ПРЕДИСЛОВИЕ

Важнейшими инструментами познания современной структуры и истории формирования и развития геологической среды  являются, помимо геологических (бурение, геологическая съемка и др.), геофизические методы  исследований. Эти методы базируются на известные физические законы, используемые геофизиками  для  изучения внутреннего строения и вещественных неоднородностей  Земли и для решения конкретных региональных и поисково-разведочных геологических задач.  Геофизика сочетает в себе физико-математические и геологические науки. Поэтому  для овладения геофизическими методами исследований геофизик должен хорошо знать соответствующий физико-математический аппарат и понимать сущность геологии.

В свою очередь современный геолог должен знать не только о существовании геофизических методов поисков и разведки полезных ископаемых, но и ясно представлять физические основы этих методов, их возможности в  решении теоретических и поисково-разведочных задач геологии, степень достоверности геофизических конструкций и моделей геологической среды, уметь перевести геофизические данные – геофизические поля и модели разрезов – на геологический язык. Будучи ответственным за геологическое задание, он обязан геофизически грамотно ставить перед геофизиками задачи  на его выполнение.

К сожалению учебной литературы по геофизике в библиотеках Минска и Белорусского государственного университета пока недостаточно, она имеется лишь в единичных экземплярах, а применительно к геологическим условиям  территории Беларуси  вообще отсутствует. 

Этот пробел  призвано  заполнить настоящее пособие. Оно    подготовлено на основании многолетнего чтения автором лекций студентам-  геологам и геофизикам географического факультета Белорусского государственного университета по курсу «Геофизические методы исследований».  

Пособие открывается характеристикой современных представлений о внутреннем строении  Земли в целом и особенностей глубинного строения тектоносферы на территории Беларуси. Приведена концепция геофизических исследований как для решения задач теоретической геологии, так и задач поисков и разведки полезных ископаемых.

Изложение  геофизических – сейсмического, электрического, гравитационного  и магнитного –  методов исследования глубин земных недр  ведется по единой схеме: физические и геологические условия возникновения поля, системы наблюдений и измеряемые характеристики поля, теория поля, методы решения прямых и обратных задач, методы выделения из наблюденного поля полей конкретной геологической природы,  методика построения по наблюденным данным физических разрезов  земной коры и пути  их геологической  интерпретации поля.

Вопросы же собственно геологической интерпретации геофизических полей, использования геофизических методов исследований  непосредственно для решения региональных и разведочных геологических задач в Беларуси, читаемые студентам в курсах «Интерпретация геофизических материалов» и «Сейсмогеология», в данное пособие не вошли. 

При подготовке настоящего пособия использованы учебники и учебные пособия ведущих советских и российских геофизиков.  На наш взгляд, предлагаемое пособие будет полезным не только для усвоения студентами курсов лекций по геофизике, но и даст им основу для понимания геолого-геофизических задач, решаемых   в Беларуси. 

Автор выражает искреннюю признательность В. Н. Губину, Р. Г. Гарецкому,   В. Н. Астапенко и Ю.  Н. Стаднику,   Г. И. Дорошкевич, Н. Р. Рудковской и Г. В. Черной  за активное участие в подготовке пособия.
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ВВЕДЕНИЕ
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Геофизика – наука, изучающая физические поля, строение и физические свойства вещества Земли, физические процессы, происходящие в ее твердой (земная кора, мантия, ядро), жидкой (гидросфера) и газовой (атмосфера) оболочках. Термин «геофизика» чаще всего применяют для науки о физических явлениях только в твердых сферах Земли. Науку же о физических процессах в гидросфере называют физикой морей и океанов или гидрофизикой, а в атмосфере – физикой атмосферы.

Геофизика как наука о строении и физических неоднородностях твердой сферы Земли, подразделяется на физику Земли и поисково-разведочную геофизику (геофизические методы поисков и разведки  полезных ископаемых). При этом она является комплексной наукой, включающей сейсмо-, грави-, термо-, электро-, магнито- и нуклеометрию (ядерную геофизику).

Физика Земли – теоретическая наука. Она изучает глубинное строение Земли и физические процессы, протекающие в ее глубинных оболочках. Развивается главным образом в академических институтах и университетах. В Республике Беларусь этой наукой занимается   Институт геохимии и геофизики Национальной Академии наук Беларуси.

Поисково-разведочная геофизика, чаще именуемая как геофизические методы поисков и разведки полезных ископаемых или как разведочная геофизика (синоним – геофизическая разведка), – прикладная наука, изучающая физическими методами строение и вещественный состав верхнего слоя земной коры, в котором размещены месторождения полезных ископаемых, доступные для их извлечения современными способами. Геофизическая разведка основана на использовании различий физических свойств искомых полезных ископаемых и вмещающих их горных пород. В разведочных целях применяются  гравитационный (плотность), магнитный (намагниченность), электрический (удельное электрическое сопротивление), сейсмический (волновое сопротивление и скорость распространения сейсмических волн), радиоактивный (радиоактивность) методы поисков и разведки в различных их модификациях.

Различают структурную, рудную и промысловую (геофизические исследования в скважинах) геофизику.

Поисково-разведочной геофизике  как прикладной науке, уделяется большое внимание  в отраслевых научно-исследовательских институтах, в вузах на факультетах геолого-геофизического профиля, а также в научно-производственных объединениях (в Республике Беларусь – в Белорусском научно-исследовательском  геологоразведочном институте  РУП «Белгеология»).

Геофизика тесно связана с физико-математическими, техническими (электроника, автоматика, кибернетика, космонавтика) и геологическими (геология, планетология, геохимия, геотектоника и др.) науками.

1. 3. СЕЙСМИЧЕСКИЙ  МЕТОД  РАЗВЕДКИ

2. ____________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________________

3. 3.1. ФИЗИЧЕСКИЕ  УСЛОВИЯ  ВОЗНИКНОВЕНИЯ 

4.  СЕЙСМИЧЕСКОГО ПОЛЯ 
5. Сейсмический метод разведки (сейсморазведка) основан на свойстве горных пород упруго деформироваться под  воздействием внешних сил, возбуждаемых взрывами, и передавать упругую энергию от точки (частицы) к точке (частице) посредством упругих или сейсмических волн. Сейсмические волны распространяются в различных физико-геологических средах с разной скоростью, отражаясь и преломляясь на границах сред с разными упругими свойствами. Суть сейсморазведки заключается в следующем.

6. На профиле изучения сейсмогеологического строения последовательно расстанавливаются сейсмические приемники (рис. 3.1). В точке начала профиля в скважине на глубине 20–50 м закладывают взрывчатое вещество и взрывают его. При взрыве за пределами зоны разрушения частицы среды упруго деформируются, образуя сейсмические волны. Распространяясь в среде, волны, достигнув какой-нибудь границы раздела среды с разными упругими свойствами, отражаются (и преломляются) от нее и последовательно, смещаясь во времени, приходят в датчики сейсмоприемников. Здесь они преобразуются в электрические колебания-сигналы (импульсы), напоминающие затухающую во времени синусоиду. Сигналы записываются на какие-либо носители (фотобумагу, дискету и т. п.) с протяжкой во времени, а затем  выносятся на плоскость в координатах: по оси ординат – время прихода импульса волн, а по оси абсцисс – точки с расположением сейсмоприемников вдоль профиля (см. рис. 3.1). Такой график, фотоблок, несущий информацию о наблюденном на данном профиле сейсмическом поле, называют сейсмограммой. Если теперь последовательно соединить точки сигналов с одной и той же фазой, то получим график, называемый годографом сейсмической волны от данной границы раздела (рис. 3.2). Если в геологической среде несколько границ,  различных по упругим свойствам, то и годографов будет  по числу границ. Поле сейсмических сигналов и годографы являются главными характеристиками сейсмического поля, несущего информацию, прежде всего,  структуре конкретных границ раздела сред, о скоростях распространения сейсмических волн, а через них – об упругих свойствах среды и соответственно о вещественном составе геологической среды.
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8. Рис. 3.1. Схема сейсмических наблюдений

9. Разберемся теперь с условиями возникновения сейсмических волн. Под упругим телом понимают такое тело, которое под воздействием внешних сил изменяет свой объем и форму, но восстанавливает их прежнее положение после прекращения воздействия. Это означает, что упругое тело обладает некоей внутренней силой, сопротивляющейся внешним давлениям. Эту силу называют напряжением. Связь между деформацией и напряжением упругого тела описывается линейным соотношением, называемым законом Гука (а упругое тело называют телом Гука). Существуют два вида деформаций – объема и формы. Так, если, скажем, кубик сжимать равномерно со всех сторон, то его объем уменьшается, но форма останется прежней – кубик (деформация объема, сжатия – растяжения). Если же нижнюю грань закрепить, а вдоль верхней грани приложить усилие, то форма кубика изменится – в вертикальном сечении будет параллелограмм (деформация сдвига), но численно объем сохранится.

10. В упругом теле передача энергии деформации, возникшей при внешних воздействиях, осуществляется последовательно от  точки (частицы среды) приложения силы к другим частицам тела. При этом  полученная некоей частицей энергия от соседней частицы постепенно со временем затухает. Процесс такой передачи энергии образует движение (распространение) в пространстве тела упругой или сейсмической волны. Скорость передачи энергии в среде, т. е. скорость распространения сейсмических волн в среде, зависит от ее упругих свойств. Картина этого явления записывается в виде затухающих электрических колебаний в сейсмоприемниках; соответствующую кривую называют записью или трассой (см. рис. 3.2).
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12. Рис. 3.2. Схема формирования сейсмического годографа

13. Поскольку в возбужденном упругом теле возникают два вида деформации – объема и формы, то образуются два типа сейсмических волн: продольные, обусловленные деформацией объема, и поперечные, создаваемые деформациями формы (сдвиговыми деформациями). При этом продольные волны распространяются из-за смещения частиц среды вдоль направления волны за счет образования зон сжатия и растяжения, а поперечные – в результате скольжения частиц относительно друг друга по плоскостям, перпендикулярным направлению движения волны. Для большинства горных пород скорость продольных волн примерно в 1,7 раза больше скорости поперечных. В сейсморазведке продольные и поперечные волны объединяют единым понятием – «объемные волны». В отличие от них вдоль земной поверхности распространяются поверхностные волны со специфическим типом колебания частиц. В сейсморазведке они, как правило, не используются.

14. Распространение сейсмических волн в  среде характеризуется сейсмическими лучами, показывающими направление движения волны, и перпендикулярными лучам поверхностями.   При этом колебание частиц в данный момент времени характеризуют двумя поверхностями:  внешней относительно источника волны, называемой фронтом (или  передним фронтом) и   внутренней, которую именуют тылом (или задним фронтом). Для более глубокого понимания понятий «фронт» и «тыл» волны рассмотрим произвольную частицу среды – М. До прихода в  эту точку фронта волны частица М находится в покое. Как только фронт волны в момент t0 пересечет точку М, т. е. произойдет вступление волны, частица М начнет колебаться по типу затухающей «синусоиды». Это колебание прекратится, когда через точку М  в момент  t1 = t0+(t пройдет тыл волны. 

15. Пусть в некоторой в общем случае неоднородной по упругим свойствам среде известно положение фронта в момент t1, являющегося огибающей  совокупности точек  Mi(t1).  Используя принцип Гюйгенса о независимости процесса колебания каждой частицы среды  от соседних частиц на малых промежутках времени, поверхность соседнего фронта  в момент t2 = t1+(t получают  как огибающую точек Mi(t2), удаленных от соответствующих точек Mi(t1) исходного фронта на  расстояниях (ri = Vi((t, отложенных вдоль сейсмических лучей (здесь Vi – скорость распространения сейсмической волны в произвольной точке  Mi). 

16. В однородной среде фронт волны имеет сферическую форму. При значительном удалении от пункта взрыва на небольшом участке его можно принять плоским. Это обстоятельство широко используется в сейсморазведке (часто рассматриваются плоские волны). Вид записей импульсов (трасс) сейсмических волн будет одинаковым для однородных сред.

17. Если же среда неоднородна по упругим свойствам, то скорости распространения в ней сейсмических волн будут различны, а колебания частиц (импульсы) примут разную форму. Чтобы сопоставить два каких-либо импульса, возбужденных разными или одинаковыми средами, и решить  вопрос о степени их сходства и различия, применяют методику спектрального разложения наблюденных импульсов (разложения периодических функций в ряд Фурье). Суть его в том, что данный импульс как периодическую функцию времени представляют системой синусоид (косинусоид) с заранее зафиксированным набором частот. Затем строятся два графика. Первый график представляют в следующих координатах: по оси абсцисс – частоты, по оси ординат – амплитуды синусоид; такой график называют линейчатым спектром амплитуд. На втором графике  на оси ординат откладывают значения фаз синусоид; его называют линейчатым спектром фаз. Спектральное представление непериодических импульсов сейсмических волн приводит к построению непрерывных спектров импульсов и фаз.

18. В сейсморазведке значительное внимание уделяется изучению в конкретном геологическом регионе спектрального состава различных типов сейсмических волн (отраженных, преломленных, поверхностных, а также микросейсмических, вызванных ветром, дождем, техногенными факторами) в целях выбора наиболее надежно фиксируемых волн.

19. Геологическая среда, разумеется, не является ни однородной, ни абсолютно упругой (как это требует закон Гука). Поэтому энергия сейсмических волн в ней быстро убывает в силу трения между частицами среды. Происходит рассеивание волн при прохождении через объекты, размеры которых соизмеримы с длиной волны. Часть энергии расходуется на образование отраженных и преломленных волн. Все это приводит к в уменьшению амплитуд сейсмических волн с глубиной. При сопоставлении продольных и поперечных волн в этом аспекте выигрывают продольные волны: они меньше затухают, имеют большую интенсивность и легко возбуждаются. Поэтому в сейсморазведке главным образом используются продольные волны.

20. 3.1.1. Условия образования отраженных 
21. и преломленных волн

22. В сейсморазведке геологическая среда характеризуется такими упругими константами, как модуль продольного растяжения (модуль Юнга), модуль поперечного сжатия (модуль Пуассона), а также скоростью распространения упругих колебаний, волновым сопротивлением, равным произведению скорости сейсмических волн на плотность среды. В теории упругих волн рассматривают волны, падающие на какую-либо поверхность раздела сред с разными упругими свойствами, отраженные от нее волны и проходящие в нижнюю среду волны. На  рис. 3.3  показано соотношение  сейсмических лучей и фронтов этих волн. 

23. В теории сейсморазведки доказывается, что условием возникновения отраженных волн является: граница должна разделять среды с различным волновым сопротивлением; при этом угол падения волны равен углу отражения. Это следует из принципа Ферма: точка отражения волны от границы должна быть расположена так, чтобы время пробега луча от точки возбуждения  до точки приема было бы минимальным.

24. Для возникновения преломленных волн необходимо, чтобы в нижней среде скорость распространения упругих колебаний VН была бы больше,  чем в верхней – VВ. В этом случае при падении волны на границу под углом i, подчиняющимся закону  sin i =VВ/VН, фронт проходящей волны будет перпендикулярен к границе раздела сред. В оптике такой угол называют критическим углом или углом полного внутреннего отражения. В сейсморазведке такая волна называется преломленной, ее луч «бежит» вдоль границы раздела сред.

25. 3.1.2. Соотношение различных типов сейсмических волн

26. [image: image354.wmf]Владея изложенными выше понятиями о сейсмических волнах и условиях их возникновения, рассмотрим соотношение различных типов волн на простейшем примере: геологическая среда разделена одной плоской горизонтальной границей на однородные области с различным волновым сопротивлением (чтобы могли образоваться отраженные волны) и  различными значениями скоростей распространения сейсмических волн: скорость в верхней области VВ меньше, чем в нижней VН (чтобы могли возникнуть преломленные волны). Пусть в точке O на земной поверхности находится источник  сейсмических колебаний (пункт взрыва), а на остальной части профиля (вдоль оси  абсцисс) расставлены сейсмические приемники: теоретически бесконечно близко друг к другу – континуально, рис. 3.4.

27. Рис. 3.3. Образование отраженных и преломленных волн

28. После взрыва в верхней среде из точки взрыва во все стороны будут распространяться сейсмические лучи (волны). Один из лучей  (Pп) будет «бежать» вдоль земной поверхности со скоростью VВ и приходить в сейсмоприемники в моменты времени, пропорциональные расстоянию сейсмоприемников от пункта взрыва О (при этом, очевидно, коэффициент пропорциональности равен VВ). Годограф этой волны, называемый в сейсморазведке  прямой волной, представляет собой прямую линию (рис. 3.4). 

29. [image: image355.wmf]Другие лучи станут последовательно достигать глубинной границы в точках А, В, С, D, E, … , и, отражаясь в них от границы, приходить в сейсмоприемники соответственно в точки О, ВСП, ССП, … Ниже будет показано, что время  прихода отраженной волны в сейсмоприемники  (tO, tB,) увеличивается нелинейно, поэтому годограф будет криволинейным (рис. 3.4). 

30. Рис. 3.4. Фронты и годографы прямой, отраженной и преломленной волн для двухслойной среды

31. Cейсмические лучи, падая на границу раздела сред, будут отражаться с постепенно возрастающим углом. Пусть в точке С угол отражения станет равным  критическому углу i, соответствующему соотношению  VВ/VН = sin i.  Тогда в точке С возникнет преломленная волна, луч Pг  которой далее будет двигаться вдоль границы равномерно, как и прямая волна, но со скоростью VН>VВ (см. рис. 3.4). При этом первая информация о преломленной волне зафиксируется  сейсмоприемником в точке С и время ее прихода будет равно времени прихода в этой же точке отраженной волны (см. точку F). Но далее по профилю уже в сейсмоприемнике D и  следующих за ним преломленная волна будет приходить раньше отраженной, так как скорость ее распространения VН больше, чем скорость распространения отраженной волны VВ. Более  того, начиная с некоторой точки, преломленная волна будет регистрироваться раньше и отраженной и прямой волны.

32. Образованная подобным образом преломленная волна в сейсморазведке называется  головной. Граница, на которой она возникает, называется преломляющей.  Но в геологической среде помимо преломляющих границ могут существовать маломощные пласты с большей скоростью, чем во вмещающей среде. Такие пласты также могут создавать преломленные волны, но с существенно меньшей интенсивностью. Нередко трудно узнать, преломленная волна скользит  вдоль преломляющей границы или вдоль пласта небольшой мощности. В этой ситуации скорость скользящей преломленной волны называют граничной скоростью и обозначают VГ.

33. Не все отражающие границы являются преломляющими и наоборот (у них разные условия образования). Прямые продольные волны, распространяющиеся вдоль земной поверхности, в сейсморазведке, как правило, не представляют практического интереса.

34. Анализируя соотношение годографов, приведенных на рис. 3.4,  четко видим, что от сейсмоприемника ССП и далее до точки DСП годографы отраженных и преломленных волн близко расположены друг к другу и практически выделить на этом участке профиля  отраженные волны затруднительно. Зато они очень хорошо прослеживаются на начальном участке профиля от пункта взрыва О до сейсмоприемника ССП. В том случае, когда скорость сейсмических волн изменяется с глубиной  градиентно, возникают криволинейные лучи: волны, обладающие криволинейными сейсмическими  лучами, называют рефрагированными. 

35. Помимо рассмотренных полезных типов сейсмических волн сейсмоприемниками регистрируются и волны-помехи, не имеющие отношения к структуре сейсмогеологической среды. Это – поверхностная волна, распространяющаяся вдоль поверхности почв с небольшой скоростью; микросейсмы, вызванные различными техногенными причинами и такими природными явлениями, как ветер, дождь, морской прибой и др.; звуковые волны, возникающие при взрыве; нерегулярные волны, связанные с рассеянием упругой энергии из-за мелких неоднородностей в геологической среде и т. п.

36. Волны же, отраженные и преломленные, отчетливо прослеживающиеся в среде на больших расстояниях, называются опорными (маркирующими), а соответствующие границы – опорными сейсмическими горизонтами.

37. 3.2. ГЕОЛОГИЧЕСКИЕ  УСЛОВИЯ  СЕЙСМОРАЗВЕДКИ

38. Итак, сейсморазведка изучает распространение упругих волн в физико-геологической среде. Характер их поведения зависит от особенностей геологического строения и  свойств (способностей) горных пород передавать упругую энергию в виде сейсмических волн. Упругие свойства, как отмечалось выше, характеризуются модулями Юнга и Пуассона. Их значения для горных пород зависят от литологического состава, условий их формирования и развития, условий их современного залегания. Лабораторными исследованиями установлено, что модуль Юнга для различных пород  варьирует в широких пределах, а модуль Пуассона изменяется от 0,2 до 0,35. Это значит, что и скорости распространения сейсмических волн, которые определяются этими модулями, для различных горных пород существенно разные. Так, скорость продольных волн равна: для водонасыщенного  песка  1,5–1,6 км/с,  влажной  глины – 1,5–2,5, песчаника –  1,5–4,0, мела  – 1,8–3,5, известняка и доломита – 2,6–6,5, мергеля –  2,0–3,5 км/с, ангидрита и гипса  – 3,5–4,5 км/с, каменной соли –  4,2–5,5, гранита – 4,0–6,0, базальта – 5,0–6,5 км/с. 

39. В целом в терригенных породах скорость не более 3,5 км/с,  в  карбонатных  отложениях  ее  значения  достигают  величин 6,5 км/с,  метаморфические породы характеризуются  значениями  3,5– 6,5 км/с. В изверженных породах скорость продольных волн принимает значения до 7,0 км/с. Вещество земной коры  на глубинах 15–20 км характеризуется скоростями около 6,8 км/с, на глубинах 30–50 км – около 7,0–7,9 км/с, а на границе «земная кора –  верхняя мантия» (на поверхности Мохо) – 8,0–8,4 км/с. Для сравнения приведем  следующие значения скоростей сейсмических волн: для воздуха – 0,31–0,36 км/с, воды – 1,43–1,59 и льда – 3,1–3,6 км/с. 

40. Упругие константы и соответственно скорости сильно зависят от горного давления (увеличиваются) и от внутрипластового давления жидкости (уменьшаются). Поскольку скорость обратно зависит от плотности, а  последняя обратно – от пористости, то с уменьшением пористости скорость должна уменьшаться. Однако модуль Юнга (прямо связанный со скоростью) с уменьшением пористости растет значительно быстрее, чем плотность. Поэтому между скоростью и плотностью существует прямая корреляционная связь.

41. С увеличением глубины залегания скорость для пород одного и того же состава растет за счет большего давления. Замечено также, что скорость при прочих равных условиях возрастает для относительно более древних пород. 

42. Осадочные породы  имеют хорошо выраженную слоистую структуру с изменяющимся по вертикали литологическим составом. Это способствует возникновению на контакте слоев с различной литологией отражающих и преломляющих сейсмических границ. В сейсморазведке такого рода границы  характеризуются резкостью, понимая под этим резкость изменения сейсмических свойств при переходе через границу. Наиболее резкими считаются границы, где упругие свойства меняются скачкообразно на значительные величины. Это, как правило, границы размыва, например,  поверхность кристаллического фундамента под осадочным покровом.

43. Как отмечалось ранее, отраженные волны приходят от границ, разделяющих среды с разным волновым сопротивлением (акустической жесткостью). Проследим, как изменяется эта характеристика для резких по литологическому составу горных пород. Так, волновое сопротивление равно: для водонасыщенного песка – 28–35 г(с/см2, влажной глины – 28–50, песчаника 35–100, мела 36–100, известняка и доломита 58–190, гранита 110–170 и базальта 140–200 г(с/см2. Как видим, различие значений этой упругой характеристики горных пород способствует возникновению в геологической среде отраженных волн.

44. Что касается преломленных волн, то, как уже отмечалось, их возникновение связано с условием: нижележащий слой должен обладать большей скоростью. К таким границам относятся поверхности кристаллического или метаморфического фундамента, известняков под терригенными осадками, изверженных пород,  кровля соляных штоков, и др.

45. Таким образом, можно ожидать, что в определенных физико-геологических ситуациях геологический и сейсмический разрезы (границы слоев с разным литологическим составом) могут хорошо совпадать, в особенности для осадочного чехла. Эти физико-геологические предпосылки широко  подтверждены большим опытом сейсморазведочных работ при геологических исследованиях.

46. Заметим, что наличие в геологической среде крутопадающих границ, создающих сложную картину волнового поля – дифракцию волн, осложняет  интерпретацию данных сейсморазведки и требует специальных исследований.  

47. В заключение сформулируем основные благоприятные сейсмологические условия, к которым отнесем: наличие в геологическом разрезе четких отражающих и преломляющих границ, совпадающих с геологическими (стратиграфическими) границами; значительную протяженность сейсмических границ, небольшие углы наклона границ (до 150), отсутствие дизъюнктивных нарушений; небольшую мощность рыхлых отложений и неглубокое расположение уровня подземных вод в верхней части разреза, которые определяют условия возбуждения и приема сейсмических сигналов (и тем самым  качество отраженных и преломленных волн).

48. 3.3. СИСТЕМЫ НАБЛЮДЕНИЙ И  ИЗМЕРЯЕМЫЕ  

49. ХАРАКТЕРИСТИКИ  СЕЙСМИЧЕСКОГО ПОЛЯ 
50. Приведенный ранее анализ особенностей распространения сейсмических волн в физико-геологической среде показывает, что главная информация о структуре геологической среды и ее неоднородностях по упругим  свойствам заключена в отраженных и преломленных волнах, возбуждаемых взрывным источником. При этом  отраженные волны наиболее четко  фиксируются в ближней от очага взрыва зоне, а преломленные – на некотором  удалении от него. В связи с этим  сейсморазведка выполняется в основном методом отраженных волн (МОВ) и методом преломленных волн (МПВ).

51. С помощью МОВ изучаются структуры с углами наклона до 40–500, но наилучшие успехи достигаются для пологозалегающих структур с углами наклона до 10–150. В зонах разрывных нарушений (разломы, сбросы и т. п.) отраженные волны не прослеживаются, что качественно свидетельствует о наличии таких нарушений. Хорошими отражающими границами являются поверхности, разделяющие среды с существенно различным волновым сопротивлением. Глубины исследования осадочных бассейнов с помощью МОВ лежат в пределах от 300–400 до 5000–7000 м. Причем в этом интервале глубин могут прослеживаться до 20 отражающих границ, которые могут быть расположены довольно близко друг от друга. По годографам отраженных волн определяют не только положение структурных отражающих поверхностей, но и скорости в покрывающей толще. МОВ  применяют при решении разнообразных задач структурной и региональной геологии.

52. Отраженные волны в сейсморазведке наблюдают, как правило, по методике непрерывного профилирования, суть которой в следующем. На исследуемом профиле расстанавливаются несколько пунктов взрыва на расстояниях, равных 0,4–0,8 h (h – средняя глубина залегания изучаемой границы, обычно 600–1500 м). Сейсмоприемники устанавливают с шагом равным (x ( ( (V*/2, где Т – период сейсмического сигнала (импульса), фиксируемого на сейсмограмме, V* – кажущаяся скорость сейсмической волны, обычно (x = 20, 25, 30 м. При такой системе наблюдений между соседними пунктами взрыва получают два годографа отраженной волны, причем от первого пункта взрыва годограф прослеживает первую половину границы, а от второго – вторую ее половину (встречные годографы).

53. В результате наблюдений методом отраженных волн получают сейсмограмму, на которой изображены импульсы отраженных волн от каждой границы в каждой точке наблюдения. Часто положительные импульсы заливаются  черным  фоном  для  удобства  визуального  восприятия  (рис. 3.5). 

54. [image: image356.wmf]
55. Рис. 3.5. Схема сейсмограммы

56. Чтобы усилить интенсивность полезных отраженных волн и подавить волны-помехи, был разработан специальный метод отраженных волн, названный методом общей глубинной точки (МОГТ, или метод ОГТ). Суть этого метода состоит в следующем. На исследуемом профиле симметрично относительно точки О расположим слева пункты взрыва А*, В*, С*, D*,…, а справа – сейсмоприемники А, В, С, D,… На рис. 3.6  показан ход отраженных волн от пунктов взрыва к сейсмоприемникам от одной и той же горизонтальной глубинной площадки (точка М). Годограф характеризует изменение времени прихода отраженной волны, возбужденной в пунктах взрыва А*, В*, С*, D*…, в сейсмоприемники  А, В, С, D,… от глубинной точки М. Введем  в значения времен прихода  волны tA, tB, tC, tD …  поправку за счет смещения точек А, В, С, D,… относительно точки симметрии профиля О, которая называется кинематической. Иначе говоря, сместим сигналы, пришедшие в точки А, В, С, D,…, на линию tO.

57. В случае идеально однородной среды и одинаковых условий возбуждения сигналы, пришедшие в точки  А, В, С, D,…, были бы одинаковы по форме и интенсивности. В реальных сейсмологических ситуациях геологическая среда неоднородна и условия возбуждения волн, разумеется, неодинаковы. Поэтому за счет этих неоднородностей сигналы  будут  различаться.

58. [image: image357.wmf]
59. Рис. 3.6. Схема наблюдений  по методу общей глубинной точки 

60. Считая эти различия помехами и осредняя сигналы, получим (согласно статистике) сигнал, близкий к истинному, как для однородной среды. То есть получим сигнал, соответствующий ситуации,  как если бы сейсмический луч вышел из точки О, затем отразился в точке М от границы и вернулся в точку О. Следовательно, время  tO, полученное для среднего сигнала, будем считать временем прихода волны в точку О непосредственно от точки М по нормали к поверхности отражения. Практически такого рода установку составляют из 6, 12, 24 и 48 каналов, обеспечивая надлежащее многократное прослеживание отражений от одной и той же общей глубинной точки. В сейсморазведке МОГТ для каждой общей глубинной точки исправленные за кинематическую поправку значения времен не осредняют, а суммируют.

61. Наблюдения МОГТ проводят на профилях с расстоянием между сейсмоприемниками 50–100 м, т. е. больше, чем в  методе отраженных волн. Расстояние между пунктами взрыва кратно расстоянию между пунктами приема.

62. На основании наблюдений МОГТ строится так называемый временный сейсмический разрез, представляющий собой следующую своеобразную сейсмограмму. На оси абсцисс расстанавливают пункты приема сейсмических сигналов, а на оси ординат, направленной вниз, в каждой точке приема наносят график изменения во времени суммарных амплитуд сигналов. При этом положительные  части импульсов, как правило, заливают черным тоном (рис. 3.7). Благодаря такому способу изображения сигналов на временном сейсмическом разрезе четко видна картина отраженных волн и улучшается прослеживание (корреляция) волн вдоль разреза. Практически для случая однородных слоев временной сейсмический разрез можно интерпретировать как геологический разрез во временной области.
63. МПВ не имеет серьезных ограничений в отношении глубинности исследований, поэтому находит широкое применение при решении задач и структурной и региональной (глубинной) геологии. Метод дает надежные сведения о геометрической форме поверхности  раздела сред и граничной скорости в преломляющих горизонтах. Однако скорость распространения волн в покрывающей среде определяется с большой  ошибкой. МПВ нередко используют при изучении неглубокозалегающих границ (до нескольких метров). Для разведочных целей этот метод обычно применяют до глубин 2000–3000 м. МПВ позволяет изучать  резко выраженные по форме структуры, вертикальные контакты, сбросы и т. п. Возможность прослеживания этим методом неглубоких (до нескольких метров) структур используется в инженерной геологии.

64. В МПВ при построении по сейсмограммам годографов используют несколько фаз преломленной волны в пределах всего интервала ее существования. Этот процесс исследования формы записи сигнала называют корреляционным прослеживанием, а сам метод – корреляционным методом преломленных волн (КМПВ).

65. В отличие от МОВ, где на любом отрезке наблюдения  фиксируются годографы  от всех границ, в МПВ  сейсмические волны от каждой границы обнаруживаются только с определенного расстояния от пункта [image: image358.wmf]взрыва, присущего именно этой границе. 

66. Рис.3.7. Вид временного сейсмического разреза

67. Поэтому система наблюдений строится в таком же виде, как и при непрерывном профилировании в МОВ, т. е. на профиле располагается несколько пунктов взрыва, а сейсмоприемники устанавливаются на расстояниях, определяемых по формуле (x (((VГ/2, где VГ – граничная скорость в преломляющем горизонте. Обычно расстояние между приемниками колеблется в пределах 25–50 м. При разведке небольших глубин (до 150–200 м) расстояния между сейсмоприемниками уменьшаются до 10–15 м.

68. Полученные на участке двух соседних пунктов взрыва годографы преломленных волн называют встречными годографами. Обычно расстояния между пунктами взрыва выбирают таким образом, чтобы  на соседних участках годографы с одним и тем же знаком наклона перекрывались. Такую систему наблюдений  называют системой встречных нагоняющих годографов.

69. Данные наблюдений с помощью МПВ записываются на сейсмограмме, аналогично той, которая получена с помощью МОВ.  

70. В зависимости от стадийности геологоразведочных работ различают региональные, поисковые и детальные сейсморазведочные работы, которые неодинаковы по густоте и способу расположения сети профилей на местности, а также по системам наблюдений на профилях. Региональные сейсморазведочные работы ведут в целях установления общего геологического строения региона,  осадочного бассейна; выясняют связь между отдельными структурными ярусами, выявляют крупные  дизъюнктивные нарушения, рельеф кристаллического фундамента и его вещественный состав. Поисковую сейсморазведку выполняют для выявления и локализации структур и их отдельных элементов (антиклиналей, синклиналей, зон разрывных нарушений и т. п.), зон стратиграфического несогласия, выявления участков с особенностями литологического состава пород  и т .п. Детальная сейсморазведка применяется для подробного изучения особенностей геологического строения уже выявленной на поисковой стадии структуры и подготовки ее к разведке бурением или для поисков небольших по размеру структур.

71. При  изучении глубинного строения земной коры и верхней мантии до глубин 80–100 км и более применяют метод глубинных сейсмических зондирований (ГСЗ). Системы наблюдений ГСЗ по своей структуре аналогичны сейсморазведке с помощью МОВ и КМПВ с искусственными взрывными источниками. Однако длины профилей составляют несколько километров, пункты взрыва отстоят на десятки километров, а расстояние между пунктами наблюдений исчисляются сотнями метров и даже километров. Источники взрывов мощные, до нескольких тонн в тротиловом эквиваленте. Сейсмическая аппаратура настраивается на регистрацию низкочастотных сигналов от нескольких герц до 30Гц. Используются трехкомпонентные сейсмоприемники, изучаются головные, рефрагированные и отраженные волны. Например, на белорусской части геотрансекта ГСЗ EUROBRIDGE пункты взрыва, мощностью до 1000 кг в тротиловом эквиваленте, были расположены через 30 км, шаг наблюдений – 3–4 км; глубина проникновения – почти 100 км. Основные особенности волновой картины, регистрируемой ГСЗ, – групповой характер. Обычно регистрируются 5–6 волн. Доминирующей, высокоинтенсивной является волна, отраженная от границы Мохо. Часто наблюдается хаотичное волновое поле (волны пересекают друг друга). Такая картина характерна для крупных разломных зон.

72. В ГСЗ при интерпретации используются методы, аналогичные при обработке данных МОВ и КМПВ.

73. 3.4. ИНТЕРПРЕТАЦИЯ  СЕЙСМИЧЕСКИХ  ПОЛЕЙ 

74. 3.4.1.Теория полей времен и годографов
75. Распространение сейсмических волн в упругой однородной и изотропной среде, возбужденной внешними объемными силами 
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, описывается волновым уравнением Ламе:
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77. где ( – плотность среды;  t – время; 
[image: image3.wmf]U

r

(x, y, z, t) – вектор смещения частиц среды относительно равновесия, , div
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( – дилатация (объемное расширение), 
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– оператор Лапласа,. Уравнение (3.1) может быть преобразовано в систему из двух уравнений:

78.                                    
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79. (3.2)

80.                             
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81. В первом уравнении участвует только объемная деформация, поэтому оно описывает распространение продольных волн. Второе связано с деформацией сдвига и характеризует распространение поперечных волн. Коэффициенты Ламе ( и (, входящие в уравнения, связаны с модулями Юнга (Е) продольного и Пуассона (() поперечного сжатия (растяжения) соотношениями
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83. определяющими скорости распространения продольных VP и поперечных VS  волн:

84. 
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85. В области среды, где внешние источники отсутствуют (
[image: image12.wmf]0
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), вместо системы уравнений (3.2)  получают следующую систему уравнений:
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87. где ( – скалярный потенциал продольных волн – 
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 – вектор-потенциал поперечных волн – 
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88. Эти волновые уравнения и используются непосредственно в сейсморазведке для решения теоретических задач.

89. В частности, из решения уравнений (3.5) получены формулы Кирхгофа и Пуассона. Первая является теоретическим описанием принципа Гюйгенса-Френеля: всякую точку в пространстве возбуждений можно принять за источник колебаний. Этот принцип, как ранее указывалось, используется в сейсморазведке для построения фронтов волн в среде для разных моментов времени. Из формулы же Пуассона выводится принцип Ферма: время пробега волны вдоль сейсмического луча является наименьшим по сравнению со временем пробега вдоль любого другого пути. Данный принцип служит обоснованием  условий возникновения отраженных волн.

90. При решении задач о распространении сейсмических волн в неоднородной среде, разделенной, например, одной поверхностью раздела, учитываются  граничные условия, устанавливающие связь между деформациями по обе стороны  от границы раздела сред с разными упругими свойствами.

91. В сейсморазведке наиболее широко изучают, развивают и  применяют на практике теорию распространения во времени  фронтов и фазовых поверхностей упругих волн – кинематическую сейсмику. На основании данных наблюдений строят карты полей времен (полей фронтов) и графики годографов сейсмических волн.

92. Поле времен – это картина расположения в среде фронтов той или иной сейсмической волны в разные моменты времени. Фронт, как ранее отмечалось, – это линия (поверхность), характеризующая положение конкретной фазы волны на данный момент времени. Другими словами,  фронт – это изохрона, т. е. линия (поверхность) в пространстве среды с одним и тем же значением времени.

93. Распределение времен прихода фронта волны в среде подчиняется уравнению эйконала (уравнение Гамильтона):

94. 
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95. Второй характеристикой сейсмического поля является годограф – зависимость времени пробега волны от координат точек возбуждения и наблюдения. Рассмотрим теорию полей времен и годографов прямой, отраженной и преломленной волн для простейшего случая двухслойной среды с плоской горизонтальной границей раздела однородных сред.

96. 3.4.1.1. Поле  времен  и  годограф  прямой  волны

97. Обратимся к рис. 3.4, на котором показана двухслойная среда, а прямая волна распространяется в верхнем  слое с постоянной скоростью VВ. Нетрудно понять, что прямая волна из пункта взрыва О в любую точку М(xM, zM) верхнего слоя среды пройдет путь ОМ за время 
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99. Но согласно аналитической геометрии  это  уравнение окружности

100. с центром в точке О,

101. 
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102. Следовательно, окружность радиуса rM = tMVB, проходящая через точку М(xM, zM)  есть не что иное, как фронт прямой волны, соответствующий моменту времени tM. Таким образом, задав последовательность значений времени  t1, t2,…, tM,… и рассчитав радиусы r1 = t1VB, r2 = t2VB,…, rM = tMVB,…, из центра О можно провести окружности, которые в пределах верхнего слоя будут характеризовать движение фронтов прямой волны во времени. Эта картина и есть поле времен (поле фронтов) прямой волны; каждый фронт – это изолиния конкретного момента времени, а их совокупность образует карту полей времен по разрезу верхнего слоя.

103. Рассмотрим теперь движения луча прямой волны, идущего из точки О вдоль поверхности наблюдения, т. е. вдоль оси x (см. рис. 3.4). Очевидно, что в каждую точку с координатой  x наблюдения он будет приходить в момент
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105. Это и есть годограф прямой волны – уравнение прямой, проходящей через точку О с угловым коэффициентом 1/VB.

106. 3.4.1.2. Поле  времен  и  годограф  отраженной  волны

107. Прямая волна, падая из точки О по нормали к границе раздела сред, достигнув границу в точке А, возбудит (при условии (В ( (Н), отраженную волну, которая будет распространяться вверх и вдоль покрывающего слоя (см. рис. 3.4). В любую точку М(xM, zM) верхнего слоя отраженная волна придет в момент tM, пройдя путь ОВМ=О*М. Но из рисунка видно, что     
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109. Как и в предыдущем случае, отсюда видно,  что уравнение (3.9) есть уравнение окружности радиуса   rM = tM VB,  но с центром в точке  О* (0, 2 h), называемой мнимым центром взрыва. Значит, чтобы построить  поле времен (поле фронтов),  необходимо для последовательности времен t1, t2,…, tm, …  вычислить радиусы  r1 = t1VB,  r2 = t2VB, …, rM = tMVB, … ,  и провести в верхней среде окружности из центра О*. Совокупность таких окружностей (точнее их частей) и будет полем времен (полем фронтов) в верхней среде для отраженной волны.

110. Уравнение годографа отраженной волны легко получить, если в выражении (3.9) точку М поместить на линию наблюдений, т. е.  считать, что точка М имеет координаты (х, 0). Тогда годограф будет описываться соотношением 
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112. Выполнив простые преобразования, увидим, что кривая t(x) имеет вид гиперболы, вершина которой лежит в точке О и имеет значение:
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114. называемое в сейсморазведке «тэ нулевое».

115. Годографом согласно формуле (3.11) описываются также данные сейсморазведки, выполненные методом ОГТ. В простейшем случае, когда рассматривается  плоская  горизонтальная  отражающая  площадка, и при условии совмещения пунктов взрыва и пунктов приема сигналов уравнение годографа ОГТ можно записать так:
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117. В этом уравнении предполагается, что среда однородна (VB = const) только в окрестности точки наблюдения, размеры которой равны шагу расстановки сейсмоприемников. А в принципе уравнением (3.12) описывается неоднородный покрывающий слой.

118. 3.4.1.3. Поле  времен  и  годограф  преломленной  волны

119. Как уже отмечалось, преломленная (головная) волна возникает вследствие скольжения проходящей волны в подстилающей нижней среде, характеризующейся скоростью VН, вдоль границы раздела (см. рис. 3.4). Скользящая волна возникает, если угол падения i падающей волны является критическим, при этом 
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121. где VГ – граничная скорость.

122. Впервые преломленная волна возникает в точке С, но выходит на поверхность наблюдения позже, в точке ССП. Поскольку критический угол i  для преломленной волны после точки С сохраняется вдоль всего слоя, то распространение этой волны можно рассматривать  как  равномерное  параллельное  смещение  луча  СССП   со скоростью   VГ  = VН, которое для  х ( х(ССП) аналитически  можно представить соотношением

123. 
[image: image29.wmf])

(

)

(

)

(

СП

Г

СП

C

t

V

C

x

x

x

t

+

-

=

.                            (3.14)

124. Это и будет уравнение годографа преломленной волны. Преобразуем его с учетом того, что в точке ССП годограф отраженной и преломленной волны совпадают, т. е.
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126. Согласно  рис. 3.4  х(ССП) = 2h(tgi. Подставляя это значение в уравнение (3.14) и учитывая, что sini = VВ/VГ,  окончательно получим уравнение годографа преломленной волны:

127.     
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128. Что касается поля времен (поля фронтов) преломленной волны, то так как фронт перпендикулярен лучам, то фронты преломленной волны, будучи перпендикулярны лучу СССП, будут перемещаться вдоль верхнего слоя в виде параллельных отрезков прямых.

129. 3.4.2. Построение  сейсмических  разрезов

130. Принципиально построение сейсмических разрезов в сейсморазведке осуществляется следующим способом. Выбирается уравнение годографа, более или менее соответствующего реальной картине разреза, и в левую часть уравнения вместо теоретического значения t(x) подставляется наблюденный годограф tH(x). Построенное таким образом уравнение решается относительно неизвестных параметров  среды, каковыми являются глубины залегания разделов сред и скорости. Практически же на основе анализа теоретических годографов разрабатывают конкретные методы оценки  глубин залегания сейсмических границ и значений скоростей, а затем этими методами обрабатывают наблюденные годографы. Как правило, после построения сейсмического разреза решают прямую задачу, т. е. рассчитывают годограф и сопоставляют его с наблюденным для принятия решения о дальнейшем уточнении разреза. Рассмотрим некоторые методы интерпретации наблюденных сейсмических полей.

131. 3.4.2.1. Определение  скоростей  сейсмических  волн

132. Кажущаяся скорость. Если взять на годографе две произвольные близко расположенные точки и снять с графика значения их абсцисс х1, х2 и времен t1, t2, то величину (х1, х2)/(t1, t2) = V* называют кажущейся скоростью. Она связана с истинной скоростью V соотношением V* = V/sin(, где (90–() – угол падения сейсмического луча на поверхность наблюдения в точках х1 и х2 (его называют еще углом выхода сейсмической радиации).

133. Средняя скорость.  Для горизонтально слоистой сейсмогеологической среды, для каждого слоя которой заданы мощности h1, h2,…, hk  и время пробега волны в каждом слое (t1, (t2,…, (tk  или скорости V1, V2, …, Vk, среднюю скорость определяют по формуле:
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135. Если средняя скорость в некоторой толще близка к истинной в подавляющем большинстве слагающих ее слоев, то толщу выделяют как однородный сейсмический пласт, а среднюю скорость называют пластовой. Практически среднюю скорость определяют по результатам специальных сейсмических наблюдений в скважине (сейсмокаротаж).

136. Эффективная  скорость – это скорость в верхней покрывающей толще, вычисленная в точке взрыва О (рис. 3.4) по годографу отраженных волн из предположения, что верхний слой среды является однородным, а граница раздела – плоской, горизонтальной.

137. Используя соотношение (3.10), полагая х = 0, значение эффективной скорости определим как
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139. где Н – средняя мощность параллельнослоистой покрывающей толщи, а t0 – время прихода отраженной волны в пункт взрыва О от точки А по нормали к границе раздела (см. рис.  3.4).

140. Наиболее широко распространен способ вычисления эффективной скорости по методу В. А. Бугайло. Его теория заключается в следующем. Преобразуем уравнение годографа отраженной волны (3.10) к виду
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142. Дифференциря эту функцию U(x)  дважды  по  х, получим:
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144. Этот результат и использован для вычисления эффективной скорости. Алгоритм состоит в следующем. Сначала в каждой точке xi профиля возводим в квадрат значения наблюденных моментов времени годографа, т. е. получим значения U(xi). Затем для каждой пары равноотстоящих на (х точек xi, xj вычисляем величины lij = (Uj–Ui)/(xj–xi). График этих величин, согласно теории, соответствует прямой 
[image: image38.wmf]x

V

dx

dU

2

2

B

=

. Поэтому аппроксимируем значения lij прямой. Возьмем на профиле две достаточно удаленные точки xa и xb, снимем в них с графика этой прямой два значения la и lb и вычислим отношение (lb–la)/(xb–xb). Но это отношение соответствует теоретической величине 
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 из уравнения  (3.19). В связи с этим в качестве эффективной скорости примем выражение
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146. Граничная  скорость определяется по годографу преломленной волны в соответствие с формулой (3.15). Так, если выражение (3.15) продифференцировать по х, то получим 
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148. Следовательно, практически для отыскания VГ  необходимо для двух каких-либо близко расположенных точек xa  и xb  снять с наблюденного годографа значения времен  ta  и tb   и  вычислить граничную скорость по формуле
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150. 3.4.2.2. Построение отражающих и преломляющих границ

151. Построение сейсмических границ производится после того, как будут определены значения средних, эффективных и граничных скоростей. Рассмотрим при этом условии некоторые способы определения глубин залегания отражающих и преломляющих границ.

152. Способ засечек построения отражающих границ по годографам, полученных МОВ. Идея этого способа исходит из следующего  соотношения: путь каждого сейсмического луча отраженной волны от пункта взрыва до пункта наблюдения равен его пути от мнимого пункта взрыва до той же точки наблюдения (рис. 3.8). Следовательно, если в каких-либо двух соседних близко расположенных точках х1 и х2 на профиле  снять с наблюденного годографа значения t1 и  t2 и вычислить длины путей им соответствующих лучей 
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, то это будут расстояния от точек х1 и х2 до мнимого центра взрыва. Если из точек х1 и х2 как из центров провести окружности с радиусами r1 и  r2 соответственно, то они пересекутся в точке мнимого центра взрыва О*. Найдем таким образом точку О* и соединим ее с точкой О истинного пункта взрыва. 

153. Согласно теории граница раздела однородных зон находится посередине между пунктами О и О* и перпендикулярна линии ОО*. Поэтому разделим отрезок ОО* пополам и из средней точки проведем перпендикуляр к линии ОО*. Продолжим его до пересечения с рассматриваемыми лучами, т.е. с  линиями х1О* и х2О*. Площадка на этом перпендикуляре между точками пересечения с линиями  х1О* и х2О* и будет отражающей площадкой. Поступая подобным образом для всех соседних точек профиля, построим отражающую границу вдоль всего профиля при заданной средней (или эффективной) скорости покрывающей среды.

154. [image: image359.wmf]
155. Рис.3.8. Построение отражающих площадок по способу засечек

156. Построение отражающих границ по временному сейсмическому разрезу, полученному методом ОГТ. Как ранее отмечалось, на временном сейсмическом разрезе в каждой точке наблюдения сейсмические трассы (записи сигналов) построены так, как если бы в этих точках производились взрывы. Следовательно, в каждой точке х  наблюдения на временном разрезе по оси времен заданы сигналы, связанные с той или иной отражающей границей. При этом время прихода сигнала согласно теории для однородных плоских горизонтальных сред равно 
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158. Следовательно, если на временном разрезе проследить сейсмические сигналы от какой-либо границы на соседних трассах вдоль всего профиля (эта операция называется корреляцией сейсмических сигналов), то получим кривую t0(x), характеризующую положение сейсмической границы во временной области. Когда же задана средняя  скорость 
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 для покрывающей толщи относительно этой границы, то по формуле
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160. можно построить собственно глубинную сейсмическую границу.

161. Если на временном сейсмическом разрезе получены записи сигналов от нескольких сейсмических отражающих границ, то в результате корреляции сигналов вдоль всего профиля сначала строятся границы во временной области, а затем, после определения для каждой из них соответствующей средней скорости, – глубинный сейсмический разрез.

162. Построение горизонтальных преломляющих границ. Обратимся к уравнению преломленной волны (3.15), построенному для случая плоской горизонтальной границы раздела сред, в верхней из которых скорость VB меньше, чем в нижней VH.

163. Пусть на основании сейсморазведки МОВ  получены значения средней 
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или эффективной Vэф скоростей для покрывающей толщи. По данным КМПВ по формуле (3.21) найдем значение граничной скорости VГ. Тогда согласно  формуле
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165. получим значение критического угла i.

166. Уравнение  преломленной волны (3.15) при х = 0, т. е. в точке взрыва, будет иметь вид:
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168. Отсюда –

169. 
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170. Значение t(0) найдем, экстраполируя годограф преломленной волны как прямую линию до точки х = 0. Поскольку критический угол известен по (3.25), то  cosi   также найдем. Вместо VB примем значение средней скорости 
[image: image52.wmf]V

. Тогда глубину залегания преломляющей границы для данного наблюденного годографа вычислим по формуле:
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172. Разумеется, в арсенале сейсморазведки имеется много способов построения разнообразных по форме сейсмических границ в различных сейсмогеологических условиях.

173. Из изложенного следует, что в результате сейсморазведочных работ в распоряжение геологов поступают следующие материалы: графики годографов отраженных и преломленных волн, временной сейсмический разрез, глубинный сейсмический разрез, построенный по временному сейсмическому разрезу, и сейсмический разрез с положением отражающих и преломляющих площадок и со скоростной характеристикой слоев. В последнем случае если площадки смыкаются, то вдоль профиля строится сплошная непрерывная граница. Если же площадки отстоят на значительных расстояниях друг от друга, то их условно соединяют и такой горизонт называют условным горизонтом; он может не соответствовать реальному геологическому горизонту, но тем не менее дает некоторую информацию о структуре геологической среды.

174. Когда на площади геологоразведочных работ сейсморазведочные исследования проведены по нескольким, в особенности пересекающимся профилям, то по  сейсмическим разрезам строят структурные карты, как правило, по сейсмическим горизонтам, отождествляемым с геологическими границами.
175. 3.4.3. Геологическая  интерпретация  сейсмических  данных

176. Полученные в результате полевых работ и камеральной обработки вышеперечисленные сейсмические материалы далее истолковываются с геологических позиций, привязываются к геологическим данным. Этот процесс называется геологической интерпретацией сейсмических данных (полей). Суть геологической интерпретации состоит в привязке сейсмических границ к конкретным стратиграфическим горизонтам по скважинным данным и в оценке вещественного (литологического) состава слоев (пластов) по скоростной характеристике разреза и динамике (форме) сейсмических сигналов. В результате геологической интерпретации строятся сейсмогеологические разрезы по профилям, а по ним, при площадных исследованиях, – структурные карты, карты мощностей, дается характеристика литологического расчленения разреза, и даже прогноз нефтеперспективных объектов. 

177. 4. ЭЛЕКТРИЧЕСКИЙ  МЕТОД  РАЗВЕДКИ 
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179. 4.1. ФИЗИЧЕСКИЕ УСЛОВИЯ 

180. РАСПРОСТРАНЕНИЯ ЭЛЕКТРИЧЕСКОГО

181.  ПОЛЯ  В ГЕОЛОГИЧЕСКОЙ СРЕДЕ

182. На земную поверхность непрерывно падает электромагнитная  волна, возбуждаемая в ионосфере. Проникая в земную кору и верхнюю мантию, эта волна, встречая участки вещества с хорошей электрической проводимостью, индуцирует вторичные электромагнитные поля, называемые теллурическими. Очевидно, что изучение, регистрация теллурических полей позволяет  получить информацию об электрических неоднородностях геологической среды.

183. Способность геологической среды, горных пород реагировать на электромагнитные поля используется для  ее изучения также путем возбуждения искусственных постоянных и переменных электрических полей. Например, если через два электрода, вбитых в землю, пропустить постоянный электрический ток, его силовые (токовые) линии, согласно закону Ома, будут распространяться в физико-геологической среде в зависимости от сопротивления горных пород прохождению электрического тока. Информацию об этом получим, когда между  какими-либо двумя другими электродами измерим падение напряжения с помощью чувствительного вольтметра.

184. Изучение характера распространения электрического тока в физико-геологической среде, определение ее неоднородности по электрической проводимости – все это является предметом электрических методов разведки (электроразведки). По виду полей она подразделяется на электроразведку  на постоянном электрическом токе и на электроразведку с помощью переменных электромагнитных полей. 

185. Электроразведка на постоянном токе. В ее основе лежит закон Кулона электростатического взаимодействия между электрическими зарядами и понятие «электрического тока» как упорядоченного движения электрических зарядов в пространстве (по проводнику), создаваемого источником тока (гальваническим элементом, аккумулятором, электрическим генератором).

186. Согласно закону Кулона

187. 
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188. где 
[image: image55.wmf]F
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– кулоновская сила,  q1, q2 – электрические заряды,  r – расстояние между ними.  

189. Сила, действующая на единицу положительного заряда, называется напряженностью электростатического поля –

190. 
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191. Вектор напряженности графически представляется линиями (поверхностями) напряженности  (силовыми линиями). Для изучения напряженности электростатического поля вводится понятие потенциала V как работы по перемещению заряда q из бесконечности в заданную точку –

192. 
[image: image57.wmf]r
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193. Потенциал – величина скалярная; физически он характеризует «мощь», способность заряда q оказывать воздействие на любые другие заряды с силой, обратно пропорциональной расстоянию между ними. Потенциальное поле представляется эквипотенциальными линиями (поверхностями). Если уравнение (4.3) продифференцировать по r, то получим соотношение, связывающее напряженность поля  Е  с потенциалом:

194. 
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195. Это значит, что напряженность электростатического поля на каком-либо участке АВ определяется разностью потенциалов в концевых точках А и В и расстоянием между ними, т. е. приближенно можно записать: 

196. 
[image: image60.wmf]E
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197. Физически – это работа по перемещению заряда из точки А в точку В. Как отмечалось, перемещение зарядов образует электрический ток. Носители зарядов называют проводниками. Следовательно, электрический ток течет по проводникам. Характеристикой тока является сила тока i – количество зарядов, протекающих в единицу времени через площадь поперечного сечения проводника. Сила тока на единицу  площади есть плотность тока  i.

198. Сила тока для однородного проводника связана эмпирическим законом Ома с разностью потенциалов на концах проводника VA, VB и  его способностью сопротивляться протеканию тока R,  называемой сопротивлением, а именно:
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200. Сопротивление определяется длиной проводника АВ, площадью его поперечного сечения Р  и удельным электрическим  сопротивлением (, характеризующим вещество проводника:

201. 
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202. Сопоставляя уравнения (4.5) – (4.7), находим:                                 

203. 
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204. Поскольку 
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  – площадь поверхности полусферы),   то уравнение (4.8) можно записать в виде соотношения:
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206. Интегрируя это выражение по r  от  r до (, получаем основное уравнение электроразведки на постоянном токе:
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208. позволяющее рассчитать картину распределения потенциалов в однородной проводящей среде и создать соответствующую систему наблюдений за поведением токовых и эквипотенциальных линий.

209.  Допустим, что на земной поверхности через точки А и В пропускается ток в физико-геологическую проводящую среду, обладающую удельным электрическим сопротивлением ( (рис. 4.1), и пусть ток идет из точки А(+) в точку В(–). В точках же M  и  N будем измерять разность потенциалов:  
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211. где 
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212. Подставляя в формулу (4.11) значения соответствующих потенциалов согласно соотношению (4.10), получим:
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214. Рис. 4.1. Схема четырехэлектродной установки AMNB
215. Отсюда имеем:                 

216.              
[image: image73.wmf]К
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217. где К – коэффициент, зависящий от взаимного расположения электродов A, B, M, N.

218. Таким образом, пропуская электрический ток в проводящую геологическую среду и измеряя разность потенциалов между какими-либо относительно близкими точками, по формуле (4.13) можно рассчитать удельное электрическое сопротивление однородной проводящей среды.

219. Практически геологическая среда, как правило, не является однородной, поэтому получаемые при полевых измерениях значения ( по формуле (4.13) называют кажущимися удельными электрическими сопротивлениями и вместо ( в формуле в практической  электроразведке пишут (к. Заметим, что (к измеряется в Ом(м.  

220. В электроразведке нередко применяют величину S обратную сопротивлению R; ее называют электрической проводимостью [она измеряется в сименсах (См), при этом 1 См=1 Ом-1]. Используется также  удельная электрическая проводимость ( измеряемая в См/м. 

221. Недостатком этого направления электроразведки является то, что информацию об    геоэлектрическом строении можно получить только до непроводящего слоя, экранирующего дальнейшее проникновение вглубь электрического тока.

222. Электроразведка на переменном токе. Из курса физики известно, что переменное электрическое поле возникает во всех точках пространства, в которых имеется изменяющееся во времени магнитное поле, т. е. электрическое и магнитное поля связаны друг с другом (возникновение одного из них обусловливает появление другого). Это явление называют электромагнитным полем. Оно носит вихревой характер. Математически связь напряженности электрического поля, напряженности магнитного поля, магнитной индукции, электрического смещения – этих важнейших характеристик электромагнитного поля – описывается системой уравнений Максвелла для изотропной и однородной по диэлектрической проницаемости, магнитной проницаемости и удельной проводимости среды. 

223. Важнейшими для электроразведки являются следующие выводы из теории Максвелла. Естественное или искусственно созданное электромагнитное  поле, падающее на земную поверхность, ослабляется с проникновением в глубины геологической среды. Степень ослабления интенсивности электромагнитных волн зависит от частоты поля  и удельной проводимости среды. Электрическое и магнитное поля уменьшаются с глубиной H  в e-(H раз  (
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– частота, ( – магнитная проницаемость среды, ( – удельная проводимость среды). Глубина HS, на которой амплитуда полей уменьшается в е раз, называется толщиной скин-слоя (или глубиной проникновения электромагнитной волны):

224. 
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225. где ( – удельное электрическое сопротивление ((=1/(), в Ом(м; f – частота электромагнитной волны, в Гц.

226. Вторым важным для электроразведки решением уравнений Максвелла является получение соотношения, связывающего удельное электрическое сопротивление среды с составляющими электрического и магнитного полей. Это решение найдено для плоского поля, падающего на границу раздела двух полупространств (воздух-геологическая среда) и оно выражается следующим образом:

227. 
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228. где ( – удельное электрическое сопротивление геологической среды, в Ом(см; Т – период колебаний волны, в сек.; 
[image: image78.wmf])
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229. Если (  измеряется в Ом(м,  f – в Гц,  ЕХ – в мВ/км,  а  НY – в нТл,  то

230. 
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231. Соотношения  (4.15) и (4.16) используются для изучения глубинного строения земной коры и верхней мантии путем измерения составляющих электрического и магнитного полей при разных частотах.

232. 4.2. СИСТЕМЫ  НАБЛЮДЕНИЙ  И  ИЗМЕРЯЕМЫЕ ХАРАКТЕРИСТИКИ ЭЛЕКТРИЧЕСКОГО ПОЛЯ 

233. В электроразведке, как ни в каком другом геофизическом методе исследований, необычайно много разнообразных систем наблюдений как для постоянного, так и для переменного тока. Рассмотрим наиболее часто применяемые системы.

234. 4.2.1. Электроразведка на постоянном токе

235. Основой данной электроразведки является теория четырехполюсной системы AMNB, когда электроды А и В являются питающими, а M и N – приемными. В этой системе, как  ранее отмечалось (см. рис. 4.1), на участке MN измеряется разность потенциалов (VMN, возбужденных током I,  протекающим между электродами А и В, по которым по формуле (4.13) вычисляется величина кажущегося удельного электрического сопротивления (к. Величина (к является результатом полевых измерений. Значения (к относят к середине отрезка MN.

236. В практике электроразведки чаще всего пользуются системой AMNB, когда все четыре электрода расположены на одной  прямой на конечном расстоянии, а MN(( AB. Тогда, используя формулы (4.12) и (4.13), а также имея в виду, что  (V/MN =E,  получим 

237. (к 
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238. Такая система называется симметричной четырехполюсной (или четырехэлектродной) установкой AMNB. Ее применяют главным образом в варианте электропрофилирования и  варианте вертикального электрического зондирования ВЭЗ (см. дальше). 

239. В практике электроразведки на установках AMNB применяют железные, латунные или медные электроды в виде кольев длиной около 50–100 см, диаметром 15–20 мм, причем железные – в питающей цепи, а медные или латунные – в приемной. Источниками тока являются либо батареи сухих элементов типа Б-72 и Б-30, либо (при необходимости введения в землю токов большой силы, до 3–8 А)  специальные генераторы постоянного тока. Измерения разности потенциалов на отрезке MN производятся специальным прибором – потенциометром, который  измеряет разность потенциалов, обусловленную течением токов только в геологической среде.

240.  При электропрофилировании  размер установки AMNB на исследуемом профиле фиксирован. Размер АВ задается в зависимости от глубины изучения геологической среды: чем больше АВ, тем больше глубинность разведки. Установка AMNB перемещается вдоль профиля исследования, и в каждой точке х ее установки  (т. е. на середине отрезка MN)  измеряются значения (VMN(x)  и  I(x), по которым по формуле

241. (к 
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242. вычисляются значения (к (x) и вдоль профиля строится кривая (к (x).

243. В силу того, что АВ=const, изменения (к вдоль профиля отражают электрические неоднородности геологической среды примерно на одной и той же глубине. На рис. 4.2 приведен пример результативного графика электропрофилирования, из которого видно, что при приближении к высокоомному (плохопроводящему) объекту плотность тока i будет повышаться. Это приведет к увеличению разности потенциалов и соответственно к увеличению значений (к. Наоборот, объекты с повышенной электропроводностью будут создавать пониженную плотность тока, относительно меньшую разность потенциалов, и на кривой (к будет наблюдаться минимум.

244. Электропрофилирование с постоянной установкой AMNB применяется при изучении крутопадающих пластов, а также таких структурных форм, как антиклинали и синклинали. Надежность проведения поисково-разведочных работ этим методом существенно зависит от степени электрической однородности изучаемых пластов и вмещающих толщ. Применяют различные модификации расположения электродов A, M, N, B относительно друг друга, каждая из которых решает свою геологическую задачу. Например, электроды  А и В  устанавливают на расстоянии, соответствующем глубине исследования, а близкорасположенную пару приемных электродов M  и  N  перемещают вдоль профиля АВ. Такой системой изучают  сбросы, прослеживают дайки, жилы, контакты и т. п.
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246. Рис. 4.2. Пример электропрофилирования над высокоомным рудным объектом

247. При вертикальном электрическом зондировании наоборот: приемные электроды  M и N относительно точки наблюдения Р  находятся в фиксированном положении (эту точку называют точкой ВЭЗ). А питающие электроды А и В симметрично перемещаются относительно точки Р. Таким образом, в точке Р ставятся n установок: A1MNB1, A2MNB2, …, AnMNBn, в каждой из которых измеряется (к (рис. 4.3).В результате в точке Р получим n значений (к, образующих кривую ВЭЗ, зависящую от АВ/2, а именно:

248. (к
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249. Результаты ВЭЗ в каждой точке наблюдения Р выносятся на график, где по оси абсцисс откладываются значения 
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251. Рис. 4.3. Схема наблюдений при вертикальном электрическом зондировании 

252. В системе ВЭЗ расстояние между питающими электродами А и В увеличивается последовательно. Естественно, глубинность проникновения электрического тока также увеличивается с глубиной. Отсюда следует  название: вертикальное электрическое зондирование. 

253. Наибольшую геологическую эффективность система ВЭЗ показывает для хорошо проводящих горизонтально-слоистых сред (осадочного чехла). Максимальное расстояние АВ обычно принимается больше глубины исследования в 7–10 раз, а иногда и в 15–20 раз, если геологическая среда обладает хорошей электропроводностью. Расстояние же между M  и  N в 5–10 раз меньше АВ. На рис. 4.4  представлены варианты кривых ВЭЗ для двухслойной и трехслойной сред. 

254. На поисково-разведочной площади в каждой точке ВЭЗ получают кривые ВЭЗ –  графики  (к . По ним  устанавливается тип кривой ВЭЗ согласно рис.4.4. Например, в случае изучения трехслойной среды,  для каждой точки ВЭЗ тип кривой определяется как  H  или K или Q  или A.
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256. Рис. 4.4. Основные типы кривых вертикального электрического зондирования

257. Затем строится карта распространения типов кривых H, K, Q, A (карта районирования территории исследования по типам кривых ВЭЗ). По кривым ВЭЗ выполняется количественная интерпретация, в результате которой определяются глубины залегания электрических горизонтов, значения удельных электрических сопротивлений отдельных слоев и строятся геоэлектрические разрезы. 

258. Метод теллурических токов. Эта система электроразведки базируется на электрических токах, текущих в геологической среде в результате возбуждения ее электропроводящих сред электромагнитными полями, рождающимися в ионосфере и проникающими в земную кору и верхнюю мантию. Токи такой природы называют земными или теллурическими. В отличие от ранее рассмотренных систем электроразведки, где электрический ток, пропускаемый в геологическую среду через электроды А и В, был искусственным, здесь мы имеем дело уже с текущим в геологической среде естественным током, и в системе AMNB питающие электроды отсутствуют. 

259. Рассмотрим следующую ситуацию. Пусть геологическая среда двухслойная: верхний слой с переменной мощностью h обладает высокой электропроводностью, а нижний является практически непроводящей средой, т. е. подошва верхнего слоя есть маркирующий (опорный) электрический горизонт. Зафиксировав размер приемных электродов MN и передвигая такую установку вдоль какого-либо профиля, в точках профиля x, отнесенных к середине отрезка MN, будем измерять разность потенциалов (V(x). Но  (V(х)/MN – есть напряженность поля, которая согласно формуле (4.9) связана с плотностью электрического тока i, текущего по верхнему электропроводящему слою, соотношением (знак минус опустим)

260. 
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261. Но в нашей геолого-электрической ситуации, при прочих равных условиях, можно записать i(x) = I/h(x). Тогда вместо уравнения (4.20) получим:

262. E(x)=(I/h(x) .                                      (4.21)

263. Пусть на поисково-разведочной площади имеется точка х0, где глубина залегания маркирующего горизонта известна – h0. Для нее имеем

264. 
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265. Разделив (4.21)  на (4.22), получим:

266. 
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267. В практике электроразведки точку х0 называют базисной. Если в ней глубина h0 неизвестна, то вычисляют соотношение Е(х0)/Е(х), которое  характеризует изменение мощности верхнего слоя. Его называют теллуропараметром или напряженностью теллурического тока (ТТ) и обозначают   ЕТТ(х). Если существуют сомнения в постоянстве тока I  на всей площади исследования, т. е. если I изменяется во времени, то на базисной точке проводятся непрерывные во времени наблюдения, а затем для каждой рядовой точки находится (V(x), синхронное времени наблюдения на этой точке. Имеются  и другие системы вычисления ЕТТ. 

268. В конечном счете в результате проведения электроразведки по методу теллурических токов строятся карты напряженности ЕТТ, и по характеру поведения ЕТТ судят о поведении глубин залегания маркирующего горизонта.

269. Метод естественных электрических полей. Электрический ток в физико-геологической среде может возникать и в результате электрохимических реакций между минералами и растворами, в которых они находятся. Наиболее интенсивные поля такой природы наблюдаются над сульфидными рудами. 

270. Допустим, например, что верхняя часть рудного тела находится выше зеркала грунтовых вод (в зоне окисления), а нижняя– ниже уровня грунтовых вод (в зоне восстановления). Поскольку  окислительные процессы сопровождаются потерей валентного электрона, то рудное тело в верхней своей части будет заряжено положительно, а вмещающая его среда – отрицательно. В нижней части все будет наоборот: при восстановительных реакциях рудное тело будет приобретать валентный электрон и тем самым заряжаться отрицательно, а вмещающая его среда – положительно. 

271. Таким образом, с электрической точки  зрения сульфидное рудное тело и вмещающая его среда представляют собой гальванический элемент – источник естественного электрического тока, в котором верхний полюс отрицательный, а нижний – положительный. Такие явления называют самопроизвольной (спонтанной) поляризацией. Характерной чертой естественного электрического поля сульфидно-рудной природы является постоянство тока во времени.

272. На основе этого явления в электроразведке разработан метод естественного поля. Поскольку изучается электрический ток естественного происхождения, то питающая линия АВ здесь отсутствует и для получения информации о поле достаточно измерить разность потенциалов между соседними точками M и N. Для этого на поисково-разведочной площади разбивается сеть пунктов, обычно с шагом 10–40 м. В соседние точки (им придается смысл точек M  и  N), устанавливаются специальные электроды, между которыми с помощью потенциометра измеряется разность потенциалов. Электроды представляют собой сосуды из пористой глины с плотно закрывающимися крышками. В каждый из них заливается насыщенный раствор медного купороса и вводится медный стержень (M и N), так называемый неполяризующийся электрод.

273. В результате измерений по профилям строятся графики значений (VMN(x), а по площадям – карты изолиний равных значений (VMN. Иногда данные измерений (VMN(x,y) преобразуются в потенциал V(x,y). Для этого в одной из точек (x0,y0) принимается, что V(x0,y0) = 0. А для всех остальных точек потенциал V(x,y) вычисляется путем последовательного прибавления величин (VMN(x,y). На основании этого строятся карты эквипотенциальных линий. Рудные объекты, как правило, отмечаются высоко отрицательными значениями напряженности поля.

274. В арсенале электроразведки имеются и многие другие системы наблюдений [например, метод заряженного тела (когда один из электродов питающей цепи совмещается с рудным телом) или метод вызванной поляризации (когда наблюдается поведение разности потенциалов на отрезке MN после выключения тока в цепи АВ), и др.].

275. 4.2.2. Электроразведка на переменном токе

276.  Этот вид электроразведки выполняется как на искусственно создаваемом, так и на естественном переменном токе. Методы разделяются на низко-, высоко- и сверхвысокочастотные, с заземлением питающих электродов и без заземления. Рассмотрим некоторые из них.

277. Метод петли. Над искомым объектом непосредственно на земной поверхности  из изолированного провода раскладывается квадратная петля с подключенным к ней измерителем э.д.с. (электродвижущей силы). Поперек этого квадрата через его середину прокладывается линия АВ, через концы которой пропускается переменный ток низкой частоты. Если среда однородна, то в петле индукционных токов не будет и э.д.с. будет равна нулю. При наличии в геологической среде анизотропных по электрическим свойствам пород, падающих под некоторым углом к горизонту,  в петле появится наведенная э.д.с. Измеряя э.д.с. в петле, определим направление падения слоев. Метод используется для изучения структуры осадочного чехла на небольших глубинах (до 50–100 м).

278. Метод индукции. С помощью генератора вблизи него в пространство излучается электромагнитное поле высокой частоты (до 15 000 –  60 000 Гц). Если в окрестности точки-генератора в геологической среде имеется хороший проводник, то в нем под действием поля генератора возбуждается индукционный ток. Циркулируя по проводнику, индукционный ток создает вторичное электромагнитное поле, регистрируемое находящимся поблизости приемником. Этим методом изучаются крутопадающие линейно вытянутые сульфидные руды.

279. Волновые методы основаны на распространении электромагнитных полей с частотами 105–107 периодов в секунду в средах с различными диэлектрическими проницаемостями и удельными электрическими сопротивлениями. Глубинность волновых  методов – до 100–300 м. Они  применяются для поисков хорошо проводящих руд и  прослеживания пологозалегающих границ проводящего слоя, перекрытого породами с высоким удельным электрическим сопротивлением.

280. В основе метода магнитотеллурических зондирований (МТЗ) лежит соотношение (4.15), в которое входят электрическая и магнитная составляющие электромагнитного поля. Измерению подвергаются теллурические (земные) токи и вариации магнитного поля, возбужденные электромагнитным полем, формирующимся в ионосфере Земли. Эти токи, как ранее отмечалось, имеют  широкий частотный диапазон (от 1 до 0,001 Гц), они распространяются до низов верхней мантии, т. е. обладают очень высокой глубинностью. Практически в точках МТЗ с помощью специальных станций в течение нескольких дней (в зависимости от требуемой глубины исследований) непрерывно измеряются электрическая и магнитная  компоненты электромагнитного поля на приемной линии MN, размер которой может достигать несколько километров. В качестве электродов применяют неполяризующиеся электроды, аналогичные электродам в методе естественного поля. В результате наблюдений в каждой точке МТЗ для последовательности частот (периодов) строится  в билогарифмическом масштабе график кривой (к (4.15): на оси абсцисс откладывают Т–1/2 (Т– период), а на оси ординат им  соответствующие значения (к(T), вычисленные по формуле (4.15). Такого рода  кривые называют кривыми магнитотеллурического зондирования, потому что кривая  (к(Т–1/2) характеризует зондирование земной коры и верхней мантии по глубине (чем больше период, т. е. чем меньше частота электромагнитных волн, тем на больших глубинах они индуцируют ток в электропроводящих слоях). 

281. 4.3. ГЕОЛОГИЧЕСКИЕ УСЛОВИЯ

282.  ПРИМЕНЕНИЯ ЭЛЕКТРОРАЗВЕДКИ

283. Из анализа физических основ электроразведки следует, что в отличие от сейсморазведки, где  в результате полевых исследований сначала получают характеристики сейсмического поля (годографы и временные сейсмические разрезы), а затем, интерпретируя их, устанавливают структуру и физические свойства геологической среды, здесь, в электроразведке, по полевым измерениям характеристик электрического тока непосредственно определяют удельное электрическое сопротивление, характеризующее способность вещества оказывать сопротивление течению электрического тока. Поэтому рассмотрим, как в геологической среде ведет себя этот физический параметр относительно постоянного и переменного тока.

284. Прежде всего отметим, что в электроразведке мы имеем дело в основном с проводниками электрического тока ионной и электронной природы. Проводимость большинства горных пород (за исключением металлов, обладающих электронной проводимостью) является электролитической, т. е. ток течет в горных породах главным образом благодаря наличию в породах пор и трещин, заполненных флюидами и, прежде всего, минерализованной водой. Они  и создают электролитические условия. 

285. Проводимость горных пород, не содержащих жидкой фазы, невелика. В пористых осадочных породах удельное электрическое сопротивление определяется степенью  насыщения и природой электролита (ионная проводимость), хотя общей корреляции литологического состава пород с  удельным электрическим сопротивлением ( нет. Можно лишь сказать, что магматические и метаморфические породы обладают высоким  сопротивлением, ( = 102–106 Ом(м, и  наоборот глина, глинистые сланцы – наименьшим ( = 0,5–10 Ом(м. Такие же породы, как песок, песчаник, пористый известняк, имеют средние значения ( = 10–103 Ом(м. В целом удельное электрическое сопротивление горных пород  изменяется в  широких пределах от 10–2 до 1017 Ом(м. 

286. Наилучшие электронные проводники – это сульфиды (галенит, пирротин, магнетит), молибден, графит, их ( = 10–1–10–6 Ом(м. Практически диэлектриками являются кварц, слюды, каменная соль, ангидрит, гипс, которые  характеризуются значениями ( = 108–1015 Ом(м. 

287. Удельное электрическое сопротивление осадочных пород от их минерального состава зависит незначительно. Главный фактор – их влажность, которая неразрывно связана с пористостью и трещиноватостью. Степень заполнения пор и трещин флюидами (водой и нефтью) колеблется от 8 до 70 %.  Лишь поры рыхлых и сыпучих пород заполняются до 100 %. Но содержание воды зависит и  гидрогеологических условий, от положения породы относительно зеркала грунтовых вод. 

288. Важнейший фактор – степень минерализации воды: чем больше  концентрация растворенного вещества, тем меньше удельное электрическое сопротивление. Наоборот, химически чистая вода является диэлектриком, дождевая вода уже обладает ( = 400–1500 Ом(м. А для сильно минерализованной воды ( = 0,1–1 Ом(м (например, морская вода). 

289. Таким образом,  главные факторы электропроводности – это  степень водонасыщенности и минерализации воды. А вот нефтенасыщенные породы и нефть  обладают высоким удельным электрическим сопротивлением, до 108–109 Ом(м.

290. Что касается влияния на электрическую проводимость температуры, то замечено, что с повышением температуры на  10 удельное электрическое сопротивление горных пород уменьшается на 2 %. Впрочем, точная  зависимость установлена лишь для чистых растворов.

291. При переменном токе  электрическая проводимость горных пород определяется не только вышерассмотренными особенностями омической проводимости, но еще и эффектами индуктивности и емкости. Кроме того, при работе с высокочастотным переменным током проявляет себя диэлектрическая проницаемость. Наиболее благоприятными объектами для электроразведки на искусственном переменном токе в интервале частот 100–5000 Гц являются руды металлов, сульфиды, обладающие высокой электропроводностью.

292. Электроразведка особенно эффективна при изучении рудных объектов, горизонтально-слоистых и пологозалегающих горизонтов осадочного чехла. Кровлю высокоомных слоев, хорошо прослеживаемых на значительной части поисково-разведочной площади, называют маркирующим или опорным электрическим горизонтом.

293. 4.4. ИНТЕРПРЕТАЦИЯ ДАННЫХ ЭЛЕКТРОРАЗВЕДКИ

294. 4.4.1. Теория потенциального поля: 

295. прямая и обратная задачи

296. Изложенные выше методы электроразведки можно подразделить на два вида: одни нацелены на исследование локализованных тел, обладающих значениями электрической проводимости, отличными от вмещающих пород (электропрофилирование, метод естественного электрического поля), другие позволяют изучать горизонтально-слоистые среды, удельное электрическое сопротивление которых резко изменяется с глубиной при переходе от одного слоя  к другому (ВЭЗ, МТЗ). Рассмотрим теорию поля для этих двух видов возбуждающих сред.

297. Основным дифференциальным уравнением поля постоянного тока является уравнение Лапласа для потенциала: 

298. 
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299. В нашем случае это уравнение решается как для локализованных тел правильной формы, так и для горизонтально-слоистых сред. В результате решения получаем соотношение, описывающее связь электрического потенциала V с параметрами возмущающей среды (геометрией структуры и удельным электрическим сопротивлением или проводимостью).  Приведем некоторые частные случаи.

300. Поляризованный шар (трехмерная задача). Пусть шар поляризован (ориентация электрических зарядов) по плоскости, наклоненной к поверхности наблюдения под углом (. Совмещая начало координат с проекцией  центра шара на плоскость наблюдения, и решая уравнение Лапласа для шара по линии х, получено следующее распределение потенциала:

301. 
[image: image91.wmf]2

/

3

2

2

)

(

sin

cos

)

(

h

x

h

x

M

x

V

+

a

-

a

=

,                                (4.25)

302. где М – коэффициент, зависящий от удельных проводимостей шара и вмещающий среды; h – глубина залегания шара; угол ( – функция величины (Vmin/Vmax(= f   (f = 1 0 ( ( = 00,  f = 5,51 ( ( = 300, …, f = 101 ( ( = 700). Функция V(x)  на линии х  имеет два экстремума  Vmin  в области отрицательных значений х и  Vmax  в области положительных значений х.  В точке  x0 = h(tg(    V(x0)=0. 

303. В уравнение (4.25) входят два неизвестных параметра среды M  и  h. Для их отыскания составляют два уравнения: Vmin(xmin)    и    Vmax(xmax), решая которые, в частности, для   h   получено: 

304. 
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305. Это решение применяют при электроразведке методом естественных электрических полей, на основании которого на поисково-разведочной площади строится карта электрических потенциалов. Если на карте эквипотенциальных линий имеются участки, где форма изолиний близка к окружностям, то предполагается, что это поле связано с локализованным телом в виде шара (в этой ситуации говорят, что возмущающее тело аппроксимируется шаром). Тогда для определения глубины залегания его центра по наблюденным данным поступают следующим образом. На карте изолиний наблюденного потенциала VH(x,y), построенной по результатам наблюдений методом естественных электрических полей, отмечаем точки VHmin и  VHmax  и соединяем их прямой; вертикальная плоскость, проходящая через эту прямую, есть плоскость поляризации шара. Затем по отношению 
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306. Поляризованный горизонтальный цилиндр, бесконечный по простиранию (двухмерная задача). Ось абсцисс (направление профиля) направим вкрест простирания цилиндра, залегающего на глубине h. Начало координат – над центром цилиндра. В отличие от предыдущего случая  здесь в уравнении Лапласа отсутствует второй член, т. к. по оси y тело простирается от  - ( до (. Решением такого уравнения для поляризованного под углом ( цилиндра является выражение:
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308. Глубину h определим, как и в предыдущем случае, из решения системы двух уравнений, записанных для точек xmin  и  xmax, где V(x) достигает соответственно минимального  Vmin  и  максимального  Vmax  значений, получим:
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310. Практически цилиндром бесконечной протяженности аппроксимируют физико-геологические тела, которые создают поля, рисующиеся на карте потенциала VH(х,y) в виде существенно линейно вытянутых эквипотенциальных линий (похожих на эллипсы с соотношением осей более четырех). Оценка глубины залегания центра такого тела выполняется по той же  схеме, что и для шара, но значения ( выбираются по таблице, рассчитанной для цилиндрического тела (f = 1 ( ( = 00,  f = 3,0 ( ( = 300, f = 13,9 ( ( = 600…).

311. Вертикальный тонкий пласт бесконечного простирания (двухмерная задача). 

312. Возьмем начало координат в точке проекции пласта на плоскость наблюдения. Пусть верхняя точка пласта находится на глубине hB, а нижняя – на глубине  hH. Как и в предыдущем случае, в уравнении Лапласа исключается второй член. Для данной геометрической ситуации его решением будет
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314. где ( – линейная плотность зарядов, отрицательных в верхней точке пласта и положительных в нижней точке пласта (т. е. пласт поляризован по вертикали). Анализ функции V(x) показывает, что она имеет один экстремум – минимум в точке х = 0:

315. 
[image: image99.wmf]Н

B

ln

h

h

V

m

l

=

2

)

0

(

 .                                    (4.30)

316. Добавив к (4.30) еще два уравнения, например,

317. 
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318. и решая их совместно, получим формулы для вычисления hB  и  hH по значениям х0.5 и х0.25 (из-за их громоздкости они здесь не приводятся).

319. Для практического применения этого теоретического результата на карте наблюденного поля VH(x,y)  отмечают линейно вытянутые эквипотенциальные  отрицательные линии. Это поле аппроксимируется возбуждением тела в виде вертикального тонкого пласта. По профилю вкрест простирания  изолиний строится график VH(x), который используется для вычисления глубин залегания верхней и нижней кромок тонкого пласта.

320. Горизонтально-слоистая среда. Пусть глубина залегания слоев – h1, h2, …, hn; удельные электрические сопротивления последовательности этих слоев обозначим через  (1 ( (h2 – h1),  (2 ( (h3 – h2),…, (n ( (> hn). Электрическое поле силой I создается электродом А, расположенном на плоскости наблюдения. Решая уравнение Лапласа для такой физико-геологической среды, находим суммарный потенциал в некоторой точке М, отстоящей от возбуждающего ток электрода А на расстоянии r = AM. Для n слоев суммарный потенциал имеет очень сложное выражение. Поэтому приведем потенциал лишь для двухслойной среды –
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322. Используя это выражение, можно найти кажущееся удельное электрическое сопротивление для двухслойной среды: 

323. (к 
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324. Как видим из формулы (4.32), кажущееся удельное сопротивление зависит от расстояния r между питающим (А) и приемным (M) электродами. При малом r значение (к будет близко к (1, а при больших r значение (к  стремится к (2. Именно этот теоретический результат и лежит в основе ВЭЗ: увеличивая размеры АВ в установке AMNB, увеличиваем глубинность проникновения электрического тока в земную кору и верхнюю мантию. 

325. Для установки AMNB, применяемой при ВЭЗ, вместо формулы  (4.31), согласно закону Ома в дифференциальной форме, получим:
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327. где 
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, то, подставляя сюда значение (4.33), получим теоретическое значение функции кажущегося удельного электрического сопротивления для ВЭЗ:

328. (к
[image: image107.wmf](

)

ï

ï

ï

þ

ï

ï

ï

ý

ü

ï

ï

ï

î

ï

ï

ï

í

ì

ú

ú

û

ù

ê

ê

ë

é

+

÷

ø

ö

ç

è

æ

÷

ø

ö

ç

è

æ

+

r

=

÷

ø

ö

ç

è

æ

å

¥

=

2

3

2

2

3

12

1

1

2

2

2

2

1

2

/

n

n

nh

AB

AB

k

AB

.             (4.34)
329. Решение обратной задачи, состоящей в определение (1 и h по заданному распределению (к
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, будем искать следующим образом. Прологарифмируя выражение (4.34), получим:
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331. где символом f обозначено выражение  в фигурных скобках в формуле (4.34). Если  интерпретируемую, наблюденную кривую ВЭЗ строить в билогарифмическом масштабе, откладывая наблюденные значения 
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333. Сопоставляя формулы (4.36) и  (4.35), находим, что при одинаковых значениях h1 и k12  теоретическая и наблюденная кривые (к будут совпадать по форме, но смещены относительно друг друга по оси ординат на (1, а по оси абсцисс – на h1. Отсюда вытекает следующий способ определения (1, (2, h1 по наблюденным кривым ВЭЗ.

334. Для двухслойной среды при разных соотношениях (2/(1 и  
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 по формуле (4.34) в билогарифмическом масштабе строятся теоретические  кривые (к. Альбом таких расчетов  называют  палеткой  ВЭЗ  для  двухслойных сред  (рис. 4.5). На кальке в том же билогарифмическом масштабе строится наблюденная в исследуемой точке поисково-разведочной сети кривая ВЭЗ, где  по оси ординат откладываются значения  
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, а по оси абсцисс –соответствующие им значения АВ/2.

335. [image: image366.wmf]
336.          Рис. 4.5. Палетка теоретических кривых вертикального электрического

337.  зондирования для двухслойной среды

338. Затем калька накладывается на двухслойную палетку так, чтобы наблюденная кривая 
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 совпала с какой-либо теоретической кривой (к с параметром (=(2/(1. Согласно изложенной теории оси палетки отсекут на кальке значения 
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 на оси ординат и значение 
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 на оси абсцисс в тех же единицах, что и 
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 и АВ/2. Значение 
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 определим из соотношения (=(2/(1  для данной теоретической кривой:  
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. Интерпретация трехслойных и более слоистых сред значительно сложнее, хотя электроразведка располагает альбомами теоретических палеток для многослойных сред, например, альбом А. М. Пылаева.

339. Теория электромагнитного поля для слоистой среды. В методе МТЗ, как было сказано выше, измеряют электрическую Ех и магнитную Hy составляющие естественного электромагнитного поля на разных частотах f (периодах T) и вычисляют кажущееся удельное электрическое сопротивление по формуле (4.15). Это соотношение получены для однородной среды на основании теории переменного электромагнитного поля, основанной на решении системы уравнений Максвелла для различных по геометрическим и электромагнитным параметрам сред. Аналогичное решение найдено для горизонтально-слоистых сред. В частности, для двухслойной среды, где h1 – глубина залегания поверхности нижнего слоя, а (1 и (2 – удельные электрические  сопротивления соответственно верхнего и нижнего слоев, имеем следующее выражение для импеданса в точке Р на плоскости наблюдения:

340. 
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341. где

342. 
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343. с – скорость распространения электромагнитных волн.

344. Подставляя  ZP ( f )  в формулу (4.15), получим:

345. (к
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346. Применяя для выражения (4.39) изложенную выше методику логарифмирования, в билогарифмическом масштабе построено семейство (палетка) теоретических кривых (к для разных значений (1, 
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 и (2/(1. Методика применения этой палетки при МТЗ аналогична ВЭЗ, но наблюденная кривая 
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строится в билогарифмическом масштабе в координатах: по оси абсцисс – значения частот в виде 
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, а по оси ординат – им соответствующие значения 
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, вычисленные по формуле (4.15) по результатам наблюдений Ex  и Hy для разных частот.

347. Разумеется, в арсенале электроразведки на переменном токе имеются палетки для многослойных сред.

348. 4.4.2. Геологическая интерпретация  

349. данных  электроразведки

350. В результате проведения электроразведочных работ на той или иной поисково-разведочной площади получают: при электропрофилировании – графики (к вдоль профиля, при ВЭЗ – графики кривых ВЭЗ в каждой точке наблюдения, при МТЗ – графики кривых МТЗ в каждой точке наблюдения, карты изолиний электрического потенциала (или их графики) в методе естественных электрических полей, карты напряженности электрического тока ЕТТ в условных единицах или в значениях теллуропараметра в случае применения метода теллурических токов, а также разнообразные другие материалы (например, строят карты типов кривых ВЭЗ и т. п.). На основании этих исходных электроразведочных данных геофизики-электроразведчики решают обратные задачи и в конечном итоге определяют глубины залегания опорных электрических горизонтов и значения удельных электрических сопротивлений слоев физико-геологической среды. Говорят, что геофизики построили электрический разрез.

351. Все эти материалы представляют интерес для геолога, если они привязаны к реальному геологическому разрезу. Именно этот процесс, процесс преобразования электрического разреза в геоэлектрический разрез, насыщенный геологическими характеристиками среды, привязанный к скважинным данным, и называют процессом геологической интерпретации данных электроразведки. При этом количество границ раздела, полученных по электроразведочным данным, не всегда равно количеству литологически различных горизонтов. Часто электроразведкой выделяется электрических горизонтов меньше, чем стратиграфических границ. Очевидно, что электрический  разрез будет соответствовать геологическому, если комплексы, например, осадочных пород хорошо дифференцированы по своим омическим свойствам и мощности. В противном случае электрический слой может отражать целый комплекс литологически разнородных слоев. Бывает иногда и наоборот: внутри единого литологического горизонта выделяются несколько электрических слоев (например, наличие водоносных горизонтов, переход глинистой фации в песчаную и обратно).

352. В геологической интерпретации можно выделить несколько направлений. Во-первых, построенные по данным ВЭЗ и МТЗ электрические  разрезы сопоставляются с геологическими данными и данными бурения скважин, и решается вопрос о том, каким стратиграфическим горизонтам соответствуют опорные электрические горизонты. На основании этого по данным ВЭЗ и МТЗ на  всей поисково-разведочной площади строятся прогнозные карты геоэлектрических стратиграфических горизонтов.

353. Другое направление основывается на корреляции данных электроразведки, полученных, например, методом теллурических токов (ТТ) с данными бурения скважин. Пусть на некоторой поисково-разведочной площади выполнена детальная съемка методом ТТ и в нескольких точках по данным бурения известны глубины залегания некоего стратиграфического горизонта, отражающегося в теллурических токах: h1, h2,…, hn. Сопоставляя в этих точках значения глубин со значениями того или иного теллуропараметра, например, со значениями напряженности ETT: ETT(1), ETT(2),…, ETT(n), согласно теории корреляционно-статистического анализа устанавливаем графически или аналитически закономерность связи h c ETT,  т. е. находим соотношение (регрессию) h = f(ETT).  Затем по этому соотношению во всех точках измерения ЕТТ вычисляем глубины геоэлектрического горизонта и строим  соответствующую прогнозную карту. Такого рода направления называют количественной геологической интерпретацией. 

354. Часто для решения ряда геологических задач, не связанных с количественной оценкой геологических объектов, используют особенности морфологии того или иного измеряемого параметра электрического поля. Если, например, известно, что данный наблюденный параметр электрического поля, изображенный на графике или карте, связан с тем или иным геологическим горизонтом, геологическим телом, то по особенностям морфологии электрического поля устанавливают контуры геологических структур, направлений их простирания; по знаку и интенсивности поля судят о вещественном составе возмущающих объектов; по сгущению изолиний выделяют разломы и т. п. Такое направление называют качественной геологической интерпретацией.

355. В процессе геологической интерпретации данных электроразведки иногда  строятся карты электрической проводимости S (в См) по формуле:

356. 
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357. где  (hi,  (i – мощность (в метрах) и удельное электрическое сопротивление (в Ом(м) i-того слоя. Если, например, осадочный чехол электрически однороден и лежит на фундаменте, то в каждой точке поверхности наблюдения  (x, y) получим

358. 
[image: image131.wmf])

,

(

)

,

(

)

,

(

y

x

y

x

h

y

x

S

oc

oc

r

=

,                                     (4.41)

359.  где Sос – проводимость осадочного чехла, (ос – его удельное электрическое сопротивление, h – глубины залегания фундамента (мощность осадочного чехла).

360. ЗЕМЛЯ: ЕЕ ВНУТРЕННЕЕ  СТРОЕНИЕ  

И  НЕОДНОРОДНОСТИ 

[image: image367.wmf]
Современные представления о внутреннем строении и составе вещества Земли сложились на основании изучения  и интерпретации главным образом таких геофизических полей, как поле силы тяжести, геомагнитное, электрическое  и сейсмическое поля. Эти поля создаются либо непосредственно физическими неоднородностями и динамикой глубинного вещества, либо являются откликом (реакцией) последних на внешние или внутренние естественные или искусственные воздействия. Каждое поле обусловлено только ему присущими физическими  характеристиками вещества: поле силы тяжести связано с плотностью, геомагнитное поле – с намагниченностью, электромагнитное поле – с электропроводностью и сейсмическое поле – с упругими свойствами вещества. Геофизики располагают теорией поля, аналитически описывающей связь полей с физическими характеристиками  и формой возмущающих объектов (тел). С помощью этой теории по наблюденным геофизическим  полям дается оценка особенностям  внутреннего строения Земли с различной степенью детальности – от характеристики структуры крупных оболочек Земли до определения параметров тех или иных месторождений  полезных ископаемых.

В данном разделе рассмотрим общую картину внутреннего строения Земли и дадим краткую характеристику глубинного строения территории Беларуси и сопредельных областей.

Сначала определимся с фигурой Земли. Под фигурой Земли в настоящее время понимают тело, поверхность которого совпадает с невозмущенной ветровыми течениями и приливными явлениями поверхностью мирового океана и сообщающихся с ним морей, продолженную под континенты по закону эквипотенциальной поверхности. Эту фигуру называют геоидом. Масса геоида, моменты инерции и скорость его вращения равны соответствующим величинам для Земли в целом.

В научных и практических исследованиях геоид аппроксимируется  гидростатически равновесным однородным эллипсоидом  вращения, а поверхность геоида характеризуется отклонениями (ундуляциями) ее от поверхности эллипсоида. Эти отклонения (высоты геоида) составляют десятки метров (от +86 до –105 м);  на территории Беларуси – от 24 до 35 м. Они (высоты) связаны с крупными плотностными неоднородностями вещества в основном в верхних оболочках Земли и характеризуют  отклонения реальной Земли от гидростатически равновесного состояния.

В целом Земля как физический объект обладает массой 5,98(1027 г, ее средний радиус равен 6371 км, средняя плотность вещества оцениваентся в 5,52 г/см3, среднее ускорения силы тяжести на земной поверхности – 981 Гал (см/с2), центробежное ускорение на экваторе составляет 3,4 Гал, а сжатие – 1:298,3. Земля как магнитный диполь создает геомагнитное поле интенсивностью от 33 000 нТл на экваторе до 66 000 нТл на полюсах. На территории Беларуси модуль полного вектора геомагнитного поля в среднем равен 50 000 нТл. 

Твердая Земля включает земное ядро радиусом 3400—3500 км, его мантию толщиной около 2850 км и тонкую земную кору, покрывающую мантию (рис. 1.1).

Земное ядро. Верхняя граница ядра зафиксирована на глубине 2870–2920 км по записям упругих колебаний, вызванных глубокими землетрясениями: поперечные сейсмические волны затухают в земном ядре, а продольные волны резко уменьшаются в 1,7 раза (рис. 1.2). Ядро подразделяется на внутреннее эффективно жесткое радиусом примерно 1200–1250 км, промежуточное и внешнее эффективно жидкое толщиной около 1900 км, разделенные переходной зоной толщиной 300–400 км. Плотность вещества в центре Земли около 13–14 г/см3, на нижней границе внешнего ядра – 11,4–12,3 г/см3, а на границе «мантия-ядро» – 9,5–10,1 г/см3. Масса земного ядра составляет 31–32% от общей массы Земли. Фигура поверхности ядра неравномерно отклоняется от фигуры эллипсоида вращения: от – 4 до +6 км, при этом для территории Беларуси это отклонение примерно +2 км.

Теоретическая геофизика полагает, что конвекция вещества во внешнем ядре возбуждает основное магнитное поле Земли, а перемещения внутреннего ядра относительно внешнего создают вековые вариации геомагнитного поля.

Что касается состава вещества земного ядра, то теоретические и экспериментальные исследования свойств химических связей железа при высоких давлениях, а также данные о плотностях вещества и скоростях прохождения сейсмических волн через ядро позволяют утверждать, что внешнее ядро состоит из окиси одновалентного железа Fe2O, а внутреннее – из железо-никелевого сплава Fe0,9(Ni0,1. Промежуточный между ними слой – сульфидный FeS.

[image: image368.wmf]
      Рис. 1.1.  Внутреннее строение Земли 

[image: image369.wmf]
Рис. 1.2. Распределения плотности   ( (г/см3), давления P (1011 Н/м2),  ускорения силы тяжести g (м/с2) и скоростей продольных  VP  и поперечных  VS   волн (км/с)   в  Земле (по К. Е. Буллену, 1978)

Мантия  Земли  –  это  оболочка,  покрывающая  земное  ядро  (рис. 1.1, 1.2). Ее нижняя граница находится на глубине 2870–2920 км, а верхней границей является поверхность Мохоровичича (сокращенно Мохо или М), она же – подошва выше расположенной земной коры. Граница Мохо фиксируется скачком скоростей сейсмических волн от 7,8–7,9 км/с  в земной коре до 8,0–8,2 км/с  на глубинах 35–60 км в платформенных областях и 10–20 км – под океанами.

Мантия состоит из следующих оболочек (сверху – вниз): верхняя мантия до глубин 400 км, слой Голицина от 400 до 1000 км, нижняя мантия до кровли земного ядра (т. е. до глубин примерно 2900 км). В верхней мантии под океанами и  ряде регионов под континентами выделяется астеносферный  слой или слой Гутенберга, характеризующийся резким понижением скоростей распространения сейсмических волн на общем фоне монотонного увеличения их с глубиной (рис. 1.3). На территории Беларуси и в смежных регионах этот слой зафиксирован на глубинах 100–200 км и имеет мощность примерно 30–100 км. Согласно  современным  геофизическим данным в мантии выделяется несколько геосфер.

[image: image370.wmf]O

D

h

Dj


Рис.1.3.  Скорости поперечных  VS  и   

продольных  VP волн в функции глу-

бины  (по Б. Гутенбергу, 1963)

По оценкам геофизиков плотность вещества мантии имеет сложную картину возрастания с глубиной: в верхней мантии, исключая астеносферу, где плотность скачком изменяется от 3,4 до 3,1 г/см3, плотность увеличивается от 3,2–3,4 г/см3 до 3,63–3,70 г/см3; затем в слое Голицина она резко возрастает до 4,55–4,65 г/см3, и далее в нижней мантии ее значения повышаются до 5,53–5,66 г/см3, практически с тем же градиентом, что и в верхней мантии (рис. 1.3).

Состав современной мантии, масса которой составляет 67,8 % от общей массы Земли, оценивается как силикатный, причем в среднем одинаковый и для верхней и для нижней мантии – 45,7 % SiO2 и 38,4 %  MgO, и близок к океаническим лерцолитам. Средняя вязкость вещества мантии  1022–1024 Па(с, в астеносфере она уменьшается до 1019–1020 Па(с. Теоретические оценки показывают, что на границе «мантия-ядро» вязкость вещества резко падает почти до единиц.

Земная кора. Это самый верхний слой твердой Земли. Он включает (сверху – вниз) осадочный (платформенный) чехол, кристаллический фундамент («гранитно-метаморфический» слой), средний («диоритовый») и нижний  («базальтовый») слои. Как ранее отмечалось, подошвой земной коры является сейсмическая граница Мохо. На материках эта граница залегает на глубинах в среднем 40(10 км, а под океанами – 15(5 км. На рис. 1.4 приведена карта рельефа поверхности Мохо (мощности земной коры) территории Беларуси и смежных областей, построенная по материалам глубинных сейсмических и магнитотеллурических зондирований, гравитационному и магнитному полям.

Земная кора Беларуси и смежных регионов имеет сложное слоисто-блоковое строение. Четыре ее основных слоя существенно различаются по составу, мощности и физическим свойствам. Границы между слоями установлены по значениям скоростей распространения сейсмических волн: кровля «гранитно-метаморфического» слоя (кристаллического фундамента) отбивается  значениями 5,0–5,5 км/с, кровля «диоритового» слоя – примерно по величине 6,4 км/с, кровля  «базальтового» слоя –  по скорости 6,8 км/с, его подошва –  7,8–7,9 км/с, поверхность Мохо – около 8,0–8,2 км/с. В основном скорости сейсмических волн с глубиной увеличиваются. 

Блоки земной коры разделяются глубинными разломами мантийного заложения, им присущи различные соотношения мощностей основных слоев (исключая платформенный), физических характеристик и разные значения мощности земной коры в целом. Выделяют семь основных и несколько промежуточных типов строения земной коры.

Тип А характеризуется следующими параметрами: мощность нижнего слоя (b) существенно больше мощности среднего (d) и верхнего (g) слоев,  b((d, b((g; значительная мощность земной коры (более  55 км); граница Мохо образует крупную впадину с амплитудой порядка 15 км; высокая намагниченность вещества нижней части земной коры – более 4,5 А/м, плотность 2,95–3,05 г/см3.

Тип В:  b(d,  b(g; мощность земной коры около 55 км; граница Мохо – впадина амплитудой около 10–12 км, с горстообразной локальной структурой в центральной части; существенная намагниченность вещества нижней части коры (около 4,0 А/м), плотность 3,00–3,15 г/см3.

Тип С: b(d, b(g; мощность земной коры около 50 км; граница Мохо имеет ступенчатый характер с амплитудами до 15 км; намагниченность вещества нижней части коры средняя – около 3,0 А/м, плотность  2,82–2,97 г/см3. 
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              Рис.1.4.  Схема  мощности  земной  коры Беларуси  и  геофизические  типы:  

1 – А, B, C, D, E – основные типы  земной коры,  F, G – дополнительные типы коры,  AB,  BC,  CD – промежуточные  типы;  2  –   глубинные разломы мантийного заложения, разграничивающие блоки земной коры с различным геофизическим  типом;  3 - глубинные разломы мантийного заложения;  4 – Северо-Припятский и Южно-Припятский краевые разломы;  5 – граница Восточно-Европейской платформы;  6 – наименование блоков земной коры: СЛ – Средне-Литовский,  Бс – Браславский, Нв – Невельский,  Вж – Велижский;  ЦЛ – Центрально-Литовский,  Кл – Калининградский,  Лп – Лепельский,  Вт – Витебский,  См – Смоленский,  Мз – Мазовецкий;  Вл – Вильнюсский,  Мн – Минский,  Бб – Бобруйский,  Бр – Брестский,    Ст – Столинский,    Мо – Мозырский,    Гм – Гомельский,  Ко – Ковельский,  Рв – Ровенский,  Кр – Коростенский,  Кв – Киевский,  Чр – Черниговский; 7 – названия главнейших глубинных разломов;  8 – мощность земной коры (в км), сечение – 2 км.

Тип D: b(d, b(g; мощность земной коры около 45 км; граница Мохо субгоризонтальная, пологая, возможны ступени не более 5 км; намагниченность вещества нижней части коры умеренная – около 2,0 А/м, плотность 3,00–3,10 г/см3.

Тип Е: b((d, b((g; мощность земной коры меньше 40 км; граница Мохо – поднятие с амплитудой 8–10 км; намагниченность вещества нижней части коры слабая – до 0,5 А/м, плотность около 3,00 г/см3.

В ряду A(B(C(D(E  особенно примечательно закономерное уменьшение мощности земной коры от 57(6 км до 38(2 км, а также уменьшение мощности нижнего слоя от 31(4 км до 5–7 км. Форма рельефа Мохо последовательно переходит от крупных впадин с амплитудой 15–20 км через сложные структуры к устойчивым поднятиям с амплитудой 8–10 км. Закономерно изменяется соотношение мощности нижнего и среднего слоев: для типа А мощность нижнего слоя существенно больше мощности среднего слоя, для типа С они выравниваются, а для типа Е мощность среднего слоя превышает мощность нижнего слоя. Намагниченность вещества нижней части коры закономерно уменьшается от 4,5 А/м до 0,5 А/м.

Кроме этого, выделены два внесистемных типа земной коры. Тип F аномальной коры со слоем «коро-мантийной смеси». Он  характеризуется примерно равными мощностями верхнего, среднего и нижнего слоев коры и двумя границами Мохо, залегающими на глубинах 50–53 км (раннего формирования) и 35–40 км (более позднего формирования). Тип G коры шовных зон. Его параметры: мощность коры 40–55 км, мощности нижнего и среднего слоев примерно одинаковы (с некоторым преобладанием мощности среднего слоя), ступени в рельефе Мохо с амплитудой 5–15 км, намагниченность нижних слоев коры до 5 А/м и более, плотность –  до  2,95–3,07 г/см3.

На рис. 1.4 представлена карта районирования земной коры Беларуси и соседних регионов по типам ее глубинного строения в сочетании с рельефом поверхности Мохо.

Анализируя эти материалы с планом современных тектонических элементов (рис. 1.5), можно отметить, что Оршанская впадина совпадает с крупной впадиной в рельефе Мохо на глубине около 55 км. Восточная часть Белорусской антеклизы характеризуется относительно приподнятым залеганием границы Мохо на глубинах 45–46 км, а центральная – до 55 км. Полесская седловина по поверхности Мохо в широтном направлении также носит характер седловины. В Припятском прогибе выделяются две поверхности Мохо. Нижняя, более древняя граница характерна для всей Беларуси,  а  верхняя,  более  молодая  граница  фиксируется  на 
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                          Рис.1.5.  Тектоническая схема  территории  Беларуси:

1 – контуры структур платформенного чехла;  2 –  названия структур: Б – Боб-руйский, М – Мазурский,  М-Ж – Микашевичско-Житковичский, С – Суражский  погребенные выступы; Л-Р – Луковско-Ратновский горст; В – Воложинский, Д – Днепровский грабены;  Б-Л – Брагинско-Лоевская седловина; Г-Х – Городокско-Хатецкая ступень;  3 – контуры блоков фундамента и их названия (1 – Витебский, 2 – Коростенский, Ф – Фенноскандинавский,  С –  Сарматский,  ВУ –  Волго-Уральский сегменты);  4 – зона  Тейссейера-Торнквиста (по Р. Г. Гарецкому, 2002).
глубинах 35–40 км, а в Подлясско-Брестской впадине – на глубинах 46–47 км. В Белорусско-Литовском геоблоке четко вырисовываются западная и центральная системы крупных линейно-вытянутых поднятий поверхности Мохо северо-восточного простирания с глубиной 45–47 км. Они разделены впадиной в рельефе Мохо до 55 км и более. Латвийской седловине отвечает крупное поднятие поверхности Мохо, протягивающееся в северо-западном направлении.

В отличие от верхнего и среднего слоев земной коры мощность нижнего слоя варьирует в довольно широких пределах –  от 5–10 до 30–32 км.

Литосфера и астеносфера. В геологии и геофизике, помимо рассмотренных выше основных оболочек твердой Земли, рассматривают еще две геосферы: литосферу и тектоносферу. Под литосферой понимают земную кору и верхнюю часть верхней мантии до слоя Гутенберга, т. е. до астеносферы. Это связано с представлением о существенном влиянии на формирование земной коры и, прежде всего, на ее верхнюю часть – геологическую среду – тектонофизических процессов, происходящих на подошве литосферы в астеносфере, в слое, где происходит главная трансформация притока глубинного тепла в физико-химические и физико-механические процессы, обусловливающие формирование и развитие земной коры и многих видов месторождений полезных ископаемых.

Развивая эту мысль о влиянии глубинных процессов на формирование земной коры, в последние десятилетия, в связи с фиксированием гипоцентров землетрясений на самых больших глубинах порядка 700–800 км, введено понятие «тектоносфера» как верхней оболочки Земли до глубин 700–800 км, где происходят наиболее важные для земной коры активные тектонофизические процессы.

Астеносферный слой как слой с относительно малым пределом текучести, контролирующий процесс постепенного (относительно медленного) приближения верхней твердой оболочки (литосферы) к состоянию гидростатического равновесия (изостазии), выделен по сейсмическским данным как канал с пониженной на 0,3–0,4 км/с скоростью распространения сейсмических волн на фоне общего увеличения скоростей с глубиной. Вещество слоя является пластическим, слабо сопротивляющимся сдвиговым напряжениям, обладающим невысоким пределом прочности, могущим деформироваться (течь) под действием малых избыточных давлений и характеризующимся относительно пониженной вязкостью 1019–1020 Па(с под океанами и 1020–1021 Па(с под континентами. С геофизической точки зрения астеносфера – идеальная вязкая ньютонова жидкость, литосфера же – упруго-пластичное, упруго-хрупкое тело, обладающее высоким значением предела прочности.

Астеносферный слой установлен в северо-восточной части Украинского щита на глубине около 200 км, под Тиманским кряжем (60–80 км), в юго-западной части Балтийского щита (60–110км), под каледонидами островов Великобритании и Ирландии (60–180 км), под Северным морем (90–190 км), под каледонидами Норвегии (120–215 км), в таких герцинских и альпийских регионах Европы, как герциниды Испании (80–180 км), зона Вранча (60–190 км), ороген центральной части Испании (100–210 км), Атлас-Бетские горы (110–190 км), Балеарская впадина (60–200 км), Каталония (100–250 км), Западные Альпы (80–210 км), Восточные Карпаты (30–160 км), Рейнский грабен (90–220 км), Паннонский массив (40–180 км) и  других областях. Отмечается высокое гипсометрическое положение кровли астеносферного слоя, его наибольшие мощности в областях большинства зон активизации, характеризующихся интенсивным мантийным тепловым потоком.

На  территории Беларуси и прилегающих регионах наблюдаются следующие закономерности в мощностях литосферы и астеносферы (рис. 1.6, 1.7). Для крупных положительных структур (южная часть Балтийского щита, Белорусская антеклиза, Украинский щит и разделяющие их седловины) характерны мощная литосфера (до 190–220 км) и тонкая астеносфера (до 20–40 км). Наоборот, к основным отрицательным структурам приурочены тонкая литосфера и толстая астеносфера: Припятский прогиб (соответственно до 100 и 130 км). Оршанская впадина (до 140–160 и 50–90 км), Балтийская синеклиза (до 160–180 и 50–70 км). Это свидетельствует о том, что распределение современных мощностей литосферы и астеносферы установилось главным  образом в течение платформенного этапа развития Восточно-Европейского кратона. Особенно существенное воздействие на утоньшение литосферы оказали процессы растяжения и преобразования вещества литосферы и астеносферы в результате рифейско-ранневендского (Оршанская впадина) и палеозойского (Припятский прогиб) рифтогенеза.
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Рис. 1.6.  Схема мощности литосферы Беларуси:

1 – изолинии мощности литосферы, в км;  

2 – границы  Центрально-Белорусской зоны
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Рис. 1.6.  Схема мощности астеносферы Беларуси:

1 – изолинии мощности астеносферы, в км;  

2 – границы  Центрально-Белорусской зоны

2. КОНЦЕПЦИЯ  ГЕОФИЗИЧЕСКИХ  ИССЛЕДОВАНИЙ
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Вне зависимости от того  изучаются ли глобальные неоднородности и строение Земли или решаются поисково-разведочные задачи, геофизические исследования концептуально выполняются по единой схеме, суть которой в следующем. Геофизическими объектами являются тела, обладающие физическими свойствами, отличными от подобных свойств вмещающей среды (будем называть такие тела физико-геологическими). Физико-геологические тела создают физические поля либо на основании закона всемирного тяготения (поле силы тяжести), либо в силу сложных внутриземных физических процессов (магнитное поле Земли в целом как диполя), либо в результате воздействия каких-либо естественных или искусственных внешних источников, полей. Например, геологические тела, обладающие магнитной восприимчивостью, под воздействием магнитного поля Земли намагничиваются и создают свои магнитные поля. Сейсмические волны, возбужденные землетрясениями или искусственными взрывами, распространяясь в неоднородных по упругим свойствам физико-геологических средах, обусловливают  отклик этих сред в виде отраженных, преломленных и других типов волн. Естественные электромагнитные волны, падая на земную поверхность и проникая в верхние слои Земли, возбуждают в электропроводящих слоях земной коры и верхней мантии индуцированный ток, оказывая влияние на характер вариаций электромагнитного поля и т. п.

Физические поля физико-геологических тел независимо от способа  их возникновения измеряются с помощью специальной аппаратуры и систем наблюдения как на земной поверхности, так и в воздушном пространстве, на спутниках Земли, в морских глубинах и  скважинах. Наблюденные поля несут в себе информацию о местоположении, форме и физических свойствах реальных физико-геологических тел. Извлечь эту информацию из наблюденных полей – главная задача геофизики. Решение этой задачи осуществляется следующим образом. Геофизики располагают теорией поля, дающей характеристику полей, обусловленных идеализированными возмущающими телами, в виде соответствующих аналитических выражений, уравнений «поле – тело». При этом теоретические соотношения получают как для объемных трехмерных тел (трехмерная задача), так и для плоских двухмерных тел, когда тело сильно вытянуто по одной из осей (теоретически до бесконечности). Теория рассматривает решение прямой и обратной задач. Прямая – используя аналитическое соотношение «поле – тело», по заданным параметрам возмущающего тела определяется поле. Обратная – по заданному полю отыскиваются параметры возмущающего тела, т. е. в это случае уравнение «поле – тело» решается относительно параметров тела. Теория постоянно развивается математиками и геофизиками, в особенности в поисках новых решений обратной задачи для сложных по форме и неоднородных по физическим свойствам возмущающих тел. Выражаясь современной терминологией, можно сказать, что в настоящее время геофизика располагает насыщенным банком методов решения прямых и обратных геофизических задач, в том числе с помощью компьютерных технологий.

Постулируется, что наблюденное поле, обусловленное тем или иным возмущающим физико-геологическим телом, при определенных условиях равно теоретическому полю для соответствующего класса идеализированных тел. Подставляя в уравнение «поле–тело» вместо теоретического поля наблюденное поле, ищут решение такого уравнения относительно параметров реального возмущающего физико-геологического тела. Иначе говоря, для выбранного класса идеализированных тел, близких в той или иной степени по некоторым характеристикам к «реальному» телу, решается обратная задача, в уравнениях которой вместо теоретического поля подставляется наблюденное. 

Поскольку выбор класса идеализированных тел – процесс сложный и нередко неоднозначный, результат решения обратной задачи, как правило, контролируется решением прямой задачи: по найденным параметрам «реального» тела вычисляется теоретическое поле, которое сопоставляется с наблюденным. Этот процесс называют количественной интерпретацией.

На основе решения таким образом обратной задачи геофизики получают физическую информацию     о «реальном» возмущающем теле, т. е. физическую модель физико-геологического тела. Далее физическая модель анализируется совместно с геологическими данными, на основании чего строится уже геологическая модель изучаемого объекта. Этот процесс называют геологической интерпретацией геофизических полей.

Решения обратной задачи непосредственно по аналитическим соотношениям «поле – тело» оказываются относительно простыми и надежными в основном для однородных тел правильной формы. Если же физико-геологическим телам свойственно неоднородное распределение физических характеристик и они имеют сложную геометрическую форму, то такого рода решения обладают неоднозначностью и значительной трудоемкостью. Поэтому среди геофизиков получил распространение так называемый метод  подбора, сущность которого заключается в следующем. Анализируя структуру наблюденного поля, используя геологические данные, материалы изучения физических свойств в лабораторных условиях, а также решения обратной задачи для тел простейшей формы, строится начальная модель «реального» объекта. По этой модели решается прямая задача, в результате которой вычисляется теоретическое поле в первом приближении. Это поле сравнивается с наблюденным и, в случае существенных расхождений, начальная модель корректируется. От новой модели вновь рассчитывается теоретическое поле, которое сопоставляется с наблюденным полем и т.д. Процесс корректировки параметров модели и решения прямой задачи заканчивается тогда, когда расчетное и наблюденное поля будут «достаточно» близки между собой («достаточность» определяется целью исследований).

Существует  и другое корреляционно-эвристическое направление геологической интерпретации: наблюденные геофизические поля количественно или визуально-качественно сопоставляются с известными геологическими данными; выявляются и описываются геолого-геофизические закономерности, т. е. получают частную теорию связи «поле  – тело». Затем эта геолого-геофизическая теория применяется для оценки по наблюденным полям параметров соответствующих геологических объектов и  явлений, т. е. осуществляется прогноз. Как видим, в отличие от физического теоретического подхода, основанного на известной физической теории поля с априорными законами, решения которого требуют дополнительной геологической информации, в корреляционно-эвристическом подходе законы связи «поле – тело» устанавливаются по известным геологическим данным, и результат отыскивается непосредственно в геологических параметрах и терминах.

При интерпретации следует иметь в виду, что наблюденные  поля отражают суммарное возмущающее воздействие многих физико-геологических тел. Обратные же теоретические задачи разработаны, как правило, для отдельно взятых, локализованных тел  или групп тел. В связи с этим практическое применение методов решения обратных задач требует выделения из наблюденного суммарного поля той его составляющей, которая обусловлена искомым возмущающим телом. Это обстоятельство создало важную геофизическую задачу – разделение наблюденного поля, выделение из него полезных, в некотором геолого-геофизическом смысле, полей. Например, из наблюденного гравитационного поля необходимо выделить поле, связанное с рельефом кристаллического фундамента.

Из изложенного следует, что для понимания и усвоения того или иного геофизического метода изучения внутреннего строения Земли его описание должно содержать следующие разделы:

1. Физические и геологические условия возникновения поля.

2. Системы наблюдений и измеряемые характеристики поля.

3. Интерпретация поля (Теория поля. Методы решения прямых и обратных задач. Методы и примеры геологической интерпретации поля).

4. Методы выделения из наблюденного поля полей конкретной геологической природы.

Рассмотрим еще один аспект геофизических исследований. Геологические тела обладают, как правило, несколькими физическими свойствами. Следовательно, при соответствующей системе наблюдений от одного и того же геологического тела можно получить несколько различных физических полей. Возникает вопрос: как интерпретировать комплекс геофизических полей? Здесь наметились два основных  направления. Первое направление  – физико-теоретическое, суть которого состоит в получении и последующем анализе через прямые и обратные задачи системы аналитических соотношений, связывающих (при определенных условиях, наложенных на физические свойства) различные по природе физические поля. Примером является широко известное функциональное соотношение гравитационного и магнитного полей для однородного по плотности и намагниченности возмущающего тела произвольной формы.

Второе направление – корреляционно-эвристическое, когда связь между несколькими наблюденными полями устанавливается на основе взаимоотношений известных геологических факторов, создающих эти поля. Оно реализуется путем применения теории корреляционного анализа.

И в заключение –  некоторые общие понятия в геофизике. Геологи и геофизики часто употребляют термин «геофизическая аномалия», «аномальное поле» или применительно к конкретному полю – «аномалия силы тяжести» (гравитационная аномалия), «магнитная аномалия», «электрическая аномалия» и т. д.

В общем случае геофизическая аномалия – это отклонение наблюденного геофизического поля (гравитационного, магнитного, электрического и др.) от нормального поля Земли или от некоего расчетного поля, обусловленного возмущающим влиянием глубокозалегающих физико-геологических объектов (отклонение от нормы и  закономерности). Если это отклонение выражено только числом в некоей точке наблюдения, то говорят об аномальном значении (значении аномалии). Если же рассматривают поведение разностного поля на некотором участке (площади, профиля), то его называют аномалией или аномальным полем.

С точки зрения понятия «значение аномалии» в геофизике вычисляют гравитационные аномалии Буге, Фая (в свободном воздухе), изостатические аномалии, электрические, магнитные и др. Аномалии в значении «аномального поля» рассматривают в зависимости от физико-геологической природы возмущающих объектов,  формы аномального поля (мозаичные, линейные, полосовые и др.),  размеров и глубинности возмущающих факторов (локальные и региональные).

Гравитационная, магнитная, электрическая и др. аномалии  обусловлены формой возмущающего физико-геологического тела, глубиной его залегания и соответственно его плотностью,  намагниченностью, удельным электрическим сопротивлением, отличными от вмещающих пород.

Различают региональные и локальные аномалии. Локальная аномалия – аномальное геофизическое поле, развитое на небольших площадях, часто обусловленное неглубокозалегающими геологическими объектами. Региональная аномалия – аномальное геофизическое поле, распространенное  на больших площадях. Аномалии характеризуют различие геологической  среды по физическим свойствам,  поэтому понятию «аномалия» в каждой конкретной геологической ситуации придается большое значение.

5. ГравиТАЦИОННЫЙ  МЕТОД  разведки

[image: image376.wmf]
5.1. ФИЗИЧЕСКИЕ ОСНОВЫ ГРАВИРАЗВЕДКИ
Идею гравитационного метода поисков и разведки полезных ископаемых (гравиразведки) проще всего можно понять из следующего примера. Пусть в однородной по плотности геологической среде залегает интрузивное тело, обладающее, скажем, большей плотностью, чем вмещающие его породы (геологическая среда). Возьмем в руки пружинные весы типа тех, которые используют для взвешивания огурцов, помидоров, лука и т. п. на частных рынках, только сверхчувствительные. Прикрепим к их крючку какой-либо небольшой  грузик. Если мы отойдем подальше от интрузивного тела, то грузик, согласно закону всемирного тяготения, будет притягиваться массой Земли в целом, в том числе и массой однородной геологической среды. Отметим это притяжение (называемое гравитационным) на линейке весов и будем называть его фоном. 

Затем вдоль какого-либо профиля будем приближаться к интрузивному телу, пересекая его. Поскольку это тело обладает плотностью, отличной от плотности вмещающей геологической среды (согласно условиям примера оно больше), то на фоне однородной геологической среды интрузивное тело проявляет себя избыточной  массой, равной произведению объема интрузии на разность плотностей интрузии и окружающей ее среды. Между этой избыточной массой тела и грузиком весов  возникнет сила притяжения, которая, как известно, будет пропорциональна произведению их масс и обратно пропорциональна квадрату расстояния между ними. 

Чем ближе мы будем подходить к интрузии, тем больше будет сила  притяжения, что будет регистрироваться по линейке весов. Очевидно, что кривая силы притяжения достигнет своего максимума над интрузией, а дальше по профилю начнет падать до уровня фона. Исключив влияние фона, получим кривую, дающую нам информацию о форме возмущающего тела и разности плотностей тела и вмещающей среды.

Нетрудно понять, что если в геологической среде залегают тела с относительно пониженной плотностью (в этом случае говорят о недостатке массы), например, водо- или нефтенасыщенные структуры (линзы), то кривая силы притяжения над такими телами будет отрицательной.

Таким образом, гравиразведка основана на плотностной неоднородности геологической среды, проявляющейся в силе притяжения, возникающей между грузиком  пружинных весов и избытком или недостатком геологических масс. 

Из нашего примера сразу вытекают две задачи: как выразить силу притяжения через избыток или недостаток масс возмущающих геологических тел и как исключить фоновое влияние Земли в целом, включая однородную геологическую среду. 

Рассмотрим сначала первую задачу.  Обратимся в связи с этим к закону всемирного тяготения, сформулированному И. Ньютоном: две материальные массы mP  и  mM, сосредоточенные в точках P(x, y, z)   и   M((,(,() соответственно, притягиваются друг к другу с силой F(P,M) пропорциональной произведению масс и обратно пропорциональной квадрату расстояния между ними    r2 = ((–x)2+((–y)2+((–z)2,      т.е.
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где f – гравитационная постоянная, равная 6,664(10-8 см3/с2(г. Силу F называют силой притяжения или ньютоновой силой. В теории и практике гравиразведки вместо силы F(P,M)) рассматривают ее значение, отнесенное к массе грузика измерительных весов, т. е. к   mP, и пишут:
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где под g(P) понимают напряженность гравитационного поля, создаваемого в точке Р массой mM, сосредоточенной в точке М. Физически, согласно второму закону Ньютона, величина g(P) имеет смысл ускорения силы притяжения.

Применительно к гравиразведке, где мы имеем дело не с точечными, а объемными массами, будем считать, что геологическое тело состоит из бесконечного множества элементарных масс dm, таких, что в любой точке М тела 

dm = ((T–(0)d( = (d(,                                       (5.3)

где (Т, (0 – плотности соответственно возмущающего тела T и вмещающей среды d( – элементарный объем. Значение напряженности в точке наблюдения Р от воздействия такой отдельно взятой точечной массы будет, согласно формуле (5.2), следующим:
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или в пространственных координатах x, y, z 
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где, напоминаем, (x, y, z) – координаты точки наблюдения Р;   ((, (, () – координаты элементарной массы dm в точке М возмущающего геологического тела, ось z направлена вниз.

Теоретически удобно вместо величины напряженности g(P) рассматривать некую такую функцию V(P), имеющую физический смысл потенциала, производная которой по r равна g(P) с обратным знаком, т.е. 
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. Тогда вместо соотношения (5.5.) можно получить соответствующее выражение для значения потенциала VM в точке Р, обусловленного точечной элементарной массой dm: 
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Функция V называется потенциалом силы притяжения [потенциал – это работа, которую надо совершить, чтобы массу dm переместить из бесконечности в заданную точку М((, (, ()].

Поскольку всякое геологическое тело заключено в некотором объеме, описываемом контуром Т, то приняв постулат, что в таком теле каждая элементарная масса dm создает в точке P(x, y, z) силу притяжения (напряженность) независимо от других элементарных масс тела (принцип суперпозиции), потенциал силы притяжения в точках наблюдения P(x, y, z) для геологического тела можно найти, интегрируя выражение (5.6) по всему объему тела в пределах его контура, т. е.
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Потенциальная функция V(x, y, z) удовлетворяет уравнению Лапласа (4.24): сумма ее вторых производных по осям  x, y, z  вне масс равна нулю, т.е. (2V = 0. Именно этим выражением устанавливается связь силы притяжения с плотностью и геометрическими параметрами возмущающего тела. Множество значений V(x, y, z) в пространстве образует гравитационное поле, обусловленное возмущающим гравитационным воздействием геологического объекта.

Перейдем теперь к решению второй задачи – установлению гравитационного поля для Земли в целом. Рассматривая Землю как вращающееся вокруг своей оси космическое тело, находящееся в ньютоновской связи с Луной и Солнцем и содержащее в своих недрах геологические тела, ее гравитационное поле через напряженность  g  в любой точке Р(x, y, z)  пространства в момент времени  t можно записать следующим образом:

g(P,t) = gт(P)+gг(Р)+gцс(Р)+gлс(P,t),                       (5.8)

где gт(P) – поле, создаваемое неким телом правильной формы, физические и геометрические параметры которого отражают гравитационное действие Земли как  некого единого целого тела; gг(Р) – поле возмущающих геологических тел; gцс(Р) – поле, создаваемое центробежной силой; gлс(P,t) – поле, обусловленное приливо-отливными явлениями, возбуждаемыми изменениями расстояния во времени между Землей, Луной и Солнцем. 

Так как фактор лунно-солнечного притяжения gлс(P,t)  исключается в процессе измерения величины g(P,t),  то  в теории и практике гравиразведки величина  g рассматривается как функция, независящая от времени, т. е. принимается  g(P) = gт(P)+gг(Р)+gцс(Р). 

Поскольку в выражение (5.8), кроме ньютоновских сил (gт, gг, gлс), входит воздействие центробежных сил  (gцс), то величину  g называют ускорением силы тяжести (или реже  напряженностью силы тяжести). В последующем описании слово  «ускорение» упоминать не будем.

Соответствующий  величине g(P) потенциал силы тяжести будет иметь вид: 

W(Р) = Wт(P)+Wг(P)+Wцс(P).                             (5.9)

Эту формулу используют для формулировки понятия «геоида» как фигуры Земли: геоид – это тело, поверхность которого есть эквипотенциальная поверхность W(Р) = С; константа С задается  из условия: эквипотенциальная поверхность W(Р) = С на океанах совпадает с невозмущенным ветрами и течениями зеркалом воды.

Потенциал силы тяжести W(Р) = С связан с силой тяжести  g(Р) соотношением
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где n – нормаль к геоиду.

Размерность измеряемой  величина g – см/с2. В гравиразведке эта единица называется Гал, а ее тысячная доля – миллигал (мГал). Знак направления нормали к геоиду возьмем таким, чтобы можно было записать:
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Сумму потенциалов Wт и  Wцс  называют потенциалом нормального поля силы тяжести Земли 

W0(P)=Wт(P)+Wцс(P).                                 (5.12)

В качестве тела, создающего такой потенциал, взято тело эллипсоида вращения вокруг малой оси, совпадающей с осью вращения Земли, с массой и моментами инерции, равными таковым для Земли, а поверхность эллипсоида в среднем совпадает с поверхностью геоида (уклонения поверхности геоида от поверхности нормального эллипсоида называют ундуляциями или высотами геоида; на территории Беларуси отклонения геоида от нормального эллипсоида достигают 25–35 м). Для нормального эллипсоида получены аналитические выражения для потенциала силы тяжести W0 и ускорения силы тяжести 
[image: image141.wmf]dn

dW

0

=

g

. В частности, на территории Беларуси применяется формула Гельмерта 1901–1909 г .г. : 

((P0) = 978030(1+0,005302sin2(–0,000007sin22(),              (5.13)

где ( – широта точки Р0, находящейся на поверхности нормального эллипсоида и являющейся проекцией точки Р наблюдения на земную поверхность по отвесной линии. В гравиразведке считается, что точка РО находится на уровне моря (на геоиде), и тогда расстояние РР0 = hP (hP – высота точки Р над уровнем моря).

Для территории Беларуси имеем следующие значения для нормального ускорения силы тяжести: ( = 52о ( ( = 981243,9 мГал;   ( = 54о ( ( = 981417,8 мГал;  ( = 56о ( ( = 981588,2 мГал.

Таким образом, если согласно формуле  (5.11) продифференцировать выражение (5.9) по нормали n, то  получим:

g(P) = ((P) + (gа(P),                                   (5.14)

где   (gа
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Величину (ga(P) называют аномалией силы тяжести, она, по определению, есть возмущающий гравитационный эффект, возмущающее гравитационное поле, обусловленное геологическими телами.  По формуле (5.14) получаем:

(ga(P) = g(P) – ((P).                                   (5.15)

Но теоретическое нормальное поле силы тяжести (, вычисляемое по формуле (5.13),  дается в точках Р0 на уровне моря. Для получения же ( в точке наблюдения Р, на высоте hP, необходимо воссоздать картину, близкую к реальной Земле, т. е. над нормальным эллипсоидом нужно поместить слой горных пород мощностью hP. И тогда на поверхности этого слоя, т. е. в точке Р, получим:

((P) = ((P0) + 0,0419 (псhP – 0,3086 hP,                    (5.16)

где 0,0419 (псhP – притяжение добавленного слоя; 0,3086 – градиент поля силы тяжести на единицу высоты, (пс – плотность промежуточного между эллипсоидом и земной поверхностью слоя. 

Подставив в формулу (5.15) наблюденное в точке P значение поля силы тяжести gн(P)  и нормальное поле, приведенное по соотношению (5.16) к точке P,  получим формулу для расчета значений аномалий силы тяжести::  

(ga(P)=gн(P) + 0,3086 hP – 0,0419 (псhP – (( Р0).             (5.17) 

Нормальное значение поля силы тяжести  ((Р0) выбирается из теоретических таблиц или рассчитывается по формуле (5.13) по заданной широте пункта наблюдения Р. В формуле (5.17) hP – в метрах, (пс – г/см3,  gн, ( и (ga – миллигалах. Аномалии, вычисляемые по формуле (5.17), называют аномалиями Буге. Иногда поправку за промежуточный слой не вводят, т.е. считают, что 0,0419(псhP = 0, и тогда вычисленные аномалии называют аномалиями Фая (чаще всего такие аномалии вычисляются над крупными акваториями). Существуют и другие виды аномалий, с введением в формулу (5.17) других поправок. 

Таким образом, в гравиразведке изучают аномальное поле силы тяжести (ga(P), несущее в себе, согласно закону всемирного тяготения, информацию о форме возмущающего геологического тела и отклонении его плотности от плотности вмещающей среды.

5.2. ГЕОЛОГИЧЕСКИЕ ПРЕДПОСЫЛКИ ГРАВИРАЗВЕДКИ

Из основной формулы (5.7) гравиразведки, связывающей гравитационное поле с параметрами геологической среды (контурами тел и их плотностью), следует, что геологические тела могут возмущать поле силы тяжести как за счет разности плотностей тела и вмещающей среды, так и за счет изменений морфологии контура тела, рельефа структурных поверхностей. Очевидно, что чем больше разность плотностей и чем резче изменяются границы тела, рельеф геологических границ, тем больше будет гравитационный эффект возмущающего тела. Рассмотрим эти два фактора в геолого-гравиразведочном  аспекте.

Прежде всего вспомним, что плотностью ( называется физическое свойство вещества (горной породы), определяемое отношением его массы к его объему (объемная плотность). Удельный вес вещества (горной породы) ( связан с объемной плотностью ( соотношением ( = ((g, где g – ускорение силы тяжести. Размерность плотности г/см3 (кг/м3). Плотность горных пород существенно зависит от их пористости. 

Плотность пород осадочного чехла и кристаллического фундамента изучается в лабораторных условиях по керну из скважин. Анализ плотностных характеристик пород осадочного чехла показал, что значения плотности существенно зависят не только от литологических свойств пород, но от их возраста, тектоники региона и  глубины залегания. Так, плотность песчанистых, алевритовых и глинистых пород колеблется в пределах 1,6–2,8 г/см3, причем ее значения больше зависят от их пористости, чем от минерального свойства (плотность возрастает с уменьшением пористости). Плотность карбонатных пород изменяется в еще больших пределах – от 1,53 г/см3 до 3,04 г/см3, но чаще всего плотность известняков характеризуется плотностью 2,4–2,7 г/см3. Гидрохимические осадки, различающиеся по минеральному составу, имеют разную плотность: для ангидрита – 2,9 г/см3, гипса – 2,3 г/см3, для каменной соли – 2,1 г/см3. Особенно выдержанной плотностью характеризуется галит (2,12–2,22 г/см3).

У магматических пород плотность возрастает от кислых к основным разностям от 2,4 до 3,35 г/см3 за счет увеличения в составе пород  железисто-магнезиальных минералов (оливина, пироксена, биотита, роговых обманок и др.), для которых характерны высокие значения плотностей, 3,2–3,5 г/см3.

Плотность ультраосновных пород колеблется от 2,45 до 3,2 г/см3 и тесно связана с процессами серпентинизации и габброизации.

Плотность эффузивных пород в целом несколько ниже плотности интрузивных пород.

Рудные полезные ископаемые характеризуются очень высокими значениями плотностей – до 5,0 г/см3: для хромитовых и колчеданных руд они составляют 3,5–4,5 г/см3, для полиметаллических месторождений –  3,4–5,0 г/см3. Более низкие плотности имеют бокситовые (1,8–3,2 г/см3) и сульфидные (1,5–3,0 г/см3) руды.

Метаморфические породы обладают относительно высокой плотностью, 2,5–3,3 г/см3, по крайней мере выше, чем для осадочных пород. Их плотность определяется минеральным составом, она  -возрастает с увеличением степени метаморфизма. В процессе же гранитизации метаморфических пород плотность уменьшается за счет замещения минералов с высокой плотностью (амфибол, гранат, биотит) минералами с малой плотностью (кварц, микроклин).

Для территории Беларуси наиболее показательным по плотностным характеристикам осадочного чехла является Припятский прогиб. Здесь по значениям плотностей выделено четыре слоя. Первый слой представлен породами от самых молодых платформенных до карбоновых рифогенных. Он включает породы, лежащие на соленосных отложениях. Плотность пород этого слоя колеблется от 2,0 на кровле до 2,27 г/см3 на подошве. Максимальная мощность слоя – 1,6 км. Второй слой представлен глинисто-галитовыми отложениями позднефаменского возраста. Подошва слоя – поверхность верхнефаменских солевых отложений. Максимальная мощность слоя в межкупольных зонах около 2 км. Плотность пород слоя в среднем около 2,21 г/см3. Третий слой включает верхнефаменские солевые отложения. Нижнее ограничение – поверхность межсолевых отложений. Максимальная мощность слоя – в соляных куполах, до 3 км. Плотность хорошо выдержана и равна 2,18 г/см3. Наконец, четвертый слой объединяет пласты пород от венда до франкского яруса девона небольшой мощности в основании прогиба. Плотность пород этого слоя колеблется от 2,26 до 2,8 г/см3.

Неоднородность осадочного чехла по плотности  и мощности обусловливает аномальное гравитационное поле.

Плотность пород кристаллического фундамента Припятского прогиба в среднем равна 2,75 г/см3. Это значение значительно выше средней плотности осадочного чехла. Но поскольку рельеф фундамента в Припятском прогибе изменяется в пределах нескольких километров, то, следовательно, поверхность кристаллического фундамента Припятского прогиба создает высокий гравитационный эффект и тем самым является объектом гравиразведки.

Аналогичная плотностная картина характерна и для Оршанской впадины, где  в осадочном чехле выделяются  девонский комплекс (2,56 г/см3), волыно-валдайская серия (2,13 г/см3), вильчанская серия (2,20 г/см3) и рифейский комплекс (2,35 г/см3), которые лежат на кристаллическом фундаменте плотности 2,75 г/см3. Колебания рельефа – от 0,4 до 2,8 км. Большая резкость плотностей фундамента и осадочного чехла и четко выраженный рельеф благоприятствуют значительному гравитационному эффекту.

Плотность пород кристаллического фундамента Беларуси подразделяется на одиннадцать групп и изменяется в среднем от 3,12 г/см3 для первой группы до 2,64 г/см3 для одиннадцатой. В первую группу входят габбро, габбро-диабазы, диабазы и амфибол-пироксеновые кристаллические сланцы. К одиннадцатой группе отнесены породы, представленные пегматитами и аплитами, образующими жилы. Граниты, гранитогнейсы, кварциты и ряд других пород фундамента по плотностям занимают в этой иерархии среднее положение и характеризуются значениями 2,65–2,75 г/см3.  В среднем породам фундамента соответствует плотность 2,75 г/см3. Следовательно, различные тела, интрузии в фундаменте обладают разностью плотностей от 3,12–2,75 = +0,37 г/см3 до 2,64–2,75 = –0,11 г/см3.   Это  значит, что  плотностные  неоднородности  фундамента, обусловленные его внутренним строением и вещественным составом, могут создавать аномалии силы тяжести.

Для оценки плотности глубинных частей земной коры и верхней мантии обратимся к исследованиям украинского геофизика С. С. Красовского, который показал, что плотность глубинного вещества линейно связана со скоростью продольных сейсмических волн VР соотношением 

( = 0,7269 + 0,3209VP.                                              (5.18)

Отсюда следует, что плотность вещества нижней части коры, где VP = 7,0–7,5 км/с, равна 2,98–3,15 г/см3, а плотность подкорового вещества, характеризующегося  скоростями 8,0–8,2 км/с, – 3,35–3,40 г/см3. Поскольку граница земной коры и верхней мантии – поверхность Мохо – колеблется по глубине в широких пределах (для Беларуси от 35–40 км до 50–60 км), то разность плотностей между подкоровым веществом и веществом нижнего слоя коры может  создавать большие значения гравитационного поля. 

Суммируя изложенное, можно сказать, что реальная геологическая среда неоднородна по плотности. Эти неоднородности выражаются в форме и рельефе геологических границ. Главными факторами, возмущающими гравитационное поле Земли, являются рельеф границ и плотностные неоднородности в осадочном чехле, рельеф кристаллического фундамента и плотностные неоднородности его вещественного состава, глубинные плотностные неоднородности земной коры и в первую очередь рельеф ее подошвы (границы Мохо).

Все это благоприятствует применению гравиразведки для решения геологических задач.

5.3. МЕТОДЫ ИЗМЕРЕНИЯ СИЛЫ ТЯЖЕСТИ

В гравиразведке измеряют значения силы тяжести gн, а также, при решении специальных геологических задач, вторые производные потенциала силы тяжести. Остановимся на методе измерения gн. Различают два подхода: измерения абсолютных значений gн и приращений поля (gн  между соседними пунктами (относительный подход). 

Абсолютные измерения силы тяжести производятся маятниковым методом и методом свободного падения тел (баллистический принцип), используя известные физические законы:
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где Т – период колебания маятника; l – его длина;   (h – разность высот двух положений падающего тела; (t – время падения. Первый метод применялся до 1960-х г. г. Сейчас используются баллистические гравиметры, точность которых до тысячных долей миллигала ((0.003 – (0.005 мГал).

Абсолютные измерения – трудоемкая процедура, поэтому такие измерения делаются только на геофизических обсерваториях. В Беларуси таких наблюдений нет.

Для решения геологоразведочных задач гравиметрические измерения выполняются относительным методом с помощью гравиметров, сконструированных на принципах, близких к идее пружинных весов. Суть этого подхода в следующем.

Пусть на поисково-разведочной площади хотя бы на одном пункте Р0 известно абсолютное значение силы тяжести g(P0), назовем его опорным гравиметрическим пунктом. И предположим, что на профиле надо получить значения силы тяжести в рядовых точках P1, P2,…, Pn. Последовательно передвигаясь от опорного пункта Р0 вдоль профиля, возьмем  в каждом пункте отсчеты S по измерительной шкале гравиметра, фиксируя момент времени измерений t. Завершим наблюдения, взяв вторично отсчет на опорном пункте. В результате такого гравиметрического рейса получим ряд:

S0(t0), S1(t1), …, Sn(tn), S0(tk).  

Возвращение на опорный пункт необходимо для учета возможного смещения нуля шкалы прибора в силу релаксации напряжений упругой системы гравиметра и для учета линейных изменений силы тяжести за счет лунно-солнечных притяжений. Далее в наблюденных отсчетах исключают действие этих факторов и вычисляют разности исправленных отсчетов относительно опорного пункта в миллигалах. Это будут наблюденные приращения силы тяжести (gн(P1), (gн(P2),…, (gн(Pn) в пунктах Р1, Р2,…, Рn профиля относительно опорного Р0. Тогда наблюденные значения силы тяжести на рядовых пунктах профиля будут равны   gн(Pi)=g(P0)+(gн(Pi),   i = 1,2,…,n.

Значения силы тяжести на опорных гравиметрических пунктах определяются аналогичным образом относительно обсерваторских данных, где значения силы тяжести определены абсолютным методом. На белорусско-украинско-российском пространстве такие обсерватории имеются в Москве, Полтаве, Пулково (Санкт-Петербург), Казани.

В результате такого рода гравиметрических измерений на поисково-разведочной площади по некоторой сети пунктов получают наблюденные значения силы тяжести gн(xi, yj), i=1,2,…,n; j=1,2,…, m. По ним по формуле (5.17) вычисляют значения аномалий силы тяжести (gа(xi, yj), выбирают сечение аномалий и создают карты аномалий силы тяжести Буге в миллигалах в виде изолиний, называемых изоаномалами. А вдоль профилей строятся графики аномалий силы тяжести Буге.

5.4. ИНТЕРПРЕТАЦИЯ ГРАВИТАЦИОННЫХ АНОМАЛИЙ

5.4.1. Теория  количественной  интерпретации

Аномальное гравитационное поле (ga(P), полученное на некоторой поисково-разведочной площади R, P(R, есть согласно формуле (5.10) производная гравитационного потенциала возмущающего геологического тела Wг по нормали к поверхности геоида. В гравиразведке принимают, что в пределах поисково-разведочной площади поверхность геоида плоская и горизонтальная. Тогда направленную вниз ось z  можно считать совпадающей с нормалью к поверхности геоида, а для аномалии силы тяжести записать:

(ga
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Но теоретически возмущающий гравитационный потенциал для геологического тела  определяется выражением (5.7). Следовательно, можно постулировать, что 

(ga
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Заметим, что при интерпретации гравитационных аномалий на очень больших площадях, соизмеряемых, например, с Восточно-Европейской платформой, поверхность задания аномалий считают сферической и выводят соответствующие (5.21) формулы, учитывая сферичность.

Вернемся к постулату (5.21) – он связывает наблюденные аномалии силы тяжести с плотностной характеристикой и геометрическими параметрами геологического тела. Разработав теорию решения прямых и обратных задач для вертикальной производной  гравитационного потенциала 
[image: image147.wmf]dz
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 (далее эту величину будем обозначать Vz), мы эту теорию, согласно постулату (5.21), вправе применить к наблюденному аномальному гравитационному полю (ga.  

От гравитационного потенциала V(x, y, z) по формуле (5.7) возьмем производную по z, получим следующее уравнение притяжения:
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Примем z=0 для плоскости наблюдения R,  тогда вместо (5.22) будем иметь:
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Это уравнение можно интерпретировать как интегральную совокупность гравитационных эффектов континуального множества  материальных точечных масс с различной плотностью. Оно описывает гравитационное поле трехмерного тела.

В практике гравиразведки  часто встречаются с линейно вытянутыми телами, размеры которых по простиранию намного больше, чем по ширине. На картах гравитационных аномалий они выражаются в виде «эллиптически» вытянутых изолиний. Показано, что если соотношение длины и ширины тела больше трех – четырех, то для таких тел можно применять теорию потенциала для двухмерных тел.

 Под двухмерным телом понимается тело,  бесконечно вытянутое вдоль оси y,  т. е.   –(((((. Тогда гравитационное поле достаточно рассматривать по профилям, перпендикулярно секущим такие тела, а их возмущающее действие  определять только по контуру сечения тела в плоскости (х,z). При таких условиях, подставив в формулу (5.23) вместо Т сечение S и  –(((((, получим уравнение притяжения в виде: 
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Это  уравнение можно интерпретировать как интегральную совокупность гравитационных эффектов от континуального множества бесконечно тонких горизонтально залегающих  материальных линий, обладающих разной плотностью. Оно описывает гравитационное поле двухмерного тела.

Применим соотношения (5.23) и (5.24)  для вывода уравнений притяжений для тел различной формы.

5.4.1.1. Прямая задача

Т р е х м е р н ы е    т е л а

Начало координат пространственной системы (x, y, z)  будем совмещать с эпицентром возмущающего тела, т. е. с  проекцией его центра масс на плоскость наблюдений R(x, y, 0).

Материальная точка. Пусть возмущающее тело однородно, т.е. ( = const, а его аномальная масса m сосредоточена в точке (( = 0, ( = 0, ( = h), тогда,  полагая в выражении (5.23)
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(где d( – элементарный объем), получим следующее уравнение гравитационного притяжения материальной точечной массы: 
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Максимальное (экстремальное) значение будет в точке (x = 0, y = 0). 

Шар. В теории гравитационного потенциала доказано, что гравитационное поле шара массой  
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pr

=

3

3

4

M

 (( – радиус шара) выражается точно такой же по написанию формулой, а именно:
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Если на плоскости R построить карты гравитационных полей VZ  для этих  двух тел в виде изолиний, то мы увидим систему концентрических окружностей, сгущающихся в зоне, близкой к 0,5
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Решение прямых задач для трехмерных тел более сложной правильной формы, например, для кубов, параллелепипедов, весьма трудоемко. Поэтому ограничимся только  соотношениями (5.24) и (5.25).

Маломощный слой переменной толщины. Введем определение: будем называть поверхностной плотностью ((x,y) выражение 
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где ( – плотность, а h – мощность слоя. Иначе говоря, сжимая пласт переменной мощности и плотности в бесконечно тонкий слой, получаем некую формальную величину (, способную возмущать гравитационное поле. В теории ньютоновского потенциала доказывается, что притяжение такого слоя в точках на его поверхности будет следующим:
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Приближенно считая, что в реальных ситуациях (при небольших значениях h) для однородного слоя можно принять   ((x, y) = ( h(x, y),   получим расчетную формулу:
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Если верхнюю границу слоя (кровлю) совместить с поверхностью наблюдения, то h(x,y) имеет смысл глубины залегания подошвы однородного по плотности слоя.

Д в у х м е р н ы е    т е л а

Поскольку в данной задаче нас будет интересовать  согласно формуле (5.24)  только сечение возмущающего тела, то мы будем рассматривать пространственную систему (x, z), а   начало координат x = 0 будем совмещать с эпицентром возмущающего тела, т.е. с  проекцией его центра масс на плоскость наблюдений  R(x,0),  рис. 5.1–5.5.

Материальная  горизонтальная линия. Пусть возмущающее тело однородно, т.е. ( = cоnst, а его аномальная масса m сосредоточена вдоль горизонтальной  материальной  линии,  перпендикулярной  плоскости  (x, z). Предположим, что эпицентр тела в точке  х = 0  залегает  на глубине ( ( h. Тогда, полагая  в формуле (5.24) 
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[image: image377.wmf]
Рис. 5.1. Графики кривых гравитационного поля  для горизонтального цилиндра

Горизонтальный  круговой  цилиндр – бесконечный по простиранию вдоль оси у, обладающий площадью поперечного сечения S = ((2 (( – радиус круга) в плоскости (x, z). Полагая ( = const, из уравнения (5.24) для условия, что эпицентр цилиндра имеет координаты ( = 0, ( = h, найдем
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где  M = (((2  (масса сечения цилиндра),  т.к. 
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   (рис.5.1).

Вертикальный пласт – однородный, бесконечно тонкий и бесконечный по простиранию вдоль оси у. Эпицентр пласта имеет координату ( = 0. Его верхняя кромка залегает на глубине (B = hB, а нижняя – (H = hH (см. рис. 5.2). Возмущающий  гравитационный  эффект  такого пласта можно 

[image: image378.wmf]Рис.5.2. Графики кривых гравитационного поля  для вертикального тонкого пласта

представить возмущающим суммарным воздействием бесконечной совокупности (континуумом) материальных линий, расположенных в пределах отрезка [hB, hH]. Это значит, что поле для вертикального пласта данной геометрии, при ( ( const будет следующим:
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Подставляя в формулу (5.32) выражение (5.30), заменяя в нем h на переменную (, и обращаясь к таблицам определенных интегралов, получим
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Изложенная идея суммирования (интегрирования) возмущающего гравитационного воздействия материальной линии может  быть распространена на получение аналогичных формул для многих тел правильной формы. Приведем без подробных объяснений формулу горизонтальной полосы.

Горизонтальная полоса – центр тяжести в середине полосы, начало координат над ним; тогда ( = 0, ( = h; ширина полосы вдоль оси х равна 2b (–b  и  +b от середины). Применяя изложенную методику, полагаем, что горизонтальная полоса образована континуумом материальных линий на отрезке [–b, b]   (см. рис. 5.3). Тогда
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[image: image379.wmf]
Рис. 5.3. График  кривой  гравитационного поля для горизонтального тонкого пласта

Контактная  поверхность – рельеф пологозалегающей поверхности (см. рис. 5.4). Пусть в плоскости  (x, z) сечение геологической границы h(x),  разделяющей  среды  с  разной  плотностью,  колеблется  относительно средней глубины ее залегания h0, т. е. h(x) = h0+(h(x).  Полагая, что колебания плотностной границы создают гравитационный эффект при ( ( const, по формуле (5.24) можно записать:
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Рис. 5.4. Контактная гравитирующая поверхность

Взяв внутренний (второй) определенный интеграл, после несложных преобразований для пологозалегающей границы получим
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Из уравнения (5.36) видим, что в каждой расчетной точке х возмущающее действие рельефа контактной поверхности проявляется по-разному и зависит от значения весовой функции  2f(h0/[((–x)2+h02]. При решении прямой задачи для контактной поверхности интеграл в соотношении (5.36) заменяют суммой, на кальке строят график весовой функции:
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Для вычисления 
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 график p(() накладывают на график геологической границы, совмещая точку х с точкой (=0. Перемножая соответствующие значения (h(x) и p(() и суммируя полученные произведения, получают расчетные значения 
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На рис. 5.5 приведены графики кривых гравитационного поля над телами прямоугольной формы.
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Рис. 5.5. Графики кривых гравитационного поля для прямоугольного тела 

Тела произвольной формы сечения. Если контур S сечения возмущающего тела имеет произвольную форму, то сконструировать в уравнении (5.24) определенный табличный интеграл и найти уравнение гравитационного притяжения в явном виде не представляется возможным. В таких случаях прямая задача решается приближенно (правда, с какой угодно графической  точностью) на основании следующих соображений (метод академика Г. А. Гамбурцева). В формуле (5.24) подынтегральное выражение представим в полярной системе  координат,  используя известные соотношения    ( = r(sin(,   dS = r(drd(,   r2 = ((–x)2+(2,   d( = dr(sin(.  Полагая  ( = const,  найдем для тела произвольной формы
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где S(x) – положение контура тела S относительно точки х  расчета поля. Приближенно будем иметь:
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где n(x) – число трапеций, накрывающих контур тела S в точке х расчетного профиля.

[image: image382.wmf] D

g 

мГал

-10

0

10

0

10

20

Z

m

 

10

20

0

Н  км

0

4

 s = 

×10

0.30     

= 300

I 

200

400

 s = 

0.05

 

D

g

 

  

Z

нТл

 m

нТл

    

V

мГал/м

11

22

 

V

-5

Н

Н

ГМ

ZZ

ВТ

ZZ


Рис. 5.6.  Палетка Гамбурцева

Для практического применения формулы (5.39) поступают следующим образом. На кальке строят палетку Гамбурцева так, как указано на рис. 5.6. Значения (h и  (( задаются в зависимости от необходимой точности решения прямой задачи. Палетка строится в заданном масштабе. Возмущающее гравитационное действие отдельной материальной трапеции рассчитывается согласно уравнению (5.39), по формуле:

C = 2f((((h.                                           (5.40)

Это – гравитационная цена одной клетки-трапеции. Поставив точку О палетки, из которой исходят лучи, в расчетную точку профиля х, подсчитывают количество n(x) трапеций, накрывающих контур тела. Тогда
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В заключение заметим, что для многих тел правильной формы, для которых удается получить достаточно простые и удобные для расчетов уравнения гравитационных притяжений, построены графики полей VZ(x) для разных значений параметров тел. Эти графики сгруппированы и представлены в виде Атласа кривых гравитационного поля для тел  правильной геометрической формы. Изучая такой Атлас, можно научиться по виду кривой VZ (x) распознавать форму возмущающего тела или класс форм тел.

5.4.1.2. Обратная  задача

Тела правильной формы. Для таких тел мы имеем уравнения притяжений, связывающие поле VZ (x) с параметрами возмущающих тел в довольно простой аналитической форме, позволяющей для многих тел решать обратную задачу на основании составления и решения систем уравнений:

{VZ(xi) = (i(l1, l2, …, lk)},     i=1, 2, …, k,                    (5.42)

где  l1, l2, …, lk – искомые параметры возмущающего тела (плотность, глубина залегания, вертикальные и горизонтальные размеры и пр.). В качестве точек xi выбирают такие точки на профиле, в которых поле VZ принимает некие характерные значения: максимальное значение (х = 0),  наибольший градиент (хтп – точка перегиба), значение поля, равное половине максимального (х0.5) или его четверти (х0.25) и т. п. Такие точки называют характерными. Покажем это на следующих примерах.

Т р е х м е р н а я   з а д а ч а

Материальная точечная масса – уравнение притяжения (5.25). В этом уравнении два неизвестных параметра m и h. Полагая r2 = x2+y2, составим систему из двух  уравнений для характерных точек r(0),  r0.5  : 
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Решая эти уравнения совместно, найдем искомые параметры m и h, выраженные через значения поля в характерных точках, т. е.

h = 1,305  0.5,    m = 
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Аналогичное решение обратной задачи имеем и для  шара  по формуле (5.26):

h = 1,305 r0.5,     
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При этом если известна плотность (, то можно вычислить радиус шара (, полагая 
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Для маломощного слоя переменной толщины из формулы (5.29) следует:
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т. е. изменения мощности пласта по гравитационному полю можно определить, зная избыточную плотность (. 
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Материальная горизонтальная линия, описываемая уравнением притяжения (5.30), имеет два неизвестных: m, h. Составив систему уравнений
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и решив ее относительно m  и  h, получим:

h = x0.5,    
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Для горизонтального кругового цилиндра  бесконечной протяженности по оси у  согласно соотношению  (5.31) получим аналогичное решение обратной задачи:

h = x0.5,      
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Если известна плотность, то можно, кроме того, определить радиус кругового сечения:  
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Горизонтальная полоса, ее уравнение притяжения (5.34). Возьмем характерные точки х = 0, х0.5,  x0.25. Тогда, по аналогии с предыдущими решениями, получим
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Контактная поверхность определяется интегральным уравнением (5.36). Существуют различные методы его решения относительно (h(x), в частности, с помощью интегральных преобразований Фурье:
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где 
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 и весовой функции p(() соответственно в частотной области.

Тела произвольной формы сечения. В этом случае широко применяется метод подбора, суть которого в следующем. Пусть некоторое возмущающее тело, описываемое контуром S с избыточной плотностью (, создает  гравитационный эффект 
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, будем его условно считать наблюденным полем. Для решения обратной задачи по тем или иным геолого-геофизическим данным примем начальное, первое приближение контура S1 и значение плотности (1 (может быть даже переменное в пределах контура тела) искомого возмущающего объекта. С помощью палетки Гамбурцева по формуле  (5.41) рассчитаем от начального приближения {S1, (1} поле гравитационного притяжения 
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Если эта разность в некотором смысле меньше допустимой ошибки (0, то {S1, (1} является решением обратной задачи для наблюденного поля 
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. Если же разностное поле не удовлетворяет (0, то на основании 
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 контур тела и плотность корректируются, и рассматривается второе приближение {S2,(2};  по палетке Гамбурцева вычисляется новое поле 
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. Так действуем до тех пор, пока разностное поле не станет соизмеримым с (0. 

Разработано много различных методов, реализующих идею этого подхода к решению обратной задачи, в том числе с помощью компьютерных технологий. В Беларуси комплекс компьютерных программ этого направления разработан ведущим специалистом в этой области геофизиком С. В. Голобоковым. Программные комплексы находятся в Институте геохимии и геофизики НАН Беларуси и в Геофизической экспедиции РУП «Белгеология» (Степянка).

5.4.2. Практические приложения 

теории гравитационного поля

В результате полевых гравиметрических исследований получают графики и карты аномалий силы тяжести (ga(x);  (ga(x,y). Постулируется, что (ga = VZ. Это дает нам основания применить изложенные выше методы решения прямых и обратных задач для количественной интерпретации наблюденных гравитационных аномалий. Цель количественной интерпретации аномалий силы тяжести – получить плотностной разрез геологической среды, на котором указываются  положения контуров возмущающих тел и рельеф геологических границ раздела  сред с разными плотностями. Процесс построения плотностных разрезов называют гравитационным моделированием. 

В принципе процесс количественной интерпретации состоит в следующем. Прежде всего на карте (ga(x,y) по характеру поведения замкнутых изолиний локализованных аномалий намечают области распространения возмущающих тел, разделяя их на трехмерные и двухмерные. Выделяют участки на карте, где в аномальном поле силы тяжести доминирует рельеф тех или иных геологических границ. Далее каждая локализованная аномалия анализируется самостоятельно. Принимается решение: возмущающее тело будем аппроксимировать телом произвольной или правильной формы. В первом случае по геологическим данным строим первое приближение плотностного разреза и интерпретацию проводим методом подбора, т. е. выполняем гравитационное моделирование.  Во втором случае обращаемся к Атласу гравитационного поля для тел правильной формы и выбираем вид тела, создающего теоретическое поле, близкое к наблюденному интерпретируемой конкретной аномалии. Этот процесс называют аппроксимацией. Затем для данного тела правильной формы находим способ определения по теоретическому полю параметров этого тела. И эту методику применяем к наблюденному полю.

Например, рассматриваемую на карте  наблюденную аномалию  (ga(x,y) аппроксимируем возмущающим действием горизонтального цилиндра бесконечной протяженности. Строим график (ga(r)   вкрест простирания тела. На графике находим характерные точки: во-первых, точку rmax, где (ga(r)  принимает  максимальное 
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(или минимальное при отрицательной плотности) значение;  в этой точке намечаем начало координат, т.е. полагаем  r = 0; во-вторых,  точку r0.5, где (ga(r0.5) = 
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. Определив r0.5,  по формуле (5.49)  вычисляем глубину центра масс h = r0.5 и массу сечения M; зная по лабораторным данным плотность ( – находим по формуле (5.50) радиус ( кругового цилиндра, соответственно его верхнюю   hB = h – (   и  нижнюю  hH = h + (   кромки. 

Если локализованные аномалии можно аппроксимировать горизонтальным пластом небольшой мощности, то применяют метод касательных.

В случае аппроксимации наблюденного поля рельефом какой-либо геологической границы используют либо формулу (5.54) или ей подобные, либо, для приближенных расчетов, формулу (5.46), которая  при (ga в миллигалах и (  в г/см3 дает значения h в метрах, т. е.

h(x,y) = 23,87(ga(x,y)/ (                               (5.55)

Так или иначе, применяя изложенные методы решения обратной задачи для гравитационного поля, в результате количественнной интерпретации наблюденного поля силы тяжести строят плотностные разрезы и гравитирующие структурные поверхности. Плотностные разрезы содержат контуры возмущающих тел и аномальные значения плотностей. Гравитирующие структурные поверхности – это рельеф геологических границ, разделяющих слои с разной плотностью. Плотностные разрезы строятся либо для отдельных тел, либо для осадочного чехла или отдельных его слоев, либо для кристаллического фундамента, либо для  всей земной коры.

Изложенные выше методы количественной интерпретации гравитационного поля разработаны в основном для отдельно взятых возмущающих тел и плотностных структурных (контактных) поверхностей (за исключением метода подбора). Наблюденное же аномальное поле силы тяжести отражает суммарную реальную картину плотностной неоднородности геологической среды. Поэтому для практического применения методов решения прямой и обратной задач теории гравитационного поля необходимо сначала из наблюденного поля выделить поле, обусловленное либо отдельно взятым возмущающим геологическим телом, либо какой-либо структурно-плотностной границей (например, рельефом поверхности фундамента и т. п.). В гравиразведке эта задача называется задачей разделения полей. Ее решение –величайшее искусство, требующее прекрасного знания геологии данного района и великолепного владения различного рода математическими методами извлечения из наблюденного поля нужного поля. Иначе говоря,  решение задачи разделения полей – это высокий уровень профессионализма. Поэтому здесь мы дадим только  основы решения задачи разделения полей.

В принципе любое суммарное поле можно разделить, если априори известно, что те или иные свойства разделяемых полей не перекрываются по своим характеристикам. Чем больше характеристики свойств разделяемых полей перекрываются, тем с меньшей надежностью разделяются поля. Например, пусть на некотором отрезке [–a, a] одно поле, назовем его региональным, постоянно, а другое поле, назовем его локальным, колеблется так, что в сумме его колебания равны нулю. Тогда, очевидно, что если на отрезке [–a, a] суммарное из этих полей осреднить, то среднее поле будет равно региональному. Локальное же поле получим, вычитая из суммарного поля региональное. Используем эту идею. 

Согласно теории гравитационного поля материальная точка или шар создают поле, интенсивность которого обратно пропорциональна квадрату расстояния до центра масс. Следовательно, такие тела, будучи близко расположенными к  поверхности наблюдения, станут создавать резко выраженное поле. Наоборот, если их поместить  на значительные  глубины, то кривая поля будет существенно пологой (при прочих равных условиях). Имея в виду это свойство, гравитационным полям, обусловленным близко расположенными к поверхности наблюдения телами, придадим смысл локального поля, а полям, создаваемым глубинными телами, – регионального поля. Тогда для разделения наблюденного гравитационного поля на региональную и  локальную составляющую можно применять следующий простой метод, называемый методом осреднения.

На основе знаний геологии на исследуемой поисково-разведочной области выберем радиус площадки осреднения таковым, чтобы в пределах площадки региональное поле можно было принять постоянным, а локальное поле – колеблющимся относительно постоянного значения. Такую площадку  изобразим, скажем, на кальке и назовем ее палеткой осреднения. Затем палетка осреднения своим центром последовательно устанавливается в каждой точке наблюдения.. И каждый раз на нее выносятся наблюденные значения гравитационного поля. Осредняя в пределах палетки вынесенные на нее значения поля,  получим значение регионального поля, отнесенное к точке наблюдения. По этим значениям строится карта (или график) регионального поля в изолиниях. Разность наблюденного и регионального полей даст локальное поле.

В теории и практике гравиразведки имеется много способов выделения из наблюденного поля искомого гравитационного поля, основанных на самых разнообразных свойствах полей. В частности, широко используется следующее свойство: вторые (и более высокие) производные гравитационного потенциала (напримерVZX или VZZ, см. рис.5.1–5.5) ярче отражают поля близко расположенных к поверхности наблюдения тел, чем первые производные, к каковым относится поле  (ga. 

5.4.3. Геологическая интерпретация 

гравитационных аномалий

В результате полевых гравиметрических работ и количественной интерпретации на поисково-разведочной площади получают карты аномалий силы тяжести (или графики при профильных наблюдениях), плотностные разрезы и карты глубин структурно-плотностных границ. Для понимания геологической значимости этих данных они анализируются совместно с геологическими материалами: геологическими и структурными картами, геологическими разрезами, построенными по данным бурения, с данными лабораторного определения плотности для различных горных пород. Процесс такого сопоставительного анализа называют геологической интерпретацией данных гравиразведки.

Для плотностных разрезов геологическая интерпретация состоит в определении абсолютных значений плотностей для выделенных на разрезе тел и  оценке их возможного вещественного (литологического) состава, для структурно-плотностных границ – в стратиграфической привязке построенных плотностных границ.

Геологической (качественной) интерпретации подвергаются и непосредственно карты наблюденных аномалий силы тяжести. Для этого они сопоставляются с различного рода геологическими картами (тектоническими, структурными, литолого-фациальными и др.) и выявляются закономерные связи гравитационного поля с теми или иными геологическими объектами. Впервые такое сопоставление было проведено крупнейшим геологом А. Д, Архангельским и выдающимся геофизиком В. В. Федынским по Восточно-Европейской платформе. Выявленные ими закономерности до сих пор являются основополагающими критериями при геологической интерпретации карт гравитационных аномалий. Они следующие:

- геологические структуры четко выражены в изолиниях гравитационного поля, которые фиксируют простирание и контуры структур; нередко крупным структурам соответствуют сложно построенные поля – зоны однородности полей;

- впадины и поднятия в рельефе кристаллического фундамента ярко отражаются в поле силы тяжести соответственно отрицательными и положительными соизмеримыми по площади аномалиями;

- интрузии кислого и основного состава характеризуются соответственно отрицательными и положительными локализованными аномалиями;

- глубинные разломы и зоны разломов в гравитационном поле выделяются цепочками локальных аномалий, высокими горизонтальными градиентами поля (сгущением изоаномал), сменой направлений простираний аномалий.

Такой подход применяется на всякой поисково-разведочной площади, при этом подобные закономерности уточняются, детализируются, выявляются новые, присущие только данной территории. Используя выявленные на основе сопоставительного анализа закономерности, по гравитационному полю удается прогнозировать местоположение и свойства геологических объектов,  вплоть до прогноза месторождений тех или иных видов полезных ископаемых. Поэтому гравитационный метод применяется для решения широкого круга геологических задач: при тектоническом районировании, геологическом картировании, изучении глубинного строения земной коры, решении таких структурных задач, как изучение соляных куполов, антиклинальных структур, для выявления неструктурных ловушек, при прямых поисках месторождений нефти и газа, поисках и разведке угольных месторождений, а также при поисках и разведке месторождений железных руд, хрома, меди, свинца, олова, алмазов, барита, калийных солей и  пр.

6. Магнитный   метод  разведки
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6.1. ФИЗИКО-ГЕОЛОГИЧЕСКИЕ 

ОСНОВЫ МАГНИТОРАЗВЕДКИ

Всем хорошо известно, что многие вещества обладают магнитными свойствами – в их сторону поворачивается близко расположенная магнитная стрелка компаса. А если эту стрелку закрепить так, чтобы она могла двигаться в вертикальной плоскости, то этот магнитный эффект проявляется еще более ярко. Например, двигаясь по профилю с вертикальной магнитной стрелкой, мы увидим, что при приближении к какому-либо рудному телу, содержащему магнетит,  стрелка будет постепенно поворачиваться вниз и этот угол будет максимальным непосредственно над таким рудным телом.

Все это объясняется тем, что в природе существует особая форма взаимодействия между движущимися электрическими зарядами (электрически заряженными частицами) – магнетизм. Пространство, в котором действуют силы магнетизма, называют магнитным полем. Собственно магнитных масс в природе не обнаружено. Известно, что электрон в результате вращения вокруг своей оси создает собственный магнитный момент, называемый спином.  Спиновым магнитным моментом обладают все микрочастицы –  они и создают в конечном итоге магнетизм. 

Для обоснования магниторазведки важно отметить, что вещества под действием внешнего магнитного поля намагничиваются. Этот эффект возникает потому, что вещества обладают свойством магнитной восприимчивости ( (каппа) – безмерной величиной. В зависимости от степени способности намагничиваться вещества подразделяются: на диамагнитные ((( (), парамагнитные ((((( и ферромагнитные  (((( ((. 

К диамагнетикам относят вещества, атомы, ионы, молекулы которых при отсутствии внешнего намагничивающего поля не имеют результирующего магнитного момента, образованного обращением электронов вокруг ядра. Если на такие вещества воздействовать внешним полем, то возникнет результирующий магнитный момент, который будет направлен в противоположном направлении внешнему полю, т. к. для диамагнетиков ( отрицательна.

В отличие от диамагнетиков парамагнетики обладают результирующим магнитным моментом при отсутствии внешнего поля. Но при его воздействии парамагнетики, хотя и слабо, но намагничиваются по направлению поля. 

Совсем другим свойством обладают ферромагнетики: в веществе существуют области спонтанного (самопроизвольного) намагничивания, называемые магнитными доменами. В пределах доменов магнитные моменты атомов имеют одинаковое направление. Если внешнего магнитного поля нет, то суммарный магнитный момент по всем доменам тела равен нулю. Если же на тело действует внешнее поле, то объемы  доменов, обладающих тем же направлением магнитных моментов, существенно увеличиваются, за счет чего тело сильно намагничивается по направлению внешнего магнитного поля.

В магниторазведке при рассмотрении намагниченных сплошных тел пользуются понятием «фиктивных масс», а элементарной магнитной частицей принимается элементарный магнит (микромагнитик) – некий бесконечно тонкий и бесконечно малый по длине стержень, на концах которого сосредоточены элементарные массы (на одном конце положительная, на другом – отрицательная), способные намагничиваться (их называют магнитными полюсами). Такую структуру – микромагнитик – называют магнитным диполем, который обладает магнитным моментом 
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Магнитный момент  – величина векторная, т. к. магнитный диполь может быть различно ориентирован в пространстве относительно внешнего намагничивающего поля. Величина магнитного момента зависит от магнитной восприимчивости вещества.

Введя понятие «магнитного диполя» как элементарной частицы магнетизма, явление намагниченности диа-, пара- и ферромагнитных веществ  (тел) можно интерпретировать следующим образом. Вещество заполнено хаотически направленными магнитными диполями. Под воздействием внешнего магнитного поля магнитные диполи ориентируются по направлению поля, в связи с чем возникает индуцированное магнитное поле тела, возмущающее, в свою очередь, внешнее магнитное поле. Процесс ориентации магнитных диполей в теле происходит по-разному для диа-, пара- и ферромагнитных веществ.

 Так, для диамагнитных тел, обладающих отрицательной магнитной восприимчивостью,  магнитные диполи ориентируются по направлению, противоположному направлению воздействия внешнего поля. Во-первых,  парамагнитных веществах при отсутствии внешнего поля существует результирующий магнитный момент, а во-вторых, при воздействии внешнего поля магнитные диполи ориентируются по направлению внешнего поля и создают собственное магнитное поле, пропорциональное величине магнитной восприимчивости. Но поскольку она невелика, то магнитное поле тела будет слабым. В ферромагнетике магнитные домены – это области в теле, насыщенные однонаправленными магнитными диполями. В целом же по всему телу ориентация магнитных диполей в доменах – хаотическая и такая, что при отсутствии внешнего поля общий магнитный момент тела равен нулю. Однако  при воздействии внешнего поля магнитные диполи всех доменов ориентируются по его направлению,  создавая за счет высокой магнитной восприимчивости сильное индуцированное магнитное поле тела.

К диамагнетикам относятся золото, медь, серебро, ртуть. Парамагнитными свойствами обладают хром, молибден, вольфрам, марганец. Ферромагнитные свойства присущи магнетиту (в особенности), маггемиту, титаномагнетиту и пирротину. Магнитные свойства горных пород обусловливаются  рассеянным  включением ферромагнитных минералов и, прежде всего, магнетита. Его магнитная восприимчивость равна 0,3–2,0 СГС, для большинства же горных пород существенно меньше (см. ниже).

Важнейшей характеристикой магнитного тела является намагниченность 
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Для большинства геологических тел намагниченность пропорциональна магнитной восприимчивости и величине внешнего воздействующего поля 
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Размерность намагниченности А/м (Ампер на метр). Для ферромагнитных же веществ эта связь более сложная.

При геологической интерпретации данных магниторазведки принимается во внимание то обстоятельство, что в процессе намагничивания геологических образований, а, вообще говоря, – ферромагнетиков, большую роль играет точка Кюри – температура вещества, при которой оно теряет своим магнитные свойства. Для горных пород точка Кюри в целом ниже 600 оС. При  охлаждении же вещества после точки Кюри вещество в магнитном поле вновь намагничивается (этот процесс называют термоостаточной намагниченностью), причем по величине нередко большей, чем тело было намагничено до нагревания. В целом это явление называют естественной остаточной намагниченностью и обозначают 
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. Геологическое тело, прошедшее стадию охлаждения в процессе его образования, в настоящее время дополнительно намагничивается под воздействием современного геомагнитного поля 
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Перейдем к характеристике магнитных свойств горных пород. Магнитная восприимчивость интрузивных пород разного состава  изменяется в зависимости от среднего содержания в них магнетита, повышающегося при переходе от кислых пород к  основным и ультраосновным. При этом граниты в большинстве случаев являются слабомагнитными. Диориты и габбро встречаются как слабо-, так и сильномагнитные. Ультраосновные породы характеризуются наиболее широким диапазоном магнитной восприимчивости от 10–4 до 500(10–4 СГС, причем степень намагниченности увеличивается с повышением серпентинизации.

Магнитная восприимчивость метаморфических пород определяется не только содержанием магнетита, но и зависит от структуры их вкрапленности.

Значительной магнитной восприимчивостью обладают железистые кварциты  – до 1–2 СГС. А вот осадочные породы характеризуются очень слабой магнитной восприимчивостью –   (5–10)(10–6  СГС.

В геологическом разрезе Беларуси выделено одиннадцать петромагнитных групп. Дадим характеристику лишь трем из них: первой, средней  шестой и одиннадцатой. Горные породы первой группы (габбро, габбро-диабазы и т. п.) имеют очень высокую магнитную восприимчивость – до 80000(10–6 СГС. К шестой группе отнесены различные гнейсы и граниты. Их ( равна (100–600)(10–6 СГС.   И, наконец,  в  одиннадцатую  группу  включены  пегматиты и аплиты;  их  (  равна (0–1000)(10–6  СГС. 

При этом необходимо заметить, что наиболее магнитные породы сосредоточены в крупных поднятиях фундамента, а впадины характеризуются слабомагнитными породами. 

Завершая описание магнитных свойств горных пород, заметим, что величина намагниченности возмущающего тела зависит не только от магнитной восприимчивости и силы внешнего намагничивающего поля, но и от формы тела; и это непременно учитывается в  магниторазведке при изучении магнитовозмущающих тел с очень высокой магнитной восприимчивостью.

Поскольку геологическая среда в принципе является неоднородной по магнитным свойствам, ее намагниченные тела должны создавать магнитные возмущения в  геомагнитном поле.

Рассмотрим этот вопрос, используя известный закон Кулона, который для фиктивных магнитных масс m  и  mo  можно записать:
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где    ( – магнитная проницаемость, характеризующая магнитные свойства среды, в которой расположены массы mo и  m; r – расстояние между точечными массами измерительного прибора mo и возмущающего вещества m. Закон Кулона читается так: сила взаимодействия между точечными магнитными массами, помещенными в однородную безграничную среду, характеризующуюся магнитной проницаемостью (, в ( раз меньше силы взаимодействия этих же масс на том же расстоянии в пустоте. Коэффициент ( для воздуха, в среде которого, будем считать, находится Земля, близок к единице. Поэтому в магниторазведке в формуле (6.5) принимают ( = 1. 

Величину
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называют напряженностью магнитного поля. Она определяется формальной функцией – магнитным потенциалом U 
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Пусть в системе координат (x, y, z) задано некое тело, описываемое контуром S  и сплошь заполненное в объеме D элементарными магнитными диполями с массами  dm   и –dm  на полюсах, одинаково ориентированными в результате воздействия внешнего поля, обладающими магнитными  моментами   dM = dm( dl  и  намагниченностью  
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 (d( – элементарный объем) согласно соотношениям (6.1) и (6.2). Пользуясь понятием «магнитного  потенциала» по формуле  (6.7), рассчитаем потенциал такого возмущающего тела.
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Рис.6.1. К выводу формулы магнитного потенциала возмущающего тела

Для отдельного элементарного магнитного диполя его возмущающее действие в некоторой точке наблюдения P(x, y, z) согласно формуле (6.7) можно записать (рис. 6.1):
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где r+  и  r–  – расстояния от точки наблюдения Р соответственно до положительного и отрицательного полюсов элементарного диполя. Пусть радиус-вектор r от точки Р до диполя  составляет с направлением диполя угол ( (см. рис. 6.1).  Тогда, учитывая, что  r+= r– + dr,  a   dr = dl(cos(,  для потенциала магнитного диполя  мы получим, полагая в знаменателе  r+( r– = r2,
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Интегрируя это выражение по всему объему тела D, получим формулу для магнитного потенциала, обусловленного индуктивным возмущающим эффектом намагниченного тела, т. е. 
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где  cos( = cos
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cos(r, z) ; r2 = ((–x)2+((–y)2+((–z)2.

Функция U (P) удовлетворяет вне масс известному уравнению Лапласа, (2U = 0, и характеризует напряженность магнитного поля возмущающего тела, намагниченного внешним магнитным полем.

Соотношение (6.10) связывает магнитные свойства возмущающего тела и его геометрические параметры с индуктивным магнитным полем, и тем самым открывает пути для разработки магнитного метода решения геологических задач.

6.2. МЕТОДЫ  ИЗМЕРЕНИЯ  

ГЕОМАГНИТНОГО  ПОЛЯ

Из изложенного в предыдущем разделе материала следует, что геологические тела, обладающие магнитной восприимчивостью, и находящиеся в магнитном поле Земли, индуцируются им, в результате чего они намагничиваются и создают свое магнитное поле. Это поле в магниторазведке называют аномальным магнитным полем. Суммарное магнитное поле 
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 (поле внешнее 
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по отношению к геологическому телу и поле собственно геологического тела) называется магнитной индукцией. С учетом формулы (6.3)
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где  ( = 1+4((  – магнитная проницаемость, характеризующая магнитные свойства  среды. Магнитная индукция в СИ имеет размерность «тесла» – Тл; в магниторазведке употребляется «нанотесла» –   1 нТл = 10–9 Тл     [в прежней литературе можно встретить следующие единицы магнитной индукции: Гамма (1 гамма = 1 нТл), Эрстед (1Э = 10–4 Тл), Миллиэрстед (1 мЭ = 100 нТл)].

Пространство, в котором проявляется действие магнитных сил Земли, называют геомагнитным (земным магнитным) полем. В магниторазведке геомагнитное поле характеризуется  его магнитной индукцией 
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, которую называют полной силой поля.

Наблюденное геомагнитное поле в любой точке Р на земной поверхности или в околоземном пространстве в момент времени t можно представить следующей суммой полей:
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где 
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 – поле однородно намагниченного земного шара – некое среднее поле; 
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 – поле, вызванное неоднородностью глубинных слоев тектоносферы, оно соответствует материкам и поэтому это поле называют полем материковых аномалий, 
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 – аномальное поле, обусловленное неоднородной намагниченностью геологической среды (главный объект магниторазведки); 
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 – поле вариаций во времени геомагнитного поля, вызванное как внешними для Земли, так и внутриземными источниками [это поле подразделяется на два поля: 
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 – поле, медленно меняющееся во времени (поле вековых вариаций) и 
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 – быстро меняющееся во времени поле (поле короткопериодических и непериодических вариаций)].

Cумму полей обобщенного земного шара 
[image: image245.wmf]ЗШ

Т

r

 и материковых аномалий 
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  называют главным магнитным полем Земли. Поле быстрых вариаций 
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  исключают в процессе наблюдений. Учитывая, что поле вековых вариаций 
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 изменяется во времени медленно, в качестве нормального поля Земли принимают поле
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рассчитываемое на некоторый момент времени tЭ, называемый эпохой. Тогда аномальное магнитное поле 
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  будет следующим
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где  
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 – наблюденное геомагнитное поле, исправленное за счет влияния быстрых вариаций.

Нормальное поле на ту или иную эпоху вычисляется в Институте земного магнетизма и распространения радиоволн (ИЗМИРАН) Российской Академии наук. При этом в качестве обобщенного поля всего земного шара 
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 рассчитывают поле однородно намагниченного шара, используя формулу (6.10), в  которой принимают JШ = 0,072 СГС и средний радиус Земли (имеется и другой вариант – разложение магнитного потенциала в ряд по сферическим функциям; ограничиваясь некоторым числом членов ряда; по наблюденным данным определяют коэффициенты  разложения и вычисляют  соответствующие значения нормального поля – теория Гаусса). Материковое поле находят путем регионального сглаживания наблюденного поля.

В 2000 г. Всероссийским геологическим институтом (ВСЕГЕИ) под редакцией Т. П. Литвиновой построена Карта аномального магнитного поля на территорию бывшего СССР, включая, разумеется, и Беларусь, в масштабе 1 : 5 000 000, на эпоху 1964,5 г. Карта нормального поля на эту эпоху построена М. С. Рябковой и З. А. Макаровой. Для территории Беларуси нормальное поле равномерно увеличивается в северо-восточном  направлении от Бреста (48600 нТл) через Минск (49500 нТл) до Государственной границы с Россией (50200 нТл).
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Рис. 6.2. Схема элементов геомагнитного поля

Проекции вектора 
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 на оси координат обозначают (рис. 6.2): TX = X, TY =Y, TZ = Z, TXY = H [на плоскость (xoy)]. Склонение вектора магнитного поля относительно направления на северный полюс оси вращения Земли обозначают D, а наклонение вектора 
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– латинской буквой I. Все эти величины, включая модуль полного вектора магнитного поля 
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, измеряют на магнитных обсерваториях (в Беларуси – на Плещеницкой обсерватории мирового класса). 

В магниторазведке обычно  измеряют ТН, а также 
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. Кроме того, по специальной методике измеряют вертикальную составляющую магнитного поля ZH близкую к значению аномального поля Za (см. ниже).

Поле ТН и ZH измеряют, как правило, на земной поверхности, а (Т получают на  основании аэромагнитной съемки по профилям. В любом случае на поисково-разведочной площади на время производства магнитометрических измерений устанавливается магнитовариационная станция, которая записывает поведение поля в течение всего времени наблюдений на изучаемой площади. Ее данные используются для введения в измеряемые на площади значения поля поправок за счет изменения поля, вызванного короткопериодическими и непериодическими вариациями геомагнитного поля ТВК из формулы (6.12).

Поле ZН измеряется относительным методом с помощью магнитометров, главной системой которых является  магнитная стрелка: изменения поля при переходе от точки к точке профиля измеряются по углу наклона стрелки, фиксируемому на отсчетной шкале линейки. Зная цену деления этой шкалы в нТл/деление, вычисляют приращения магнитного поля относительно поля ZБ в некоем базовом пункте РБ (обычно это пункт, где установлена магнитовариационная станция):  (ZН(Р) = ZН(Р) –ZБ(РБ). Условно считая, что ZБ равно нормальному значению Z0, полученные значения (ZH интерпретируют как Zа – аномальное поле вертикальной составляющей.

Поле Т измеряется с помощью магнитометров, построенных на ядерно-резонансном принципе, суть которого в следующем. Ядра атомов имеют положительные заряды и при своем движении создают вокруг себя магнитное поле (т. е. имеют магнитный и механический момент – спин ядра). Поэтому они реагируют на действие внешнего магнитного поля – явление прецессии: магнитный момент ядра описывает коническую поверхность, ось которой совпадает с направлением внешнего поля. Частота прецессии пропорциональна напряженности внешнего магнитного поля. Измеряя частоту, регистрируют абсолютные значения модуля полного вектора напряженности геомагнитного поля.

При наземных измерениях поля Т поступают аналогично методике измерения ZH, т. е.  в результате  наблюдений  вычисляют  разности  ТН(Р) – ТБ(РБ) = (ТН(Р),  которые интерпретируют как аномальное магнитное поле.

На основании измерений магнитного поля на поисково-разведочной площади строят карты изоаномал измеренных составляющих аномального магнитного поля в нанотеслах: Za(x, y), (Ta(x, y); обязательно указывается, относительно какой эпохи взято нормальное поле. Изолинии полей  Za(x, y), (Ta(x, y)   называют изодинамами. По профилям строят графики полей.

Для территории Беларуси карта аномального магнитного поля  построена в Геофизической экспедиции РУП «Белгеология» в Степянке  под редакцией ведущего специалиста в области геологической интерпретации геофизических полей И. В. Данкевича.

В заключение заметим, что между величиной  Za(x, y) и (Ta(x,y)  при допущении, что Та((Т0 (Та ( 0,2Т0), существует аналитическое соотношение
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где i0 – угол наклонения вектора нормального поля 
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, А – магнитный азимут горизонтальной составляющей 
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 (угол между векторами  
[image: image264.wmf]а

Н

r
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). Для территории Беларуси i0 ( 68–700. Это значит, что ((а (  0,93Za+0,34Ha(cosA. В связи с этим для территории Беларуси при геологической интерпретации поля ((а считают, что ((а ( (а и полю ((а придают свойства вертикальной составляющей магнитного поля  Za. 

6.3. ИНТЕРПРЕТАЦИЯ ДАННЫХ МАГНИТОРАЗВЕДКИ 

6.3.1. Теория  магнитного потенциала: 

прямая и обратная задачи

Как ранее отмечено, в процессе магниторазведочных работ измеряют в основном две характеристики магнитного поля Za  и ((а (реже На). При этом для территории Беларуси, и тем более для областей севернее ее, принимают ((а ( (а. Следовательно, для интерпретации полей Za и ((а практически достаточно разработать теорию решения прямых и обратных задач для вертикальной составляющей магнитного поля Za. 

Обратимся в связи с этим к соотношению (6.10), связывающему магнитное поле с магнитными свойствами и геометрическими параметрами возмущающего тела. Далее будем рассматривать только однородные по магнитным свойствам тела, для которых  J(((((() = J = const, а компоненты вектора 
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) являются  постоянными величинами.  Тогда, учитывая, что

 
[image: image270.wmf])

,

(

)

,

(

)

,

(

)

,

(

)

,

(

)

,

(

z

r

z

J

y

r

y

J

x

r

x

J

cos

cos

cos

cos

cos

cos

cos

r

r

r

+

+

=

q

, магнитное поле для таких тел можно будет вычислить по формуле:
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где     D – область, занятая магнитными диполями;  r2 = ((–x)2+((–y)2+

((–z)2.  

Подставляя в формулу (6.16) значения косинусов
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известных из аналитической геометрии, и дифференцируя подынтегральное выражение в формуле (6.16) по z, найдем соотношение для вычисления вертикальной составляющей магнитного поля:
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Пусть для простоты изложения тело в объеме D намагничено только вертикально (по оси z),  т. е. Jx = Jy = 0,   Jz = J.  Кроме того, точки «наблюдения»  P(x, y, z) будем брать только на плоскости (xoy), т.е. в конечных формулах примем   z = 0  и  будем все выводы строить для точек P(x, y).  Тогда для получения аналитического выражения для вертикальной составляющей магнитного поля достаточно продифференцировать по z третий член в  уравнении (6.18) 
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где                             
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Это – для трехмерного тела. Соответствующее выражение нетрудно вывести и для двухмерного тела,  полагая  – (((((   и беря один из интегралов в формуле (6.19)  по d(  в пределах (–(, (),  для точек P(x) профиля вкрест простирания тела будем иметь 
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где S – контур сечения возмущающего тела в плоскости (x, z).

Используем теперь соотношение (6.19) и (6.20) для решения прямых и обратных задач магниторазведки.

6.3.1.1. Тела  правильной  геометрической формы

Т р е х м е р н ы е   т е л а   –  уравнение (6.19).

Материальный диполь. Вспомним, как конструировалось уравнение (6.10): сначала мы ввели «понятие элементарного магнитного объекта» – магнитного диполя; затем нашли возмущающее действие его на точку наблюдения Р (магнитное поле элементарного диполя), а после чего просуммировали (проинтегрировали) магнитные поля всех элементарных диполей, находящихся в теле D, и получили суммарный возмущающий магнитный эффект, выраженный формулой (6.10). Следовательно, подынтегральная функция в формуле (6.19), умноженная на J, является магнитным полем отдельно взятого диполя, магнитный момент которого m = J(d(, а диполь ориентирован по оси z. Запишем это резюме, помещая начало координат системы (x, y, z) в эпицентре диполя на плоскости xoy, т. е. ( = 0, ( = 0, ( = h, и принимая z точки наблюдения  равным нулю, т. е.  P(x, y, z) = P(x, y, 0) = P( x, y)   
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где h – глубина залегания магнитного диполя.

Анализируя эту функцию, видим, что поле ZД будет положительным над эпицентром диполя в окрестности радиуса 
[image: image278.wmf]2
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  ((2 = x2 + y2),  но за пределами ее – поле отрицательное. Изолинии будут иметь форму концентрических окружностей. Максимальные значения поля – в эпицентральной точке  (x = 0,   y = 0).

В теории магнитного потенциала доказывается, что магнитное поле однородно намагниченного шара  при вертикальном намагничивании будет иметь такое же начертание:
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где M = J(V – магнитный момент шара; V – его объем;  h – глубина залегания центра шара. Это решение говорит о том, что возмущающее действие шара и диполя при данных условиях идентично.

Для решения обратной задачи для диполя (и шара), т. е. для определения по заданному полю Z(x, y)  значений m (или соответственно M)  и  h, воспользуемся тем же методом характерных точек, который был применен в гравиразведке. Для этого, например, в уравнении (6.22), возьмем две точки: О(0,0), где Z(0,0) максимально (Zmax) и точку на изолинии  Z((0)=0. В первом случае имеем
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а во втором, приравнивая соотношение (6.22) нулю,
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Решая (6.23) и (6.24) совместно, получаем
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Если значение намагниченности J известно, то из соотношения M = J(V  найдем объем шара.

Вертикальный тонкий и бесконечно длинный по вертикали   шток (стержень). Структуру такого тела можно аппроксимировать бесконечной (континуальной) совокупностью магнитных диполей, расположенных вдоль оси z  от  h (верхняя кромка штока)  до  (. Следовательно, интегрируя магнитное поле диполя (6.21)  по (  от  h  до  (,  получим магнитное поле данного штока (стержня):
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Это уравнение по начертанию идентично уравнению гравитационного притяжения шара с той лишь разницей, что там вместо m значится  fM (5.25). Это значит, что, как и в гравиразведке, взяв две характерные точки О(0,0), где  Z(0,0) = Zmax,  и   (0.5, где  Z((0.5) = 0,5Zmax, найдем

h = 1,305 (0.5,   m = h2Zmax.                                     (6.27)

Рассматривая поведение поля  ZШТ(x, y),  видим, что оно не имеет отрицательных значений – поле асимптотически приближается к нулю на бесконечности. Такое поле, согласно формуле (6.8) присуще вертикальному диполю, у которого отрицательная масса удалена на бесконечную глубину. Иначе говоря, уравнение (6.26) можно интерпретировать как магнитное поле точечного полюса.

Д в у х м е р н ы е   т е л а – уравнение  (6.20).

Для тел правильной формы, ограниченных горизонтальными и вертикальными плоскостями, в уравнении (6.20) интегрирование ведется по заданным их параметрам ширины (() и глубины (().

Горизонтальная нить диполей. Рассуждая так же, как при обосновании пути конструирования уравнения для материального диполя, но относительно соотношения (6.20) для двухмерных тел, мы придем к выводу, что подынтегральное выражение в уравнении (6.20), будучи умноженное на намагниченность J,  при   m = J( ds   (ds = d(d()  есть уравнение магнитного поля материальной нити диполей, расположенных на горизонтальной бесконечной линии, перпендикулярной плоскости (x, z). Тогда, совмещая начало координат с эпицентром нити ( = 0, и полагая ( = h (глубина залегания нити), по формуле  (6.20) получим магнитное поле горизонтальной нити 
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Нетрудно видеть, что Zmax находится в точке х = 0, а Z(x) = 0 – в точке x0 = h. Следовательно,
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Аналогичное по виду уравнение магнитного поля получено и для горизонтального кругового цилиндра бесконечной протяженности (рис. 6.3) 
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где  M = J((R2  (R – радиус круга),  а  h   и  M  определяются по формуле (6.29).

Вертикальный тонкий пласт бесконечного распространения на глубину. Нетрудно сообразить, что магнитное поле для такого тела можно получить, интегрируя поле материальной нити диполей по оси z  от  h  до (, где h – глубина залегания верхней кромки пласта. Тогда согласно уравнению (6.28), имеем:
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[image: image386.wmf]
Рис.6.3.  Графики кривых магнитного поля для горизонтального цилиндра

Начертание этого уравнения аналогично уравнению (5.31)  гравитационного притяжения горизонтального цилиндра. Используя полученное в гравиразведке решение обратной задачи, для нашего случая имеем:
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где  х0.5 – координата точки на профиле, в которой   Z(x0.5) = 0,5Zmax.

Функция ZТП(х) на всей области задания положительна. Это значит, что ее можно интерпретировать магнитным диполем, отрицательная масса которого удалена по оси z в бесконечность.

Мощный вертикальный пласт бесконечного распространения  на глубину. Магнитное поле такого пласта можно сконструировать, интегрируя поле горизонтальной нити диполей вдоль оси х   от –b   до  b, где 2b – горизонтальная мощность пласта, и по оси z  от  h  до (, где h – глубина залегания его верхней кромки. Полагая,  что начало координат системы (x, z)  находится над серединой пласта, согласно уравнению (6.20) найдем
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Функция (6.33) – положительная. Это означает, что поле рассматриваемого пласта можно аппроксимировать континуальной горизонтальной (в пределах 2b) нитью диполей, отрицательный полюс которых удален в бесконечность (по оси z).

Для определения параметров J, h, b пласта возьмем три характерные точки на графике ZМП(х): х = 0, где ZМП(0) = Zmax,  x0.5, где ZМП(x0.5) = 0,5Zmax, и  x0.25,   где ZМП(x0.25) = 0,25Zmax. Составив три уравнения (6.33) для этих условий и решая их совместно, найдем
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Мощный вертикальный пласт прямоугольного сечения. Как и в предыдущем случае, пусть пласт имеет горизонтальную мощность 2b, верхняя кромка его находится на  глубине h, а нижняя – на глубине Н. Размещая начало координат над серединой пласта ((((( (1=h, (2=H) и интегрируя согласно (6.20*) по горизонтали тела от –b  до  b, и по вертикали –  от  h  до  H (рис. 6.4), получим искомое поле:
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Если такого рода пласт будет наклонный, то возбуждаемое им магнитное поле будет иметь вид, изображенный на рис. 6.5.

[image: image387.wmf]
Рис. 6.4.  Графики кривых магнитного поля  для прямоугольного пласта.

 Пояснения к методу касательных В.К.Пятницкого
[image: image388.wmf]
Рис. 6.5. Графики кривых магнитного поля для наклонного пласта

Тонкий горизонтальный пласт. Для получения уравнения магнитного поля такого пласта, залегающего на глубине h и имеющего горизонтальные размеры 2b  (–b, b), достаточно проинтегрировать поле материальной горизонтальной нити диполей (6.28) по горизонтальной координате тела ( от –b   до  b, совмещая начало координат с эпицентром середины пласта. При этих параметрах находим:
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Для всех выше приведенных пластов известный ленинградский геофизик В. К. Пятницкий разработал полуэмпирический метод касательных оценки глубины залегания верхней кромки пласта и его горизонтальных размеров. На рис. 6.4 показана схема проведения касательных в трех характерных точках кривой Z(x): точке максимума, точке минимума и точке перегиба. С графика снимаются абсциссы х0  и  хm. Вычисляется коэффициент kП = (x0–xm)/xm. По значению этого коэффициента из таблицы коэффициентов В. К. Пятницкого путем интерполяции выбираются два других коэффициента kh  и  kb, по которым отыскиваются искомые значения h  и  b 
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Таблица коэффициентов  В.К.Пятницкого

	kП
	kh
	kb

	9,86
	1,58
	0,1

	6,80
	1,70
	0,5

	4,62
	1,94
	1,0

	2,10
	2,30
	2,0

	1,34
	2,50
	3,0

	1,00
	2,70
	4,0

	0,74
	2,77
	5,0

	0,44
	2,90
	8,0

	0,34
	2,94
	10,0


В магниторазведке получены уравнения магнитных полей для многих тел правильной формы. Составлены Атласы кривых различных составляющих магнитных полей для разных тел.

6.3.1.2.  Тела произвольной формы сечения

Для тел произвольной формы сечения получить аналитические выражения, сводящиеся к табличным интегралам, невозможно. Решение прямой и обратной задач в этом случае осуществляют приближенно. При этом пользуются двумя путями. 

Первый – графический путь – состоит в том, что контур тела любой формы строится на бумаге в плоскости xoz в заданном масштабе. Для расчета магнитного поля от такого тела применяют палетку Д. С. Микова, структура которой напоминает палетку Г. А. Гамбурцева в гравиразведке. Но здесь стороны элементарной трапеции ограничиваются концентрическими окружностями и радиусами-векторами, выходящими из точки расчета P(x). На основании формулы (6.20) при заданном значении J рассчитывается величина поля (( трапеции (в нТл); все трапеции имеют одно и то же значение ((. Тогда, установив палетку в точке расчета P(x), подсчитывают количество трапеций C, накрывших контур тела. Искомое значение магнитного поля в точке P(х) будет равно C(((.

Второй  путь – аппроксимация контура сечения тела многоугольником. А для многоугольника по формуле (6.20) можно аналитически  найти расчетную формулу для магнитного поля  (МУ(х). Этот подход реализован на компьютерах. В Беларуси пользуются компьютерной программой белорусского геофизика С. В. Голобокова.

Решение обратной задачи для тел произвольной формы осуществляется методом подбора, достаточно подробно изложенным в разделе «Гравиразведка».

В заключение заметим следующее. При изложении теории магнитного потенциала для однородно намагниченных тел мы не раз обращали внимание на то обстоятельство, что форма кривой ((х) совпадает с формой гравитационного поля VZ(х), если вместо магнитного момента подставить гравитационную массу, умноженную на  гравитационную постоянную. Это не случайно, т. к. в теории потенциала существует соотношение Пуассона, формально связывающее магнитный U  и гравитационный V потенциалы для однородных по магнитным свойствам возмущающих тел:
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где f – гравитационная постоянная; ( – плотность; Jx, Jy, Jz – компоненты вектора намагничения;  Vx, Vy, Vz – первые производные гравитационного потенциала по координатным осям.

Важность этого соотношения в том, что методы решения прямых и обратных задач, разработанные для однородных по физическим свойствам тел в гравиразведке, можно использовать в магниторазведке,  и наоборот.

6.3.2. Практические приложения теории магнитного потенциала

Итак, пусть количественной интерпретации подвергается магнитная аномалия (а (или ((а). Для практического применения изложенных методов количественной интерпретации, т. е. методов определения намагниченности и элементов залегания магнитовозмущающих тел, прежде всего необходимо так или иначе задаться формой тела – либо правильной геометрической формы, либо начальным приближением при применении метода подбора. В первом случае мы обращаемся к Атласу графиков магнитных аномалий для тел правильной формы и, сопоставляя наблюденное поле с полями для различных тел из Атласа, выбираем наиболее близкое для наблюденного поля тело. И далее используем известные для данного тела решения обратной задачи, чтобы оценить по наблюденному полю намагниченность и параметры возмущающего тела. Подчеркнем, что для пластообразных тел наиболее популярным является метод касательных.

Во втором случае начальная структура разреза подбирается на основе знания геологического строения поисково-разведочной площади. А затем она корректируется в процессе моделирования разреза методом подбора. При этом магнитный разрез может быть построен как на основе двухмерного, так и трехмерного моделирования.

Наконец, затронем еще аспект разделения полей. Первый подход с выбором тел правильной формы предполагает, что наблюденная аномалия носит локализованный характер и слабо искажена возмущающим влиянием соседних тел. Для второго подхода требование локализации аномального поля несущественно, т. к. в начальный разрез может быть включено сколько угодно тел. В том случае, когда необходимо из наблюденного поля выделить ту или иную аномалию, осложненную влиянием близко расположенных соседних тел, нередко поступают следующим образом.

Пусть наблюденное магнитное поле имеет вид, представленный на рис. 6.6: суммарное поле двух тел А и В. В подобных случаях параметры  тела В можно получить только по одной правой ветви поля. Для выделения (локализации) поля тела А можно предположить, что тело В симметрично относительно (max(B), и тогда, полагая левую ветвь его поля равной правой ветви (на рис. 6.6  – точечная кривая), найдем поле тела А, вычитая из наблюденного поля поле предполагаемой левой ветви тела В. Модель левой ветви тела В можно построить и по другому принципу.

[image: image389.wmf]
Рис.6.6. Пояснение к разделению полей двух возмущающих источников

Для выделения региональных магнитных аномалий применяют методы осреднения, учитывая следующее свойство локализованных аномалий на области их определения R :
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Как видим, разделение полей требует высокого профессионализма от магниторазведчика.

6.3.3. Геологическая  интерпретация  данных  магниторазведки

В результате проведения на поисково-разведочной площади аэро- или наземных магнитных съемок и количественной интерпретации магнитных аномалий в   руки геолога поступают, как правило, магнитные разрезы геологической среды по профилям, карты глубин залегания верхних кромок магнитовозмущающих тел и карты аномального магнитного поля  ((а  (или (а(  в изолиниях (изодинамах).

Чтобы магнитные разрезы несли геологическую нагрузку, их сопоставляют с имеющимися геологическими данными бурения скважин и различными геологическими картами. 

Широко проводится совместный анализ карт аномального магнитного поля с известными геологическими материалами. На сегодняшний день установлено, что аномальное магнитное поле в основном отражает внутреннюю структуру и вещественный состав кристаллического фундамента. Например, геологические структуры кристаллического фундамента имеют четкое выражение в конфигурации изодинам: они отображаются однородным по морфологии магнитным полем, их границам соответствует резкая смена знаков поля, высокий градиент, их простирание контролируется простиранием изодинам. Очень ярко в магнитном поле выделяются разломы: либо цепочками интенсивных положительных аномалий, либо высоким градиентом поля, либо сменой направлений изодинам. Великолепное отражение в магнитном поле находят интрузии различного состава. По результатам такого рода сопоставлений, с учетом лабораторных определений магнитных свойств горных пород строят  петромагнитные карты.

Намагниченные породы нередко выходят на поверхность кристаллического фундамента. Это явление широко используется для построения по глубинам залегания  верхних кромок магнитоактивных тел  карт рельефа поверхности кристаллического фундамента на основе привязки магнитных данных к данным бурения и статистического анализа характера поведения глубин до верхних кромок магнитных тел.

Важной проблемой геологической интерпретации аномального магнитного поля является глубинность распространения намагниченных тел (проблема глубины точки Кюри). Многочисленные расчеты положения  нижних кромок магнитовозмущающих тел, изучение температуры в недрах литосферы позволяют говорить, что намагниченные тела, по крайней мере, в западной части Восточно-Европейской платформы  и на Украинском щите распространяются по всему разрезу земной коры,  вплоть до ее подошвы – поверхности Мохо. Более того, средняя намагниченность основных слоев земной коры (верхнего – гранитометаморфического, среднего – «диоритового» и нижнего – «базальтового») увеличивается с глубиной от 0,5 до 4,5 А/м.

Учитывая выше отмеченные геолого-магнитные закономерности, аномальное магнитное поле широко используется при тектоническом районировании того или иного региона. При этом для правильной интерпретации магнитного поля заметим следующее. На картах аномального магнитного поля различают области распространения отрицательного и положительного полей. Но геологических тел, намагниченных отрицательно, противоположно земному магнитному полю, на территории Беларуси и сопредельных областях Восточно-Европейской платформы нет. 

Отрицательные поля на картах обусловлены, во-первых, дипольной структурой магнитного поля: положительные аномалии, как следует из теории магнитного потенциала  (см. разд. 6.3.1  и рис.6.3 – 6.5), сопровождаются на периферии возмущающих тел обширными минимумами, связанными с глубинным отрицательным полюсом диполя-магнита; во-вторых, выбором положения среднего уровня нормального поля. Поэтому при качественной, визуальной интерпретации аномального магнитного поля следует это учитывать и иметь в виду, что намагниченные тела (в основном в кристаллическом фундаменте) создают положительные поля разной интенсивности, а их сопровождающие отрицательные поля соответствуют немагнитным вмещающим породам.

Магниторазведку применяют, помимо решения задач тектонического районирования, также при поисках и разведке месторождений нефти и газа, руд черных металлов (железа, хромитов, марганца, титана), цветных, редких и благородных металлов, алмазов и даже при  поисках пьезооптических минералов.

Остановимся еще на явлении палеомагнетизма. Ранее отмечалось, что наблюдаемое магнитное поле несет в себе надежную информацию о древнем земном магнитном поле, отображенную в первичной намагниченности пород за счет термоостаточной и химической намагниченности  
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[см. формулу (6.4)].

В магниторазведке имеются способы вычисления 
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 в образцах по суммарному намагничению 
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 и с помощью специальной аппаратуры и методики  лабораторных измерений  величины 
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. В первую очередь изучаются осадочные и вулканогенные породы, которые слабо изменены процессами метаморфизма. Наиболее благоприятными являются красноцветные первично окрашенные осадочные породы и основные эффузивы, а также бокситы, пластовые и секущие малые интрузии. 

Предпосылками использования палеомагнитных  измерений в геологии являются: надежность определения 
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 как модуля, так и направления) и планетарное изменение геомагнитного поля в геологическом масштабе времени. Установлено, что палеомагнитные направления 
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 являются функцией географических координат и возраста геологических образований, а распределение палеомагнитных направлений для одновозрастных образований в пределах стабильных тектонических структур соответствует распределению векторов магнитного поля центрального диполя с определенными для данного возраста координатами палеомагнитных полюсов с соответствующей полярностью.  Установлено также, что изменение координат магнитных полюсов во времени зависит от передвижению литосферных плит. 

Все это открывает широкие перспективы для применения палеомагнитных данных при решении стратиграфических и геохронологических задач.

7. Комплексирование  

геофизических   полей 

[image: image390.wmf]
7.1. ТЕОРИЯ КОМПЛЕКСИРОВАНИЯ 

ГЕОФИЗИЧЕСКИХ ПОЛЕЙ

Под комплексной интерпретацией геофизических полей понимают такую процедуру совместного анализа нескольких полей и геологических данных, в результате которой выявляются общие для комплексируемых полей источники возмущений, имеющие конкретный физико-геологический смысл. Что понимается под «общими источниками возмущений»?

Как известно, под геологическим телом, занимающим объем TS, понимают часть односвязного пространства, ограниченную геологической границей (контуром) S, при переходе через которую из тела во вмещающую среду резко изменяются те или иные свойства,  определяющие геологическую природу тела. В частности, геофизическое тело – это геологическое тело,  для которого рассматриваются физические свойства: плотность ((), намагниченность (J), удельное электрическое сопротивление ((), скорость распространения сейсмических волн (V) и др., различные для тела и вмещающей среды.

 Пусть процесс формирования F0 геолого-геофизического тела был таковым, что между физическими свойствами (, J, (, V в пределах тела установилась функциональная закономерность 

WS((, J, (, V)=0                                           (7.1)

Эта значит, что  любое из физических свойств, например, плотность (, может быть аналитически выражено через остальные ( = f((J, (, V).

Поскольку каждое физическое свойство для данного тела в объеме TS возбуждает соответствующее геофизическое поле (( – гравитационное, (g; J  – магнитное, например, Z; ( – электрическое, E; V – сейсмическое, t), то на основании (7.1) между геофизическими полями (g, Z, E, t для рассматриваемого геофизического тела в объеме TS теоретически также будет существовать функциональная связь:

US((g, Z, E, t)=0,                                    (7.2)

и любое из полей (будем его называть базовым полем), например гравитационное, может быть выражено по остальным полям  рассматриваемого комплекса аналитически через связывающее их соотношение (7.1) 

(g =fg( Z, E, t).                                     (7.3)

Геолого-геофизическое возмущающее тело, заданное контуром S в объеме TS, обладающее свойствами, представленными   формулой (7.1), будем называть комплексным телом Gк(S), а соотношения (7.1) и (7.2)  – его физико-математической моделью.

В реальной геолого-геофизической ситуации, разумеется, в процессе образования геологического тела, кроме общих тектонофизических факторов F0, формирующих связанные законом согласно формуле (7.1) физические свойства, на значения последних будут влиять и некие специфические факторы F(, FJ, F(, FV, оказывающие разрушающее воздействие на закономерность (7.1). В связи с этим для реальной геолого-геофизической среды под комплексным телом 
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будем понимать возмущающее тело, для которого условие (7.1) запишем в виде:
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где (0 – допустимое значение отклонения от закономерности (7.1).

Пусть имеется аналитическое выражение, скажем, гравитационного поля (g через магнитное Z, электрическое Е и сейсмическое t поля, описываемое формулой (7.3), а на некоторой области Rк задана совокупность  наблюденных полей {(gн, Zн, Eн, tн}. Высказывается гипотеза, что на Rк данная совокупность наблюденных полей обусловлена реальным комплексным телом  
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[image: image307.wmf]. Для проверки этого утверждения подставим наблюденные поля в теоретическое уравнение (7.3) модели комплексного тела и вычислим гравитационное поле модели (gM(r),  r(Rк:
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Сравним это поле с наблюденным гравитационным полем, т.е. найдем разность 
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Если разностное поле ((r) на области Rк носит случайный характер, а его  среднеквадратическое значение 
[image: image310.wmf]m

 меньше или равно некоторой наперед заданной допустимой величины (0, определяемой условием (7.4), то будем считать, что комплекс наблюденных на Rк геофизических полей {(gн, Zн, Eн, tн} обусловлен одним и тем же возмущающим комплексным телом 
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. В этом случае будем говорить о согласованности наблюденных полей. Интерпретируя поле (gM(r) обычным образом, т. е. решая по (gM(r) обратную задачу, найдем параметры комплексного тела: его контур S  и плотность (, а по (7.1) – остальные физические характеристики. 

Вернемся вновь к разностному полю (7.6). Если же на Rк  среднеквадратическое значение 
[image: image312.wmf]m

 будет больше допустимой невязки, т.е.  
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 ( (0 , то, следовательно, для данного наблюденного комплекса геофизических полей  в целом на всей области  Rк условие (7.4)  не выполняется; величина 
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 при этом характеризует степень несогласованности  входящих в комплекс наблюденных полей.

В этой ситуации анализируем поле ((r)  на предмет обнаружения на Rк  участков R1, R2, …, Rn, где (((r((((0, т. е. отдельных участков, где на фоне комплексного тела присутствуют тела, возмущающие лишь то или иное поле (тела, сформированные специфическими факторами, присущими либо гравитационному F(, либо магнитному FJ, либо электрическому F(, либо сейсмическому FV  полям, либо их   «неполным» сочетаниям). На таких участках полю ((r( придается смысл базового поля (в нашем примере – гравитационного) и оно интерпретируется дополнительно. В результате в окончательном физико-геологическом разрезе будут  присутствовать комплексные тела, а также тела специфические, возмущающие только то или иное отдельное поле.

Далее, поскольку реальное геологическое тело может быть любой сложности по структуре и распределению физических свойств, то введенное определение комплексного тела, разумеется, может быть отнесено и к физико-геологическому разрезу на некоторой локализованной области Rк; в этом случае мы будем говорить о комплексном физико-геологическом разрезе. Но всякий физико-геологический разрез на произвольной области R может содержать несколько комплексных тел, для каждого из которых выполняется условие (7.4), но, быть может, разное по форме связи физических характеристик  для каждого из этих тел.

Итак, в геофизических полях модель комплексного тела (разреза) теоретически описывается уравнением (7.2) или соотношениями вида (7.3). Для практического применения этой модели необходимо теоретически на основании теории поля (теории потенциала) найти конструкции уравнений либо (7.2), либо, еще лучше, типа (7.3). Точно и легко эта задача решается только для простейших случаев, когда комплексное тело является однородным по комплексируемым физическим свойствам. Примером такой модели комплексного тела является соотношение Пуассона, связывающее гравитационный V и магнитный  U потенциалы для  тел с постоянной плотностью  (  и намагниченностью  J 
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Подобные соотношения известны  также для гравитационного и сейсмического полей. 

Для неоднородных же сред найти аналитические соотношения типа (7.2) или (7.3) весьма затруднительно. Поэтому предлагается комплексную модель типа (7.3) для базового поля описывать либо соотношением
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для пологозалегающих границ в разрезе, либо по формуле
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для произвольного по структуре разреза. В формулах (7.8) и (7.9)  (С – любое базовое поле из комплекса {(gн, Zн, Eн, tн};   
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 – функция условного математического ожидания; i =1, 2, …, c–1, c+1,…, n.

Весовые функции pi(r–r1) в этих моделях отыскиваются по комплексу наблюденных полей в предположении, что разностное поле ((r) по формуле (7.6) есть случайная величина (функция), удовлетворяющая  по критерию Гаусса:
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Найдя на основании этого критерия весовые функции, затем по формуле (7.8) или (7.9), подставляя в правую часть уравнений наблюденные поля, получим поле комплексной модели 
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 EMBED Equation.3  [image: image321.wmf])
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Однако геофизическая информация о физико-геологическом разрезе может быть задана не только непосредственно наблюденными полями – {(gн, Zн, Eн, tн},  но и структурно-физическими разрезами: плотностным D((, S), магнитным M(J, S), геоэлектрическим Q((, S) и  сейсмическим L(V, S), полученными в результате интерпретации этих полей. В этом случае оценку степени комплексности и построение физико-геологического разреза будем выполнять следующим образом. 

Пусть на некоторой ограниченной области Rк задан, например, сейсмический разрез  
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. Придадим ему смысл базового разреза. Допустим также, что известны соотношения физических свойств ( ( f((V), J = fJ(V), ( = f((V). Используя последние, преобразуем исходный базовый сейсмический разрез в условно-плотностной DS[f((V), S], условно-магнитный MS[fJ(V), S] и условно-электрический QS[f((V), S] разрезы. 

Для каждого из этих разрезов решением соответствующей прямой задачи вычислим условно-гравитационное 
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 и  условно-электрическое EL поля и сопоставим их по формуле (7.6) с наблюденными:
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При этом,  если каждая из функций ( на области Rк удовлетворяет условию 
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 на области Rк является комплексным физико-геологическим разрезом для всей совокупности сопоставляемых полей.

Давая же подобную оценку отдельно каждой из функций ((, (J, ((, во-первых, установим степень комплексности сейсмического разреза отдельно с плотностным, магнитным или геоэлектрическим разрезом. А, во-вторых, если значения (-функций существенно ((((((0) отклоняются на каких-либо участках области Rк, то они методом подбора компенсируются добавлением в разрезе специфических тел (соответственно плотностных, магнитных, электропроводящих); тем самым исходные условные разрезы (DS[f((V), S], MS[fJ(V), S], QS[f((V), S]) преобразуются непосредственно в нормальные плотностные, магнитные и геоэлектрические разрезы, учитывающие информацию, изображенную на сейсмическом разрезе.

Таким образом, комплексное моделирование физико-геологического разреза может быть выполнено тремя способами: либо непосредственно по строгим аналитическим уравнениям вида (7.3); либо с помощью аппроксимации их интегральными уравнениями (7.8) или (7.9), либо путем преобразования базового физико-геологического разреза в условные разрезы.

Рассмотрим теперь некоторые частные случаи комплексного моделирования физико-геологического разреза.

7.2. ПРИМЕРЫ ПОСТРОЕНИЯ КОМПЛЕКСНЫХ 

ГЕОФИЗИЧЕСКИХ РАЗРЕЗОВ

Сейсмогравитационное   моделирование.   На  рис. 7.1  представлен фрагмент геотрансекта ГСЗ EUROBRIDGE, пересекающий в своей средней части Центрально-Белорусскую зону сочленения Фенноскандинавского и Сарматского геосегментов, особенно выразительно выделяющуюся в сейсмическом разрезе земной коры. Так, в верхней части коры зафиксировано резко выраженное высокоамплитудное (до 10–12 км) поднятие сейсмической границы с высокой граничной скоростью 6,65 км/с. В средней части коры на глубинах 25–30 км  также прослеживается  поднятие сейсмической границы с граничной скоростью 6,90 км/с, с  амплитудой 3–5 км. Поверхность Мохо практически горизонтальная на  глубине 50–55 км, с весьма малым наклоном на запад. Западный борт  Центрально-Белорусской зоны отмечается глубинным разломом, прослеженным на всю мощность земной коры. Восточный борт характеризуется резко выраженной впадиной по верхней сейсмической границе с амплитудой до 10 км, небольшим прогибом по второй сейсмической границе и узколокальным поднятием до 5 км по поверхности Мохо. В нижней коре зоны сочленения выделены наклонные на запад границы – отражатели, прослеживаемые в земной коре Сарматского сегмента.

В целом в земной коре Центрально-Белорусской зоны относительно соседних блоков зафиксированы высокие разности скоростей сейсмических волн (в верхней половине коры – до 0,25 км/с, в нижней – до 0,10 км/с). В верхней мантии на глубине 60–65 км установлена горизонтальная отражающая граница.

	[image: image391.wmf]
	           Рис.7.1.   Сейсмо-гравитационное  моделирование  разреза  по   геотрансекту   EUROBRIDGE:  

    1  –  сейсмические границы  и  скорости  в  км/с;   2 –  контуры плотностных блоков и значения  плотностей  в  г/см3; 

 3 – гравитационные поля: а – наблюденное, б – сейсмо-гравитационное, в – разностное; 4 – сейсмические пункты взрыва


Используя формулу С. С. Красовского 

( = 0,7269+0,3209V,                                      (7.12)

точность которой равна (0,05 г/см3, преобразуем значения сейсмических скоростей, указанных на разрезе, в значения плотностей: 6,15 км/с ( 2,70 г/см3; 6,25 ( 2,73; 6,45 ( 2,80; 6,65 ( 2,85; 7,00 ( 2,93; 7,05 ( 2,99; 7,15 ( 3,02; 8,30 ( 3,39; 8,40 (3,42; 8,60 (3,48.

В результате получим условный сейсмоплотностной разрез, на котором контуры гравитирующих тел соответствуют сейсмическим границам, а значения  плотностей заданы через скорости. Для такого разреза решением прямой задачи найдем сейсмогравитационное поле (gсг. При этом, имея в виду, что значения  плотностей, вычисленные по формуле (7.12), имеют разброс (0,05 г/см3, решение прямой гравитационной задачи будем выполнять методом подбора значений плотностей в интервале –0,05(((0,05 так, чтобы вычисленное сейсмогравитационное поле (gсг было максимально близким к  наблюденному полю (gн. Затем вычисляем разностное поле:

(сг(х)=(gн(х)–(gсг(х).                                   (7.13)

Анализируя кривую (сг(х), видим, что она носит колебательный характер с отклонениями от наблюденного поля до 30 %, т. е. комплексность  сейсмоплотностного разреза носит существенно региональный характер. В сущности, этого и следовало ожидать: даже беглый взгляд на наблюденное поле силы тяжести и картину сейсмического разреза свидетельствует о их существенной «разночастотности». Так, при сопоставлении карты аномалий силы тяжести с геологической картой фундамента было замечено, что ярко выраженным, локализованным положительным и отрицательным аномалиям, как правило, соответствуют видимые на поверхности кристаллического фундамента колебания плотностей горных пород от 2,6 до 3,0 г/см3 (чаще всего 2,75–2,80 г/см3), определенных по лабораторным исследованиям. Дифференциация пород кристаллического фундамента по составу и плотности очень значительна, что подтверждает и разностное поле (сг, отражающее главным образом плотностные неоднородности верхней части земной коры – именно  кристаллического фундамента. 

Имея это в виду, далее интерпретация разностного поля проводилась методом подбора возмущающих тел с учетом  прямых измерений плотности пород по керну скважин. Поскольку большинство аномальных тел имеют линейно-вытянутую форму вкрест направления сейсмического профиля, то гравитационное моделирование разреза выполнялось в варианте двухмерной задачи.  На  рис. 7.1  показан окончательный плотностной разрез земной коры, удовлетворяющий наблюденное поле силы тяжести (gн с точностью до одного миллигала и максимально привязанный к сейсмическому разрезу геотрансекта ГСЗ EUROBRJDGE и  геологическим данным о вещественном составе и плотностной характеристике пород кристаллического фундамента.

Электрогравитационное моделирование.  На рис. 7.2 показан геоэлектрический разрез по профилю МТЗ VII–VII, проходящему через Оршанскую впадину. По материалам комплексной интерпретации данных МТЗ и поля силы тяжести, выполненной ранее при изучении рельефа кристаллического фундамента Оршанской впадины, установлено, что между плотностью ( и удельным электрическим сопротивлением электропроводящего вещества в интервале от 2 до 10 Ом(м существует высоко надежная корреляционная связь:
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Используя эту формулу, преобразуем геоэлектрический разрез, изображенный на рис. 7.2, в условно-плотностной и вычислим по нему электрогравитационное поле (gэг, а затем кривую

(эг(х)=(gн(x)–(gэг(х).                                     (7.15)

На рис. 7.2 нетрудно увидеть, что электрогравитационная кривая (gэг в целом неплохо согласуется с наблюденным полем (gн и лишь на отдельных участках (между пикетами МТЗ 40–45, 47–52, 55–60) существенно отклоняется от него, что ярко фиксируется разностным полем (ЭГ.

Таким образом, можно сказать, что физико-геологический разрез в целом является комплексным электроплотностным разрезом, на фоне которого выделяются специфические плотностные возмущающие тела.

Интерпретируя разностное поле (эг как дополнительное поле, обусловленное плотностными неоднородностями, корректируя контуры электропроводящих зон и вводя дополнительные гравитирующие тела, методом подбора построен обобщенный плотностной разрез, удовлетворяющий поле (gн с точностью до одного миллигала.
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	Рис. 7.2. Комплексный электроплотностной разрез  через Оршанскую впадину по линии геотраверса магнитотеллурических зондирований VJJ–VJJ:   1 – наблюденное поле силы тяжести DgН (а)   и электро-плотностное гравитационное поле  gЭП (б);  2 –  разностное  поле mЭГ;   3 - зоны повышенной  электропроводности,  цифры – удельное электрическое сопротивление

в Омм;   4 – плотностные блоки, значение плотности в г/см3 ;  5  – пункты МТЗ и их номера


Процесс комплексирования гравитационного и магнитного полей покажем на уникальном примере: в разрезе существуют два возмущающих тела, расположенных друг над другом так, что гравитационное поле верхнего (локального) тела попадает в эпицентральную часть гравитационного поля нижнего (регионального), и визуально по картине сум- марного («наблюденного») гравитационного поля установить факт существования в разрезе именно двух тел невозможно (рис. 7.3). Пусть нижнее тело обладает  еще  и  намагниченностью  и создает магнитное поле (рис. 7.3), т. е. нижнее тело является по ранее данному определению комплексным телом.

Итак, пусть имеется два «наблюденных» поля: гравитационное (gн и магнитное Zн. Анализируя их визуально, высказывается гипотеза, что эти поля обусловлены комплексным телом. Для оценки этого предположения применим известное в теории потенциала соотношение Пуассона, связывающее гравитационный и магнитный потенциалы для комплексного однородного тела [формула (7.7)], которое для случая вертикального намагничения будет иметь вид:
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где                               
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Но как известно,  VZZ может быть вычислено по 
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  с помощью линейного интегрального выражения с ядром разностного типа, тогда вместо выражения (7.16) получим
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Постулируя, что  VZ = (g,  запишем рабочее комплексное уравнение в виде:
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      Рис.7.3. Комплексирование гравитационного  и магнитного полей

Для определения весовой функции p(x–() представим уравнение (7.18) в виде суммы дискретно заданных полей и используем критерий Гаусса:
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Вычислив по соотношению (7.19) коэффициенты pj (–m(j(m) весовой функции, значения магнитного поля  ZM(xJ)  для комплексного тела найдем по формуле:
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а значения разностного поля вдоль профиля, характеризующего степень согласованности «наблюденных» гравитационного и магнитного полей, – по формуле:

(гм(xJ)=Zн(xJ)–ZM(xJ)                                 (7.21)

Выполнив изложенные вычислительные процедуры для заданных полей Zн и (gн в нашем примере, получена кривая (гм, отражающая дополнительный к комплексному телу возмущающий эффект, который по условию примера обусловлен верхним телом (см. рис. 7.3). Этот эффект выражен в виде условного магнитного поля, которое, согласно соотношению (7.16), может быть выражено через вторую вертикальную производную гравитационного потенциала верхнего тела   
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где Jк, (к – намагниченность и плотность комплексного тела. По этой формуле находим гравитационное поле верхнего возмущающего тела:
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В нашем примере для комплексного тела принято: Jк = 300(10-5 СГС, (к = 0,3 г/см3, и  Jк /f(к = 1,500. Вычисленное по формуле (7.19) соответствующее значение Jв /f(в для комплексного тела составило 1,446. Это значит, что вычисленное по (7.21) разностное поле  отличается от истинного поля, присущего локальному верхнему телу, на 3,6 %.

Таким образом, используя идею комплексного тела, удается с довольно высокой точностью выделить из наблюденного поля специфические возмущающие эффекты от неких  дополнительных, некомплексных тел. 

7.3. МЕТОДИКА  КОМПЛЕКСНОЙ  ИНТЕРПРЕТАЦИИ ГЕОЛОГИЧЕСКИХ  И  ГЕОФИЗИЧЕСКИХ  ДАННЫХ

Пусть на некоторой области R заданы: гравитационное и магнитное поля ((gн, Zн) и по ряду сейсмических профилей – сейсмическая граница (
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), отождествляемая с рельефом поверхности кристаллического фундамента (hФ), т. е. 
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, и нам необходимо на всей области R построить карту рельефа поверхности фундамента hФ(x, y).  Как известно, наблюденное гравитационное поле (gн содержит в себе информацию о рельефе фундамента и его вещественно-плотностных неоднородностей (ВС):  
[image: image342.wmf]BC

Г

H

Ф

Ф

ВС

g

g

h

f

g

D

+

D

=

=

D

)

,

(

. Магнитное поле Zн отражает магнитные неоднородности вещественного состава, т.е.   Zн = fм(BC).

Анализируя факторы, возмущающие сейсмическое, гравитационное и магнитное  поля, находим, что они связаны комплексными объектами: сейсмическое  и гравитационное – рельефом фундамента, гравитационное и магнитное – его вещественным составом. Таким образом, все три рассматриваемых поля связаны через общие для каждой пары полей факторы.

Отсюда вытекают два этапа решения задачи. Сначала необходимо выполнить комплексирование гравитационного и магнитного полей и на основании этого выделить поле (gРФ, обусловленное только фактором рельефа фундамента: 
[image: image343.wmf])

h

(

f

g

РФ

РФ

РФ

=

D

.  Далее можно уже сопоставлять  поле (gРФ и сейсмическое поле как обусловленные одним и тем же фактором.

Для выделения поля (gРФ рассмотрим гравимагнитную модель возмущающего воздействия вещественного состава фундамента как комплексного для гравитационного и магнитного полей фактора, которую опишем уравнением, например, вида (7.8):
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Весовую функцию pВС(r – r1) найдем по критерию Гаусса из соотношения  
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Тогда разностное поле
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есть поле (gРФ, обусловленное рельефом фундамента [разумеется, со всеми ошибками, вызванными степенью оправданности модели (7.24), заменой интеграла суммой и др.].

Далее рассматриваем комплексную сейсмогравитационную модель
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весовую функцию которой найдем из соотношения
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Вычислив по критерию (7.28) весовую функцию, для всей исследуемой территории R по формуле (7.27) строим  модель рельефа поверхности фундамента.

Анализируя изложенный ход решения задачи комплексирования трех геофизических полей, связанных попарно общими факторами, можно заключить, что оба этапа можно объединить в один, если в качестве комплексной модели принять 
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В этой модели второй член компенсирует мешающее влияние на связь наблюденного поля с сейсмической границей  вещественного состава фундамента (gВС, отображенного в наблюденном гравитационном поле:   
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. Отыскание весовой функции в моделе (7.29) осуществляется аналогично предыдущему.

Таким образом, изложенная теория комплексного геофизического тела может быть применена для решения двух задач: определения по наблюденным данным геофизических полей комплексных объектов и выделения из комплекса наблюденных полей геофизических полей, обусловленных наличием в разрезе некомплексных объектов. Решение обратной задачи по этим полям методом подбора позволяет построить физико-геологический разрез с информацией о структурном положении и физических свойствах комплексных и специфических возмущающих тел. Для практического применения изложенной теории и методики  комплексной  интерпретации геофизических полей и построения физико-геологического разреза Г. И. Каратаевым и С. В. Голобоковым разработаны концепция, структура, программно-алгоритмический состав и последовательность операций компьютерной системы GEIA. Система  реализована С. В. Голобоковым  на  персональных ЭВМ в диалоговом и автоматическом режимах на русском и английском языках. 
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