобках этого уравнения представляют собой измене-
ние концентрации нейтральных солей, хлористого натрия и хлористого 
кальция. Кроме того, соответствующие химические потенциалы пред-
ставляют собой электронейтральные комбинации: 

I iNa+ I i
c l = f*N a+ F ? + J i c i - Ff = J iN a+ P a (1 .39) 

II 

I I CA+ Ti
ci = IICA + 2 - / ¾ + 2рС1 - 2 - F 9 - рСа + РС1. (1.39а) 



Физический смысл этих комбинаций очевиден из следующих урав-
нений диссоциации солей: 

NaCl ^ ± N a + + СГ; 
CaCl2 Са++ + 2СГ, 

которые термодинамически записываются в виде: 

^1NaCl- ^1Na + ^1Cl ' 

(iCaCI2= ^Ca + ^ C I - ( L 4 0 ) 
Таким образом, уравнение (1.38) можно переписать через электри-

чески нейтральные компоненты: 

dU=* TdS-pdV + +^caCi 2 - dnZ- 0 - 4 1 ) 

Из этого уравнения, которое можно непосредственно обобщить на 
произвольное число ионных компонентов растворов, следует вывод: в 
отсутствие электрического тока состав растворов электролитов можно 
изменить только путем прибавления электрически нейтральных частиц. 
Это означает, что в растворах электролитов могут диффундировать 
только электрически нейтральные частицы и что диффузия в ионных и 
неионных растворах описывается одной и той же системой уравнений, 
которые не включают членов, зависящих от электростатических полей. 

Следует отметить, что в растворах электролитов при отсутствии 
электрического тока не может происходить раздельная диффузия ионов 
и недиссоциированных молекул. Если бы молекулы в процессе диффу-
зии обгоняли ионы, то они сразу же бы подвергались диссоциации до 
установления равновесного соотношения ионов и ,недиссоциированных 
молекул, свойственного всему объему раствора. Так как процесс дис-
социации протекает очень быстро сравнительно с диффузией, то такой 
предпочтительный диффузионный перенос молекул не может иметь ме-
ста. Если бы недисооциированные молекулы отставали от ионов, то 
вследствие тех же причин за счет ионов немедленно создавались бы 
нейтральные молекулы. Скорость диффузии нейтральных частиц долж-
на быть, таким образом, во всех случаях равна скорости движения 
ионов (Хаазе, 1967). 
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Глава II 
К О Э Ф Ф И Ц И Е Н Т М О Л Е К У Л Я Р Н О Й Д И Ф Ф У З И И 

Физический смысл 
Виды 

Если концентрация частиц одного и того же химического вида i 
различна в разных местах какой-либо среды, например раствора, то 
частицы вследствие беспорядочного теплового движения будут спон-
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танно перемещаться из мест их большей концентрации в места меньшей 
концентрации до тех пор, пока она не станет одинаковой по всему 
объему среды. 

Это стремление частиц к состоянию равновесия учитывает первый 
закон Фика, связывающий направленный поток частиц с градиентом, 
концентрации: 

J i = - D l ^ , (см. 1.1) 

где Ji— диффузионный поток частиц i-ro вида через единичную пло-
щадку, Di — их коэффициент диффузии, Ci — их концентрация, х — ли-
нейная координата в направлении диффузии. 

Поток Ji можно определить как весовое количество вещества, про-
ходящее вследствие диффузии через единичную площадку или как 
число молекул этого вещества, или с использованием какой-либо дру-
гой величины. При этом концентрацию й нужно определять аналогич-
ным образом, т. е. как весовое количество или как число молекул ве-
щества в единичном объеме. В этом случае коэффициент диффузии не 
будет зависеть от способа определения потока и концентрации. 

dc-
Пусть в уравнении (1.1) градиент концентрации равен еди-

нице. Тогда / i = |D{| и, следовательно, коэффициент диффузии будет 
представлять собой поток частиц через единичную площадку в единицу 
времени при градиенте концентрации, равном единице. Если поток Ji  
измерять числом частиц, проходящих в 1 сек через площадку 1 см2, то 
концентрацию следует выразить через число частиц в 1 см3. В этом 
случае: 

I i l - 1 . I J _ 1 _ . I ' '' сек • см2 ' ' '' см3' ' ' 

Сравнивая размерности величин, стоящих в левой и правой частях ра-
венства (1.1), найдем размерность D: 

Эта размерность D используется наиболее часто, но иногда выра-
жается в см2/сутки, м2/сутки и т. п. 

Из уравнения (1.1) нетрудно заметить, что при прочих равных 
условиях диффузионный поток вещества Ji тем больше, чем больше 
коэффициент диффузии Di, т. <е. последний является кинетической кон-
стантой диффузионных процессов. Однако, как уже отмечалось, D, 
играя роль кинетического фактора, является константой только в очень 
разбавленных растворах и при самодиффузии. В реальных же раство-
рах оно может рассматриваться как константа только приближенно. 

Числовая величина коэффициента диффузии зависит от фазового 
состояния и природы диффузионной среды, природы и концентрации 
диффундирующего вещества, природы и концентрации других присут-
ствующих в системе веществ, температуры и давления. 

В случае диффузии в бинарных смесях неполярных газов коэф-
фициент диффузии можно предсказать на основе молекулярно-кинети-
ческой теории газов с ошибкой, не превышающей 5%. Во всех других 
случаях достаточно достоверные значения коэффициентов диффузии по-
лучаются пока только экспериментально. Эти коэффициенты диффу-
зии как величины эмпирические заключают в себе в обобщенном 
виде всю информацию о воздействующих на них факторах и поэтому 
являются эффективными коэффициентами диффузии. 

В зависимости от принятой экспериментальной схемы различают 
интегральные и дифференциальные коэффициенты диффузии. 
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Интегральные коэффициенты диффузии — это коэффициенты, полу-
чаемые в результате измерения концентрации до и после эксперимента. 
Такая методика позволяет получить только усредненные коэффициенты 
диффузии, так как при их вычислении предполагается, что числовая 
величина коэффициентов диффузии в ходе экспериментов остается по-
стоянной, т. е. от концентрации ие зависит. 

Дифференциальные коэффициенты диффузии — это коэффициенты 
диффузии при нулевой разности концентраций. Их вычисляют, экстра-
полируя ряд интегральных измерений до разности концентраций, рав-
ной нулю. Измерить их экспериментально 'невозможно, но они полезны 
при теоретическом рассмотрении диффузии и в тех случаях, когда нуж-
но сравнить данные различных исследователей, устранив при этом влия-
ние экспериментальных условий. 

Дифференциальный коэффициент диффузии D и интегральный ко-
эффициент диффузии D связаны зависимостью: 

D = —— ?D • dc, 
Cl-C-, £ 

где с — концентрация диффундирующего вещества в двух сечениях. 
Если в заданных пределах варьирования концентрации дифферен-

циальный коэффициент диффузии изменяется в зависимости от концен-
трации линейно, то экспериментальный коэффициент диффузии в точ-
ности равен дифференциальному коэффициенту диффузии, вычислен-
ному для концентрации, средней между заданными начальными кон-
центрациями. 

Коэффициенты самодиффузии измеряют, наблюдая диффузию изо-
топов в условиях, когда коэффициенты диффузии не зависят от изо-
топного состава, т. е. при малой относительной разнице массовых чисел 
П / О Т О П О В . 

При бесконечном разбавлении растворов все три коэффициента 
диффузии имеют очень близкие числовые значения. В разбавленных 
растворах их значения различаются относительно мало, а в более кон-
центрированных растворах различие может быть существенным. По 
экспериментальным данным И. Е. Старика и др. (1964), разница инте-
грального и дифференциального коэффициентов диффузии практиче-
ски не обнаруживается при концентрации растворенного вещества 
меньше 10 -5 г-ион/л. В общем случае связь между коэффициентом са-
модиффузии D* в среде с постоянным химическим составом и коэффи-
циентом молекулярной диффузии D в среде с одинаковым изотопным 
составом, но с переменным химическим составом характеризуется урав-
нением: 

D = D * 4 ^ , 
д In п ' 

где а н п — термодинамическая активность и молярная доля данного 
компонента. 

Когда изучается диффузия в двухкомпонеитных системах, то пер-
вый закон Фика для растворенного вещества и растворителя можно 
соответственно представить уравнениями: 
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где Js, Ds и Cs — диффузионный поток, коэффициент диффузии и кон-
центрация растворенного вещества, a Jw, Dw, си, — диффузионный поток, 
коэффициент диффузии и концентрация растворителя *. 

Если объем системы в процессе диффузии не меняется, то объем 
растворенного вещества, диффундирующего из раствора в раствори-
тель, и объем растворителя, диффундирующего в раствор, должны 
быть равны: 

vw-Jw+vs-Js = O, (2.2) 

где Vui и Vs — парциальные удельные объемы растворителя и раство-
ренного вещества (сж3/г). 

Подставляя уравнение (2.1) в уравнение (2.2), получим 

Объем растворителя в единице объема раствора равен vw -Cw, 
а растворенного вещества v s-c s , следовательно, 

Vw- c W+V s - Cs = L (2.4) 

Дифференцируя уравнение (2.4) по х, получим: 

^ - ¾ + ¾'¾ = 0' (2-5) 
поскольку парциальный объем у, от концентрации, а следовательно, 
и от ж не зависит вследствие постоянства объема системы. 

Подставляя уравнение (2.5) в уравнение (2.3), получаем: 

D w = D s . ( 2 . 6 ) 

Таким образом, если в процессе диффузии объем двухкомпонент-
ной системы не изменяется, то коэффициенты диффузии обоих компо-
нентов равны между собой, а процесс диффузии в системе можно опи-
сать посредством только одного коэффициента диффузии, который мо-
жет варьировать в зависимости от состава системы. Этот коэффициент 
диффузии называют коэффициентом взаимной диффузии. 

Если молекулы растворителя и растворенного вещества по массе 
и размерам идентичны, то скорости их диффузионного переноса через 
некоторое фиксированное сечение в системе будут равными и противо-
положными. Если массы и размеры молекул обоих компонентов не 
идентичны, то скорость диффузионного переноса растворенного веще-
ства через фиксированное сечение будет больше или меньше скорости 
диффузионного переноса растворителя. Вследствие этого в районе раст-
вора, доля которого в объемной скорости переноса (последняя равна 

dc 
D - v - j ^ ) является наименьшей, будет генерироваться гидростатиче-
ское давление. Это давление снижается за счет компенсационного по-
тока массы раствора. Существующие методы определения коэффици-
ентов диффузии не позволяют отдельно учесть эти потоки массы, вслед-
ствие чего они всегда входят в экспериментально установленную вели-
чину коэффициента диффузии D. 

* Иногда этот поток растворителя называют осмотическим, особенно при изу-
чении диффузии в пористых средах. Реально молекулярная диффузия растворителя 
наблюдается во всех средах с градиентами концентрации; с мембранными эффектами 
она причинно не связана и поэтому осмотического характера ие имеет. 
30 



Числовые значения коэффициентов диффузии в газах, жидкостях 
и твердых телах 

В таблицах 1—3 приведены экспериментальные значения коэффи-
циентов диффузии в газах, воде, органических жидкостях, расплавлен-
ных солях и металлах, в твердых телах — металлах, солях и минералах. 

Т а б л и ц а 1 
Экспериментальные коэффициенты диффузии в бинарных газовых 

смесях при давлении 1 атм* 

Смесь газов t°, C D, 
см'/сек Смесь газов t", с 

D. 
см'/сек 

Водяной пар — воздух . 25 0,260 Гелий — двуокись угле-
Водяной пар — кисло- рода Около 25 0,600 

род . . . 25 0,27 Аргон — водород . . . 20 0.772 
Водяной пар — метан . О к о л о 25 0,251 . Воздух — бензол . . . . 20 0,090 
Воздух — двуокись 

20 0,151 
Двуокись углерода — 

20 0,0996 углерода 20 0,151 метиловый спирт . . 20 0,0996 

Эти данные показывают, что на величине коэффициентов диффузии 
очень резко сказывается фазовое состояние системы, в которой происхо-
дит диффузия. В самом деле, коэффициенты диффузии в смесях газов 
имеют порядок величины « - ( Ю - 1 — K h 2 ) см2/сек, в жидкостях (в воде, 
органических жидкостях, расплавленных солях и металлах, ртути) 
n-(10~~5—IO"6) см2/сек, в твердых телах п-(10"8— 10 -50) см2/сек. В по-
следнем случае коэффициенты диффузии выше ?г-10~15 см2/сек при нор-
мальной температуре свойственны только диффундирующим газам. 

Причина столь сильного влияния фазового состояния среды на ско-
рость диффузии заключается в различной молекулярной структуре фаз 
и в особенностях теплового движения слагающих их частиц. 

Газы представляют собой совершенно аморфную изотропную фазу, 
состоящую из электрически нейтральных частиц-молекул, которые не-
прерывно и хаотически перемещаются. При обычных условиях молекулы 
занимают меньше 1% всего объема газовой фазы, а большая часть 
объема последней — это свободное пространство. Плотность фазы по-
этому очень мала, а молекулы находятся сравнительно далеко друг от 
друга и движутся как свободные, почти не взаимодействуя друг с дру-
гом. Они вступают во взаимодействие лишь в короткие промежутки 
времени, в момент взаимного столкновения. В нормальных условиях 
каждая молекула сталкивается с другими молекулами около IO9 раз 
в секунду. Длина свободного пробега молекулы в воздухе при 0° С, 
т. е. длина пути между двумя последовательными ее столкновениями 
имеет порядок IO"5 см, а длительность близкого сонахождения моле-
кул в момент их столкновения оценивается числом порядка Ю - 1 3 сек. 

Естественно, что при столь малой длительности взаимодействия 
молекул газа и очень высокой интенсивности теплового их движения 
выравнивание концентрации должно происходить очень быстро, чему и 
соответствуют высокие значения коэффициентов диффузии в газах. 
Однако скорость направленного диффузионного перемещения молекул 
и в этом случае очень мала по сравнению со скоростью молекул вслед-
ствие теплового их движения. Так, например, в воздухе при нормальных 
условиях скорость теплового движения молекул составляет 
— 5-104 см/сек, а скорость их направленного диффузионного перемеще-
ния всего только —0,5 см/сек (Ландау, Ахиезер, Лившиц, 1965). 

* Выборочные данные из «Справочника химика», т. I II , 1964. 
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Т а б л и ц а 2 

Экспериментальные коэффициенты диффузии и самодиффузии* 
в жидкостях и расплавах 

D-10% Источник Диффундирует Диффузионная среда t°, с см21сек Источник 

N, Вода 9 9 2,02 л 
Но п 25 3,36 1 
с о . „ 18 1,71 

1 

о . 25 2,60 J 
Этан 29,9 1,59 ) 
Пропан „ 29,9 1,28 \ 2 
н — Бутан „ 29,9 1,03 J 
NaC! п 18,5 1,25 л 
KCI „ 18,5 1,348 
LiCI „ 14 1,02 \ 3 
НС! „ 10 1,77 
KNO 3 „ 18 1,25 J 
KBr „ 10 1,13 
Kl „ 10 1,117 
LiBr „ 10 0,80 1 N a , C 0 3 „ 10 0,39 1 

MgSO 4 „ 15,5 0,461 
ZnSO4 „ 19,5 0,36 
CuSO 4 „ 17 0,45 1 

4 K-,SO4 „ 20 1,00 I 4 

CaCl, я 10 0,787 5 
CeCl3 „ 20 0,463* 6 
СО, „ 25 1,94* 1 
H C O 3 - „ 25 1,09* I 
CG3=- „ 25 0,804* ( / 

Дейтерий » 25 2,34* J 
Тритий „ 25 2,44* 8 
С Г „ 18 1,47* 9 
Na- „ 18 0 , 9 7 7 * ч 
K+ „ 18 1,450* 
Са-+ „ 18 0,573* } 9 
SO4=- „ 18 0,764* 
N O 3 - „ 18 1,385* I 
Гл юкоза „ 18 1,5 I 
Метанол „ 18 0,5 10 
Йод CCl4 20 1,2 J 
Этанол Вода 25 1,13 ч 
Хлорбензол Бромбензол 10 1,007 I И Вода н — Вутанол 3 0 1,24 И 
Уксусная кислота Бензол 15 1,92 ) 
Pb=+ NaCl (808)*"' 830 4,22 ) 
РЬ=+ KCl (772) 8И 3,33 12 
Pb=- NaCl + KCl 695 3,05 
A g N O , KNO 3 (337) 360 4,3 
TeBr KI (723) 770 1,4 
M g Al (660) 700 7,7 10 Si Fe (1430) 1480 2,4 10 
Au Pb (327) 500 3,7 
Ag Sn (232) 500 4,8 
•Cd Hg 15 1,81 ) 
Au Hg И 0,83 I 3 
Ca Hg 10,2 0,62 J 

* Звездочкой отмечены коэффициенты самодиффузии. 
** В скобках после химического индекса расплавленной соли или металла — температура их плавле-

ния по стандартным таблицам. 
1 — Бретшнайдер С. (1965); 2 - Saraf D. N.. Witherspoon P. A., Cohen L. Н. (1983): 3 — ,Справоч-

ник химика", т. Ill (1964j; 4 — Дюкло Ж. (1933); 5 — Handbook of chemistry and physics (1954); б — Ста-
рик И. E., Юртов А. И. (1934); 7 - Kigoshi К., Hashitani Т. (1963); 8 - Wang J., Robinson С. V., 
Edelman I. S. (1953); 9 — Ottar В. (1958); 10 — Уэрт Ч„ Томсон Р. (1966); И - Johnson P. A., Babb A. L. 
(1956); 12 — Рябухин Ю. M., Укше Е. А. (1962). 
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Экспериментальные значения коэффициентов диффузии и 
в кристаллических решетках твердых тел 

(по Р. Бэррер, 1948) 

Таблица 
самодиффузии 

Диф-
фун-

дирует 
Диффузион-

ная среда t°, с D, см31сек 
Диф-
фун-

дирует 
Диффузион-

ная среда t°, С D, с я?! се к 

Не SiO2 20 2 ,4 -5 ,5 -10-1° W* Вольфрам 18 4 ,3-10-м 
Не Стекло 20 4,5 -10 -» Bi Pb 20 1 , Ы 0 - ' б 

пирекс Hg Pb 20 2,5-10-is 
Н-> Железо 20 1,66-10-0 Sb Ag 20 3 ,5 -10-и 
H., Никель 85 1,16-Ю-ч Al Cu 20 1,3-Ю-зо 
P b 5 Свинец 18 2,2 .10-15 Cd Cu 2 0 2,7-10-is 
Ag* Серебро 18 9,6 -10-20 Ni NaCl 2 0 2,8.10-*) 

Коэффициенты самодиффузии. 

Твердые кристаллические тела, в противоположность газам, имеют 
упорядоченное строение, являющееся следствием предельно выражен-
ного — в основном электрического по своей природе — взаимодействия 

® 
® • ® • • ® • ® • ® 

® • € 

® • ® • ® • ® • ® 

• ® • ® • ® • ® • 
® • ® • ® • ® 

• ® • ® • ® • ® • 
® • ® • ® • ® • ® 

а 

Рис. 2.1. Механизм диффузии в кристаллах: 
а) прямой обмен местами двух атомов; б) миграция атома по междоузлиям; 

в) миграция вакансий 

образующих их частиц. Совокупность точек, в которых располагаются 
эти частицы (атомные ядра) , имеют регулярное распределение в про-
странстве, сообщающее кристаллу решетчатую структуру, которая опре-
деляет его микроскопические и макроскопические свойства. 

Характерная особенность твердых тел заключается в том, что 
их атомы, занимая фиксированное положение в узлах кристаллической 
решетки, совершают около этого положения лишь колебания с амплиту-
дой, в нормальных условиях не превышающей десятые доли ангстрема, 
и вращения *. Непрерывное поступательное движение частиц, наблю-
даемое в газах, для твердых тел нехарактерно. В поступательном дви-
жении участвуют только атомы, покидающие свои места в решетке и 
блуждающие в ее пределах по одному из трех основных механизмов 
диффузии, показанных на рис. 2.1. 

Диффузия путем обмена мест может осуществляться несколькими 
различными способами. Возможен одновременный обмен местами двух, 
трех, четырех или большего числа атомов. На рис. 2.1, а показан обмен 
местами между двумя атомами в кубической решетке. Диффузия ато-
мов внедрения (рис. 2.1,6) происходит в две ступени. Сначала атом, 
находившийся в узле решетки, перескакивает в междоузлие, а затем 
происходят последовательные перескоки этого атома в ближайшие меж-
доузлия. Диффузия за счет перемещения вакансии (рис. 2.1, в) происхо-
дит в тех случаях, когда свободные узлы (вакансии) решетки обмени-

* В аморфных твердых телах атомы колеблются вокруг хаотически расположен-
ных т о ч е к . 
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ваются местами с соседними атомами. При перемещении вакансии 
в ближний правый узел атом, занимавший этот узел, перескакивает 
в обратном направлении, заполняя вакансию. 

Во всех случаях атомы передвигаются отдельными прыжками из 
одного положения равновесия в другое. В сумме эти элементарные 
прыжки обеспечивают перемещение атомов на относительно большие 
расстояния. 

Частота прыжков, определяющая величину коэффициентов диффу-
зии в твердых телах, сильно варьирует в зависимости от температуры, 
механизма диффузии, природы решетки и пр. Например, при диффузии 
углерода по междоузлиям кристалла железа атом углерода при ком-
натной температуре совершает один прыжок примерно через 25 сек, 
а при температуре плавления железа (1549° С) до 2 - IO u прыжков 
в секунду. При той же комнатной температуре атом цинка, замещаю-
щий атом меди в ее решетке, совершает один прыжок в течение тысячи 
лет, а вблизи точки плавления около IO8 раз в секунду. 

При любом механизме диффузии частица, чтобы совершить элемен-
тарный скачок из одного положения равновесия в другое, должна по-
лучить необходимую энергию активации диффузии. Если частица диф-
фундирует по первому и второму механизмам, энергия активации затра-
чивается на деформацию окружающей решетки, сопровождающуюся 
перемещением атомов. При диффузии по третьему механизму энергия 
активации затрачивается на образование вакансий и на преодоление 
потенциального энергетического барьера между диффундирующим ато-
мом и вакансией. Самые высокие значения энергии активации необхо-
димы при прямом обмене двух соседних атомов, поэтому этот механизм 
диффузии наименее вероятен. Наименьшие затраты энергии сопровож-
дают диффузию по механизму замещения вакансий, поэтому этот меха-
низм диффузии играет основную !роль в реальных кристаллах, в кото-
рых всегда имеются незаполненные узлы — «вакансии». 

Сказанное выше относилось к диффузии атомов, занимающих узло-
вые точки кристаллов. Атомы внедрения, т. е. атомы, не находящиеся 
с самого начала в позициях замещения узлов, диффундируют в твер-
дых телах по междоузлиям кристаллической решетки. Так, например, 
диффундируют в твердых телах газы. 

Реальные кристаллические тела нередко состоят из агрегатов кри-
сталлических зерен одного и того же или разного составов. В таких те-
лах, не содержащих водную фазу, диффузия происходит в решетке кри-
сталлов (рассмотренная выше объемная диффузия) и по границам зе-
рен. Если обозначить соответствующие коэффициенты диффузии через 
Dv и Dg, то в области низких и средних температур Dv С Dgy а в обла-
сти высоких температур (сотни и тысячи градусов) преобладающее 
значение приобретает объемная диффузия (Dv > Dg). Различие между 
этими коэффициентами диффузии может достигать нескольких поряд-
ков. Например, при 90° С в поликристаллическом цинке DgjDv = 1,7 • 106. 

Однако и в том и другом случае число атомов, одновременно при-
нимающих участие в диффузии, оказывается относительно очень малым, 
вследствие чего числовые величины коэффициентов диффузии в твер-
дых телах также имеют очень малые значения. Естественно, что они 
существенно варьируют — при прочих равных условиях — в зависимо-
сти от преобладающего в данном конкретном случае механизма диф-
фузии, а также в зависимости от анизотропного строения кристаллов 
с некубическими решетками, обусловливающего различие коэффициен-
тов диффузии в разных направлениях. 

Жидкие вещества по своей структуре и особенностям теплового 
движения слагающих их частиц занимают промежуточное положение 
между газами и твердыми телами. 
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Макроскопически жидкости проявляются как отчетливо изотроп-
ные среды с плотностью, приближающейся к плотности твердых тел. 
Их изотропность указывает на отсутствие у «их кристаллической струк-
туры. Вместе с тем их рентгенографическое изучение показывает, что 
расположение молекул в жидкостях имеет некоторую геометрическую 
упорядоченность, сближающую жидкости с твердыми телами. Эта упо-
рядоченность является следствием того, что в жидкостях молекулы 
сближены на расстояния, сравнимые с их собственными размерами, 
так что близлежащие молекулы находятся в постоянном сильном вза-
имодействии *, которое обусловливает некоторый порядок в их располо-
жении относительно временных положений равновесия молекул. Но 
жидкостям совсем не свойственна та регулярность в расположении 
частиц, которая присуща кристаллическим телам, а степень упорядо-
ченности быстро уменьшается до нуля по мере удаления от временных 
положений равновесия. Эти особенности в строении жидкостей позво-
ляют говорить о наличии в них ближнего и отсутствии дальнего поряд-
ка в их молекулярной структуре. 

Отсутствие дальнего порядка в структуре жидкостей объясняет их 
изотропные свойства, а наличие ближнего порядка определяет особен-
ности теплового движения частиц, а следовательно, и особенности их 
диффузии .в жидкостях. Каждая молекула жидкости совершает какое-
то время колебания около временного положения равновесия, а затем 
скачкообразно переходит в новое положение равновесия, расположенное 
на расстоянии, порядок которого соответствует расстоянию между со-
седними молекулами. В этом своем движении молекулы растворенного 
вещества непрерывно сталкиваются с молекулами растворителя, 
а в более концентрированных растворах и с другими молекулами рас-
творенного вещества. Эти столкновения сообщают движению молекул 
беспорядочность, причем каждое отдельное столкновение от градиента 
концентрации не зависит. 

Время нахождения молекулы в положении временного равновесия, 
которое Я. И. Френкель (1945) назвал «временем оседлой жизни» мо-
лекулы и которое соответствует длительности нахождения в близком 
соседстве соударяющихся молекул, по порядку величины равно: 

(2.7) 

где t o — п е р и о д колебаний молекулы в данном положении равновесия; 
E — энергия, необходимая для перехода молекулы из одного положе-
ния равновесия в другое; к — постоянная Больцмана; T — а б с о л ю т н а я 
температура. 

В нормальных условиях для молекул воды To= 1,4-Ю - 1 2 сек, 
а т = 1,7-10~9 сек. Это означает, что время пребывания соударяющихся 
частиц воды в близком соседстве примерно в десять тысяч раз больше, 
чем в газовой фазе ( ~ 1 0 ~ 1 3 сек), но в IO10—IO20 раз меньше, чем время 
оседлой жизни атома в твердом теле при этой же температуре. Каждая 
молекула воды совершает в среднем около 1000 колебаний относитель-
но одного и того же положения равновесия, а затем перескакивает 
в новое положение равновесия. В расплавленных металлах вблизи 
точки плавления частота колебания атомов составляет IO12—IO13 сек-1, 
а атом меняет положение равновесия через IO4—IO5 колебаний. 

Из уравнения (2.7) видно, что время оседлой жизни молекулы 
очень быстро — по экспоненциальной зависимости — уменьшается по 
мере увеличения температуры. При Г->0° К т->оо, т. е. время оседлой 
жизни частиц становится неограниченно большим. Это соответствует 

* В каждый данный момент времени любая частица в растворе находится во 
взаимодействии с ближайшими соседними частицами, число которых может меняться 
от 4 до 12. 
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классической теории молекулярного строения вещества, в соответствии 
с которой при абсолютном нуле тепловое движение частиц прекраща-
ется. Повышение температуры выше O0 К активирует это движение, 
в том числе и скачкообразное перемещение частиц, причем число скач-
ков тем больше, чем выше температура. Такие активированные скачки 
частиц называют их трансляционным движением. 

Зависимость величины коэффициентов диффузии от тепловой энер-
гии тела, мерой которой является температура, определяется формулой: 

Е_ 
D = D0- е я г , (2.8) 

где D — коэффициент диффузии при тем-
пературе T0К; D0 и E эмпирические кон-
станты; T—абсолютная температура; R — 
газовая постоянная. 

Следует обратить внимание на то, что 
при данной температуре коэффициент диф-
фузии D зависит только от величины Е, ко-
торую называют энергией активации диф-
фузии (рис. 2.2). На этом рисунке условно 
изображены два положения временного 
равновесия молекулы, совершающей акти-
вированный скачок из положения А в поло-
жение Б, которые разделены потенциаль-
ным энергетическим барьером U0, разным 
для разных фазовых состояний вещества 
(при данной температуре). Скачок окажет-
ся возможным только в том случае, когда 

молекула обладает избыточной энергией, равной U0—UA. Обычно эту 
энергию относят к молю вещества, умножив U0 — UA на число Аво-
гадро N0:N0-(U0—UA) =EN. Чтобы диффузия стала возможной к EN  
нужно добавить энергию Еь, которая необходима для образования 
вакансий (если диффузия идет по механизму вакансий). Тогда энергия 
активации диффузии Е = ЕП+ЕЪ. 

Величина E для большинства жидкостей лежит в пределах 
3 — 5 ккал/моль, а для твердых тел она резко увеличивается, составляя, 
как правило, десятки ккал/моль, а иногда и более 100 ккал/моль. 

Число молекул, способных совершить скачок при данной темпера-
_ Е_ 

туре, пропорционально активационному множителю е R T . Поэтому 
значительной разнице энергий активации диффузии в разных фазах со-
ответствуют столь же различные величины коэффициентов диффузии 
в этих фазах. 

Предэкспоненциальный множитель или фактор частоты D0 обычно 
идентифицируется с частотой колебаний молекул и является величиной, 
характерной для каждого вещества, не зависящей от температуры. 

Вследствие этого экспериментальные значения D0 варьируют 
в очень широких пределах: от IO^6 до 100 см2/сек в металлах и ионных 
С О Л Я Х И ОТ IQ-4

 Д О 1 CM1ICBK в жидкостях. 

Влияние температуры 

Теоретическая зависимость величины коэффициента диффузии от 
температуры описывается уравнением (2.8). Как следует из этого урав-
нения, при повышении температуры величина D возрастает, так как ки-
нетическая энергия частиц вещества, а следовательно, и число активи-
рованных скачков находится в зависимости от температуры. 
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Рис. 2,2. Схема потенциаль-
ной энергии диффузии: 
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Опытным путем установлено, что это уравнение достаточно точно 
описывает температурную зависимость коэффициента диффузии в ши-
роком интервале температур. Константы D0 и E определяются экспери-
ментально. Теоретический анализ показывает, что в газах и растворах 
температурная зависимость D вытекает в основном из зависимости от 
температуры расстояния между двумя ближайшими частицами. Вслед-
ствие этого температурный коэффициент в этих фазах не должен быть 
большим, несмотря на экспоненциальный характер зависимости (2.8). 
Этот вывод иллюстрируют табл. 4 и 5. Из них следует, что при увели-
чении температуры на IOO0C коэффициент диффузии в водных раство-
рах может увеличиться самое большее в несколько раз (например, 
коэффициент самодиффузии хлор-иона в водном растворе при увеличе-
нии температуры от 0 до IOO0C увеличивается в ~ 7 раз) , а в газах 
и в расплавленных солях менее чем в 2 раза. 

Т а б л и ц а 4 
Зависимость коэффициента диффузии от температуры в газовых смесях* 

Система F, С D1 см'2/се к Система t°, С D, CMtIoeK 

H2O — воздух 0 0 , 2 5 1 ' H2O — воздух 1 1 0 0 3 , 9 4 0 H2O — воздух 
2 5 0 , 2 6 0 - ' 1 2 2 0 4,490 
5 9 0 , 3 0 6 - • CO2 — воздух 2 0 0 , 1 5 1 

1 0 0 0 , 3 5 3 1 7 7 0 , 2 7 3 
3 0 0 0 , 8 4 9 3 2 7 0,555 
5 0 0 1,556 5 2 7 0 , 9 1 5 
6 5 0 2 , 1 9 0 7 2 7 1 , 3 2 0 
8 0 0 2 , 6 2 6 1 0 5 7 1 , 9 7 0 

1 0 0 0 3 , 2 5 3 1 5 0 0 2,450 

* Данные Т. М. Клибановой, В. В. Померанцева и Д. Л. Франк-Каменецкого (1942). 
•» Добавлено по ,Справочнику химика", т . IH (1964). 

Т а б л и ц а 5 
Зависимость коэффициентов диффузии и самодиффузии от температуры в жидкостях 

Диффун- Диффузион-
t°, с 

D-IO5
1 

Ис- Диффун- Диффузион- /О (— D-IO5, Ис-
точ-
ник дирует ная среда t°, с см12! се к точ-

ник дирует ная среда I , Kj см21сек 
Ис-
точ-
ник 

Дей- Вода 0 1 , 0 0 * \ H C O 3 - Водный 0 0 , 5 2 1 * 1 
терий 2 5 2 , 1 4 * 1 раствор 2 5 1 , 0 9 * } 4 

4 5 3 , 4 5 * J 
раствор 

3 0 1 , 2 8 * ) 
Кисло- Вода 1 1 , 4 4 * 1 PbS+ Расплавлен- 8 0 3 4 , 2 2 * 
р о д - 1 8 2 5 2 , 6 6 * 2 ный NaCl 8 5 0 4 , 5 5 * I 

5 ' 
р о д - 1 8 

4 5 4 , 3 8 * J 9 4 1 6 , 1 4 * f 5 ' 

C i - Водный 0 1 , 0 5 * 1 0 0 3 7 , 4 0 * ) 
раствор 18 1 , 7 0 * Na22 Расплавлен- 3 5 0 2 , 1 4 * ч раствор 

2 5 2 , 0 2 * ный NaNO 3 4 2 0 3 , 0 4 * 
5 0 3 , 3 5 * 3 C s » ' Расплавлен- 3 5 0 2 , 3 1 f 

1) 
7 5 4 , 9 8 * ный N a N O 3 4 2 0 3 , 3 9 I 

1 0 0 6 , 9 0 * Cd Ртуть 8 , 7 1 ,68 I 
7 

1 5 6 1 2 , 0 0 * 9 9 , 1 3 , 4 2 J 7 

I - W a n g J . Н. (1951); 2 W a n g J . H. , Robinson С V., Ede iman I. S. (1953); 3 — Ottar В (1958) 
4 — Kigoehi К., Hashi tanl Т. (1963); 5 — Рябухин ( Ю М . , Укше К. А (1962); 6 - Nagara jn М. К. . Bok-
ris J1 О ' М . (1966): 7 - ,Справочник -химика", т. III (1964). 

Более значительное влияние на величину D оказывает температура 
в твердых телах, в которых коэффициент диффузии при увеличении 
температуры на 100° С возрастает, как правило, более чем в 10 раз 
(табл. 6) . Это связано с тем, что число атомов, могущих принимать 
участие в диффузии, а следовательно, и величина коэффициента диф-



Т а б л и ц а t 
Зависимость коэффициентов диффузии и самодиффузии от температуры 

в твердых телах 

Диф- Диффу- Ис- Д и ф - Диффу- Ис-
фун- зионная е , с D, см21сек точ- фун- зионная t°, с D, см?!сек точ-

дирует среда ник дирует среда ник 

H 2 SiO2 2 0 2 , 4 - 5 , 5 - 1 0 - ю A u P b 2 0 4 - 1 0 - 1 0 о 
5 0 0 0 , 6 - 2 , 1 - 1 0 - 8 

1 3 0 0 1 - 1 0 - 5 
6 

H 2 N i 8 5 
1 6 5 

1 , 1 6 - 1 0 - 8 
1 0 , 5 - 1 0 - s 

1 
A u A g 4 9 1 

8 6 1 
2 , 5 5 - 1 0 " " 
1 , 0 9 - 1 0 - 1 2 

Na Обси- 3 5 7 4 , 9 - 1 0 - ю 1 1 2 0 8 , 3 7 - 1 0 - ' ! 
диан 4 5 8 6 , 2 - 1 0 - ' . ' Au Cu 4 0 0 4 , 2 8 - 1 0 - w 

Na Криолит 4 7 6 2 - Ю - » 7 0 0 8 , 3 4 - 1 0 - » 4 
6 2 3 5 - 1 0 - ю 2 Mn Cu 9 7 0 1 , 3 9 - 1 0 - 9 

Na Содалит 5 8 0 
6 7 5 

8 , 7 - 1 0 - 1 1 
1 , 0 - 1 0 - э 

4 0 0 
9 5 0 

1 , 9 7 - 1 0 - и 
6 , 5 - 1 0 - ю 

Na Нефе-
лин 

5 7 6 
8 0 0 

3 , 8 - 1 0 - i i 
1 , 4 - 1 0 - f 

Zn Cu 3 6 0 
8 8 0 

9 , 6 - 1 0 - 1 3 
5 , 5 6 - 1 0 - ю 

Pb Йоди-
стый 

свинец 

18 
2 6 2 
3 2 3 

2 , 5 - 1 0 - 2 0 ; 

3 , 8 3 - 1 0 - 1 2 
7 , 1 - 1 0 - 1 1 , 

1 

1 - Бэррер Р . (1948); 2 - Sippel R. F. (1963); 3 - Ландау Л. Д., Ахиезер А. И.. Лифшиц Е. М. (1965); 
4 — ,Справочник химика", т. III (1964). 

фузии пропорциональны активационному множителю вида е rt , т. е. 
находятся в тесной зависимости от температуры. Последняя увеличи-
вает амплитуду колебательных движений атомов в решетке твердых 
тел и, сообщая им дополнительную кинетическую энергию, увеличивает 
вероятность активированных поступательных скачков. 

Влияние давления 

В этом разделе рассматривается влияние давления на диффузию 
в замкнутых системах, в которых градиент давления отсутствует, а си-
стема находится в состоянии механического равновесия. 

Как указывалось, одной из основных величин, характеризующих 
макроскопические процессы в телах, является давление. Наблюдения 
показывают, что оно влияет и на тепловое движение частиц, слагающих 
газообразные, жидкие и твердые тела, но в разной степени. 

В газах, частицы которых совершают непрерывное хаотическое дви-
жение, включающее и поступательную составляющую, зависимость 
коэффициента диффузии от давления описывается уравнением: 

(2.9) 

где V — средняя тепловая скорость движения молекул; к — константа 
Больцмана; T — абсолютная температура; р — давление; а — эффектив-
ное число столкновений. 

Таким образом, коэффициент диффузии в газах обратно пропор-
ционален их давлению (при заданной температуре). 

Д л я газов справедлива также зависимость 

где А. — средняя длина свободного пробега молекул газа. Нетрудно за-
метить, что сдавливание газа вызывает уменьшение а следовательно, 
и величины коэффициента диффузии. 
3 8 



При высоких давлениях А. имеет порядок величины IO"7 см, при ат-
мосферном давлении 10~5 см, при давлении в 1 мм рт. ст. IO"-2 см, а при 
давлении 10~6 мм рт, ст. длина пробега составляет десятки метров. 

В реальных газах зависимость D от давления может быть более 
сложной, чем это следует из уравнения (2.9). В качестве примера при-
ведем экспериментальные данные о влиянии давления на коэффициент 
самодиффузии CO2 при температуре 25° С (табл. 7). Замечено, что при 
давлениях до 20 атм произведение коэффициента диффузии в газах D 
на давление р в первом приближении оказывается постоянным (при 
одной и той же температуре). 

Т а б л и ц а 7 
Зависимость коэффициента самодиффузии 

двуокиси углерода от давления (25°С) 
(«Справочник химика», т. I II , 1964) 

р, атм D, CMtIceK р, атм D, смЧеек 

1 0,113 103,1 9,34-10-е 
9,5 1,1-10-2 561 3,51 • 10-s 

34,2 3,25-Ю-з 1030,5 2,45-10-s 
65,1 2,16-10-* 

1030,5 2,45-10-s 

Для жидкостей и твердых тел не существует теоретической или до-
статочно общей экспериментальной зависимости, характеризующей 
влияние давления на величину 'коэффициентов диффузии. В табл. 8 и 9 
приведены экспериментальные данные, характеризующие направление 
и интенсивность этого влияния. Из таблиц следует, что, как и в газах, 
рост давления сопровождается снижением величины коэффициентов 
диффузии и самодиффузии, но снижение это очень мало: при увеличе-
нии давления на 100 атм коэффициенты диффузии уменьшаются в сред-
нем на сотые или десятые доли единицы. Эти числа находятся в пол-
ном соответствии с хорошо известным фактом, что жидкости и твердые 
тела, в противоположность газам, обладают малой сжимаемостью. 

Т а б л и ц а 8 
Зависимость коэффициентов диффузии и самодиффузии от давления 

в жидкостях 

Диф- Диффузи- р, B-IO5. Ис- Диф- Диффузи-
г , с р, D-10», Ис-

фун- онная t°, с атм CM3IeeK точ- фун- онная г , с атм CMiIceK точ-
дирует среда ник дирует среда CMiIceK ник 

Три- Вода 25 1 2,64 s% Бензин 25 1 1,56 \ 
тий 245 

1300 
2,90 
3,24 

250 
500 

1,19 I 
0,975 ) 

2 

2050 3,06 Na2 2 Расплав- 350 1 2,14 
3000 2,62 1 ленный 400 1,91 

C a i s Водный 
раствор 

25 IOO 
250 

1,08 
0,83 

1 N a N O 3 800 
1200 

1,74 
1,58 3 

CaCl2 600 
1000 

0,82 
0,94 

Csi3* Расплав-
ленный 

350 1 
400 

2,31 
2,05 

C 6 H e 

2000 0,84 N a N O 3 800 1,83 
C 6 H e Само-

диффу-
зии 

25 1 
250 
500 

2,13 
1,69 
1,39 

2 

1 - Cnddeback R. В. и др. (1953); 2 - Hiraoka Н. (1959); 3 - Nagarajan М. К„ Bokris J . О'М. (1966). 
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Т а б л и ц а 9 
Зависимость коэффициентов самодиффузии от давления в твердых телах 

Диффундирует Диффузионная 
среда е , с р, атм D-IO10, 

см?\сек Источник 

Pb210 Свинец 300 1 1,94 ч 
301 1000 1,35 
301 4000 0,686 \ 1 
301 7000 0,235 

1 

301 8000 0,230 > 
Sn»3 Олово 207,7 0 3,58 ) 

207,9 1640 2,89 I о 
208,1 6017 1,56 I Z 

208,8 7959 1,39 > 

1 — Nachtrieb N. H., Resing- Н. A., Rice S. А. (1959); 2 - Nachtrieb N. H., Coston С. (1965). 

(2.10) 

Коэффициент сжимаемости к определяется выражением: 

— _ L ( d V \ 
V • (dp Jr' 

где V — объем; р — давление; индекс T за скобками указывает, что про-
изводная от объема по давлению берется при постоянной температуре 
(так как эта производная — величина отрицательная, то вводится знак 
минус, чтобы коэффициент х был величиной положительной). 

Из основного уравнения состояния идеальных газов pV=RT сле-
дует, что при изотермическом сжатии объем газа убывает обратно про-
порционально давлению: 
в уравнение (2.10) дает 

V=RT-. Подстановка этого выражения 

(2.11) 

При давлении 1 бар сжимаемость газа х = 1 бар-1. Для сравнения при-
ведем значение х для некоторых жидкостей и твердых тел при комнат-
ной температуре и атмосферном 
зер А. И. и Лифшиц Е. M., 1965). 

Ртуть 0,4-10-5 вар-i 
Вода 4,9-10-5 б а р ' i 
Спирт 7,6-10-5 бар-1 
Эфир 14,5-10" бар-1 

давлении (Ландау Л . Д., Ахие-

Алмаз . 0,16-10-е бар-» 
Железо 0 ,6Ы0"« бар 
Стекло 2,7- 10-<s бар~i 
Цезий 62-IO-S бар-1 

Различие в сжимаемости газов и конденсированных фаз (жидко-
стей, твердых тел) очень велико. Столь же существенна и разница в сте-
пени влияния давления на D в газах (до —100 атм) и в конденсиро-
ванных фазах. 

Влияние концентрации 

Концентрационную зависимость коэффициентов диффузии можно 
предвидеть исходя из молекулярно-кинетической теории жидкостей и 
газов. Однако теоретические зависимости D = f(c) приводят к результа-
там, существенно отличающимся от экспериментальных данных. Поэто-
му в прикладных исследованиях они использованы быть не могут. 

В области низких и умеренных давлений зависимость коэффициента 
диффузии D от состава газовых смесей относительно невелика. На это 
указывают следующие экспериментальные данные Поста (Jost, 1952) 
по диффузии водорода в двуокись углерода и по диффузии гелия в ар-
гон. 
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Мольное Dt (см- <•> к) Мольное D, (см?!сек) 
отношение отношение 

Н , / С О „ = 3 / 1 0,594 Не/Аг = 2,65/1 0,678 
1/1 0,605 1,66/1 0,696 
1/3 0,633 1/1 0,706 

Приведенные числа отличаются не более чем на 8%. Они показы-
вают, что увеличение концентрации диффундирующего газа сопровож-
дается незначительным снижением величины его коэффициента диффу-
зии в данной смеси газов. Тенденция эта выдерживается во всех газо-
вых смесях. 

Более сложные соотношения величины D и концентрации наблюда-
ются в жидкостях. В растворах неэлектролитов коэффициент диффузии 
может быть линейно связан с кон-
центрацией (например, в водных 
растворах сахарозы) или с актив-
ностью (система хлороформ — 
эфир). 

В растворах электролитов за-
висимость D = f (с) иллюстрируют 
рис. 2.3 и табл. 10. Создается впе-
чатление, что когда эксперимен-
тальные данные охватывают доста-
точно различные величины концен-
траций и подробно характеризуют 
зависимость D = f(c) в области ма-
лых концентраций (меньше О, tiN), 
то величина D в растворах электро-
литов по мере возрастания концентрации сначала быстро уменьшается, 
а затем медленно увеличивается. Примером могут служить растворы 
NaCl и KCl. В растворах C a C h величина D имеет, по-видимому, хо-
рошо выраженный максимум. В других случаях кривая D = f(c) макси-
мумов или минимумов как будто бы не имеет (раствор H2SO4 и др.) . 

Коэффициент диффузии хлористого натрия в водных его растворах 
при изменении концентрации от очень сильного разбавления (меньше 

Т а б л и ц а 10 
Зависимость коэффициентов диффузии электролитов 

в водных растворах от концентрации 

Диффун-
F, С 

с, D-IO5 Источ- Диффун- е, 
г-экв/л 

D-105, Источ-
дирует F, С моль} л см31сек ник дирует t°, С е, 

г-экв/л CM2IeeK ник 

NaCI 25 O1O(X) 
0,001 
0,003 
0,005 

1,610 
1,585 
1,570 
1,560 

KCl 25 0,00125 
0,00325 
0,00704 
0,00980 

1,960 
1,943 
1,923 
1,910 

0,010 1,545 1 0,2 1,95 
2 0,05 1,507 1 0,1 1,89 2 

0,10 1,483 0,5 1,823 
0,5 1,474 KCl 18,5 0,5 1,54 
1,0 1,484 1,0 1,606 
3,0 1,565 2,0 1,724 

NaCI 18,5 0,05 1,25 CaCl2 9 0,29 0,788 18,5 
0,40 1,193 0,37 1,086 3 
1,0 1,24 2 1,5 0,834 , 

3 

3,0 1,356 
5,0 1,484 

I - ,Краткий справочник физико-химических величин' (1965); 2 — ,Справочник химика", т. IlI (1964); 
3 - Бретшнайдер С. (1966). 
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Рис. 2.3. Зависимость коэффициента диф-
фузии хлористого натрия от концентра-
ции с в моль/л (по Н. S. Harned, 1959) 



0,000 моль) до 3 моль!л максимально изменяется на 8%, имея мини-
мум при концентрации около 0,5 моль/л (25° С), а максимум при наи-
большем разбавлении. 

В гидрогеохимических исследованиях важно учитывать не только 
направление и кинетику диффузии растворенного вещества, но и на-
правление и кинетику диффузии растворителя, т. е. молекул воды. Экс-
периментальные исследования диффузии последних в водных растворах 
хлоридов, бромидов и йодидов различных металлов (Андреев, 1962; 
Валиев, Емельянов, 1964; Емельянов, 1965) показывают, что при темпе-
ратурах от 15 до 45° С величина коэффициента диффузии молекул воды 

составляет п-10~5 см2/сек, где п=0 ,25— 
2,75. Величина п зависит от концентрации 
растворов электролитов и от природы ра-
створенных электролитов (рис. 2.4). В ра-
створах галоидов натрия, лития, кальция, 
магния и аллюминия максимальные зна-
чения п соответствуют наибольшему раз-
бавлению, а минимальные — наиболее кон-
центрированным, близким к насыщению 
растворам. В растворах галоидов калия, 
цезия и аммония п от концентрации зави-
сит относительно слабо. 

Понижение величины D H 2 O под влия-
нием растворенных натриевых и особенно 
литиевых солей связывают с их сильной 
гидратацией, которая влечет за собой уве-
личение размера диффундирующих частиц 
и тем самым замедление их теплового дви-
жения. В этом отношении особенно показа-
телен ион лития, который гидратируется 
4—6 молекулами воды и приближается 
поэтому по скорости диффузии к двухва-

лентным металлам. Негидратируемый ион калия ведет себя прямо 
противоположно — замедляющего влияния на диффузию молекул воды 
не оказывает. 

Таким образом, диффузию молекул воды в водных растворах элек-
тролитов замедляют те растворенные соли, которые при данной темпе-
ратуре имеют меньшую скорость диффузии, чем молекулы чистой воды. 
К этим солям относятся соли двух- и трехвалентных металлов, а также 
соли сильно гидратируемых одновалентных металлов. 

15 20 25 % 
J I 1 

О 2,92 В,17 S1SO 13,8$ 18.52т 

Рис. 2.4. Зависимость коэф-
фициента самодиффузии во-
ды DH2O от концентрации 
хлоридных солей в воде (по 
К. А. Валиеву и М. И. Еме-

льянову, 1964) 
Растворенные соли: J — CsCl 
2 - NH4CI; 3 - KCI; 4 - NaCl 
5 — LiCl; 6 — BaCl2; 7 — CaCl2  

8 - M g C l 2 ; 9 — AlCl3 

Влияние молекулярного веса 

Имея в виду давно установленную аналогию броуновского и диф-
фузионного движения частиц, можно предполагать, что величина коэф-
фициента диффузии частиц в жидкостях должна зависеть от их размера. 
Для броуновских частиц, имеющих сферическую форму, эту связь вы-
ражает теоретическое уравнение Стокса-Эйнштейна: 

D-
kT 

бжЛ] (2.12) 

где к — к о н с т а н т а Больцмана; T — абсолютная температура; 
г — радиус диффундирующей частицы; 
т] — вязкость раствора. 
Основываясь на этой зависимости, обычно интерпретируют коэффи-

циенты диффузии не как функцию массы, а как функцию радиуса диф-
фундирующей частицы. Реально эти две величины связаны между со-
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бой, поэтому данные табл. 11 выявляют наличие отчетливо выраженной 
связи между величиной коэффициента диффузии и молекулярным ве-
сом диффундирующего вещества: чем больше молекулярный вес, тем 
меньше коэффициент диффузии. Однако это правило не имеет абсолют-
ного характера. Можно указать исключения из него, являющиеся след-
ствием, в частности, гидратации диффундирующих частиц. 

Таблица 11 
Зависимость коэффициента диффузии от молекулярного веса 

диффундирующего вещества 

Моле- Кон-
Ис-

точ-
Моле- Кон-

Ис-
точ-

Диффун- куляр- центра- с, с D- 10=, Ис-
точ-

Диффун- куляр- центра- t°, с D-IO5, Ис-
точ-дирует ный ция, с, с CMaIoeK 

Ис-
точ- дирует ный ция, t°, с CM2ICeK 

Ис-
точ-дирует 

вес MOAbjA ник дирует 
вес моль{л ник 

H., 2 0* 25 3,36 ) 

I 

K2SO4 174 0,02 19,6 1,17 1 
о.- 32 0 25 2,60 I 1 CeCl3 247 0 20 0,469 4 
HCl 36,5 0,1 19 2,5 f 1 Маль- 342 0,1 20 0,106 \ 
CO2 44 0 18 1,71 I тоза 

0,1 0,106 \ 

NaCl 58,5 0 25 1,61 2 Альбу- 17 400 0 20 0,073 I 5 
KCl 74,5 0,001 25 1,694 3 мин 
HnSO4 98 0,005 18 1,51 1 1 Глобу- 40000 0 20 0,061 ) 
KNO3 101 0,05 18 1,45 J I лин 

* Нуль указывает, что раствор очень разбавлен. 

1 — Бретшнейдер С. (1966); 2 — „Краткий справочник физико-химнческих величин" (1965); 3 — ,Спра-
вочник химика", т. III (1964); 4 — Старик И. E., Юртов А И. (1964); 5 — Alexander A. E., Johnson Р . 
(1949). 

Наиболее отчетливо эта связь выражена у газов. Д л я них справед-
ливо соотношение: 

^ = COnst, (2.13) 

где M — молекулярный вес газа; v — средняя скорость молекулы; Т — 
абсолютная температура. 

Так как D есть функция v (см. уравнение 2,9), то можно ожидать, 
что молекулы газов с меньшим молекулярным весом при данной тем-
пературе будут иметь большие коэффициенты диффузии. 

Из уравнения (2.12) следует также, что величина коэффициента 
диффузии связана с вязкостью жидкости, которая является, как из-
вестно, функцией структуры и температуры жидкости. Характер связи 
очевиден из теоретического уравнения Стокса-Эйнштейна: чем больше 
вязкость жидкости, тем меньше коэффициент диффузии, и наоборот. 

Уравнение (2.12) позволяет сделать вывод, что произведение коэф-
фициента диффузии D на коэффициент вязкости является в первом при-
ближении величиной постоянной. Экспериментальным подтверждением 
этого правила могут служить данные В. А. Маринина (1957), характе-
ризующие температурную зависимость вязкости и коэффициента диф-
фузии сахара в водных его растворах. 

е, С 
Вязкость 7] водных 
растворов сахара 

(сантипуазы) 
Концентрация 

сахара, % 
D-10«, 

CM2ICeK 

12,2 1,220 0,15 4±0 ,1 4,88 
21,0 0,984 4,5 ±0,1 4,43 
30,0 0,800 5,6 ±0 ,2 4,48 
40,0 0,655 6,9 ±0 ,2 4,52 
50,0 0,549 8,4 ±0 ,3 4,60 
60,0 0,474 10,3 ±0 ,3 4,88 
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Корреляция температуры, вязкости и коэффициента диффузии 
у раствора с одним и тем же составом объясняется тем, что с повыше-
нием температуры вязкость жидкостей, как правило, убывает, а это 
облегчает диффузионное перемещение молекул, кинетическая энергия 
которых с температурой возрастает. 

Влияние других солей 

Выше рассматривались только бинарные растворы, содержащие 
растворитель и одно растворенное вещество. Если в одном и том же 
растворителе (например, в воде) находится два или больше растворен-
ных веществ, то можно предполагать, исходя из теории растворов, что 
каждое растворенное вещество будет влиять на диффузию других рас-
творенных веществ. Это следует прежде всего из того, что присутствие 
солей оказывает, как правило, влияние на активность данной соли, 
а следовательно, и и а величину химического ее потенциала — движущей 
силы диффузии. 

Экспериментальное изучение этого эффекта в свободных растворах 
электролитов и теоретический его анализ на основе молекулярно-кине-
тической теории растворов выполнили, в частности, Д ж . Р. Виноград 
и Д ж . У. Мак-Бейн (Vinograd and McBain, 1941). Позднее И. Д ж . 
О'Доннел и Л. Д ж . Гостинг (O'Donnell and Gosting, 1955, 1959) про-
вели экспериментальные исследования диффузии в тройных систе-
мах, а П. Д ж . Данлоп и Л. Д ж . Гостинг (Dunlop and Gosting, 1959) 
рассмотрели результаты экспериментов на основе термодинамических 
соотношений взаимности Онзагера. Теоретическое рассмотрение эффек-
та содержится в ряде обобщающих работ по термодинамике необрати-
мых процессов (Де Гроот и Мазур, 1964; Katchalsky and Curran, 1965). 

Представим себе систему с фиксированным объемом, в которой до 
начала эксперимента имеется два слоя разделенных диафрагмой рас-
творов. Пусть нижний слой образован водным раствором 0,20iV KCl и 
0,35iV LiCl, а верхний — водным раствором 0,20 N KCl и 0,15iV LiCl. 
В момент времени т = 0 диафрагма удаляется и в системе возникает изо-
термическая одномерная молекулярная диффузия LiCl снизу вверх. 
Концентрация KCl во всей системе постоянна, а поэтому KCl диффун-
дировать не должен, как это очевидно из первого закона Фика. Однако 
опыт показывает, что некоторое количество KCl диффузионно переме-
щается в направлении диффузии LiCl. 

Основываясь на соотношениях взаимности Онзагера, для рассмат-
риваемой системы можно написать, отметив LiCl и KCl индексами 1 и 
2 соответственно: 

J 1 = - D u ^ - D i 2 - ^ ; (2.14) 

J i = - A n Й - D 2 2 ^ , (2.15) 

где Ju J2, Dп и D22 — диффузионные потоки и основные коэффициенты 
диффузии LiCl и KCl; D12 и D2i — перекрестные коэффициенты диффу-

dct дс-> г зии; - ^ j - и - J J — градиенты концентрации LiCl и KCl. 
Уравнения (2.14) и (2.15) выражают тот факт, что диффузионный 

поток одного из растворенных веществ зависит не только от его соб-
ственного градиента концентрации, но косвенно и от градиента концен-
трации другого растворенного вещества. Именно поэтому в уравнениях 
появляется четыре коэффициента диффузии: два коэффициента диффу-
з и и — D1I и D22 — связывают потоки растворенных веществ с их соб-
ственными градиентами концентрации и ~ , а два других коэф-
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фициента — D ! 2 и D21 — характеризуют диффузию одного вещества под 
влиянием диффузии второго вещества. В рассматриваемом случае коэф-
фициент DI2 отражает влияние диффузионного потока KCl на диффу-
зию LiCl, а коэффициент D2I — влияние диффузионного потока LiCl на 
диффузию KCl. Потоки Ji и J2 не будут взаимодействовать только в том 
случае, когда и Di2 и D2i равны нулю. 

Числовые значения всех коэффициентов диффузии для системы 
LiCl—KCl—H2O и для аналогичной системы L i C l — N a C l - H 2 O приве-
дены в табл. 12. В табл. 13 приведены подобные же коэффициенты для 
системы N a C l - K C l - H 2 O при варьирующем соотношении NaCl и KCL 

Т а б л и ц а 12 

Значения коэффициентов диффузии в тройных системах при 25° С* 
(по Dunlop and Gosting1 1955) 

Система 
Коэффициенты диффузии D-IO"', см^/сек 

Система 

о„ D13 Da, D m 

LiCl — KCl — Н.О 
LiCl — NaCl — Н , 0 

1,14 
1,10 

0 . 0 0 
0,09 

0,20 
0,19 

1,81 
1,36 

Индекс I относится к LiCl, индекс 2 — к KCI и NaCl. 

Т а б л и ц а 13 

Значения коэффициентов диффузии 
в тройной системе NaCl — KCl — H2O при 25° С * 

(по O'Donnell and Gosling, 1959) 

Концентрация (моль;л) Коэффициенты диффузии D-IO5, CMiICeK 

NaCl KCl Dn D1, D j l Da l 

0,2500 0,2500 1,37 - 0 , 0 0 0,14 1,82 
0.2500 0,5000 1,34 - 0 , 0 0 0,20 1,83 
0,50(0 0,2500 1,41 - 0 , 0 1 0,09 1,82 
0,5000 0,5000 1,38 —0,01 0,15 1,84 

* Индекс I относится к NaCl, индекс 2 — к KCl. 

Из табл. 12 и 13 следует, что в тех случаях, когда в тройной систе-
ме концентрация одного растворенного компонента однородна по всей 
системе, а концентрация второго компонента неоднородна, то второй 
компонент, диффундируя под влиянием своего градиента концентрации, 
увлекает за собой первый компонент. Эффект этот имеет электростати-
ческую природу. Он появляется вследствие того, что ионы, обладающие 
разной подвижностью, должны перемещаться в растворе таким обра-
зом, чтобы в нем повсюду сохранялась электрическая нейтральность. 

Следует отметить, что когда C1-J-O (концентрация LiCl в табл. 12 и 
концентрация NaCl в табл. 13) при данной величине с2 (концентрация 
KCl или NaCl в табл. 12 и концентрация KCl в табл. 13), то коэффи-
циент D22 приближается по своей величине к коэффициенту диффузии 
данной соли в бинарном водном ее растворе. Коэффициент же D l i  
в этом случае приближается к коэффициенту самодиффузии данной соли 
в растворе с данной концентрацией с2. 

В рассматриваемых системах присутствие второй соли влечет за 
собой снижение коэффициента диффузии первой соли. Например, коэф-
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D-W5см 2/сеч 

2 , 0 

фициент диффузии NaCl в бинарном водном его растворе (/ = 25°С) при 
с = 0,25 моль/л равен D = 1,475-Ю-5 см2/сек, а при с = 0,5 моль/л 
D = l , 4 7 0 - 1 0 ^ 5 см2/сек. В присутствии KCl коэффициент диффузии NaCl 
уменьшается до 1,34—1,41 • Ю~5 см2/сек (см. табл. 13). 

Степень уменьшения коэффициентов диффузии под влиянием сто-
ронних солей зависит не только от концентрации, но и от природы по-
следних. Это хорошо видно на рис. 2.5, на котором показана зависи-
мость коэффициента диффузии «меченых» ионов йода от состава и кон-
центрации водных растворов хлоридов щелочей. Как и при диффузии 

молекул воды в растворах электро-
литов (см. рис. 2.4), наименьшее 
влияние на диффузию I - оказыва-
ет KCl, а наибольшее LiCl. Эффект 
обусловлен, по-видимому, увеличе-
нием вязкости диффузионной среды 
за счет гидратации растворенных в 
ней ионов. 

Виноград и Мак Бейн (1941), 
основываясь на экспериментальном 
и теоретическом изучении диффу-
зии HCl в растворах BaCls и дру-
гих хлоридов, отметили, что в сме-
сях ионов, имеющих разную по-
движность, диффузионное переме-
щение быстрых ионов ускоряется, 
а перемещение медленных ионов 
замедляется по сравнению с их 
диффузией в бинарных растворах. 

!.S 

1,2 

О с,,г 

Рис. 2.5. Коэффициент диффузии мече-
ных атомов йода в водных растворах 

хлоридов щелочей при 25°С: 
с — концентрация хлооидов щелочей в яоль'л 

(no R. Н. Stokes, 1959) 
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Глава III 

ДИФФУЗИЯ В ПОРИСТЫХ СРЕДАХ 

Изотропные среды 

Осадочные горные породы ниже уровня грунтовых ®од представ-
ляют собой двухфазную систему: твердое минеральное вещество — при-
родные водные растворы. Свободные газы имеют локальное распростра-
нение и на региональный массоперенос в седиментанионных бассейнах 
значительного влияния оказать не могут. Вследствие этого из приведен-
ного сопоставления диффузионной проницаемости твердых и жидких 
тел следует вывод, что массоперенос в седиментационных бассейнах 
должен в основном происходить в жидкой фазе горных пород. 

Воды в горных породах в зависимости от морфологии водосодер-
жащих пустот можно разделить в первом приближении на две группы. 
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К первой из них относятся воды карстовых проявлений, пустот выще-
лачивания галогенных и других пород, открытых трещин. Эти воды по 
диффузионной проницаемости приближаются к свободным жидкостям. 
Поэтому для кинетической характеристики молекулярно-диффузионной 
миграции минерального вещества в них могут быть использованы коэф-
фициенты диффузии в свободных жидкостях, определенные с учетом 
термодинамической обстановки нахождения вод. Эти подземные воды 
имеют в общем локальное распространение; значение их резко подчине-
но значению вод второй группы — поровых вод осадочных формаций. 

Поровые воды, независимо от характера заполняемых ими пор, 
первичных или вторичных по своему происхождению, суперкапилляр-
ных, капиллярных или субкапиллярных по своему размеру, обладают 
ниже водного зеркала континуальными свойствами, т. е. неразрывно-
стью в пространстве. Это их свойство определяет возможность регио-
нального массопереноса минерального вещества в водной фазе горных 
пород седиментационных бассейнов. Поэтому изучение диффузионной 
проницаемости водонасыщенных горных пород имеет исключительно 
важное значение для геологических наук. 

Логически можно наметить два основных направления этого изуче-
ния. Во-первых, необходимо охарактеризовать молекулярно-кинетиче-
ские и термодинамические особенности диффузии в жидкой фазе пори-
стых оред. Во-вторых, необходимо получить массовую информацию о ки-
нетических параметрах диффузии в пористых средах вообще и в пори-
стых горных породах с естественным сложением и влажностью в осо-
бенности. 

Исследования в обоих этих направлениях на геологических материа-
лах начали проводиться в сороковых годах нашего столетия. Первые 
работы были выполнены на почвах с нарушенным сложением русскими 
почвоведами Б. Б. Полыновым и С. В. Быстровым (1932), Н. А. Кома-
ровой (1937), С. И. Долговым и 3. И. Каменевой (1937), В. А. Черно-
вым (1939). 

Этими исследователями было установлено, что диффузия в пори-
стых средах математически описывается законами Фика (Чернов, 1939). 
Ими же были получены первые значения коэффициентов диффузии в во-
донасыщенных пористых средах с нарушенной структурой (Комарова, 
1937; Долгов и Каменева, 1937). В самые последние годы изучению 
диффузии, главным образом в глинистых пастах и суспензиях, начали 
уделять большое внимание американские почвоведы и физико-химики 
(Hasted and Low, 1954, Gast , 1962). Они работают с применением изо-
топов, а рассмотрение экспериментальных данных проводят на основе 
молекулярно-кинетической и термодинамической теорий. 

В 1937 г. была опубликована, вероятно, первая работа по диффу-
зии в скальных пористых горных породах, насыщенных и ненасыщен-
ных водой. Эксперименты, выполненные автором этой работы С. Дуффе-
лом (Duffel l) , были только качественными, но тем не менее наглядно 
продемонстрировали возможную роль диффузии в процессах рудообра-
зования. 

Изучению диффузии в водонасыщенных известняках посвящена ра-
бота Р. М. Гаррелса и др. (Garre ls и др., 1949). В ней дана количествен-
ная характеристика диффузионных процессов, оценено влияние на эти 
процессы температуры и концентрации растворов, определена возмож-
ная роль диффузии в геологических процессах. 

В 1956 г. была опубликована первая работа, в которой изложены 
результаты экспериментального изучения диффузии и диффузионного 
выщелачивания солей в глинистых породах с естественным сложением 
и влажностью (Приклонский, Горькова и др., 1956). В последующем 
систематическое экспериментальное изучение диффузии в глинистых 
породах, мелах, мергелях и морских илах с естественным сложением и 
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влажностью проводилось Н. А. Окниной (1959, 1960, 1963) и Н. П. За-
тененной (1963, 1965). В результате этих исследований были получены 
коэффициенты диффузии для глинистых и других пород с естественным 
сложением и влажностью, геологический возраст которых варьирует от 
современного до пермского. Тем самым появилась возможность регио-
нальной количественной оценки молекулярного массопереноса в водной 
фазе осадочных формаций. 

Числовые значения коэффициентов диффузии в водонасыщенных 
пористых средах, обнаруженные нами в литературе, сведены в табл. 14. 
Возможно, что некоторые работы (число их не может быть значитель-
ным) не нашли в ней отражения. Но и в данном виде таблица пред-
ставляется очень интересной и является основой для ряда принципиаль-
ных выводов. 

Предварительно необходимо сделать некоторые замечания по суще-
ству данных, содержащихся в таблице. 

1. Приведенные в таблице коэффициенты диффузии были вычисле-
ны, как правило, по наблюдаемому распределению концентрации диф-
фундирующей соли в водонасыщенном образце горной породы через 
время т после начала диффузии. По этой причине их числовые значения 
соответствуют средней скорости диффузионного перемещения соли и 
несут на себе влияние многих факторов, действующих в ходе экспери-
ментальной работы: природы и концентрации диффундирующих солей, 
структуры норового пространства, температуры, химической активности 
твердой фазы, поверхностных эффектов и пр. От кажущихся коэффи-
циентов диффузии, вычисляемых при стационарной диффузии по вели-
чине диффузионного потока, они отличаются на фактор эффективной 
пористости. 

2. Определение коэффициентов диффузии производилось в самых 
различных геометрических условиях, при очень разной концентрации 
диффундирующих солей, па образцах высотой от нескольких милли-
метров до 10—15 см, при стационарном и нестационарном режиме диф-
фузии. с определением концентрации диффундирующих солей химиче-
скими п радиоактивными методами. 

3. В третьей графе таблицы указан состав соли, использованной 
в экспериментальной работе, хотя определяется, как правило, концен-
трация не обоих совместно диффундирующих ионов, а одного из иих; 
вычисление коэффициента диффузии производится по распределению 
этого иона, а не соли. Если химического взаимодействия диффундирую-
щего иона с породой не происходит, то в бинарных растворах коэффи-
циенты диффузии иона и соли в точности равны. При этом коэффициент 
диффузии одного и того же аниона окажется разным для разных со-
путствующих ему катионов. Поэтому и необходимо указание на состав 
диффундирующей соли. 

4. Диффузионная проницаемость пористых сред изучалась главным 
образом с применением растворов одно-одновалентных солен (преиму-
щественно NaCl) в нормальных условиях (давление 1 атм, температура 
18—25° С) . При давлениях и температурах, свойственных более глубо-
ким частям седиментационных бассейнов, диффузия в пористых средах 
не нсследована. То же самое можно сказать о диффузии в пористых 
средах многокомпонентных смесей электролитов. 

5. В конце таблицы приведены для сравнения данные по диффузии 
азотнокислого свинца в породах, характерных для рудных полей. Эти 
породы сильно метаморфизованы и имеют очень малую порозность, 
породам седиментационных бассейнов не свойственную. Кроме того, 
эти породы обладают высокой сорбциониой и химической активностью 
по отношению к диффундирующей соли. По этой причине эти данные 
ниже не используются. 
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Т а б л и ц а 14 

Коэффициенты диффузии в пористых средах, насыщенных водой или водными растворами электролитов 

Концентрация 
СОЛ II, 

Коэффициент 
№ 
н/п Диффузионная среда Диффундирующая 

соль 
Концентрация 

СОЛ II, (•', С 
Влажность, Пористость, диффузии 

O-IUli, Источник № 
н/п 

Диффундирующая 
соль моль/л см31сек 

А. Образцы с нарушенной структурой, искусственные среды 

Стеклянные шарики 
(d = 0 ,2 мм) 

Угловые зеопа кварца 
{d !S 0,48 мм) 

Стеклянные шарики 
(d ~ 0,4 мм) 

3%-пая суспензия бенто-
нита 

['ель бентонита* 
Паста литиевого бепто-

иита* 
Паста натриевого бенто-

нита* 
Натриевый бентонит* 

i !атриевый бентонит* 

Кальциевый беитошн* 

Каолнингопай глина (моно-
мнперальная), Донбасс 

Монгмори.члоинтоная глина 
(мономинеральман), Амур-
ская обл. 

Глнпа Кудннонского карь-
ера .Московской обл. 

Чернозем, Полтавская обл. 

Чернозем ;iei радированный, 
Мироновская опытная 
станция 

.Моренная бескарбонатная 
глина, Московская обл. 
(Q3) 

.MaiiKOiiCKasi глина (монт-
мориллонит -j- гидро-
слюда) 

Хвалынска» глина (као-
линит гидрослюда) 

,Мел чнетьп! 
.Мел глнннстый 
Мергель глинистый 

NaCl 

Индиго-кармин 

NaCl 

NaOH 
KOH 

Ca(OH)., 
Ba (ОН)., 
Sr(OH).," 

NaCl " 
CaCl, 
BaCl., 
SrCl.," 
CsCl 
KCl 
LiCl 

NaCl 

NaCl 

DOlI 

CaCI.. 

NaCI 

NaCl 

NaCI 

KCl 
KNO, 
NaCI 

CaCI., 

NaCl 

1,0 

0,002 

0,1 
0,1 

0,1 

0,15 
0,015 
0,0038 
0,15 
0,015 
0,0038 

0,075 
0,0075 
0,0019 
0,075 
0,0075 
0,0019 
Насыщ. 

0,017 
Насыщ. 

0,75 

Насыш. 

Комн. — 38,5 7,0 

20 — 37,0 6,2 

24 — 39,0 4,65 

25 3,39 
25 — . _ 4,46 
25 — — 0,607 
25 — _ 0,358 
25 — — 0,674 
25 — — 7,39 
25 — — 2,14 
25 — 3,81 
25 — — 3,43 
25 — — 5,29 
30 — — 7,39 
25 07,5 — 4,1 

25 67,5 — 3,69 

Комн. 61 1,73 
61 — 1,17 
61 — 1,52 
75 — 3,18 
75 — 2,51 
75 2,94 
77 — 4,8 
74 — 6,3 

(И _ 2,9 
75 — 5,4 
55 — 0,95 
55 — 0,97 
55 — 1,10 
74 — 3,05 
74 — 3,21 
74 — 2,99 
52,3 58,9 7,61 
41,5 — 5,56 
38,9 — 1,93 
34,3 48,5 5,44 

114,3 77,6 7,18 
114,3 77,() 7,65 
58,2 65,5 4,52 

20 25 — 1,0 
20 25 14,0 
25 60 — 4,41 
25 60 - 2,31 
25 34 -36 — 4,9 

17,0 1,26 
20,0 — 1,31 
17,0 — 1,23 
15,0 — 1,04 
33,5 48,7 4,17 

Комн. 40,0 53,4 6,73 

32,2 46,3 8,12 
34,5 51,0 6,03 
26,2 45,1 5,34 

De Josselin de Jong, 
1958 

Simpson, 1962 

Rumer, 1962 

Gast, 1962 

!lusted, Low, 1954 

Dutt, Low, 1962 

Van Schaik, Kemper, 
1966 

Приклонский я Окнина, 
1959 

Антонов, 1954 

Чернов, 1939 
Комарова, 1937 

Врилннг, 1965 

Окнина, 1963 



Продолжение Ta6jr_14 

Ns 
п/п Диффузионная среда Диффундирующая 

соль' 
Концентрации 

соли, 
моль/л 

Влажное Vb1 

Коэффициент 
Пористость, диффузии 

D 10», 
CMpjCCK 

Источник 

Современные морские 
илы, Балтийское мо-
ре 

Современные морские 
илы, Каспийское мо-
ре 

Морские илы новокас-
пийского времени (Q4), 
Каспийское море 

Современные морские 
илы, Атлантический 
океан 

Современные морские 
илы, Черное море 

Морские илы новоэвк-
сииского времени, 
Черное море (Q3) 

Хвалынские морские 
глины, Заволжье (Q3) 

Хазарские морские гли-
ны, Каспийское море 
(Q2) 

Морские глины, Карелия 
(Qi) 

Морские глины, Кас-
пийское море (N2)1  
скв. 4, глуб. (м): 

3 6 7 - 3 7 3 
4 1 5 - 4 2 1 
4 5 1 - 1 6 3 
535—544 
615—623 
681—688 
780—787 
8 3 6 - 8 4 3 
8 6 4 - 8 7 1 
8 7 1 - 8 7 8 

Тонкозернистый песок, 
скв. 1, глуб. 695 — 
703 м 

Аральские континен-
тальные глины, юг 
Западно-Сибирской 
низменности (Nj) 

AlaiiKOiiCKHe морские 
глины, Предкавказье 
( ¾ ) 

11еганские морские гли-
ны, юг Западно-Си-
бирской низменности 

„ (Pg, -з) 
Сиоплнловыс морские 

глины, Киевская обл. 
(Pg5) 

A1Ie.! MHCTbiii1 Воронеж-
ская обл. (Cr.) 

А1ел глинистый, Бело-
руссия (Cr,,) 

А1ергель слабоглнни-
стый, Воронежская 
обл. (Ст.) 

Мергели глинистые, 
Верхне-Камский р-н 
(P) 

Б. Образцы с естественным сложением и влажностью 

Ком п. 

NaCl 

NaCl 

Морской 
воды 

Насыщ. 

Морской 
воды 

Насыщ. 

Комн. 

Комн. 

NaCl 

NaCl 

Насыщ. 

73 

37,2 
41,5 

25,1 
26,7 

46 
49 

49,8 
52,5 

42,2 
42,2 

2 
2,7 

5,91 
5,45 

3,94 
2,78 

2,9 
3,7 

59 — 5,7 

56 64,1 8,1 

27 42,0 0,93 
32 45,1 1,62 
37 48,3 2,99 
42 53,4 4,27 
27,9 43,6 4,52 
29,9 44,9 3,94 

98,5 75,2 11,32 

22,3 41Д 4,75 
20,1 — 4,28 

19,0 34,5 2,20 
20,0 36,3 2,78 
15,8 30,3 0,93 
13,9 29,2 1,74 
12,3 27,5 1,85 
10,1 24,6 1,31 
9,5 20 1,04 

14,9 30,4 1,27 
16,1 • — 2,08 

21,0 40,4 3,59 

29,3 44,2 1,62 
16,7 33,1 0,29 

29,0 42,0 2,78 

28,5 44,8 1,62 28,5 
— 4,68 

35,9 47,4 8,70 

32,9 49,0 6,02 

24,7 43,7 5,22 

15,7 29,6 4,86 
19,0 37,1 3,82 
16,8 33,1 3,94 
9.3 25,3 2,43 

Kullenberg1 1952 
Шишкина, 1966 

Затенацкая, 1965 

Шишкина, 1966 

Окнина, 1963 

Приклонский и Окнипа, 
1956 

Затенацкая, 1965 

Окнииа, 1963 

Затенацкая, 1965 

Затенацкая, 1965 

Загенацкая, 1963 

Окнина, 1963 

Затенацкая, 19(:3 

Приклонский и Окнина, 
1960 

Окнииа, 1963 

Окнина, 1964 

Эксперименты проводились с использованием изотопов ьапюнов. 



Первое, что обращает на себя внимание при изучении данных 
табл. 14, это относительно узкие пределы варьирования величины коэф-
фициентов диффузии электролитов в водонасыщенных образцах самых 
разнообразных горных пород и искусственных пористых сред. Они варь-
ируют от 0 ,358-Ю - 6 до 8,12- IO -6 см2/сек, а для одно- и двухвалентных 
хлоридных солей 0,93-IO"6—7,39-IO"6 см2/сек. Минимальные коэффи-
циенты диффузии характерны для гидроокисей кальция, бария и строн-
ция. Коэффициенты диффузии двухвалентных хлоридных солей, напри-
мер хлористого кальция, несколько ниже, чем коэффициенты диффузии 
одновалентных хлоридных солей (хлористого натрия, хлористого калия 
и др.) . В этом отношении наблюдается полная аналогия с диффузией 
в свободных растворах. 

Учитывая широкое варьирование условий, в которых определялись 
коэффициенты диффузии, можно считать, что в нормальных условиях 
коэффициенты диффузии хлоридов одновалентных солей в пористых 
средах имеют величину /г-IO -6 см2!сек, где п изменяется от 1 до 8. 

В свободных растворах коэффициенты диффузии одно-одновалент-
ных солей имеют величину п-IO"5 см2/сек, где п изменяется в нормаль-
ных условиях от 1 до 2 или немного выше (табл. 2). Сопоставление 
коэффициентов диффузии в свободных растворах (£> = /г-10 - 5 см2/сек) 
и в растворах, заключенных в пустотах пористых тел (D — п- IO"6 см2! сек), 
показывает, что коэффициенты молекулярной диффузии в пористых сре-
дах по своей величине значительно меньше, чем в свободных растворах. 
Это вполне понятно, так как при диффузии в водонасыщенных пористых 
средах вещество перемещается практически только в пределах водо-
насыщенных пор, ибо, как отмечалось, диффузионная проницаемость 
твердой фазы в нормальных условиях на много порядков ниже диффу-
зионной проницаемости жидкой фазы. 

Это означает, что объемная массоемкость пористых сред значитель-
но ниже объемной массоемкости свободных растворов и непосредствен-
но должна быть связана с пористостью сред, приобретающей в связи 
с этим значение их кинетической характеристики. 

Логически нетрудно предвидеть, что пористая структура вещества 
должна влиять на процессы диффузии, во-первых и главным образом, 
из-за сокращения площади поперечных сечений, через которые проис-
ходит диффузия, и, во-вторых, из-за снижения градиентов концентрации 
вследствие извилистости диффузионных путей. 

Чтобы оценить влияние пористости на диффузионные процессы, 
следует рассмотреть данные по диффузии газов в пористых средах 
(Penman, 1940). В этом случае влияние частичных сил имеет очень ма-
лое значение и им можно пренебречь. Данные эти показаны на рис. 3.1 
и сведены в табл. 15. 

Если обозначить через D0 коэффициент диффузии газа в воздухе, 
а через D — коэффициент диффузии этого газа в пористой среде, то от-
ношение D/D0 можно использовать в качестве точной оценки замедляю-
щего влияния пористой среды на диффузионные процессы. 

Из табл. 15 и рис. 3.1 очевидна тесная зависимость величины D/D0  
от пористости, не имеющая, однако, линейного характера. Единствен-
ным резким отклонением от закономерного расположения точек на гра-
фике являются точки для образцов слюды, что, вероятно, можно свя-
зать с резко выраженным пластинчатым строением ее структурных эле-
ментов. 

В том случае, когда единственным замедляющим фактором явля-
лась бы пористость п, связь между D/D0 и п выражалась бы уравнением 
прямой линии (А на рис. 3.1). Но это не так. В связи с этим 
Дж. П. Белл и П. Гросберг (Bell and Grosberg, 1961), основываясь на 
уравнении электропроводности Максвелла для хорошо проводящей сре-
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ды с рассеянными в ней непроводящими сферами, предложили для ма-
тематического описания данных Пенмана уравнение: 

DiDl 

Рис. 3.1. Зависимость величин DfD0 от пористости при диффузии газов (по 
Н. L. Penman, 1940): 

/ — песок и песчаные смеси; 2 — каменная соль; 3— тальк; 4 — каолин; 5 — диатомит; 
6 — стеклянные шарики; 7 — слюда; 8 — подпочвенная глина 

Т а б л и ц а 15 
Диффузия дисульфида углерода в пористых средах* 

(по данным Н. L. Panman, 1940) 

Вещество п t°, с ш 
Песчаная смесь 0,229 14,1 0,150 
Стеклянные шарики 0,366 16,0 0,250 
Песок 0,373 15,7 0,250 
Смесь песка с подпочвенным грун-

том 0,460 16,7 0,306 
Каменная соль 0,523 16,2 0,336 
Подпочвенная глнна 0,526 15,8 0,336 
Тальк 0,736 15,5 0,560 
Каолин 0,777 16,5 0,599 
Слюда 0,873 17,0 0,393 
Днатомнт 0,900 15,8 0,768 

* п, t° K-jp— среднеарифметические значения пористости, температуры и ве-
лечины отношения коэффициента диффузии газа в пористой среде и в воздухе. 
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На рис. 3.1 видно, что кривая Б, соответствующая этому уравне-
нию, удовлетворительно совпадает с экспериментальными данными 
только при величинах пористости, не превышающих 40%. Большая же 
часть точек находится ниже кривой Б и тем более ниже прямой А, что 
указывает на более сложный характер влияния пористости на диффу-
зионные процессы, чем предполагалось выше. 

Следует отметить, что аналогия диффузии и электропроводности 
водонасыщенных пористых сред давно привлекала внимание исследова-
телей (Schofield and Dakchinamurti , 1948, Klinkenberg, 1951; Григорьев, 
Козьмина и др., 1956). Однако природу замедляющего влияния пори-
стых сред на диффузию на основе этой аналогии выяснить нельзя. 

P. JI. Клеланд и др. (Cleland, Brinck and Shaw, 1964) эксперимен-
тально проверили гипотезу о замедляющем ,влиянии на диффузию в по-
ристом стекле фрикционных процессов на границе неполярных жидко-
стей (они изучали диффузию четыреххлористого углерода в бензоле) 
и твердой фазы. В порах со средним диаметром 50А величина DfD0  
оказалась равной 0,131—0,159 (D и D0 — коэффициенты диффузии CCl4  
в C6H6 при 25° С в пористом стекле и в свободной жидкости соответ-
ственно). При этом коэффициент диффузии в центральной части пор 
Dp оказался по своей величине очень близким к коэффициенту диффу-
зии в свободной жидкости [Dp= (0,905—0,745)-D0 при изменении кон-
центрации ССЦ от 0,00 до 0,9 объемной доли], а коэффициент диффузии 
в слое жидкости на границе с твердой фазой мощностью 4А был равен 
(0,33—0,5)-Do- Замедляющее влияние пограничного слоя в этом слу-
чае проявляется достаточно отчетливо. Следовательно, отклонение экс-
периментальных точек от линий А и Б на рис. 3.1 можно рассматривать 
как следствие проявления пограничного фрикционного слоя. 

К аналогичным выводам пришли Д. А. Фридрихсберг и JI. В. Пав-
лова, (1965), изучавшие диффузию одно-одновалентных электролитов 
различного состава и концентрации в водонасыщенных тонких пори-
стых мембранах из целлофана и коллодия. Они получили эмпирическую 
зависимость: 

где у — коэффициент, учитывающий изменение подвижности ионов 
в пограничных слоях жидкости, имеющих повышенную вязкость, q — 
коэффициент, учитывающий изменение концентрации диффундирующих 
ионов по сравнению с их концентрацией в свободном растворе, р — 
структурный коэффициент, учитывающий наличие непроводящего 
скелета. 

Р. Г. Гаст (Gast, 1963), изучая диффузию электролитов в системе 
3% бентонит — вода, обнаружил, что электростатическое притяжение 
является главным фактором, контролирующим скорость диффузии элек-
тролитов. При снижении до минимума электростатического эффекта 
скорость диффузии сильно возрастает. 

Основываясь на всех этих работах, можно сделать вывод, что по-
ристая среда воздействует на диффундирующее через нее вещество раз-
ными путями: сказывается замедляющее влияние не только непроводя-
щего скелета и извилистости диффузионных путей, но и пограничного 
слоя с существенно пониженной диффузионной проницаемостью. 

Интересно сравнить данные по диффузии хлористого натрия в водо-
насыщенных горных породах с диффузией газов в пористых телах. Раз-
ница очевидна: в первом случае должны проявляться силы электроста-
тического притяжения, во втором случае их значение минимально. 
С этой целью графически отобразим зависимость DjD0 от пористости 
для образцов горных пород с естественным сложением, основываясь на 
данных табл. 14 (рис. 3.2). 
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Сравнивая рис. 3.1 и 3.2, обнаруживаем, что разброс точек в по-
следнем случае очень велик, тем не менее между DfD0 и пористостью 
существует статистически значимая корреляция (коэффициент корреля-
ции DjD0 ПО п равен 0,694), а линия регрессии описывается уравнением: 

jS- = 0,995 • п — 0,167. (3.1) 
LJO 

На рис. 3.2 она показана пунктиром (линия В), линии А и Б озна-
чают то же, что и на рис. 3.1. Линия регрессии располагается парал-
лельно линии А, что указывает на определяющую в среднем роль пори-
стости в снижении диффузионной проницаемости горных пород. 

Рис. 3.2. Зависимость величины D/Do от пористости 
образцов горных пород с естественным сложением: 

£>/£>0=0,995 • и — 0,167 

Среднеарифметические величины пористости и отношения DFD0  
равны 0,41 и 0,241 соответственно. В табл. 15 указанной величине пори-
стости соответствует величина DjD0, заключенная в пределах от 0,250 
до 0,306, вероятнее всего ~ 0,275. Это число превышает, хотя и не очень 
значительно, величину DjD0 для горных пород (0,241), что указывает на 
дополнительную сравнительно с неполярными диффундирующими веще-
ствами причину замедления диффузии электролитов в пористых средах. 
Вероятно, что в этом случае сказывается электростатическое структури-
рование водной фазы на ее границе с дисперсными средами, сообщаю-
щее воде повышенную вязкость, а следовательно, пониженную диффузи-
онную проницаемость. Эффект этот более отчетливо обнаруживается, 
если сравнивать не средние значения пористости и DID0, а отдельные 
их значения. 

Из табл. 14, раздел Б следует, что величина коэффициентов диффу-
зии электролитов в водонасыщенных пористых средах от геологического 
возраста непосредственно не зависит. Этот вывод легко получить, если 
сравнить коэффициенты диффузии хлористого натрия в глинистых по-
родах палеогенового, неогенового и четвертичного возраста. Зависн-
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мость диффузионной проницаемости горных пород от их геологической 
истории проявляется через изменение во времени таких характеристик, 
как пористость, структура, минералогический состав. В этом отношении 
показательны данные Н. П. Затеиацкой (1965), изучившей изменение 
диффузионной проницаемости глинистых пород неогенового возраста по 
разрезу скв. № 4 (Каспийское море), находящихся Iia разной стадии 
эпигенетического уплотнения (табл. 14). 

Из табл. 14 следует также вывод, что карбонатные породы (ил, 
мергели, карбонатные глинистые породы) обладают повышенной диффу-
зионной проницаемостью. На это обстоятельство уже обращали внима-
ние С. И. Долгов и 3. И. Каменева (1937), В. А. Приклонский и 
Н. А. Окнина (1960). 

В горных породах диффузионная миграция солей происходит в ос-
новном через водную фазу. Это означает, что диффузионная проницае-
мость горных пород должна зависеть от содержания в них влаги. Ко-
личество последней очень сильно варьирует в породах зоны аэрации и, 
в частности, в почвенном слое. Это предопределило интерес многих ис-
следователей к вопросу о влиянии влагосодержания на диффузионную 
проницаемость горных пород и почв (Долгов и Каменева, 1937; Про-
хоров, 1962, 1963; Прохоров и Чай Дянь-ин, 1963; Nakayma and Jack-
son, 1963; Peck, 1964; Rombkens and Bruce, 1964; Мельникова и Прохо-
ров, 1965). 

Исследования с применением «меченых» атомов позволили устано-
вить, что диффузия в водной фазе пород не прекращается даже при со-
держании в них влаги, соответствующем воздушно-сухому состоянию. 
При этом, чем больше объемная влажность, тем больше коэффициенты 
диффузии, величина которых в общем случае на 2—3 порядка ниже 
величины коэффициентов диффузии в водонасыщенных породах 
(табл. 16). 

Т а б л и ц а 16 
Диффузия Sr90 в почве с низкой влажностью 

(по М, К. .Мельниковой и В. М. Прохорову, 1965) 

Плотность 
п о ч в ы . 

ZjCMi 

Влажность, 9s 
Средняя тол-
щина водной 
пленки, А 

Плотность 
п о ч в ы . 

ZjCMi НОСОВЫХ OuijGMHbiX 
D-lft1", 
CM2^CeK 

Средняя тол-
щина водной 
пленки, А 

1 , 1 0 
1 . 2 8 
1 . 0 5 
1 . 0 6 

1 , 6 0 
1 , 2 2 
1 , 3 4 
1 , 0 8 

1 , 7 6 
1 , 5 6 
1 , 4 1 
1 , 1 4 

3 , 7 + 0 , 1 
2 , 6 + 0 , 3 
2 , 1 + 0 , 1 

0 , 5 

5 , 0 
3 , 8 
4 , 2 
3 , 4 

В заключение следует отметить, что молекулярная диффузия в во-
донасыщенных пористых средах происходит главным образом через вод-
ную фазу таких сред и медленнее, чем в свободных растворах. Степень 
этого замедления зависит от пористости сред, которую можно назвать 
эффективной и которая отражает не только влияние твердого скелета, 
но п пограничных слоев жидкости с существенно пониженной диффу-
зионной проницаемостью. 

Обозначив через т эффективную пористость, перепишем уравнения 
диффуз ии Фика 1.1 и 1.7 с учетом этого фактора: 

J = - m . D . £ - t (3.2) 

д~ и дх* ' V3-dJ 
где D — коэффициент диффузии в водонасыщенной пористой среде. 
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Слоистые среды 

До сих пор предполагалось, что диффузия происходит в однород-
ных, сплошных или пористых средах с единым для всей среды коэффи-
циентом диффузии. В реальных геологических обстановках резко преоб-
ладающее распространение имеют неоднородные среды. Причины неод-
нородности могут быть различными. Для седиментационных бассейнов 
наиболее характерна регионально выдержанная слоистость горных по-
род, выражающаяся в чередовании в вертикальном разрезе слоев раз-
личного литологического состава, уплотнения и порозности. Нередко 
уплотненные глины залегают на ка-
вернозных или трещиноватых извест-
няках и т. д., т. е. в разрезе череду-
ются толщи пород с возможно неод-
нородной диффузионной проницае-
мостью. Пример такой неоднородной 
двухслойной среды изображен на 
рис. 3.3: на водонасыщенном пористом 
слое 1 с коэффициентом диффузии DI  
залегает также водонасыщенный по-
ристый слой 2 с коэффициентом диф-
фузии D2. 

Пусть в каждом из слоев по-преж-
нему выполняется основное уравнение 
одномерной диффузии: 

dct  
д-. ' -DI 

Vc1  
дх2 ' (см. 1.7) 

Рис. 3.3. Распределение концентрации 
диффундирующего вещества в двух-

слойной системе: 
стрелка — направление диффузии 

где Di — коэффициент диффузии в во-
донасыщенной пористой среде (DI или 
D2). 

Д л я решения этого уравнения 
нужно найти надлежащие граничные 
условия на контакте слоев. С этой 
целью можно использовать закон сохранения вещества, в соответствии 
с которым диффузионный поток, поступающий к контакту слоев снизу, 
должен быть равен диффузионному потоку, уходящему от контакта 
слоев вверх: 

J 1 ( X = O) = J 2 ( X = O). (3.4) 

В соответствии с первым законом Фика данное равенство запишется 
в виде: 

D1 
dci 
дх 

дс2 
дх D2 (3.5) 

Приняв, что в момент времени т = 0 все диффундирующее вещество 
равномерно распределено в слое 1, получим начальное условие: 

Ci (х < 0, т = 0) = с0; 

c 2 ( x > 0 , t = 0) = 0. (3.6) 

Кроме того, на границе слоев не должно быть скачка концентрации: 

с, (JC = 0, -С) = C2 (JC = 0, т). (3.7) 

Сформулированные краевые условия соответствуют частному слу-
чаю диффузионной системы, ограниченной с одной стороны и неогра-
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ниченно протяженной в другую сторону. Решение уравнения (1.7) для 
такой системы можно получить в виде (Хауффе, 1962): 

V d ^ 
C1 (Х, X): 

VD1 + VD2 

1 - - J z 5 I 

C2 ( X , Х) : 
VD1 

' 0 V d 1 + V D , 

I уравн 

с (0, т) = ct 

VD1 + / А 

1 - erf 

• erf 

2 V d , 

2 Vd1
 ПРИ 

при Л; > 0. (3.8) 

Подстановка в эти уравнения х = 0 дает выражение: 

VD1 + V D i ' 
(3.9) 

Данное выражение показывает, что концентрация на границе слоев по-
стоянна и равна правой части уравнения. 

Рис. 3.4. Установившаяся 
диффузия через много-
слойную толщу водона-
сыщенных пород с раз-
ными коэффициентами 

диффузии: 
стрелка — направление диф-

фузии 

'C7 

Рис. 3.5. Установившаяся 
диффузия через толщу 
глинистых пород (по 

Е. R. G. Eckart and 
R. М. Drake, 1959): 

с 2 >Сь стрелка — направление 
д и ф ф у з и и 

При Di = D2 уравнение (3.9) сводится к простому случаю диффузии 
в одномерной системе. На рис. 3.3, а показана функция с(х, т) для слу-
чая, когда D2>Dj. 

Практически возможны случаи диффузии в двухслойной системе, 
когда на границе слоев возникает скачок концентрации, но выполня-
ется требование равенства химических потенциалов по обеим сторонам 
границы (Хауффе, 1962). В таких случаях соответствующие функции 
имеют вид, изображенный на рис. 3.3, б. Из рассмотренного выше сле-
дует, что в системе, состоящей из чередующихся слоев с различной диф-
фузионной проницаемостью, кривая распределения диффундирующего 
вещества может иметь на границах слоев локальные перегибы или даже 
разрывы, что отличает ее от простой монотонно убывающей функции, 
описывающей диффузию в однородных средах. 

Рассмотрим также многослойную систему водонасыщенных пород 
с коэффициентами диффузии Du D2, D3. . . (рис. 3.4) и с установившей-
ся диффузией. Примем, что и в данном случае в каждом слое выпол-
няется первый закон Фика. При этих условиях для установившейся 
диффузии в слоях 1, 2, 3 . . . применимы уравнения: 

^i = D 1 - / W 1 ( 3 . 1 0 ) 1I 

^ 2 = D 2 - O T 2 ( 3 . 1 1 ) 
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g3= D3 • т3
 с?-' с4 ; 

' 3 
(3.12) 

где qi — диффузионный поток в слое i ( i = l , 2, 3 . . . ) , Di, Hii, U — коэф-
ф и ц и е н т ДИффуЗИИ, Э ф ф е к т и в н а я ПОРИСТОСТЬ И МОЩНОСТЬ СЛОЯ, Сг И Ci+1 — 
концентрация д и ф ф у н д и р у ю щ е г о в е щ е с т в а на г р а н и ц а х слоя . 

Так как диффузионный поток установившийся, то </1 = </2 = 9з = 
= ...q. Сложение уравнений (3.10—3.12) дает: 

Уравнение (3.13) можно обобщить на любое число слоев. 
Частным случаем такой трехслойной системы является система, по-

казанная на рис. 3.5: толща глинистых, фильтрационно непроницаемых 
пород разделяет два водоносных горизонта, сложенных песками, заклю-
чающими поровые воды с концентрацией растворенного вещества в них 
сI и с2, причем с2>с\. Скорость движения воды в обоих горизонтах обес-
печивает полное конвективное перемешивание подземных вод, вслед-
ствие чего в водоносных горизонтах градиенты концентрации не наблю-
даются. 

На указанном рисунке показана упрощенная картина распределе-
ния концентрации растворенного вещества в рассматриваемой системе, 
достигшей стадии установившейся диффузии. В глинистой толще, в от-
личие ее от водоносных горизонтов, наблюдается градиент концентра-
ции. В каждом же водоносном горизонте на контакте с глинистой тол-
щей формируется слой небольшой мощности, в пределах которого кон-
центрация диффундирующего вещества резко меняется. 

Из уравнений (3.8) и (3.13) следует, что неоднородность коэффи-
циентов диффузии разных слоев водонасыщенных горных пород может 
быть учтена как при установившейся, так и при неустановившейся диф-
фузии. Однако в общем случае степень влияния этой неоднородности 
на характер диффузионных кривых распределения концентрации не 
слишком велика, так что при региональных геохимических исследова-
ниях можно нередко исходить из предположения, как это делается 
в динамике подземных вод, что толщи осадочных отложений, выполняю-
щих седиментационные бассейны, диффузионно однородны. 
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Глава IV 

М О Л Е К У Л Я Р Н О - Д И Ф Ф У З И О Н Н Ы Й М А С С О П Е Р Е Н О С 
В П О Д З Е М Н Ы Х В О Д А Х С Е Д И М Е Н Т А Ц И О Н Н Ы Х Б А С С Е Й Н О В 

Геологические модели 

В предшествующих главах рассмотрены закономерности диффузии 
в различных средах, необходимые и достаточные для того, чтобы оце-
нить реальное значение молекулярно-диффузионных процессов в пере-
носе минерального вещества в подземных водах седиментационых бас-
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сейнов в геологическое время. Оценка эта (и притом количественная) 
необходима прежде всего потому, что процессы молекулярной диффу-
зии протекают всюду, где есть градиенты химического потенциала, 
а последние свойственны всем седиментационным бассейнам без исклю-
чения. 

В самом деле, подземные воды в любом бассейне находятся в ус-
ловиях непрерывного воздействия планетарных полей: геогравитацион-
ного и геотемпературиого, определяющих неоднородность химических 
потенциалов в вертикальном разрезе бассейнов и вызывающих бародиф-
фузионную и термодиффузионную миграцию н разделение минераль-
ного вещества. Кроме того, в подавляющем большинстве седиментаци-
онных бассейнов существуют региональные концентрационные поля, 
формирующиеся под влиянием региональных сгущений минерального 
вещества в твердых или жидких фазах. 

К числу минеральных сгущений относятся в первую очередь гало-
генные формации, слагаемые хлоридными (галит, калийные соли и т. п.) 
H сульфатными (гипс, ангидрит, тенардит и т. п.) породами, которые 
отличаются от всех других горных пород высокой растворимостью. 
Вследствие этого на границе галогенных пород с водной фазой форми-
руется и постоянно существует пограничный слой жидкости с высокой 
концентрацией минерального вещества, слагающего растворимые гор-
ные породы. Концентрация эта постоянна н равна концентрации насы-
щения в данных термодинамических условиях. К сгущениям минераль-
ного вещества в жидкой фазе горных пород относятся ископаемые мор-
ские воды и рапа солеродных водоемов. 

Геологически длительное существование таких пограничных слоев 
или ископаемых вод высокой концентрации должно обусловить геоло-
гически длительную диффузионную миграцию минерального вещества 
в направлениях снижения его концентрации. Этот процесс не может не 
оказать влияния на региональные гидрогеохимические поля седимента-
ционных бассейнов. Строение таких полей в каждом бассейне имеет 
индивидуализированный характер и находится в зависимости от гео-
логической истории и структуры бассейна, от возраста, состава и поло-
жения галогенных формаций и ископаемых вод в вертикальном раз-
резе бассейна. Рассмотрение относительной роли всех возможных фак-
торов формирования гидрогеохимических полей бассейнов удобнее 
производить по каждому бассейну в отдельности с учетом его специ-
фических особенностей. 

В настоящем разделе работы нами рассматриваются молекулярно-
диффузнонная миграция минерального вещества в поровых водах оса-
дочных формаций в геологическое время применительно к двум принци-
пиальным моделям диффузии. 

Во-первых, рассмотрим диффузию хлористого натрия из слоя камен-
ной соли в слой водонасыщенной породы неограниченной мощности 
или (что в принципе то же самое) диффузию его из слоя воды с боль-
шей соленостью в неограниченный слой воды с меньшей соленостью. 
Это рассмотрение необходимо для получения представления о значи-
мости процессов диффузионного засоления подземных вод при наличии 
источников минеральных солей и при условии, что все другие возмож-
ные факторы влияния на засоление не оказывают. 

Во-вторых, рассмотрим диффузию хлористого натрия из толщ гор-
ных пород, содержащих концентрированные поровые воды, в толщи гор-
ных пород, содержащих непрерывно сменяющуюся пресную воду. Это 
рассмотрение необходимо, чтобы пролить свет иа историю минераль-
ного вещества так называемых ископаемых подземных вод. 

Различие этих двух моделей очевидно: в первом случае подземные 
воды обогащаются минеральным веществом за счет твердой фазы, или 
за счет более минерализованных вод, во втором случае происходит пол-
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ное или частичное обессоливание первоначально концентрированных 
подземных вод без сопутствующего засоления пресных подземных вод. 

Предварительно сделаем необходимые упрощающие предположе-
ния, в равной степени относящиеся к обеим геологическим моделям 
диффузии. 

1. Скорость водной фазы горных пород равна нулю. Это означает, 
что поровые воды горных пород как водоносных, так и водоупорных, 
фильтрации и свободной конвекции не подвержены. В действительно-
сти, эти формы перемещения свойственны, хотя и в очень разной сте-
пени, всем поровым водам седиментационных бассейнов и, как известно 
из теории физико-химической гидродинамики, оказывают большое влия-
ние на массоперенос в жидких фазах. По этой причине данному вопро-
су посвящена особая глава. 

2. Геометрия пластовых систем седиментационных бассейнов, ха-
рактеризующихся очень большой протяженностью по простиранию и 
падению и относительно малой мощностью, позволяет рассматривать 
их как неограниченные в плане пластообразные тела. Это означает, что 
изменение термодинамических параметров (концентрации, давления, 
температуры) происходит только в одном направлении, а решение проб-
лем массопереноса в покоящихся подземных водах можно свести 
к одномерным, относительно легко решаемым задачам. 

3. Пористые среды являются изотропными. При решении задач 
одномерной диффузии это условие равнозначно отсутствию слоистости 
осадочных толщ, ибо жидкие фазы диффузионно всегда изотропны, 
а изменение диффузионной проницаемости в направлении диффузии 
может быть только следствием существенного изменения пористости 
диффузионных сред. Если чередуются слои с резко различной пори-
стостью, то можно принять, что суммарная скорость диффузионных про-
цессов, как и всех процессов выравнивания, будет определяться скоро-
стью диффузии в слое с минимальной пористостью. Ниже рассматри-
вается диффузия в средах с минимальной (глина: D = I - I O - 6 см2/сек, 
т = 0,1) и максимальной (песок: D = 7-10~6 см2/сек, т = 0,3) диффузи-
онной проницаемостью. Эта проницаемость любой слоистой системы 
будет находиться в указанных пределах. Очевидно, соответствующие 
интерполяции затруднений не представляют. 

4. Диффузионные среды в химическом и физико-химическом отно-
шениях инертны, т. е. не реагируют с диффундирующим веществом. 
В реальных бассейнах химические и физико-химические взаимодействия 
всегда имеют место, но проявляются в очень разной степени. Учитывать 
их необходимо при анализе массопереноса в конкретных бассейнах. 

5. Давление и температура в пределах диффузионных систем не 
варьируют, а внешние силы на них влияния не оказывают. Это условие 
имеет временный характер, поскольку в дальнейшем нами дается 
оценка влияния геотермального и геогравитационных полей на молеку-
лярно-диффузионный перенос в подземных водах. При первом же рас-
смотрении принимается, что температура и давление во всей системе 
имеют нормальную величину (t = 25° С, р = \ атм). 

6. Молекулярно-диффузионный перенос минерального вещества 
протекает без перерывов или изменения интенсивности с момента его 
возникновения до настоящего времени. В реальных седиментационных 
бассейнах это предположение выполняется, вероятно, очень редко из-за 
их сложной геологической истории. Последняя должна учитываться 
при анализе !процессов массопереноса в конкретных бассейнах, в об-
щем же случае ее учесть затруднительно. 

Выше отмечалось, что молекулярная диффузия в жидкой фазе по-
ристых сред ограниченного размера описывается уравнениями диффу-
зии Фика. В этой связи возникает вопрос, можно ли переносить резуль-
таты диффузионных измерений, полученные на образцах малого раз-
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мера и в малые промежутки времени, на геологические толщи очень 
большой мощности и на геологическое время, исчисляемое миллионами, 
десятками и д а ж е сотнями миллионов лет? 

IIa этот вопрос может быть дан только положительный ответ, по-
скольку механизм молекулярной диффузии — тепловое хаотическое 
блуждание частиц — ни в какой связи с размерами диффузионной си-
стемы не находится. Единственное условие процесса — наличие в сис-
теме градиента концентрации. Кинетические параметры диффузионных 
процессов в виде коэффициентов диффузии, как показывают теоретиче-
ские и экспериментальные исследования, в изотропных системах от раз-
меров последних также не зависят. 

Первая модель 

Рассмотрим случай, когда на пласте каменной соли А залегает 
голща пористых горных пород D неограниченной мощности (рис. 4.1). 
Породы насыщены водой с очень малой концентрацией хлористого нат-
рия C0 *. Обозначим химический потенциал хлористого натрия в твердой 
фазе через а в поровых водах через рв.,-. Тогда в изобарно-изотер-
мической обстановке [д.л ,Vn1V, так как в этом случае величина хими-
ческого потенциала является функцией только концентрацнонно зависи-
мой его части, равной RT-\nc. 

Под влиянием разности химического потенциала (,U4--Pi3,,-) соль 
начнет растворяться, причем растворение ее идет по диффузионной ки-
нетике (Здановскин, 1956). IIa поверхности растворяющейся соли кон-
центрация хлористого натрия в жидкой фазе равна концентрации насы-
щения с,. а химические потенциалы растворенного вещества в насыщен-
ном растворе р в , и в твердой фазе ,иЛ имеют одно и то же значение: 

Разность химического потенциала (,Ub
s—рв„) вызовет диффузию 

хлористого натрия в водной фазе водонасыщенных пористых пород. 
Задача состоит в том, чтобы найти зависимость между концентрацией 
хлористого натрия с в пористой среде и временем т для точки, находя-
щейся на расстоянии х от поверхности соли. По существу необходимо 
решит;, уравнение неустановившейся диффузии Фика: 

для начальных и граничных условий: 

с = Cs при Л' = 0 и 

с = с„ при х > 0 и 

Это решение, как известно, имеет вид: 

= e r f c ( z ) . Z = — — . (см. 1.24) cs — 'о •} у D-

Коицентрация хлористого натрия в его насыщенном растворе при 
25° С C s - 0 , 3 6 г1см3. Д л я водонасыщепной пористой среды, сложенной 
песком с эффективной пористостью т — 0,3, коэффициент диффузии 
/),т = 7• I O 6 см21сек. Д л я водонасыщепной пористой среды, представлен-
ной сильно уплотненной глиной с эффективной пористостью т = 0,1. 
D,.—1-10_в см2/сск. Вблизи фронта диффундирующего вещества вели-

* П о с л е д н е е условие совсем не о б я з а т е л ь н о , ('о м о ж е т иметь л ю б у ю величину 
м е н ь ш у ю с,. П о л а г а я го очень малой, мы о г р а н и ч и в а е м р а с с м о т р е н и е случаем, когда 
с е д и м е н т а ц и о н н ы е бассейны н а х о д я т с я на континентальной стадии своего р а з в и т и я 
и условиях и п ф п л ь т р а ц н о п н о г о питания подземных вод. 
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чина - — — —0,001. Таким образом, erfc(z)—0,001, а г = 2 , 3 (см. табли-
CS cO 

цу функции e r fc (z ) . Из (1.24) получается расчетное уравнение: 

jc = 4,6 У 1 ) ~ . (4.1) 

Решение этого уравнения для приведенных значений Dn и Dr и гео-
логического времени т дает мощности молекулярно-диффузионных зон, 
формирующихся в покоящихся поровых водах при выполнении условий, 
указанных в предшествующем параграфе. 

Результаты вычислений приведены в табл. 17 (ст. 3 и 4) . 

Т а б л и ц а 17 
Диффузионно-молекулярный перенос хлористого натрия в подземных водах 

седиментационных бассейнов в геологическое время 
(t=25° С, р = 1 атм) 

Геологический 
период 

Длитель-
ность 

с начала 
периода*, 
млн. лет 

Мощность диффу-
з и о н н о й ЗОНЫ, KM 

Количество продиф-
фундировавшей соли, 

тп/м2 
Эквивалентная 

мощность выщело-
ченной соли, M Геологический 

период 

Длитель-
ность 

с начала 
периода*, 
млн. лет Песок Глина Песок Глина Песок Глина 

Плейстоцен . . . 2 0,9 0,4 25,5 3,2 11,8 1,5 
Неоген . . . . . 26 3,5 1,3 92,0 11,6 42,6 5,37 
Палеоген . . . . 67 5,6 2,0 147,4 18,6 68,2 8,6 
Мел 137 8,0 3,0 210,8 26,7 97,5 12,7 
Юра 195 9,5 3,6 251,8 31,8 116,0 14,7 
Триас 240 10,5 4,0 279,0 35,2 129,0 16,4 
Пермь 285 11,5 4,4 302,0 38,4 139,6 17,7 
Карбон 340 12,6 4,7 332,0 42,0 153,6 19,4 
Девон 410 13,8 5,2 364,0 46,2 168,3 21,4 
Силур 440 14,3 5,4 377,0 47,8 174,4 22,1 
Ордовик . . . . 500 15,3 5,8 403,0 51,0 186,5 23,6 
Кембрий . . . . 570 16,3 6,2 430,0 54,4 198,5 25(2 

* По Г. Д. Афанасьеву и др. (1964). 

Распределение концентрации диффундирующей соли по высоте во-
донасыщенной толщи пористых пород показано на рис. 4.1. 

Однако интерес представляют не только мощности молекулярно-
диффузионных зон, сформировавшихся в геологическое время разной 
длительности, но и количество соли, перешедшей из твердой фазы 
в жидкую за это время. 

В соответствии с первым законом Фика количество соли, продиф-
фундировавшей через единичную площадку, нормальную к направле-
нию диффузии, за время dx составит: 

dq = — m • • dx. (4.2) 

Из уравнения (1.24), приняв для простоты записи Co = O, найдем: 
х 

(4.3) 
д с д \с (1 c r f * _ У 1 = -

-sI 2 УDz /J YtzDX дх дх 

В результате преобразований уравнение (4.2) примет вид: 

X 
d q = m - D — ^ = r - e " ^ . d x . ( 4 . 4 ) 

у TiDx 
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Интегрируя это выражение по т в пределах от 0 до т, получим для 
площадки, расположенной на уровне х = 0, т. е. на границе растворяю-
щейся соли: 

</.,• - G | (4.5) 

Результаты вычислений по этой формуле приведены в табл. 17 
(ст. 5 и 6). В данном случае, как и выше, были приняты следующие 
значения расчетных величин: cs = 0,36 г/см3; тт = 0,1; D r = I - I O " 6 см2/сек; 
mn = 0,3; D11 = 7• 10"6 см2/сек. Индекс Г относится к глинам, индекс i 1 
к пескам. В таблице указаны количества 
соли, продиффундировавшей через пло-
щадку в 1 ж2 за время, прошедшее с 
начала каждого геологического периода 
до настоящего времени. 

В той же табл. 17 (ст. 7 и 8) указа-
ны мощности выщелоченной каменной 
соли (высота столба соли с основанием 
1 м2) , эквивалентные количествам про-
диффундировавшей соли. При их исчис-
лении плотность каменной соли принята 
равной 2,163 г/лг3. Числа эти характери-
зуют интенсивность водно-диффузионной 
подземной денудации соляных формаций 
в рассмотренных выше условиях. 

В табл. 17 (ст. 3—8) представлены 
числа, находящиеся в резком противоре-
чии с привычными представлениями о 
медленности, незначительности диффу-
зионных процессов, которые широко рас-
пространены в научной литературе, осо-
бенно геохимической, но никогда не бы-
ли обоснованы точной количественной 
оценкой явления. 

Числа эти не несут ложной инфор-
мации, они вполне правдоподобны. Их 
вычисление сделано на основе уравне-
ния диффузии Фика, являющегося мате-
матической формулировкой одного из 
процессов выравнивания, теоретически и экспериментально проверен-
ных на макроскопических моделях самого разнообразного размера. 
Коэффициенты же диффузии были измерены на образцах горных пород 
с естественным сложением и влажностью, контактирующих по нижней 
своей поверхности с твердой фазой — каменной солью. Подобие экспе-
риментальной и расчетной моделей в данном случае полное, хотя и не 
обязательное, так как величина коэффициентов молекулярной диф-
фузии от геометрической схемы их определения не зависит. 

В целом изучение табл. 17 позволяет сделать ряд выводов. 
1. Ниже зеркала грунтовых вод все породы осадочного чехла се-

диментационных бассейнов водонасыщены и, следовательно, в значи-
тельной степени диффузионно проницаемы независимо от литологиче-
ского состава (коэффициент диффузии хлористого натрия имеет для 
всех водонасыщенных пород порядок п-10 _ 6 см2/сек). Наличие в раз-
резе седиментационных бассейнов галогенных пород, особенно хлорид-
ных, должно сопровождаться диффузионным выщелачиванием и рас-
сеянием хлористого натрия и других солей. 

В результате этих процессов в покоящихся подземных водах седи-
ментационных бассейнов неизбежно должны формироваться молеку-
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Рис. 4.1. Схема первой мо-
дели молекулярно - диффу-

зионного массопереноса: 
с — концентрация растворенного 
вещества в поровых водах; Cs — 
концентрация насыщения; h —-
мощность диффузионной зоны; 
А — пласт соли; Б — пористая 
водонасьпценная среда; с т р е л к а -

направление диффузии 



лярно-диффузионные зоны, мощность которых, исчисляемая от границ 
растворяющихся пород, может достигать в зависимости от геологиче-
ского возраста галогенных формаций и от диффузионной проницаемо-
сти горных пород очень больших величин (многих километров). 

В общем случае более реальными представляются мощности, ука-
занные в таблице (ст. 4) , так как трудно представить себе, основы-
ваясь на эмпирических данных, бассейны, лишенные глинистых пород. 
Но и в этом -случае мощности диффузионных зон значительны и при 
мезозойском или палеозойском возрасте галогенных формаций соизме-
римы с мощностью осадочных чехлов реальных седиментационных бас-
сейнов. В тех случаях, когда на галогенных формациях залегают мощ-
ные толщи карбонатных пород, характеризующихся, как правило, вы-
сокой диффузионной проницаемостью, вступают в силу числа таблицы 
(ст. 3). 

2. Распределение концентрации диффундирующего вещества в мо-
лекулярно-диффузионной зоне показано на рис. 4.1. Оно отличается 
вполне закономерной правильностью. 

Наибольшая концентрация cs, равная концентрации насыщения, 
приурочена к поверхности растворяющегося тела. Выше концентрация 
убывает по экспоненциальному закону. Она убывает вдвое на высоте 
0,2 мощности диффузионной зоны. Граница между рассолами и соле-
ными водами (если принять граничное между ними значение концентра-
ции равное 35 г)л) располагается в средней точке диффузионной зоны. 
Выше этой точки концентрация принимает все значения, свойственные 
соленым водам, убывая до минимума C0 у верхней границы диффузион-
ной зоны. 

Важно отметить одно обстоятельство: при неограниченной мощно-
сти диффузионной среды концентрация диффундирующего вещества 
в покоящихся поровых водах горных пород закономерно убывает по 
мере удаления от поверхности растворяющегося тела. Следовательно, 
в реальных седиментационных бассейнах факт изменения концентрации 
минерального вещества в подземных водах от рассольной до очень ма-
лой не является однозначным и достаточным указанием на изменение 
гидродинамического режима подземных вод в вертикальном разрезе 
бассейнов. 

3. Поскольку на границе галогенных и водонасыщенных осадочных 
пород диффузия неизбежна, то последняя должна, как показывают 
числа в табл. 17 (ст. 5—8), играть значительную роль в химической 
эрозии галогенных образований в недрах седиментационных бассейнов. 
В зависимости от длительности геологического времени и диффузион-
ной проницаемости пород, контактирующих с галогенными формациями, 
могут диффузионно выщелачиваться очень значительные массы соли, 
достигающие в пересчете на высоту слоя 200 м. Это означает, в част-
ности, что первоначально не слишком мощные пласты соли в ходе гео-
логического времени могут быть полностью диффузионно растворены. 

4. Сейчас появилось достаточно данных, указывающих на малую 
подвижность пластовых вод седиментационных бассейнов в их наибо-
лее глубоких, мульдовых частях. В этой связи представляется вполне 
логичным, что в бассейнах, содержащих галогенные формации, концен-
трация минерального вещества в таких водах должна быть полностью 
или частично поставлена в связь с молекулярно-диффузионным выще-
лачиванием и рассеянием вещества галогенных формаций. 

Молекулярно-диффузионные зоны засоления в природных водах 

Произведенный математический анализ развития молекулярно-
диффузионных зон на границе подземных вод с растворимыми солями 
на основе коэффициентов диффузии, экспериментально определенных 
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на образцах водонасыщенных горных пород с естественным сложением, 
позволяет отметить существенную роль процессов молекулярной диф-
фузии в переносе минерального вещества в водной фазе горных пород 
и в формировании гидрогеохимических полей седиментационных бас-
сейнов. 

Рассмотрим несколько примеров развития диффузионных зон 
в природных водах. При этом следует оговориться, что данные приме-
ры характеризуют диффузионное засоление пресных вод за счет соле-
ных, а не вследствие растворения слоя каменной соли. Однако принци-
пиального значения это обстоятельство не имеет и сказывается только 
на формулировке граничных условий. К сожалению, число нам извест-
ных природных объектов, описание которых удовлетворяет поставлен-
ной задаче, невелико. Поэтому оказалось необходимым привлечь мате-
риалы не только по подземным водам, но и по водам морей и озер. 

Во всех случаях должны выполняться следующие условия: а) мо-
лекулярно-диффузионное происхождение зоны с переменной соленостью 
не должно вызывать сомнений; б) геометрия диффузионной системы и 
эмпирические данные должны быть такими, чтобы появилась возмож-
ность вычислить время формирования диффузионной зоны; в) геоло-
гическая история диффузионной среды после возникновения диффузи-
онных процессов не должна вносить коренных изменений в геометрию 
диффузионной системы. 

В идеальных случаях желательными являлись бы данные, обеспе-
чивающие возможность оценить максимальный возраст диффузионной 
зоны по критериям, с диффузией непосредственно не связанным. 

Всем этим условиям соответствуют только диффузионные зоны 
в подземных водах острова Оаху (Гавайи) и Ясханской линзы (Кара-
кумы) и в водах озера Токке (Норвегия) и Красного моря. В других 
случаях не представляется возможным оценить возраст диффузионной 
зоны по косвенным критериям (озера Ванда и Бонни в Антарктике). 

Ясханская линза по своей гидродинамической и гидрохимической 
структуре предоставляет возможность произвести сравнительное изу-
чение роли молекулярной и фильтрационной диффузии в переносе ми-
нерального вещества в подземных водах. Поэтому ее описание выне-
сено во вторую главу второй части. 

Красное море. Изучение Красного моря, проводившееся в 1964— 
1965 гг. океанографическими экспедициями на кораблях «Дисковери» 
(Discovery) и «Атлантис-П» (Atlantis-II) привело к открытию на дне 
этого моря локальных впадин, заполненных рассолами с соленостью до 
310 г/л (Brewer и др., 1965; Miller и др., 1966). Расположение и на-
звание трех таких впадин показано на рис. 4.2. Все впадины нахо-
дятся на глубине свыше 1800 м ниже уровня Красного моря. 

Вертикальное термическое и химическое зондирование в пределах 
этих впадин показало, что температура и соленость заполняющих их 
вод закономерно увеличиваются с глубиной (табл. 18). При этом тем-
пература начинает возрастать с глубины около 790 м, а хлорность 
с глубины порядка 1870—1900 м. Выше указанных глубин располага-
ются слои с постоянной температурой и с постоянной хлорностью. Та-
кие же слои находятся на глубине свыше 2045 м. В них наблюдаются 
постоянные и притом максимальные значения температуры ( ^ 5 6 ° С) 
и хлорности ( - - ' 156%) . В придонном слое (глубина больше 2141 м) 
хлорность воды понижается почти на 5% (впадина «Атлантис-П»), 
а температура донных осадков на 5—10°С превышает температуру 
рассолов. 

Впадины представляют собой гидродинамически изолированные 
системы, в которых механическое перемещение воды отсутствует. Кон-
вективных процессов в них также нет, поскольку изменение плотности 
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жидкостей зависит от температуры гораздо меньше, чем от изменения 
концентрации раствора. По этой причине при тех относительно неболь-
ших перепадах температуры, которые наблюдаются во впадинах, моле-
кулярно-диффузионный поток массы, обусловленный изменениями кон-
центрации, существенно превышает поток, вызванный изменением тем-
пературы. На это указывает уравнение (Левич, 1959): 

Nu _ Г Pr 4 " др _ _Со_ 4 Г dp д Г 
Ргтепл* дс р дТ 1 ^ . 

Рис. 4.2. Расположение донных впадин Красного 
моря (по A- R. MfIIer и др., 1966): 

1 — Геолого-гидрогеологнческий разрез {см. рис. 4.4) 

(4.6) 

где Nu и Nu^enji — крите-
рии Нуссельта для пото-
ка массы и тепла соот-
ветственно; Pr и Р Г т е п л — 
безразмерный критерий 
Прандтля для потока 
массы и тепла соответст-
венно; для морской во-
ды с нормальной соле-
ностью (35%о) Pr = 815, 
Р Г т е п л = 7 , 0 ; р — плот-
ность, с — концентрация, 
T — температура. 

Следовательно, зоны 
воды с переменной тем-
пературой и переменной 
соленостью — результат 
молекулярно-диффузион-

ных процессов, имеют 
диффузионную природу. 
Тепло и растворенное ве-
щество диффузионно пе-
ремещаются снизу вверх 
из слоя с максимальной 
хлорностью и максималь-
ной температурой. Диф-
фузионная природа этих 
зон позволяет оценить 
порядок времени, про-
шедшего с начала их 
формирования. В общем 
случае перенос тепла и 
массы описывается урав-
нениями: 

ск_ 
дх 

dt_ 
дх 

• d i v g r a d ( D • с); 

= divgrad (?. • t), 

где с—концентрация, t — температура, х—время, D — коэффициент 
диффузии, К — коэффициент теплопроводности. 

Решение обоих уравнений при заданных граничных и начальных 
условиях должно привести к одному и тому же результату. Однако 
в рассматриваемом случае диффузия тепла и массы происходит в не-
равных условиях. Диффундирующее вещество за пределы впадин не 
вышло, а тепловой поток распространяется далеко за их пределы, рас-
сеиваясь в массе морской воды. Поэтому мы ограничимся рассмотре-
нием диффузии массы. 
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Т а б л и ц а 18 
Температура и хлорность вод донных впадин Красного моря 

(по Brewer P. G. и др. 1965; Miller A. R и др. 1966) 

Впадина ,Дисковери" 1 Впадииа „Атлантис-П" 

Глубина 
(M) t°, С Cl С/со) 

Глубина 
(M) t°, С Ci ( 0 U 

9 5 1 2 1 , 7 5 2 2 , 4 5 0 , 1 2 5 , 0 0 2 1 , 3 9 
1 1 4 9 2 1 , 7 8 2 2 , 4 5 9 8 2 3 , 9 9 2 2 , 0 0 
1 4 4 3 2 1 , 8 7 2 2 , 4 6 1 9 6 2 2 , 1 2 2 2 , 3 8 
1 7 0 6 2 1 , 9 5 2 2 , 4 6 5 3 9 3 2 1 , 7 1 2 2 , 4 4 
1 8 0 0 2 1 , 9 9 2 2 , 4 7 5 5 9 1 2 1 , 7 6 2 2 , 4 4 5 
1 8 4 7 2 2 , 0 1 2 2 , 4 7 7 8 8 2 1 , 7 2 2 2 , 4 4 5 
1 8 9 4 — 2 2 , 4 7 9 8 4 2 1 , 7 5 2 2 , 4 5 
1 9 2 5 * 2 2 , 0 6 2 2 , 5 4 2 1 2 8 4 2 1 , 8 3 2 2 , 4 5 
1 9 4 0 2 2 , 0 6 2 2 , 5 0 1 4 8 0 2 1 , 8 8 2 2 , 4 7 
1 9 7 0 * 2 2 , 4 1 2 2 , 6 8 1 1 6 7 5 2 1 , 9 3 2 2 , 4 7 
1 9 8 7 2 2 , 4 7 2 4 , 9 8 5 1 8 7 0 2 2 , 0 0 2 2 , 4 7 
2 0 1 0 * 3 6 , 1 1 6 9 , 2 4 4 1 9 5 7 2 2 , 1 1 2 2 , 5 1 
2 0 4 4 4 4 , 7 2 1 5 4 1 9 6 7 2 2 , 0 6 2 2 , 4 9 
2 0 5 5 * 4 4 , 8 1 5 5 , 3 9 2 0 1 6 — . 7 9 
2 0 9 5 * 4 4 , 8 1 5 5 , 4 7 2 0 4 5 5 5 , 9 2 1 5 6 
2 1 0 5 * — 1 5 5 , 0 8 2 0 6 4 5 5 , 9 4 1 5 5 
2 1 4 0 * 4 4 , 9 1 5 5 , 4 2 2 0 8 4 5 5 , 9 0 1 5 5 
2 1 4 5 * — 1 5 5 , 1 3 2 0 9 4 5 5 , 9 2 1 5 6 
2155* 1 5 4 , 2 8 2 1 0 3 

2 1 2 3 
2 1 6 7 

5 5 , 9 2 
5 5 , 9 0 

1 5 5 
1 5 6 
1 5 0 , 9 

1 По впадине „Дисковери" в одну таблицу сведены данные зондирования с кораблей 
„Дисковери" (отмечены звездочкой) и ,Атлантис-Н". 

Коэффициент диффузии принимается нами от концентрации не за-
висящим, так как характер этой зависимости в достаточно точной фор-
ме не известен. Кроме того, мы ограничимся решением одномерной за-
дачи, полагая, что перенос массы происходит только вертикально вверх 
по оси х. 

Д л я этого случая уравнение молекулярно-диффузионного массо-
переноса имеет вид: 

дс п д2с 
dz ^ u дх2 ' 

Наличие во впадинах двух зон с постоянной концентрацией хлори-
дов (с~22,47%о и 156%о), разделенных диффузионной зоной*, по-
зволяет считать, что в некоторый момент времени т = 0 на столб рас-
сола с концентрацией хлоридов с « 1 5 6 % о мгновенно был помещен не-
ограниченный столб раствора с концентрацией хлоридов с~22 ,47% 0 , 
или (что с математической точки зрения равнозначно) под столб рас-
твора с концентрацией хлоридов с»22 ,47%о мгновенно вытек рассол 
с концентрацией хлоридов Cs» 156%0. 

С этого момента началась диффузия минерального вещества рас-
солов снизу вверх и компенсационная диффузия воды сверху вниз. 
Из-за большой концентрации рассолов диффузия воды должна проте-
кать значительно медленнее, чем диффузия растворенного вещества. 
По этой причине кривая, характеризующая распределение хлоридов 
в диффузионной зоне, симметрией не обладает. 

Найдем первоначальное положение границы между морской водой 
и рассолами. Д л я этого графически проинтегрируем содержание хло-

* Следует обратить внимание на полное подобие в распределении хлоридов 
п вертикальном разрезе впадины «Дисковери» и «Атлаитис-П» (табл. 18). 
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ридов под диффузионной кривой, воспользовавшись табл. 19 для пере-
хода к объемным концентрациям (составленной по данным Miller 
и др., 1966). 

Т а б л и ц а 19 

C l , %о 22,47 37 79 155 

Cl, г/л 23,3 40 8 8 1 8 8 

Сумма хлоридов Q, за вычетом их первоначального содержания 
в морской воде, равна 514 г. По правилу равных масс (Crank, 1956) 
находим, что первоначальная граница должна находиться на глубине 
около 2020 м. 

Через единичную площадку этой граничной поверхности за время т 
продиффундировало хлоридов: 

, „ s I [D^ q =(Cs-C0) [ — , 

где Cs и C0 — концентрации хлоридов в рассолах и морской воде; D — 
коэффициент их диффузии, х — время, прошедшее с начала диффузии. 

Т а б л и ц а 20 

Химический состав рассолов (г/л) во впадинах Красного моря 

(по Miller A. R. и др., 1966) 

Место 
опробова-

ния 
Уд. вес Na К Mg Ca SO4 Cl Br 

А 
В 
С 

1,027 
1,196 
1,141 

10,8 
105 

0,39 
3,61 

1,30 
0,95 

0,411 
6,44 

2,72 
1,14 

19,5 
195 
127,6 

0,066 
0,083 
0,086 

Место 
опробова-

ния 
Уд. вес в Fe Mn Zn Cu Ba 

А 
В 
С 

1,027 
1,196 
1,141 

0,0047 
0,013 
0,008 

1•10-6 
0,070 

Менее 
0,001 

1-10-6 
0,086 
0,022 

5-10-е 
0,003 

Менее 
0,001 

2-10-6 
0,001 

Менее 
0,001 

15-10-6 
0,0011 
Менее 
0,0004 

А — средний состав морской воды; В — Красное море, впадина ,Атлантнс-Н", зона с постоянной 
максимальной соленостью; C — Красное море, впадина „Днсковерн", диффузионная зона. 

И з табл. 20 следует, что основная масса хлоридных ионов связана 
с натрием. Следовательно, диффузионно мигрирует преимущественно 
хлористый натрий. Коэффициент диффузии хлористого натрия для сред-
них значений концентрации и температуры в диффузионной зоне 
( c c i ~ 9 0 % o , ^ ~ 3 9 ° С ) имеет величину порядка 2 ,06-10 - 5 см2/сек. 

Сумма хлоридов q= г р 1 =257 г, Cs = 0,188 г/см3, C0 = 0,023 г/см3. 
Подстановка этих данных в уравнение дает т = 3 , 6 9 - 1 0 и сек, или: 

11730 лет. 
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Построим теоретическую кривую диффузии хлорида натрия при 
т = 1 -145-10" сек и £) = 2,06-10 - 5 см21сек. Используем для этого урав-
нение: 

C - C 0 

C0 2 erfc 2 У Dz 

1870 

1925 
п 

1945 

'965 

1985 

2005 

2020 
2025 

2045 

2065 

2085 

2105 
ti, м 

где с—концентрация хлоридов на высоте Ah над первоначальной гра 
ницей морской воды и рассола, которая находится на глубине ~2020 м 
Cs и C0 — концентрация хлоридов в 
рассоле и в морской воде, D — коэф-
фициент диффузии, т — время. 

Теоретическая кривая показана 
на рис. 4.3, на котором нанесены так-
же данные зондирования с кораблей 
«Дисковери» и «Атлантис-П». Взаим-
ное расположение кривой и эмпириче-
ских точек на глубинах до 2020 м ука-
зывает, что вычисленный порядок вре-
мени формирования диффузионной 
зоны, вероятно, соответствует дейст-
вительности. 

Таким образом, за время около 
12000 лет во впадинах Красного 
моря образовалась диффузионная зо-
на мощностью не менее 120 м. 

Рассолы, помимо высокой солено-
сти (до 310 г/л), характеризуются 
относительно высокими содержаниями 
калия, железа, марганца, цинка и т. д. 
(см. табл. 20). 

А. Р. Миллер и др. (1966) крити-
чески рассмотрели ранее предложен-
ные гипотезы происхождения рассолов 
Красного моря и пришли к выводу, 
учтя все имеющиеся данные по геоло-
гической обстановке нахождения рас-
солов, их химическому и изотопному 
составу, что они представляют собой 
глубокие термальные воды неизвест-
ного происхождения, излившиеся под 
морскую воду. Они отмечают, что воз-
можным источником этих рассолов 
могут служить осадочно-эвапорито-
вые слои. 

В пользу последнего предположения можно привести следующие 
дополнительные доводы. Во-первых, очень высокая концентрация хло-
ридов в природных водах, которой, как правило, сопутствуют высокие 
концентрации металлов, эмпирически и теоретически может быть при-
чинно связана только с галогенными формациями (Смирнов, 1967). Во-
вторых, соленосные и гипсоносные толщи миоценового возраста мощ-
ностью более 2000—3000 м широко распространены в акватории Крас-
ного моря и на прилежащих частях суши — в Египте, Судане, Эритрее, 
Йемене и на островах Дахлак, Камаран, Тавила, Макавар. 

На острове Макавар скважина вскрыла толщу эвапоритов мощно-
стью 1435 м (Sestini, 1965). На о-вах Д а х л а к скважина прошла 2000 м 
по эвапоритовой серии, не, достигнув ее подошвы (Malone, 1958). 
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Рис. 4.3. Распределение концентрации 
ионов хлора в водах донных впадин 
Красного моря (по числовым данным 
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На рис. 4.4 показано положение эваиоритовых формаций в районе 
Суэцкого залива и приуроченных к ним нефтеводоносных зон. Из ри-
сунка следует, что галогенные формации на Синайском полуострове и 
в Суэцком заливе залегают на глубинах от 1450 до 2340 м, т. е. на глу-
бинах, характерных для рассолоносных впадин Красного моря. Форма-
ции представлены солями и ангидритами миоценового возраста, заклю-
чающими сланцы с прослоями водоносных песков и конгломератов. 

Рассолы, связанные с внутрисолевыми водоносными горизонтами, 
имеют соленость до 328 г/л. В наиболее крепких рассолах содержится: 
Cl до 170 г/л, Na до 116 г/л, Ca до 27 г/л, Br до 2,7 г/л, J до 0,012 г/л 
(Ф. Эль-Кики, 1964). Содержание металлов в этих рассолах не изуча-
лось. 

Рис. 4.4. Схематический геолого-гидрогеологический разрез в районе иефтяиого место-
рождения Белаим, по М. Ф. Эль-Кики, 1965. (Линия 1 на рис. 4.2) 

I — постмиоцен: пески, сланцы, ангидриты; 2 — миоцен, эвапоритовый горизонт: соль, ангидриты, 
песчаники; 3 — миоцен, верхний глобигерино-мертелевый горизонт: ангидриты, сланцы; 4 — миоцен, 
нижний глобигерино-мергелевый горизонт: сланцы, ангидриты, песчаники; 5 — миоцен, базальный 
горизонт: известняки, конгломераты; 6 — средний эоцен: известняки, мергели; 7 — мел: глинистые 
сланцы, известняки; 8 — изверженные и метаморфические породы фундамента; 9 — нефтеводонос-
ные зоны; цифра в разрыве знака — общая минерализация воды, г/л; 10 — сбросы, прослеженные 

и предполагаемые 

Осадочные формации, включая толщи эвапоритов, разбиты много-
численными сбросами, обусловливающими блоковую структуру форма-
ций (рис. 4.4). 

Естественно, что при образовании блоковых депрессий, затрагиваю-
щих эвапоритовые формации, внутрисолевые рассолы должны стекать 
в пониженные участки, вытесняя морскую воду. Такое образование рас-
солов во впадинах дна Красного моря представляется весьма вероят-
ным, если не единственно возможным. Наличие в придонном слое впа-
дин рассолов со слегка пониженной концентрацией является дополни-
тельным указанием на истечение рассолов во впадины, заполненные 
морской водой. 

Озеро Ванда (Антарктида) . Бессточное озеро Ванда находится 
в пределах земли Виктории (Антарктида). Оно занимает самую низ-
кую часть долины Райта. Его размеры: длина 8 км, ширина 1,6 км, глу-
бина 66 м. Озеро имеет плоское дно и крутые склоны, питается талыми 
водами предгорного ледника. 

В декабре 1961 г. озеро было обследовано А. Т. Вильсоном и 
А. Уилманом (Wilson, 1964), которые изучили тепловой баланс и химию 
воды озера. Ими установлено, что под 3,5-метровой толщей льда 
в озере находится вода хлоридно-кальциевого состава, плотность и тем-
пература которой изменяются с глубиной (рис. 4.5). 

В районе озера Ванды имеется несколько небольших озер, содер-
жащих воду хлоридно-натриево-кальциевого состава с соленостью до 
132 г/л (Nichols, 1964). 
74 



На рис. 4.5 видно, что на глубине от 17 до 38 м находится вода 
с однородной температурой и химическим составом. Ниже этого слоя 
плотность и температура воды закономерно возрастают с глубиной. 
Анализ условий теплопереноса в воде озера показывает, что верхний 
слой является слоем значительной конвекции, а в нижнем слое кон-
векция отсутствует. 

Вильсон (1964) обратил внимание на диффузионную природу зоны 
с переменной соленостью, распределение концентрации хлоридов в ко-
торой показано на рис. 4.6. Он высказал предположение, что некоторое 
время назад озеро пережило период усыхания, которое повлекло за 
собой концентрирование находящейся в нем 
воды и уменьшение ее объема до слоя с очень 
небольшой мощностью. 

Диффузионное рассеяние этой сконцент-
рированной соли можно характеризовать, по 
Вильсону, уравнением: 

где с — концентрация хлористого кальция в 
воде на высоте h над дном озера, D — коэф-
фициент диффузии хлористого кальция в воде 
при ^ = I O 0 C ( = 7,9-10-6 CM2Iсек), М — общая 
масса хлорида кальция иа единицу площади, 
т — время, прошедшее с начала соприкосно-
вения концентрированного раствора и пресной 
воды. 

Вычисленные по этой формуле теоретиче-
ские кривые распределения хлоридов под 
влиянием их диффузионной миграции снизу 
вверх в течение 1000 и 1500 лет показаны на 
рис. 4.6. Их сопоставление с эмпирической 
кривой позволило Вильсону оценить возраст 
диффузионной зоны числом порядка 1200 лет. 
Реально это время должно быть несколько 
ниже, так как вода в диффузионной зоне име-
ет температуру не IO0C, а от 10 до 25° С. 

Таким образом, за время около 1200 лет хлористый кальций, коэф-
фициент диффузии которого на ~20°/о меньше коэффициента диффу-
зии хлористого натрия при данной довольно низкой температуре 
( IO 0 C), диффузионно мигрировал на расстояние около 20 а (мощность 
диффузионной зоны). 

Если в качестве альтернативной гипотезы предположить, что диф-
фузионная зона озера Ванда генетически связана с какими-то скопле-
ниями растворимых солей на дне озера, то вычисления для этого случая 
определяют длительность формирования диффузионной зоны числом по-
рядка 1000—1100 лет. 

В озере Бонни (Антарктида), исследованном Т. Г. Л . Ширтклифом 
(Shirtcliffe, 1965), диффузионная зона имеет мощность около 20 м. 
В ее пределах концентрация хлоридов увеличивается с глубиной от 
долей грамма до более чем 200 г/л. Ширтклиф считает, что формирова-
ние зоны началось около 60 лет назад, но этого быть не может, так как 
конвективные процессы в озере происходить не могли, а молекулярная 
диффузия при наблюдаемой температуре воды (ниже 7,5° С) не может 
обусловить формирование зоны такой мощности за столь краткий пе-
риод времени. По нашим расчетам, более вероятным представляется 
число порядка 700—1000 лет. 
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Бессточное озеро Токке (Южная Норвегия) образовалось вслед-
ствие изоляции части фиорда Рорхолт около 6000 лет назад (Strom, 
1957). В настоящее время уровень его находится на 60 м выше уровня 
Балтийского моря. На глубине 134—147 м (дно озера) находится мета-
морфизованная вода Балтийского моря. Выше располагается слой воды 
с переменной соленостью мощностью не менее 54 м, возникший в ре-
зультате диффузии хлористого натрия снизу вверх. Вычисленное нами 

по распределению хлоридов в диф-
фузионной зоне время ее формиро-
вания (около 5500 лет) совпадает 
со временем, указанным Штрбмом 
по другим данным. 

Остров Оаху, Гавайские остро-
ва. Интересные данные о строении 
диффузионной зоны на границе 
пресной и морской вод, заполняю-
щих пустоты горных пород, были 
получены в 1958 г. при бурении 
глубокой скважины в районе Пирл-
Харбор, морского порта на юге ост-
рова Оаху,- входящего в группу 
Гавайских островов (Mink, 1965, 
Cooper, 1964). 

Остров Оаху представляет со-
бой эродированные остатки двух 
вулканов, начало деятельности ко-
торых относится к третичному вре-
мени. Коренными породами явля-
ются очень пористые базальты, ко-
торые в субаквальной части остро-
ва прикрыты чехлом осадочных по-
род. По данным скважины, пробу-
ренной в 200 м от берега в при-
брежной полосе Тихого океана, 
чехол имеет мощность 329 м и об-
разован чередующимися рифовыми 
известняками, лагунными илами и 
глинами, песками и почвами. Ба-
зальт, подстилающий эти породы, 
имеет по данным калий-аргонового 
метода возраст 3,5—4,0±0,8 мл», 
лет (Stearns and Chamberlin, 1966). 

О возрасте пород чехла можно судить по фауне рифовых образований, 
самые древние формы которой относятся к раннечетвертичному вре-
мени. Большая по мощности часть чехла образована средне- и верхне-
четвертичными осадками (Stearns and Vaksvic, 1935, Stearns, 1966). 

Подземные воды острова приурочены в основном к вулканогенным 
породам, главным образом к базальтам и в значительно меньшей сте-
пени к пирокластическим и интрузивным породам. Воды эти залегают 
либо в виде линз пресных вод, плавающих на морских водах, либо 
в виде небольших скоплений между дайками изверженных пород 
(рис. 4.7). Линзы пресных вод распространены в прибрежных частях 
острова и называются местными гидрогеологами базальными водами. 
Воды между дайками связаны с повышенными формами рельефа и на-
зываются дайковыми. Базальные воды формируются только на тех 
островах Гавайского архипелага, субаквальные склоны которых при-
крыты чехлом осадочных пород (Оаху, Молокан и др.) . 

Основным источником питания базальных и дайковых вод явля-
76 

Концентрация СГ(эиё/л) 

Рис. 4.6. Изменение концентрации ио-
нов хлора в диффузионной зоне 

оз. Вайда (по А. Т. Wilson, 1964): 
/ — э м п и р и ч е с к а я кривая ; 2 — теоретичес-
кие к р и в ы е д л я времени д и ф ф у з и и 1000 л 

1500 лет 



ются атмосферные осадки, количество которых изменяется от 500 мм 
в прибрежных равнинных частях острова до 7600 мм в горах Кулау. 
Уровень базальных вод находится в среднем на 6 м выше уровня океа-
на. Распределение солености (концентрации ионов хлора) и темпера-
туры по разрезу скважины Т-67 показано на рис. 4.8 и в табл. 21. 

Зона вод, в пределах которой соленость воды закономерно увели-
чивается с глубиной от менее чем 1 г/л до солености морской воды, 
начинается на глубине около 50—60 м и прослеживается до глубины 
не менее 400 м, т. е. имеет мощность порядка 350 м. Чехол осадочных 
пород, нижняя граница которого находится на глубине около 400 м, 

Рис. 4.7. Схема гидрологического цикла на острове Оаху 
(по J. F. Mink1 1964) 

изолирует базальные воды и воды с ,переменной соленостью от воды 
Тихого океана. Судя по распределению температуры и солености, 
можно предполагать, что подземные воды просачиваются через осадоч-
ные породы в воды Тихого океана. Тепловая вертикальная конвекция 
подбазальных и базальных вод отсутствует, так как минерализация, 
а следовательно, и плотность этих вод с глубиной возрастают. 

Единственной причиной формирования зоны вод с переменной соле-
ностью может быть только молекулярная диффузия, поэтому эту зону 

Т а б л и ц а 21 
Концентрация хлоридов и температура в скважине Т-67 на берегу Пирл-Харбора 

(по J. F. Mink, 1964) 

Глубина ниже 
уровня океана, M 

Содержание хло-
ридов, частей 

на миллион 
t0 с 

Глубина ниже 
уровня океана, 

M 
Содержание хло-

ридов, частей 
на миллион 

t°, с 

118 2 080 21,7 316 21,7 
156 2 530 21,7 348 16 875 23,6 
184 5 005 21,7 396 17 500 23,3 
209 5 130 21,7 400 (открытое 34 150 (соле- 8,5 
226 6 310 21,7 море) ность) 
256 9 435 21,7 0 (поверхность 18 900 24,9 
289 13 280 21,7 моря) 
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в дальнейшем будем называть диффузионной. Такой генезис зоны по-
зволяет определить ее возраст, так как она начала формироваться 
с первого момента соприкосновения пресных инфильтрационных и соле-
ных морских вод. Это могло случиться только после появления в суб-
аквальной части острова чехла осадочных пород, т. е. не раньше чет-
вертичного времени. Следовательно, максимально предельный возраст 
зоны не может быть больше 1 млн. лет. Определим его точнее, исходя 
из структуры диффузионной зоны. 

В качестве расчетной схемы логично избрать случай диффузии из 
одного неограниченного столба жидкости в ее другой неограниченный 

столб. Сразу ж е оговоримся, что 
эта расчетная схема не учиты-
вает того факта, что первона-
чальная граница пресной и мор-
ской воды постепенно — по мере 
увеличения мощности зоны прес-
ных вод — погрузилась на глуби-
ну около 256 м. 

Расчетное уравнение запи-
шем в виде: 

so 
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Рис. 4.8. Изменение концентрации хлоридов 
в подземных водах острова Оаху с глуби-
ной по результатам опробования скважины 
Т-67 (числовые данные J- F. Mink, 1964): 

1 — эмпирические данные; 2 — теоретическая кри-
вая диффузии 

где Cs — концентрация хлор-ио-
нов в морской воде, с И Cq — их 
концентрация в диффузионной 
зоне и в пресных водах соответ-
ственно; h — расстояние от пер-
воначальной границы пресной и 
морской воды, т — время, про-
шедшее с начала формирования 
диффузионной зоны, D — коэф-
фициент диффузии хлористого 
натрия в морской воде, насыща-
ющей пористые базальты. 

Порозность водовмещающих 
базальтов очень велика и пред-
ставлена системой свободно сооб-
щающихся крупных пор и тре-

щин, диффузия в которых протекает, вероятно, почти так же, как в 
свободных растворах. В морской свободной воде коэффициент диф-
фузии хлористого натрия при 20° С / )=1 ,29 -10^ 5 см2]сек, а в пористой 
среде, образованной стеклянными шариками, ZD = 7 -10 - 6 см2/сек. В ба-
зальтах коэффициент диффузии D должен иметь числовое значение, 
превышающее 7-IO^6 CM2JceK и меньше чем 1,29-Ю - 5 см2/сек. Примем 
D = I - I O - 5 см2/сек, что соответствует среднему значению из двух приве-
денных величин D. 

По рис. 4.8 и табл. 21 устанавливаем, что при A= 175 м и 
с=0,0011 г/см3, cs = 0,0189 г/см3. По данным о составе пресных базаль-
ных вод (Stearns and Vaksvik, 1935), концентрацию хлор-ионов в сред-
нем можно принять равной с 0 ^ 0 , 0 0 0 9 г/см3. Подставляя эти данные 
в расчетное уравнение, устанавливаем, что возраст диффузионной зоны 
можно оценить числом порядка 2,8-IO12 сек, или 89000 лет. 

Исходя из вычисленной величины т и из принятых выше значений 
Cs, C0 и D, определим теоретическое распределение хлор-ионов в диф-
фузионной зоне. Это распределение графически показано на рис. 4.8 
в виде сплошной линии. Очевидно, что теоретическая линия удовлет-
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ворительно совпадает с эмпирическими точками. Это указывает на то, 
что порядок величины т соответствует действительности. 

Таким образом, за время около 100 тыс. лет образовалась моле-
кулярно-диффузионная зона мощностью 350 м. Если в порядке осто-
рожности повысить возраст до 1 млн. лет (что заведомо неверно), то 
и в этом случае обнаруживается исключительно большая роль диффу-
зионной миграции минерального вещества в подземных водах в гео-
логическое время. Ибо и 100 тыс. лет и 1 млн. лет по сравнению со вре-
менем развития седиментационных бассейнов представляются очень 
малыми числами, чего нельзя сказать о соотношении установленной на 
Оаху мощности диффузионной зоны (350 м) с реальной мощностью 
осадочных пород седиментационных бассейнов. 

Ясханская линза пресных вод (Каракумы) . ITa границе пресных 
вод линзы с подстилающими ее солеными водами Каракумского потока 
грунтовых вод имеется молекулярно-диффузионная зона мощностью 
40—50 м. Возраст зоны, исчисленный нами с учетом ее диффузионного 
происхождения, составляет ~ 4 8 0 0 лет (Смирнов, 1965). По палеогео-
графическим и археологическим данным, максимальная и минимальная 
длительность формирования диффузионной зоны оценивается соответ-
ственно как 6000 и 2500 лет. Следовательно, вычисленный возраст диф-
фузионной зоны представляется соответствующим действительности. 

Т а б л и ц а 22 
Природные молекулярно-диффузионные зоны 

Молекулярно-диффузионная зона 

Объект Водовмещаю- Время фор-Объект щие породы t°, C Мощность, Время фор-щие породы 
воды M мирования, 

лет 

А. Поверхностные воды 

Озеро Бонни (Антарктика) . . . 
Озеро Ванда (Антарктика) . . . 
Озеро Токке (Норвегия) . . . . 
Красное море (донные впадины) 

— 7,5 20 7 0 0 - 1 000 
— 1 0 - 2 5 20 1 0 0 0 - 1 100 
— 5,2 54 5 500 
— 21,7—55,9 150-175 3 640 

Б. Подземные воды 

Ясханская линза пресных вод (Кара-
кумы) 

Остров Оаху (Гавайские острова) 
Песок 22—23 4 0 - 5 0 4 800 

Базальт 21,7 350 89 000 

Обобщим приведенные выше данные в виде табл. 22. Из нее мож-
но сделать только один вывод: миграция минерального вещества в под-
земных водах по механизму молекулярной диффузии, непременно про-
исходящая в них при наличии градиента концентрации, осуществляется 
за геологически очень краткие промежутки времени (тысячи и десятки 
тысяч лет) на расстояния в десятки и сотни метров. Масштабы этой 
миграции в периоды геологического времени, исчисляемые миллионами, 
десятками и сотнями миллионов лет (см. выше), не противоречат эмпи-
рическим числам. 

Геохимические следствия этой миграции очевидны. Пренебрежение 
ею может повлечь за собой существенные ошибки геологического и гео-
химического характера, не говоря уже об ошибках при оценке гидрогео-
химических явлений. 

Очевидно, что отрицательная оценка роли диффузионных процес-
сов в геологических и геохимических процессах оказывается несостоя-
тельной даже при рассмотрении только одного вида диффузионного 
массопереноса — концентр ационно-диффузионного. 
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Вторая модель 

Имеется неограниченный по простиранию горизонтальный слой гор-
ной породы мощностью h, все поры которой заполнены водой с кон-
центрацией растворенного минерального вещества cs. На этом слое за-
легает другой слой водонасыщенных пород с концентрацией этого ж е 
растворенного минерального вещества с0. Пусть cs>c0. 

Химический потенциал растворенного вещества в первом слое 

^ = 4 1 ° + ^ • I n c s , 

а во втором слое 

StH = S * 0 + Я 1 п с о -

В изобарно-изотермических условиях, применительно к которым 
решается данная задача, разность химических потенциалов слоев 
A j i = [ii—[iii = i?T(lnc s—Inc0) , т. е. определяется только величиной раз-
ности их концентрационно-зависимой части. Эта разность определяет 
возникновение молекулярной диффузии минерального вещества из слоя 
с более концентрированными поровыми водами в слой с поровьши во-
дами меньшей концентрации. Диффузия будет протекать преимуще-
ственно через водную фазу горных пород и должна в конечном счете 
привести к рассолению поровых вод первого слоя. 

Решение задачи можно выполнить для систем с разной геометрией 
и, следовательно, с разными начальными и граничными условиями. Мы 
изберем такух схему диффузии, которая позволит получить принципи-
ально важные выводы по истории так называемых ископаемых подзем-
ных вод. 

В соответствии со сложившимися в гидрогеологии представлениями 
ископаемыми подземными водами будем называть такие воды седимен-
тационных 'бассейнов, наблюдаемая соленость которых сохранилась от 
предшествующих геологических эпох и образовалась либо одновременно 
с вмещающими их породами, либо после образования пород за счет по-
глощения последними соленых вод и рассолов поверхностных водоемов. 
Это определение достаточно широко по своему содержанию и охваты-
вает в качестве полных или частичных своих синонимов термины: по-
гребенные, реликтовые, седиментационные, унаследованные воды. 

Не вдаваясь в тонкости определения этого термина и его синони-
мов различными исследователями, отметим три вытекающие из него 
следствия: а) минеральное вещество ископаемых вод иммобильно, т. е. 
в ходе времени его количество и качество существенных изменений не 
претерпевают и самопроизвольно не рассеиваются; б) солевой состав 
этих вод, если и подвергался каким-либо изменениям, то только за счет 
взаимодействия с минеральным веществом водовмещающих пород и из-
менения термодинамических условий нахождения последних; в) эти 
воды и их солевой состав могут иметь любой геологический возраст — 
от кембрийского до четвертичного. 

Представление об ископаемых подземных водах появилось в гео-
логической литературе около семидесяти лет назад и, несмотря на 
явное несоответствие многочисленным эмпирическим данным и негеоло-
гическую в своей основе сущность, не только сохранилось в геологиче-
ских науках нашего времени, но и является резко господствующей кон-
цепцией при объяснении происхождения рассолов и соленых вод седимен-
тационных бассейнов, непрерывно подвергаясь приспособлению к новым 
Ii старым эмпирическим данным. 

Следует отметить, что говоря о негеологичности указанной концеп-
ции, автор не имеет в виду совершенно бесспорные эмпирические дан-
ные о захвате осадочными породами в ходе субаквального литогенеза 
в свое поровое пространство вод с тем же составом и свойствами, ка-
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кие они имели в данном водоеме. Речь идет о том, что на последующих 
стадиях существования таких вод, диагенетических и особенно эпиге-
нетических, их состав и свойства предполагаются неизменными. Геоло-
гия как наука исходит в своих исканиях из идеи о непрерывном разви-
тии структуры и вещества земной коры в целом и любых ее макроско-
пических частей в частности. Идея эта единственно возможная и до-
пустимая в свете всего эмпирического геологического материала. Сто-
ронники же концепции об ископаемых подземных водах любого геоло-
гического возраста лишают водную фазу земной коры главного ее свой-
ства — мобильности и непрерывной изменчивости. 

Представление об иммобильности соле-
вого состава жидкой фазы, о ее неизмен-
ности находится также в противоречии с 
термодинамически открытым характером 
седиментационных бассейнов, всегда очень 
далеких от термодинамического равнове-
сия. Это обстоятельство предопределяет 
выбор расчетной схемы: установление воз-
можности геологически длительного сохра-
нения минерального вещества ископаемых 
подземных вод при наличии массопереноса, 
обусловленного только градиентами хими-
ческого потенциала растворенного ве-
щества. 

Предположим, что обширная замкну-
тая депрессия в водонепроницаемом фун-
даменте седиментационного бассейна вы-
полнена толщей нефильтрующих пород А, 
содержащих ископаемые поровые воды 
(рис. 4.9). Пусть в одном случае это будут 
глины, которые, как общепринято, по всем 
показателям наиболее подходят для на-
копления и особенно для сохранения иско-
паемых вод. В другом случае пусть толща будет сложена песками или 
любыми породами с близкой к ним диффузионной проницаемостью. 
Предположим далее, что в бассейне галогенные формации и породы 
отсутствуют, а глины и пески (или их эквиваленты) не содержат в твер-
дой фазе галит, гипс и другие компоненты галогенных пород, т. е. не 
засолены. 

Далее принимаем, что верхняя поверхность глин и песков (или их 
эквивалентов) находится под толщей водоносных пород любого лито-
логического состава Б с приуроченными к ним напорными или безна-
порными пресными водами. Пусть эти воды находятся в зоне активного 
водообмена. Последнее предположение вытекает, не будучи обязатель-
ным, из наблюдаемой почти во всех бассейнах их гидродинамической 
структуры. 

Изложенная схема предполагает, что обмен веществом между по-
родами фундамента и чехла невозможен. Происходит он только по мо-
лекулярно-диффузионному механизму через водную фазу двух водосо-
держащих комплексов пород — неводоносных и водоносных. При этом, 
в отличие от первой модели, воды водоносных комплексов пород в ходе 
диффузии засолению не подвергаются. Очевидно, что схема эта фикси-
рует максимально благоприятную обстановку для геологически длитель-
ного сохранения ископаемых вод. 

Уравнение массопереноса для рассматриваемой модели можно за-
писать в виде: 

дс _ п дЧ 
dz "~U дх2 ' 

+ + + + 

Рис. 4.9. Схема второй мо-
дели молекулярио - диффу-

зионного массопереноса 
А и Ь — толщи пород с концен-
трацией растворенного вещества 
в поровых водах Cs и C0  
(с 8 >с 0 ) ; стрелки: вертикаль-
ная — направление диффузии; 
горизонтальная — направление 

фильтрации 
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т. е. в виде уравнения Фика для одномерной неустановившейся диффу-
зии в направлении х. 

Пусть в начальный момент времени ( т = 0 ) концентрация хлори-
стого натрия, основного компонента как морской воды, так и рапы соле-
родных водоемов, в поровых водах толщи А равна са, а толщи Б — с0, 
причем cs>c0. В дальнейшем под влиянием разности концентраций хло-
ристый натрий будет диффундировать из толщи А в толщу Б. Концен-
трация его в толще А будет постепенно уменьшаться, так как через 

Рис. 4.10. Распределение относительной концентра-
ции минерального вещества в поровых водах оса-
дочной формации, претерпевающих молекулярно-

диффузнонное обессоливание: 
h — мощность формации, х — высота над ее подошвой; 
Cs — начальная концентрация минерального вещества 
в поровых водах; с — его концентрация на высоте х во 
времени т; числа на кривых — значения критерия 

нижнюю границу толщи А ( х = 0 ) соли по условию не поступают. 
В толще Б диффундирующий в нее хлористый натрий не накаплива-
ется, рассеиваясь водами напорного или безнапорного потока пресных 
подземных вод. 

Математически сформулированные условия можно записать сле-
дующим образом: 

при л: = 0 - J j = O при всех т 

при x > / z с = с0 при всех т 
при т = 0 и 0 < л : < / г c = cs. 

Нужно найти решение уравнения неустановившейся диффузии Фика 
для этих начальных и граничных условий. Как известно, это решение 
представляет собой функцию: 

с = J L ^ " J ' е Г ( ¾ 1 - Г - - c o s ^ i • , х . ( с м . 1 . 2 7 ) 
п — \ 
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Д л я характеристики распределения концентрации в поровых водах 
толщи А удобно использовать безразмерный критерий Фурье: 

г D • х , л _ч 
F°=-W~ • ( 4 - 7 ) 

На рис. 4.10 графически показаны решения уравнения (1.27) для 
разных значений критерия Фурье. Они имеют вид кривых распределе-

Q 
ния относительной концентрации ( — ) по высоте толщи А для значений 

cS 

критерия Fо от 0,005 до 1,5. При их вычислении концентрация диффун-
дирующей соли в толще Б принималась равной нулю. Из рисунка сле-
дует, что концентрация в средине толщи заметно уменьшается, начиная 
с / 7

0 >0,06. На подошве обессоливаемой толщи концентрация уменьша-
ется вдвое при величине F0 ~ 0,4. Процесс молекулярно-диффузионного 
массопереноса из толщи А практически заканчивается при значении 
-F0 ~ 1,5. 

Как и при рассмотрении первой модели массопереноса примем на 
тех ж е основаниях следующие значения расчетных величин: 

глина D r = I - I O - 6 см21сек, / л г =0 ,1 ; 
песок D n = 7 - 1 0 - 6 с.м2/сек, та=0,3. 
По формуле (4.7) вычислим для геологического времени разной 

длительности мощности II для значения критерия F =1 ,5 . 
Очевидно, что эти величины II представляют собой максимальные 

мощности пористых сред, водная фаза которых подверглась практиче-
ски полному обессоливанию за данное время. Результаты вычислений 
приведены в графах 3 и 4 табл. 23. 

Т а б л и ц а 23 
Диффузионно-молекулярное обессоливание поровых вод 

осадочных формаций в геологическое время 
(t=2S°C, р= 1 атм) 

Геологический 
период 

Д
ли

те
ль

но
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ь 
в 

м
лн

. 
ле

т 
с 
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ла
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а*

 

Мощность 
обессоленной 
толщн пород 

при F0 1,5. я 
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Мощность 
обессоленной 
толщи пород 

при F0 — 1,5, м 
Геологический 

период 

Д
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ь 
в 

м
лн

. 
ле

т 
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глина песок 

Геологический 
период 

Д
ли

те
ль

но
ст

ь 
в 

м
лн

. 
ле

т 
с 

на
ча

ла
 

пе
ри

од
а*

 

глина песок 

Плейстоцен 2 60 160 Пермь 285 770 2050 
Неоген 26 230 620 Карбон . . . . . . 340 850 2240 
Палеоген 67 зео 930 Девон 410 920 2450 
Мел 137 £40 1410 Силур 440 960 2550 
Юра 19.3 540 16ь0 Ордовик 500 1020 2710 

240 1Ь80 Кембрнй 570 1090 2880 

* По Г. Д. Афанасьеву 

Выясним смысл выражения «практически полное обессоливание», 
которое наступает, как указывалось выше, при Z7

0 — 1,5. На рис. 4.10 
видно, что этому значению F0 на нижней границе толщи А соответствует 
отношение c/cs, примерно равное 0,03. Подставив в уравнение (1.27) 
F0= 1,5 и х = 0, получим более точное значение этого отношения. Оно 
равно 0,0312. 

В морской воде содержится около 27 г/л хлористого натрия. Если 
пористая среда А насыщена морской водой, то практически -полное ее 
обессоливание означает, что в поровых водах останется 27-0,0312 = 
=0 ,84 г/л хлористого натрия у нижней границы толщи. 

Если пористая среда А насыщена рапой, содержащей хлористый 
натрий в концентрации насыщения при нормальной температуре и дав-
лении (т. е. 360 г/л), то в результате практически полного обессолива-
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яия концентрация хлористого натрия у подошвы толщи уменьшится до 
11,2 г/л. 

И в том и в другом случае степень молекулярно-диффузионного 
обессоливания поровых вод на нижней границе вмещающих их пород 
очень высокая. Выше по разрезу обессоливание, как это видно на 
рис. 4.10, становится еще более полным. 

Перед рассмотрением данных табл. 22 получим более общее и бо-
лее ясное по физическому смыслу, чем уравнение (4.7), соотношение 
между величинами, определяющими кинетику диффузионно-молекуляр-
ного обессоливания поровых вод осадочных формаций. 

С этой целью определим количество соли dq, продиффундировав-
шей за время dx через горизонтальное сечение с единичной площадью, 
находящееся на высоте х в пределах толщи А. В соответствии с пер-
вым законом Фика: 

dq - т • D дс 
дх • <к (4.8) 

Из уравнения (1.27) находим: 

дх 

-25 

2Cs 
h 
-Dx 

W -Dx 
sin -I tx 

W 
, J f -4ft3 Dx 

sm 3-х 
2ft 

4* ~ . s i n 5 « •to " 
e 4ft» •D-x 

s i n • 
It.x 

ш - T f t • • • J * <4-9> 

Ряд этот быстро сходится, поэтому можно ограничиться двумя его 
первыми членами. Подставляя уравнение (4.9) в уравнение (4.8), по-
лучаем: 

dq- 2cs-D-m 
ft 

4ft3 -Dx 
s i n • - 9 T f t i - ^ sin -Зкх 

dt. (4.10) 2h " 2ft 

Интегрируя это выражение по т в пределах от 0 до т, находим: 

-Dx 

TS3 (1 
4ft3 

) sin 2 h 
, , " 9 J W d t , • 37ZX ( 1 - е ) ' S > n - 2 f t - (4.11) 

Эта функция позволяет вычислить количество соли, продиффунди-
ровавшей за время т через единичную площадку, находящуюся в пре-
делах толщи А на высоте х от ее основания. Если принять x = h, то ве-
личина q окажется равной количеству соли, вышедшей из толщи А 
в толщу Б за время т. В этом случае имеем: 

8 Cf • ft 
(1 

w> -Dx 
) + 4 - 0 

"9 W (4.12) 

При т = 0 в поровых водах толщи А, имеющих концентрацию cs, на-
ходилось растворенного вещества: 

Q = S • h • Cs • т. 

Д л я единичной площади, приняв 5 = 1 , можно записать: 

q = a • q0, 

(4.13) 

(4.14) 

где а — коэффициент, варьирующий от 0 до 1, который показывает, ка-
кая часть первоначальных запасов соли в поровых водах толщи А вы-
шла за ее пределы за время т. 

Подставляя в равенство (4.14) уравнения (4.12) и (4.13), после 
преобразований получим: 

* = 1,23. а). (4.15) 
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При этом вторым членом уравнения (4.12) пренебрегаем. Вслед-
ствие того, что при выводе уравнения (4.15) мы ограничились только 
одним членом ряда (4.9), можно получить действительные решения 
только при величине а=^0,8. Пусть а = 0,8, тогда 

Лз 
1,676 D (4.16) 

Сравнивая (4.16) и (4.7), находим, что посредством уравнения 
(4.16) вычисляется время обессоливания поровых вод толщи А при 
величине критерия Z7

0= 1,676. 
Нетрудно убедиться, что если при вычислении q учитывать не один 

первый член ряда (4.9), а несколько его членов, то для одного и того 
же т величина а существенно возрастает. Рассмотрим с этой целью 
пример. 

Из (4.14) с учетом (4.12), (4.13) и (4.9) следует при п = 6: 

Q 
Qo (1 

4й2 •От 

) + 4 ( 1 
_ 9 -Z-. D-

е w )• 

25 (1 
- 2 5 T п - Д т 

е w ) + 49 

81 (1 
- 8 1 4 / ? " 0 \ - L — 

е > М 2 1 

(1 

(1 
- !21 ̂ ттг Ox 

е 4Й ) (4Л7) 

при Из этого уравнения .получаем, что при т = 0 а = 0, 
а = 0,9663. 

Пусть мощность обессоливаемой толщи ft= 100 м, a D = 
= 1 -10 - 6 см2/сек. Тогда в соответствии с уравнением (4.16) при а = 0 , 8 
т=1,676-IO 1 4 сек. Подставив это значение в уравнение (4.17), найдем, 
что а = 0,9532. 

Таким образом, посредством формулы (4.16) фактически опреде-
ляется время обессоливания поровых вод не на 80%, а более чем на 
95%. 

Задаваясь различными значениями ft, вычислим по уравнению 
(4.16) время обессоливания поровых вод, насыщающих глины с коэф-
фициентом диффузии D = I - I O - 6 CM2Iсек и пески с D = 7-10~6 см2!сек. 
Результаты вычислений приведены в табл. 24. 

Т а б л и ц а 24 
Время обессоливания поровых вод осадочных формаций мощностью h 

(t=2o° С, р= 1 атм) 

Й, M 50 100 200 500 1000 2000 

млн. 
лет 

Глина 1,3 5,3 21,3 133 533 2130 
млн. 

лет 
Песок 0,2 0,8 3,0 19,0 76,3 305 

Числа таблиц 23 и 24 характеризуют одно и то же явление, но 
с разных позиций. В табл. 23 указаны максимальные мощности осадоч-
ных формаций, поровые воды которых подвергаются практически пол-
ному обессоливанию за отдельные периоды геологического времени. 
В табл. 23 указано время практически полного обессоливания поровых 
вод, заключенных в осадочных толщах различной мощности. 

Из таблиц видно, что кинетика процессов молекулярно-диффузион-
ного обессоливания поровых вод осадочных отложений находится в за -
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висимости от диффузионной проницаемости отложений. Но последняя 
зависит в свою очередь от эффективной пористости отложений и ею 
определяется. Поэтому кинетику процессов обессоливания можно в пер-
вом приближении коррелировать с пористостью отложений. В реальных 
породах последняя варьирует в очень широких пределах и зависит 
в первую очередь от их генезиса, минералогического и гранулометриче-
ского состава, возраста и глубины залегания. 

Сейчас накоплено очень много данных по пористости горных по-
род седиментационных бассейнов, частично обобщенных в многочис-
ленных статьях и книгах. Необходимые нам данные о пределах варьиро-
вания пористости основных типов осадочных образований мы заимству-
ем в основном из сводки Энгельгардта (1964). 

Прибрежно-морские современные пески имеют пористость от 0,38 
до 0,78. Пески, залегающие в седиментационных бассейнах на глуби-
нах до 4 км и более, сохраняют значительную часть указанной перво-
начальной пористости, если они не подвергались цементации за счет 
эпигенетических химических процессов. Последние снижают пористость 
песчаниковых пород до 0,3—0,2 и ниже. В общем случае снижение по-
ристости тем больше, чем древнее — в геологическом смысле —песча-
ники. Это означает, что процессы цементации протекают очень медленно 
и соизмеримы по своей длительности с процессами молекулярно-диффу-
зионного массопереноса, определяющими обессоливание поровых вод. 
Более того, эти процессы протекают синхронно, вследствие чего интен-
сивность обессоливания поровых вод затухает геологически длительно 
и, как правило, не может быть оценена только по определяемой в на-
стоящее время пористости водовмещающих песчаников. 

Первичная пористость морских глинистых осадков всегда намного 
выше пористости песчаных образований. Она варьирует в пределах от 
0,5 до 0,9. Свежие глинистые осадки структурной прочностью не обла-
дают и под давлением вышележащих отложений значительно уплотня-
ются. По данным экспериментальных и натурных наблюдений, уплотне-
ние происходит по экспоненциальной кривой. Это означает, что пори-
стость глинистых осадков максимально и наиболее быстро снижается 
на первых стадиях диагенетического уплотнения осадков, а в последую-
щем снижается очень медленно, достигая в среднем величины — 0,1 
при глубине их залегания около 2000 ж. Скорость понижения пористо-
сти и соответственно массоемкости поровых вод глинистых отложений 
зависит от скорости осадконакопления и может быть относительно боль-
шой. Например, при реально наблюдаемой в дельтовых областях круп-
ных рек скорости отложения глинистых осадков около 2 мм/год они по-
грузятся на глубину 2000 ж примерно за 10 млн. лет, испытав снижение 
пористости до — 0,1. Соленость поровых вод при этом не изменится, 
так как снижение пористости и массоемкости поровых вод осадков про-
исходит без изменения граничных условий. Таким образом, в отличие 
от песчаниковых образований глинистые отложения способны «захоро-
нить» в своих порах воды бассейнов, в которых они отлагались при 
пониженной пористости и соответственно пониженной диффузионной 
проницаемости до изменения граничных условий. 

Чистые карбонатные породы образуются за счет карбонатных илов, 
первичная пористость которых может достигать пористости глинистых 
илов. Уплотнение их происходит по механизму уплотнения глинистых 
осадков, но протекает значительно медленнее, вследствие чего на глу-
бине порядка 600 ж могут находиться очень пористые и проницаемые 
известняки. Рифовые известняки в соответствии с механизмом своего 
образования характеризуются существенной кавернозностью, которая 
может сохраняться даже в самых древних геологических формациях. 
В отличие от них известняки, сформировавшиеся из карбонатных илов, 
подвергаются диагенетическим и эпигенетическим химическим процес-
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сам, которые снижают пористость известняков до сотых долей единицы. 
Однако пористость писчего мела д а ж е на глубине 1500 м не снижается 
ниже 0,3—0,4. Д л я плотных карбонатных пород характерна трещинная 
порозность, играющая большую роль в процессах массопереноса. Та-
ким образом, карбонатные породы могут иметь очень различную диф-
фузионную проницаемость, вследствие чего процессы молекулярно-диф-
фузионного их обессоливания могут протекать с различной интенсив-
ностью. 

Следует специально оценить роль в процессах массопереноса тре-
щинной порозности, которая характерна не только для известняков, но 
и для большинства других плотных горных пород. Расчленяя толщу 
последних на относительно малые блоки, трещины вызывают появле-
ние относительно больших локальных градиентов химических потенциа-
лов между жидкой фазой трещин, с одной стороны, и порового про-
странства, с другой стороны. Плотность диффузионных потоков в этом 
случае значительно возрастает, что вместе с малой массоемкостью 
блока пород обеспечивает быстрое рассоление их поровых вод. Это об-
стоятельство объясняет всегда наблюдаемое отсутствие в трещинова-
тых породах (известняках, песчаниках, пелитах) остаточного засоления 
их поровых вод при нахождении пород в зоне развития пресных под-
земных вод. Обычно это явление объясняют промытостью пород, не 
уточняя при этом механизм этого процесса. Но такие породы в монолите 
имеют ничтожно малую пористость, исключающую их фильтрационную 
проницаемость. Поэтому они не могут быть промыты в прямом смысле 
этого слова. 

Особую группу осадочных отложений образуют галогенные поро-
ды, среди которых наибольший интерес для нас представляют соляные 
породы 11 в особенности каменная соль. В современных солеродных во-
доемах минеральные новообразования представляют собой агрегаты 
кристаллов и зерен разного размера, разделенные порами, пустотами и 
кавернами. В последних находится межкристальная погребенная рапа, 
содержание которой колеблется в очень широких пределах — от 10 до 
50—60% (Иванов, 1953). Ископаемая каменная соль практически ли-
шена пористости, фильтрационно непроницаема. Из-за отсутствия в ней 
свободной воды диффузия в соли протекает очень м е д л е н н о — н а 14— 
20 порядков медленнее, чем в водонасыщенных породах. 

Переход первоначального высокопорозного осадка в каменную 
соль, лишенную пористости, изучен очень слабо. Предполагается, что он 
происходит главным образом за счет химических процессов на диаге-
нетической стадии и завершается в геологически очень краткие сроки 
и на небольшой глубине (Копнин, 1964). Подтверждением этого ука-
зания могут, вероятно, служить соляные залежи, формирующиеся во 
временнообводняемых внутриконтинентальных озерах Калифорнии 
(Pierce and Rich, 1962). Их формирование началось, как показывают 
изотопные исследования в озере Серлс, не позже чем 16 000 лет назад 
(Geology of Southern California, 1954). 

За это время из рыхлых соляных масс, содержащих до 25—50% 
маточных рассолов (оз. Серлс), образовались слон чистой твердой соли, 
залегающие на глубине 36 ж (оз. Бристоль), 90 м (оз. Бостон) и 300 м 
(Долина Смерти). 

Более существенным подтверждением служит, однако, широкое 
распространение на земном шаре каменной соли третичного возраста, 
полностью лишенной, несмотря на свой небольшой абсолютный возраст 
и небольшую глубину залегания, следов своей первоначальной высокой 
порозности. Следовательно, пористость и соответственно массоемкость 
жидкой фазы соляных толщ, за исключением внутрнформационных пол-
ностью обособленных скоплений рассолов, очень быстро снижаются до 
нуля, а молекулярно-диффузионный перенос минерального вещества се-
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диментационных рассолов должен быть резко ограничен в простран-
стве и времени. Кроме того, он не может происходить без участия твер-
дой фазы. Седиментационные рассолы имеют состав, равновесный со-
ставу твердой фазы. Д а ж е самое незначительное обессоливание жид-
кой фазы должно повлечь за собой растворение твердой фазы. Поэтому 
процесс массопереноса, начавшийся по второй модели, быстро перейдет 
в массоперенос по первой модели. Границу между ними провести не-
возможно. Поэтому рассмотрение процессов необходимо делать в пре-
делах первой модели массопереноса. Массоперенос по второй модели 
необходимо ограничить незаселенными осадочными формациями, со-
держащими ископаемые поровые воды повышенной концентрации. 

В морских отложениях верхним пределом этой концентрации явля-
ется средняя соленость воды современного океана, ибо в геологическое 
время соленость воды мирового океана не могла варьировать в сколько-
нибудь значительных пределах. Основываясь на многих геологических 
и геохимических фактах, на это неоднократно указывал В. И. Вернад-
ский. Новые доказательства в подтверждение этого вывода были при-
ведены недавно Холландом (Holland, 1966). 

Соленость воды внутриконтинентальных водоемов и прибрежно-
морских лагун варьировала в более значительных пределах, веществен-
ным подтверждением чего являются рассеянные и пластовые нахожде-
ния в осадочных образованиях таких водоемов хлоридных и сульфат-
ных минералов. По экспериментальным данным ряда исследователей, 
кристаллизация и осаждение гипса в результате испарительного кон-
центрирования морской воды начинается при увеличении ее солености 
в 3,35 раза (Stewart , 1963). Иловые воды будут в этом случае содер-
жать 90—100 г/л и более хлористого натрия. Галит начинает кристалли-
зоваться из нормальной морской воды, когда объем ее уменьшится до 
-— 0,1 первоначального объема, а концентрация в ней хлористого нат-
рия возрастет до 310 г/л и выше. 

Наиболее благоприятной средой для накопления и геологически 
длительного сохранения поровых вод повышенной концентрации явля-
ются глинистые породы с высокой степенью геостатического уплотнения. 
Диффузионно-молекулярное рассоление поровых вод таких пород ха-
рактеризуется наименьшей интенсивностью. Но, как показывают числа 
таблиц 23 и 24, даже в этом случае диффузионное обессоливание по-
ровых вод осадочных формаций происходит очень быстро * и должно 
поэтому иметь исключительное значение в геохимической истории под-
земных вод. Мощности обессоливаемых таким образом осадочных обра-
зований, варьирующих у глин докайнозойского возраста от 500 до 
1000 ж, соизмеримы с реальными мощностями глинистых формаций се-
диментационных бассейнов. Это означает, что сохранение ископаемого 
минерального вещества древнее кайнозойского возраста в поровых во-
дах осадочных формаций реальной мощности едва ли возможно. Это 
означает также, что не может быть регионально распространенных по-
гребенных вод морских водоемов и рассолов солеродных бассейнов 
мезозойского и тем более палеозойского возраста, так как в истории 
любого седиментационного бассейна были периоды, когда над солеными 
подземными водами и рассолами (или под ними, или между ними) име-
лись менее минерализованные воды относительно активного водообме-
на, напорные или грунтовые. 

Локальные исключения из этого правила возможны. К их числу 
следует, вероятно, отнести внутрисолевые скопления рассолов, мигра-
ция которых через толщу галоидов затруднена из-за отсутствия у по-

* Реально оно происходит значительно быстрее, так как вычисления были сде-
ланы для температуры 25° С, а фактически она всегда выше, что не может lie 
сказаться на величине коэффицентов диффузии. 
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следних достаточной фильтрационной и диффузионной проницаемости. 
Сюда ж е должны относиться, если они вообще встречаются в природ-
ных обстановках, поровые воды морского генезиса в осадках мезозой-
ского возраста, континентальная стадия развития которых началась 
в самые поздние этапы кайнозойского времени. Могут быть установле-
ны, вероятно, и другие исключения. 

По-иному должно обстоять дело с кайнозойскими отложениями. 
Почти на всех континентах или на их островных обрамлениях имеются 
области альпийской складчатости, в пределах которых развиты внут-
ренние впадины и краевые прогибы, выполненные очень мощными тол-
щами морских образований. Переход этих образований в континенталь-
ную стадию развития или существенное снижение солености воды в бас-
сейнах осадконакопления происходили не ранее нескольких миллионов 
или десятков миллионов лет назад. При мощности отложений в не-
сколько сотен или тысяч метров обессоливание поровых вод не могло, 
как это следует из табл. 24, дойти до стадии «практически полного обес-
соливания». В реальных бассейнах поровые воды должны быть обессо-
лены в очень разной степени в зависимости от геологической истории, 
гидродинамической структуры, мощности осадочных образований и дру-
гих факторов. 

В качестве примеров образований такого типа можно назвать май-
копскую толщу Крымско-Кавказской геологической провинции, третич-
ные формации бассейнов Камчатской складчатости и т. п. Рассмотрим 
по имеющимся данным распределение солености поровых вод в таких 
бассейнах. 

Молекулярно-диффузионные зоны рассоления 
в кайнозойских бассейнах 

Произведенный выше анализ механизма и интенсивности молеку-
лярно-диффузионного обессоливания поровых вод осадочных формаций 
позволяет сопоставить теоретически ожидаемое и реально наблюдаемое 
распределение соленосности поровых вод в вертикальном разрезе кай-
нозойских седиментационных бассейнов, выполненных мощными тол-
щами глинистых пород. Такое сопоставление удобно сделать примени-
тельно к конкретным бассейнам. В качестве последних рассмотрим Bo-
сточно-Предкавказский бассейн и один из бассейнов Японии. 

Восточно-Предкавказский бассейн, майкопская толща. В длинной 
цепи предгорных седиментационных бассейнов, протягивающихся по 
северному краю Крымско-Кавказско-Копетдагской зоны альпийской 
складчатости, характерным членом разреза является майкопская толща. 
Толща формировалась в морских бассейнах нормальной солености, на-
чиная с нижнего олигоцена и до низов среднего миоцена. Перекрыва-
ется она преимущественно морскими, а иногда и лагунными отложения-
ми неогенового возраста, содержащими рассеянные и пластовые эвапо-
риты. Мощность ее достигает 1000—2000 ж. Толща имеет в общем фли-
шоидный облик, в разрезе ее резко преобладают глины. Вследствие 
этого толща в целом играет роль выдержанного регионального водо-
улора между подмайкопскими и надмайкопскими водоносными ком-
плексами и горизонтами. Вместе с тем толща содержит слои и прослои 
водоносных песков и песчаников локального или более или менее ре-
гионального распространения. Континентальный этап развития толщи 
начался на разных участках в разное время, но, как правило, не ранее 
сарматского времени (начало позднего миоцена) и не позже позднего 
плиоцена. 

В Предкавказье воды водоносных горизонтов майкопской толщи 
имеют соленость от 1,36 до 32,12 г/л при глубине залегания от ~ 4 0 0 
до 2400 м. Исключение составляет Озек-Суатская структура, в пределах 
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которой соленость вод на глубине 2350 ж достигает 53,2 г/л (Киссин, 
1964). Слабоминерализованные воды распространены в местах выхода 
майкопских отложений на поверхность. По мере их погружения соле-
ность вод увеличивается, имея в общем наибольшую величину в наи-
более древних отложениях толщи. Основным компонентом соленых вод 
является хлористый натрий. 

Распределение солености вод водоносных горизонтов и поровых вод 
глинистых формаций майкопской толщи в зависимости от глубины 
может быть охарактеризовано на примере Прикумского района Пред-
кавказья (табл. 25). Данные ст. 1—3 этой таблицы взяты из моногра-
фии И. Г. Киссина (1964), данные ст. 4 и 5 подсчитаны нами для зна-
чений ft = 1500 ж и Cs = 35 г/л. 

Т а б л и ц а 25 
Соленость вод майкопских отложений Прикумского района Предкавказья 

Площадь; скважина 
Глубина 

опробования, 
M 

Соленость, 
г I л (Xlh)** (ClCs)*** 

Журавская, 16 
Журавская, 32 

517 5,5* 0,98 0,16 Журавская, 16 
Журавская, 32 838—893 18,2 0,75 0,52 
Журавская, 5 935 12,6* 0,72 0,36 
Чкаловская, 1 . 1028—1055 20,7 0,71 0,59 
Прасковейская, 9 2400-2410 29,8 0,13 0,85 
Отказненская, 1 2420-2426 29,9 0,12 0,86 

* Поровые воды, отжатые из глин. 
** х — высота над подошвой толщи, h — мощность толщи. 

*** с и Cs — наблюдаемая н начальная солености воды. 

Формирование майкопской толщи завершилось примерно 20 млн. 
лет назад. Если бы ее обессоливание началось с этого момента, то рас-
пределение солености по глубине толщи было бы близким к кривой для 
-F0 = O,06. Но в действительности толща находилась почти весь неоген 
в основании морских бассейнов осадконакопления с водой, нормальной 
или близкой к нормальной солености. Поэтому рассоление толщи на-
чалось, вероятно, не ранее 4—2 млн. лет назад. В этом случае распре-
деление солености должно следовать кривым для F0 = O1Ol или 0,005. 

Эмпирическая кривая распределения солености (пунктирная линия 
на рис. 4.11) не совпадает с теоретическими кривыми и, хотя по виду 
близка к последним, пересекает их. Вероятную причину указать не-
трудно. Теоретические кривые вычислены для однородного распределе-
ния температуры во всей толще — 25° С. В действительности темпера-
тура у кровли толщи близка к 50° С, а у подошвы достигает 120— 
130° С. Коэффициент диффузии хлористого натрия при температуре 50° 
имеет величину порядка 3,3-IO"6 см2/сек, а при 120—130° его величина 
возрастает до (10—12)-10"6 см2/сек (см. табл. 5). Следовательно, мож-
но предполагать, что отклонение эмпирической кривой от теоретических 
вызвано неоднородным распределением температуры по глубине толщи. 
Если решить основное уравнение массопереноса, выразив в нем D 
в виде функции от x/h, то теоретическая кривая распределения будет 
близка по виду к эмпирической. Укажем, что при т = 1 2 млн. лет и 
D = I O - I O " 6 см2/сек величина F0=O,168. Это означает, что теоретическая 
и эмпирическая кривые в нижней части графика точно совпадают. Если 
принять т = 4 млн. лет, то F0=O,06. В этом случае совпадение кривых 
наблюдается в верхней половине графика. 

Таким образом, анализ рис. 4.11 приводит к выводам: 
1) в Прикумском районе наблюдаемое распределение солености 

пластовых и поровых вод майкопской толщи в ее вертикальном разрезе 
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есть результат молекулярно-диффузионного переноса минерального ве-
щества этих вод снизу вверх; 

2) этот перенос начался, судя по геологическим данным и совпа-
дающей с ними теоретической оценке, в поздний плиоцен, может быть 
около 4 млн. лет назад ; 

3) на процессы массопереноса большое влияние оказывает геотем-
пературное поле. 

Обращает на себя внимание то обстоятельство, что процессы моле-
кулярно-диффузионного массопереноса распространились за геологиче-
ски очень краткое время — 
единицы миллионов лет—до 
подошвы майкопской тол-
щи, находящейся на глуби-
не около 2000 ж. 

Бассейн Ниигата (Япо-
ния). На востоке Евроази-
атского материка от Чукот-
ки до Индонезии протяги-
вается пояс тихоокеанской 
складчатости, в пределах 
которого формирование 
складчатых горных соору-
жений, начавшееся в позд-
немезозойское время, про-
должается до настоящего 
времени. Здесь в неогене и 
плейстоцене на складчатом 
геосинклинальном субстра-
те в относительно неболь-
ших бассейнах формирова-
лись морские и континен-
тальные осадки большой 
мощности. В некоторых та-
ких бассейнах смена мор-
ского осадконакопления на 
континентальное произошла 
в самом начале или среди-
не плейстоцена, т. е. не 
позднее 1—2 млн. лет на-
зад. Это дает возможность изучить кинетику молекулярно-диффузион-
ного обессоливания седиментационных морских вод в начальной ста-
дии этого процесса. 

Удобным объектом д л я такого изучения является газонефтеносный 
бассейн Ниигата в северо-западной прибрежной части острова Хонсю 
(Япония) . На востоке и юге бассейн окаймлен горными сооружениями, 
на западе и северо-западе уходит под уровень Японского моря. Суб-
аэральная часть бассейна представляет собой аллювиальную равнину. 
В основании осадочного выполнения бассейна, имеющего синклиналь-
ную структуру, находятся граниты и метаморфизованные палеозойские 
породы. Осадконакопление в бассейне началось в миоцене с формиро-
вания мощной толщи вулканогенных образований. На последних несо-
гласно залегают мелководные морские осадки миоцена и нижнего и 
среднего плиоцена: сланцы, песчаники и аргиллиты. Их суммарная мощ-
ность около 3 тыс. ж. На них несогласно залегает толща осадков верх-
него плиоцена — морских песков и глин с прослойками лигнита мощ-
ностью около 1000 ж. Завершает разрез толща плейстоценовых отложе-
ний мощностью до 1300 ж, сложенных рыхлыми песками, гравием, ар-
гиллитами. Эти отложения начали накапливаться в мелком морском 
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Рис. 4.11. Распределение относительной солености 
подземных вод в вертикальном разрезе майкоп-
ской толщи (Прикумский район Предкавказья) и 

нефтегазового бассейна Ниигата (Япония): 
1 — эмпирические точки д л я майкопской толщи; 2 — эм-
пирические точки д л я бассейна Нингата; 3 — теорети-

ческие кривые 



бассейне, который сменился солоноватым, а затем и пресным водо-
емом. Галогенные образования в кайнозойских и более древних отло-
жениях отсутствуют полностью. 

В бассейне развиты пресные грунтовые воды и пластовые напорные 
воды, соленость которых увеличивается с глубиной от 1—2 г/л до соле-
ности морской воды (табл. 26) . Химический состав наиболее минерали-
зованных вод очень близок к составу морской воды, что указывает на 
их седиментационный генезис, с одной стороны, и на малую метамор-
физацию состава, с другой стороны. Суммарная мощность осадков, пер-
воначально содержащих седиментационные морские воды, близка 
к 5000 м. Однако миоценовые отложения мощностью около 2000 м ме-
таморфизованы и имеют очень низкую проницаемость; водоносны глав-
ным образом по трещинам. Если их исключить из суммарной мощности, 
то толща осадков, содержащих морские седиментационные воды, умень-
шится до 3000 м (нижний плиоцен — низы нижнего плейстоцена) . 

Т а б л и ц а 26 
Состав пластовых вод газонефтяного бассейна Ниигата 1 
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Утино: 
R 47 261 — 7,1 9 2 3 1 110 Нет 4 3 500 168 126 _ Плей-

стоцен 
R48 525 0,99 7,5 1040 2 040 68 1 200 157 152 0,06 Т о же 
R17 702 0,96 7,5 1300 8 380 255 4 220 353 6 0 Э 0,10 
R16 836 0,93 7,5 1070 15 740 390 8 650 283 584 0,43 „ 
R 8 1530 0,79 7,7 529 18 460 472 10 360 497 482 0,81 Плиоцен 
R53 1800 0,74 7,8 388 19 470 330 10 580 782 497 0,95 То же 

Морская 8 , 2 143 19 440 27*13 389 10 818 410 130 
0,95 

вода3 
8 , 2 

1 По данным работы „Геология н минеральные ресурсы Японии", 1961. 
- Подсчитано по концентрации хлор-иона. 
3 Средний состав воды современного океана. 

Учитывая высокую температуру пластовых вод, можно полагать , 
что коэффициент диффузии хлористого натрия в водной фазе пород 
имеет величину не ниже 10-IO - 6 см2/сек. Если принять т = 1 млн. лет, 
h = 5000 м, D = IO-IO"6 см21сек, то по формуле (4.7) 7^ = 0,004. Эмпири-
ческие ж е точки при расчетной величине A = 5000 м находятся вблизи 
линии для величины / 4 ^ 0 , 0 0 5 . Этой величине F0 соответствует время 
т ~ 1 , 4 млн. лет. Расхождение может быть следствием несколько зани-
женной величины коэффициента диффузии D, но оно вполне может со-
ответствовать действительности, так как длительность всего плейсто-
цена составляет около 2 млн. лет, а смена морского водоема пресно-
водным произошла в нижнем плейстоцене. 

Обращают на себя внимание, во-первых, подобие эмпирической и 
теоретической кривых распределения солености и, во-вторых, очень зна-
чительная (более 1 тыс. м) глубина проникновения процессов молеку-
лярно-диффузионного обессоливания седиментационных вод морского 
генезиса. Это еще раз указывает на исключительную роль рассматри-
ваемых процессов в геохимической истории подземных вод и на малую 
вероятность сохранения соленых ископаемых вод в докайнозойских от-
ложениях. 

Если мощность h принять равной 3 тыс. м, то эмпирические точки 
расположатся вдоль кривой с величиной F0=0,03, которой соответствует 
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время около 8,5 млн. лет. Это число не реально, так как обессоливание 
не могло начаться ранее 2 млн. лет назад. Адэкватное увеличение под 
действием температуры величины D маловероятно, поэтому мощность 
обессоливаемой толщи действительно должна приближаться к 5 тыс. м. 
Некоторое влияние на увеличение интенсивности массопереноса могут 
оказывать процессы уплотнения осадков с сопутствующим вытеснением 
части поровых вод и, кроме того, конвективный вынос массы по обвод-
ненным разломам, питающим термальные источники. Однако значение 
этих процессов не может быть значительным вследствие преобладания 
в разрезе глинистых пород. 

Влияние геотемпературного и геогравитационного полей 

Водная фаза осадочных формаций в каждом седиментационном 
бассейне находится в условиях непрерывного воздействия планетарных 
полей: геотемпературного и геогравитационного. Их очевидные прояв-
ления •— увеличение температуры и давления с глубиной — не могут не 
оказать влияния на процессы молекулярно-диффузионного массопере-
носа в подземных водах, так как движущая сила таких процессов, гра-
диент химического потенциала, находится в зависимости и от темпера-
туры, и от давления: 

grad V1=V1 • gradр - sr grad T j
r grad pf, 

где цг •— химический потенциал t-ro компонента, VI — его парциальный 
молярный объем, Р •— давление, SI -— парциальная молярная энтропия, 
T — температура, — концентрационно-зависимая часть химического 
потенциала. 

Молекулярно-диффузионный массоперенос в подземных водах в изо-
барно-изотермических условиях в отсутствие внешних сил рассмотрен 
нами выше. Учтем теперь геотемпературное и геогравитационное поля. 

Повышение температуры с глубиной сказывается на массопереносе 
в двух направлениях. Во-первых, оно вызывает увеличение коэффициен-
та молекулярной диффузии, так как последний связан с температурной 
зависимостью: 

D = D 0 - e x p ( - (см. 2.17) 

Во-вторых, наличие градиента температуры обусловливает термо-
диффузионный перенос вещества в сторону более низких температур. 

Повышение давления с глубиной в покоящихся водных фазах оса-
дочных формаций под действием поля силы тяжести земли также влия-
ет на массоперенос в двух направлениях. Во-первых, оно уменьшает 
величину коэффициентов диффузии и, во-вторых, градиент давления 
вызывает эффект бародиффузии. 

Все сказанное выше о влиянии температуры и давления на коэф-
фициенты диффузии растворенного вещества в свободных жидкостях 
полностью относится к водной фазе осадочных формаций седимента-
ционных бассейнов. Но в последних температура и давление действуют 
одновременно и в противоположных направлениях. Следовательно, за-
дача сводится к выяснению относительной их роли в изменении коэф-
фициентов диффузии с глубиной. 

Теоретически задачу эту исследовать невозможно, поэтому рас-
смотрим эспериментальные данные, имеющиеся в литературе (Cudde-
back и др., 1953; Hiraoka, 1959; N a g a r a j a n и др., 1966). Данные отно-
сятся к свободным жидкостям и расплавам солей и позволяют сделать 
более или менее обоснованные выводы по интересующему нас вопросу. 
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Результаты экспериментов показаны на рис. 4.12, 4.13 и 4.14. Зави-
симость D=f(p, t) для водных растворов электролитов и для трития 
в чистой воде (рис. 4.12) резко отличается от аналогичной зависимо-
сти для органических жидкостей и расплавов солей: в первом случае 
на полулогарифмических диаграммах представлены сложные кривые 
с несколькими максимумами и минимумами, во втором случае — это 
прямые линии. Причина различия заключается, как нам кажется, не 
в структурных особенностях растворов электролитов, органических жид-
костей и расплавов солей, а в несовершенстве экспериментальной мето-
дики Р. Б. Куддебека и др. К данному выводу нетрудно прийти, если 
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Рис. 4.12. Зависимость коэффициентов 
самодиффузии воды (трития), серы и 
кальция в водных растворах от давле-
ния и температуры (по R. В. Cuddeback 

и др., 1953) 
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Рис. 4.13. Зависимость коэффициента 
самодиффузии CaH6 и коэффициентов 
диффузии Ь и S38 в бензоле от дав-
ления и температуры (по Н. Hiraoka, 

1959) 

учесть, что в растворах электролитов зависимость log Z) = f(£) имеет 
линейный характер (см. табл. 5), а зависимость вязкости воды и вод-
ных растворов электролитов от давления изображается простыми ли-
ниями (Bridgman, 1964; Bett and Cappi, 1965; Horne and Johnson, 
1966). Это видно, например, на рис. 4.15. Так как величина коэффи-
циента диффузии во всех жидкостях непосредственно связана с их вяз-
костью, то сделанный вывод представляется очевидным. 

Используя данные Куддебека и др. по самодиффузии кальция 
в его децинормальных хлоридных растворах до давления — 1 тыс. атм, 
а также данные других исследователей по диффузии в названных выше 
системах, получим средние числа, характеризующие изменение вели-
чины коэффициента диффузии при увеличении температуры на 1°С и 
давления на 1 атм (табл. 27, ст. 2—3). 

В пяти случаях из шести получены вполне соизмеримые числа для 
всех диффузионных систем. Чтобы придать им геологический смысл, 
приведем их к тем соотношениям давления и температуры, которые на-
блюдаются в седиментационных бассейнах (табл. 27, ст. 4 и 5). При 
увеличении глубины на 100 м давление увеличивается в среднем на 
10 атм (гидростатическое давление) или на 25 атм (геостатическое дав-
ление), а температура на —3°С. В верхней зоне седиментационных 
бассейнов (до глубин — 1 ООО—1500 м), где давление в водной фазе 
осадочных формаций изменяется, как правило, по гидростатическому 
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закону, скорость увеличения коэффициента диффузии под влиянием 
возрастающей температуры при увеличении глубины на 100 м в 5,3— 
12,8 раз превышает скорость его уменьшения под влиянием гидростати-
ческого давления. Следовательно, влиянием давления в этой зоне мож-
но пренебречь. В более глубоких зонах, где давление в водной фазе 
меняется по геостатическому закону, а градиент изменения температу-
ры, как правило, имеет меньшие числовые значения, давление и тем-
пература, действуя в противоположных направлениях, могут в конеч-
ном счете почти сравняться по интенсивности своего воздействия на 
величину коэффициентов диффузии в водной фазе. Это обстоятельство 
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Рис- 4.14. Влияние давления на диф-
фузию иона Cs134 в расплавленном 
NaNO3 (по М. К. Nagara jan and 

J. О'М. Bokris 1966) 
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Рис. 4.15. Зависимость абсолютной 
вязкости воды от давления и темпе-
ратуры (по К- Е. Bett and J. В. Cappi, 

1965) 

приобретает реальное значение, вероятно, на очень значительных глу-
бинах. 

Сформулированные закономерности относятся к «среднему» седи-
ментационному бассейну. Конкретное содержание они приобретают 
применительно к геотермобарическим условиям каждого бассейна в от-
дельности. В этом случае до получения новых данных по зависимости 
D = f(p, t) в водных растворах электролитов и особенно в растворах 
хлористого натрия можно использовать средние числа табл. 27. 

Т а б л и ц а 27 
Скорость изменения коэффициентов диффузии под влиянием температуры и давления 

Диффундирует (ADh-IO"' 
на I атм 

(AD)r(AD)2  
на 100 м глубины 

гидростати-
ческое 

давление 

геостатиче-
ское 

давление 

O1WCa4-CI., в O1IA7CaCl.. 
Cs в CsNO3  
Cs в NaNO3 
C6H0 в CcH1; 
L в С,Д. 

в C11H1, 

0,00035 
0,00034 
0,00064 
0,0046 
0 0024 
0,007 

12,8 
11,5 
6,2 
5,3 

10,0 
1,7 

5,1 
4,6 
2,5 
2Д 
4,0 
0,7 
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Из сказанного следует вывод, что увеличение с глубиной коэффи-
циентов диффузии минерального вещества в подземных водах седимен-
тационных бассейнов под влиянием геотемпературного поля существен-
но превышает их уменьшение под влиянием геогравитационного поля, 
по крайней мере до глубин, доступных современным методам бурения. 

Термодиффузионный массоперенос 

Возникновение в первоначально однородных жидкостях градиента 
концентрации под влиянием градиента температуры называется термо-
диффузией или эффектом Соре. Явление это было обнаружено немец-
ким ученым К- Людвигом в 1856 г. и экспериментально изучено и 
объяснено в 1879—1881 гг. швейцарским ученым Ш. Соре. Его термоди-
намический анализ содержится в работах С. Д е Гроота и П. Мазура 
(1964), X. Д ж . В. Тиррела (Tyrrell, 1961) и других исследователей. 

Д л я нас термодиффузия представляет интерес потому, что в зем-
ной коре температура повсеместно увеличивается с глубиной, а суще-
ствующие геологически длительно геотермические градиенты неизбеж-
но должны вызвать некоторое термодиффузионное разделение компо-
нентов химического состава подземных вод в вертикальном разрезе се-
диментационных бассейнов. Необходимо получить количественную 
оценку этого эффекта. 

Явление термодиффузионного разделения вещества заключается 
в следующем. Представим себе одномерную замкнутую систему, запол-
ненную бинарным раствором какого-либо вещества в воде. В момент 
времени т = 0 концентрация и температура раствора однородны 
( g r a d c = 0, g r a d f = 0). Затем одна сторона системы( например, верх-
няя) нагревается до температуры T2, а противоположная сохраняется 
при постоянной температуре Т\ так, что по истечении некоторого вре-
мени в системе установится постоянный градиент температуры 
(grad T=Cons t ) . Экспериментальную систему можно сконструировать 
таким образом, чтобы в ней конвекция жидкости не происходила. 

Но и в отсутствие конвекции градиент температуры обусловит, как 
показал Соре, диффузионный поток вещества, в результате которого 
в первоначально однородной системе появится некоторый градиент его 
концентрации. Диффузионные потоки возникают вследствие различия 
теплового движения частиц в неравномерно нагретой системе, которое 
приводит к тому, что различающиеся по массе частицы перемещаются 
и в направлении градиента температуры, и в противоположном направ-
лении, но в разных соотношениях. 

По экспериментальным данным Соре и других исследователей, тер-
модиффузионный поток вещества JT при отсутствии внешних сил и гра-
диента давления можно описать уравнением: 

JT=DT- grad Т, (4.18) 

где DT — коэффициент термодиффузии, T — температура в градусах 
Кельвина. В противоположность всегда положительному коэффициенту 
молекулярной диффузии D, знак DT неопределенен и для одних компо-
нентов одного и того же раствора будет положительным, а для других 
отрицательным. В однокомпонентных системах термодиффузия не на-
блюдается: когда концентрация какого-либо компонента стремится 
к нулю, коэффициент термодиффузии должен обращаться в нуль. Сле-
довательно, коэффициент термодиффузии и сам эффект Соре зависит 
от концентрации, а поэтому более точно термодиффузионный поток 
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растворенного вещества можно характеризовать вместо уравнения 
(4.18) уравнением: 

J 1
7 = — X1-X2-DT- grad Т, (4.19) 

где Zi r — термодиффузионный поток растворенного вещества, X1 — его 
концентрация в мольных долях, X2— концентрация растворителя 
в мольных долях, Dt -— коэффициент термодиффузии растворенного ве-
щества. 

Установление в системе градиента концентрации повлечет за собой 
появление концентрационной диффузии, которая в бинарном растворе 
происходит по уравнению: 

Jtc = - D • g rad хи (4.20) 

где Jf — диффузионный поток растворенного вещества, D — коэффи-
циент концентрационной диффузии. 

Результирующий поток растворенного вещества в системе составит: 

J1=J1
cjF-JIt=- D- g r a d X 1 - X 1 X 2 • DR- g rad Т . (4.21) 

Распределение концентрации этого вещества в зависимости от ко-
ординат и времени можно описать уравнением: 

d i v ( X 1 X 2 - D T - grad T-J-D • grad X 1 ) . (4.22) 

Через некоторое время в системе установится стационарное со-
стояние, когда поток вещества JT, возникающий под влиянием гради-
ента температуры, и поток вещества JE, возникающий под влиянием 
градиента концентрации, будут равны и противоположны по направле-
нию, т. е. взаимно уравновесят друг друга. 

В этом случае: 

^ = O и 7 / 4 - 7 , = 0 , (4.23) 

откуда 

D • grad Jc1 = - DT • х , -X2-grad Т. (4.24) 

1 # grad X1 __S 

D X1-XI grad T Т' 

Это отношение называется коэффициентом Соре и обозначается 
символом sT. Помимо этого коэффициента, для характеристики разде-
ления вещества вследствие термодиффузии используют также термо-
диффузионное отношение kT, определяемое соотношением: 

k J- = X1- X2 • sT - Tm, (4.25) 

где TM — средняя температура в системе. 
Ее рекомендуется вычислять по уравнению: 

- f c ^ ' Ш T T - ( 4 - 2 6 ) 

Экспериментальные исследования показывают, что стационарное 
распределение тепла между точками с заданными температурами до-
стигается очень быстро, а соответствующее равновесное распределение 
концентрации очень медленно (в опытах минуты и многие часы соот-
ветственно) . 
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По математическим исследованиям Д е Гроота и Мазура (1964), 
стационарное распределение концентрации достигается через время, 
превышающее так называемое характеристическое время или время, 
равное ему. Это характеристическое время определяется соотношением: 

в = Т> ( 4 " 2 7 ) 

где I — р а с с т о я н и е между точками системы с различной температурой. 
В первом приближении можно принять, что возрастание градиента кон-
центрации происходит экспоненциально в зависимости от 0 . 

Коэффициент Соре в жидкостях и газах имеет величину порядка 
10~3—IO""5 градПоскольку коэффициенты концентрационной диффу-
зии в свободных жидкостях и газах имеют величину порядка 
IO""5 см2/сек и IO"1 см2!сек соответственно, то коэффициент термодиф-
фузии есть величина порядка IO"8—IO"10 см2/сек-град в жидкостях и 
IO"4—IO"6 см2/сек-град в газах. В растворах, насыщающих пористые 
среды, коэффициент термодиффузии имеет порядок 10~9—IO"11 см2!сек-
град. 

С учетом определения kT (4.25) уравнение (4.23) перепишется 
в виде: 

Dr kr g r a d X 1 = — -JJ- • X1-X2-grad T= • grad Т. (4.28) 

Т а б л и ц а 28 
Зависимость коэффициента Соре в растворах хлористого калия 

от температуры и концентрации 
(по L. G. Longsworth1 1959) 

T m с St-IO3 T 1 m с SrIO3 

15° С 1 35° С 1 1,09 
2 0,08 2 1,40 
3 0,45 3 1,58 
4 0,86 4 1,73 

25° С 1 0,35 45° С 1 1,78 
2 0,76 2 1,92 
3 1,05 3 2,03 
4 1,33 4 2,10 

В данной таблице: с — начальная концентрация KCl, моль/л; 
Tm — средняя температура. 

Д л я одномерной системы уравнение (4.28) принимает относитель-
но простую форриу: 

dxx kT df 
dz T dz (4.29) 

Из уравнения (4.25) видно, что величина kT и соответственно sT  
находятся в зависимости от начальной концентрации раствора и его 
средней температуры. Зависимость sT от начальной концентрации экс-
периментально изучалась Jl. Г. Лонгсвортом (Longsworth , 1959), 
А. В. Лыковой (1960) и другими исследователями. В бинарных водных 
растворах хлористого калия она характеризуется данными табл. 28 и 
следующими данными Лыковой: при изменении начальной концентрации 
KCl от 0,99 до 2,49 моль)литр sT увеличивается от 0,42-IO"3 до 
0,84-IO"3 град~1. По этим данным нетрудно определить, что величина 
k'f при возрастании начальной концентрации KCl на 1 г увеличивается 
в среднем на 2,5% от исходного значения. 
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Если пренебречь этой зависимостью кт от начальной концентрации 
раствора и принять, что kT имеет в данной системе постоянную вели-
чину, связанную только со средней ее температурой Tm, то интегриро-
вание уравнения 4.29 приводит к зависимости: 

T 
AX1 = X 1 2 — X 2 2 = — ^ r • In - у - . (4.30) 

Это уравнение дает возможность оценить в первом приближении 
разделение растворенного вещества в бинарных растворах под влия-
нием температурного градиента. Его можно проверить по эксперимен-
тальным данным В. П. Журавлевой (1963), изучавшей нестационар-
ную термодиффузию хлористого натрия в его свободном однонормаль-
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Рис. 4.16. Распределение температуры 
по высоте экспериментальной ячейки 
длиной /=300 мм при Д^=60°С (по 

В. П. Журавлевой, 1963) 
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Рис. 4.17. Кривая кинетики разделе-
ния водного IN раствора хлористого 

натрия: 
n u n * — относительная концентрация NaCl 
в нижней, относительно охлажденной части 
экспериментальной ячейки и в верхней, 
относительно нагретой части той же ячейки 

(по В. П. Журавлевой, 1963) 

ном водном растворе при Д/ = 60°С = 0°С, /2 = 60°С, / = 300 мм. Коэф-
фициент Соре S r = 0,85-10~3 град~\ X1 = O,0177, X2=O,9823. 

Распределение температуры по высоте экспериментальной ячейки 
показано на рис. 4,16, а концентрации на рис. 4,17. Из рис. 4,17 сле-
дует, что разделение хлористого натрия при т > 1 1 0 0 часов уже почти 
не зависит от времени, вследствие чего может быть признано стацио-
нарным и вычислено по формуле (4.30). В конечном счете концентра-
ция хлористого натрия повысилась, судя по рис. 4.17, на 2,4% от пер-
воначальной его концентрации у холодной стенки ячейки и уменьши-
лась на ~ 2 , 5 % у ее горячей стенки. 

Средняя температура может быть вычислена по уравнению (4.26) 
при принятии T1 = 2 7 3 + 0 = 273° К и T2 = 2 7 3 + 60 = 323° К: 

Tm= ^ i J j i • 1 п ^ = 301,4°К. 

Термодиффузионное отношение кт в соответствии с уравнением 
(4.25) составит: 

k T = X 1 - X 2 - S r - T m = 4 , 4 3 • I O " 3 . 

Вычисленная по уравнению (4.30) разница концентрации хлористо-
го натрия (в мольных долях) у противоположных стенок ячейки со-
ставит: 

A x 1 = - Z f e r • I n - J - = - 8 , 8 1 • IO-4. 1 J 
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В пересчете на молярную концентрацию эта разница составляет: 
Ac1 = Ax 1 -C = 0,0497 г-моль!л, 

где с — молярная плотность раствора. 
Экспериментально установленное разделение раствора при времени 

опыта т > 1 1 0 0 часов составляет немного меньше пяти процентов от на-
чальной концентрации, т. е. — 0,05 г-моль/л, или в пересчете на массо-
вые концентрации 2,9 г/л. 

Вычисленная и экспериментальная величины разделения раствора 
очень близки, поэтому представляется возможным использовать фор-
мулу (4.30) для приближенной оценки термодиффузионного разделения 
растворенного вещества под влиянием геотемпературного поля. 

Эту оценку выполним для следующих наиболее благоприятных 
для проявления эффекта Соре условий: а) подземные воды неподвиж-
ны; б) в их составе резко преобладающую роль играет хлористый нат-
рий, поэтому в химическом отношении их можно рассматривать как 
бинарный раствор хлористого натрия *; в) конвекция подземных вод 
под влиянием геотемпературного поля не происходит; г) другие поля 
(геогравитационное и др.) влияния не оказывают; д) достигнуто ста-
ционарное состояние термодиффузионного разделения вещества под-
земных вод. 

Градиент температуры в земной коре в среднем составляет 
ft-10~4 град/см, варьируя в пределах от п-Ю-3 до п - 1 0 - 5 град/см. Пусть 
grad 7 = 3 -10 - 4 град/см ( ~ 1 ° С на 33 м глубины); Ti =293° К, T2= 
= 296°К, M= 100 м, C N a c i = I моль/л, S r = O,85-Ю-3 град'1. 

По малости разницы температуры примем среднюю температуру 
Tm равной 294,5° К, не прибегая к вычислениям по формуле (4.26). 
Тогда: 

kT = X1 • X2 • sT • Tm= 4,591 • IO-3, 

а термодиффузионное разделение хлористого натрия (в мольных до-
лях) : 

A*N.c i = ' - k T - I n - T l = - 4 . 5 9 1 - I O - 6 . 

В молярных концентрациях это разделение равно 0,00194 г/моль/л, 
а в массовых концентрациях 0,113 г/л. 

Знак минус указывает, что хлористый натрий диффундирует в на-
правлении, противоположном направлению возрастания температуры, 
т. е. снизу вверх. 

Вычисленная величина термодиффузио-нного разделения хлори-
стого натрия в подземных водах будет достигнута через время 0 , поря-
док которого в соответствии с (4.27) составляет п-10 5 лет (коэффициент 
диффузии D ~10-® см^/сек). 

Принятые выше расчетные данные являются средними для седи-
ментационных бассейнов, поскольку их варьирование происходит в от-
носительно узких пределах. Вследствие этого порядок вычисленной ве-
личины термодиффузионного разделения хлористого натрия в подзем-
ных водах можно рассматривать в качестве характерного для всех се-
диментационных бассейнов земного шара. 

Следовательно, термодиффузионные явления, возникающие в седи-
ментационных бассейнах под влиянием геотемпературного поля, вы-
зывают перенос растворенного в подземных водах минерального веще-
ства из более глубоких частей бассейна к менее глубоким. При дости-

* По экспериментальным данным Berkau н Fisher (1964), в водных растворах 
двух солей коээфицинты Соре имеют меньшие числовые значения, чем в соответ-
ствующих бинарных растворах той же концентрации. 
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жении стационарного состояния термодиффузионное разделение мине-
рального вещества подземных вод в среднем составляет п - 1 ( Н г/л при 
изменении глубины на 100 м. 

Реально это состояние, по-видимому, никогда не достигается из-за 
открытого в термодинамическом отношении характера седиментацион-
ных бассейнов. 

Следует отметить, что в бинарных водных растворах вода как более 
легкий компонент растворов под влиянием геотемпературного градиен-
та будет диффузионно мигрировать, как правило, в сторону более высо-
ких температур, т. е. в глубь бассейнов. 

Этот вывод следует также из уравнения, описывающего результи-
рующий поток растворителя в процессах термодиффузии: 

J2 = JF-J- J2
R = — D • g r a d X 2 + X1 • X2-Dr • grad Т. (4.31) 

Из этого уравнения очевидно, что термодиффузионный поток рас-
творителя направлен в сторону увеличения температуры, а вызванный 
им поток растворителя вследствие концентрационной диффузии направ-
лен в противоположную сторону. 

Применительно к седиментационным бассейнам это означает, что 
вода, вплоть до установления стационарного состояния, будет диффу-
зионно мигрировать под влиянием геотемпературного градиента в глубь 
бассейнов. 

Бародиффузионный массоперенос 

Бародиффузией называют явление разделения вещества растворов 
по молекулярному весу под влиянием градиента давления. Теоретиче-
ские и экспериментальные исследования показывают, что это разделе-
ние происходит по диффузионному механизму и приводит к концентри-
рованию более тяжелых молекул в области более высоких давлений. 
Эффект практически используется для разделения растворов посред-
ством центрифуг, дающих возможность создавать огромные градиенты 
давления. 

В земной коре последние возникают под влиянием гравитационного 
поля Земли и по своей относительной малости не могут проявляться 
столь интенсивно как в центрифугах. Однако эти градиенты устойчиво 
существуют в ходе геологического времени и неминуемо должны влиять 
на процессы физико-химического переноса и распределения минераль-
ного вещества в вертикальном разрезе подземной гидросферы, т. е. на 
формирование гидрогеохимических полей седиментационных бассейнов. 
Эта роль гравитационного поля Земли привлекла особое внимание 
К. В. Филатова (1956), но до настоящего времени точно не оценена, 
ибо она исследовалась на основе материалов и методов только геоло-
гических наук. Однако такой подход недостаточен, так как гравитаци-
онное поле есть явление чисто физическое и его изучение должно осно-
вываться прежде всего на теории и методах физических наук. 

Термодинамика явления впервые была рассмотрена Д ж . У. Гиб-
бсом (1878) и излагается в ряде обобщающих термодинамических ра-
бот (Де Гроот и Мазур, 1964; Ландау и Лифшиц, 1964; Guggenheim, 
1957 и др. ) . Явление рассматривается также в курсах молекулярной 
физики (например, Кикоин и Кикоин, 1963) и в работах по теории мас-
сопереноса (Bird, 1956; Bird и др., 1958). 

Количественная оценка явления на основе термодинамического его 
рассмотрения (Ландау и Лифшиц, 1964) составляет задачу настоя-
щего раздела. 

Постановка задачи о роли поля силы тяжести Земли в формиро-
вании гидрогеохимических полей седиментационных бассейнов имеет 
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смысл только при условии, что подземные воды ниже их водного зер-
кала образуют материально единую систему. Реально это условие 
всегда выполняется, ибо регионально выраженная неразрывность под-
земных вод, существующая независимо от того, передают или не пере-
дают они гидростатическое давление, нарушается только локально, на-
пример в результате образования газо-нефтяных скоплений. Материаль-
ное единство подземных вод означает, что водонасыщенная толща гор-
ных пород всегда диффузионно изотропна и поэтому при термодинами-
ческом рассмотрении безразлично, имеем ли мы дело со свободным 
раствором или с раствором, заполняющим пустоты горных пород. Раз-
ница этих двух форм нахождения растворов проявляется в кинетике 
диффузионных процессов. 

Движущей силой физико-химических процессов переноса, к кото-
рым относится и бародиффузия, является химический потенциал. 

При отсутствии внешних полей химический потенциал растворен-
ного вещества в бинарных растворах характеризуется уравнением: 

Ii1=-S1 • T+ Vi- р +RT- I n c 1 , (4 .32) 

где 5] и Oi — парциальные молярные энтропия и объем растворенного 
вещества, С\ — его молярная концентрация, р — равновесное давление, 
T — а б с о л ю т н а я температура, R — газовая постоянная. 

В этих же условиях химический потенциал растворителя (в рас-
сматриваемом случае воды) в растворе описывается уравнением: 

- J i . T + Vi- р - R T - C u (4.33) 

где S2 и V2 — парциальные молярные энтропия и объем воды, C1 — мо-
лярная концентрация растворенного вещества. 

При отсутствии внешних полей бинарный раствор будет находиться 
в состоянии термодинамического равновесия при условиях: 

T = C o n s t , P = COnst, [I1 = Const, [ I 2 = const. 

Если такой равновесный раствор поместить в однородное поле силы 
тяжести (ускорение силы тяжести g = const) , то последнее как внеш-
няя сила обусловит неравенство потенциальной энергии разных частей 
раствора, а следовательно, термодинамическую неравновесность рас-
твора в целом. В растворе возникнут процессы диффузионного пере-
носа вещества в направлении повышения давления, которые приведут 
к установлению в нем градиента концентрации растворенного вещества. 
Последний вызовет молекулярную диффузию в противоположном на-
правлении, которая через некоторое время в точности уравновесит ба-
родиффузионный поток вещества. Так возникнет новое состояние тер-
модинамического равновесия раствора — равновесия в поле силы тяже-
сти Земли. 

При помещении раствора в поле силы тяжести потенциальная 
энергия и энергия растворенного вещества и растворителя, а соответ-
ственно и их химические потенциалы возрастают на величину, пропор-
циональную величине гравитационного потенциала Ф, который равен: 

Ф = gh, (4.34) 

где h — высота относительно уровня сравнения, g — ускорение силы 
тяжести. 

В результате уравнения (4.32) и (4.33) можно переписать в виде: 

^ = ^ m g h = -T1T +'Vi- р + RT -Inc.+mgh. (4 .35) 

= Mgh = - I 2 T + v 2 p - R T - C1 + Mgh, (4.36) 
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где (Xi(ф) и |Х2(Ф)—химические потенциалы растворенного вещества и 
растворителя в геогравитационном поле, т — масса одного моля рас-
творенного вещества, M — масса одного моля воды. 

При постоянной температуре система будет находиться в состоя-
нии термодинамического равновесия при условиях: 

о, ( ф ) — Г1 
(Ф> 

S1 • T+ V1 - р + RT • In C 1 + mgh = cons t ; (4.37) 

5V -B=-T2. T+v2-р - RT • C1 + Mgh = const. (4.38) 

Дифференцируя уравнения (4.37) и (4.38) по высоте h, получим: 
RT ClC1 
C1 dh 

rO, QL 
dh • Tllg-

dp 
Hh R T ^ + M G - . 

= 0 ; 

: 0 . 

(4.39) 

(4.40) 

dc, В уравнении (4.40) членом RT можно пренебречь ввиду его 
малости в уравнении (4.39) он не мал, так как находится в знамена-
теле). При этом условии: 

dp Mg 
dh V-i 

Подстановка уравнения (4.41) в уравнение (4.39) дает: 
RT 
Cx 

dcx 
~dh ' mg Vi 

v., 
•Mg = 0. 

(4.41) 

(4.42) 

При давлениях, свойственных седиментационным бассейнам, вода 
и растворенные в ней вещества мало сжимаемы, поэтому их парциаль-
ные объемы V\ и V2 можно считать независящими от давления. В этом 
случае интегрирование уравнения (4.42) дает: 

C1 = C0- ехр g* RT т M (4.43) 

где C0 — концентрация растворенного вещества при Zi = 0. 
Подставив в уравнение (4.43) числовое выражение газовой постоян-

ной ^ ( = 8,314-107 эрг/град-моль), получим: 

gh /... щ 
Vn 

C1 = C0- ехр 8 , 3 1 4 • 1 0 ' T т- • M (4.44) 

В разбавленных растворах O1=KO1 и v2~v2, где O1 и O2 — удельные 
объемы растворенного вещества и растворителя соответственно. 

Д л я более концентрированных растворов Е. А. Гуггенгейм (Gug-
genheim, 1957), Р. Б. Бирд и др. (Bird и др., 1956) разными методами 
получили следующую зависимость: 

1. 
X'2h \ xW] 

- ехр {т -V1- M V1) RT (4.45) 

где X2O и x2h — мольная доля растворителя при h. = 0 и h\ X10 и Xlll — 
мольная доля растворенного вещества при Ii = 0 и h. Остальные обозна-
чения те же, что и выше. 

Формула (4.44) представляет собой не что иное, как известную 
барометрическую формулу с поправкой на закон Архимеда. Она дает 
возможность вычислить концентрацию растворенного вещества на всех 
уровнях раствора при условии, что распределение этого вещества в нем 
соответствует термодинамическому равновесию. Очевидно, что это усло-
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вие соответствует наиболее благоприятному для проявления гравита-
ционного поля состоянию системы. 

В соответствии с уравнением (4.44) концентрация растворенного 
вещества постепенно •— по экспоненциальному закону — возрастает по 
мере удаления от уровня сравнения (h = 0), т. е. по мере увеличения 
давления. Графически изменение концентрации хлоридов натрия, маг-
ния и кальция в их однокомпонентных растворах показано на рис. 4.18. 
Кривые вычислены по уравнению (4.44) в предположении, что концен-

трации хлоридов натрия, магния и кальция 
О, 1 1 3 f VcQ при h = 0 равны единице. 

На рис. 4.18 легко проследить, что 
влияние поля силы тяжести Земли сказы-
вается тем сильнее, чем выше молекуляр-
ный вес растворенного вещества. 

Например, на глубине 5 км ниже уров-
ня сравнения концентрация хлористого нат-
рия возрастает под влиянием гравитацион-
ного потенциала примерно в два раза, а 
хлористого кальция — в четыре раза. При 
т=М гравитационный член обращается 
в нуль. 

Формула (4.44) экспериментально бы-
ла проверена французским физиком 
Ж- Б. Перреном и оказалась пригодной 
для описания распределения по высоте ча-
стиц (типа Броуновских), взвешенных 
в жидкости и подверженных действию си-
лы тяжести (Кикоин и Кикоин, 1963). Это 
означает, что она справедлива и в отноше-
нии частиц молекулярного размера, так как 
и в том, и в другом случае их хаотическое 
движение является результатом теплового 
движения. 

Очень жесткое требование электроней-
тральности растворов, теоретически и экс-
периментально строго обоснованное, ис-
ключает направленный макроскопический 
перенос заряженных частиц в отсутствии 
электрических полей, в общем случае при-
родным водам не свойственных. В этих 

водах направленно перемещаются — по диффузионному механизму — 
только электрически нейтральные частицы (молекулы, ионные пары 
с нулевым зарядом) и только в направлении снижения их химических 
потенциалов. Поэтому представления, развиваемые некоторыми иссле-
дователями (Филатов, 1956; Самойлов и Соколов, 1957) о возможности 
дифференциального переноса ионных видов в подземных водах под 
влиянием поля силы тяжести Земли нельзя признать корректными. 

Для условия термодинамического равновесия в поле силы тяжести 
слабого раствора нескольких веществ уравнение (4.35) может быть 
(для t-ro компонента раствора) заменено уравнением: 

(Ф) 
IY = 

Рис. 4.18. Влияние поля силы 
тяжести Земли на распределе-
ние солей в их однородном од-
нокомпонеитном водном раст-
воре при постоянной темпера-

туре (t=25°С): 
с и Со — концентрация солей соот-
ветственно на глубине h и Ii=O-, 
h — глубина ниже уровня сравне-

ния, км. 

Si T+V1P+ RT- Inai 4-m,gh, (4.46) 

где Oj — активность t-ro компонента. 
Введение в уравнение (4.35) активности вместо концентрации не-

обходимо, чтобы учесть взаимное влияние растворенных солей. Преоб-
разования уравнения (4.46), аналогичные вышеприведенным, в конеч-
ном счете дают формулу (4.44), но вместо концентраций Ci и C0 в ней 
будут фигурировать активности йг и а0. 
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Вычислим величину разделения хлористого натрия в его однонор-
мальном водном растворе под влиянием поля силы тяжести при увели-
чении глубины на 100 м. Температуру раствора примем равной 298° К 
(25°С), Oi = 0,3304, о 2=1,0021 смЧг, £ = 981 см/сек*. 

Вычисления по формуле (4.44) приводят к зависимости: 

C i = 1,021 -C0- (4.47) 

Следовательно, при указанных исходных условиях концентрация 
хлористого натрия при увеличении глубины на 100 л возрастает на 
0,021 моль/л, или (в другом выражении) на 1,22 г/л. 

Вычисления по этой же формуле с использованием удельных моль-
ных объемов Vi и V2 вместо парциальных мольных объемов V1 и V2 при-
водят к тому же самому результату, как и вычисления по формуле 
(4.45), если в последней пренебречь членом (х2и/х20)г\ т. е. принять 
мольную долю воды приближенно равной единице. 

Вычисленная величина разделения соответствует термодинамиче-
ски равновесному состоянию системы в поле силы тяжести Земли. 
Время достижения системой этого состояния после помещения в гра-
витационное поле можно оценить, исходя из размерности коэффициента 
диффузии D и расстояния h, от которых это время только и может за-
висеть (Ландау, Ахиезер и Лифшиц, 1965). Очевидно, размерность вре-
мени т имеет только одна комбинация этих величин, а именно: . Ей 
и должен быть равен порядок величины времени т: 

(4.48) 

Если принять Zi=IOO м, a D = I O - 6 см2/сек, то равновесное состоя-
ние бинарного раствора в изотермической системе, находящейся в поле 
силы тяжести Земли, будет достигнуто через время порядка п-10 6 лет. 
Это означает, что в реальных седиментационных бассейнах это состоя-
ние равновесия достигается в исключительных случаях, так как сум-
марные мощности их водонасыщенных формаций во много раз превы-
шают 100 м, а в общем случае справедливо соотношение ~ = 

Таким образом, явление бародиффузин, возникающее в седимента-
ционных бассейнах под влиянием геогравитационного поля, вызывает 
перенос и разделение по молекулярному весу минерального вещества, 
растворенного в подземных водах. Более тяжелые молекулы будут от-
носительно концентрироваться в более глубоких частях бассейнов. Кон-
центрация водных молекул — наиболее легкого компонента подземных 
растворов — будет относительно возрастать в противоположном направ-
лении, т. е. снизу вверх. 

Бародиффузионное разделение минерального вещества (хлористого 
натрия и других солей) подземных вод при достижении равновесного 
состояния оценивается величиной порядка л- (Ю - 1 —10°) г/л и находит-
ся в зависимости от начальной концентрации. При малой начальной 
концентрации эффект этого разделения уловить нелегко, при -значитель-
ной же концентрации он приобретает вполне реальное значение при 
условии, что для его проявления имелось достаточно времени. 

Рассмотрим пример **. Известно, что в наиболее погруженной части 
Московской синеклизы соленость пластовых вод увеличивается непре-
рывно до самого фундамента. Наибольшие градиенты солености вод 

"Данные о парциальных мольных объемах хлористого натрия и воды заимство-
ваны из работы Л. X. Адамса (Adams, 1931). 

** Фактические данные заимствованы из первого тома «Гидрогеологии СССР», 
1967. 
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наолюдаются в отложениях верхнего и среднего девона, залегающих не-
посредственно выше морсовского горизонта эйфельского яруса среднего 
девона. Ниже этого горизонта градиенты солености вод имеют значи-
тельно меньшие величины. 

Морсовский горизонт представлен переслаивающимися ангидри-
тами, глинами, мергелями, доломитами и известняками и содержит 
в нижней части слои гипса и ангидрита, а в основании и каменную 
соль. Нижележащие отложения нижнего палеозоя и протерозоя и из-
верженно-метаморфический комплекс архейских образований фунда-
мента галогенных пород не содержат. Значительное развитие в преде-
лах нижнепалеозойско-протерозойского этажа фильтрационно-непрони-
даемых глинистых отложений исключает нисходящую фильтрацию 
рассолов морсовского горизонта, которая если бы даже и происходила, 
не могла обусловить увеличение солености с глубиной. 

Остается единственно возможный путь объяснения отмеченной за-
кономерности—бародиффузионная миграция солей в период времени, 
длительность которого превышает 360 млн. лет. 

Д л я вычисления теоретического распределения солености пласто-
вых вод ниже морсовского горизонта (в предположении, что оно обус-
ловлено геогравитационным полем) используем данные по скв. 
у ст. Поваровка Московской обл. Эта скважина вскрыла рассолы хло-
ридно-натриевого состава на следующих интервалах глубины (м). 

1245—1250 M243- С 1 " 

1 4 3 5 - 1 4 3 7 М „ 

(Na + K)eS Ca1 1 ' 

Claa 
1 2 4 8 ( N a + К)ет 

1 7 4 8 - 1 7 6 3 M2 
C l i o o 

1 2 6 4 (Na + К)8 3 Ca11 ' 

( 1 7 7 9 ) ( N a ^ K b C a 1 1 -

Примем, что минеральное вещество рассолов диффузионно мигри-
рует из морсовского горизонта, в котором, его концентрация составляет 
243 г/л. Далее для упрощения вычислений примем, что диффузионно 
мигрирует только хлористый натрий, концентрация которого в указан-
ных интервалах соответственно составит 205, 219, 225 и 228 г/л. 

Парциальные молярные объемы хлористого натрия и воды при 
концентрации NaCl = 205 г/л соответственно составляют (Adams, 1931): 
Ibfaci = 0,4229, он2о = 0,9441 (t = 25°С) . 

Расчетная зависимость имеет вид: 

:205-ехр ' 5 8 , 4 6 - ^ . 1 8 , 0 1 8,314 • I C • 298 0,9441 

= 205 • ехр (1,992 • 10~6) • h. 
Эта формула позволяет определить, что теоретическая концентра-

ция хлористого натрия (в г/л) равна: 

в интервале 1435—1437 218 
в интервале 1748—1763 226 
на глубине 1779 228 

Совпадение теоретически вычисленных и эмпирических концентра-
ций хлористого натрия очень хорошее. Это дает основание предполагать, 
что увеличение солености пластовых вод в нижней части чехла Москов-
ской синеклизы есть результат бародиффузионной нисходящей мигра-
ции минерального вещества галогенных образований морсовского гори-
зонта среднего девона. 
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Рассмотренный пример показывает, что в благоприятных условиях, 
особенности которых указать нетрудно, геогравитационное поле может 
обусловить количественно не очень значительное, но все же достаточно 
отчетливо выраженное увеличение солености пластовых вод с глубиной. 

Соотношение термодиффузионного, бародиффузионного 
и концентрационно-диффузионного массопереноса 

В каждом седиментационном бассейне вещество подземных вод на-
ходится в условиях непрерывного воздействия планетарных полей: 
геотермального и геогравитационного. Эти поля вызывают термодиффу-
зионный и бародиффузионный перенос вещества в противоположных 
направлениях: компоненты вод с наибольшим молекулярным весом под 
влиянием градиента геотермального поля стремятся диффундировать 
в направлении снижения температуры, т. е. снизу вверх; эти же компо-
ненты под влиянием геогравитационного поля стремятся диффундиро-
вать в сторону наибольших давлений, т. е. сверху вниз. Фактическое 
направление диффузии компонентов воды определяется соотношением 
градиентов температуры и давления, которое в реальных бассейнах 
варьирует в относительно узких пределах. Это варьирование происхо-
дит в основном за счет варьирования геотермических градиентов. 

В большинстве седиментационных бассейнов мира имеются регио-
нальные сгущения легко растворимого минерального вещества в виде 
твердых или жидких фаз, обусловливающие появление в водной фазе 
осадочных формаций градиентов концентрации. Последние вызывают 
явления концентрационно-диффузионного массопереноса в направлениях 
снижения концентрации. 

Таким образом, в большинстве реальных седиментационных бассей-
нов одновременно протекает термодиффузионный, бародиффузионный 
и концентрационно-диффузионный перенос вещества подземных вод. 
Еще раз отметим, что явления конвективного массопереноса в данном 
случае, как и выше, не учитываются и не рассматриваются. 

Обобщенное описание этих трех видов массопереноса в бинарном 
растворе можно сделать посредством уравнения (Хаазе, 1967): 

I = ~ , M 1 T + Ь * - [ D - V r t x l W X f l i E r E + ) , (4.49) 

причем верхний знак в скобках относится к компоненту t = l , а ниж-
н и й — ж компоненту i — 2. 

В этом соотношении U — диффузионный поток компонента г; Mi — 
молярная масса (молекулярный вес) компонента i; Xi — его молярная 
доля; р — плотность раствора; D — коэффициент молекулярной (кон-
центрационной) диффузии, Dp—коэффициент бародиффузии, р — дав-
ление (потенциальная энергия объема воды), Dr — коэффициент тер-
модиффузии, T — абсолютная температура. 

Первый член в скобках представляет собой обычное уравнение для 
концентрационной диффузии массы при постоянных температуре и 
давлении ( g r a d p = 0, g r a d T = 0). Второй член указывает, что в системе, 
где имеется градиент давления, будет происходить разделение молекул 
различной массы, т. е. эффект бародиффузии. Третий член означает, 
что градиенты температуры вызывают различие в диффузии двух ком-
понентов раствора, обусловливая тем самым термодиффузионный пере-
нос. Знаки у второго и третьего членов указывают, что бародиффузион-
ный и термодиффузионный потоки противоположны. Знак у первого 
члена может быть и положительным и отрицательным в зависимости от 
положения сгущения растворимого минерального вещества в разрезе 
бассейна. Соответственно поток концентрационной диффузии может 
быть направлен в сторону и бародиффузионного и термодиффузионного 
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потоков. Вклад каждого члена в величину результирующего диффузи-
онного потока определяется, как это видно из соотношения (4.49), ве-
личиной соответствующих коэффициентов диффузии и градиентов дви-
жущих сил. 

Коэффициенты концентрационной и термальной диффузии в вод-
ной фазе пористых сред имеют порядок величины я-ICh 6 см2/сек и 
«••(10~8—10~10) см2/сек-град соответственно. Коэффициенты бародиф-
фузии экспериментально не определялись. В жидкостях они связаны 
с коэффициентами концентрационной диффузии, как теоретически пока-
зал Хаазе (1967), соотношением: 

D р __ M1M2 • р • X1 / щ 1 (Ат\ 
D ~~ M1X1+ М2х2{ M2 M1J' (дц«1дхдт,р ' (ч-о )} 

где индексы Т и р обозначают, что возникновение градиента химиче-
ского потенциала происходит при постоянных температуре и давле-
нии. 

Решим уравнение (4.50) для однонормального раствора хлори-
стого натрия при значениях р = 1 атм и T = 298° К- Д л я такого раствора: 
M1 = 58,45, M2 =18,016, л:, =0,01775; *2 = 0,98225; = 0,3304 см3/г, щ = 
= 1,0021 см3/г; dy.2 = RT-d Inx2; R = 82,057 см3 атм/моль. 

DP Подстановка этих чисел в уравнение (4.50) дает: =0 ,002. 
Так как D = W-IO-6 см2/сек, то D p ~ t i - (10~8—10~9) см2/сек-атм. 

Подстановка в уравнение (4.49) максимальных значений D, Dp и D1  

дает: 

^ f f r t x l T n W M f E ± 

± п . 10-8 S I ^ I j . (4.51) 

Если соотношение (4.50) справедливо, то из (4.51) следует, что 
кинетические коэффициенты у второго и третьего членов уравнения от-
личаются между собой незначительно, но они на два порядка ниже 
коэффициента молекулярной диффузии. Таким образом, потоки веще-
ства, возникающие в результате термодиффузии и бародиффузии, при 
равных градиентах движущих сил очень малы по сравнению с потоками 
вещества вследствие концентрационной диффузии. 

Оценим порядок величины градиентов концентрации, давления и 
температуры, свойственных седиментационным бассейнам. З а «едини-
цу» расстояния примем стометровую толщу пород. Обозначим ось рас-
стояний через z, тогда уравнение (4.51) для одномерного потока примет 
вид: 

JZ- M1-M2. P / ^dxi 10-8. J - ^ J L + 
j I - (M1X1+ M2Xtf [П Ш dz + п 1U P dz -

10 
i d'T 
T ' dz 

и л и 

JT _ M1-M2- р I „ . 1 П - 8 . rflnI , 
jI — (M1-X1+M2Xtf ( П 1 U dz + n 1U dz ± 

± n • W - ^ ) . (4.52) 

В бинарном растворе мольная доля хлористого натрия в нормаль-
ных условиях может изменяться от 0 до 0,26. Соответственно градиент 
концентрации может варьировать от 0 до 0,26 на 100 м. 
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Давление гидростатическое увеличивается при изменении глубины 
на 100 м на величину порядка 10 атм. Градиент логарифма давления, 
вызывающий бародиффузионный поток, в этом случае составит 2,3, 
а при литостатическом давлении ~ 3 , 2 . 

Геотермический градиент на глубинах до 1000 м варьирует в пре-
делах от ~ 1 ° С до 8° С/100 м. Градиент логарифма температуры, обус-
ловливающий термодиффузионный поток, варьирует соответственно от 
—̂  2,1 до 0,0, составляя в среднем — 1,0 на 100 м. 

Сопоставление величины членов уравнения (4.52) при максималь-
ных градиентах показывает, что поток концентрационной диффузии по 
абсолютной величине более чем в десять раз превышает как бародиф-
фузионный, так и термодиффузионный потоки. Бародиффузионный по-
ток превышает термодиффузионный на величину, зависящую от вели-
чины геотермического градиента. В некоторых случаях эти потоки 
могут быть очень близкими по своей величине, взаимно балансируя 
друг друга. 

Числа, характеризующие максимальное разделение вещества би-
нарных растворов в закрытых системах под влиянием термодиффузии 
и бародиффузии, позволяют проверить вывод о соотношении термодиф-
фузионного и бародиффузионного потоков. 

В этом случае в «среднем» по геотермобарическим условиям бас-
сейне с первоначально однородным распределением солености подзем-
ных вод максимально возможное термодиффузионное разделение хло-
ристого натрия в толще водонасыщенных пород мощностью 100 м при 
grad р = 0 составляет 0,113 г/л. В аналогичных условиях бародиффузи-
онное разделение хлористого натрия при grad T = O составляет 1,22 г/л. 
Следовательно, геогравитационное поле в таких бассейнах оказывает 
гораздо более сильное воздействие на вещество подземных вод, чем гео-
температурное. Вывод этот находится в соответствии со сделанным 
выше на основе количественного анализа уравнения (4.52) и, в част-
ности, показывает, что соотношение (4.50) позволяет определить досто-
верный порядок величины коэффициента бародиффузии DP. 

Таким образом, в средних по геотермобарическим условиям седи-
ментационных бассейнах -бародиффузия имеет, как правило, большее 
значение в массопереносе, чем термодиффузия. Однако в бассейнах 
с очень высокими значениями геотермического градиента термодиффу-
зионный перенос может стать почти равным бародиффузионному. Кон-
центрационная диффузия в системах, далеких от состояния равновесия, 
играет в покоящихся подземных водах основную роль в переносе ми-
нерального вещества. Если концентрационно-диффузионный массопере-
нос направлен снизу вверх, то геогравитационное поле снижает его ин-
тенсивность; при направленности же его сверху вниз, наоборот, его 
интенсивность усиливается. Действие термодиффузии обратное. 
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ЧАСТЬ ВТОРАЯ 

КОНВЕКТИВНАЯ ДИФФУЗИЯ 
И КОНВЕКТИВНО-ДИФФУЗИОННЫЙ МАССОПЕРЕНОС 

В ПОДЗЕМНЫХ ВОДАХ СЕДИМЕНТАЦИОННЫХ БАССЕЙНОВ 

Глава V 

КОНВЕКТИВНАЯ ДИФФУЗИЯ 

Введение 

Конвективная диффузия, т. е. диффузия в движущемся потоке 
жидкости, свободной или заполняющей пустоты пористых сред, проис-
ходит всюду, где имеются градиенты концентрации химических компо-
нентов жидкости, с одной стороны, и макроскопические потоки жидко-
сти, с другой стороны. Оба эти условия, необходимые и достаточные 
для проявления конвективной диффузии, одновременно выполняются 
во всех или почти во всех седиментационных бассейнах, всегда охвачен-
ных полностью или частично фильтрационным движением подземных 
вод при наличии неоднородных гидрогеохимических полей. По этой при-
чине конвективная диффузия должна играть большую роль в переносе 
минерального вещества в подземных водах, а следовательно, и в фор-
мировании гидрогеохимической структуры бассейнов. Изучение этой 
роли конвективной диффузии составляет одну из важнейших задач со-
временной региональной и экспериментальной гидрогеохимии. 

Систематическое теоретическое и экспериментальное изучение про-
цессов конвективной диффузии в жидкой фазе пористых сред началось 
в пятидесятых годах нашего столетия и с тех пор быстро прогресси-
рует. Теория этих процессов создается в настоящее время. Значительно 
больше сделано в разработке общей теории конвективного массопере-
носа, которая излагается в ряде обобщающих работ в связи с теоре-
тическими и техническими проблемами (Франк-Каменецкий, 1947; 
Левич, 1952, 1959; Аксельрод, 1959; Лыков и Михайлов, 1963; Сполдинг, 
1965; Померанцев, 1965). 

Обзор исследований по конвективной диффузии в пористых сре-
дах был сделан В. М. Шестаковым (1961). 

За последние годы выполнен ряд экспериментальных исследова-
ний, в результате которых появились количественные оценки парамет-
ров конвективной диффузии, а также ряд теоретических работ, уточ-
няющих и углубляющих решения вопросов конвективной диффузии. 

Число работ, в которых рассматривается конвективный массопере-
нос применительно к гидрогеологическим проблемам, не велико. В на-
шей стране первыми работами в этом направлении были исследования 
А. И. Патрашева с сотрудниками (1941, 1946, 1947) по диффузии солей 
при одномерной фильтрации в связи с гидротехническими проблемами. 
В последующем математическое изучение вопросов фильтрационной 
диффузии проводят Н. Н. Веригин (1958), В. Н. Николаевский (1959, 
1960) и другие исследователи. В работах В. М. Шестакова (1961, 
1963), Ф. М. Бочевера и А. Е. Орадовской (1966) рассматриваются во-
просы конвективной диффузии в связи с подземным захоронением 
сточных промышленных вод. А. Т. Морозов (1952) исследует роль кон-
вективной диффузии в процессах вертикальной фильтрации растворов. 
С. П. Албул (1963) пытается выяснить роль фильтрационной диффу-
зии в формировании гидрогеохимических ореолов рассеяния рудных эле-
ментов. Процессы конвективной диффузии в региональных гидрогеохи-
мических рассмотрениях учитываются и количественно оцениваются 
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нами (1963, 1967). Конвективный массоперенос в пористых средах 
в связи с вторжением морских вод в горизонты пресных подземных вод 
изучают многие исследователи за рубежом. Обзор зарубежных работ 
по этой проблеме и по вопросам динамики подземных вод разной ми-
нерализации недавно .выполнил В. М. Гольдберг (1966). 

Сущность явления 

Теория 

Возьмем трубку, заполненную ниже плоскости 2 = 0 песком 
(рис. 5.1). Пусть до момента времени т = 0 поры песка заполнены водой 
с концентрацией растворенного вещества Co = O. Выше плоскости 2 = 0 
находится водный раствор с концентрацией растворенного вещества са, 
отделенный от чистой воды непроницаемой диафрагмой. В момент вре-
мени т = 0 диафрагма убирается, начинается процесс фильтрации чи-
стой воды и раствора сверху вниз с одной и той ж е постоянной ско-
ростью v. Скорость эта представляет собой среднюю скорость фильтра-
ции микроскопически большого, макроскопически малого объема жид-
кости и характеризует среднюю локальную скорость конвективного 
перемещения жидкости. Будем изучать строение фронта фильтрующе-
гося раствора в моменты времени п , х% т з . . . , в которые средняя точка 
фронта находится в позициях Zi, z% Z3 . . . 

Теоретически было предсказано, а затем экспериментально неод-
нократно подтверждено, что первоначально плоская ровная граница чи-
стой воды и раствора в ходе фильтрации становится нечеткой, разма-
занной, объемной. Распределение концентрации растворенного вещества 
в пределах такого объемного фронта схематически показано на рис. 
5.1 кривыми 1, 2, 3. 

Сравнивая эти кривые, обнаруживаем что «размазывание» фронта 
увеличивается по мере увеличения длины пути фильтрации. 

Этот эффект количественно охарактеризован на рис. 5.2, на кото-
ром граффически показаны результаты опытов Д .У. Розенберга (Rosen-
berg, 1956) по конвективной диффузии растворов хлористого натрия и 
других жидкостей в колонке, заполненной оттавским песком с пористо-
стью 35—40%. В качестве «длины фронта замещения» принималось 
расстояние между точками фронта, в которых концентрация раствора 
была равна 0,IO-Cs и 0,90-c s . Эти точки были выбраны потому, что, как 
показали эксперименты, распределение концентрации ,в каждой точке 
колонки (zu Z2, Z3...), перемещающейся со средней скоростью филь-
трации v, следует нормальному закону теории вероятностей. 

Увеличение длины фронта замещения в ходе поступательной филь-
трации нельзя объяснить только процессами молекулярной диффузии, 
которые неизбежно должны раз!виваться на границе раствора и чистой 
воды. Эффект последних должен быть во много раз меньше, чем на-
блюдаемый в опытах. Таким образом, оказалось необходимым иссле-
довать механизм возникновения и количественно охарактеризовать яв-
ление «размазывания» фронта фильтрующегося раствора. Явление это 
называют конвективной диффузией, гидродинамической или гидравли-
ческой дисперсией, фильтрационной диффузией. Очевидно, что явление 
это может быть обнаружено только при наличии градиента концентра-
ции химических или изотопных компонентов состава между вытесняе-
мой и вытесняющей жидкостями. Направление движения жидкостей зна-
чения не имеет: они могут перемещаться и вниз (как это имело место 
в рассмотренном примере) , и вверх, и по горизонтали, и под любым 
углом к горизонтальной плоскости. 

Чтобы приблизиться к пониманию механизма гидродинамической 
дисперсии, рассмотрим установившееся ламинарное движение жидкости 
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в цилиндрическом капилляре, радиус которого R мал по сравнению, 
с его длиной L (Левич, 1959; Шейдеггер, 1960; Коллинз, 1964). 

Из гидродинамики известно, что течение жидкости по капилляру 
происходит по закону, характеризуемому уравнением: 

V •• Il 
R2 

течения на расстоянии от оси 

(5.1) 

капилляра: где V — скорость 
Дзд» 

vO=T-Z-J максимальная скорость в центре капилляра ( г = 0 ) , Ap 4-тI-I 
перепад давления по длине L, rj 

z=0 

О 0.5 1,0. С % 

коэффициент вязкости жидкости. 

Длина пути фильтрации, см 

Рис. 5.1. Схема одномерной 
конвективной диффузии в жид-

кой фазе песчаной колонки: 
справа — распределение концентра-
ции растворенного вещества иа гра-
нице вытесняемой и вытесняющей 
жидкостей в точках гi, Z2, Zi ко-

лонки 

Рис. 5.2. Зависимость длины фронта за-
мещения от скорости и длины пути 
фильтрации (по Von Rosenberg, 1956) 

Скорость фильтрации: 1—0,25 смЧЮО сек; 
2 — 2,0 сл(3/100 сек-, 3 — 15,0 смЧШ сек 

Из уравнения (5.1) следует, что у стенок капилляра жидкость не-
подвижна, а в направлении к оси капилляра скорость ее движения 
возрастает до Vo по параболическому закону. Если в некоторый мо-
мент времени то поместить в каком-либо поперечном сечении жидкости 
меченые частицы, то вследствие варьирования скорости жидкости, 
в этом сечении контуры объема, заполненного частицами, в следующий 
момент времени Ti деформируются и размоются, а частицы располо-
жатся на поверхности параболоида вращения (рис. 5.3, а). Если объем 
«меченой» жидкости неограничен, то расположение меченых частиц бу-
дет соответствовать показанному на рис. 5.3, б. Распределение концен-
трации меченых частиц по длине капилляра показано в правой части 
рис. 5.3, а и 5.3, б. Анализ этих рисунков показывает, что в результате 
только одной конвекции меченые частицы подвергаются дисперсии 
в некотором объеме движущейся жидкости, имея в нем концентрацию, 
варьирующую от нуля до некоторого максимума. 

На этот чисто механический процесс рассеяния частиц реально 
всегда накладывается процесс их рассеяния под влиянием уже рас-
смотренной молекулярной диффузии. Суммарный эффект этих процес-
сов при течении жидкостей в трубах был математически и эксперимен-
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тально исследован Г. И. Тейлором (Taylor, 1953, 1954), который, в част-
ности, выяснил, что чисто конвективная дисперсия будет преобладать 
над молекулярно-диффузионной, если: 

(3 ,8- IO-2), (5.2) 

где I — длина трубки, заполненной «меченой» жидкостью в момент вре-
мени т = 0 , V — средняя по сечению скорость течения жидкости, R — ра-
диус трубки, р — плотность жидкости, D — коэффициент молекулярной 
диффузии. 

При обратном соотношении членов неравенства (5.2) диффузия 
будет преобладать над конвекцией. 

Таким образом, рассеяние (дисперсия) вещества в движущихся 
жидкостях, именуемое конвективной диффузией, происходит в ре-

т, 

AIC0-I 

U 
ZCfC0=I 

а 

Рис. 5.3. Распределение средней концентрации меченых частиц при отсутствии 
молекулярной диффузии в моменты времени T0 и Ti (по В. Г. Левину, 1959. 

с изменениями): 
заштрихована «меченая» жидкость 

зультате варьирования поля скоростей в поперечном сечении потока 
жидкости, с одной стороны, и беспорядочного теплового блуждания ча-
стиц жидкости, с другой стороны. 

Эти два микроскопических механизма рассеяния действуют и в во-
донасыщенных пористых средах, которые в первом приближении мож-
но рассматривать как сложную сеть капиллярных трубочек. Эта упро-
щающая аналогия находится в основе микроскопической теории гидро-
динамической дисперсии в водонасыщенных пористых средах, разраба-
тываемой рядом исследователей. При этом возможны два принципи-
ально различных подхода к решению проблемы. Во-первых, пористая 
среда рассматривается как тело, состоящее из упорядоченно располо-
женных капилляров, в каждом из которых дисперсия происходит по 
механизму, установленному Тейлором. В таком •случае длина фронта 
замещения прямо пропорциональна квадратному корню из скорости 
фильтрации (Von Rosenberg, 1956). Во-вторых, пористая среда рассмат-
ривается как случайная сеть капилляров, движение жидкости в кото-
рой и сопутствующие этому движению эффекты, включая конвективную 
диффузию, имеют статистический характер. На этой модели пористой 
среды основаны исследования П. Г. Саффмана (Saf fman, 1960), 
А. Е. Шейдеггера (Scheidegger, 1961) и других исследователей. В этом 
случае длина фронта замещения либо прямо пропорциональна квадрат-
ному корню из скорости фильтрации, либо от последней не зависит. 

Предсказываемое на основе этих теоретических подходов рассеяние 
меченых частиц или других индикаторов при фильтрации через одно-
родные пористые среды более или менее соответствует эксперименталь-
но наблюдаемому в лабораторных установках. Однако рассеяние инди-
каторов в полевых условиях существенно превышает теоретически пред-
сказанное. Это можно объяснить тем, что в реальных пористых средах 
линии токов подвержены дивергенции вследствие того, что проницае-
мость анизотропных сред является тензором, а не скаляром. Это обстоя-
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тельство вызывает разницу между направлением течения и направле-
нием наибольшего гидравлического градиента (Skibitzke и др., 1961, 
1963). На возможную зависимость гидродинамической диффузии от 
макроскопической фильтрационной неоднородности водоносных пластов 
(в связи с их слоистостью, литологической неоднородностью по прости-
ранию « падению) указал Шестаков (1963). Однако эту зависимость 
количественно оценить трудно. В региональном плане на величину 
дисперсии, вероятно, могут оказать влияние кинематические волны 
(Зубер, 1965). 

Таким образом, гидродинамическая или фильтрационная диффузия 
является следствием микроскопических (молекулярных) и макроскопи-
ческих факторов. К первым относятся: неоднородность поля скоростей 
в поперечном сечении каждой поры, варьирование скоростей при дви-
жении жидкости из одной поры в другую, блуждание линий токов, 
беспорядочное тепловое движение частиц жидкости; ко вторым отно-
сится геологическая неоднородность пористых сред и, возможно, регио-
нально выраженные кинематические волны. Микроскопические факторы 
проявляются при движении жидкостей во всех пористых средах и по-
этому являются основными. Макроскопические факторы имеют специ-
фический для каждой природной обстановки характер и являются, та-
ким образом, дополнительными, наложенными. 

В региональных гидрогеохимических исследованиях невозможно 
учесть по отдельности влияние всех факторов, обусловливающих филь-
трационную диффузию. Поэтому основное значение в таких исследо-
ваниях приобретает феноменологическое описание явления дисперсии, 
не зависящее от его природы. В этом случае задача теории сводится 
к получению решений основного уравнения конвективной диффузии для 
различных геометрических моделей. Числовые решения становятся воз-
можными при наличии числовых значений параметров, входящих в най-
денные для таких моделей функции. 

Полный поток вещества в процессах конвективной диффузии выра-
жается вектором: 

J= CV-D- grad с, (5.3) 

где cv — конвективный поток, а — D- grad с — диффузионный поток. 
Уравнение (5.3) справедливо для изотермических условий и не учи-

тывает действия внешних силовых полей (гравитационного и др.) . Кро-
ме того, предполагается, что коэффициент диффузии от концентрации 
не зависит. 

Составляя баланс частиц, входящих и выходящих из элементар-
ного объема тела, можно получить основное уравнение конвективной 
диффузии: 

дс = D - div • grad с — v • grad с. (см. 1.15) 

Это уравнение можно переписать в координатной форме: 

dz - u I d x ? " dyiT dZ2J (¾ д х Г rVy ду V z д2 J • (,0.¾; 

Решение уравнения (5.4) в принципе возможно, если указаны гра-
ничные и начальные условия, которым должна удовлетворять функция 
с(х, у, z, т) , описывающая изменение концентрации вещества в про-
странстве и времени под влиянием конвективной его диффузии. Факти-
чески его решение представляет большие трудности. 

Уравнение (5.4) существенно упрощается, если концентрация с от 
времени т не зависит ( -^ - = 0 ) : 
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\ d j f i 1 ду" 1 dz?}— jJ vy ~dj "t" V * W ^-b^ 

Если в данное уравнение ввести безразмерные компоненты ско-
рости 

V — v- x- V — и V — Vz 
Uu ' v y ~ U0

 и vZ-JT0 

безразмерные координаты 

* = у = -*-* Z = ± 

и безразмерную концентрацию С = —, где C0 — постоянная концентрация 
в толще раствора, то оно приобретает ,вид (Левич, 1959): 

дх + Vy Iy-T- v^dZ--Jur • [Ш^ + Ш-ГШ ' ( 5 - 6 ) 

где L — характерный размер, на котором происходит основное измене-
ние концентрации, U0 — характерная скорость движения потока. 

Безразмерное отношение 

J V ^ L = р е (5 . 7 ) 

носит название числа Пекле. 

Путем ввода этого числа в уравнение (5.6) получаем: 

т/ дС , w дС , т/ дС 1 (д2С , д"С . д?С\ .„ 

Уравнение (5.8) позволяет оценить относительную роль конвектив-
ного и диффузионного переноса вещества в процессе конвективной его 
диффузии. Замечая , что все безразмерные члены уравнения имеют по-
рядок единицы, нетрудно установить, что соотношение между конвек-
тивным и диффузионным переносом вещества характеризуется един-
ственным числовым параметром — безразмерным числом Пекле (Ле-
вич, 1959). 

Если число P e мало, то распределение концентрации определяется 
в основном процессами молекулярной диффузии. Если число Pe велико, 
то распределение концентрации определяется в основном конвективным 
переносом, а молекулярно-диффузионный перенос имеет пренебре-
жимо малое значение. 

И з соотношения (5.7) следует, что при данной величине коэффи-
циента диффузии D первый случай наблюдается или при достаточно 
низкой скорости движения жидкостей U0 или в областях малого масш-
таба L. 

З а величину L можно принимать любой характерный размер. Но 
при этом для всех систем этот критерий должен вычисляться по од-
ному и тому ж е правилу. Например, при изучении фильтрационной диф-
фузии в качестве L можно принять мощность фильтрационно-диффузи-
онной зоны, проницаемость пористой среды, средний диаметр частиц 
пористой среды. 

Следует выяснить смысл выражения «малое и большое» значения 
числа Пекле применительно к конвективной диффузии в пористых 
средах. 

На основании теории подобия можно записать соотношение: 

P e = R e - P r , (5.9) 

где Re — число Рейндольса, P r — число Прандтля . 
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Число Прандтля: 

где V — кинематическая вязкость, D — коэффициент молекулярной диф-
фузии. 

Число Pr не зависит от скорости движения жидкости и характер-
ных размеров и определяется значениями вязкости диффузионной среды 
и коэффициента диффузии. В газах оно близко к единице, а в воде и 
водных растворах имеет порядок величины IO3. Для примера укажем, 
что при ^ = 20° С и р= 1 атм число Pr для чистой воды равно 495 *, 
а для морской воды 815. 

Число Рейндольса: 

где V — истинная средняя скорость фильтрации, L — характерный раз-
мер, V — кинематическая вязкость. 

Число Re, являясь функцией скорости фильтрации, может прини-
мать для одной и той ж е среды различные числовые значения в за-
висимости от характера величины, избранной в качестве L. Приведем 
пример. В пористой среде, сложенной песком с <i50 = 0,045 см и имею-
щей проницаемость £ = 1 , 1 - 1 0 - 6 см2, при истинной скорости фильтра-
ции о = 0,065 см/сек числа Рейндольса при L = Cl50 = 0,045 см и L = k — 
= 1,1-10 - 6 см2 соответственно равны 0,297 и 0,00692 (Harleman, Mehl-
horn, Rumer, 1963). 

По экспериментальным данным Д. Харлемана и Р. Румера (Harle-
man and Rumer, 1963), относящимся к однородным пористым средам, 
молекулярно-диффузионный перенос преобладает при скоростях фильт-
рации, при которых число Redi, < 1 0 - 3 . Подстановка этого числа в со-
отношение (5.9) дает для воды и водных растворов: 

Pe = P r - R e s s l O 3 . 10" 3 ¾ 1. 

Следовательно, при указанном способе выбора L «малыми» явля-
ются числа Пекле, величина которых не превышает единицы. 

Т. К- Перкинс и О. С. Джонсон (Perkins and Johnston, 1963), осно-
вываясь на статистическом анализе экспериментальных данных ряда 
исследователей, установили, что гидродинамическая дисперсия в на-
правлении фильтрации жидкости при значениях числа Р е > 1 0 опреде-
ляется только конвекцией, при Р е < п - 1 0 - 2 (где п<5) только молеку-
лярной диффузией, а при п • 1 0 - 2 < Р е < 10 имеет смешанный характер. 

В первом приближении можно полагать, что при значениях Р е < 1 
фильтрационную дисперсию контролирует главным образом молекуляр-
ная диффузия, а при Р е > 1 — механическая дисперсия. 

В зависимости от движущей силы конвективного массопереноса 
различают свободную и вынужденную конвекцию. В первом случае 
движущей силой является градиент плотности жидкости, направленный 
вертикально вниз. Под влиянием этого градиента более плотная жид-
кость перемещается вниз, замещая жидкость менее плотную. 

Если макроскопическое движение жидкости вызывается любыми 
внешними силами, например напорным градиентом, говорят о вынуж-
денной конвекции. В седиментационных бассейнах основными видами 
вынужденной конвекции являются: 1) конвекция в связи с фильтра-
ционным перемещением подземных вод в водопроницаемых комплексах 

* Вычислено по коэффициенту самодиффузии дейтерия, который при 20° С равен 
2,03 • 10~5 см*Iсек. 
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пород; 2) конвекция в связи с геостатическим уплотнением преимуще-
ственно глинистых пород. 

Легко заметить, что основное управление конвективной диффузии 
(1.15 и 5.4) не включает в явной форме движущую силу процесса. По-
следняя определяет скорость конвекции v, входящую в это уравнение, 
и тем самым воздействует на процесс. Для простоты рассмотрим одно-
мерный процесс в направлении х. В этом процессе наличие градиента 
концентрации обусловливает появление молекулярной диффузии, поток 
которой выражается уравнением: 

jM ^ дх • 

Если имеется внешняя сила F, действующая в направлении х на 
растворенные частицы и если единица этой силы сообщает частицам 
постоянную скорость и, то установившаяся скорость этих частиц будет 
равна v = F-u, а результирующий поток частиц: 

JK=C -F-U = C-V. 

Общий поток в направлении х будет: 

J = jM+ Л = " D- + 

а скорость изменения концентрации во времени 
дс г^ д2с дс , е л АЧ 

Последнее уравнение есть не что иное, как уравнение одномерной 
конвективной диффузии для случая, когда скорость конвекции v не за-
висит от расстояния х. 

Очевидно, что силой F может быть любая внешняя сила, вызываю-
щая макроскопическое перемещение жидкости. 

Свободная конвекция 

Свободной или гравитационной конвекцией называют гидродинами-
ческое явление, возникающее в поле тяготения Земли, когда плотность 
налегающих друг на друга слоев жидкости неоднородна и возрастает 
снизу вверх: более плотные жидкости тонут, вытесняя вверх менее 
плотные. 

Различие в плотности жидкостей может быть следствием различия 
в их концентрации или температуре. В седиментационных бассейнах 
могут проявиться обе эти причины: известны бассейны, в которых более 
концентрированные, а следовательно, и более плотные подземные воды 
располагаются над менее концентрированными; вместе с тем под влия-
нием геотемпературного поля Земли температура подземных вод с глу-
биной всегда возрастает, оказывая соответствующее воздействие на их 
плотность. Примерами таких бассейнов являются: Б. Австралийский 
бассейн, в пределах которого соленость вод с глубиной уменьшается, 
а температура возрастает; Иркутский и Восточно-Каракумский бассей-
ны, в которых соленость вод ниже галогенных формаций с глубиной 
убывает, а температура возрастает. В этих бассейнах температура уве-
личивает концентрационный градиент плотности вод. 

Во многих бассейнах концентрация и температура подземных вод 
возрастают с глубиной, однако ,в соответствии с уравнением (4.6) кон-
вективные процессы в таких бассейнах не должны происходить. 

Существование бассейнов типа Б. Австралийского делает необхо-
димым рассмотрение гидрогеохимической роли гравитационной конвек-
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ции. При этом наибольший интерес представляет случай, когда движу-
щей силой процесса является концентрационный градиент плотности. 

Тепловая конвекция в свободных жидкостях теоретически и экспе-
риментально изучена Г. А. Остроумовым (1952), который, в частности, 
показал, что при существующих в седиментационных бассейнах геотер-
мических градиентах тепловая конвекция слабоконцентрированных вод-
ных растворов в капиллярно-пористых средах реально не происходит. 
В трещинных системах тепловая конвекция может обусловить, как по-
казал П. Ф. Швецов (1950, 1955), формирование мощных восходящих 
источников. 

Конвекция представляет собой механическое перемещение жидко-
сти, обусловленное механическим потенциалом (Рамберг, 1957) или,, 
иначе, потенциалом течения (Hubbert, 1940). 

В общем случае механический потенциал одного моля жидкости Ф 
представляет собой сумму энергий: гравитационной Eg, кинетической 
Ek и внутренней Ev (Рамберг, 1957); 

Ф = Eg + Ek+Ep. (5.11) 

Гравитационная энергия или энергия положения Eg = Mgh, где M — 
масса одного моля, g — ускорение силы тяжести, h — расстояние от 
плоскости сравнения. Кинетическая энергия E h = ^ M - V 2 , где v — ско-
рость макроскопического перемещения массы. Внутренняя энергия 
Ep = pV, где р — гидростатическое давление, v — молярный объем. 

Следовательно, можно записать, что 

<S> = Mgh + ~ • Mv2+pV. (5.12) 

В состоянии механического равновесия о = 0 и ^Ф = 0. Тогда из 
уравнения (5.12) следует, что условие гидростатического равновесия 
неподвижной однородной жидкости в гравитационном поле имеет вид: 

Z = - O L = - , . е , ( 5 Л З ) 

где р — плотность. 
Если слой жидкости А налегает на слой жидкости Б, причем жид-

кость слоя А имеет плотность р л > р Б , то градиент механического по-
тенциала между слоями А и Б можно описать уравнением Рамберга: 

^ T = 17A -ST (Рд - P b ) - (5-14) 
Этот градиент является величиной положительной, так как р л > р Б . 

Поэтому при отсутствии непроницаемой границы между А и Б более 
тяжелая жидкость слоя А должна опуститься вниз, замещая более лег-
кую жидкость слоя Б. Процесс замещения будет длиться до установле-
ния механического равновесия, при котором более плотная жидкость 
аккумулируется в нижнем слое, а менее плотная •— в верхнем слое. 

Градиент механического потенциала (5.14) является движущей си-
лой гравитационной конвекции, которая может происходить как в сво-
бодных жидкостях, так и в жидкостях, заполняющих пористые среды. 

В последнем случае локальная скорость конвекции v, которая 
представляет собой среднюю скорость вертикальной фильтрации, свя-
зана с градиентом механического потенциала выражением (Шейдег-
гер, 1960): 

V-

где k0 — проницаемость, rj — динамическая вязкость. 
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Из выражения (5.15) следует, что скорость фильтрации определя-
ется проницаемостью среды, с одной стороны, и различием плотностей 
жидкости, с другой стороны. 

Проницаемость ко некоторых сред характеризуется следующими 
числами (Шейдеггер, 1960). 

Песок рыхлый 2-Ю"7—1,8-10~° см-
Кварцевый порошок . . . 1,3-10~10—5,1-IO-10 см-
Песчаник 5-IO - 1 2— 3-ICr f t см-
Известняк, доломит . . . 2-10"»—4,5-Ю-1 '-1 см-

Варьирование градиента механического потенциала, зависящее от 
соотношения плотностей природных растворов, не превышает долей 
единицы. По этой причине гравитационное перераспределение раство-
ров может происходить из-за малости градиентов механического потен-
циала только в очень хорошо проницаемых породах, у которых величи-
на kQ не ниже 10~6—Ю -7 см2. В этом легко убедиться, подставив в урав-
нение (5.15) числовые значения величин, в него входящих. Практически 
гравитационная конвекция может иметь место только в однородных хо-
рошо отмытых песках. Наличие прослоев глин, глинистых песчаников, 
известняков, доломитов и других пород с низкой проницаемостью со-
вершенно исключает конвективное перераспределение растворов под 
влиянием поля силы тяжести Земли. 

Поскольку и трансгрессивные, и регрессивные серии морских осад-
ков всегда представлены чередующимися пластами с разной проницае-
мостью, в том числе глинистыми и карбонатными породами, гравита-
ционная конвекция никакого значения в региональных гидрогеохимиче-
ских процессах иметь не может. Этот вывод находится в соответствии 
с эмпирическими данными по гидрогеохимической структуре седимен-
тационных бассейнов, в пределах которых более концентрированные 
растворы геологически длительно залегают на менее концентрирован-
ных, не подвергаясь гравитационной конвекции. 

Из-за региональной невозможности гравитационной конвекции нет 
необходимости приводить решение уравнения (5.4) для этого случая. 
Отметим только, что это решение применимо ко всем случаям фильтра-
ционного замещения менее минерализованного раствора более минера-
лизованным: направление фильтрации — вертикальное, горизонтальное 
или под любым углом к горизонтальной плоскости — значения не имеет. 
Поэтому решение рассматривается ниже применительно к модели, 
имеющей региональное значение. 

Вынужденная конвекция (фильтрационная диффузия) 

В седиментационных бассейнах вынужденная конвекция, т. е. кон-
вективная диффузия под влиянием внешних силовых полей, сводится 
в основном к фильтрационной диффузии, движущей силой которой яв-
ляется градиент потенциала течения. Определяя фильтрацию как дви-
жение жидкостей в пористых средах, можно определить фильтрацион-
ную диффузию как конвективную диффузию в пористых средах. 

По аналогии с конвективной диффузией в свободных жидкостях 
основное уравнение фильтрационной диффузии в векторной форме дол-
жно иметь вид: 

-J^r = D • d i v g r a d c — v • grad с, (5.16) 

а в координатной форме: 
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Уравнения эти описывают распределение концентрации в движу-
щейся среде в зависимости от пространственных координат и времени. 

В уравнении (5.17) коэффициент диффузии D и компонент скоро-
сти Vi относятся к пористым средам и являются истинными, а не кажу-
щимися величинами. Если последние обозначить через £)ф , их, иу, uz, 
то будут справедливы соотношения: 

V x = ^ - , V z = ^ , (5.18) Tti х т ' У т ' z tti Vlj-iuZ 

где m — эффективная пористость среды, которая в анизотропных сре-
дах имеет разные значения в разных направлениях. 

Д л я решения основного уравнения конвективной диффузии для 
краевых условий, типичных для седиментационных бассейнов, введем 
следующие упрощающие допущения: а) пористые среды являются гомо-
генными и изотропными; б) жидкая и твердая фазы пористых сред хи-
мически и физико-химически не взаимодействуют; в) в гидродинамиче-
ском отношении конвективные потоки являются параллельными, т. е. та-
кими, в которых от нуля отличается только один компонент скорости, 
вследствие чего все частицы жидкости движутся в одном направлении; 
г) скорость в направлении движения жидкости не варьирует; д) движе-
ние жидкости предполагается стационарным ( | ~ = 0), а жидкость не-
сжимаемой (div и = 0); е) коэффициенты диффузии постоянны и от кон-
центрации не зависят; ж) конвективная диффузия происходит в изо-
термических условиях в отсутствие других внешних полей, кроме поля, 
рассматриваемого в качестве действующей причины конвекции; з) пори-
стая среда насыщена однородной жидкой фазой, причем вытесняемая 
и вытесняющая жидкости могут смешиваться во всех соотношениях. 

Эти предположения позволяют получить только приближенное ма-
тематическое описание процессов фильтрационной диффузии, протекаю-
щих в подземных водах седиментационных бассейнов. На данном этапе 
развития гидрогеологии не представляется возможным получить более 
точные расчетные зависимости из-за большой сложности исходных 
уравнений физико-химической гидродинамики и еще большей сложно-
сти геолого-гидрогеологической обстановки реальных бассейнов. Одна-
ко даже приближенные решения позволяют получить правдоподобную 
количественную оценку роли диффузионно-конвективных процессов 
в переносе минерального вещества в подземных водах седиментацион-
ных бассейнов, а следовательно, и в формировании их гидрогеохимиче-
ской структуры. 

Фильтрационное замещение менее минерализованной воды более 
минерализованной. Этот процесс происходит по схеме, изображенной 
на рис. 5.1. С момента времени т = 0 начинается фильтрационное вытес-
нение менее минерализованной воды, заполнявшей до т ^ О пористую 
среду более минерализованной водой. Направление фильтрации роли 
не играет, так как в математические зависимости входят не действую-
щие силы, а вызванные ими локальные скорости фильтрации — вектор-
ные величины. 

Граничные и начальные условия процесса для одномерной филь-
трации: 

C(O1-C) = Ci, * > 0 

С ( Л , 0 ) = Cq , Х > 0 

с ( о о , т ) = с 0 , Т > 0 
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Решение основного уравнения конвективной диффузии для этого 
случая представляет собой функцию: 

•Со 
= » e r f c M ^ = V (5 -19) C 5 - C 0 2 ^ 2 Y D l 

где с — концентрация соли на расстоянии х от границы замещаемого и 
замещающего растворов во время т; Cs и C0 — начальная концентрация 
более и менее минерализованной воды соответственно; v — истинная 
средняя скорость фильтрации; т — время с начала процесса; DL— фак-
тор или коэффициент продольной дисперсии. 

Уравнение (5.19) характеризует распределение концентрации соли 
в фильтрационно-диффузионной зоне, формирующейся на границе рас-
творов с разной соленостью в процессе их фильтрационного смешения 
в предположении, что концентрация с является функцией только х и т 
что никаких ее поперечных градиентов не существует. 

Легко заметить, что функция (5.19) представляет собой математи-
ческое выражение нормального закона теории вероятностей и обладает 
поэтому двумя свойствами. 

1. Распределение концентрации симметрично относительно средней 
точки x = v-x, находящейся в центре фильтрационно-диффузионной 
зоны. В этой точке отношение ——-- = 0,5. Д а н н а я точка перемещается 

e S C0 

с истинной средней скоростью фильтрации v, в то время как все осталь-
ные точки перемещаются с переменной скоростью: 

w = v + a j / / r , (5.20) 

где а — аргумент нормальной функции распределения, смысл которого 
очевиден из выражения а= х , 0 = 2 ] /£> ь -т . 

Из уравнения (5.20) следует, что при с ~ с " < 0 , 5 w > v , а при 
Cs—C0 

j~r~ > 0 , 5 <г>; при т^-оо w-+v. 
2. Кривая нормального распределения асимптотически приближа-

ется к оси абсцисс на протяжении от —оо до + о о . Поэтому мощность 
конвективно-диффузионной зоны определяют, з адаваясь произвольными 
значениями концентрации в начале и в конце зоны. 

В общем случае мощность зоны L можно выразить посредством 
уравнения: 

L : ( 5 . 2 1 ) 

Если принять а = 1 , то мощность зоны определится значениями кон-
центрации Ci — 0,84-Cs и с2~0,16-Cs. П л о щ а д ь под нормальной кривой 
при значениях х от —оо до + о о равна 1. При а = 1 под кривой ограни-
чивается площадь, равная 68,27% полной площади. Поэтому обычно 
при вычислении мощности конвективно-диффузионной зоны принимают 
значения C1 = O1O-Cs и с2 = 0,10-c s . В этом случае а « 1 , 3 5 , а зона зани-
мает уже около 80% всей площади под кривой. 

И з уравнения (5.21) следует непосредственно, что в ходе времени 
мощность диффузионной зоны возрастает. Этот вывод проверен экспе-
риментально изучением конвективной диффузии в капиллярных труб-
ках и пористых средах разной длины (см. рис. 5.2). 

Экспериментальная проверка уравнения (5.19) была выполнена 
многими исследователями. Опыты производились в основном по схеме 
процесса, изображенной на рис.. 5.1. Концентрация измерялась либо на 
выходе раствора из фильтрационной колонки, либо в самой колонке. 
В последнем случае использовались изотопы, распределение которых 
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по длине колонки изучалось посредством специальных счетчиков-щупов 
(Рачинский и др., 1962). Почти во всех случаях совпадение экспери-
ментальных точек и теоретических кривых распределения концентрации 
в конвективно-диффузионной зоне было вполне удовлетворительным. 

Это хорошо видно на рис. 5.4, характеризующем распределение 
безразмерной концентрации — в конвективно-диффузионной зоне в за-

cS 

висимости от безразмерного аргумента функции ошибок т]. Точками 
показаны экспериментальные данные, полученные при изучении одно-

9 = 
X-Vt 

щ ? 

Рис. 5.4. Распределение безразмерной концентрации (cjcs) в зависимости от 
безразмерного параметра т) (по A. Ogata and К. В. Banks, 1961): 

точки — экспериментальные данные; линия — теоретическая кривая 

мерной гидродинамической дисперсии в цилиндрических вертикальных 
колонках, заполненных песком или стеклянными шариками. Теоретиче-
ская кривая вычислена по уравнению (5.19). 

Некоторыми исследователями (Aranofsky and Heller, 1957; Ogata 
and Banks, 1961) решение основного уравнения конвективной диффу-
зии в полуограниченных пористых средах при указанных выше краевых 
условиях представлено в виде функции: 

•Со 
-C0 

erfc 
2 J / Z V + ехр 

V • X 
~dT 

• erfc X + V • Z 

WW (5.22) 

В отличие от уравнения (5.19) уравнение (5.22) показывает, что 
распределение концентрации относительно x = v-% может быть и не-
симметричным. На это указывает второй член в скобках уравнения 
(5.22). Несимметричность появляется при больших значениях величины 

DL 

"Л = -^-J- и может быть следствием либо большой величины коэффици-
ента дисперсии DL, либо очень малого удаления точки наблюдения от 
границы растворов с разной концентрацией. Так как в пористых средах; 
DL<N-IOR1—ft-IO-2, то несимметричность фронта конвективной диффу-
зии проявляется только вблизи источника питания, а на некотором уда-
лении от последнего распределение концентрации становится приблизи-
тельно симметричным. Огата и Бенкс (1961) показали, что вторым чле-
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ном можно пренебречь, если т] <0,0075, так как в этом случае ошибка 
не превышает 5%. Это обстоятельство позволяет в дальнейшем огра-
ничиваться формулой (5.19). 

Поперечная дисперсия в ламинарных потоках в пористых средах. 
Выше была рассмотрена гидродинамическая дисперсия в направлении 
движения потока, которую называют продольной или осевой (аксиаль-
ной). При этом предполагалось, что градиенты концентрации в попе-
речном сечении потока отсутствуют. Если последние имеются, то помимо 
продольной дисперсии должна наблюдаться дисперсия вещества в ла-
теральных направлениях, т. е. в направлениях, перпендикулярных про-
дольной дисперсии. Эта дисперсия причинно связана с конвективным 
перемещением жидкости; ее количественный эффект может значительно 
превышать эффект молекулярной диффузии. Данная дисперсия назы-
вается поперечной или латеральной. 

В седиментационных бассейнах эта дисперсия может наблюдаться, 
например, при вторжении морской воды в водоносные горизонты, со-
держащие пресную воду. Перед фронтом вторгающейся морской воды 
формируется зона продольной конвективной дисперсии, а на ее флан-
г а х — зоны поперечной конвективной дисперсии. Поперечная дисперсия 
отчетливо выражена при запуске в водоносные горизонты красителей 
из точечных источников питания (скважин и пр.). Поэтому ее количе-
ственная оценка имеет определенный интерес и для гидрогеохимии. 

Теоретическое и экспериментальное изучение поперечной диспер-
сии проводили многие исследователи (Ogata, 1961; Grane and Gardner, 
1961; Simpson, 1962; Van der Poel, 1962; Har leman and Rumer, 1963). 

Этими исследователями показано, что основное уравнение конвек-
тивной диффузии (5.4) для потока жидкости в направлении х можно 
записать с учетом продольной и поперечной дисперсии в следующей 
форме; 

дс , дс г*. д2с I т-ч д2с / г ооч . — == Д — 4 - / Л — (5.23) д- • дх 1 дх- 1 - ду2' 4 7 

где DI и D2— коэффициенты, характеризующие гидродинамическую 
дисперсию в продольном и поперечном направлениях; с — концентра-
ция; у — к о о р д и н а т а в направлении поперечной дисперсии. 

В общем виде уравнение (5.23) не разрешимо. Имеются его реше-
ния для частных случаев. Рассмотрим одно из них (Har leman and Ru-
mer, 1963). 

Представим себе стационарный однородный поток жидкости в по-
ристой среде, ограниченной сверху и снизу непроницаемыми стенками 
(рис. 5.5). Скорость фильтрации v постоянна во всем объеме пористой 
среды и от х не зависит. Если принять граничные условия: 

С ( 0 , у) = Cs Д Л Я — С » < У < OO ; 

С ( 0 , У ) = 0 Д Л Я 0 < у < Оэ; 
дс;ду = 0 для у=± оо при всех х, 

то уравнение (5.23) приобретет вид: 

(5-М) 

Членом - A r пренебрегаем ввиду его малости по сравнению с членом 
д'2с 

- ^ j - . Правомерность этого шага подтверждена экспериментально. 
Решением уравнения (5.24) является функция: 

i = - T e r f c 
У 

2 (Dr- xiv) 7D (5.25) 

где DT — коэффициент поперечной дисперсии. 
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Уравнение (5.25) проверено экспериментально. 
Фильтрационная диффузия вещества в ламинарном потоке жидко-

сти, омывающей растворимое тело. Пусть имеется стационарный лами-
нарный поток жидкости, приуроченный к пористой среде А (рис. 5.6), 
которая подстилается, начиная с точки х = 0, полуограниченным в на-
правлении х пластом Б растворимой соли. Мощность водонасыщенной 

V, 

H 

^=¾ ''- ;: \."::- ̂  -; ш H '. •.'. '. - х 

ГуГ-Т^' 

— - C 5 -

Рис. 5.5. Поперечная гидродинамическая дисперсия 
в пористой среде: 

пунктиром ограничена зона дисперсии; кривая в ее преде-
лах — распределение концентрации 

пористой толщи, измеряемая по оси у, неограничена, вследствие чего 
верхняя ее граница на процессы конвективной диффузии в жидкой фазе 
среды влияния не оказывает. Действительная скорость потока постоян-
на ( от Л: не зависит) и равна v. 

yI 

, : — . . . 

•А'. 

.1 о • • ~ < 

р V 

Не растворим К б Pacm В о р и м 
х=0 

Рис. 5.6. Фильтрационная диффузия в стационарном по-
токе, омывающем растворимое тело: 

1—2 — кривые распределения концентрации в вертикальном раз-
резе конвективно-фильтрационной зоны; и гра-

ница; б — ее мощность 

При х<0 поток с подстилающим пластом не взаимодействует. 
В точке х = 0 начинаются процессы растворения соли и диффузионной 
се миграции в водную фазу, насыщающую пористую среду. Эти про-
цессы вызывают формирование над поверхностью растворяющегося 
пласта конвективно-диффузионного слоя б, мощность которого нара-
стает в положительном направлении оси х. 

Баланс вещества, диффундирующего в элемент объема пористой 
среды с единичной шириной, приводит к дифференциальному уравнению 
(Bird и др., 1958; Левич, 1959): 

где D — коэффициент молекулярной диффузии. 
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Членом можно пренебречь, считая молекулярно-диффузион-

ный массоперенос в направлении х малым по сравнению с конвектив-
ным массопереносом в этом же направлении, характеризуемым членом 

дс V - -JT--дх 
Таким образом, получаем уравнение: 

дс д^с 

подлежащее решению при следующих граничных условиях: 
дс 

-^7 = O при у = 0 и л- < 0 ; 

C = Cs при У = 0 и х > 0 ; 
C = C0 При СО и — о э < Х < 4 - с о . 

Решением уравнения (5.27) при этих граничных условиях является 
функция (Bird и др., 1958): 

-Со erf с ( ^ \ . (5.28) 
Cs Со W d ^ j 

Эта функция характеризует распределение концентрации в стацио-
нарном потоке жидкости, омывающем пласт растворимой соли. Схема-
тически это распределение показано на рис. 5.6. 

При известном профиле распределения концентрации общее число 
молей растворяющегося вещества, перенесенного в единицу времени из 
пласта Б в водную фазу среды А, можно оценить посредством урав-
нения: 

Q = b -L -(Cs- сй) • , (5.29) 

где Q — количество соли, перешедшее в водную фазу в единицу вре-
мени; Ъ — ширина растворяющегося пласта; L — протяженность раство-
ряющегося пласта в направлении потока; Cs и C0—концентрация рас-
творяющейся соли на верхней границе твердой ее фазы и за пределами 
диффузионного слоя; D — коэффициент молекулярной диффузии; v — 
скорость движения потока. 

Из уравнения (5.29) следует, что скорость диффузионного массо-
переноса из твердой фазы в жидкую пропорциональна корню квад-
ратному из коэффициента молекулярной диффузии и обратно пропор-
циональна корню квадратному из времени взаимодействий' фаз т 

Нетрудно заметить, что глубина растворения по длине пласта не-
равномерна и уменьшается по мере увеличения л". Вследствие этого по-
верхность растворяющегося пласта будет изменяться во времени по 
линии, изображенной на рис. 5.6 пунктиром. 

Решения уравнения (5.27) были получены также А. Н. Патра-
шевым и Н. X. Арутюняном (1941) в форме тригонометрических рядов 
Фурье и X. Крамерсом и П. Д ж . Крейгером (Kramers and Kreyger, 
1956) в форме интеграла от показательной функции. Последнее реше-
ние было проверено экспериментально. 

Решение основного уравнения конвективной диффузии для случая, 
когда диффузионный поток направлен из жидкой фазы на плоскую по-
верхность твердой фазы, где диффундирующее вещество связывается 
химическими реакциями, дал Левич (1959). 

127-



Коэффициент конвективной диффузии 

В решении основного уравнения конвективной диффузии для трех 
описанных выше геометрических условий ,входят в качестве параметра 
коэффициент молекулярной диффузии D (уравнение 5.28), коэффициент 
продольной фильтрационной диффузии DL (уравнение 5.19) и коэффи-
циент поперечной фильтрационной диффузии DT (уравнение 5.25). 

Остановимся на рассмотрении коэффициентов продольной и попе-
речной конвективной диффузии. Отметим, что эти коэффициенты, как 
и коэффициент молекулярной диффузии, могут рассматриваться в ка-
честве параметров только в первом приближении, так как они нахо-
дятся в зависимости от концентрации, температуры и многих других 
факторов, неоднородных по объему пористой среды (водоносного ком-
плекса, горизонта, слоя). 

Коэффициент продольной фильтрационной диффузии. Теоретиче-
ское и экспериментальное исследование конвективной диффузии в ка-
пиллярах и пористых средах показало, что приближенно распределение 
средней в поперечном сечении конвективно-диффузионной зоны концен-
трации выражается в системе отсчета, движущейся со средней скоро-
стью, диффузионным уравнением для неподвижной среды с эффектив-
ным коэффициентом Dell' 

I = A - S - (5-30) 
При выводе этого уравнения предполагается, что молекулярная 

диффузия в продольном направлении пренебрежимо мала по сравне-
нию с чисто конвективной дисперсией. Если в качестве параметра по-
следней принять некоторый коэффициент DK, то для капилляра в соот-
ветствии с указанным предположением: 

A s f f - D k = 4g.д > (5.31) 

где R — радиус капилляра, v — с р е д н я я скорость конвективного дви-
жения жидкости, D — коэффициент молекулярной диффузии. 

Из уравнения (5.31) следует, что Z)etf изменяется при данном ра-
диусе капилляра прямо пропорционально квадрату скорости конвекции 
и обратно пропорционально коэффициенту молекулярной диффузии. 

Уравнение (5.30) с коэффициентом Dett, определяемым выраже-
нием (5.31), справедливо при 

»7- (5-32) 
В свободных жидкостях £>~10~ 5 см2/сек. Если принять R = 0,1 см, 

то в этом частном случае уравнение (5.31) сохраняет свою силу при 
w > 1 0 ~ 3 CMjсек. 

При более низких скоростях конвекции необходимо учитывать 
влияние молекулярной диффузии. В этой связи целесообразно записать 
(Фикс, 1957): 

D e f f = D + Dk. (5.33) 
При Dh<^D процесс описывается уравнением молекулярной диффу-

зии, и движение среды роли не играет. Если Щ- > 1 , то процесс описы-
вается уравнением конвективной диффузии и молекулярная диффузия 
имеет подчиненное значение. 

Структура £>eff, определяемая уравнением (5.33), учитывает оба 
возможных (на молекулярном уровне) механизма рассеяния вещества 
в процессах конвективной диффузии и справедлива как для капилляров, 
так и для пористых сред. 
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Экспериментально определяется совместный эффект обоих меха-
низмов, поэтому экспериментальные коэффициенты продольной и попе-
речной диффузии, обозначаемые символами DL и DT соответственно, 
имеют смысл и структуру эффективных коэффициентов диффузии. 

По многочисленным экспериментальным данным ряда исследовате-
лей, изучавших конвективную диффузию в пористых средах, можно счи-
тать справедливой следующую зависимость: 

D1 = D -г 7. • V , (5.34) 

где а и п характеризуют геометрию порового пространства (размер 
частиц, их форму, степень сортировки), о — средняя скорость филь-
трации. 

Показатель п почти всегда близок к единице, а фактор а варьи-
рует в довольно широких пределах. 

В табл. 29 сведены данные ряда исследователей, характеризующие 
величину DL в водной фазе пористых сред, которые имеют упорядочен-
ную или случайную упаковку слагающих их частиц. Материал, форма 
и размеры частиц варьируют. В опытах использовались природные пес-
чаные зерна, стеклянные шарики, шарики из целлюлозы, ацетата, пла-
стиков, металлов и пр. Форма частиц: угловатые зерна, сферы, кольца, 
пластинки. Диаметр сферических частиц от 0,39 до 6,13 мм, песчаных 
зерен от 0,10 до 1,4 мм. Исследования производились при комнатной 
температуре. 

Эти же данные нанесены на рис. 5.7, на котором проведена линия 
регрессии log DL ПО log о. 

Из таблицы и рисунка следует, что в пористых средах величина 
коэффициента продольной фильтрационной диффузии, в отличие от 
коэффициента молекулярной диффузии, варьирует в чрезвычайно широ-
ких пределах — от 2,5-IO"5 до 6,0 см2/сек. Линейное расположение то-
чек вдоль линии регрессии указывает, что основной причиной широкого 
варьирования величины DL является такое же широкое варьирование 
скорости фильтрации — от 3,2-IO"4 до 4,13 см/сек. Тесную зависимость 
величины DL от скорости о подтверждает высокий коэффициент прямо-
линейной корреляции I o g D b по logo , равный 0,85 (число точек наблю-
дений п = 1 8 3 ) . 

Линия регрессии в логарифмической анаморфозе характеризуется 
уравнением прямой линии: 

log DL = 1,296 • leg v — 0,642, (5.35) 

а в виде степенной зависимости уравнением: 

DL = 0,228 V ' 2 9 6 . (5.36) 

Рассеяние точек относительно линии регрессии, обусловленное гео-
метрией пористых сред, с одной стороны, и различием в методах экспе-
риментальных исследований, с другой стороны, не очень значительно, 
несмотря на существенную разнородность материала и структуры пори-
стых сред. 

Р. Р. Румер (Rumer, 1962), работая с однородными упаковками 
из кварцевого гравия (cf50= 1,65 мм) и из стеклянных шариков (d50 = 
= 0,3° мм), получил корреляционные уравнения: 

для кварцевого гравия DL = 0,2-01-083; 
для стеклянных шариков DL = 0,0207-01-105. 
Сравнивая уравнения Румера с уравнением (5.36), видим, что 

объединение в одну совокупность разных пористых сред привело к уве-
личению величины показателя п — от значений, близких к единице, до 
!,296, т. е. примерно на 20%. Сделанное нами объединение данных ана-
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Т а б л и ц а 29 

Коэффициенты продольной конвективной диффузии в пористых средах 

Среда 
dSO-

MM 
Порис-
тость, 

Истинная скорость 
фильтрации v, 

см}свк 

Коэффициент продольной 
диффузии D^, 

слеЧсек 
Источник 

Песок 0,10— 
0,25 — 

10-2 
3-10-2 

1,3-Ю-з 
3,3-10-з Day (1956) 

Стеклянные 
шарики 

6 — 4,68-10-1—1,56 4,44-10-1—1,5 St rang and 
Geankoplis 

(1958) 

Песок 0,25— 
0,83 

33,9 1,22-10-2 7,32-IO-1 Lau, Kauf-
man Todd 

(1959) 

Стеклянные 
шарики 

13 
3,21 
0,47 

40 
39 
36 

6,1-10-1—3,67 
1,44—3,21 
1 ,29-2 ,60 

6.4-10-1—3,14 
6 .5 -10-1 -3 ,45 

1 ,64-10 -1 -3 ,44-10-1 

Llles and 
Geankoplis 

(1960) 

Песок 38 7,1-10 -2 -1 ,63-10-1 
4,1-10-2—1,35-10-1 
1,62-10 -1-5 ,78-10-1 

3 ,22-10-2-4 ,48-10-2 
9,15-10-3—2,05-10-2 
3,08-10-2—4,34-10-1 

Чжоу 
Чэн-Сюнь 

(1961) 

Гравий 

Стеклянные 
шарики 

1,65 

0,39 
39 
39 

3,64-10-2—4,31-10-1 

1,3-10-2—1,8-10-1 

5,46-10-3-8,32-10-2 

2 ,10 -1 -5 ,5 -Ю - з 
Rumer 
(1962) 

Сферы из 
целлулоида 

Сферы из 
ацетата 

2 

2 
2 

40 

37 
38 

3,35-10-2—3,8-10-1 

1,22-10-2—1,44-10-1 
7,9-10-3—7,5-10-2 

4,7-10-3—7,65-10-2 

1,14-10-3—2,15-10-2 
7,2-10-4—1,19-10-2 

Harleman, 
Mehlhorn, 

(1963) 

Сферы из 
пластика 

1,4 
0,92 
0,65 

38 
37 
36 

6,6-10-3—1,44-10-1 
6 ,4 .10-3-1 ,32-10-1 
1,26-10-2-1,41-10-1 

3,4-10-4—1,47-10-2 
1 ,9-10 -4 -6 ,9 -Ю - з 
2 ,7 -10 -4 -5 ,7 -Ю-з 

Сферы из 
стекла 

0,39 36 1,48-10-2-1,22-10-1 1,98.10-4—2,65-Ю-з 

Песок 0,92 
1,40 
0,45 

40 
39 
39 

9,8-10-3—1,26.10-1 
8,3-10-3-1 ,24-10-1 
9,8-10-3—1,28-10-1 

4,9-10-4—1,03-10-1 
6,3-10-4—1,56-10-2 

1,89-10-4-4,6-Ю-з 

Сферы из 
пластика 

0,96 36 2,24.10-"—8,3.10-3 6 ,1-10-3-1 ,3-10-1 Har leman 
and Rumer 

(1963) 

Частицы из 
металла 

1 
2 

— 4,43-10-1—3,53 
8,72-10-1—4,13 

4,36-10-1—5,91 
5,33-10-1—6,00 

Stahel and 
Geankopl is 

(1964) 

Песок 0,2 — 3,2-10-4—2,7-10-2 2 , 5 - 1 0 ^ - 2 , 5 - 1 0 - 3 Baetsle and 
Souff r ian 

(1967) 
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логично увеличению неоднородности среды. Следовательно, показа-
тель Ii характеризует в первую очередь неоднородность пористых сред. 

В нижней части графика, соответствующей низким значениям v 
(меньше IO -2 см!сек), число точек не велико. Поэтому существенное 
отклонение трех нижних точек от линии регрессии может быть случай-

W 

10'• ю~ 10° 
Спорость фильтрации V/г.м/прн) 

Рис. 5.7. Зависимость коэффициента продольной диффузии Di от истинной 
скорости фильтрации: 

точки — э к с п е р и м е н т а л ь н ы е д а н н ы е : Л И Н И Й — линия регрессии IogDb по I o g y 

ным, но вместе с тем оно может быть и следствием изменения механиз-
ма рассеяния за счет возросшего значения молекулярной диффузии и 
уменьшения роли механической депрессии. 

Исследуем степенную функцию (5.36). При у = 0 и Dl-Q. Это, оче-
видно, неверно, так как из уравнения (5.38) следует, что при v = 0 
Dl = D. Следовательно, функция (5.36) справедлива только при значе-
ниях V не ниже -~10~2 см2/сек. Далее заметим, что функция возрастает 
по мере увеличения аргумента, график ее вогнут. Скорость роста функ-
ции быстро увеличивается в диапазоне значений у ~ ICh2 см/сек. Воз-
можно, что здесь находится переход от дисперсии, вызываемой преиму-
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щественно механическим перемешиванием, к дисперсии вследствие 
совместного механического и молекулярно-диффузионного рассеяния. 

В области малых значений v группируются экспериментальные 
данные, относящиеся к песчаной среде с йъо = 2-\0~2 см (Baetsle and 
Souffr ian, 1967). При комнатной температуре фильтровалась почти чи-
стая вода с D = I — 2 - 1 0 ~ 5 см2/сек. Д л я этих условий в соответствии 
с уравнением (5.7) число Пекле при и<1(У~2 выразится соотношением: 

р . _ f Ю - * - 2 - 1 0 - * 1 П  
jr^ — Ij — 2 • 10~5 ^ и -

Как отмечалось выше, значениям числа Р е < 1 0 соответствует об-
ласть фильтрационной дисперсии, в формировании которой принимают 
участие и чистая конвекция и молекулярная диффузия. Поэтому выска-
занное предположение в неслучайном отклонении точек от линии ре-
грессии кажется достаточно вероятным. 

Экспериментальному изучению конвективной диффузии в пористых 
средах, в том числе определению числовых значений коэффициентов 
фильтрационной диффузии, в настоящее время уделяется много вни-
мания. Исследуется зависимость DL от ряда факторов: скорости филь-
трации, материала, размера и формы частиц, неоднородности упаковки 
частиц, длины фильтрационных колонок, вязкости жидкостей, режима 
фильтрации — установившегося или неустановившегося. Влияние тем-
пературы, давления, макроскопической неоднородности сред пока не 
изучалось. 

Влияние первых трех факторов нами уже освещено. Что касается 
влияния размеров колонок, то при экспериментальном изучении конвек-
тивной диффузии в капиллярах и в песчаных колонках разной длины 
было обнаружено, что DL зависит от длины капилляра или колонки, 
увеличиваясь с увеличением их длины. Установлено, что эта зависи-
мость связана с техникой эксперимента. Устранение «концевых эффек-
тов» показало, что никакого влияния длина на DL не оказывает (Bai lag 
and Gogarty, 1962; Liles and Jeankoplis, 1960). 

На пренебрежимо малую зависимость DL от вязкости фильтрую-
щихся жидкостей в пределах варьирования v от 1 до 26 сантипауз ука-
зывают Е. X. Эбах и Р. Р. Уайт (Ebach and White, 1958). 

И. Фет (Fatt1 1961) установил, что в процессах фильтрации одно-
фазных жидкостей не существует «мертвых концевых» пор, т. е. пор, 
не охваченных массопереносом. 

Р. Б. Бенкс и С. Джерасат (1962) и Румер (1962) показали, что 
в процессах неустановившейся фильтрации величина DL коррелируется 
со скоростью и может быть вычислена по уравнению DL = a-vn, если 
и — усредненная по времени скорость фильтрации. 

Коэффициент поперечной фильтрационной диффузии. В средах, 
в которых имеются градиенты концентрации не только в направлении 
фильтрации, но и перпендикулярном к нему, возникают процессы ла-
теральной конвективной диффузии. Экспериментальные данные ряда 
исследователей показывают, что параметр этого процесса •— коэффи-
циент поперечной фильтрационной диффузии DR — зависит, как и DL, 
от скорости фильтрации. На основании этого можно записать: 

D t = D + ? , • vm , (5.37) 

где D — коэффициент молекулярной диффузии, V — истинная скорость 
фильтрации, р и m — параметры, зависящие от геометрии поровой си-
стемы (формы и размеров частиц, их сортировки и др.) . 

Представление о числовых значениях DT дает таблица 29, в кото-
рой сведены данные экспериментального изучения поперечной диффу-
зии в пористых однородных средах. 
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Т а б л и ц а 30' 
Коэффициенты поперечной фильтрационной диффузии 

Коэффициенты фильтра-

Фильтрационная среда 
Скорость ционной диффузии, см'21сек 

DL Фильтрационная среда фильтрации V, И ту:;:;,': 
CMjCeK 

DL Dr 
DJ 

Песок с d50 = 0,02 см 6,5-10-з 7 , 1 - 1 0 - 2 Baestle ant! 
1,6-10-з • — 2,4-10- ' 2 Souffrain 
5,1 -10-4 — 2,1 • 10—г> 1,3 ( 1 9 6 7 ) 
3 , 3 - 1 0 - 4 — 1,6-Ю-з 1,3 

( 1 9 6 7 ) 

Упаковка из пласти- 2,84-10-1 6,56-10-1 Har leman 
ковых сфер с 2,03-10-1 — 6,35-10-1 and Rttmei 
rf5o = 0,096 см 1 , 7 5 - 1 0 - 1 — 5,38.10-> (1963) 

1 , 3 0 - 1 0 - 1 8,26-Ю-з — - 1 5 * 
(1963) 

1,03-10-1 _ 3 , 8 4 - 1 0 - 4 17* 
1,01-10-1 6,63-10- : ! — 

6,35-10-2 — 2 , 5 6 - 1 0 - 1 
6,79-10-- 3,61 • 10 -3 — 14* 
2 , 9 5 - 1 0 - 2 

3,61 • 10 -3 
1,37-10-1 

3,25-10-= 1,65-10" з — 12* 
1 , 1 6 - 1 0 - 2 — 9 , 2 5 - 1 0 -

:: Подсчитано автором работы. 

Из табл. 30 следует, что DR возрастает при увеличении скорости 
фильтрации. В области малых скоростей фильтрации DL и D1 имеют 
близкие числовые значения. При больших значениях скорости DL мо-
жет превышать DT в 50 и более раз. 

Т. К- Перкинс и О. Джонсон (1963), коррелируя эксперименталь-
ные данные ряда исследователей, установили, что поперечная конвек-
ция контролируется в основном молекулярной диффузией при числах 

Dl 
Пекле ( P e ) ^ l , которым соответствуют ^ 0 , 9 . Чистая конвекция 

" T 
полностью контролирует поперечную дисперсию при величинах числа 

Р е > 1 0 0 ( ^ - > 1 0 ) . Из этих чисел следует что поперечная дисперсия 

в меньшей степени зависит от скорости фильтрации, чем продольная. 
Ясно также, что влияние молекулярной диффузии проявляется в этом 
случае до значительно больших скоростей фильтрации, чем в случае 
продольной дисперсии. 
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Глава VI 

К О Н В Е К Т И В Н О - Д И Ф Ф У З И О Н Н Ы Й М А С С О П E P E H O C 
В П О Д З Е М Н Ы Х В О Д А Х С Е Д И М Е Н Т А Ц И О Н Н Ы Х Б А С С Е Й Н О В 

Геологические модели 

Количественная оценка реального значения конвективно-диффузи-
онных процессов в переносе минерального вещества в подземных во-
дах седиментационных бассейнов в геологическое время представляется 
задачей исключительно трудной. Дело в том, что во всех математиче-
ских моделях этих процессов, включая самые простейшие, имеется па-
раметр — коэффициент конвективной диффузии, — подверженный чрез-
вычайно сильному варьированию даже в однородных средах. В лабора-
торных пористых системах главной причиной этого варьирования явля-
ется варьирование скоростей фильтрации водных фаз. При переходе 
к реальным гидрогеологическим системам этот эффект можно учесть 
хотя бы в первом приближении, используя экспериментально найден-
ную зависимость коэффициентов конвективной диффузии от скорости 
фильтрации. Но в реальных системах на этот эффект накладывается 
влияние температуры, давления, литологической неоднородности пори-
стых сред, нестабильности краевых условий в геологическое время. 
Влияние этих факторов в настоящее время оценить пока трудно или 
вовсе невозможно из-за отсутствия экспериментальных и натурных на-
блюдений. Поэтому мы вынуждены ограничиться характеристикой 
масштаба проявления конвективной диффузии в региональных гидро-
геохимических процессах и качественной оценкой ее отражения в гид-
рогеохимической структуре седиментационных бассейнов. 
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В отличие от молекулярно-диффузионного массопереноса, конвек-
тивно-диффузионный массоперенос в подземных водах может протекать 
только при наличии фильтрационного перемещения подземных вод, при-
чем скорость такого перемещения не может быть неограниченно малой. 
Это означает, что в седиментационных бассейнах конвективно-диффу-
зионный массоперенос приурочен к тем водонасыщенным комплексам 
и горизонтам, в пределах которых, исходя из их проницаемости и гид-
родинамической позиции, может происходить геологически длительная 
фильтрация подземных вод. 

На умеренных глубинах такой фильтрации заведомо не подвер-
жены мощные толщи глинистых пород. Возможно, что фильтрация не 
наблюдается или происходит с очень малыми скоростями в самых глу-
боких, мульдовых частях бассейнов д а ж е в пределах хорошо проницае-
мых пород из-за малости градиентов фильтрационного потенциала. Не 
могут фильтрационно перемещаться изолированные скопления пресных 
или соленых вод в линзообразных телах хорошо проницаемых пород, 
заключенных в непроницаемых осадочных формациях (каменная соль, 
глины). Следовательно, можно полагать, что конвективная диффузия 
в седиментационных бассейнах приурочена только к водоносным гори-
зонтам и комплексам, границы которых одновременно являются грани-
цами конвективно-диффузионных систем. 

В этой связи представляется целесообразным рассмотреть некото-
рые геологические модели конвективно-диффузионного массопереноса 
в подземных водах седиментационных бассейнов. 

1. В пределах одной и той же пористой среды более минерализо-
ванная вода фильтрационно вытесняет менее минерализованную. Такие 
процессы наблюдаются при «интрузии» морской воды в водоносные 
горизонты, первоначально содержащие пресные воды. Модель проли-
вает свет на возможность и механизм образования так называемых 
эпигенетических ископаемых подземных вод. Рассмотрение справедливо 
и в случаях, когда менее минерализованная вода вытесняет более мине-
рализованную. 

2. Водоносная пористая толща перекрывает или подстилает пласт 
каменной соли. Модель чрезвычайно широко распространена в седимен-
тационных бассейнах. 

3. Глинистая формация морского генезиса претерпевает геостати-
ческое уплотнение. 

Д л я упрощения анализа примем следующие ограничения: 
1) водовмещающие пористые среды являются однородными, изо-

тропными и инертными в физико-химическом и химическом отношении; 
2) температура и давление в пределах конвективно-диффузионных 

систем не варьирует, а внешние силы, кроме сил, вызывающих филь-
трацию, влияния на них не оказывают; 

3) процессы фильтрации имеют стационарный (установившийся) 
характер, а скорость фильтрации постоянная во всем объеме водонос-
ной формации; 

4) геометрия фильтрационных систем с начала процессов конвек-
тивной диффузии изменениям не подвергалась. 

Первая модель 

Рассмотрение первой модели начнем с изложения информации по 
конкретным геологическим объектам, проливающим свет на роль кон-
вективной диффузии в переносе растворенного в подземных водах мине-
рального вещества в относительно длительные промежутки времени. 
В качестве таких объектов изберем Ясханскую линзу пресных вод 
(Центральные Каракумы) и побережье п-ва Флорида (США). 
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Ясханская линза пресных вод. Некоторые особенности в гидрогео-
химическом и гидродинамическом строении этой и других линз Турк-
менских Каракумов позволяют оценить относительную роль процессов 
молекулярной и фильтрационной диффузии в переносе растворенного 
в подземных водах минерального вещества в период времени, исчисляе-
мый несколькими тысячами лет. Исходные данные для такого рассмот-
рения имеются в работе Н. Г. Шевченко сб. «Линзы пресных вод пус-
тыни» (1964) в которой содержатся некоторые дополнительные данные 
по химическому составу подземных вод линзы. 

Ясханская линза (рис. 6.1 и 6.2) представляет собой локальное 
подземное скопление пресных вод, без водоупора залегающих на по-
верхности регионального (Каракумского) потока соленых грунтовых 
вод. Те и другие воды образуют единую в гидродинамическом отноше-
нии систему безнапорных вод, медленно перемещающихся в сторону 
Узбоя и обширных солончаков на западе Низменных Каракумов. Русло 
Узбоя и солончаки являются единственными дренами этих вод. Водо-
вмещающие отложения представлены аллювиальными, преимуществен-
но мелкозернистыми песками с редкими линзообразными прослоями 
глин и супесей. Отложения были сформированы пра-Амударьей в ран-
не- и среднечетвертичное время. 

Между соленой и пресной водой имеется отчетливо выраженная 
переходная зона, в пределах которой общая минерализация воды за-
кономерно уменьшается от более чем 10 г/л до 0,6—0,5 г/л, а состав 
ее меняется от хлоридно-натриевого до гидрокарбонатно-натриевого. 
Изменение общей минерализации воды происходит в основном за счет 
уменьшения концентрации хлористого натрия, который резко преобла-
дает в составе соленых вод. Все это однозначно указывает на диффузи-
онное происхождение переходной зоны. 

Мощность диффузионной зоны возрастает от 40—50 м в донной 
части линзы до 10—25 км у водного зеркала. Схематически изменение 
мощности изображено на рис. 6.3. Однако и на этом рисунке истинные 
соотношения мощностей в вертикальном и горизонтальном направле-
ниях передать невозможно, так как их горизонтальные размеры в 300 
и более раз превышают вертикальные. Единственной причиной столь 
значительного изменения мощности может быть только гидродинами-
ческая структура линзы, так как все другие возможные факторы (гра-
диент концентрации, градиент плотности, градиент температуры, лито-
логический состав) вообще не могут вызвать таких интенсивных изме-
нений, а в пределах линзы они практически не варьируют, или их влия-
ние крайне мало. Например, геотермический градиент ниже зеркала 
грунтовых вод равен 0,006—0,01 град/м. Это означает, что в слое огра-
ниченной мощности температурное поле значимого влияния оказать 
не может ни на какие процессы. Нельзя объяснить варьирование мощ-
ности диффузионной зоны разным возрастом ее отдельных частей: про-
цессы диффузии начинаются одновременно на всех границах пресных и 
соленых вод с первого же момента их соприкосновения. 

Гидродинамическая структура линзы представляется следующей 
(см. рис. 6.2). Единственной дреной вод линзы является неглубоко вре-
занная долина Узбоя. Вследствие этого в активный сток в сторону Уз-
боя вовлечены только самые верхние слои последней, периодически во-
зобновляемые за счет конденсации водяных паров воздуха и споради-
чески за счет инфильтрации скудных атмосферных осадков. Эти источ-
ники питания компенсируют современный подземный сток вод линзы 
в русло Узбоя, не вызывая увеличения ее объема. Очевидно, что в этой 
части линзы (область А на рис. 6.2) основное значение имеет горизон-
тальное движение вод в сторону Узбоя (и г /

А >и х
А ) . 

В донной части линзы, находящейся значительно ниже вреза Узбоя 
(область Б на рис. 6.2), развит плоский безнапорный поток, в пределах 
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Ш Ш Ь B L J f Е к у ? h H / i 

Рис. 6.1. Схема Ясханской линзы в плане (по Н. Г. Шевченко, 1963) 
1 — гидроизогипсы; 2—6 — п л о щ а д и р а с п р о с т р а н е н и я вод с м и н е р а л и з а ц и е й в б л и з и их з е р к а л а 
(г/л): 2 — свыше 10; 3 — от 10 до 5; 4 — от 5 до 2; 5 — от 2 до 1; 6 — м е н ь ш е 1; 7 — граница вод 

с м и н е р а л и з а ц и е й м е н ь ш е 0,6 г/л; 5 — л и н и я р а з р е з а 

-24,3 С», 8) 
1«.( /.¢,5; 

Рис. 6.2. Продольный разрез Ясханской линзы (по Н. Г. Шевченко, 1963): 
1 — уровень грунтовых вод; 2 — с к в а ж и н ы ; пунктиром п о к а з а н ы с к в а ж и н ы , спроектированные на 
плоскость р а з р е з а ; цифры у с к в а ж и н — соленость воды, г/л; в скобках — к о н ц е н т р а ц и я Cl , г /л ; 
•3 — граница д и ф ф у з и о н н о й зоны; 4 — компоненты вектора скорости ф и л ь т р а ц и и грунтовых вод; 

5 — основные н а п р а в л е н и я д и ф ф у з и и хлористого н а т р и я 



которого вертикальная слагающая вектора скорости фильтрации 
вод Ул

б очень мала даже в изотропной пористой среде, а в рассмат-
риваемом случае она еще меньше вследствие литологической страти-
фикации аллювиальных отложений, обусловливающей существенное 
снижение проницаемости в вертикальном направлении. Реальное зна-
чение здесь имеет только фильтрация в направлении вектора vy

B , т. е. 
в направлении существенно удаленных дрен Каракумского потока. 

В области А вектор диффузионного потока вещества DA и главный 
вектор скорости фильтрации vy

A имеют одно и то же направление, 
вследствие чего в этой области линзы перенос растворенного вещества 
должен осуществляться по механизму фильтрационной диффузии. 

В области Б, где вектор диффузионного потока вещества -D5 и 
главный вектор скорости фильтрации vy

B взаимно перпендикулярны и, 
следовательно, независимы, а фильтрационный перенос снизу вверх по 

до 10 км 

Рис. 6.3. Схема диффузионной зоны Ясханской линзы: 
а — в продольном разрезе; б — в поперечном разрезе; черное — 

диффузионная зона 

малости вектора vx
b близок к нулю, должна преобладать молекуляр-

ная диффузия. 
Отсюда -следует, что резкое различие мощности диффузионной зо-

ны в донной части линзы и вблизи ее водного зеркала можно объяс-
нить только тем, что в первом случае диффузионная зона обязана своим 
происхождением процессам молекулярной диффузии, а во втором — 
процессам фильтрационной диффузии. 

Этот вывод позволяет подойти к решению сформулированной выше 
задачи. 

Диффузионный перенос хлористого натрия в области Б (по 
оси ОХ) можно описать посредством уравнения одномерной молеку-
лярной диффузии Фика: 

дс д-с , , 
K=D- ( с м . 1 . / ) 

а в области А (по оси ОУ) — посредством уравнения одномерной кон-
вективной диффузии: 

дс п дЧ дс , г л 
-Ъ =dLW-O-S?- ( Ш - 5 Л 0 ) 

В этих уравнениях с — концентрация хлористого натрия во время т 
на расстоянии х н у соответственно от границы пресных и соленых вод 
по осям OX и ОУ\ т — время от начального момента; D — коэффициент 
молекулярной диффузии хлористого натрия в пористых средах; DL — 
истинный коэффициент фильтрационной диффузии хлористого натрия; 
И — средняя истинная скорость фильтрации по оси OY. 

Как известно, эти уравнения характеризуют распределение концен-
трации хлористого натрия в диффузионной зоне в зависимости от ко-
ординат и времени. Если расчеты производить по данным, снимаемым 
с профилей 1 — 1 (см. рис. 6.2) и (см. рис. 6.1), то можно ограничиться 
решением одномерной задачи. При этом поле скорости фильтрации 
в центральной и восточной частях линзы принимается однородным и 
не зависящим от времени. Это равнозначно предположению о том, что 
гидравлический градиент в избранных для расчета направлениях в про-
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цессе формирования линзы оставался постоянным. Предположение не 
противоречит геологической истории района (Федоров, 1957). 

Д л я начальных и граничных условий, удовлетворяющих рассмат-
риваемой задаче: 

с — с0 при т = 0 и 0 < х < Я , 0 < _ у < 1 ; 
C = Cs при ^ < 0 , у < 0 и 0 < т < с о , 

решением уравнения (1.7) является функция 
с ~ со („I х 

C s - C 0 \ 2 V d -

а решением уравнения (5.10) функция: 

erfc у = - ) , (см. 1.24) 

^ = - U r f c f У - ( с м . 5.19) 
Cs-C0 2 ^ 2 Y D 

в которых: C0 — концентрация хлористого натрия в пресной воде к на-
чалу диффузионного процесса; Cs — концентрация хлористого натрия 
в соленых водах на границе их с пресными водами (cs = const при всех 
значениях т) ; e r f c2 — интеграл вероятности ошибок, значения которого 
табулированы; v— истинная скорость линейной фильтрации; v = 
(где пг — эффективная пористость, Уф — к а ж у щ а я с я скорость филь-
трации) ; H — мощность слоя пресной воды; L — длина линзы. 

В момент времени т = 0 на поверхности регионального потока соле-
ных грунтовых вод, движущихся со скоростью v, начала формироваться 
линза пресных вод мощностью H (рис. 6.4, а ) . За время т и пресные и 
соленые воды сместились по потоку на расстояние s = v- т (рис. 6 .4 ,6 ) . 
В этот же период времени образовалась диффузионная зона в донной 
части линзы мощностью h и у вертикальной границы пресных и соле-
ных вод мощностью /; h и / фиксируются при изучении линзы в данный 
момент времени. 

Так как в уравнении (5.19) у — v - x = 1 , то подстановка в уравнения 
(1.24) и (5.19) вместо текущих координат их значений h и I дает: 

J L = J ^ e r f c / ( 6 . 1 ) 
Cs-C0 \2 VD • т / 

U r f c f — L = V ( 6 . 2 ) 
Cs-C0 2 Y V d -

Поскольку диффузионная зона в донной части линзы формируется 
под действием только молекулярной диффузии хлористого натрия, то 
появляется возможность определить время т, прошедшее с начала фор-
мирования диффузионной зоны. Д л я этого нужно решить уравнение 
(6.1) относительно т. Все величины, входящие в это уравнение, или из-
вестны (с0, Cs, h), или же могут быть назначены исходя из достаточно 
правдоподобных посылок (с, D). 

В пределах центральной части Ясханской линзы, наименее под-
верженной влиянию возмущающих факторов, мощность диффузионной 
зоны в области Б варьирует в пределах 40—50 м. В качестве характер-
ной величины можно 'принять Zi = 42 м (скв. 4) . 

В этой же части линзы в зоне вод с минерализацией до 0,6 г/л кон-
центрация иона хлора не превышает 0,1 г/л (см. рис. 6.2). Поэтому 
примем C0 = 0,1 г/л; с, находится в интервале концентраций хлор-иона 
3,0—4,1 г/л, так как в этом интервале кривая сухого остатка вод 
(7—10 г/л) сливается с осью расстояний (рис. 6.5). Величину с на-

значим, по возможности, близкой к с0, например, в пределах возможной 
ошибки гидрохимического опробования скважин (допустим с = 0,105— 
0,110 г /л) . 
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Коэффициент молекулярной диффузии D нетрудно определить экс-
периментально. Однако такие эксперименты с песками каракумской 
толщи пока не производились. Поэтому его величину оценим по лите-
ратурным данным. В средах, слагаемых угловатыми кварцевыми зер-
нами с медианным размером 0,48 мм и стеклянными шариками с ме-
дианным диаметром 0,2 мм, коэффициент молекулярной диффузии хло-
ристого натрия D = ( 6 — 7 ) - 1 0 6 см2/сек (табл. 14). Эта величина явля-
ется, по-видимому, приемлемой оценкой реального значения коэффи-
циента молекулярной диффузии в рассматриваемом примере (пористая 

Cyxon остаток.г/.ч 
2 ч S 8 10 '2 W IS !S 20 

~ 1 ' - ' 

I 
H 
f 

Psic- 6.4. Соотношение вод с малой и 
большой соленостью: 

и п момент времени т - 0 ; 6 через 
чргмя г; / - - в о л ы с малой соленостью: 

• полы с большой соленостью: ,7 — диф-
ф . ш т т н а я зона; 1 -направление потока 

грунтовых вод 

Рис. 6.5. Гидрохимический разрез по 
скважине в западной части Ясхапской 
линзы (по данным Н. Г. Шевченко, 1963): 
H Д — мощность диффузионной зоны; H u — 
мощность зоны с постоянной минерализацией; 

Hh — мощность зоны интенсивного стока 

среда представлена хорошо отмытыми аллювиальными песками с пре-
обладающим размером зерен от 0,1 до 0,25 мм). Примем 
/ ) = 6-10"6 см2/сск. Температура подземных вод в пределах линзы рав-
на 22—23° С. 

Подстановка всех этих данных в уравнение (6.1) дает: 
C-C 0 , 1 1 - 0 , 1 0 n n n o - f ! 4,2 • 103 \ 

— = —п—TfjTi— ~ 0,002о = eric . Cs-Cll 4,1—0,10 О J 6 - 1 0 - ' - - ' 

IIo таблицам интеграла ошибок устанавливается, что 

4,2- 1 0 ~ W 4-6- 10~6-т = 2.15, 
откуда T= 1,59- IO11 п-к = 482() лет. 

Проверим надежность вычисленного возраста диффузионной зоны, 
а следовательно, и нижней части самой линзы, так как обе они начали 
формироваться в один и тот же момент времени. Для этого графически 
(рис. 6.6) сопоставим теоретическую кривую распределения концентра-
ции хлор-иоиа в вертикальном разрезе диффузионной зоны, рассчитан-
ную по уравнению (6.1), с эмпирическими его концентрациями, установ-
ленными при опробовании скв. 4. Совпадение кривых оказывается очень 
хорошим, за исключением интервала 30—40 м, где две имеющиеся 
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эмпирические точки отклоняются от теоретической кривой. Это, по-ви-
димому, можно объяснить ошибками опробования скважины, ибо по 
другим скважинам общая минерализация вод в этих слоях диффузион-
ной зоны несколько ниже, чем в скв. 4. Произведенная проверка одно-
временно подтверждает, что диффузионная зона в донной части линзы 
образовалась за счет молекулярной диффузии и что величина коэффи-
циента молекулярной диффузии, использованная при вычислениях, была 
избрана правильно. 

Рис. 6.6. Распределение безразмерной концентрации 
хлор-ионов в донной части диффузионной зоны Ясхан-

ской линзы: 
х — расстояние от первоначальной границы между пресными и 

солеными водами; 
1 — эмпирические точки по скв. 4; 2 — теоретические кривые 

для 2000, 3000. 4820 , 7000 и 10000 лет 

Достоверность установленного возраста линзы можно оценить и 
иным способом. Н. Г. Шевченко выдвинула и убедительно аргументи-
ровала гипотезу о том, что Ясханская линза является реликтовым об-
разованием (сб. «Линзы пресных вод», 1963). Дополнительные доводы 
в пользу этого предположения были приведены в нашей работе (1965). 
Если учесть, что обширный шор Кель-Кор, расположенный западнее 
Ясханской линзы, около 2500—3000 лет назад был морским заливом, 
в который вливались воды Уз'боя (Федоров, 1957), а сток по Узбою про-
исходил по археологическим данным в четвертом — первом тысячеле-
тии до н. э. (Толстов, 1953), то самый верхний и нижний пределы воз-
раста Ясханской линзы определяются соответственно как 6000 и 
2500 лет, поскольку наиболее вероятно, что линза представляет собой 
реликт подруслового потока придельтовой части пра-Амударьи. Совпа-
дение чисел, полученных совершенно различными методами, -более чем 
удовлетворительное. 

Определив т, решим уравнение (6.2) относительно DL, так как все 
величины, входящие в это уравнение, известны. 

Величину I, изменяющуюся в пределах от 10 до 25 км, примем рав-
ной 15 км, выбирая ее на плане (рис. 6.1), по возможности, нормально 
к направлению гидроизогипс на участке линзы, наиболее удаленном 
от дрены. 
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Величины с,,, C0 и с примем, как и при решении уравнения (6.1), 
соответственно равными 4,1, 0,10 и 0,11, поскольку начальные и гра-
ничные условия в областях А и Б тождественны. 

Подстановка всех этих чисел в уравнение (6.2) дает: 
0 Л 1 - 0 Д 1 —:0,0025 == -V-erfc ^ 1 ^ 1 0 ' 4,1 0,10 — — 2 — \ 2 Y D 1 • 1,59 • IO1 

ИЛИ 

<\005 = erfc 1,5 • 106 

2 YD1 • 1,59 • 104 

По таблицам интеграла ошибок устанавливаем, что 
1 5 • 10е 

' : 2 , 0 , 
2 Y d I • 1,59 • 10" 

откуда DL = 0,886 см2!сек. 
Исходя из определения понятия фильтрационной диффузии, можно» 

записать, что в общем случае эффективный коэффициент фильтрацион-
ной диффузии: 

DL = DK - Г), (6.3) 

где Dfe — коэффициент, характеризующий перенос растворенного веще-
ства под влиянием массового потока жидкости, a D — коэффициент мо-
лекулярной диффузии. 

Подставляя в уравнение (6.3) числовые данные, убеждаемся, что 
в области А Ясханской линзы перенос хлористого натрия в диффузи-
онной зоне обусловлен конвективными процессами или, конкретнее, 
фильтрационным перемещением подземных вод в сторону местной 
дрены — Узбоя. 

В центральной части Ясханской линзы уклон водного зеркала, как 
и уклон водной поверхности всего Каракумского потока, не превышает 
0,0001—0,0002. Коэффициент фильтрации водовмещающей песчаной 
толщи варьирует в пределах 4—15 ж/сутки (в среднем 10 м/сутки). 
Следовательно, средняя скорость фильтрации грунтовых вод в верхней 
части линзы приближенно равна 2,3-10~6 см/сек (0,73 м/год) а средняя 
истинная скорость 

1) = - = 1 , 1 6 - 10^ см сек (эффективная пористость пг = 0,2). 
m 

Таким образом, даже при относительно небольшой скорости филь-
трации подземных вод фильтрационная диффузия вызывает формирова-
ние диффузионной зоны мощностью до двух и более десятков километ-
ров. Необходимое условие — достаточно длительный период времени 
ее проявления. 

В рассматриваемом случае за время около 5 тыс. лет фронт диф-
фузионного потока вещества переместился от первоначальной границы 
между солеными и пресными водами в области Б в среднем на 42 м, 
а в области А на 33,4 км. В последнем случае общая величина переме-
щения фронта слагается из чисто фильтрационного смещения s = v 
--"1,16-10"5-1.59-10" = 18,4 км, захватившего и пресные и соленые во-
ды, и из диффузионно-фильтрационного смещения (в среднем рав-
ного 15 км). 

Установленную величину коэффициента фильтрационной диффузии 
можно сравнить только с коэффициентами, полученными при экспери-
ментальных лабораторных исследованиях. 

Данные этих исследований обобщены в табл. 28 и сведены на 
рис. 5.7. Из них следует, что установленная величина D1, с лаборатор-
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ными величинами DB не сопоставима, ибо при скорости фильтрации 
у < 1 0 ~ 2 см/сек величина DL в экспериментальных пористых средах не 
превышает 10~4 см2/сек. Но это, по-видимому, не Означает, что опреде-
ленная по данным о Ясханской линзе величина DL имеет порядок, не 
соответствующий действительности. Полевые исследования (правда 
пока единичные) показывают, что гидродинамическая дисперсия краси-
телей, запускаемых через скважины в водоносные горизонты, может на 
несколько порядков превышать дисперсию, предсказываемую на основе 
экспериментальных лабораторных исследований (Theis, 1963). 

Покажем, что диффузионная зона в донной части Ясханской лин-
зы обязана своим возникновением главным образом молекулярной диф-
фузии. Д л я этого обратимся к диффузионному критерию Пекле, опре-
деляемому соотношением: 

P e = Щ ^ - . (см. 5.7) 

В качестве характерной скорости U0 примем истинную среднюю 
скорость фильтрации v, величина которой в конвективно-диффузионной 
зоне Ясханской линзы составляет 1,16-10 - 5 см/сек. За характерный 
размер L примем мощность диффузионной зоны, которая, как известно, 
в донной части линзы равна 42 м, а вблизи ее зеркала 15 км. Коэффи-
циенты диффузии соответственно составляют 6-IO"6 см2/сек и 
8 , 8 6 - 1 0 - ' см2!сек. 

Тогда для области А (см. рис. 6.2): 
P _ Ы 6 • 10-'> • 1,5 • IQs _ 1 0 „ 

А " 8,86-10-1 —-1У,/ -

Скорость фильтрации в вертикальном направлении неизвестна, как 
не известно, происходит ли фильтрация в этом направлении. По лите-
ратурным данным, аллювиальные отложения в гидродинамическом от-
ношении отчетливо стратифицированы (Theis, 1963), вследствие чего 
скорость фильтрации в этих отложениях уменьшается с глубиной. Про-
ницаемость таких отложений в горизонтальном направлении может 
превышать их проницаемость в вертикальном направлении в 20 и более 
раз (Шнеебели, 1964). Это означает, что число Pe при наличии верти-
кальной фильтрации должно быть значительно меньше вычисленного 
ранее. Примем его равным единице. Тогда для зоны Б имеем: 

р _ _ у • 4,2 - IQ3 _ . 
Н е Б — 6 - 10-е — 1 • 

Отсюда у = 1,43-IO3 см/сек. Стало быть, получено заведомо недо-
стоверное число. Уменьшение числа Pe в тысячу раз положения не 
исправляет. По статистическим данным Перкинса и Джонсона (1963), 
при характеристическом размере L = dm молекулярная диффузия пол-
ностью контролирует дисперсию, если критерий Pe=^O,04. Каракумская 
толща сложена песком с преобладающим размером зерен 0,10—0,25 мм. 
Если принять Cf50=O,125 мм, D = 6- IO- 6 см2]сек, то из соотношения (5.7) 
следует, что при наличии конвективной составляющей скорость верти-
кальной фильтрации должна быть не менее 1,92-10-® см/сек. Это про-
тиворечит рассмотренным выше положениям. Поэтому можно сделать 
вывод, что фильтрация в вертикальном направлении в пределах нижних 
слоев линзы отсутствует, а донная диффузионная зона сформировалась 
под влиянием молекулярной диффузии. 

Однако из выражения (5.25) следует, что при том взаимном рас-
положения соленых и пресных вод, которое наблюдается в Ясханской 
линзе, формирование донной диффузионной зоны может быть следстви-
ем поперечной фильтрационной диффузии, причинно связанной с гори-
зонтальным движением Каракумского потока грунтовых вод. 
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Из рис. 6.1 следует, что в направлении, перпендикулярном к на-
правлению фильтрации (взаимное расположение контуров минерализа-
ции и гидроизогипс в нижней части рисунка), наблюдаются отчетливо 
выраженные диффузионные зоны, возникновение которых можно объяс-
нить только поперечной конвективной диффузией. Мощность таких зон 
достигает 10 км. Из сравнения их предельной мощности с мощностью 
диффузионной зоны в донной части линзы (40—50 м) нетрудно сделать 
вывод, что и поперечная конвективная диффузия не оказала влияния 
на формирование донной зоны. Вероятно, что в этом случае сказыва-
ется отмеченная выше гидродинамическая стратификация вод линзы 
и подстилающего ее грунтового потока, причинно связанная с литоло-
гической стратификацией аллювиальных отложений. 

Следовательно, высказанное ранее соображение о чисто молеку-
лярно-диффузионном происхождении донной зоны соответствует дей-
ствительности, а произведенное на его основе вычисление возраста 
линзы представляется вполне правильным. 

Побережье полуострова Флорида, США. Вторжение морских вод 
в водоносные горизонты, содержащие пресные воды, наблюдается на 
многих прибрежных участках суши и находится, как правило, в связи 
с технической деятельностью человека, приводящей к снижению есте-
ственного уровня подземных вод. Последнее влечет за собой появле-
ние градиентов напора в сторону суши и, как следствие, фильтрацион-
ное вторжение морских вод. Перед фронтом внедряющейся морской 
воды на границе ее с пресными подземными водами формируется кон-
вективно-диффузионная зона. В пределах последней соленость вод за-
кономерно снижается от солености морской воды до солености прес-
ной воды. 

Такое вторжение морских вод наблюдается на многих участках 
побережья США (о. JIor-Айленд, Нью-Йорк; Калифорния; Флорида) , 
Японии, Англии, ФРГ, Голландии, Италии, Марокко, Израиля (Гольд-
берг, 1966). 

Рассмотрим пример — вторжение морской воды в пределах восточ-
ной прибрежной полосы п-ва Флориды, США (Гольдберг, 1966; Cooper, 
1964; Kohout, 1964; Rader, 1955). 

В морфологическом отношении п-ов Флорида представляет собой 
плоскую равнину с абсолютными отметками до 100 м. Восточный берег 
приподнят, западный опущен. На поверхности полуострова развиты 
морские (главным образом карбонатные) породы третичного возраста, 
местами прикрытые рыхлыми морскими и речными накоплениями более 
позднего возраста. Под третичными отложениями залегают меловые 
отложения. В продольном направлении по всему полуострову протяги-
вается погребенный полуостровной свод Флориды, разграничивающий 
артезианские бассейны побережья Мексиканского залива от бассейнов 
Атлантического побережья. Годовая сумма осадков достигает 1200— 
1400 мм. Реки небольшие по протяженности, но полноводные. Много 
озер и болот, особенно в юго-западной части полуострова. 

В пределах полуострова развиты грунтовые и напорные воды. Пер-
вые приурочены к водоносному горизонту Бискейн, сложенному кавер-
нозными известняками и известковистыми песчаниками. Подстилается 
горизонт водоупорным слоем глин и мергелей, который залегает на 
глубине от нуля (поверхность земли) до 30 м ниже уровня моря и 
имеет мощность свыше 240 м. Водоносный горизонт полого падает на 
восток, имея наибольшую мощность до 60 м. Он питается за счет атмо-
сферных осадков, воды его разгружаются на побережье океана. 

Соотношение пресных грунтовых вод и воды Атлантического океа-
на показано на рис. 6.7, составленном Купером (Cooper, 1964) по дан-
ным специального бурения на площади Катлер (около 20 км к югу от 
Майами). Последнее проводилось для отбора проб воды и измерения 
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напоров. Обсадные трубы опускались до забоя скважин. В пресных 
водах вдали от берега содержится 16 мг/л хлора, в морской 
~ 19 ООО мг/л. Мощность диффузионной зоны, в пределах которой со-
держание хлора меняется от — 1000 до 18500 мг/л (рис. 6.7), при ис-

Pacc таяние от SepeeoSoa линии, футы 
1500 W00 500 0 500 

Рис. 6.7. Разрез площади Катлер (район Майами, Флорида), показы-
вающий диффузионную зону на 8 сентября 1958 г. (по Н. Н. Cooper, 

1964): 
точки — положение забоя скважин: линии — изохлоры, мг!л 

Расстояние от BepeeoSoH линии, (руты 
12000 10000 8000 BOOO 4000 2000 0 

линии — изохлоры, мг!л 

числении ее по подошве горизонта Бискейн составляет около 600 м 
Она соответствует динамическому равновесию пресных и морских вол 
в естественных условиях. 

На других участках побережья мощность диффузионной зоны ха-
рактеризуется значительно большими числами. На участке Силвер-
Б л а ф (6.5 км южнее Майами) она превышает 3,5 км (рис. 6.8). При-
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чина увеличения мощности заключается в том, что на этом участке 
в зимне-весенний период уровень грунтовых вод находится ниже уровня 
моря (Kohout, 1964). 

В подавляющем большинстве случаев увеличение мощности зоны 
с переменной соленостью связано с вторжением морских вод в горизонт 
Бискейн в связи с деятельностью человека. В 1910—1918 гг. и в 1925— 
1927 гг. вдоль побережья были предприняты большие ирригационные 
работы с целью осушения обширных массивов заболоченных плодород-
ных земель. Уровень грунтовых вод подвергся значительному сниже-
нию, создались условия для продвижения морской воды в глубь суши. 
До 1942 г. в районе Майами скорость продвижения фронта соленых вод 
составляла около 70 ж в год, а в засушливые 1942—1944 гг. около 
270 м в год. Наиболее интенсивно морские воды вторгаются по рус-
лам рек и каналов. Сооружение в канале Майами плотины, поддержи-
вающей уровень пресных вод на 0,75 м выше уровня моря, сразу же 
повлекло за собой оттеснение соленых вод пресными в сторону моря. 

Очевидно, что формирование зоны с переменной соленостью, свя-
занное с продвижением морских вод по водоносному горизонту, идет 
по конвективно-диффузионной кинетике, а сама зона имеет конвектив-
но-диффузионное происхождение. К сожалению, литературные данные 
не позволяют вычислить коэффициент конвективной диффузии. 

Рассмотренный пример является типичным для морских побережий. 
Он показывает, что в естественных условиях существует динамическое 
равновесие пресных подземных и соленых морских вод, на границе ко-
торых всегда существует диффузионная зона. Мощность последней за-
висит в первую очередь от скорости и глубины разгрузки пресных вод 
под уровнем моря. Она тем больше, чем меньше скорость разгрузки 
подземных вод, но в общем случае не превышает десятки, сотни или 
тысячи метров. Если скорость разгрузки велика, то морская вода в во-
доносные горизонты не проникает. В благоприятных условиях вдали 
от берега формируются мощные субаквальные очаги разгрузки прес-
ных пластовых вод (залив Карпентария, Северная Австралия). 

Вторжение морской воды начинается по установлении градиента 
напора в сторону суши. Оно имеет характер конвективной диффузии 
с вытеснением пресных подземных вод морской водой. Скорость вытес-
нения и определяемая ею мощность конвективно-диффузионной зоны 
зависят от величины уклона водной поверхности. 

Если допустить, что уклон водной поверхности от моря в глубь 
суши существует геологически длительное время (гипотетичность такого 
допущения очевидна), то появляется возможность оценить в первом 
приближении роль молекулярной и фильтрационной диффузии в пере-
носе и рассеянии в подземных водах минерального вещества в геологи-
ческие отрезки времени. Примем коэффициент молекулярной диффузии 
D равным IO^6 см/сек2, а коэффициент фильтрационной диффузии Db  
равным IO"1 см21см. Вычислим с помощью уравнений (1.24) и (5.19) 
мощность диффузионной зоны, сформировавшейся в период времени, 
равный, например, длительности четвертичного (1 млн. лет), кайнозой-
ского (65 млн. лет) и мезокайнозойского (195 млн. лет) периодов, под 
влиянием молекулярной и фильтрационной диффузии. Результаты вы-
числений представлены в табл. 31. 

Эти данные, несмотря на их сугубо приближенный и абстрактный 
характер, указывают, что при наличии благоприятных геолого-гидро-
геологических условий фильтрационная диффузия может играть исклю-
чительно большую роль в перемещении минерального вещества в под-
земных водах седиментационных бассейнов. Масштабы этого перемеще-
ния по сравнению с молекулярно-диффузионным переносом очень ве-
лики. Однако реальность геологически длительных региональных про-
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Т а б л и ц а 31 

Характер процесса 
Длительность 

процесса, млн. лет 

65 195 

Мощность диффузионной зоны, KM 
Молекулярная диф-

фузия 
Фильтрационная диф-

фузия 

0,24 1,94 3,36 

76 614 1070 

цессов фильтрационной диффузии по рассматриваемой схеме, в отличие 
от процессов молекулярной диффузии, весьма ,проблематична. 

Проблема эпигенетических ископаемых подземных вод. В гидро-
геологических и геохимических работах нередко можно встретить ука-
зания на наличие в недрах седиментационных бассейнов соленых пла-
стовых вод, образовавшихся за счет инфильтрации и захоронения мор-
ских вод в эпохи трансгрессий *. Эти воды, в отличие от сингенетиче-
ских ископаемых морских вод, должны заполнять пустоты осадочных 
формаций, сформировавшихся в предшествующие трансгрессиям этапы 
геологической истории бассейнов. Формации, которые по генезису мо-
гут быть морскими или континентальными, выступают при этом в роли 
готовых коллекторов морских вод. 

Сторонники этой концепции не рассматривают механизм проник-
новения вод трансгрессирующих морей в такие формации, а между тем 
такое рассмотрение ставит под сомнение или чрезвычайно ограничи-
вает возможность существования пластовых вод такого типа. 

Прежде всего отметим, что, когда трансгрессия моря происходит 
на участках суши, сложенных осадочными формациями, то все пустоты 
последних, по крайней мере на уровне и ниже уровня моря, заполнены 
водами континентального происхождения. Об этом свидетельствует со-
временная структура скоплений поверхностных и подземных вод вдоль 
морских побережий. В геологическом прошлом моря также всегда 
были базисами стока речных вод, а речные долины — базисами стока 
грунтовых вод разделяющих их водоразделов. 

Следовательно, наступающие на сушу в эпохи трансгрессий мор-
ские воды могут проникнуть в осадочные формации, всегда содержа-
щие безнапорные или напорные воды, только при том условии, что 
структурно-литологнческая и гидродинамическая обстановка на затоп-
ляемых морем участках благоприятствует их фильтрации в глубь водо-
носных горизонтов. Дальнейшее их продвижение в последних должно 
происходить по механизму конвективной диффузии с вытеснением бо-
лее минерализованной воды менее минерализованной (первая модель). 

При внедрении морских вод в самые верхние водоносные горизон-
ты, содержащие пресные грунтовые воды, последние полностью будут 
замещены морскими водами на участках, затопляемых морем, а в узкой 
прибрежной полосе будет формироваться конвективно-диффузионная 
зона ограниченной мощности (сотни и тысячи метров), протягиваю-
щаяся приблизительно параллельно береговой линии. Если водоупор-
ное ложе грунтовых вод фильтрационно непроницаемо, то проникно-
вение морских вод в более глубокие горизонты будет идти только по 
механизму молекулярной диффузии. 

Внедрение же морских вод в водоносные горизонты, содержащие 
пресные напорные воды, может происходить в эпохи трансгрессий, 

* Например, такой генезис имеют, по И. К- Зайцеву (1958), глубокие пластовые 
воды Западно-Сибирского артезианского бассейна. 
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когда водоносные горизонты имеют гидравлическую связь с водой мо-
ря, а градиенты напора обращены в сторону суши. Если последние 
обращены в сторону моря, то пресные воду будут разгружаться на дне 
моря (например, залив Карпентария, Австралия), а если их разгрузка 

невозможна, то они могут далеко распространяться под морскими аква-
ториями, не подвергаясь засолению по механизму фильтрационной 
диффузии. 

Справедливость этого положения может быть показана на примере 
Атлантического побережья США, где в последние годы были пробу-
рены скважины на берегу и в океане. Общая структура материкового 
склона и шельфа вдоль этого побережья определилась в конце мело-
вого периода в результате процессов складкообразования и сбросовых 
дислокаций (Эмери, 1966). В третичное время происходило постепен-
ное и неравномерное погружение шельфа, сопровождающееся формиро-
ванием преимущественно терригенных осадков мощностью от 300 до 
600 м. Одновременно шло осадкообразование на материковом склоне 
и на дне океана, но в меньших масштабах. В четвертичное время тре-
тичные шельфовые осадки местами были размыты, а на шельфе фор-
мировались песчаные накопления. В местах размыва в пределах внут-
ренней части шельфа и в средней части материкового склона обна-
жаются дотретичные осадки. 

Бурением на шельфе и на материковом склоне восточного побе-
режья Флориды установлено, что в толще морских осадков третичного 
возраста под поверхностью дна Атлантического океана на расстоянии 
до 100 км * от берега залегают пресные пластовые воды, которые при-
урочены к водоносным горизонтам, являющимся, ,вероятно, продолже-
нием водоносных пластов суши (Мангейм, 1966). 

В северной части Атлантического побережья бурением в устье реки 
Делавар и в открытом море установлено, что в 37 км от берега рас-
пространены почти пресные напорные воды с гидростатическим напо-
ром + 9,1 м над уровнем моря, а фронт соленых напорных вод нахо-
дится примерно в 80 км от берега (Corwin and Bradley, 1966). 

Вдоль этого же побережья на прибрежных равнинах Лонг-Айленда, 
Нью-Джерси, Делавара и Мериленда плейстоценовые и верхние гори-
зонты подстилающих их миоценовых отложений заключают соленые 
воды с концентрацией хлор-ионов до 13,91 г/л. К нижележащим мио-
ценовым отложениям приурочено два водоносных горизонта, содержа-
щих пресные воды (концентрация хлор-ионов менее 700 мг/л). Более 
глубокие горизонты заключают соленые воды с концентрацией хлор-
ионов более 1000 мг/л (Upson, 1966). 

Чередование в разрезе прибрежной равнины пресных и соленых 
подземных вод является следствием различия их напоров, обусловлен-
ного разницей в отметках их областей питания и дренирования. Гра-
ница пресных и соленых подземных вод в водоносных горизонтах раз-
ного возраста находится в разном положении относительно береговой 
линии: она тем дальше от берега моря, чем моложе водовмещающие 
породы. 

Отмеченные выше условия проникновения морских вод в межпла-
стовые водоносные горизонты в региональном плане нигде в настоя-
щее время не наблюдаются и нет оснований полагать, что они были 
в геологическом прошлом: на платформах трансгрессии моря всегда 
происходят со стороны, противоположной или удаленной от областей 
сноса, которые располагаются на относительно повышенных отметках 
и в гидрогеологическом отношении являются областями питания под-
земных вод. 

* На таком расстоянии находится самая удаленная от берега скважина; глу-
бина моря в месте ее бурения составляет около 500 м. 
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Например, на Каракумской эпигерцинской платформе такими гео-
логически длительно существовавшими областями сноса являлись Чат-
кало-Кураминский и Туркестано-Гиссаро-Алайский мегантиклинории, 
на Западно-Сибирской эпигерцинской платформе — герцинские, кале-
донские и байкальские структуры Урала и Центрального Казахстана, 
на Русской платформе — Балтийский и Украинский щиты. 

Из всего сказанного следует, что эпигенетические ископаемые воды 
могут формироваться только в поверхностной, относительно маломощ-
ной толще отложений, содержащей грунтовые воды. Их региональное 
распространение в водоносных горизонтах, которые в эпохи трансгрес-
сий заключали напорные воды, представляется маловероятным, если 
учесть возможный механизм проникновения морских вод в такие го-
ризонты. 

Значение конвективно-диффузионных процессов рассматриваемого 
вида в формировании гидрогеохимической структуры седиментационных 
бассейнов несомненно, однако масштабы и формы их проявления могут 
быть очень различными в зависимости от геолого-исторических и гид-
родинамических особенностей развития бассейнов. Выявление их роли 
лучше всего делать применительно к конкретным бассейнам. 

Вытеснение соленых пластовых вод пресными. Процессы вытесне-
ния соленых пластовых вод пресными развиваются при изменении 
краевых условий существования пластовых систем седиментационных 
бассейнов. Такие изменения могут быть следствием: а) эпейрогениче-
ских движений, сопровождающихся регрессией моря и созданием обла-
стей инфильтрационного питания пластовых вод; б) пространственно 
ограниченных тектонических движений в пределах седиментационных 
бассейнов, также сопровождающихся созданием областей инфильтра-
ционного питания пластовых вод. 

И в первом, и во втором случае будет происходить замещение со-
леных вод пресными с формированием на границе вод с разной соле-
ностью фильтрационно-диффузионных зон. Процессы такого рода на-
блюдаются во многих бассейнах земного шара. Они пространственно 
локализованы вдоль современных областей питания пластозых подзем-
ных вод. Естественно, что основные области их проявления приурочены 
к кайнозойским бассейнам, в чехле которых развиты морские осадки, 
содержащие седиментационные воды морского генезиса. Континенталь-
ный этап развития таких бассейнов начался относительно недавно, по-
этому в благоприятных условиях седиментационные воды еще сохра-
няются в разрезе бассейнов как в глинистых, так и в водоносных по-
родах. В некоторых 'бассейнах соленые пластовые воды могли образо-
ваться за счет диффузионного выщелачивания и рассеяния вещества 
галогенных формаций в период времени, предшествующий тектониче-
ским движениям. 

Механизм замещения соленых вод пресными принципиально не от-
личается от 'механизма замещения пресных вод солеными. Это очевид-
но из теоретической зависимости, характеризующей процессы фильтра-
ционного вытеснения (уравнение 5.19), и результатов эксперименталь-
ных исследований Рачинского и его сотрудников (1962). 

Вторая модель 

В большинстве бассейнов земного шара распространены галоген-
ные формации. Породы этих формаций, в отличие от пород всех других 
формаций, характеризуются хорошей или относительно хорошей рас-
творимостью ,в воде. Хорошо растворимыми являются хлоридные поро-
ды, относительно хорошо растворимыми — сульфатные. 

Растворение тех и других пород в воде происходит по диффузион-
ной кинетике, так же как и рассеяние растворяющегося вещества в под-
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земных водах. Рассмотрим особенности процессов рассеяния в лами-
нарных потоках подземных вод, омывающих галогенные формации. 

Задача сводится к тому, чтобы: а) выяснить характер распределе-
ния минерального вещества галогенных формаций в вертикальном раз-
резе ламинарных потоков подземных вод; б) оценить влияние скорости 
фильтрации на мощность зоны диффузионного рассеяния растворяю-
щегося минерального вещества. 

Обе задачи рассмотрим иа основе упрощенной математической мо-
дели процесса с учетом сделанных при ее изложении ограничительных 
предположений. В соответствии с этой моделью распределение концен-

V\м 

Рис. 6.9. Зависимость мощности диффузионной зоны от скорости 
и пути фильтрации: 

пунктир — распределение концентрации в вертикальном разрезе потока; 
V -• скорость фильтрации, м!гос) 

трации растворяющегося вещества в ламинарном потоке описывается 
уравнением: 

= e r f c / Л V (см. 5.28) 

I2V-U J 
Нетрудно заметить, что отношение под знаком квадратного 

корня имеет размерность времени, а уравнение (5.28) подобно уравне-
нию (1.24), описывающему распределение диффундирующей соли в не-
подвижной водной фазе. Однако есть и разница. Уравнение (1.24) ха-
рактеризует неустановившийся процесс диффузии, в ходе которого мощ-
ность диффузионной зоны непрерывно нарастает со временем во всей 
системе. Уравнение (5.28) описывает установившийся процесс диффу-
зии, причем со временем мощность диффузионной зоны в каждом фик-
сированном сечении системы не меняется, непрерывно возрастая по 
мере увеличения пути фильтрации. 

Так как по условиям L1 = Const во всей системе и во времени, то 
в каждом фиксированном сечении распределение концентрации по вер-
тикали характеризуется той же функцией и тем же графиком (см. 
рис. 4.1), что и при диффузии в неподвижной водной фазе. Это озна-
чает, что только по наблюдаемому распределению концентрации в диф-
фузионной зоне невозможно решить вопрос о том, происходило ли рас-
сеяние в неподвижной или движущейся водной фазе. 

Влияние скорости фильтрации на мощность зоны диффузионного 
рассеяния минерального вещества в подземных водах можно оценить 
на конкретном числовом примере. 

На рис. 6.9 показана водоносная пористая толща, залегающая на 
пласте каменной соли. Коэффициент молекулярной диффузии хлори-
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стого натрия в водной фазе пористой толщи примем равным 
6-10~6 см2/сек (число характерно для рыхлых песчаных сред) и неза-
висящим от концентрации. Растворимость хлористого натрия пусть 
равна 0,36 г/мл (£ = 20°С) . Первоначальное содержание хлористого 
натрия в движущейся водной фазе для простоты вычислений прини-
мается пренебрежимо малым. 

Выясним положение верхней границы диффузионной зоны вдоль 
оси х, приняв за начало координат начало слоя каменной соли. В ка-
честве границы зоны изберем линию, во всех точках которой отноше-
ние = 0,001 (при Cs = 360 г/л и 0,4 г/л). Результаты вычислений 

0S 

для произвольно избранных скоростей фильтрации O1 = I м/год, 
O 2 =IO м/год и о 3 = 1 0 0 м/год нанесем на рис. 6.9. 

Из рисунка следует, что мощность зоны диффузионного рассеяния 
растворяющегося вещества зависит, во-первых, от длины пути фильтра-
ции и, во-вторых, от скорости фильтрации водной фазы. Первая дависи-
мость выражена тем отчетливее, чем меньше скорость фильтрации, что 
указывает на снижение роли фильтрационного (массового) переноса 
вещества по мере снижения скорости фильтрации. 

Еще более отчетливо зависимость массового переноса вещества 
в потоке жидкости от скорости ее фильтрации проявляется на мощно-
сти зоны диффузионного рассеяния. Из уравнения (5.28) следует, что 
при о->-оо диффузионная зона вообще не формируется, а при больших 
скоростях ( о > 1 0 0 м/год) имеет незначительную мощность. Однако та-
кие величины о пластовым водам в общем случае не свойственны. По 
имеющимся в настоящее время оценкам, полученным на основе балан-
совых и гидродинамических исследований, скорость фильтрации пласто-
вых вод даже в зоне активного водообмена не превышает в естествен-
ных условиях 5—10 м/год. Числа эти в последние годы были подтверж-
дены наблюдениями за распространением в пластовых водах природ-
ных изотопов (трития, углерода-14). Так, например, скорость движе-
ния пластовых вод в главном водоносном горизонте Флориды, установ-
ленная по распространению С-14 в этих водах на расстоянии 137 км 
по потоку, оказалась равной 7 м/год или 2 ,2 -Ю - 5 см/сек (Hanshaw, 
Back and Rubin, 1965). 

Ниже зоны активного водообмена скорости фильтрации пластовых 
вод резко снижаются, имея значения существенно ниже 1 м/год. Это 
означает, что верхняя граница диффузионной зоны в реальных седи-
ментационных бассейнах в достаточно простых геолого-гидрогеологиче-
ских условиях должна иметь очертания, свойственные кривой 
о = 1 м/год на рис. 6.9. В качестве подтверждения этого вывода приве-
дем пример. 

В южной половине Подмосковного артезианского бассейна на до-
палеозойских и нижнепалеозойских формациях (архей—ордовик) зале-
гает мощная толща девонских отложений, в разрезе которых широким 
распространением пользуются галогенные образования. Они представ-
лены как хлоридными, так и сульфатными породами, причем последние 
распространены значительно шире как по площади бассейна, так и 
в стратиграфическом разрезе отложений девона. Хлоридные породы 
вскрыты скважинами пока только в районе Зубцов—Серпухов—Тула, 
где они приурочены к морсовским слоям эйфельского яруса среднего 
девона. Возможно, что каменная соль этого же возраста развита и се-
вернее Москвы, в Северо-Двинском бассейне, но площади ее распро-
странения здесь пока не оконтурены. 

На рис. 6.10 показан меридиональный разрез Подмосковского бас-
сейна от Плавска на юге до Любима на севере, т. е. в направлении от 
области питания бассейна (Воронежский кристаллический массив) 
к мульдовой части Московской синеклизы. Общее направление движе-
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ния пластовых вод совпадает с направлением разреза. На разрезе по-
казано положение нижней границы пресных пластовых вод (соленость. 
< 1 г / л и линии, соединяющей точки с соленостью воды 50 г/л («Гидро-
геология СССР», т. I, 1966). 

Нетрудно заметить, что последняя линия (как и любая линия рав-
ных концентраций, интерполированная между концентрациями 1 и 
50 г/л) ограничивает диффузионную зону, по строению подобную тео-
ретической диффузионной зоне, ограниченной на рис. 6.9 линией скоро-
сти фильтрации v=l м/год. Рисунки 6.9 и 6.10 составлены в разных 
масштабах, поэтому число 1 м/год является случайным и не может слу-
жить основой для каких-либо выводов о скорости фильтрации пласто-

Рис. 6.10. Распределение солености пластовых вод в вертикальном разрезе Подмосков-
ного бассейна (по «Гидрогеологии СССР», т. I, 1966, с упрощениями): 

1 — нижняя граница пресных вод (соленость менее 1 г!л)\ 2— изолиния солености 50 г/л; цифры 
у с к в а ж и н - - с о л е н о с т ь воды, г/л; 3 — галогенная формация; 4 — подошва девонских отложений 

вых вод в Подмосковном бассейне. Важно отметить, что структура диф-
фузионных зон на обоих рисунках аналогична. Это может служить 
указанием на то, что зона с переменной соленостью в Подмосковном 
бассейне образовалась за счет геологически длительного диффузион-
ного выщелачивания и рассеяния в ламинарном фильтрационном пото-
ке каменной соли морсовских слоев. На рис. 6.10 линия солености 
50 г/л начинается в районе Тулы, где вскрыты, вероятно, самые 
южные залежи каменной соли. Но источником хлористого натрия 
в подземных водах может быть не только каменная соль, но и гипсово-
ангидритовые породы, которые прослеживаются еще дальше на юг до 
района Плавска и южнее. Их широкое развитие в более поздних девон-
ских отложениях (главным образом фаменского яруса) сдвигает нача-
ло диффузионной зоны к югу от Тулы, так что нижняя граница прес-
ных пластовых вод, положение которой в общем соответствует теоре-
тическим кривым, начинается за пределами разреза — в районе самого 
южного залегания сульфатных пород. 

Если принять, что формирование диффузионной зоны началось 
в конце девона, т. е. примерно 350 млн. лет назад, и происходило в не-
подвижной водной фазе вне влияния других сил и полей, то при вели-
чине D = 2-10~6 см2/сек* мощность диффузионной зоны, определяемая 
в предлах концентраций, свойственных галогенной толще ( ' - 2 6 0 г/л), 
и концентрацией 50 г/л, составляла бы 2—3,5 км. На рис. 6.10 наиболь-
шая мощность зоны наблюдается в мульде Московской синеклизы 

* В разрезе бассейна содержатся толщи глинистых пород, которые имеют коэф-
фициент диффузии меньший, чем рыхлые пески (1—4 • 10"5 см^/сек вместо 
6 — 8 - Ю - 6 смг1 сек). 
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(р-н Любима) , где она достигает 1,6 км. Числа очень близки. В чем 
причина? По формуле (5.28) устанавливаем, что мощности 1,6 км соот-
ветствует скорость фильтрации и < 1 см/год. Это означает, что в цен-
тральной части синеклизы массовый поток на распределение солености 
практически уже не влияет, так как фильтрационное движение пласто-
вых вод здесь снижается до пренебрежимо малой величины под дей-
ствием в первую очередь неводоносных формаций. Причина близости 
вычисленной и наблюденной мощности зоны очевидна. 

Клинообразная в первом приближении структура диффузионной 
зоны с острием, обращенным к областям питания подземных вод, на-
блюдается и в других бассейнах, в пределах которых развиты галоген-

Рис. 6.11. Схема формирования 
зон с переменной соленостью 

пластовых вод: 
а — по механизму фильтрационного 
вытеснения; б — по механизму диф-
фузионного рассеяния в фильтра-
ционном потоке; 1 — водонепрони-
цаемые комплексы пород; 2 — гало-
генная формация; 3 — вытесняющие 
воды; 4 — вытесняемые воды; 5 — 
распределение концентрации в зоне 
с переменной соленостью; 6 — гра-
ница диффузионной зоны; 7 — рас-
пределение солености в вертикаль-
ном разрезе; 8 — область питания 
пластовых вод; C0 — соленость до 
начала процесса; Cs — соленость на 

кровле галогенной формации 
0 5 E E 3 s Е Е З ? Г П я 

ные формации и надсолевые потоки пластовых вод. Ее можно обнару-
жить и в самых древних седиментационных бассейнах (например, Ан-
гаро-Ленский бассейн) и в наиболее молодых (например, Ферганская 
впадина). 

Структура эта подтверждает сделанный выше теоретический вывод 
о роли фильтрационного движения пластовых вод в формировании 
диффузионной зоны. Но на примере Подмосковного бассейна можно 
сделать и другое обобщение, вероятно, справедливое в отношении боль-
шинства бассейнов: значение фильтрационных потоков пластовых вод 
в рассеянии минерального вещества галогенных формаций убывает по 
мере удаления от краевых зон бассейнов, становясь минимальным в их 
наиболее погруженных частях. В последних рассеяние происходит глав-
ным образом по механизму молекулярной диффузии в почти неподвиж-
ной водной фазе. 

В чем заключается различие между рассеянием минерального веще-
ства по первой и второй геологическим моделям? 

В первом случае происходит вытеснение более минерализованными 
пластовыми водами менее минерализованных вод, или наоборот; со-
леность вытесняемых вод к началу процесса вытеснения должна быть 
более или менее однородной. Во втором случае пресный или относи-
тельно слабоминерализованный региональный поток подземных вод 
подвергается геологически длительному засолению за счет диффузион-
ного массопереноса минерального вещества галогенных формаций. Со-
леность вод непрерывно возрастает во времени. 

Оба процесса должны иметь различное отражение в гидрогеологи-
ческой структуре седиментационных бассейнов. В первом случае зоны 
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переменной солености будут формироваться только в водоносных ком-
плексах, а их удаление от областей питания (вторжения) будет зави-
сеть от скорости фильтрации, с одной стороны, и от длительности вре-
мени, прошедшего с начала вторжения, с другой стороны. Соленость 
поровых вод водоупорных комплексов будет изменяться более медлен-
но (по механизму диффузионного обессоливания) и в большей или 
меньшей степени будет отражать 

Удаление от места обнажения (мили) 
п 100 WO 300 UOO 500 

химическим оолик вод, находя-
щихся в отложениях до начала 
вторжения вытесняющих вод. 
При этажном залегании водо- ^ 
носных комплексов мощности WO 
зон переменной солености и их | 
удаление от областей питания £ 
могут существенно варьировать § 
в зависимости от гидродинамиче-
ских условий. Схематически фор- 300 

мирование таких зон показано 0 

на рис. 6.11, а. В природных об-
становках их можно обнаружить ^ 50 
преимущественно в геологически § 
молодых бассейнах. В качестве I )00 
примера последних можно на- | 
лвать Предкавказский бассейн, | 
в пределах которого паблюда-
ется вторжение пресных вод в 
полузамкнутые водопроницаемые 200 

формации, залегающие в толще 0 

майкопских глинистых пород. От 
области питания эти зоны нахо- 20 
дятся достаточно близко вслед- 15 
етвие геологической молодости § 
майкопской толщи и очень ма- ^ 
лой скорости фильтрации пласто- | 
вых вод. с? 

Во втором случае зоны с пе- s a  
ременной соленостью должны 
формироваться в региональном 
плане, пронизывая как водонос-
ные, так и водоупорные комплек-
сы пород. Соленость вод в вер-
тикальном разрезе будет законо-
мерно меняться от максимальной 
неличины у поверхности галоген-
ных формаций до минимальной 
величины у верхней границы зоны. Мощность последней будет зависеть 
от времени, прошедшего с начала формирования зоны, и от скорости 
фильтрации надсолевых фильтрационных потоков. При достаточной 
длительности времени мощность зоны может быть очень значительной 
(тысячи метров), а соленость воды в ее пределах пе будет находиться 
в какой-либо связи с литолого-формационным составом водовмещаю-
щих пород: пресноводные отложения, как и морские, могут заключать 
рассолы и соленые воды любой концентрации. 

Схема формирования таких зон показана на рис. 6.11,6. На схеме 
отчетливо видно, что верхняя граница диффузионной зоны пересекает 
под некоторым углом водоупорные и водоносные комплексы пород раз-
ного возраста. Ее положение не зависит от стратиграфических и лито-
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Рис. 6.12. Зависимость концентрации плас-
товых рассолов от расстояния до места 
обнажения водоносного комплекса в обла-

сти питания (по J. D. Bredehoeft и др., 1963) 
Бассейны: 

I — Мид-Континент (комплексы ордовикского воз-
раста) ; II — Иллинойский (ордовикский, силуро-
девонский и нижнекаменноугольный комплексы): 

III — Гальф-Кост (верхнемеловой комплекс) 



логических границ. Это — характерный признак рассматриваемого 
явления. 

Изменение солености воды в пределах одного и того ж е водонос-
ного комплекса по мере удаления от области питания показано на 
рис. 6.12. Во всех трех бассейнах* соленость рассолов является след-
ствием диффузионного рассеяния вещества галогенных формаций. Изу-
чение изотопного состава воды рассолов показало, что растворитель 
(молекулы H 2O) имеет инфильтрационное происхождение (Clauton, 
1966). 

Обращает на себя внимание большая мощность зон с переменной 
соленостью во всех бассейнах и ее зависимость от геологического воз-
раста водовмещающих комплексов, а т а к ж е от условий питания и цир-
куляции пластовых вод. Она варьирует от —̂  160 км в бассейне Голф-
Кост до более чем 650 км в бассейне Мид-Континент (числа максималь-
ные). Эти числа подтверждают сделанный выше теоретический вывод 
об исключительной эффективности процессов конвективной диффузии 
в массопереносе минерального вещества в подземных водах седимента-
ционных бассейнов в геологическое время. 

Третья модель 

Глинистые осадки, формирующиеся на дне моря, в момент своего 
отложения имеют пористость от 0,5 до 0,9 и заключают воду морского 
водоема с присущими ей соленостью и составом. Вскоре после своего 
образования глинистые осадки начинают уплотняться под весом более 
молодых осадков. Процесс этот сейчас изучен довольно хорошо. Он на-
чинается при погружении осадка на глубину 5—10 см ниже поверхно-
сти осадконакопления. 

Первые его стадии характеризуют следующие данные по пористо-
сти свежих глинистых осадков Калифорнийского побережья (Emery and 
Ri t tenberg , 1952): 

глубина, м 0,20 0,50 1,00 2,00 3,00 4,00 5,00; 
пористость 0,82 0,81 0,80 0,77 0,75 0,74 0,73. 
Процесс этот продолжается и на более поздних стадиях диагенеза 

и эпигенеза глинистых пород, на что указывают данные табл. 32 по 
уменьшению первоначального объема глинистых осадков при погруже-
нии их на различные глубины (Энгельгардт, 1964). 

Т а б л и ц а 32 

Глубина, 

Третичные Третичные Лейасовые 
глины, глины глииы (северо-
(Вене- (долина западная 
суэла) р. По) Германия) 

Уменьшение объема (в % от 
первоначального) 

500 50,0 
1()00 55,5 
2000 61,1 
3000 64,4 

48,0 39,6 
53,4 44,0 
58,7 48,5 
61,7 51,0 

Сокращение объема осадков сопровождается снижением их пори-
стости от указанных выше величин до 0,25—0,10 и параллельным сни-
жением массоемкости их водной фазы. 

Выясним гидрогеохимические следствия последнего процесса. 

* Их характеристика дана в работе «Нефтегазоносные бассейны земного шара» 
(1965). 
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Теория фильтрации жидкостей через пористые среды создавалась 
в предположении, что среды, через которые движутся жидкости, не под-
вержены упругим и пластическим деформациям. В последующем — 
главным образом в связи с разработкой нефтеводоносных пластов — 
оказалось необходимым создать теорию упругого режима таких пла-
стов (Щелкачев, 1959). Эта теория позволяет количественно описать ин-
тегральный эффект неустановившегося движения пластовых вод с уче-
том упругих свойств воды, фильтрующих пород и слабопроницаемых 
пород в их кровле и подошве. Однако эта теория не может быть непо-
средственно обобщена на пластовые системы, деформации которых 
необратимы. Именно такой характер имеют процессы геостатического 
уплотнения глин. 

Отсутствие математической теории движения жидкостей в необра-
тимо деформируемых пористых средах (Paria , 1963) вынуждает нас 
ограничиться качественным рассмотрением истории водной фазы уплот-
няющихся глинистых пород. Для этого используем эмпирические дан-
ные по изменению пористости глинистых пород в вертикальном разрезе 
седиментационных бассейнов, с одной стороны, и данные эксперимен-
тального изучения уплотнения глинистых пород, с другой стороны. 

По первому вопросу имеется большая литература, частичное обоб-
щение которой выполнили В. Энгельгард (1964) и P. X. Мид (Meade, 
1964, 1966). Эти и другие работы позволяют сформулировать ряд инте-
ресных, с нашей точки зрения, положений. 

1. Процессы уплотнения глинистых осадков имеют сложный харак-
тер и контролируются многими факторами. Наиболее отчетливо прояв-
ляется влияние на протекание этих процессов размера частиц осадков, 
их минералогического состава, солености и состава поровых растворов. 
На содержание и формы нахождения воды в глинистых осадках суще-
ственное влияние оказывает органическое вещество (Тагеева и Тихо-
мирова, 1962), которое при достаточном его содержании в осадках при-
ближает режим течения воды через глины к закону Дарси (Kutilak and 
Sal ingevora, 1966). 

2. Уплотнение глинистых осадков на первых его стадиях (при дав-
лениях до 1 кг/см2) сопровождается изменением случайной ориентации 
глинистых частиц на упорядоченное: пластинчатые частицы глины при-
обретают горизонтальное в первом приближении положение, что вле-
чет за собой отчетливую анизотропию проницаемости глин в вертикаль-
ном и горизонтальном направлениях. 

3. Снижение пористости глинистых осадков в результате геостати-
ческого их уплотнения происходит по экспоненциальной зависимости, 
проявляясь наиболее интенсивно на первых стадиях процесса. Типичные 
кривые изменения пористости глинистых осадков с глубиной показаны 
на рис. 6.13 и 6.14. Из них следует, что основное снижение пористости 
(до величины ~ 0 , 2 5 ) происходит на глубинах до 500—800 м. При боль-
ших глубинах изменение пористости в сторону снижения выражено 
очень слабо. Числа эти подтверждаются данными других исследо-
вателей. 

4. Содержание свободной поровой воды в осадках зависит от сте-
пени их уплотнения. В монтмориллонитовых глинистых осадках Кали-
форнии оно снижается от. ~ 5 0 % на глубинах до 160 ж до нуля на глу-
бинах более 350 м (Meade, 1961). В глинистых осадках Бакинского 
архипелага, пелитовая фракция которых содержит от 80 до 100% гид-
рослюд, содержание свободной поровой воды уменьшается от 12—15% 
в верхней части разреза до 2—3% на глубинах свыше 650 м. Снижение 
доли свободной воды в глинистых четвертичных и современных осад-
ках Черного моря, в составе которых преобладают гидрослюды, отчет-
ливо выражено уже на глубинах до 3—4 м (Тагеева и Тихомирова, 
1962). 

157-



Отпрессовывание поровых вод донных илов Черного и Каспийского 
морей на гидравлических прессах при давлениях до 250 кг/см2 пока-
зало, что при этих давлениях выделяется только свободная поровая 
вода, количество которой в илах Черного моря составляло от 14 до 
84% от всей естественной влажности (Тагеева и Тихомирова, 1962). 
Так как давление 250 кг/см2 приближенно соответствует глубинам по-
рядка 600—700 м, то следует думать, что при наиболее интенсивном 
уплотнении глинистых осадков выделяется в основном свободная по-
ровая вода. 

5. Центрифугирование или отпрессовывание поровых вод глини-
стых осадков современных морей и океанов и их химическое изучение 
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Рис. 6.13. Зависимость пористости 
глинистых осадков от глубины их за-
легания (по В. Энгельгардту, 1964): 
/ — л е й а с северо-западной Германии; 2 — 
третичные отложения бассейна р. По; 3 — 

третичные отложения Венесуэлы 

Рис. 6.14. Зависимость 
усредиеииой пористости 
глинистых осадков Ба-
кинского архипелага от 
глубины их залегания (по 
В. В. Копериной и О. А. 

Дворецкой, 1965) 

показало, что при постоянстве состава морской воды во время отложе-
ния осадков соленость и состав поровых вод в вертикальном разрезе 
осадков значимо не меняются даже при большой их мощности (Siever 
и др., 1965; Шишкина, 1964). В качестве примера приведем данные по 
распределению ионов хлора в поровых водах осадков Тихого океана 
в районе о-ва Гваделупе (табл. 33). Образцы осадков были получены 
при бурении скважины в открытом море по проекту Mohole. Глубина 
моря 3566 м, общая длина керна 173 м. Возраст осадков: геологиче-
ский— от современного до миоценового; абсолютный до 12—15 млн. 
лет. Пористость осадков у поверхности дна по расчетам равна 0,80, 
а у наиболее глубоких осадков 0,72. 

Из табл. 33 следует, что концентрация ионов хлора в осадках с глу-
биной закономерным изменениям не подвержена. Небольшое ее варьи-
рование в разных образцах может быть следствием лабораторно-ана-
литических погрешностей, которые особенно отчетливо проявляются при 
получении поровых вод методом отпрессовывания. Это очевидно из 
сравнения данных анализа поровых растворов, полученных разными 
методами. 

Устойчивость солености и состава поровых вод океанических дон-
ных осадков в вертикальном разрезе последних подтверждают данные 
по многим другим местам отбора осадков в Тихом и Атлантическом 
океанах (Шишкина, 1964; Siever и др., 1965). 

Во внутренних морях, соленость вод которых по тем или иным при-
чинам в процессе отложения донных осадков не оставалась постоянной, 
соленость и состав поровых вод может меняться на небольших глуби-
нах довольно значительно. На это указывают данные Н. В. Тагеевой 
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Т а б л и ц а 33 
Концентрация ионов хлора в поровых водах донных осадков 

Тихого океана 
(скважина Mohole) 

Глубина, 
Литологический состав 

Концентрация Cl, 
мг}кг 

Центри-
фугиро-
вание** 

Отпрессо-
вывание*** 

353 H 
1 Глина красная 

78,32 Ил карбонатно-кремнистый 
83 Ил карбонатно-кремнистый 
86,03 Ил кремнистый зеленый 

101 Ил карбонатно-кремнистый 
110 Ил карбонатно-кремнистый 
114,60 Ил кремнистый зеленый 
125,50 Ил кремнистый зеленый 
129 Ил карбонатно-кремнистый 
138 Ил карбонатно-кремнистый 
170 Ил карбонатно-кремнистый 

18,9 

19,4 

19.8 
18.9 

19,8 
19,5 
19,7 

19,19 

20,77 

20,30 

19,98 
20,32 

* Образец морской воды на 40 м выше морского дна в 1,5 км о . 
скважины Mohole, t - 1,62° С. 

** Данные S. С. Rlt tenberg и др. (1963). 
*** Данные R. Siever и др. (1965). 

и М. М. Тихомировой по Черному и Каспийскому морям (1962). На 
больших глубинах соленость поровых вод выравнивается за счет диф-
фузионного массопереноса. 

6. Химическое изучение отпрессованных поровых вод глинистых 
осадков современных морей и океанов показывает, что до довольно зна-
чительных давлений соленость последовательных порций поровых вод, 
получаемых из одного и того же образца по мере увеличения давления, 
практически не меняется. 

В качестве примера приведем данные Ф. Мангейма (Manheim, 
1966) по отпрессовыванию двух образцов морских осадков Атлантиче-
ского океана (табл. 34). 

Т а б л и ц а 34 
Концентрация ионов хлора в последовательных экстратах поровых вод 

из морских осадков 

Давление, 
KZlCM2 

Cl % 

Давление, 
KZlCM2 

Cl, 
Давление, 

KZlCM2 
Обр. I Обр. 2 

Давление, 
KZlCM2 

Обр. 1 Обр. 2 

40,6 19,77 276 19,84 
52,8 

19,77 
17,87 364,4 19,85 

88 19,83 — 422 17,87 
105,4 

19,83 
17,90 548 19,85 — 

175.8 19,83 
17,90 

634 — 17,90 
210,4 

19,83 
17,85 845 — 17,98 

Первый образец отобран на материковом склоне Флорида—Гатте-
рас и представляет собой обычный морской ил с большим количеством 
тонкозернистого карбонатного вещества. Второй образец отобран в за-
ливе Мэн. Он содержит свыше 50% глинистых минералов иллитового 
и монтмориллонитового типа. Пониженное содержание хлоридов в по-
ровых водах этого образца объясняется техническими причинами. 
В обоих образцах соленость выделенных поровых вод, судя по содер-
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жанию в них хлоридов, оставалась практически неизменной при всех 
давлениях. Соленость влаги, оставшейся в образцах после отпрессовы-
вания, по сообщению Мангейма, ниже, чем соленость отпрессован-
ных вод. 

Давлению 845 кг/см2 соответствует глубина нахождения пород по-
рядка 2100 м. Это означает, что в результате геостатического уплотне-
ния глин соленость отжимаемых из них седиментационных вод не меня-
ется, а соленость оставшихся в них вод может быть ниже первоначаль-
ной солености седиментационных морских вод. При этом логически 
можно установить, что в мощных глинистых толщах соленость остав-
шейся влаги должна с глубиной понижаться, так как степень уплотне-
ния глин в этом направлении возрастает. Соленость же влаги в верх-
них горизонтах глинистых толщ должна быть более высокой, чем в ни-
жележащих, так как отжимаемые воды мигрируют вверх и в латераль-
ных направлениях, но никак не вниз, против градиента геостатического 
(и гидростатического) давления. 

Многими исследователями, начиная с А. Н. Бунеева, П. А. Крюкова 
и Е. В. Ренгартена (1947), установлено, что при увеличении давления 
отпрессовывания соленость отжимаемых поровых вод постепенно пони-
жается. Этот факт не противоречит данным Мангейма, проводившего 
исследования до величин давления, при которых связанные поровые 
воды, всегда имеющие пониженную соленость, в исследованных образ-
цах глинистых осадков еще не были вовлечены в массовое движение. 
В седиментационных бассейнах массовая миграция связанных поровых 
вод начинается, вероятно, на очень значительных глубинах и должна 
быть обусловлена не только геостатическим уплотнением глинистых 
толщ, но и действием геотермального поля. 

Приведенные эмпирические и экспериментальные данные позво-
ляют сделать в отношении геохимической истории седиментационных 
по-ровых вод глинистых формаций ряд обобщений. 

1. Основная масса седиментационных вод под влиянием геостати-
ческого уплотнения глинистых осадков выжимается из последних в от-
крытые бассейны или в пористые коллекторы с более высокой прони-
цаемостью, чем глины. Процесс отжатия идет по экспоненциальной за-
висимости и затухает на глубинах порядка 500—700 м. При дальней-
шем погружении глин на глубину их уплотнение происходит очень 
медленно, а количество отжимаемой влаги имеет пренебрежимо малую 
величину. 

2. Распределение солености седиментационных вод в вертикальном 
разрезе глинистых толщ должно быть равномерным по всей толще до 
глубин не ниже 2000 м. Соленость должна быть близкой к солености 
морской воды, из которой осаждались глинистые осадки. Если в про-
цессы отжатия вовлекаются пленочные (связанные) поровые воды, то 
соленость оставшейся в глинах влаги должна с глубиной уменьшаться. 

В реальных седиментационных бассейнах, даже таких геологиче-
ски молодых, как Ниигата (Япония) и майкопская толща Предкавказ-
ского бассейна, соленость поровых и пластовых вод меняется с глуби-
ной по иному закону: с глубиной она увеличивается (см. табл. 24 и 25). 
Это указывает на то, что массоперенос в этих бассейнах идет в основ-
ном по механизму молекулярной диффузии, а процессы геостатического 
уплотнения практически не проявляются. 

3. Поровые воды, отжатые из глинистой толщи в проницаемые по-
ристые среды, содержащие менее минерализованные воды, чем отжи-
маемые, либо не окажут никакого воздействия на соленость менее ми-
нерализованных вод, либо обусловят ее увеличение. Первое будет на-
блюдаться в тех случаях, когда скорость движения менее минерализо-
ванных вод будет достаточно высокой, чтобы обеспечить массовый вы-
нос поступающего из глин минерального вещества. Второе будет ха-
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рактеризовать массоперенос из глинистых толщ в покоящиеся воды 
с меньшей минерализацией. Распределение солености вод в вертикаль-
ном разрезе пористой толщи, в которую вытесняются поровые воды 
глинистых осадков, должно соответствовать кривым, показанным на 
рис. 5.4, так как в этом случае происходит вытеснение менее соленых 
вод более солеными по механизму конвективной диффузии. 

Таким образом, геостатическое вытеснение седиментационных вод 
глинистых формаций, вероятно, не может быть причиной засоления 
пресных пластовых вод водоносных горизонтов в эпигенетические ста-
дии развития седиментационных бассейнов, как это предполагается не-
которыми исследователями. 
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ЧАСТЬ ТРЕТЬЯ 

ПАРАГЕНЕЗИС РАССОЛОВ И СОЛЕНЫХ ВОД 
СЕДИМЕНТАЦИОННЫХ БАССЕЙНОВ С ГАЛОГЕННЫМИ 

ФОРМАЦИЯМИ 

Глава VII 

П А Р А Г Е Н Е З И С ( О П Р Е Д Е Л Е Н И Е П О Н Я Т И Я ) 

Произведенный анализ процессов массопереноса в водной фазе 
седиментационных бассейнов показал, что: 1) все водонасыщенные гор-
ные породы (водопроницаемые и водонепроницаемые) диффузионно 
проницаемы; 2) скорость диффузионной миграции минерального веще-
ства в водной фазе водонасыщенных горных пород такова, что сохране-
ние в седиментационных бассейнах регионально развитых погребенных 
вод морских водоемов и рапы солеродных бассейнов древнее третичного 
возраста, вероятно, невозможно; 3) геологически длительное существо-
вание соленых вод и рассолов, заполняющих пустоты дотретичных 
осадочных формаций седиментационных бассейнов, возможно только 
тогда, когда идет непрерывное восполнение их минерального вещества 
за счет массопереноса из очагов концентрированного нахождения 
основных компонентов их солевого состава; 4) в бассейнах, выполнен-
ных кайнозойскими отложениями, включающими мощные толщи гли-
нистых морских осадков, могут сохраняться седиментационные морские 
воды *. 

В земной коре концентрированные нахождения хлористого натрия, 
резко преобладающего компонента солености рассолов и соленых вод 
седиментационных бассейнов, представлены только галогенными фор-
мациями: хлоридными (галит, различные калиевые и магниевые по-
роды) и сульфатными (гипс, ангидрит, мирабилит, тенардит). В опре-
деленных континентальных обстановках формируются также засолен-
ные и (или) загипсованные породы, т. е. породы, в которых кристаллы 
каменной соли или гипса рассеяны в массе породы. Здесь следует от-
метить, что диффузионное выщелачивание сульфатных пород, в кото-
рых может содержаться до 2—4% и более хлористого натрия (не счи-
тая возможное его нахождение в виде слоев, пролластков и линз среди 
гипсово-ангидритовых пород), сопровождается накоплением в водах 
хлористого натрия даже в окислительной обстановке. Например, грун-
товые воды сарматских и тортонских гипсовых отложений Устюрта 
имеют хлоридно-сульфатный натриево-кальциевый состав (хлор-ионов 
49—82%, натрия 56—79%) при общей солености вод до 15—21 г/л. 
Значение в составе вод хлористого натрия увеличивается по мере по-
вышения их концентрации. В восстановительной обстановке, свойствен-
ной глубоким частях седиментационных бассейнов, роль хлоридов еще 
более возрастает за счет физико-химической и биохимической редукции 
сульфатных ионов. Выщелачивание загипсованных пород также ведет 

* Седиментационные воды могут быть и пресными. Вероятно, что пресные пла-
стовые воды кайнозойских прибайкальских бассейнов образовались в процессе конти-
нентального седиментогенеза в озерных депрессиях и являются седиментационным и. 
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к появлению в водах хлористого натрия в повышенных концентрациях 
(Приклонский, Горькова и др., 1956; Маринов и Попов, 1963). 

Но сказанное выше означает, что соленость рассолов и соленых 
вод седиментационных бассейнов, ,в первую очередь дотретичных, дол-
жна находиться в парагенетической связи с минеральным веществом 
галогенных формаций. Иначе говоря, в дотретичных седиментационных 
бассейнах повышенная соленость подземных вод всегда должна быть 
результатом выщелачивания и рассеяния вещества галогенных фор-
маций. 

Еще в 1849 г. И. Брейтгаупт в своей работе «Парагенезис минера-
лов» сформулировал представление о парагенезисе геологических об-
разований. В указанной работе он выдвинул и обосновал на эмпири-
ческом материале — применительно к минералогии — понятие параге-
незис. Это понятие оказалось весьма жизненным. Оно не только не 
утратило своего значения до настоящего времени, но, начиная с работ 
В. М. Гольдшмидта (1911), явилось предметом глубокого теоретическо-
го осмысливания. В нашей отечественной литературе наиболее круп-
ной работой в этой области является монография Д. С. Коржинского 
«Физико-химические основы анализа парагенезисов минералов» (1957). 

В общем это понятие оказалось удобной и плодотворной основой 
для теоретических и прикладных рассмотрений и прогнозов не только 
в минералогии, но и в других разделах геологии. Так, еще в 1909 г. 
В. И. Вернадский свою речь на XII съезде русских естествоиспытателей 
и врачей посвятил рассмотрению парагенезиса химических элементов 
в земной коре. Он обратил внимание на полезность этого понятия 
в геохимических исследованиях и установил в качестве особой формы 
его проявления в геохимических процессах природные изоморфные 
ряды элементов, связав их с основными термодинамическими оболоч-
ками земной коры. 

К настоящему времени накопилось достаточно эмпирических дан-
ных и наблюдений для распространения понятия парагенезис на рав-
новесие минеральное вещество горных порода минеральное вещество 
подземных вод и для точного определения характера связи, существую-
щей между минеральным веществом соленых вод и рассолов и мине-
ральным веществом галогенных формаций. 

Понятие парагенезис имеет различные толкования. Наиболее часто 
под парагенезисом понимают закономерное, повторяющееся в опреде-
ленных геологических условиях сонахождение минералов, обусловлен-
ное их одновременным образованием как продуктов одной и той же 
стадии одного процесса (Коржинский, 1957). Но имеется и более широ-
кое определение этого термина: под парагенезисом понимают законо-
мерное сонахождение в аналогичных геологических условиях минера-
лов (или любых геологических тел), образовавшихся одновременно 
или разновременно, но генетически связанных друг с другом. Таковы, 
например, парагенезис первичных минералов с продуктами их разло-
жения, или парагенезис так называемых рассолов выщелачивания с со-
ляными образованиями. Именно в этом последнем смысле применяется 
в данной работе термин парагенезис. 

Из принятого нами определения этого понятия следует, что доказа-
тельство парагенетической связи рассолов и соленых вод седиментаци-
онных бассейнов с галогенными формациями сводится к доказательству 
двух основных положений, являющихся необходимыми и достаточными 
условиями проявления парагенезиса. 

Во-первых, необходимо доказать, что сонахождение рассолов и со-
леных вод и галогенных формаций в седиментационных бассейнах яв-
ляется закономерным, т. е. событием, вероятность которого достаточно 
высока. 
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Во-вторых, необходимо доказать, что минеральное вещество рассо-
лов и соленых вод седиментационных бассейнов генетически связано 
с минеральным веществом галогенных формаций. 

Доказательство первого положения может быть получено только 
на основе геологических наблюдений. В частности, можно составить 
специальную карту, отразив на ней наличие (или отсутствие) в преде-
лах каждого седнментационного бассейна галогенных формаций, с од-
ной стороны, и наличие (или отсутствие) рассолов и соленых вод, с дру-
гой стороны. Понятно, что чем больше будет учтено бассейнов, тем 
большую достоверность будут иметь соответствующие выводы. Поэтому 
мы сочли необходимым составить такую карту для всего земного шара, 
несмотря на очень разную степень геолого-гидрогеологической изучен-
ности седиментационных бассейнов в разных странах. Отметим, что 
первая попытка картографического сопоставления распространения рас-
солов и солеиосных отложений на территории СССР принадлежит 
И. К. Зайцеву (1959). 

В развитие картографического обобщения данных, принятых в ка-
честве исходных при составлении карты, последние подверглись мате-
матико-статистическому анализу как единственному в данной ситуации 
подходу, обеспечивающему достаточную строгость и объективность вы-
водов. 

Доказательство второго положения, т. е. наличие генетической 
связи рассолов и соленых вод с галогенными формациями, основано на 
термодинамическом методе химических потенциалов. Оно совершенно 
необходимо, поскольку самый факт сосуществования тел еще не явля-
ется указанием на их генетическую связь. Например, магматические 
штоки и силлы в соленосных бассейнах Восточной Сибири сосуще-
ствуют с галогенными формациями, но причинно с ними пе связаны. 
В седиментационных бассейнах соленые воды и рассолы нередко насы-
щают пресноводные иногда даже угленосные отложения. Факт сосуще-
ствования налицо, но генетической связи солености вод с вмещающими 
формациями, разумеется, нет. В обоих этих примерах, а число их мож-
но умножить, необходимые условия проявления парагенезиса не выпол-
няются. Эти примеры еще раз подчеркивают чрезвычайную полезность 
и значимость понятия парагенезиса в практической и научной работе 
геолога. 
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Глава VIII 

ПРОСТРАНСТВЕННЫЕ СВЯЗИ РАССОЛОВ И СОЛЕНЫХ ВОД 
СЕДИМЕНТАЦИОННЫХ БАССЕЙНОВ С ГАЛОГЕННЫМИ ФОРМАЦИЯМИ 

Карта парагенезиса 

Имеющиеся в научной литературе данные о распространении 
в недрах седиментационных бассейнов галогенных формаций и пласто-
вых вод — пресных, соленых и рассольных — отображены на карте, 
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которую (пока условно) назовем картой парагенезиса рассолов и соле- территории Советского Союза в список включено очень немного работ, 
ных вод седиментационных бассейнов с галогенными формациями так как по ней имеются крупные сводки и библиографические справоч-
(рис. 8.1). ники. 

Рис. 8.1. Карта парагенезиса рассолов и соленых вод седнмеитацнонных бассейнов 
7 — — Седиментационные бассейны, в пределах которых: /) обнаружены хлоридные породы (галит 
данные о солености пластовых вод отсутствуют; 3) обнаружены сульфатные породы (гипс, анги 
Зо е!л\ 5) обнаружены сульфатные породы, данные о солености пластовых вод отсутствуют', 
породы не обнаружены, пластовые воды имеют соленость менее 5 г/л; 8) галогенные породы не 
имеют соленость менее 5 г/л, а грунтовые воды соленые; 10) галогенные породы не обнаружены 

нов, по которым необходимые геолого-

B качестве географической и одновременно геолого-структурной 
основы этой «арты использована «Карта основных нефтегазоносных и 
возможно нефтегазоносных бассейнов земного шара» (Брод И. О., Jle-
винсон В. Г., Оленин В. Б., Соколов Б. А., 1965). При составлении спе-
циальной нагрузки карты парагенезиса были использованы и другие 
геологические и гидрогеологические карты, монографии и статьи. По 
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земного шара с галогенными формациями. (Составлена автором, 1966) 
и др.) и пластовые воды соленостью более 35 г/л рассолы; 2) обнаружены хлоридные породы, 

дрит и др.) и рассолы; 4) обнаружены сульфатные породы и пластовые воды соленостью от 5 до 
6) обнаружены сульфатные породы и пластовые воды соленостью менее 5 г/л; 7) галогенные 
обнаружены, пластовые воды соленые; 9) галогенные породы не обнаружены, пластовые воды 
данные о солености пластовых вод отсутствуют; 11 — граница и номер седнмеитацнонных бассей-
гндрогеологические данные, отсутствуют 

При чтении карты парагенезиса следует учитывать ряд положении. 
1. Недостаточная изученность подавляющего большинства седимен-

тационных бассейнов не позволяет, за редким исключением, оконтурить 
площади распространения галогенных формаций, рассолов и соленых 
вод. Поэтому в целях унификации нагрузки мы были вынуждены огра-
ничиться простой констатацией наличия или отсутствия в пределах 
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бассейнов хлорндных или сульфатных пород, рассолов пли соленых вод. 
В связи с этим па всей площади бассейнов показываются одни и те же 
условные знаки, т. е. структурно-гидрогеологические и гидрогсохимнчс-
скис элементы бассейнов не выделяются. 

2. Так как галогенные формации приурочены, как правило, к наи-
более глубоким (мульдовым) частям седиментационных бассейнов, 
а они в большинстве случаев изучены очень слабо или не изучены 
совсем, то некоторые показанные на карте бассейны, как лишенные 
галогенов или как содержащие только сульфатные породы, при более 
детальном изучении могут оказаться соленосными. Не случайно число 
мест обнаружения и площади развития галогенных формаций на всех 
континентах очень быстро возрастают по мерс развития глубокого бу-
рения. 

3. Геологическое изучение седиментационных бассейнов основыва-
ется главным образом на материалах нефтяного бурения, осуществляе-
мого без надлежащей гидрогеологической документации скважин. По-
этому гидрогеологическая изученность бассейнов, особенно глубоких 
их частей, намного отстает от их геологической изученности. Это явля-
ется причиной отсутствия или недостаточности гидрогеологической ха-
рактеристики па карте ряда бассейнов. 

4. В целях упрощения нагрузки карты в тех случаях, когда в бас-
сейне галогенные формации слагаются и хлоридными н сульфатными 
породами, па ней отражается наличие только хлорндных пород, так 
как они являются основными концентраторами хлористого натрия п. 
кроме того, практически всегда ассоциируют с сульфатными породами. 

5. В тех случаях, когда в Gaccciinc имеются подземные воды раз-
личной солености, на карте отражается наличие только наиболее кон-
центрированных вод. Например, если в бассейне обнаружены рассолы 
(соленость свыше 35 г/л), соленые воды (соленость от 5 до 35 г/л) и 
солоноватые и пресные воды (соленость до 5 г/л), то па карте показы-
ваются только рассолы. 

6. Щиты н горноскладчатыс области на карте не выделяются и не 
характеризуются. 

7. Карта парагенезиса сопровождается перечнем выделенных на 
карте сечиментационных бассейнов, в котором сообщаются обобщенные 
данные о геологическом возрасте отложений, выполняющих ссднмспта-
ционные бассейны, и о возрасте галогенных формаций. 

В перечне, основа которого заимствована из работы «Нефтегазо-
носные бассейны земного шара» (1965), указаны: а) номер бассейна но 
карте парагенезиса; б) название бассейна: в) геологический возраст 
осадочных отложений, выполняющих бассейн — индексами: г) геологи-
ческий возраст основной галогенной формации — индексами в скобках; 
если в бассейне галогенные формации отсутствуют, то в скобках ставит-
ся знак —; если данные о наличии эвапоритов отсутствуют, то в скоб-
ках ставится знак ? 

Поскольку геолого-гидрогеологическая изученность седиментацион-
ных бассейнов в разных частях земного шара очень различна, в дан-
ной работе не представляется возможным дать хотя бы самое лаконич-
ное онисанне каждого бассейна. Поэтому мы сочли целесообразным 
сделать лишь некоторые краткие замечания по каждому континенту 
н отдельности. 

Бассейны Северной Америки. Большинство бассейнов охарактеризо-
вано данными глубокого бурения. Геолого-гидрогсологическис обобще-
ния имеются только по отдельным бассейнам. Эвапорнты ордовикского, 
силурийского, девонского, каменноугольного, пермского, триасового, 
юрского и третичного возраста развиты на континенте очень широко. 
Они обнаружены во всех крупных палеозойских и мезозойских бассей-
нах, включая арктические бассейны Канады (на карте не выделены). 
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Т а б л и ц а 35 

Перечень седиментационных бассейнов земного шара, 
показанных на карте парагенезиса 

Северная Америка. 1. Северо-Аляскинский, Mz (—). 2. Центрально- и Южно-
Аляскинские, Kz (—), 3. Западно-Канадский, P z - M z (S, D). 4. Прибрежно-Тихо-
океанские, Kz (—). 5. Калифорнийские, Mz--Kz (—). 6. Скалистых гор, P z - M z - K z 
(С). 7. Денвер, Pz—Mz (P) . 8. Уиллстонский, Pz—Mz—Kz (D). 9. Западный внутрен-
ний, P z - M z (P). 10. Пермский, Pz (P). 11. Иллинойский, P z - M z (О, С, D). 12. Ми-
чиганский, Pz (S). 13. Предаппалачский, Pz (S). 14. Восточно-Канадский, Pz—Mz (С). 
15. Мексиканского залива, Pz—Mz—Kz (Р, J) . 16. Прибрежно-Атлантический, Pz— 
M z - K z (Tr, Cr?). 17. Кубинские, M z - K z (N). 18. Гаитянский, Kz (Tr). 19. При-
брежно-Карибский, Kz (?). 

Южная Америка. 20. Колумбийский, Mz — Kz(Cr). 21. Северо-Венесуэльские, 
M z - K z (Pg) . 22. Западно-Венесуэльско-Колумбийский, M z - K z (Cr). 23. Восточно-
Венесуэльский, M z - K z (?). 24. Гуякильский, Kz (?). 25. Верхнеамазонский, P z - M z -
Kz (Т). 26. Нижнеамазонский, P z - M z - K z (С). 27. Мараньяно, P z - M z - K z (С, Р). 
28. Северо-Восточный прибрежный, M z - K z (Cr). 29. Сержипе-Алагоас, Mz—Kz (Cr), 
30. Баийя, Mz—Kz (Cr). 31. Эспирито-Санто-Камнос, Mz—Kz (Cr). 32. Титикакский, 
Mz—Kz (Tr). 33. Центрально-Предандийский, Pz—Mz—Kz (?). 34. Паранский, Pz— 
Mz (?). 35. Мендоса, M z - K z (Tr). 36. Центральной долины, Kz (?). 37. Неукен, M z -
Kz (?). 38. Патагонский, P z - M z (?). 39. Южно-Предандийский, M z - K z (?). 

Европа. 40. Шотландский, Pz(D) . 41. Западно-Английский, Pz — Mz(P, T). 
42. Северо-Европейский, Pz—Mz—Kz (Р, T). 43. Парижский, Pz—Mz—Kz (T). 44. Ли-
манский, Kz (Pg) . 45. Верхнего Рейна, Pz—Mz—Kz (T). 46. Тюрингский, Pz—Mz (T). 
47. Предальпийский, Mz—Kz (T). 48. Венско-Моравский, Kz (?). 49. Паннонский, 
Kz (?). 49а. Закарпатской впадины, Kz (N) .50. Трансильванский, Kz (N). 51. Пред-
карпатский, Pz—Mz—Kz (N). 52. Предкарпатско-Балканский, Mz—Kz (N). 53. Акви-
таиский, Pz—Mz—Kz (T, J) . 54. Пиренейские: а) Арагонский, Mz—Kz (T)1 б) Анда-
лузский, Mz—Kz (T), в) Манчский, Mz—Kz (T), г) Португальский, Mz—Kz (T). 
55. Ронский, M z - K z (T). 56. Вале-Латина, Kz (N). 57. Сицилийский, M z - K z (N). 
58. Адриатический, Mz—Kz (T, N). 59. Причерноморский, Pz—Mz—Kz (S, J. N). 
60. Московский, Pz (D). 61. Северо-Двинский, Pz—Mz (D, Р). 62. Печорский, Pz (P) . 
63. Волго-Камский, Pz—Mz (P). 64. Сурско-Хоперскнй, Pz—Mz—Kz (D). 65. Днепрово-
Донецкий, Pz—Mz—Kz (D, Р) . 65а. Волыно-Подольский, Pz—Mz—Kz (D). 66. При-
каспийский, Pz—Mz—Kz (P) . 67. Азово-Кубанский, Mz—Kz (J). 68. Терско-Кумский, 
Mz—Kz (J, N). 69. Восточно-Черноморский, Mz—Kz (J). 70. Куринско-Апшеронский, 
M z - K z (N). 

Азия. Западно-Туркменский, Mz—Kz (Q). 72. Каракумский, M z - K z (J). 
73. Афгано-Таджикский, M z - K z (J). 74. Устюртский, Pz—Mz—Kz (N). 75. Кызылкум-
ский, M z - K z (—). 76. Чу-Сарысуйский, Pz—Mz—Kz (D, С). 77. Ферганский, M z -
Kz (N). 78. Тургайский, M z - K z (С). 79. Тенгизский, P z - M z (D). 80. Западно-
Сибирский, M z - K z (—). 81. Балхашский, P z - M z (—). 82. Илийский, Pz—Mz—Kz 
(С, N). 83. Иссыккульский, M z - K z (N). 84. Нарынский, M z - K z (N). 85. Кузнецкий, 
P z - M z (—). 86. Минусинские, P z - M z (D). 87. Рыбинский, P z - M z (—). 88. Ту-
винский, P z - M z (D). 89. Иркутский, Pz (Cm). 90. Тунгузский, Pz (D). 91. Привер-
хоянско-Вилюйский, Pz—Mz—Kz (Сш, D). 92. Анабаро-Ленский, Pz—Mz (S, D). 
93. Прибайкальские, Kz (—). 94. Ушумунский, Mz (—). 95. Верхнезейский, Mz (—). 
96. Удский, Mz (—). 97. Зея-Буреинский, M z - K z (—). 98. Буреинский, Mz (—). 
99. Средне-Амурский, M z - K z (—). 100. Сахалинский, M z - K z (—). 101. Имано-Бн-
кинский, Mz (—). 102. Даубихинский, Mz (—). 103. Суйфунский, Mz (—). 104. Кам-
чатский,' Kz (—). 105. Анадырский, M z - K z (?). 106. Колымский, Pz—Mz—Kz (?). 
107. Индигирский, Pz—Mz—Kz (?). 108. Северо-Эльбурский, M z - K z (N). 109. Иран-
ские, M z - K z (N). ПО. Индский, Pz—Mz—Kz (Crn). 111. Камбейский, M z - K z (Q). 
112. Малабарский, M z - K z (?). 113. Коромандельский, M z - K z (?). 114. Гангский, 
Kz (?). 115. Ассамский, Kz (—). 116. Бенгальский, Kz (—). 117. Ирравадийский. 
M z - K z (—). 118. Индо-Синийский, P z - M z (Mz ?). 119. Таримский, M z - K z (Pg) . 
120. Турфанский, M z - K z (N). 121. Джунгарский, M z - K z (?). 122. Западно-Гобий-
ский, M z - K z (?). 123. Восточно-Гобийский, M z - K z (Cr). 124. Таыцакско-Хайлар-
ский, M z - K z (Tr). 125. Сунляо, M z - K z (—). 126. Цайдамский, M z - K z (N). 
127. Преднаньшанский, M z - K z (N). 128. Чжаошуйский, M z - K z (?). 129. Миньхэ, 
M z - K z (Tr). 130. Аланьшанский, Pz—Mz—Kz (Tr). 131. Ордосский, Pz—Mz—Kz (Tr). 
132. Северо-Китайский, P z - M z (Q). 133. Фусинь, Mz (—). 134. Сычуаиь, Pz (T). 
135. Сяиь-Фань, M z - K z (?). 136. Дунтинху, M z - K z (?). 137. Юаншуй, M z - K z (?). 
138. Восточно-Китайский, Pz—Mz—Kz (?). 139. Японские, M z - K z (—). 140. Гуанси-
Гуйчжоу, P z - M z (?). 141. Тайванские, Kz (—). 142. Зондские, Kz (Pz). 143. Вогел-
коп, Pz—Mz—Kz (Mz ?). 144. Ново-Гвинейские. Kz (—). 

Австралия. 145. Северо-Западный (Карнарвон), Pz — Mz — Kz(O.S). 145а. Перт-
ский, P z - M z - Q (?). 146. Пустынный, Pz—Mz—Kz (С). 147. Амадеус, P t - P z - M z 
(Pt) . 148. Большой Австралийский, Pz—Mz—Kz (—). 149. Эукла, P z - K z (—). 
150. Мэррей, M z - K z (—). 151. Ново-Каледонский, M z - K z (—). 152. Ново-Зеланд-
ский, Kz (—). 
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Продолжение табл. 35 
Африка. 153. Западно-Атласский, M z — K z ( T ) . 154. Северо-Атласский, Mz-—Kz(T). 

155. Центрально-Атласский, Mz—Kz (T). 156. Восточно-Атласский, Mz—Kz (T). 
157. Западно-Африканский, Mz—Kz (Cr, Pg). 158. Сахарскнй, Pz—Mz—Kz (T). 
159. Ливийский, Pz—Mz—Kz (Т, Pg). 160. Восточно-Средиземноморский, Pz—Mz—Kz 
(N). 161. Красного моря, Pz—Mz—Kz (N). 162. Персидского залива, Pz—Mz (Cm. 
N). 163. Эльджуфский, P z - M z (—). 164. Доллолбоса, P z - M z — K z (—). 165. Озера 
Чад, Pz—Kz (—). 166. Верхненильский, Pz (?). 167. Аденского залива, Mz—Kz 
(Mz, Q). 168. Гвинейского залива, Mz—Kz (Cr). 169. Конго, Pz—Mz—Kz (—). 
170. Рифтовых долин, Kz (?). 171. Восточио-Африканский, Pz—Mz—Kz (Т, J) . 
172. Калахарский P z - M z - K z (—). 173. Мозамбикский, P z - M z - K z (—). 174. Rappy, 
Pz—Mz—Kz (—). 175. Мадагаскарский, Pz—Mz—Kz (—). 

Рассолы и соленые воды развиты столь же широко как и эвапориты. 
По бассейнам Аляски данных пока недостаточно: разрезы недавно 

пробуренных глубоких скважин еще не опубликованы; подземные воды 
опробованы на небольшую глубину, как правило, в надмерзлотных от-
ложениях. На Арктическом склоне Аляски воды этих отложений прес-
ные, а воды подмерзлотных отложений имеют более высокую соленость 
(до 4—5 г/л). Наличие в районе г. Серкл соленого озера с повышенным 
содержанием лития и стронция, а также наличие на юго-востоке Аляски 
(бассейн р. Медной) грязевых вулканов с термальной водой хлоридно-
натриевого состава (соленость до 28 г/л) могут, вероятно, служить ука-
занием на наличие в разрезе бассейнов эвапоритовых формаций. По 
имеющейся же информации бассейны показаны на карте как несодер-
жащие эвапоритов и соленых вод и рассолов. Гипсы известных место-
рождений имеют гидротермальное происхождение. Месторождения соли 
отсутствуют. 

Прибрежно-атлантический бассейн США (№ 16) * изучен недоста-
точно. Гипсы эоценового возраста распространены на востоке Флорид-
ского полуострова. Каменная соль вскрыта скважинами на юге Фло-
риды, где она связана с нижнемеловыми отложениями. Соленость пла-
стовых вод увеличивается с глубиной. В районе г. Брансуик (Джорд-
жия) это увеличение солености связывается (по изотопным данным) 
с возможно гипсоносной эоценовой формацией Клейберн (Hanshaw 
и др., 1965). 

Шесть бассейнов Калифорнии (все под номером 5) показаны на 
карте как несодержащие эвапориты и содержащие соленые воды. Та-
кая их характеристика, по крайней мере некоторых, гиожет быть неточ-
ной. Ибо Калифорния, начиная с миоцена и по настоящее время, нахо-
дится в зоне аридного климата. В ее пределах в многочисленных, преи-
мущественно озерных, впадинах накапливались и накапливаются соле-
носные и гипсоносные осадки, месторождения которых известны во мно-
гих районах Южной Калифорнии, включая прибрежные (например, 
гипсоносные формации Санта-Маргарита и Лос-Анаверде на севере и 
на северо-востоке прибрежно-морского бассейна Вентура). Однако 
в разрезах бассейнов, выполненных преимущественно терригенными 
морскихми и континентальными осадками миоценового и плио-плейсто-
ценового возраста, эвапоритовые формации, судя по литературным дан-
ным, не установлены. 

Бассейны Южной Америки. На этом континенте все бассейны изу-
ч е н ы н е д о с т а т о ч н о . ГлубокИхМ н е ф т я н ы м б у р е н и е м у с т а н о в л е н ы э в а п о -
р и т ы к а м е н н о у г о л ь н о г о , т р и а с о в о г о и л и м е л о в о г о в о з р а с т а в б а с с е й н а х 

* По последним данным, меловые и юрские отложения Прибрежно-Атлаитиче-
ского бассейна содержат соленые воды и рассолы, соленость которых увеличивается 
от 25—50 г/л на глубинах 500—1000 м до 200—250 г/л и более на глубинах 1200— 
4000 м. Рассолы залегают внутри или вблизи эвапоритов и красноцветных отложе-
ний рапнемелового-юрского возраста (Е. Т. Manheim and М. К. Horn — Composition 
of deeper subsurface waters along the Atlantic continental margin. «Southeastern geo-
logy», vol. 9, No 4, 1968). 
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северной части континента. Для этих бассейнов характерна очень боль-
шая мощность зоны пресных вод, до 1200 м и более. Наличие и распро-
странение рассолов и соленых вод в большинстве бассейнов остается 
пока не выясненным. Очень широкое распространение эвапориты имеют 
на западе континента, где они протягиваются почти непрерывной поло-
сой вдоль Кордильер. Возраст этих эвапоритов, представленных камен-
ной и калийной солями и сульфатными породами, варьирует от юрско-
го до третичного. В районах их распространения имеются соляные ис-
точники и соленые озера, обогащенные борными солями. 

Бассейны Европы. Многие бассейны изучены бурением до фунда-
мента. Данные по распространению эвапоритов и минерализованных 
подземных вод многочисленны, но обобщены не по всем странам и бас-
сейнам. В Европе развиты галогенные формации девонского, пермского 
триасового, юрского и третичного возраста. Здесь, по-видимому, нет ни 
одного крупного седиментационного бассейна, в пределах которого не 
были бы обнаружены эвапориты. Исключение составляют Венский и 
Паннонский бассейны неогенового возраста, в чехле которых эвапорито-
вые формации как будто бы не обнаружены. Однако в горном обрам-
лении этих бассейнов известны залежи гипсов и соли миоценового 
возраста и гипсов, и ангидритов перми и триаса, которые на северо-
востоке Венгрии вскрыты скважинами в пределах межгорных впадин. 
На карте эти бассейны показаны как несодержащие эвапоритов и со-
держащие соленые воды. Соленость последних не превышает, как пра-
вило, соленость морской воды, но локально возрастает до 120 г/л. 

Во всех других бассейнах Европы распространены рассолы или, 
по крайней мере, соленые воды (западная часть Парижского бассейна). 

Бассейны Азии. В геолого-гидрогеологическом отношении Азия 
изучена очень неравномерно. Недостаточно данных по большинству 
бассейнов Китая, Индии, Малой Азии и по юго-восточным странам кон-
тинента и прилежащих островов. Региональное распространение имеют 
эвапориты кембрийского, силурийского, девонского, каменноугольного, 
юрского и третичного возраста. В отличие от Европы, в Азии имеются 
бассейны, в разрезе которых эвапориты отсутствуют. К их числу отно-
сятся, например, седиментационные бассейны Советского Дальнего 
Востока (№ 97) и Японских островов. Палеогеографические особенно-
сти развития этих бассейнов исключают обнаружение в них эвапорито-
вых формаций, как это показал еще в 1938 г. А. Н. Криштофович. Про-
гноз его подтвержден данными глубокого бурения в ряде бассейнов. 
В Японии есть месторождения гипса, но все они имеют гидротермаль-
ное происхождение. Месторождения соли отсутствуют. 

Рассолы и соленые воды обнаружены не во всех бассейнах. 
Бассейны Австралии. Наибольшее число данных имеется по Боль-

шому Австралийскому бассейну (№ 148), где пробурено около двадцати 
тысяч водных скважин и много нефтепоисковых. Другие бассейны изу-
чены недостаточно. Эвапориты обнаружены в бассейнах Амадеус и 
Пустынном (каменная соль) и в Северо-Западном (ангидриты). 
В Пертском бассейне соленость пластовых вод увеличивается с глуби-
ной до 85 г/л (юрско-триасовые отложения), эвапориты не установ-
лены, но могут быть в нижележащих палеозойских отложениях, так 
как эвапориты структурно однотипных бассейнов — Северо-Западного 
и Пустынного — приурочены к палеозойским формациям. В бассейнах 
Эукла и Мэррей наиболее соленые пластовые воды связаны с морскими 
третичными осадками. В бассейне Мэррей соленость вод с глубиной 
уменьшается, имея минимальные значения в угленосных осадках и 
морских известняках, залегающих в основании третичной толщи. Соле-
ность подземных вод Большого Австралийского бассейна уменьшается 
с глубиной до менее 1 г/л, будучи наибольшей (до 34 г/л) в грунтовых 
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водах, которые засолоняются под влиянием поверхностных солеродных 
водоемов (оз. Эйр, солончаки) *. 

Бассейны Африки. В геолого-гидрогеологическом отношении Афри-
ка изучена недостаточно. Данные глубокого бурения имеются только 
по некоторым бассейнам Северной и Южной Африки и бассейнам, рас-
положенным вдоль берега Гвинейского залива. Наличие эвапоритов 
в других бассейнах охарактеризовано главным образом по данным на-
земных геологических съемок и поэтому является предположительным. 
Соленосные отложения, включающие каменные и местами калийные 
соли, регионально развиты в бассейнах Атласа (№ 153—156), Северо-
Западной Африки (№ 157), Сахары (№ 158), Ливии (№ 159), Красного 
моря (№ 161), Аденского залива (№ 167), Гвинейского залива (№ 168) 
и Восточной Африки (№ 171). Лагунные гипсово-ангидритовые породы 
мелового возраста развиты в Западно-Африканском бассейне (№ 157), 
а эоценовые гипсоносные слои эстуариевого типа в бассейне Доллол-
боса (№ 164). В Центральной и Южной Африке очень широко распро-
странены, слагая большую часть осадочного покрова, континентальные 
отложения палеозойского, мезозойского и в меньшей мере кайнозойско-
го возраста. В Южной Африке некоторые слои этого покрова локально 
засолены или загипсованы, например, нижние слои системы Kappy и 
некоторые слои нижнемелового возраста. Локально огипсованы верхне-
келловейские мергели и сеноманские глины Мадагаскарского бассейна 
(№ 175). На юге Мозамбикского бассейна (№ 173), в долине р. Сан-
гутани, соленосные отложения и соленые воды связаны с четвертичными 
отложениями прибрежно-морского генезиса. В этом же бассейне ло-
кально засолены нижнемеловые слои. В Эльджуфском бассейне 
(№ 163) локально распространены континентальные гипсовые образо-
вания, которые, по-видимому, встречаются и в бассейне озера Чад 
(№ 165). 

Подземные воды Центрально-Африканских бассейнов изучены сла-
бо, преимущественно в зоне их активного водообмена (глубина сква-
жин до 200—300 м). Воды эти повсюду пресные, безнапорные. В запад-
ной части Северной Африки (Атласские и Сахарский бассейны, запад-
ная часть Ливийского бассейна, Сенегальская часть Западно-Африкан-
ского бассейна**) соленость вод увеличивается с глубиной вплоть до 
крепких рассолов. В восточной части Ливийского бассейна и в Восточ-
но-Средиземноморском бассейне (№ 160) наиболее минерализованные 
воды залегают в третичных отложениях. В небольших артезианских 
бассейнах Южной Африки распространены пресные и солоноватые 
воды, а локально — в связи с засоленными слоями системы Kappy — 
соленые воды с минерализацией до 10 г/л. 

В бассейнах Эльджуфском и Доллолбоса морские и лагунные отло-
жения мелового возраста локально содержат воды с соленостью до 
14—16 г/л, хотя резко преобладают пресные и солоноватые воды. Повы-
шение солености отчетливо связано с засоленностью или загипсован-
ностью вмещающих пород. 

* В последние годы в фундаменте Большого Австралийского бассейна геофизи-
ческими методами обнаружены небольшие по площади грабенообразные инфрабас-
сейиы, заполненные палеозойскими отложениями. В инфрабассейне Адавейл, находя-
щемся в центральной части восточной половины Б. Австралийского бассейна, буре-
нием обнаружены соляные пласты и диапиры девонского возраста. Однако, по имею-
щимся данным, последние на соленость пластовых вод отложений мезозойского чехла 
влияния ие оказывают. Девонские отложения инфрабассейна Аркаринга, расположен-
ного вблизи юго-западной границы Б. Австралийского бассейна, включают доломиты 
и ангидриты. В районе этого инфрабассейна, ио за его пределами, среднекембрийские 
пористые доломиты, подстилающие пермские и мезозойские отложения очень большой 
мощности, содержат газированную соленую воду. 

** По последним данным в этом бассейне развиты соляные купола. 
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Существенное изменение геолого-гидрогеологической нагрузки кар-
ты по мере появления новых данных возможно в первую очередь по 
бассейнам: Эльджуфскому (№ 163), Доллолбоса (№ 164) и оз. Ч а д 
(№ 165). 

Математико-статистический анализ 

На карте парагенезиса выделено 239 седиментационных бассейнов 
первого порядка. Небольшие бассейны с аналогичными геолого-гидро-
геологическими условиями объединены в группы и имеют один и тот 
же номер. Например, под № 2 объединены десять бассейнов Централь-
ной и Южной Аляски, под № 5 — шесть бассейнов Калифорнии, под 
№ 6 — одиннадцать бассейнов Скалистых гор и т. д. 

По тридцати четырем бассейнам достаточных данных пока нет. На 
карте показаны контуры этих бассейнов, но геолого-гидрогеологическая 
нагрузка отсутствует. В дальнейшем изложении эти бассейны не учи-
тываются. 

Сведения о наличии эвапоритов и о солености подземных вод 
остальных 205 бассейнов сведены в виде статистической матрицы 
(табл. 36). 

В каждой ее клетке указано число бассейнов, обладающих одно-
временно двумя признаками, отмеченными в заголовках строк и столб-
цов. Например, число бассейнов, в которых имеются и хлоридные по-

Т а б л и ц а 36 
Статистическая матрица седиментационных бассейнов земного шара1 

Галогенные формации 

Сумма 
№ бассейнов на карте 

парагенезиса2 

обнаружены 

Не обна-
ружены 

Сумма 
№ бассейнов на карте 

парагенезиса2 представлены 
Не обна-
ружены 

Сумма 
№ бассейнов на карте 

парагенезиса2 

хлорид-
иыми 

породами 

сульфат-
ными 

породами 

Не обна-
ружены 

Сумма 
№ бассейнов на карте 

парагенезиса2 

М
ак
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ьн
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ь 
по
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х 

во
д 

(Z
lJ

i) 

Более 35 № 1 
61 

№ 2* 
И 

№ 3** 
1 

73 * И , 21, 59, 64, 70, 74, 
78, 79, 86 (два), 123 

** 145а 

М
ак

си
м

ал
ьн

ая
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ь 
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х 
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д 
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5 - 3 5 № 4 № 5 
10 

№ 6* 
22 32 

* 5 (шесть), 48, 49, 80, 
85, 87, 100, 104 (три), 
139 (два), 143,144 (два), 
149, 150 

М
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ь 
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(Z
lJ

i) 

До 5 № 7 № 8* 
2 

№ 9 
25 27 

* 27, 164 
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ь 
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х 
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д 

(Z
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Данные 
отсутствуют 

№ 10* 
28 

№ И** 
13 

Ns 12** 
32 73 

* 6, 14, 25, 26, 28, 29, 30, 
31, 40, 41, 43, 47, 55, 
108, 109 (пять), 119,120, 
146, 147, 153, 154, 155, 
156, 171 

** 6 (пять), 17 (два), 22, 
32, 35, 44, 127, 129 

*** 1,2 (десять), 4 (два), 
115, 116, 117, 139 (во-
семь), 141, 142 (пять), 
151, 152 

Сумма 89 36 80 205 

П р и м е ч а н и я : 1. В клетках матрицы указаны номер клетки и число бассейнов. 
2. В скобках — число бассейнов, входящих в группу под указанным номером. 
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роды и рассолы, составляет 61 (клетка № 1). В правой части таблицы 
указаны номера бассейнов, попадающих в клетки матрицы, у номера 
которых имеется одна, две или три звездочки. По вполне понятным при-
чинам номера не указаны для бассейнов, попадающих в клетки 
№ 1, 5, 9. 

Из матрицы и карты следует, что большинство (125 и 205) седи-
ментационных бассейнов земного шара содержит в своем осадочном 
чехле или фундаменте галогенные формации, представленные в 89 бас-
сейнах хлоридными породами, а в 36 бассейнах сульфатными. Более 
отчетливо проявляется преобладание соленосных бассейнов на древних 
платформах (эпибайкальских, эпикаледонских и эпигерцинских). Оно 
сказывается здесь не только в числе соленосных бассейнов, которое 
резко превышает число бассейнов, лишенных галогенных пород, но и 
в относительно очень большой суммарной их площади. 

Галогенные породы отсутствуют в многочисленных, но небольших 
бассейнах, приуроченных к области кайнозойского тектогенеза по пе-
риферии Тихого океана (бассейны Камчатки, Сахалина, Японии, Зонд-
ских островов, Калифорнии), а также в мезозойских и третичных оса-
дочных образованиях Австралии и в бассейнах центральной внутрима-
териковой и южной частях Африки, где начиная с раннего палеозоя 
господствовали континентальные условия осадконакопления. 

В 73 бассейнах наиболее минерализованные подземные воды пред-
ставлены рассолами, в 32 — солеными водами, а в 27 бассейнах отме-
чены только пресные и солоноватые воды. По 73 бассейнам точные дан-
ные о солености подземных вод пока не собраны. Среди них имеется 
28 бассейнов (клетка № 10), содержащих залежи каменной соли. По-
скольку реально не известны бассейны, в которых имеется каменная 
соль, а рассолы отсутствуют, то эти бассейны следовало бы поместить 
в клетку № 1. Тем не менее ради большей строгости выводов мы этого 
не делаем до получения необходимых данных. Также мы поступаем 
в отношении большой группы бассейнов, находящихся в клетке № 12, 
хотя большая их часть, вероятно, должна находиться в клетке № 9, 
так как в них эвапоритов не обнаружено, а преимущественное регио-
нальное распространение имеют, по-видимому, пресные или в крайнем 
случае солоноватые воды. 

Основываясь на сказанном, исключаем из дальнейшего рассмотре-
ния 73 бассейна, находящиеся в клетках матрицы № 10, 11 и 12. В ко-
нечном счете получаем статистическую выборку, состоящую из 132 бас-
сейнов. 

Поскольку события «есть хлоридные породы — есть рассолы», 
(клетка № 1 матрицы), «есть сульфатные породы — есть соленые воды» 
(клетка № 5) и «нет эвапоритов — нет рассолов и соленых вод» (клет-
ка № 9) имеют равную логическую силу для обоснования суждения 
о закономерном сонахождении в седиментационных бассейнах минера-
лизованных вод (рассолов и соленых вод) и эвапоритов, то нетрудно 
подсчитать вероятность р наступления одного из трех несовместных со-
бытий, перечисленных выше. Очевидно, она равна (оцениваем ее по 
частости): 

61 + 10 + 25 _ 96 
61 + 11 + 1 + 10 + 22 + 2 + 25 ~ 1 3 2 ~ U ' / C > - ' " ^ 6 -

Это число означает, что в отношении 73 бассейнов из 100 сужде-
ние о сонахождении эвапоритов и минерализованных вод или, что то ж е 
самое, об одновременном их отсутствии будет оправдываться. Реально 
же эта вероятность значительно выше. 

Так, при рассмотрении бассейнов, находящихся в клетках № 2, 3, 
6 и 8 матрицы, которые входят в числовое значение знаменателя и 
обусловливают отклонение вероятности от единицы, прежде всего об-
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ращают на себя внимание 22 бассейна, лишенные эвапоритов, но с ре-
гиональным распространением в них соленых вод (клетка № 6 матри-
цы). В эту группу попадают шесть бассейнов Калифорнии, три бассейна 
Камчатки, по крайней мере два бассейна Японии, три бассейна Новой 
Гвинеи, два Австралийских, а также Венско-Моравский, Панноиский, 
Сахалинский, Западно-Сибирский, Кузнецкий и Рыбинский бассейны. 

Первые девятнадцать бассейнов из этого перечня — это бассейны, 
выполненные очень мощной толщей третичных и четвертичных отложе-
ний (суммарная мощность этих отложений составляет 2—3 км и боль-
ше), образовавшихся полностью или в значительной своей части в мор-
ских бассейнах. В этих бассейнах, особенно в глинистых осадках, еще 
могут сохраняться седиментационные моркие воды, как это следует из 
приведенного ранее термодинамического анализа. Но вместе с тем 
совсем не исключено, что повышенная соленость подземных вод неко-
торых из этих бассейнов является результатом диффузионного выщела-
чивания и рассеяния минерального вещества галогенных формаций, 
слагаемых хотя бы только сульфатными породами. 

В самом деле, на территории Калифорнии с начала миоцена до на-
стоящего времени господствует аридный климат, который в сочетании 
с благоприятной геолого-геоморфологической обстановкой обусловли-
вает формирование широко развитых в третичных и четвертичных отло-
жениях Калифорнии галогенных пород озерного типа. Эти породы мо-
гут, по-видимому, существовать и в недрах калифорнийских бассейнов, 
особенно во внутриконтинентальном бассейне Сан-Хоакин. 

В Венско-Моравском и Паннонском бассейнах соленость подземных 
вод закономерно возрастает с глубиной, достигая максимума в тортон-
ских и гельветских отложениях, а ниже последних столь же закономер-
но .понижается. В близлежащих структурно однотипных бассейнах, на-
пример Закарпатском, Трансильванском, Предкарпатском, а также во 
всей обширной системе миоценовых бассейнов юго-восточной части 
Европы тортонские и в меньшей мере гельветские отложения включают 
мощные толщи хлоридных и сульфатных пород, что указывает или на 
очень вероятное развитие галогенных пород и в недрах двух рассмат-
риваемых бассейнов, или же на засоленность гельветских и тортонских 
отложений. 

В одном из Новогвинейских бассейнов (Вогелкоп) несколькими 
скважинами вскрыты ангидриты дотретичного возраста, характерные 
для зарифовых эвапоритовых формаций. 

Таким образом, независимо от наличия или отсутствия в этих де-
вятнадцати бассейнах галогенных формаций, они должны быть исклю-
чены из дальнейшего статистического рассмотрения. 

В Кузнецком и Рыбинском седиментационных бассейнах отмечен-
ные максимумы концентрации подземных вод (соответственно 12 и 
23,6 г/л) приурочены к лагунно-континентальным образованиям девон-
ского возраста. В близлежащих бассейнах отложения этого возраста 
включают хлоридные (Тувинский бассейн) или сульфатные (Минусин-
ские бассейны) породы. Учитывая взаимное расположение этих четырех 
бассейнов (см. рис. 8.1), необходимо сделать вывод о вероятной связи 
солености вод этих бассейнов с галогенными формациями или с засо-
ленными породами. 

Происхождение солености подземных вод Западно-Сибирского бас-
сейна, самого крупного артезианского бассейна мира, рассматривается 
ниже в особой главе. В ней показано, что каменноугольные и девон-
ские, а на востоке бассейна и кембрийские отложения во впадинах гер-
цинского, каледонского и байкальского фундамента бассейна должны 
включать галогенные породы (в южной половине бассейна), диффузи-
онное выщелачивание и рассеяние хлористого натрия из которых обус-
ловливает засоление подземных вод бассейна. 

175-



В Пертском бассейне (№ 145а), чехол которого включает отложе-
ния от пермских до четвертичных, в самое последнее время бурением 
установлено непрерывное возрастание солености подземных вод с глу-
биной до 85 г/л (триасово-юрские отложения). Палеозойские отложе-
ния бурением не вскрыты. В соседних структурно-однотипных бассей-
нах, Северо-Западном и Пустынном, палеозойские отложения включают 
эвапоритовые формации (каменная соль, ангидриты). По этой причине 
соленые воды и рассолы Пертского бассейна могут, вероятно, нахо-
диться в генетической связи с галогенными формациями. 

Поскольку в четырех последних бассейнах геологические данные 
указывают на вероятное распространение в чехле или фундаменте бу-
рением пока не обнаруженных бассейнов галогенных формаций, эти 
бассейны необходимо рассматривать как неопределенные в отношении 
возможности или невозможности сонахождения в них соленых вод и 
рассолов с эвапоритами. Поэтому в дальнейшем статистическом анали-
зе они также не учитываются. 

Следовательно, из знаменателя дроби (уравнение 8.1) необходимо 
исключить 23 бассейна. 

В клетке № 2 матрицы находится 11 бассейнов, в которых регио-
нальное развитие имеют крепкие рассолы, а эвапориты представлены, 
по имеющимся данным, сульфатными породами. Это Иллинойский, Ce-
веро-Венесуэльский (Маракаибский), Причерноморский, Сурско-Хопер-
ский, Куринско-Апшеронский, Устюртский, Тургайский, Тенгизский, 
Минусинские и Восточно-Гобийский бассейны. 

Эмпирические данные показывают, что чисто сульфатные породы 
могут обусловить формирование вод с соленостью до 25—30 г/л, но не 
рассолов. 

Нам представляется, что основная причина несоответствия геоло-
гической обстановки и солености рассолов в перечисленных бассейнах 
заключается в их недостаточной изученности. Например, до самото не-
давнего времени в Азово-Кубанском бассейне были известны только 
гипсово-ангидритовые формации юрского возраста, выходящие во мно-
гих пунктах на дневную поверхность. Нефтяное бурение позволило ус-
тановить, что на глубине гипсово-ангидритовые породы фациально за-
мещаются каменной солью, залегающей в наиболее глубокой части 
бассейна — Лабинском прогибе. 

При подготовке к изданию первого варианта Карты парагенезиса 
(1966 г.) Терско-Кумский, Восточно-Черноморский и Западно-Африкан-
ский бассейны были помещены в клетку № 2 матрицы, так как, по 
имевшимся тогда данным, в них были известны только сульфатные 
породы. Теперь эти бассейны находятся в клетке № 1: в них бурением 
обнаружены мощные толщи соляных пород, а в последнем случае и 
отчетливо выраженная соляная тектоника. 

Аналогичная картина может наблюдаться в любом из перечислен-
ных бассейнов, даже в таком хорошо изученном, как Иллинойский. 

Можно выдвинуть и следующие возможные причины указанного 
несоответствия: а) бассейн может быть структурно не обособлен, вслед-
ствие чего рассолы в него мигрируют из смежных бассейнов; б) пла-
сты каменной соли и особенно небольшой мощности могли растворить-
ся нацело, дав начало рассолам с пониженной по сравнению с насыщен-
ными рассолами соленостью; в) пласты каменной соли остались неза-
меченными при проходке скважин. Такие примеры известны из прак-
тики нефтяного бурения. Вероятно, правильно включить 11 бассейнов, 
в которых распространены лагунно-морские формации сульфатных по-
род и рассолы, в числитель уравнения (8.1). 

То обстоятельство, что рассолы обнаружены только в одном из тех 
седиментационных бассейнов, в пределах которых отсутствуют эвапори-
ты (клетка № 3 матрицы) или фации, благоприятствующие их форми-
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рованию, несомненно говорит в пользу генетической связи рассолов 
с эвапоритами. 

Наконец, в клетке № 8 матрицы находятся два бассейна (Марань-
яно, Доллолбоса) , в которых имеются сульфатные породы, но отсут-
ствуют подземные воды с соленостью свыше 5 г/л. В бассейне Mapa-
ньяно воды с минерализацией менее 1 г/л распространены до глубины 
1200 м (максимальная глубина гидрогеологического опробования сква-
жин в бассейне). В верхах разреза, где распространены ангидриты ме-
лового возраста, качество воды ухудшается. 

В бассейне Доллолбоса третичные гипсы континентального про-
исхождения распространены локально, а сведения о солености подзем-
ных вод сообщаются в целом по бассейнам, что не позволяет сопоста-
вить соленость вод с литологическим составом вмещающих их пород. 

Вообще же наличие сульфатных пород далеко не всегда сопровож-
дается, как хорошо известно, повышением минерализации вод свыше 
5 г/л. Гипсы могли с момента образования содержать очень мало хло-
ристого натрия, а в отсутствии последнего растворимость сульфатов 
кальция не превышает 2 г/л. Следовательно, минерализация воды в этом 
случае далеко не достигнет 5 г/л. Кроме того, гипсы, даже обогащен-
ные хлористым натрием в момент их формирования, в последующем 
могли подвергнуться выщелачиванию, особенно при наличии интенсив-
ного водообмена. 

С учетом сказанного вероятность события, свидетельствующего 
о закономерном сонахождении рассолов и соленых вод седиментацион-
ных бассейнов с галогенными формациями, составляет: 

61 + 11 + Ю + 25 _ J O 1  
Р 61 + 11 + 10 + 2 + 25 ~ 109 и ' 

При этом не учтены 22 бассейна из клетки № 6 и один бассейн из 
клетки № 3. 

Таким образом, в 98 случаях из 100 суждение о закономерном со-
нахождении эвапоритов и минерализованных вод или об их одновре-
менном отсутствии оказывается справедливым *. 

Столь высокая вероятность получена при исчислении последней по 
совокупности бассейнов, резко различающихся по возрасту, структуре, 
литолого-формационному составу, мощности осадочного чехла, геофи-
зическим, гидродинамическим, водно-балансовым и многим другим по-
казателям. Это означает, что одновременное сонахождение или отсут-
ствие эвапоритов и минерализованных подземных вод является исклю-
чительно устойчивой закономерностью, свойственной седиментационным 
бассейнам и может поэтому рассматриваться как эмпирический закон. 

Последний сформулируем следующим образом: подземные рассолы 
и соленые воды регионально распространены только в тех докайнозой-
ских бассейнах, в осадочном чехле или фундаменте которых имеются 
галогенные или засоленные формации. В палеогеновых, неогеновых и 
плейстоценовых бассейнах, в осадочном чехле которых развиты мор-
ские отложения, соленые воды могут быть регионально распространены 
как при наличии, так и при отсутствии галогенных формаций. 

Очевидно, что первое необходимое условие проявления парагене-
тической связи рассолов и соленых вод седиментационных бассейнов 
с галогенными формациями следует признать доказанным. 

* Если при вычислении вероятности 
тельные» в отношении распространения 
клетки № 6 и один бассейн из клетки № 
и минерализованных вод будет 0,84, т. 
изучаемых геологией. 

из знаменателя исключить только «сомии-
эвапоритов бассейны (четыре бассейна из 
3), то вероятность соиахождения эвапоритов 

е. опять-таки очень высока для явлений, 
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Глава IX 

ГЕНЕТИЧЕСКАЯ С В Я З Ь РАССОЛОВ И С О Л Е Н Ы Х ВОД 
С Е Д И М Е Н Т А Ц И О Н Н Ы Х БАССЕЙНОВ С Г А Л О Г Е Н Н Ы М И Ф О Р М А Ц И Я М И 

Второе необходимое условие проявления парагенезиса — наличие 
генетической связи между соответствующими геологическими образо-
ваниями, в рассматриваемом случае между рассолами и солеными во-
дами седиментационных бассейнов, с одной стороны, и галогенными 
формациями, с другой стороны. 

Только геологическими методами эта проблема не может быть ре-
шена. На это указывает длительная история работы многих исследова-
телей, не давшая однозначных результатов. Причина в том, что эти 
исследователи искали решение проблемы только на основе геохимиче-
ских признаков и прямого отождествления состава твердой и жидкой 
фаз. Такое тождество в подавляющем большинстве случаев наблюда-
ется в отношении основного компонента состава рассолов и соленых 
вод — хлористого натрия. Но в составе рассолов и соленых вод имеются 
компоненты (кальций, йод, бром, литий и др.) , которые в наблюдаю-
щихся их количественных проявлениях нельзя непосредственно связать 
с веществом галогенных формаций. Это принималось как указание на 
отсутствие генетической связи между валовым минеральным веще-
ством рассолов и соленых вод и минеральным веществом галогенных 
формаций. При этом упускалось из вида, что полного тождества соста-
ва минерализованных подземных вод и галогенных пород в общем слу-
чае быть не может из-за неизбежной смены термодинамической обста-
новки нахождения галогенных формаций и с ними генетически связан-
ных рассолов на разных стадиях их геологической истории. Погруже-
ние галогенных формаций из гипергенной обстановки, в которой они 
формировались, в эпигенетическую обстановку, характеризующуюся 
относительно повышенными давлениями и температурами, обусловли-
вает разные реакции, подвижность макро- и микрокомпонентов твердой 
и жидкой фаз, степень химического и физико-химического их взаимо-
действия с веществом вмещающих горных пород. 

Никто например, не сомневается в генетической связи «железных 
шляп» с эндогенными сульфидными телами, несмотря на очень суще-
ственную разницу их вещественного, минералогического и химического 
состава. А вот возможность существенного изменения хотя бы микро-
компонентного состава рассолов и соленых вод в ходе их миграции от 
соляных тел не только ставится под сомнение, но нередко просто от-
вергается без указания убедительных данных и теоретического обос-
нования. 

Проблема генетической связи рассолов и соленых вод седимента-
ционных бассейнов с галогенными формациями, развитыми в этих бас-



сейнах, может быть решена методами термодинамики и, в частности, 
достаточно строгое и однозначное ее решение можно получить на 
основе термодинамического метода химических потенциалов. Метод 
этот дает возможность определить направление развития природных 
систем и явлений и, в частности, направление физико-химического пе-
реноса растворенного в подземных водах минерального вещества. В ка-
честве исходного положения в рассматриваемом случае можно принять 
следующий принципиальный вывод химической термодинамики: неод-
нородность химического потенциала в разных точках гомогенной сис-
темы или в разных фазах гетерогенной системы обусловливает само-
произвольный перенос вещества в направлении от больших величин 
химического потенциала к меньшим. Так создаются потоки вещества, 
которые замирают только при наступлении термодинамического равно-
весия, т. е. такого состояния системы, при котором во всех ее макроско-
пических частях температура, давление и химические потенциалы всех 
компонентов ее состава однородны. 

Как мы у ж е знаем, химический потенциал t-ro компонента состава 
термодинамической системы, независимо от ее фазово-агрегатного со-
стояния, зависит от температуры и давления в пределах системы и от 
концентрации t-ro компонента *: 

V i = - T l - T-^p-Ti +RT-Inci, (9.1) 

где р, — химический потенциал компонента i, Si — его парциальная 
мольная энтропия, о, — его парциальный мольный объем, T — абсолют-
ная температура, Р — давление, R — газовая постоянная, C1 — концен-
трация t-ro компонента. 

В реальных растворах вместо мольной концентрации t-ro компо-
нента в уравнение (9.1) вводится его активность а г , 

Ui = C r f i , ( 9 . 2 ) 

где U — коэффициент активности t-ro компонента. 
В данной работе нас интересует только история хлористого натрия, 

поэтому в последующем изложении под t-ым компонентом растворов 
имеется в виду хлористый натрий. 

Температура и давление в седиментационных бассейнах и в тех 
их макроскопических частях, которые будут нами выделяться в каче-
стве термодинамических систем, являются результатом проявления пла-
нетарных полей — поля тяготения и геотемпературного поля, — источ-
ники которых располагаются не только за пределами седиментацион-
ных бассейнов и тем более рассматриваемых термодинамических си-
стем, но и за пределами земной коры. Эти поля, действуя как внешние 
силы, определяют существование в пределах указанных бассейнов гра-
диентов температуры и гидростатического давления. Так как скорости 
изменения этих полей в геологическое время столь медленны, что тем-
пературы и давления в седиментационных бассейнах успевают в каж-
дый момент времени приобрести значения, соответствующие их значе-
ниям за пределами -бассейнов, то можно принять, что распределение 
температур и давлений в них является квазистационарным. 

Следовательно, температура и давление, входящие в уравнение 
(9.1), представляют собой квазиравновесную геотермическую темпера-
туру и квазиравновесное гидростатическое (или геостатическое) дав-
ление. 

Наконец, активность хлористого натрия представляет собой его 
реальную концентрацию в подземных водах седиментационных бассей-

* Как отмечалось, мы пренебрегаем электрическими, магнитными и гравитацион-
ными силами, влияние которых на макроскопические процессы в природных раство-
рах ничтожно мало. 
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нов с поправкой на отклонение от идеальных растворов (в виде коэф-
фициента активности). 

С учетом сказанного уравнение (9.1) перепишем в виде полного 
дифференциала: 

dv--= —Vi dT+v,dp +RTXnai. (9.3) 

Методов измерения химических потенциалов природных вод пока 
не существует. Их вычисление на основе уравнения (9.3) невозможно, 
так как последнее представляет собой формальную математическую 
зависимость, а не точное функциональное соотношение химического по-
тенциала и определяющих его величин. Поэтому химические потенциа-
лы используются в настоящее время в основном для теоретических 
выводов, что, разумеется, не снижает их научной ценности. 

В гидрогеохимических исследованиях химические потенциалы мо-
гут быть использованы без всяких ограничений для теоретического ана-
лиза таких макроскопических частей седиментационных бассейнов, 
которые можно рассматривать как изобарно-изотермические системы. 
В таких системах направление миграции минерального вещества опре-
деляется только градиентом концентрационно-зависимой части химиче-
ского потенциала, так как в этом случае: 

^i=RTdlna,. (9.4) 

Применение химических потенциалов для изучения любых реальных 
гидрогеохимических систем требует оценки в каждом конкретном слу-
чае роли давления и температуры, что очевидно из уравнения (9.3). 
Практически эта задача пока не разрешима. Можно лишь попытаться 
определить порядок чисел, характеризующих вклад каждого члена пра-
вой части уравнения (9.3) в величину химического потенциала. 

С этой целью, исходя из свойств полного дифференциала (урав-
нение 9.3), можно написать: 

Фг 
ИТ I = - - Si (9.4, а) dT PtUi

 1 v • / 

В этих уравнениях dynjdT вычисляется в предположении, что at и р 
постоянные, d\Xijdp — в предположении, что а; и Г постоянные, 
a d\xi/dlnai — в предположении, что Т и р постоянные. 

При характерном для седиментационных бассейнов небольшом из-
менении температуры AT и небольших интервалах изменения глубин: 

__ 
^ i = I V a - ! V 1 = - I S l C i T = - S t ( T 2 - T i ) . (9 .5 ) 

TI 

Парциальная молярная энтропия хлористого натрия Si составляет 
27,6 кал/град-моль (t = 25° С, р= 1 атм). Величина Si меняется в зави-
симости от температуры: например, при температуре IOO0C она равна 
44,4 кал/град -моль. Из уравнения (9.5) следует, что в интервале варьи-
рования температуры от 25 до IOO0C изменение температуры на Г С 
влечет за собой изменение величины химического потенциала в преде-
лах от 27,6 до 44,4 кал/моль. При геотермической ступени, равной 
в среднем 33 м на Г С , химический потенциал изменяется в пределах 
от 0,82 до 1,34 кал/моль с увеличением глубины на один метр. 
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Интегрирование уравнения (9.4, б) дает: 
Рг— -

P f t — = J v i dP = (Pi ~ A ) , (9.¾ 
Pi 

так как парциальный удельный объем о» у жидкостей и твердых тел от 
давления зависит очень мало. 

В стандартных условиях ( р = 1 атм, t = 25°С) парциальный моляр-
ный объем хлористого натрия в водном его растворе составляет 
!9,4 см3/моль. Посредством уравнения (9.6) определяем, что при изме-
нении давления на 1 атм изменение величины химического потенциала 
приближенно равно 19,4 см3-атм/моль, или же 0,47 кал!моль. В пере-
счете на один метр водяного столба это составляет около 0,047 кал/моль. 

Изменение величины химического потенциала растворенного хло-
ристого натрия в зависимости от концентрации последнего можно оце-
нить следующим образом. 

В общем случае для растворов, находящихся в изобарно-изотерми-
ческих условиях, справедливо уравнение: 

dG = \>4 • dmx-\-vt • dm2-\- . . .+[*„• dmn, (9.7) 
где G — свободная энергия раствора, ( j , l i 2 , . . . , п — химические потен-
циалы компонентов раствора, mi, 2, • • п — массы компонентов. 

Если все компоненты раствора, включая растворитель, остаются 
неизменными при изменении концентрации t'-ro компонента, то уравне-
ние (9.7) !приобретает вид: 

ClGi = PiClml. (9.8) 

Из этого уравнения следует, что при прибавлении в раствор одного 
моля t'-ro компонента изменение свободной энергии раствора AG i будет 
равно химическому потенциалу этого компонента |лг. Строго говоря, 
уравнение (9.8) применимо к однокомпонентным системам, но прибли-
женно его можно распространить и на разбавленные растворы. 

Изменение свободной энергии одного моля хлористого натрия в его 
водном растворе при t = 25° С и р= 1 атм, по табличным данным, состав-
ляет 93 961 кал/моль. В соответствии с уравнением (9.8) это число мож-
но принять в качестве приближенной оценки изменения величины хи-
мического потенциала хлористого натрия при изменении концентрации: 
последнего на один моль и при стандартных давлении и температуре. 

Чтобы оценить изменение величины химического потенциала хло-
ристого натрия в подземных водах реальных бассейнов в зависимости 
от глубины, приведем эмпирические данные, характеризующие распре-
деление концентрации хлористого натрия в вертикальном разрезе не-
которых седиментационных бассейнов (табл. 37). 

В этой таблице под гидрохимической ступенью понимается рас-
стояние в метрах по вертикали, на котором концентрация хлористого 
натрия изменяется на один моль, т. е. на 58,45 г/л. Гидрохимическая 
ступень вычисляется по формуле: 

A k r = 5 8 Л 5
с ^ ~ Н г ) , (9.9) 

где h2 Vi hi — нижняя и верхняя глубины опробования скважины, 
C2 и Ci — концентрация хлористого натрия на этих глубинах. 

Гидрохимическая ступень имеет отрицательный знак, если соленость 
воды уменьшается с глубиной. 

Из табл. 37 следует, что гидрохимическая ступень варьирует по 
своей абсолютной величине в очень широких пределах — от 10 до 
~ 2 0 0 0 (в рассматриваемых бассейнах). Но наиболее часто встреча-
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Т а б л и ц а 3 / 
Возможные величины гидрохимической ступени 

в седиментационных бассейнах 

Местоположение 
скважины 

Глубина 
гидрохими-

ческого 
опробования, 

M 

Концентрация 
хлористого 

иатрия, 
г/л 

Гидрохими-
ческая ступень 

ДА г , 
MjMOAb 

Советск, Кировская 
область 

520 
1967 
1980 

1,96 
105,8 
181,5 

1, 800 
J j 10 

Бакинский архипелаг, 
Аляты-море, скв. 4 

49 
665 
780 

1132 

53,6 
198,0 
203,0 

86,0 

j 248 

j —175 

Керки-даг, Туркме-
ния 

613 
3306 

77,3 
156,2 j 1990 

с. Тростяново, Рязан-
ской обл. 

499 
563 

51,0 
109,2 j 64 

ются, по-видимому, ее значения, равные первым десяткам или сотням 
м/моль. 

Ясно, что на ее величину одновременно оказывают влияние такие 
термодинамические параметры, как температура, давление, концентра-
ция. 

При изменении концентрации хлористого натрия на один моль его 
свободная энергия изменяется на 93 961 кал. Это число, как указыва-
лось выше, можно принять в качестве приближенной оценки величины 
изменения химического потенциала хлористого натрия в его водном 
растворе при изменении концентрации на один моль. Сопоставление 
этого числа с крайними значениями гидрохимической ступени (10 и 
1990 м/моль) показывает, что в рассматриваемых бассейнах величина 
химического потенциала изменяется при увеличении глубины на 1 метр 
в пределах 9396 — 47 кал/моль. Но по своему порядку эти числа суще-
ственно превышают числа, характеризующие возможное влияние тем-
пературы и давления на изменение химического потенциала с глубиной 
(0,82—1,34 и 0,047 кал/м-моль соответственно). 

Следовательно, в первом приближении можно считать, что измене-
ние химического потенциала минерального вещества в подземных во-
дах, прослеживаемое в вертикальном разрезе седиментационных бас-
сейнов, является в основном результатом изменения концентрационно-
зависимой его части (RT-Ы a t ) . 

Поэтому в большинстве тех случаев, когда необходимо качествен-
но оценить направление миграции хлористого натрия в подземных водах 
седиментационных бассейнов, влиянием температуры и гидростатиче-
ского давления можно пренебречь, полагая, что хлористый натрий миг-
рирует от больших величин его активности (и, как правило, — концен-
трации) к меньшим, так как химический потенциал является в пер-
вую очередь функцией концентрации. 

Однако известно, что концентрация хлористого натрия в подзем-
ных водах седиментационных бассейнов, содержащих в своем чехле 
или фундаменте галогенные формации, как правило, увеличивается 
в сторону этих формаций, достигая максимума на их границах. 

Так как химический потенциал любого чистого вещества в твердом 
или жидком состоянии всегда больше химического потенциала этого 
же вещества, растворенного в жидкости, то наибольшая его величина 
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будет наблюдаться в его насыщенном растворе, который сплошной 
пленкой обволакивает твердое тело и находится в химическом с ним 
равновесии. 

Состоянию химического равновесия соответствует равенство: 

!^аС1 т в е р д о й фазы ^аС1Ж И Д К 0 й фазь1 • 

Это означает, что хлористый натрий должен перемещаться в направ-
лении от галогенной формации, ибо его химический потенциал непре-
рывно уменьшается в этом направлении. 

Но означает ли непрерывное уменьшение химического потенциала 
хлористого натрия от его максимальной величины на границе с твер-
дой галогенной фазой до минимальной величины в наиболее удален-
ной от твердой фазы части раствора, что растворенный хлористый 
натрий генетически связан с хлористым натрием твердой фазы? Да , 
означает, так как наличие градиента химического потенциала любого 
вещества и в гомогенных системах и в гетерогенных системах неизбеж-
но влечет за собой направленный диффузионный перенос вещества 
в сторону меньшего химического потенциала. Этот перенос замирает 
только при температуре жидкого азота (—209,86° С) . При этой темпе-
ратуре практически прекращается тепловое движение частиц вещества. 

Такие температуры природе не свойственны, поэтому диффузия, 
является всюдным физико-химическим процессом миграции вещества 
как в косных, так и в живых телэх нашей планеты, в любых их агре-
гатных состояниях — газообразных, жидких, твердых. Макроскопически 
диффузия отчетливо проявляется при диффузионном растворении хо-
рошо растворимых пород, к которым в первую очередь относятся хло-
ридные породы. В существующих геологически длительное время гид-
рогеохимических системах наличие градиента концентрации растворен-
ного вещества термодинамически возможно только тогда, когда про-
исходит непрерывное диффузионное перемещение этого вещества в сто-
рону меньшей его концентрации. Этот процесс неминуемо вызовет не-
прерывное обновление и замену растворенного минерального вещества 
в каждом элементарном объеме бассейна за счет диффузионного при-
тока его новых порций из прилежащих элементарных объемов с его 
более высокой концентрацией. 

Это означает, что в пределах гидрогеохимических полей дотре-
тичных и соленосных третичных бассейнов, которые характеризуются 
закономерным уменьшением концентрации хлористого натрия от мест 
его концентрированного нахождения в одном или нескольких направ-
лениях, основная масса растворенного хлористого натрия имеет один 
и тот же источник в виде галогенных формаций, т. е. генетически едина 
с минеральным веществом этих формаций. 

Следовательно, второе необходимое условие парагенетической 
связи рассолов и соленых вод с галогенными формациями также мож-
но признать доказанным. 

Обобщая оба доказательства, сформулируем следующий принци-
пиальный вывод: рассолы и соленые воды докайнозойских седимента-
ционных бассейнов парагенетически связаны с галогенными форма-
циями; рассолы и соленые воды кайнозойских бассейнов или парагене-
тически связаны с галогенными формациями, или являются реликтами 
седиментационных рассолов и соленых вод. 

Приведенный анализ позволяет называть рассмотренную карту 
(рис. 8.1) уже не условной картой парагенезиса рассолов и соленых 
вод седиментационных бассейнов с галогенными формациями, а реаль-
ной, отвечающей действительности. 
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Глава X 
П Р О И С Х О Ж Д Е Н И Е С О Л Е Н О С Т И Г Л У Б О К И Х П Л А С Т О В Ы Х В О Д 

З А П А Д Н О - С И Б И Р С К О Г О А Р Т Е З И А Н С К О Г О Б А С С Е Й Н А 

Западно-Сибирский седиментационный бассейн относится к числу 
бассейнов, в которых, по имеющимся в настоящее время данным, ре-
гионально распространены соленые пластовые воды (на отдельных пло-
щадях известны и рассолы с соленостью до 80 г/л), а галогенные фор-
мации не обнаружены. Происхождение соленых вод не выяснено. 

H 

Рис. 10.1. Типы кривых изменения солености подземных вод 
в вертикальном разрезе Западно-Сибирского бассейна: 

H — высота над нижним интервалом опробования вод первого водо-
носного комплекса, м\ Al — соленость подземных вод, г!л-

1 — Колпашевская скважина 2-Р; 2 — Саргатская скважина- 1-Р; 3 — 
Яковлевская скважина 1-Я; 4 — Чулымская скважнна 1-Я 

а между тем этот бассейн является крупнейшим артезианским бассей-
ном земного шара. Поэтому выяснение генезиса минерального вещества 
этих вод представляет интерес не только для решения вопроса о том, 
является ли бассейн исключением из сформулированного выше правила, 
но и для познания гидрогеохимических особенностей бассейна. 

Основываясь на ряде работ («Геология Тургайского прогиба», 
1964; «Геология СССР», т. 44, 1964; «Геология Тургайского прогиба», 
1967; Маврицкий, 1962; Торгованова и др., 1960), отметим некоторые 
особенности в гидрогеохимическом строении Западно-Сибирского ар-
тезианского бассейна, которые дают, как нам кажется, достаточно 
определенные указания на генезис минерального вещества глубоких 
соленых вод этого бассейна. 

1. За исключением площадей, примыкающих к областям питания, 
глубокие подземные воды с общей минерализацией свыше 3 г/л рас-
пространены на всей территории бассейна. Приурочены они к отложе-
ниям мезозойского и палеозойского возраста. В составе этих вод, неза-
висимо от величины их минерализации, резко преобладает хлористый 
натрий (60—95%). 

2. В южной половине бассейна соленость подземных вод законо-
мерно уменьшается снизу вверх (рис. 10.1) *. Наибольшую соленость 

* Данные заимствованы из работы Торговановой и др., 1960. 
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имеют здесь воды, приуроченные к палеозойским отложениям складча-
того фундамента, которые вместе с нижнемезозойскими осадками (до 
рэт-лейаса включительно) образуют первый снизу водоносный комплекс 
бассейна. Соленость вод этого комплекса варьирует по площади бас-
сейна, достигая 50—80 г/л в Чулымской, 24—31 г/л в Иртышской и 
20—22 г/л в Тобольской его частях. 

3. Уменьшение солености подземных вод происходит за счет умень-
шения концентрации хлористого натрия без существенного изменения 
их состава (ем. рис. 10.1, кривые 1 и 2). Вследствие этого в вертикаль-
ном разрезе бассейна подземные воды характеризуются отчетливо вы-
раженным градиентом концентрации хлористого натрия. 

4. Воды нижнего водоносного комплекса локально обогащены 
сульфатными солями. В водах вышележащих комплексов их концен-
трация заметно уменьшается (табл. 38). 

Т а б л и ц а 38 
Медианные концентрации хлора и сульфата 

в подземных водах бассейна 

Анионы 
(мг!л) 

Водоносные комплексы, число анализов 

Анионы 
(мг!л) 

P z + Mz1 J + Cr1V Cr1V J- h Сг,ар Crjal Cr1Cm Cr3Cn + St Анионы 
(мг!л) 

23 68 48 69 8 57 9 

Cl 
SO i 

10 958 
11,0 

10 774 
3,0 

10 640 
6,8 

7211 
5,1 

7382 
3,3 

6454 
4,1 

2022 
85,0 

Растворенное в пластовых водах минеральное вещество, в том 
числе хлористый натрий, находится под воздействием концентрацион-
ного, геотемпературного и геогравитационного полей. Два последних 
поля действуют в противоположных направлениях, поэтому суммарный 
эффект их воздействия на величину химического потенциала растворен-
ного вещества не может быть значительным (как отмечалось, вклад 
градиентов температуры и давления, свойственных седиментационным 
бассейнам, в величину химических потенциалов в общем случае мал 
сравнительно с эффектом концентрационного градиента). 

По этой причине в первом приближении можно принять, что реаль-
ное гидрогеохимическое поле Западно-Сибирского бассейна есть поле 
изобарно-изотермическое и поэтому к нему с достаточной для практи-
ческих рассмотрений точностью применимо уравнение (9.4, в) . Но это 
означает, что основной компонент химического состава подземных вод 
бассейна — хлористый натрий — диффузионно мигрирует в направле-
,шш снижения его активности (и концентрации), т. е. снизу вверх. По-
.нятно, что его диффузия по падению и простиранию пласта под влия-
нием градиента концентрации не требует сделанного выше допущения 
о приближенно изобарно-изотермическом характере глубоких пласто-
вых вод. 

Мощность диффузионной зоны в вертикальном направлении со-
ставляет 1,5—2 км. Простые расчеты показывают, что формирование 
диффузионной зоны такой мощности за счет процессов молекулярной 
диффузии могло произойти лишь за многие миллионы лет. Продолжи-
тельность этого времени вполне реальна, так как наличие мощной тол-
щи водоупорных отложений в верхней половине разреза бассейна ис-
ключает сколько-нибудь значительную роль фильтрационной диффу-
зии в вертикальном направлении. 

В гетерогенных системах т в е р д о е м и н е р а л ь н о е в е щ е -
с т в оч=ьп р и р о д н ы й р а с т в о р , длительность существования кото-
рых составляет миллионы лет, наличие градиента концентрации рас-
творенного вещества предполагает наличие неисчерпаемого за это 
время источника диффундирующих солей. В рассматриваемом бассейне 
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диффузионно рассеивается преимущественно хлористый натрий. Этс 
означает, что в недрах бассейна должны существовать достаточно 
большие его скопления, вероятно, в виде галогенных образований, так 
как иные формы концентрированного нахождения хлористого натрия 
геологам неизвестны. Их не может быть среди юрских преимуществен-
но пресноводных, часто угленосных отложений. 

Поэтому неизбежно возникает предположение, что источник гало-
идных солей должен находиться в складчатом палеозойском фунда-
менте или в его переходном этаже. Прямые указания на наличие в со-
ставе отложений фундамента галогенных образований известны только 
на востоке бассейна, где Елогуйская опорная скважина на глубине 
1507—1632 м вскрыла толщу верхнекембрийских доломитов с включе-
ниями ангидритов (Драгунов и др., 1967). Западнее таких образований 
пока не обнаружено, но имеются основания полагать, что на юге бас-
сейна на отдельных участках фундамента распространены существенно 
сульфатные, а местами, возможно, и хлоридные породы предположи-
тельно каменноугольного или девонского возраста. 

В самом деле, западная часть бассейна находится в пределах суб-
меридионального пояса каменноугольного галогенеза, который просле-
живается по уже выявленным галогенным породам от северных отро-
гов Тянь-Шаня через Тургайский прогиб, Тенгизскую впадину и Восточ-
ный Урал (Багарякское и Магнитогорское месторождения каменно-
угольных сульфатных пород) до Новой Земли и далее через Землю 
Франца Иосифа и Шпицберген до Гренландии и арктических островов 
Канады (рис. 10.2). Восточная же часть бассейна, а может быть и вся 
его территория, находится в поясе девонского галогенеза, который про-
тягивается от Чу-Сарысуйской и Тувинской депрессий через Минусин-
ские и, возможно, Кузнецкую впадины до Таймыра и Северной Земли, 
а далее до арктических островов Канады и многих крупных седимен-
тационных бассейнов Северной Америки (Западно-Канадский, Запад-
ный Внутренний). 

Специально подчеркнем, что гипсы и ангидриты каменноугольного 
возраста уже вскрыты многими скважинами в северной части Тургай-
с ко го прогиба (западнее оз. Кушмурун) на глубинах до 800—1200 м 
(«Геология Тургайского прогиба», 1964). Наибольшая вскрытая их 
мощность достигает здесь 150—180 м. В пределах Урало-Казахского 
краевого прогиба развита красноцветная гипсоносная толща, условно 
относимая к девону. Выше здесь развиты карбонатно-терригенные по-
роды карбона с прослоями гипса и ангидрита. 

Таким образом, выявленные площади распространения галоген-
ных пород со всех сторон окаймляют Западно-Сибирскую плиту и при-
урочены ко впадинам как в герцинском, так и в каледонском складча-
тых комплексах (а на востоке и в байкальском), слагающих обрамле-
ния плиты (рис. 10.3). Краевые части складчатого фундамента плиты 
составляют единое целое с Уральской складчатой герцинской системой 
на западе и с Центрально-Казахстанской зоной каледонской складча-
тости на юге, являясь погребенным их продолжением. В свете имею-
щихся данных представляется несомненным, что в палеозойское время 
и плита (или по крайней мере ее краевые части), и южное и западное 
ее обрамления развивались по единому геолого-структурному плану 
в сходных климатических условиях. Это означает, что в установленных 
в фундаменте плиты глубоких впадинах и грабенах, выполненных па-
леозойскими отложениями, могут находиться и галогенные формации. 
На это указывает, в частности, одинаковая гидрогеохимическая струк-
тура пластовых вод мезозойского чехла Западно-Сибирского и Тургай-
ского артезианского бассейнов. Но, как указывалось выше, в палеозой-
ском складчатом фундаменте Тургайского бассейна установлено до-
вольно широкое распространение гипсов и ангидритов. 
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По сообщению В. М. Швеца и Ю. Б. Селецкого, в подземных водах 
мезозойских отложений юго-западной части бассейна обнаружены от-
носительно высокие концентрации лития. Как известно, литий является 
характерным спутником галогенных образований. Так что его обнару-
жение свидетельствует о наличии в фундаменте Западно-Сибирской 
плиты указанных образований. 

Возможно, что сульфатно-хлоридные породы связаны преимуще-
ственно со впадинами в пределах каледонской складчатости, а суще-
ственно сульфатные — со впадинами в пределах герцииской складчато-
сти. На существенное значение последних в составе галогенных 
образований, по крайней мере в верхней части их разреза, указывает 
ряд фактов. 

1. Воды первого снизу водоносного комплекса имеют относительно 
небольшую соленость (до 20—80 г/л), в то время как в других бассей-
нах воды, занимающие аналогичную позицию и формирующиеся за счет 
выщелачивания каменной соли, характеризуются соленостью до 200— 
300 г/л и больше. Не исключено, конечно, что в более глубоких муль-
дах могут находиться и крепкие рассолы, как это имеет место в Тен-
гизской и других впадинах Центрального Казахстана. 

2. Концентрация сульфатных солей в водах этого комплекса отно-
сительно повышена (см. табл. 35), а это совсем не свойственно водам, 
солевой состав которых парагенетически связан с залежами каменной 
соли. 

ДЕВОНСКИЙ 

U 

Рис. 10.2. Пояса галогенеза (по F- Lotze 
/ — хлоридные породы; 
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В этой связи следует заметить, что данный факт служит еще одним 
доказательством диффузионного происхождения солености подземных 
вод бассейна, так как в природе нет ни одного процесса, кроме диф-
фузионного выщелачивания галогенных пород, который мог бы обусло-
вить обогащение вод сульфатными солями в восстановительной обста-
новке, В этой обстановке сульфаты не могут диффузионно мигрировать 

к д м E нноугольный 

с дополнениями и изменениями автора): 
2 — с у л ь ф а т н ы е породы 

на значительные расстояния, подвергаясь химической и биохимической 
редукции. 

3. Вышеперечисленные галогенные образования представлены пре-
имущественно гипсово-ангидритовыми породами. 

4. Диффузионное выщелачивание сульфатных пород сопровожда-
ется накоплением в водах хлористого натрия даже в окислительной об-
становке. Например, грунтово-напорные воды сарматских и тортонскнх 
гипсовых отложений Устюрта имеют хлоридно-сульфатный натриево-
кальциевый состав (хлора 49—82%, натрия 56—79%) при минерализа-
ции до J5—30 г/л. Значение в составе вод хлористого натрия увеличи-
вается по мере повышения их концентрации. 

Сказанное позволяет рассматривать хлористый натрий в составе 
глубоких подземных вод бассейна как результат его диффузионного 
выщелачивания из эвапоритов палеозойского фундамента, сложенных 
сульфатными или хлоридными породами, или теми и другими вместе. 

Далее следует заметить, что диффузионное рассеяние хлористого 
натрия от мест его концентрированного нахождения должно происхо-
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дить не только в вертикальном направлении, но и в направлении дви-
жения подземных вод. В последнем случае основное значение имеет 
фильтрационная диффузия, которая обусловливает перенос растворен-
ного вещества в геологическое время на десятки и сотни километров. 
Именно этим процессом можно объяснить повсеместное засоление под-
земных вод бассейна, а также нахождение относительно более мине-

го^ег 

Рис. 10.3. Схема Западно-Сибирского и Тургайского 
артезианских бассейнов: 

/ — граница Западно-Сибирского (ЗС) и Тургайского (T) 
бассейнов; 2 — выступы складчатых комплексов; 3 — пло-
щади распространения подземных вод с минерализацией 
свыше 3 г/л в палеозойских и мезозойских породах; 4 — 
установленные площади развития галогенных пород: а) ка-
менноугольных, б) девонских, в) каменноугольно-девонскнх, 

г) кембрийских; 5 — скважины и их номера 

рализованных вод в средней части вертикального разреза бассейна, 
как это наблюдается на Березовской и других площадях. 

Таким образом, косвенные геологические данные показывают, что 
наблюдаемая в настоящее время соленость пластовых вод Западно-
Сибирского артезианского бассейна образовалась за счет диффузион-
ного выщелачивания и рассеяния хлористого натрия, содержащегося 
в галогенных образованиях палеозойского складчатого фундамента. 

Обоснованность этого вывода можно проверить путем сопоставле-
ния гидрогеохимической структуры Западно-Сибирского и Большого 
Австралийского бассейнов, идентичных по основным геолого-структур-
ным, геолого-историческим и гидродинамическим признакам. Такой 
сравнительный анализ изучаемых объектов, широко используемый во 
многих естественных науках и почти не используемой в гидрогеологии, 
нередко ведет к получению убедительных решающих доводов. 
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Оба бассейна представляют собой эпипалеозойские платформы и 
имеют вид огромных плоских чаш, заполненных осадками платформен-
ного чехла мезозойского и кайнозойского возраста. Максимальная мощ-
ность чехла в Западно-Сибирском бассейне 3—4 км, а чехла в Австра-
лийском бассейне 2—4 км. 

Складчатый фундамент обоих бассейнов представлен разновозра-
стными образованиями: байкалидами, каледонидами и гердинидами 
(Соболевская, 1965; David, 1950). Палеозойские породы фундамента 
сильно дислоцированы и метаморфизованы, прорваны изверженными 
породами. 

В обоих бассейнах широко развиты грабенообразные прогибы и 
впадины, заполненные осадочными породами разного возраста, форми-
рование которых происходило в переходный от геосинклинали к плат-
форме период. Литолого-формационный облик этих образований в обо-
их бассейнах резко различный. В впадинах Б. Австралийского бассейна 
развиты континентальные песчано-глинистые отложения триасового и 
пермо-карбонового, а на западе бассейна, возможно, и девонского воз-
раста. Отложения эти часто содержат прослои угля и растительные 
остатки. На крайнем востоке бассейна пермские отложения включают 
прослои озерных известняков. Среди пермских и каменноугольных от-
ложений развиты континентальные ледниковые фации. Д л я девона ха-
рактерны красноцветные пелиты и песчаники, формировавшиеся в пре-
сноводных озерах и лагунах. Отложения фундамента и переходного 
этажа галогенных пород не содержат. 

В Западно-Сибирском бассейне переходные образования представ-
лены вулканогенными и осадочными морскими и континентальными 
отложениями. Изучены они слабо. На востоке бассейна к ним следует, 
вероятно, отнести верхнекембрийские — нижнеордовикские красноцвет-
ные мергели и известняки с прослоями доломитов и ангидрита. На во-
стоке Урала, в Магнитогорском и Багарякском районах, развиты пестро-
цветные лагунно-континентальные отложения среднего карбона, заклю-
чающие пластообразные залежи гипса (Иванов и др., 1960). По 
аналогии с Тургайским прогибом, обособление которого от Западно-
Сибирского бассейна произошло только в конце кайнозоя, можно по-
лагать, что во впадинах герцинского и каледонского фундамента юга 
бассейна должны быть развиты терригенно-карбонатные и эффузивно-
осадочные образования девона, карбона, перми и триаса. Отложения 
девона и карбона должны, вероятно, содержать доломиты и галоген-
ные формации. На юго-западе бассейна эти формации пока не вскрыты, 
но имеющаяся геологическая информация не дает оснований отрицать 
их наличие. 

Отложения чехла в обоих бассейнах начали формироваться только 
с юрского времени, когда на всей площади бассейнов установились 
платформенные условия. В Б. Австралийском бассейне эти отложения 
включают континентальные песчано-глинистые угленосные отложения 
юрского возраста, континентальные и морские песчано-глинистые отло-
жения мела, континентальные пески и глины эоцена, в верхней части 
местами огипсованные и засоленные. В Западно-Сибирском бассейне 
нижняя и средняя юра представлены преимущественно континенталь-
ными угленосными отложениями. Верхняя юра и меловые образования 
сложены морскими, прибрежно-морскими и континентальными отложе-
ниями. Все отложения лишены галогенов и незасолены. Палеогеновые 
и неогеновые образования также включают морские, прибрежно-мор-
ские и континентальные песчано-глинистые отложения, иногда гипсонос-
ные. Таким образом, разрезы чехлов обоих бассейнов довольно близки 
друг к другу, но в Западно-Сибирском бассейне морские отложения 
развиты более широко. 
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Гидрогеохимическая структура Западно-Сибирского бассейна оха-
рактеризована выше. В Б. Австралийском бассейне в любых местах 
более глубокие водоносные горизонты содержат менее минерализован-
ные воды, причем общая минерализация и содержание карбонатов и 
хлоридов с глубиной понижаются (табл. 39). 

Т а б л и ц а 39 
Соленость подземных вод 

Б. Австралийского бассейна * 

Геологический 
возраст отложений 

Глубина опро-
бования, M 

Соленость 
воды, г!л 

Tr 20 12,5 
Cr, 1200 2,8 
Cr1 1350 2,2 
J 1400 0,8 

* По данным L. К. Ward, 1946. 

Почти по всему разрезу бассейна распространены гидрокарбонат-
но-натриевые воды. Исключение составляют грунтовые воды, локально 
засолоняющиеся за счет процессов континентального испарения (Хиллс, 
1955; Ward, 1946). 

Таким образом, в Б. Австралийском бассейне, где палеозойские 
отложения заведомо не содержат галогенных образований, соленость 
подземных вод, в противоположность Западно-Сибирскому бассейну, 
где наличие палеозойских галогенных образований сомнений не вызы-
вает, уменьшается сверху вниз от соленых грунтовых вод до солоно-
ватых и пресных пластовых вод меловых, юрских и более древних водо-
носных комплексов. Это обстоятельство служит дополнительным и 
веским указанием на возможную генетическую связь солености глубо-
ких подземных вод Западно-Сибирского бассейна с галогенными фор-
мациями. По этой причине исключение Западно-Сибирского бассейна из 
статистической выборки вполне обосновано. 
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ЧАСТЬ ЧЕТВЕРТАЯ 

РОЛЬ ВНУТРИПЛАСТОВОГО ИСПАРЕНИЯ 
И МЕМБРАННЫХ ЭФФЕКТОВ В КОНЦЕНТРИРОВАНИИ 

МИНЕРАЛЬНОГО ВЕЩЕСТВА В ПОДЗЕМНЫХ ВОДАХ 

Глава XI 

П Р О Б Л Е М А В Н У Т Р И П Л А С Т О В О Г О И С П А Р И Т Е Л Ь Н О Г О К О Н Ц Е Н Т Р И Р О В А Н И Я 
П О Д З Е М Н Ы Х В О Д 

Начиная с !6 в. подземное испарение воды под влиянием внутрен-
него тепла Земли нередко рассматривалось как одна из возможных и 
д а ж е главных причин образования родников, с одной стороны, и кон-
центрирования минерального вещества в глубоких подземных водах, 
с другой стороны (Wisotzki, 1897). 

Первая концепция была оставлена в конце 17 начале 18 в. под 
влиянием первых количественных водобалансовых исследований Ma-
риотта и Галлея (конец 17 в.). 

Вторая концепция сохранилась в учении о подземных водах до 
наших дней. Она нашла отражение в работах В. И. Вернадского (1931) 
и в ряде современных гидрогеологических работах (Альтовский, 1964; 
Кулаков, 1964; Ханин, 1963; Пиннекер, 1966). Однако значение этой 
концепции в научных построениях гидрогеологов нашего времени 
в общем невелико из-за явного несоответствия регионального гидрогео-
логического материала, полученного в последние десятилетия при глу-
боком бурении, возможным гидрогеохимическим проявлением внутри-
пластового испарения подземных вод. 

Следует подчеркнуть, что самые горячие подземные воды далеко не 
всегда являются самыми солеными. Например, очень горячие воды 
с небольшой соленостью распространены в недрах самых крупных арте-
зианских бассейнов мира: Западно-Сибирском и Большом Австралий-
ском. В первом из них соленость вод с глубиной увеличивается, а во 
втором уменьшается несмотря на весьма близкие геолого-гидрогеологи-
ческие и геотермические условия. Такие же воды выведены бурением 
в Приташкентском, Прибайкальских, Сахалинском и многих других 
бассейнах напорных вод. Вместе с тем наиболее крепкие подземные 
рассолы связаны с платформенными всегда соленосными бассейнами, 
в пределах которых температура на самых больших глубинах не до-
стигает даже IOO0C (Иркутский, Московский, Припятский и другие 
бассейны). 

Термодинамическая оценка внутрипластового испарения воды, яв-
ления чисто термодинамического, в литературе отсутствует. 

До анализа проблемы отметим физические особенности процессов 
испарения воды (Вукалович и Новиков, 1962; «Физический энциклопе-
дический словарь», 1963). 

Парообразованием называют процесс перехода молекул H2O из 
конденсированной фазы (жидкой или твердой воды) в газообразную 
(водяной пар) . При этом можно различать следующие два вида паро-
образования; испарение (и сублимация) — парообразование со свобод-
ной поверхности жидкой (или твердой) воды; кипение — парообразова-
ние, происходящее в объеме жидкой воды при положительном гидро-
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статическом давлении. Оно характеризуется возникновением пузырьков 
насыщенного пара, внутрь которых происходит испарение жидкой 
воды *. 

Пузырьки возникают на поверхности нагрева, а при наличии внут-
ренних источников тепла и в объеме жидкости. Они быстро увеличива-
ются в размерах и всплывают к свободной поверхности воды, где, сли-
ваясь, образуют обособленную паровую фазу. 

Более чем вековой опыт регионального изучения подземных вод до 
глубины 4—5 км и более однозначно указывает, что в седиментацион-
ных бассейнах все пустоты горных пород ниже уровня грунтовых вод 
заполнены водой, образующей регионально неразрывную макроскопи-

ческую систему. Неразрывность подзем-
ных вод в этой системе нарушается толь-
ко локально, например в результате об-
разования газовонефтяных скоплений. 

По этой причине в седиментацион-
ных бассейнах парообразование как ре-
гиональный процесс может происходить 
по механизму испарения только на гра-
нице подземных вод и атмосферы, т. е. 
с поверхности грунтовых вод. Ниже по-
следней парообразование должно проте-
кать, если оно вообще возможно, по ме-
ханизму кипения. 

Теоретически и экспериментально 
установлено, что испарение (включая 
сублимацию) воды возможно при всех 
температурах ниже критической ее тем-
пературы 4 (рис. И Л ) , а кипение в ин-
тервале изменения температуры от трой-
ной точки воды tA до ее критической 

температуры. При заданном внешнем давлении кипение происходит 
при температуре ts, называемой температурой кипения. При Zs давление 
насыщенного пара ра над кипящей жидкостью равно внешнему. 

В седиментационных бассейнах каждый элемент их объемов (по-
рода плюс заключенная в ее пустотах вода) находится в сфере непре-
рывного воздействия планетарных полей: геогравитационного и геотер-
мального. 

Первое поле — поле силы тяжести Земли — определяет величину 
давления, под которым находятся твердая и жидкая фазы в любом 
элементе объема. Наблюдения показывают, что пластовое давление 
жидкой фазы до определенной глубины ниже ее водного зеркала равно 
гидростатическому, а ниже — приближается к литостатическому. 

Это означает, что кипение воды в данном объеме седиментацион-
ного бассейна может происходить только тогда, когда температура 
воды не ниже ts при наблюдаемом в этом объеме пластовом давлении, 
поскольку последнее определяет давление насыщенного водяного пара. 

Температуру кипения воды ts для любого пластового давления 
можно определить по таблицам термодинамических свойств воды и 
водяного пара. 

Таблицы эти составлены по данным экспериментального изучения 
парообразования свободной воды. Однако теоретические и эксперимен-
тальные исследования испарения воды со свободной поверхности и 
с поверхности пористых сред показали, что строение междуфазового 
пограничного слоя, кинетика и удельная теплота испарения в обоих 
случаях практически не различаются (Казанский, 1965; Лыков и Гряз-

Рис. 11.1. Фазовая диаграмма воды 
иа плоскости р — t: 

А — тройная точка воды; К — критиче-
ская точка воды; р — давление; 

температура 
t-

* Иногда термин испарение используется как синоним термина парообразование. 
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нов, 1956). Это указывает на общность механизма испарения воды со 
свободной поверхности и с поверхности пористых сред и на возмож-
ность использования названных таблиц и в случаях, когда водная фаза 
заключена в пористых средах. 
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Рис. 11.2. Фазовая диаграмма чистой воды и подземных вод седиментациоп-
иых бассейнов па плоскости р — t: 

А — тройная точка чистой воды; К — критическая точка чистой воды; эмпирические 
точки для пластовых вод седиментационных бассейнов; 1 — Средне-Русского, Восточно-
Предкавказского, Бухаро-Каршинского, Западно-Сибирского и др.; 2 — Аигаро-Леиского 
и геотермических областей: 3 — Стимбот (Невада) ; 4 — Паужетской (Камчатка) ; 5 — 

Южной Калифорнии (США); 6 - - Новой Зеландии 

Учитывая это обстоятельство, построим по названным таблицам 
(Вукалович, 1958) фазовую диаграмму воды на плоскости р—t в пре-
делах варьирования температур от тройной точки воды tA до критиче-
ской ее температуры th и варьирования давлений от давления в трой-
ной точке воды Pa ДО величин пластового давления, наблюдаемых 
в наиболее глубоких буровых скважинах (рис. 11.2). 
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В результате построения получим кривую равновесия жидкой воды 
с насыщенным водяным паром (кривая ps—ts), каждая точка которой 
может отвечать как совместному существованию обеих фаз, так и на-
личию только одной из них. 

Поскольку фазовый переход воды сопровождается изменением ее 
теплосодержания (энтальпии), то две фазы могут сосуществовать в лю-
бой точке кривой ps—is только в том случае, когда теплосодержание 
системы в целом выше теплосодержания жидкой воды, но ниже теп-
лосодержания пара, т. е. когда фазовый переход в системе еще не за-
кончился. Если переход еще не начинался или уже завершен, то в си-
стеме существует только одна фаза. 

В точках диаграммы, находящихся выше кривой ps—ts, может су-
ществовать только жидкая вода, а в точках, находящихся ниже этой 
кривой, — только водяной пар. 

В самом деле, условие устойчивого термодинамического равнове-
сия двух или нескольких фаз заключается в равенстве во всех фазах 
давления и температуры (механическое и тепловое равновесие), а так-
же в равенстве химических потенциалов всех компонентов (химическое 
равновесие). 

Д л я системы чистая жидкая вода^водяной пар это условие можно 
записать в виде: 

= ^ = Pw=P^; ^ \ p , t ) = ^ \ p , t ) , 
где надстрочные индексы I w g обозначают жидкую и паровую фазу 
соответственно. 

Химический потенциал t'-ro компонента фазы: 

Vi=-SiT+ViP+ RT\ n Ci, 

где Si — парциальная энтропия компонента i, T — температура ( ° К ) , 
р •— давление, и, — парциальный объем t-ro компонента, R — газовая 
постоянная, с, — концентрация компонента t в молярных долях. 

Поскольку концентрационный член химического потенциала чистой 
воды и ее насыщенного пара равен нулю ( с = 1 ; I n c = O), то, разрешив 
уравнение \i(l)(p, t) =[х»)(р, t) относительно р, получим: 

p=p{t). 
Отсюда следует, что при фазовом равновесии один из параметров 

системы вполне определяет другой, т. е. каждому значению р соответ-
ствует вполне определенное значение t, и наоборот. 

Именно поэтому температура кипения is возрастает с увеличением 
внешнего давления по ортобарической кривой, имеющей конечную про-
тяженность (см. рис. 11.2). Высшей ее точкой является критическая 
точка k, соответствующая наивысшей возможной температуре фазового 
перехода жидкой воды в пар или обратно. При температурах выше h 
и при давлениях, больших рп, не существует различных фаз, и веще-
ство всегда однородно. Таким образом, в критической точке исчезает 
различие между жидкой водой и паром. 

Пусть равновесная система жидкая вода^водяной пар характери-
зуется соотношением давления и температуры, свойственным, например, 
точке а на рис. 11.2. Если необходимо изменить условия существова-
ния системы, сохраняя при этом равновесие ее фаз, то произвольно 
можно изменить только один параметр состояния, например, темпера-
туру. Давление при этом также нужно изменять, но таким образом, 
чтобы точка а все время оставалась на кривой AK. 

Если этого не сделать, равновесие фаз будет нарушено и в системе 
начнется парообразование или конденсация, в результате которых 
в ней останется только одна фаза. 
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Предположим, что мы увеличили температуру такой равновесной 
системы от t\ до t2, оставив давление неизменным. Тогда в соответствии 
с принципом Ле-Шателье в системе должен возникнуть процесс, кото-
рый стремится уменьшить эффект этого повышения температуры. Таким 
процессом явится парообразование, поскольку оно сопровождается 
поглощением тепла. Если приток тепла сохраняется на том же уровне, 
то жидкая фаза, испаряясь, в конечном счете полностью перейдет в па-
ровую, которая будет единственно устойчивой фазой при Z2(/? = const) . 

Если повысить давление от рх до р2, оставив температуру неизме-
ненной, то согласно принципу Ле-Шателье в системе возникнут процес-
сы, способствующие уменьшению объема двухфазной системы. Посколь-
ку объем жидкости меньше объема ее пара, то уменьшение объема 
системы будет происходить за счет конденсации пара в жидкую воду. 
Процесс будет продолжаться до перехода всей паровой фазы в жид-
кую, которая будет единственно устойчивой фазой при P2(Z = Const). 

На рис. 11.2 нанесены эмпирические данные по пластовым водам 
Ангаро-Ленского (Пиннекер, 1966), Восточно-Предкавказского (Кис-
син, 1964), Бухаро-Каршинского (Корценштейн, 1962), Западно-Сибир-
ского (Торгованова и др., 1960) и других седиментационных бассейнов 
Советского Союза, которые по своим геотермобарическим и геохимиче-
ским особенностям являются достаточно представительными для всей 
системы седиментационных бассейнов земного шара. 

На этом рисунке специальным знаком выделены только рассолы 
Ангаро-Ленского бассейна, отличающиеся очень высокой соленостью (до 
600 г/л), поскольку при соизмеримых температурах и давлениях мно-
жества точек по всем другим бассейнам перекрывают друг друга, обра-
зуя единую линейно вытянутую полосу. 

Кроме того, на рисунке нанесены данные по гидрогеотермическим 
скважинам Камчатки (Сугробов, 1964), Южной Калифорнии (White 
и др., 1963), Невады (Сигвалдсон и Уайт, 1965) и Новой Зеландии 
(Махон, 1965), которые характеризуют подземные воды областей актив-
ного вулканизма. Воды эти имеют невысокую соленость (до 5 г/л), за 
исключением рассола, вскрытого скважиной вблизи пос. Ниланд (Ка-
лифорния), содержание солей в котором достигает 310 г/кг, а темпе-
ратура приближается, вероятно, к 300° С (точно не установлена). По 
нашему мнению, рассол этот, по-видимому, генетически связан с соле-
носными формациями неогенового возраста (1967). 

На основании данных, изображенных на рис. 11.2, можно выявить 
закономерности в расположении эмпирических точек, характеризующих 
нормальные седиментационные бассейны (т. е. бассейны, не подвержен-
ные влиянию современных вулканических очагов) относительно кривой 
фазового равновесия ps—ts для чистой воды. 

1. Все точки располагаются выше кривой ps—ts, т. е. в поле жидкой 
воды. Следовательно, в реальных пластовых системах таких бассейнов 
может существовать только жидкая вода, а водяной пар отсутствует. 

2. Пластовые давления до величины критического давления чистой 
воды (ps = 2I8,5 атм) нарастают с глубиной значительно быстрей, чем 
температура, что проявляется в непрерывно увеличивающемся отклоне-
нии эмпирических точек от кривой ps—ts. Это означает, что вероятность 
парообразования с глубиной не увеличивается, несмотря на относи-
тельно высокую температуру воды на больших глубинах (свыше 
IOO0C). 

3. Угол наклона воображаемой линии регрессии, осредняющей все 
множество эмпирических точек, относительно оси температур столь 
велик, что ее продолжение в область высоких давлений может встре-
титься с изотермой критической точки чистой воды только при пласто-
вых давлениях, существенно превышающих 900 атм. Таким образом, 
появление водяного пара в седиментационных бассейнах до глубин 
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4000—9000 м * заведомо исключено, а на больших глубинах различие 
между жидкой и паровой фазами воды исчезает. 

4. Водная фаза в области надкритических значений пластового 
давления (р>218 ,5 атм), т. е. на глубинах свыше 2250 м, обладает по-
вышенной плотностью, вследствие чего ее химическая активность резко 
возрастает. 

5. По мере уменьшения пластового давления и температуры эмпи-
рические точки быстро приближаются к кривой ps—ts. Это означает, 
что при температурах .и давлениях, свойственных безнапорным подзем-
ным водам, парообразование происходит по механизму испарения. 

6. Парообразование по механизму кипения возможно в седимен-
тационных бассейнах только при очень большом внезапном снижении 
пластового давления. Например, пластовая вода, вскрытая Колпашев-
ской скважиной 2-Р на глубине 2447 м и имеющая на этой глубине тем-
пературу 118,6° С (точка b на рис. 11.2), может закипеть на глубине 
не свыше 20 м. Д л я этого вода должна подняться по скважине столь 
быстро, чтобы температура ее не успела понизиться. Очевидно, что 
в региональном плане процессы такого рода реального значения иметь 
не могут. 

Исключение составляют пластовые воды областей современного 
вулканизма, соотношение температур и давлений в которых может 
очень близко соответствовать их соотношению в равновесных двухфаз-
ных системах. На это указывает положение эмпирических точек по 
этим областям на кривой равновесия жидкой и паровой фаз чистой 
воды ps—is или в непосредственной к ней близости (см. рис. 11.2). 

Сделанные выводы основывались на рассмотрении положения эм-
пирических точек относительно кривой равновесия ps—ts для чистой 
воды. Но точки эти соответствуют пластовым водам, имеющим очень 
разную соленость — от 0,2 до 600 г/л. Поскольку химический потенциал 
воды и ее пара в водных растворах в отличие от чистой воды зависит 
от концентрации растворенного вещества, то и состояние системы в це-
лом также зависит не только от температуры и давления, но и от кон-
центрации растворенного вещества. Поэтому необходимо оценить влия-
ние солености растворов на равновесие жидкой их водной фазы и 
их пара. 

Следует заметить, что условия фазового равновесия, сформулиро-
ванные выше, остаются неизменными. Экспериментальные же и теоре-
тические исследования показывают, что введение нелетучей соли (напри-
мер, хлористого натрия) в систему сопровождается определенными эф-
фектами. 

1. Давление насыщенного водяного пара над водными растворами 
меньше давления насыщенного водяного пара над чистой водой; при 
заданной температуре относительное понижение давления насыщенных 
паров равно молярной доле растворенного вещества (закон Рауля) . 

2. Температура кипения водных растворов электролитов всегда 
выше, чем чистой воды; при заданном давлении повышение температу-
ры кипения пропорционально молярной концентрации растворенного 
вещества. 

Эти закономерности отчетливо показывают рис. 11.3 и 11.4, графи-
чески отображающие фазовые равновесия в системе водный раствор 
хлористого натрия+±водяной пар при различных температурах. Систе-
ма эта представляет особый интерес для гидрогеохимиков, поскольку 
основным компонентом солености минерализованных подземных вод 
является, как правило, хлористый натрий. 

* Меньшие числа соответствуют литостатическому давлению, большие — гидро-
статическому. 
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Из положения кривых равновесия фаз ps—ts для указанных рас-
творов ниже соответствующей кривой для чистой воды и из расположе-
ния эмпирических точек на рис. 11.2 следует, что внутрипластовое ис-
парение подземных вод, всегда содержащих растворенное минеральное 
вещество, еще менее вероятно чем испарение чистой воды. 

На рис. 11.4 также видно, что критическая точка К чистой воды 
для характеристики фазового состояния достаточно минерализованных 
растворов непосредственно не применима, а у насыщенных растворов 
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Рис. 11.3. Фазовая диаграмма воды и водных 
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Рис. 11.4. Фазовая диаграмма воды и 
водного насыщенного раствора хло-
ристого натрия для температур свы-
ше 200°С (по данным N. В- Keevil, 
1942, и G. W. Morey and W. Т. Chen, 

1956): 
I — кривая равновесия чистой воды и во-
дяного пара; II — кривая равновесия на-
сыщенного водного раствора хлористого 

натрия и водяного пара 

хлористого натрия она не обнаруживается до температур не ниже 
700° С (Souriraj an and Kennedy, 1962) *. Это обстоятельство еще более 
ограничивает значение процессов парообразования в пластовых водах 
седиментационных бассейнов и исключает какую-либо их региональную 
геохимическую роль и, в частности, в концентрировании минерального 
вещества в подземных водах. 

Обращает на себя внимание одна особенность парообразования по 
механизму кипения в пористых средах. В этих средах в условиях их 
нахождения в нормальных седиментационных бассейнах перенос массы 
происходит относительно медленно, поэтому в любой точке бассейна 
твердая, жидкая и газообразная (если она присутствует) фазы имеют 
одну и ту же температуру. Это означает, что возникновение пузырь-
ков пара в данных условиях не может происходить в объеме пористой 
среды,** и причинно связано с поверхностями нагрева, через которые 
должна поступать тепловая энергия в количестве, достаточном для 
того, чтобы, во-первых, нагреть воду до температуры кипения при дан-

* Многие растворы нелетучих солей критической точки вообще не имеют, 
так как последняя может существовать только для таких фаз, различие между кото-
рыми имеет чисто количественный характер. 

** Процесс этот ндет в ядерных реакторах, где твердая фаза из-за радиоактив-
ного распада обеспечивает необходимый нагрев жндкостн, заполняющей ее поры. 
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Т а б л и ц а 40 

t°, с 0 100 200 300 350 374 

г, ккал, кг 597 539 463 335 212 33 

ном давлении и, во-вторых, превратить воду в пар при температуре ее 
кипения. 

Первую величину можно определить по формуле: 
q = Cp(ts-t0), 

где C p - удельная теплоемкость воды при данном давлении 
в ккал/кг-град, ts и 10 — конечная (в данном случае температура кипе-
ния) и начальная температура воды. В пределах варьирования темпе-
ратуры воды от 0° до 200—220° С и давления от 1 до 200 атм удельная 
теплоемкость воды приближенно равна 1 ккал/кг-град. Это означает, 
что для нагрева, например, одного килограмма воды, вскрытой Kona-
шевской скважиной 2-Р на глубине 2447 м (точка Ь на рис. 11.2) и со-
держащей 1,7% NaCl, до температуры кипения ^ — 376° С нужно затра-
тить ¢ ^ 1 - ( 3 7 6 - 1 1 8 , 6 ) - 2 5 7 ккал/кг. 

Величину энергии, необходимой для превращения воды в пар, ко-
торая называется теплотой парообразования, можно охарактеризовать 
данными табл. 40. 

В табл. 40 г — удельная теп-
лота парообразования. 

Таким образом, чтобы пре-
вратить в пар 1 кг воды вскры-
той Колпашевской скважиной 
2-р, нужно затратить примерно 
777 ккал. 

Следует напомнить, что 
средняя величина теплового по-

тока в нормальных седиментационных бассейнах составляет 1,2X 
XlO" 9 ккал/см2-сек. Понятно, что столь низкая величина теплового по-
тока, да еще в условиях непрерывно идущего кондуктивного выноса 
тепла за пределы данного элементарного объема седиментационного 
бассейна, исключает поступление в объем тепловой энергии в указанных 
выше количествах. 

Поверхности нагрева, проявляющиеся в виде резкого скачка тем-
пературы, называемого температурным напором, в осадочном чехле та-
ких бассейнов не обнаруживаются д а ж е на самых больших глубинах, 
а тепловая энергия .в указанных выше величинах не может быть пере-
несена тепловыми потоками, присущими этим бассейнам. Следователь-
но, вероятность парообразования в них по механизму кипения практи-
чески равна нулю. 

Только в тех бассейнах, которые испытывают тепловое воздействие 
вулканических очагов, можно, по-видимому, обнаружить поверхности 
нагрева (ими могут быть, вероятно, ,поверхности вулканических камер) 
и достаточно плотные тепловые потоки (на Камчатке в пределах не-
больших по площади участков 'плотность последних достигает 
1 ,6-10 - 7 ккал/см2• сек). Бассейны эти локализованы в ограниченных по 
площади областях кайнозойского тектогенеза и из-за своей специфики 
составляют предмет специальных исследований. 

Однако и в отношении этих бассейнов речь может идти только 
о возможности сосуществования паровой и жидкой фаз воды, а не 
о региональном внутрипластовом концентрировании минерального ве-
щества в жидкой фазе за счет парообразования. Кипение может обус-
ловить концентрирование минерального вещества только в открытых си-
стемах, из которых паровая фаза непрерывно удаляется, а приток жид-
кой воды или вовсе отсутствует, или очень замедлен по сравнению с ин-
тенсивностью испарения. Однако геологически длительно такие системы 
существовать не могут, а по данным исследований в геотермальных 
областях подземные воды в них находятся в состоянии активной цирку-
ляции. Следовательно, и в этих областях парообразование не может 
быть причиной сгущения минерального вещества в подземных водах. 
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Вопрос о причинах образования аномально высоких тепловых по-
токов в геотермальных областях находится в стадии изучения. Наи-
большие трудности при этом вызывает объяснение механизма пере-
дачи тепла от вулканических камер к подземным водам, вследствие 
чего некоторые исследователи считают, что высокое теплосодержание 
подземных вод на локальных участках является следствием их нагрева 
при помощи глубинного флюида, не связанного с вулканическими оча-
гами (Сугробов, 1964). 

Нетрудно заметить, что это суждение не согласуется с геохимиче-
скими свойствами подземных вод геотермальных областей, химический 
облик которых не несет на себе явных следов «ювенильной» составляю-
щей. А последняя не может не сказаться на составе вод, так как флюид 
этот должен обладать очень высокой плотностью и соответственно вы-
сокой химической активностью. Этот вывод находит подтверждение 
в результатах изучения изотопного состава подземных вод, в соответ-
ствии с которыми подземные воды геотермальных областей имеют 
атмосферное питание (Craig, 1966). Нам представляется, что более 
близкое к действительности объяснение можно предложить, исходя из 
данных теоретического и экспериментального изучения механизма 
кипения жидкостей (Westwater, 1958; Hecuc, 1965). 

В частности, при пленочном кипении жидкостей возникают очень 
высокие тепловые потоки (до 750 кал/см2• сек) в технических устрой-
ствах. В этом случае вода, имеющая температуру ниже температуры 
кипения, омывает поверхность горячего тела. Пузырьки пара образу-
ются только на поверхности этого тела. Затем они распадаются ча-
стично на поверхности самого горячего тела, частично в массе непре-
рывно перемещающейся жидкой воды. Распад пузырьков в движу-
щейся жидкости генерирует очень высокие коэффициенты теплопере-
носа, а следовательно, и локальные очаги термоаномалий. 

Приуроченность геотермальных областей к зонам вулканизма, со-
временного или геологически молодого, широкое варьирование темпе-
ратур кипения гидротерм от — 100 до ~ 300° С, а также геохимические 
их особенности придают высказанному соображению о механизме появ-
ления аномально высоких тепловых потоков достаточно высокую веро-
ятность. 

В заключение оценим возможность существования в недрах земной 
коры зоны водяного газа, которая постулируется для надкритических 
температур некоторыми исследователями (Соколов, 1966). 

Из фазовой диаграммы пластовых .вод (см. рис. 11.2) очевидно, что 
плотность водяной фазы горных пород с глубиной нарастает по срав-
нению с ее температурой значительно быстрее. Поэтому любая реаль-
ная вода в области надкритических значений геотермобарических 
параметров, если они существуют для воды с данной соленостью и со-
ставом, должна находиться в состоянии переуплотненной жидкой 
фазы, а не в состоянии водяного газа. При очень высоких температурах 
и давлениях вода, вероятно, теряет свою химическую индивидуальность, 
разлагаясь на молекулярные компоненты, далекие по своим свойствам 
и составу от водяного газа. Это означает, что зона водяного газа в зем-
ной коре существовать не может. 

Все сказанное по поводу внутрипластового испарительного концен-
трирования подземных вод позволяет сделать ряд выводов. 

1. В седиментационных бассейнах парообразование ниже водного 
зеркала подземных вод может протекать только по механизму кипения. 

2. В региональных пластовых системах устойчиво может существо-
вать только жидкая вода. Водяные пары в них отсутствуют и появля-
ются только локально в результате нарушения природных равновесий 
человеком и реже геотектоническими явлениями. Парообразование 
в этих случаях происходит по механизму кипения. В геотермальных об-
ластях оно обусловливает сосуществование жидкой и паровой фаз воды. 
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3. Критическая точка воды, определяющая исчезновение разницы 
между жидкой водой и ее паром, не всегда существует в реальных 
растворах, а если существует, то ее параметры (температура и давле-
ние) под влиянием растворенного вещества могут быть сдвинуты .в об-
ласть их очень высоких значений. 

4. В области надкритических значений геотермобарических пара-
метров вода находится в состоянии переуплотненной жидкой фазы. 
Вследствие этого зона водяного газа в земной коре не существует, 
а водная фаза, захваченная осадками в виде поровых вод и претерпе-
вающая вместе с ними погружение в метаморфическую геосферу, суще-
ствует и мигрирует в состоянии жидкой воды. 

5. Парообразование по механизму кипения, происходящее в гео-
термальных областях, не сопровождается сколько-нибудь значительным 
концентрированием пластовых вод из-за открытого в термодинамиче-
ском отношении характера пластовых систем. 

6. Из-за невозможности регионального внутрипластового парооб-
разования подземных вод этот процесс не может быть причиной сгуще-
ния минерального вещества в подземных водах. 

7. Аномально высокие величины тепловых потоков на локальных 
участках в геотермальных областях могут быть следствием пленочного 
кипения пластовых вод под влиянием тепла вулканических камер. 
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Глава XII 

МЕМБРАННЫЕ ЭФФЕКТЫ 

На протяжении последних двадцати лет рядом исследователей вы-
сказывалось предположение, что одной из возможных причин концен-
трирования минерального вещества в подземных водах могут быть 
мембранные эффекты (Палей, 1948; Bredehoeft и др., 1963). 

В основе этого предположения находится следующее эксперимен-
тально обнаруживаемое явление. Если взять тонкую полупроницаемую 
перегородку (например, органическую или глинистую) и продавливать 
через нее раствор электролита, то при достаточной величине давления 
молекулы растворителя (воды) будут проходить через перегородку, 
а молекулы растворенного вещества перегородкой -будут задерживать-
ся, подвергаясь концентрированию. Явление это называется обратным 
осмосом. 

В гидрогеохимических рассмотрениях этого явления предполага-
ется, что: 1) роль полупроницаемых перегородок выполняют формации 
глинистых пород; 2) необходимое давление создается вследствие раз-
ницы гидростатических напоров у кровли и подошвы глинистой форма-
ции, ограничивающей сверху водоносный горизонт; 3) скорость осмоти-
ческого массопереноса очень существенно превышает скорость молеку-
лярно-диффузионного массопереноса. 

Следует отметить, что и осмос и обратный осмос как явления фи-
зико-химические должны проявляться всюду, где имеются полупрони-
цаемые перегородки, разделяющие растворы разной концентрации. 
Применительно к седиментационным бассейнам это означает, что пла-
стовые воды, залегающие непосредственно ниже глинистых формаций, 
во всех случаях должны иметь повышенную соленость, если эти фор-
мации действуют как полупроницаемые перегородки, а действующая 
сила обратного осмоса — разность гидростатических напоров — доста-
точно велика. 

Установим смысл последнего выражения. Известно, что характер-
ной величиной осмотических процессов является осмотическое давле-
ние раствора. Последнее представляет собой такое внешнее давление, 
которое нужно наложить на раствор, чтобы предупредить поступление 
в него растворителя через полупроницаемую перегородку. Осмотическое 
давление раствора почти прямо пропорционально его концентрации и 
абсолютной температуре. Если обозначить через я величину осмотиче-
ского давления, то для сильно разбавленных растворов электролитов 
можно записать: 

RT -щ Tt = . 
/I1 • V ' 

где R — газовая постоянная, T—абсолютная температура, П\ и п2 — 
концентрация растворителя и растворенного вещества соответственно, 
V — молярный объем раствора. 
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Д л я примера укажем, что если одну ячейку осмотической камеры 
заполнить морской водой, а другую дистиллированной водой, то осмо-
тическое давление морской воды при t = 25° С равно 24 атм. Чтобы уве-
личить соленость морской воды в этих условиях, ее нужно подвергнуть 
внешнему избыточному давлению, превышающему 24 атм и возрастаю-
щему по мере увеличения солености осмотически концентрируемой мор-
ской воды. В этом случае будет происходить миграция молекул воды 
из раствора в чистую воду, т. е. в противоположном осмосу направ-
лении. 

Природа осмоса до конца не установлена. Известно, что он прояв-
ляется только у растворов, а в случае газовых смесей не наблюдается. 
При изучении осмоса через биологические мембраны было установлено 
существование градиента электрохимического потенциала между внеш-
ней и внутренней поверхностями мембран, обусловливающего появле-
ние сильных электрических полей (The t r ans fe r . . . across biological 
membranes, 1963). Разность электрического потенциала между двумя 
сторонами пористых мембран обнаруживается также при продавлива-
нии через любые пористые мембраны жидкостей (эффект Квинке или 
потенциал течения), т. е. при обратном осмосе. 

На основе этих фактов предполагается, что на границах между жид-
костью и веществом мембран существует электрически заряженные слои 
противоположного знака, взаимодействующие с заряженными части-
цами растворов и тем самым воздействующие на подвижность таких 
частиц. Иначе говоря, осмос находится в зависимости от поверхностных 
свойств мембран или обусловлен ими. Но это означает, что осмос и 
соответственно обратный осмос должны отчетливо наблюдаться только 
в термодинамических прерывных системах. 

Под такими системами понимаются экспериментальные установки 
или природные системы, состоящие из двух относительно больших ре-
зервуаров, связанных малым капилляром, пористой стенкой или мем-
браной (Де Гроот и Мазур, 1964). Изменение свойств жидкостей, за-
полняющих резервуары, при переходе от первого ко второму резер-
вуару происходит скачкообразно из-за малой протяженности соедини-
тельных капилляров( стенок, диафрагм) . Все экспериментальные ис-
следования осмоса и обратного осмоса производятся на установках 
такого типа. Понятно, что они не моделируют системы, свойственные 
седиментационным ,бассейнам, ибо в этих бассейнах в непосредствен-
ном контакте находятся, как правило, две пористые среды (например, 
песок и глина), а не свободная жидкость и пористая среда. Иначе го-
воря, пористые среды седиментационных бассейнов не являются пре-
рывными. Вследствие этого осмотические явления на контактах сред 
вообще не будут наблюдаться или будут чрезвычайно ослаблены. Сле-
довательно, говорить об осмотических явлениях в седиментационных 
бассейнах можно только применительно к частным случаям, заведомо 
не имеющим регионального значения. Отметим далее, что неправомер-
но распространять эффекты, наблюдаемые на тонких мембранах, на 
макроскопические объекты (толщи глин). Ни теоретического, ни экспе-
риментального обоснования этого шага никем никогда не делалось и 
не может быть сделано. Ибо все экспериментальные и натурные на-
блюдения показывают, что в толщах глин и в достаточно больших 
экспериментальных образцах имеет место обычная диффузия раствори-
теля при одновременно идущей в противоположном направлении диф-
фузии растворенного вещества. Эффект мембраны здесь отсутствует. 

В региональном аспекте концепция осмотического концентрирова-
ния минерального вещества в подземных водах никак не подтвержда-
ется даже в частных случаях. Этот вывод нетрудно сделать, приняв 
во внимание имеющиеся сейчас данные по гидрогеохимической струк-
туре седиментационных бассейнов. 
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При наличии обратного осмоса ниже любого глинистого пласта 
с избыточным (по сравнению с осмотическим) гидростатическим давле-
нием должно наблюдаться сгущение растворенного вещества. При соле-
ности подземных вод, превышающих соленость морской воды, осмотиче-
ское давление (зависящее от разности солености растворов по обе 
стороны мембраны) достигает величин, существенно превышающих 
реально наблюдаемую разность гидростатических уровней между во-
доносными горизонтами, залегающими выше и ниже глинистых форма-
ций. Обратный осмос поэтому не возможен, а следовательно, не может 
быть и сгущения минерального вещества. 

Далее в водоносных горизонтах, подстилающих глинистые форма-
ции, должен наблюдаться градиент концентрации вниз от подошвы 
глинистой формации, т. е. в направлении прямо противоположном, 
реально наблюдаемом в артезианских бассейнах. 

Число доводов против возможности обратного осмоса в седимен-
тационных бассейнах можно умножить, но вывод очевиден и без этого: 
осмотические явления в сгущении минерального вещества в подземных 
водах роли не играют. 

В некоторых работах для объяснения концентрирования минераль-
ного вещества в подземных водах привлекается так называемый «филь-
трационный эффект» (Коржинский, 1947). Экспериментальная проверка 
этого эффекта (Жариков и др., 1962) показала, что «фильтрационный 
эффект» является математической фикцией, а не реально существую-
щим физическим или физико-химическим эффектом (Смирнов, 1963; 
Чернобережский, 1963). Проявления этого эффекта в региональных гид-
рогеохимических процессах не установлено. 
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ 

Изучить механизм явления — это значит определить совокупность,, 
последовательность, и относительную эффективность процессов, форми-
рующих явление. При таком подходе на первый план выступают дина-
мические и исторические аспекты явления, поскольку последнее рас-
сматривается как результат непрерывного развития, как следствие по-
следовательной смены состояний или стадий развития, закономерно 
следующих друг за другом. Действующие силы и формы движения 
должны быть при этом установлены и охарактеризованы. 

В предшествующих разделах работы проблема образования соле-
ности подземных вод и неразрывно связанная с ней проблема форми-
рования гидрогеохимической структуры бассейнов рассматривались 
именно с этой точки зрения. В этих разделах были приведены необхо-
димые исходные данные, изложены теоретические и методические ос-
новы их рассмотрения и анализа, сделаны соответствующие выводы и 
обобщения. 

Подчеркнем, что последние относятся только к солености хлорид-
ных подземных вод, резко преобладающим компонентом которых явля-
ется хлористый натрий. Непосредственно переносить их на другие ком-
поненты солености подземных вод нельзя, так как последние обладают 
иными кинетическими параметрами, иными градиентами концентрации, 
чем хлористый натрий. Методы же исследования, принятые в работе,, 
полностью приложимы ко всем другим компонентам состава подзем-
ных вод Подведем итоги. 

1. С очень высокой вероятностью установлено, что подземные рас-
солы и соленые воды докайнозойских седиментационных бассейнов 
парагенетически связаны с галогенными формациями; рассолы и соле-
ные воды кайнозойских бассейнов или парагенетически связаны с га-
логенными формациями, или являются реликтами седиментационных 
рассолов солеродных бассейнов и соленых вод морских водоемов. 

Этот эмпирический закон фиксирует геологические условия, геоло-
гическую обстановку регионального распространения соленых подзем-
ных вод и рассолов. В отсутствие этих геологических признаков седи-
ментационные бассейны ее содержат ни рассолов, ни соленых вод 
даже в том случае, если например, в пределах докайнозойских бассей-
нов широко развиты морские отложения и в их числе глинистые фор-
мации. 

2. Никакие физические и физико-химические эффекты не могут обус-
ловить региональное образование соленых вод и рассолов при отсут-
ствии в седиментационных .бассейнах галогенных формаций или седи-
ментационных вод с высокой первоначальной соленостью. 

3. Всем бассейнам свойственны градиенты температуры и давле-
ния, характеризующие планетарные — геотермальное и геогравитацион-
н о е — поля. В большинстве бассейнов наблюдаются градиенты солено-
сти подземных вод, характеризующие региональные гидрогеохимические 
(концентрационные) поля. 

Во всех бассейнах развиты тепловая, механическая (главным обра-
зом фильтрационная) и гравитационная формы движения материаль-
ных частиц, слагающих водную фазу осадочных формаций. 

Сочетание этих форм движения с действующими в седиментацион-
ных бассейнах физическими полями обусловливает макроскопические 
эффекты: фильтрационную диффузию, молекулярную диффузию, термо-
диффузию, бародиффузию, гравитационную и тепловую конвекцию. 
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Все эти эффекты сопровождаются переносом массы и проявляются 
во всех бассейнах, но реальное значение приобретают при наличии бла-
гоприятных условий. К последним относятся: а) достаточная фильтра-
ционная или диффузионная проницаемость отложений: б) достаточная 
длительность времени. 

Коэффициенты молекулярной диффузии хлористого натрия в .вод-
ной фазе водонасыщенных пористых пород как проницаемых, так и не-
проницаемых гидравлически в нормальных условиях имеют величину 
порядка п-10~6 см2/сек (а в минеральном скелете менее 10~20 см2/сек). 

Это означает, что в геологическое время растворенное в подземных 
водах минеральное вещество может диффузионно мигрировать в водной 
фазе осадочных отложений в зависимости от длительности времени 
на расстояния, соизмеримые с мощностью осадочных чехлов седимен-
тационных бассейнов. 

Геохимический эффект этой миграции исключителен по своему зна-
чению и не может быть поставлен под сомнение ввиду малой подвиж-
ности пластовых вод ниже зоны активного их водообмена. 

Коэффициенты молекулярной диффузии в сотни и тысячи раз 
больше коэффициентов термодиффузии и бародиффузии, поэтому 
в большинстве седиментационных бассейнов термодиффузионный и ба-
родиффузионный массоперенос, направленный к тому же в противопо-
ложные стороны, имеет сравнительно с молекулярно-диффузионным 
массопереносом относительно небольшой геохимический эффект. 

Гравитационная и тепловая конвекция в водной фазе пористых 
сред регионального геохимического значения не имеет. 

Фильтрационная диффузия происходит со скоростями на четыре-
пять порядков превышающих скорость молекулярной диффузии, но при-
урочена только к водоносным комплексам и горизонтам, заключающим 
движущиеся подземные воды. 

4. Основной физический смысл процессов массопереноса заключа-
ется в спонтанном рассеянии вещества вследствие его стремления к со-
стоянию равновесия. В седиментационных бассейнах первичные кон-
центрированные нахождения основного .компонента солености подзем-
ных вод—хлористого натрия — представлены либо галогенными форма-
циями, либо седиментационными рассолами и солеными водами. 

Геохимический эффект рассеяния в двух этих случаях различен. 
В первом случае — при рассеянии вещества галогенных форма-

ций— происходит засоление подземных вод седиментационных бассей-
нов. Мощность зоны засоления определяется главным образом суммар-
ным эффектом фильтрационной и молекулярной диффузии. Во всех 
седиментационных бассейнах, в которых распространены галогенные 
формации, соленость рассолов и соленых вод является следствием 
регионального массопереноса минерального ,вещества этих формаций. 

Во втором случае — при рассеянии растворенного вещества седи-
ментационных рассолов и соленых вод — происходит рассоление по-
следних. Темпы этого рассоления, происходящего главным образом по 
механизму молекулярной диффузии, таковы, что в докайнозойских седи-
ментационных бассейнах не может сохраняться первичный хлористый 
натрий седиментационных рассолов и соленых вод. 

5. Наблюдаемое в реальных седиментационных бассейнах распре-
деление солености подземных вод ниже зоны их активного водообме-
на — результат геологически длительного массопереноса хлористого 
натрия из региональных концентрированных его нахождений. 

6. Выполненные исследования указывают на плодотворность иссле-
дования проблемы формирования подземных вод седиментационных 
бассейнов методами термодинамики и физико-химической гидроди-
намики. 
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П Р И Л О Ж Е Н И Е 
Таблица функций erf z и erfc г 

в erf в erfc г H erf г e r fc г г erf г erfc г 

0 , 0 0 0 , 0 0 1 , 0 0 0 0 , 4 1 0 , 4 3 8 0 , 5 6 2 0 , 8 1 0 , 7 4 8 0 , 2 5 2 

0 , 0 1 0 , 0 1 1 0 , 9 8 9 0 , 4 2 0 , 4 4 8 0 , 5 5 2 0 , 8 2 0 , 7 5 4 0 , 2 4 6 

0 , 0 2 0 , 0 2 3 0 , 9 7 7 0 , 4 3 0 , 4 5 7 0 , 5 4 3 0 , 8 3 0 , 7 6 0 0 , 2 4 0 

0 , 0 3 0 , 0 3 4 0 , 9 6 6 0 , 4 4 0 , 4 6 6 0 , 5 3 4 0 , 8 4 0 , 7 6 5 0 , 2 3 5 

0 , 0 4 0 , 0 4 5 0 , 9 5 5 0 , 4 5 0 , 4 7 6 0 , 5 2 4 0 , 8 5 0 , 7 7 1 0 , 2 2 9 

0 , 0 5 0 , 0 5 6 0 , 9 4 4 0 , 4 6 0 , 4 8 5 0 , 5 1 5 0 , 8 6 0 , 7 7 6 0 , 2 2 4 

0 , 0 6 0 , 0 6 7 0 , 9 3 3 0 , 4 7 0 , 4 9 4 0 , 5 0 6 0 , 8 7 0 , 7 8 1 0 , 2 1 9 

0 , 0 7 0 , 0 7 9 0 , 9 2 1 0 , 4 8 0 , 5 0 3 0 , 4 9 7 0 , 8 8 0 , 7 8 7 0 , 2 1 3 

0 , 0 8 0 , 0 9 0 0 , 9 1 0 0 , 4 9 0 , 5 1 2 0 , 4 8 8 0 , 8 9 0 , 7 9 2 0 , 2 0 8 

0 , 0 9 0 , 1 0 1 0 , 8 9 9 0 , 5 0 0 , 5 2 0 0 , 4 8 0 0 , 9 0 0 , 7 9 7 0 , 2 0 3 

0 , 1 0 0 , 1 1 3 0 , 8 8 7 0 , 5 1 0 , 5 2 9 0 , 4 7 1 0 , 9 1 0 , 8 0 2 0 , 1 9 8 

0 , 1 1 0 , 1 2 4 0 , 8 7 6 0 , 5 2 0 , 5 3 8 0 , 4 6 2 0 , 9 2 0 , 8 0 7 0 , 1 9 3 

0 , 1 2 0 , 1 3 5 0 , 8 6 5 0 , 5 3 0 , 5 4 7 0 , 4 5 3 0 , 9 3 0 , 8 1 2 0 , 1 8 8 

0 , 1 3 0 , 1 4 6 0 , 8 5 4 0 , 5 4 0 , 5 5 5 0 , 4 4 5 0 , 9 4 0 , 8 1 6 0 , 1 8 4 

0 , 1 4 0 , 1 5 7 0 , 8 4 3 0 , 5 5 0 , 5 6 3 0 , 4 3 7 0 , 9 5 0 , 8 2 1 0 , 1 7 9 

0 , 1 5 0 , 1 6 8 0 , 8 3 2 0 , 5 6 0 , 5 7 2 0 , 4 2 8 0 , 9 6 0 , 8 2 5 0 , 1 7 5 

0 , 1 6 0 , 1 7 1 0 , 8 2 9 0 , 5 7 0 , 5 8 0 0 , 4 2 0 0 , 9 7 0 , 8 3 0 0 , 1 7 0 

0 , 1 7 0 , 1 9 0 0 , 8 1 0 0 , 5 8 0 , 5 8 8 0 , 4 1 2 0 , 9 8 0 , 8 3 4 0 , 1 6 6 

0 , 1 8 0 , 2 0 1 0 , 7 9 9 0 , 5 9 0 , 5 9 6 0 , 4 0 4 0 , 9 9 0 , 8 3 9 0 , 1 6 1 

0 , 1 9 0 , 2 1 1 0 , 7 8 9 0 , 6 0 0 , 6 0 4 0 , 3 9 6 1 , 0 0 0 , 8 4 3 0 , 1 5 7 

0 , 2 0 0 , 2 2 3 0 , 7 7 7 0 , 6 1 0 , 6 1 2 0 , 3 8 8 1 , 0 5 0 , 8 6 2 0 , 1 3 8 

0 , 2 1 0 , 2 3 4 0 , 7 6 6 0 , 6 2 0 , 6 1 9 0 , 3 8 1 1 , 1 0 0 , 8 8 0 0 , 1 2 0 

0 , 2 2 0 , 2 4 4 0 , 7 5 6 0 , 6 3 0 , 6 2 7 0 , 3 7 3 1 , 1 5 0 , 8 9 7 0 , 1 0 4 

0 , 2 3 0 , 2 5 5 0 , 7 4 5 0 , 6 4 0 , 6 3 5 0 , 3 6 5 1 , 2 0 0 , 9 1 0 0 , 0 9 0 

0 , 2 4 0 , 2 6 6 0 , 7 3 4 0 , 6 5 0 , 6 4 2 0 , 3 5 8 1 , 2 5 0 , 9 2 3 0 , 0 7 7 

0 , 2 5 0 , 2 7 6 0 , 7 2 4 0 , 6 6 0 , 6 4 9 0 , 3 5 1 1 , 3 0 0 , 9 3 4 0 , 0 6 6 

0 , 2 6 0 , 2 8 7 0 , 7 1 3 0 , 6 7 0 , 6 5 7 0 , 3 4 3 1 , 3 5 0 , 9 4 4 0 , 0 5 6 

0 , 2 7 0 , 2 9 7 0 , 7 0 3 0 , 6 8 0 , 6 6 4 0 , 3 3 6 1 , 4 0 0 , 9 5 2 0 , 0 4 8 

0 , 2 8 0 , 3 0 8 0 , 6 9 2 0 , 6 9 0 , 6 7 1 0 , 3 2 9 1 , 4 5 0 , 9 6 0 0,04а 
0 , 2 9 0 , 3 1 8 0 , 6 8 2 0 , 7 0 0 , 6 7 8 0 , 3 2 2 1 , 5 0 0 , 9 6 4 0 , 0 3 6 

0 , 3 0 0 , 3 2 9 0 , 6 7 1 0 , 7 1 0 , 6 8 5 0 , 3 1 5 1 , 6 0 0 , 9 7 6 0 , 0 2 4 

0 , 3 1 0 , 3 3 9 0 , 6 6 1 0 , 7 2 0 , 6 9 1 0 , 3 0 9 1 , 7 0 0 , 9 8 4 0 , 0 1 6 

0 , 3 2 0 , 3 4 9 0 , 6 5 1 0 , 7 3 0 , 6 9 8 0 , 3 0 2 1 , 8 0 0 , 9 8 9 0 , 0 1 1 

0 , 3 3 0 , 3 5 9 0 , 6 4 1 0 , 7 4 0 , 7 0 5 0 , 2 9 5 1 , 9 0 0 , 9 9 3 0 , 0 0 7 

0 , 3 4 0 , 3 6 9 0 , 6 3 1 0 , 7 5 0 , 7 1 1 0 , 2 8 9 2 , 0 0 0 , 9 9 5 2 0 , 0 0 4 8 

0 , 3 5 0 , 3 7 9 0 , 6 2 1 0 , 7 6 0 , 7 1 8 0 , 2 8 2 2 , 1 0 0 , 9 9 7 0 , 0 0 3 

0 , 3 6 0 , 3 8 9 0 , 6 1 1 0 , 7 7 0 , 7 2 4 0 , 2 7 6 2 , 2 0 0 , 9 9 8 1 0 , 0 0 1 9 

0 , 3 7 0 , 3 9 9 0 , 6 0 1 0 , 7 8 0 , 7 3 0 0 , 2 7 0 2 , 3 0 0 , 9 9 8 8 3 0 , 0 0 1 7 7 

0 , 3 8 0 , 4 0 9 0 , 5 9 1 0 , 7 9 0 , 7 3 6 0 , 2 6 4 2 , 4 0 0 , 9 9 9 3 0 , 0 0 0 7 

0 , 3 9 0 , 4 1 9 0 , 5 8 1 0 , 8 0 0 , 7 4 2 0 , 2 5 8 2 , 5 0 0 , 9 9 9 5 8 0 , 0 0 0 4 2 

0 , 4 0 0 , 4 2 8 0 , 5 7 2 
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Исправления и опечатки 

Страница Строка Напечетано Следует читать 

24 16 сверху —25 
или 9,84-10 ккал —25 или 9,84 " IO ккал ( 0 , 5 9 ккал/моль) . 

79, табл. 
22 * 4 

4 сверху, 
последняя 

графа 

3640 12 ООО 

218 1 сверху 

« 
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Иванович 

Смирнов Серафим Иванович 
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