
Estymacja gêstoœci strumienia cieplnego metod¹ modelowañ
w³aœciwoœci termicznych oœrodka

Jan Szewczyk*

Estimation of the heat flow density using thermal parameter modeling. Prz. Geol., 49: 1083–1088.

S u m m a r y. The thermal field of the Earth and particularly the heat flow density (Q) is a valuable source of information on geodyna-

mic processes that occur in the Crust, conditions for hydrocarbon generation, and areas and formations promising for geothermal

energy. The uniqueness of geothermal data that are impossible to be verified, and high costs of geothermal investigations, are the main

reason why exploration and reprocessing of old data is the best way to obtain new interesting information. The setup of geophysical

and geological database for most of the Polish research boreholes is the principal justification for the proposal of a new method for

heat flow determination. This method will be more effective for determination of spatial distribution of heat flow in the Polish Low-

lands, as well as subsequently the entire Polish area.
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Pole termiczne Ziemi, a szczególnie powierzchniowy
rozk³ad gêstoœci strumienia cieplnego (Q) mo¿e byæ
Ÿród³em istotnych informacji o wg³êbnej budowie struktur
tektonicznych, warunkach generacji wêglowodorów, jak
równie¿ o obszarach i formacjach perspektywicznych dla
wykorzystania energii geotermalnej.

W przeciwieñstwie do wyników metod geofizycznych
opartych na pomiarach wykonywanych na powierzchni
Ziemi takich jak: metoda sejsmiczna, grawimetryczna,
magnetyczna czy elektrooporowa badanie pola cieplnego
mo¿e byæ niemal wy³¹cznie oparte na danych pomiaro-
wych pochodz¹cych z otworów wiertniczych.

Pomimo wykonania na obszarze Polski w okresie
powojennym pomiarów temperatury, w warunkach uzna-
wanych formalnie za stabilne, w kilkuset otworach wiertni-
czych, wartoœæ strumienia zosta³a wyznaczona dotychczas
zaledwie w 97 spoœród tych otworów (Plewa,1994; Plewa i
in.,1995). Wartoœci strumienia by³y obliczane na przestrze-
ni wielu lat przez wielu autorów stosuj¹cych zró¿nicowa-
ne, czêsto autorskie metody wyznaczania tego parametru.
Opracowywane na podstawie tych danych mapy strumie-
nia cieplnego mog¹ byæ z tego powodu w sposób istotny
zniekszta³cone lub w pewnych fragmentach ma³o wiary-
godne.

Unikatowoœæ badañ geotermicznych, wynikaj¹ca z bra-
ku mo¿liwoœci ich zweryfikowania czy powtórzenia,
wp³ywa na to, ¿e mimo powszechnych w¹tpliwoœci co do
wiarygodnoœci znacznej czêœci wyników, odrzucenie tych
danych jest z oczywistych powodów niemo¿liw¹ do przy-
jêcia alternatyw¹. Znaczne koszty badañ geotermicznych,
jak i coraz mniejsza liczba wykonywanych w Polsce g³êbo-
kich otworów wiertniczych wp³ywa na to, ¿e nie nale¿y
spodziewaæ siê istotniejszego wzrostu nowych danych
pomiarowych dotycz¹cych rozk³adu pola temperatur na
obszarze Polski. Eksploracja istniej¹cych danych, mimo
wspomnianych zastrze¿eñ co do ich jakoœci, wydaje siê
jedyn¹ drog¹ pozyskania nowych informacji w tym wzglê-
dzie.

Utworzenie w ostatnich latach cyfrowych baz danych
geofizycznych oraz geologicznych dla wiêkszoœci otwo-
rów badawczych z obszaru Polski, a tak¿e rozwój metod
interpretacji danych, w tym opracowanie w Pañstwowym
Instytucie Geologicznym systemu interpretacyjnego
GEOFLOG (Szewczyk, 1994, 1998), stworzy³o warunki
do zaproponowania alternatywnego w stosunku do dotych-
czas stosowanego, sposobu okreœleñ wartoœci strumienia.

Zintegrowana interpretacja danych geofizycznych oraz
geologicznych realizowana w wymienionym systemie
umo¿liwia nie tylko estymacjê takich wa¿nych parame-
trów ska³ jak ich gêstoœæ objêtoœciowa, czy prêdkoœæ fal
akustycznych, ale równie¿ przewodnoœæ ciepln¹ K, a w
konsekwencji równie¿ obliczenie wielkoœci strumienia
cieplnego (Szewczyk, 1998, 2000, 2001). Zastosowanie
proponowanej metody badañ mo¿e doprowadziæ do
dok³adniejszego poznania rozk³adu przestrzennego stru-
mienia cieplnego na obszarze Ni¿u Polskiego, a w dalszej
kolejnoœci na obszarze ca³ej Polski.

Obserwowany w ostatnim okresie rozwój g³êbokich
badañ geofizycznych maj¹cych na celu rozpoznania budo-
wy skorupy ziemskiej na obszarze Polski, zwi¹zanych
g³ównie z realizacj¹ miêdzynarodowych sejsmicznych
projektów badawczych POLONAISE’97 oraz
CELEBRATION 2000 (Guterch i in., 2001) wp³ywa na to,
¿e pojawia siê potrzeba uwzglêdnienia w procesie interpre-
tacji, równie¿ danych dotycz¹cych badañ pola cieplnego
(Majorowicz i in., 2001). Efekty realizacji proponowanych
badañ z zakresu geotermiki mog¹ mieæ istotne znacznie w
wymienionych pracach interpretacyjnych.

Wyznaczanie wielkoœci strumienia cieplnego Q

Najpowszechniej stosowanym sposobem okreœlania
wielkoœci strumienia cieplnego (Q) jest jego obliczanie na
podstawie pomiarów temperatury mierzonych w otworach
wiertniczych w warunkach ich stabilnoœci termicznej (Tu)
oraz okreœlanych na podstawie laboratoryjnych badañ
rdzeni wiertniczych wartoœciach wspó³czynników prze-
wodnoœci cieplnej (K). Dla przypadku strumienia stacjo-
narnego (Q = const), dla uk³adu p³askorównoleg³ych
warstw przewodz¹cych, przy istnieniu jedynie sk³adowej
konduktywnej strumienia, relacja miêdzy tymi parametra-
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mi dla dowolnej g³êbokoœci wzd³u¿ osi otworu ma postaæ
równania Fouriera:

Q = –K × ¶T/¶h [1]

Wyznaczaj¹c na podstawie pomiarów na rdzeniach
wartoœci przewodnoœci cieplnej K(hi) oraz obliczaj¹c na
podstawie pomiarów temperatury odpowiadaj¹c¹ tym
g³êbokoœciom wielkoœæ jej gradientu (G = ¶T/¶h) mo¿emy
uzyskaæ informacje o wartoœci strumienia Q na danej
g³êbokoœci (Haenel i in.,1988):

Q = K(h1)×G(h1) = ... = K(hn)× G(hn) = const [2]

W praktyce realizacja tej operacji ze wzglêdu na b³êdy
wyznaczania obydwu wystêpuj¹cych w tej zale¿noœci
parametrów prowadzi zazwyczaj do bardzo rozbie¿nych
wyników, co w du¿ej czêœci przypadków mo¿e w sposób
znacz¹cy przekraczaæ oczekiwany dopuszczalny maksy-
malny b³¹d oceny wielkoœci strumienia. Uwa¿a siê, ¿e
g³ównym Ÿród³em b³êdów jest niezachowany stan równo-
wagi termicznej w otworze, w trakcie realizacji pomiarów.
Brak praktycznej mo¿liwoœci weryfikacji wyników

wp³ywa na to, ¿e uzyskiwane dane budz¹ od lat powa¿ne
w¹tpliwoœci co do swojej wiarygodnoœci (Plewa, 1994).

�ród³a b³êdów pomiarów temperatury
oraz ocena ich wielkoœci

B³¹d w okreœleniach zarówno gradientu temperatury,
jak i wielkoœci wspó³czynnika przewodnoœci cieplnej pro-
wadzi do b³êdnego szacowania wielkoœci strumienia:

)Q = ± [)K(hi)×G(hi) + )G(hi) × K(hi)] [3]

gdzie: DK, DG —. b³êdy okreœleñ, odpowiednio warto-
œci K oraz G dla g³êbokoœci hi.

Wielkoœæ b³êdu w wyznaczeniu wartoœci strumienia ma
swoje Ÿród³o w wystêpowaniu dwu sprzecznych warun-
ków, tj. pomiar K jest tym dok³adniejszy im mniejszy jest
badany interwa³ profilu, odwrotna sytuacja ma miejsce
przy oznaczeniach wartoœci gradientu. Wybór w³aœciwego
rozwi¹zania tego problemu ma zazwyczaj charakter bardzo
subiektywny.

�ród³a b³êdów obydwu omawianych wielkoœci maj¹ w
najogólniejszym ujêciu charakter pomiarowy, b¹dŸ przy-
rodniczy. Zdecydowan¹ wiêkszoœæ pomiarów geotermicz-
nych w Polsce wykonano w latach 1966–1985 z
zastosowaniem prostych, lecz ma³o dok³adnych termome-
trów elektrycznych typu ETMI lub TEG-2. Wiêkszoœæ tych
pomiarów wykonano w otworach badawczych Pañstwo-
wego Instytutu Geologicznego. W wielu przypadkach —
szczególnie, gdy zakres mierzonych temperatur przekra-
cza³ 100oC mierzone wartoœci temperatur wykracza³y poza
obszar liniowej pracy sond pomiarowych. Innym najczê-
œciej wymienianym i dyskutowanym Ÿród³em b³êdów
pomiarów by³y warunki ich wykonywania odbiegaj¹ce w
sposób znacz¹cy od zak³adanych warunków stacjonar-
nych. Obszerne omówienie Ÿróde³ b³êdów pomiarów tem-
peratur uwzglêdniaj¹cym realia pomiarów wykonywanych
w Polsce przedstawione zosta³o w monograficznej pracy

Plewy (1994).
W praktyce pomiarowej stosowanej w

Polsce przyjêto, ¿e dla ustabilizowania siê
warunków termicznych w otworze wiertni-
czym czas stabilizacji powinien siêgaæ
10–12 dni. Czêstym, rzeczywistym powo-
dem braku równowagi termicznej w otwo-
rze wiertniczym mog³o byæ nie ujawniane
przez obs³ugê wiercenia wznowienie,
przed wykonaniem pomiarów temperatury,
cyrkulacji p³uczki wiertniczej.

Niestacjonarnoœæ strumienia cieplnego
mo¿e mieæ równie¿ swoje przyczyny w ist-
nieniu przep³ywu wód z³o¿owych w pozio-
mach wodonoœnych lub te¿ cyrkulacja wód
w przestrzeni pozarurowej zwi¹zana z nie-
dostatecznym zacementowaniem rur
ok³adzinowych (vide ryc.3). Szczególnie
niepo¿¹danymi i trudnymi do uwzglêdnie-
nia s¹ b³êdy pomiarowe zwi¹zane z
niew³aœciw¹ kalibracji przyrz¹dów pomia-
rowych. Przedstawiana w artykule metoda
badañ, ze wzglêdu na mo¿liwoœæ aktywne-
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Ryc. 1. Zale¿noœæ okre-
œlonej laboratoryjnie prze-
wodnoœci cieplnej od poro-
watoœci ca³kowitej dla pia-
skowców (Birgaud i in.,
1990)
Fig. 1. The relationship
between laboratory deter-
mined thermal conduc-
tivity and total porosity
for sandstones (after Bir-
gaud et al., 1990)

g³
êb

ok
oœ

æ
[m

]
d

ep
th

[m
]

0

2000

4000

6000
0 10 20 30 40 50

porowatoœæ [%]
porosity [%]

Ryc. 2. Zale¿noœæ porowatoœci ca³kowitej okreœlonej na podstawie badañ laboratoryj-
nych od g³êbokoœci dla utworów osadowych Ni¿u Polskiego (Szewczyk, 2000)
Fig. 2. The relationship between laboratory determined total porosity and depth for
sedimentary rocks from the Polish Lowlands (after Szewczyk, 2000)



go szukania najbardziej prawdopodobnych rozwi¹zañ,
mo¿e byæ bardzo u¿yteczna przy rozwi¹zywaniu wymie-
nionych problemów.

Wyznaczenia wartoœci wspó³czynnika
przewodnoœci cieplnej K

Drugim parametrem niezbêdnym dla obliczenia stru-
mienia cieplnego, poza pomiarem temperatury, s¹ informa-
cje dotycz¹ce przewodnoœci cieplnej ska³ (K). Badania
takie s¹ zazwyczaj wykonywane na próbkach pobranych z
rdzeni wiertniczych o wymiarach 30 x 15 mm. Pomijaj¹c
niebagateln¹ sprawê w¹tpliwej porównywalnoœci pomia-
rów wykonywanych przez ró¿ne laboratoria (informacja
ustna — Karwasiecka, 2001) czy te¿ relacji wyników uzy-
skiwanych w warunkach laboratoryjnych w stosunku do
wyników w warunkach in situ — najwa¿niejszym proble-
mem badawczym pozostaje niedostateczna na ogó³ repre-
zentatywnoœæ wyników badañ (Griffiths i in.,1992).
Niejednorodnoœæ sk³adu petrograficznego oraz
w³aœciwoœci petrofizycznych wiêkszoœci ska³ wp³ywa na
to, ¿e nieliczne oznaczenia wartoœci K s¹ z regu³y nierepre-
zentatywne dla badanych rdzeni wiertniczych, a tym bar-
dziej dla wiêkszych odcinków profilu, dla których
dokonywane jest obliczenie gradientu temperatury G.

Zdecydowanie ró¿na skala obserwacji wielkoœci
wystêpuj¹cych w relacji [2] wp³ywa na to, ¿e zak³adana
sta³oœæ tej relacji, na ogó³ odbiega od przyjmowanego
za³o¿enia w tym wzglêdzie. Innym bardzo znacz¹cym
czynnikiem jest fakt istnienia bardzo niewielkiej liczby
wiarygodnych wyników okreœleñ wartoœci wspó³czynnika
K. Zazwyczaj liczba takich oznaczeñ dla analizowanych
otworów siêga od kilku do kilkunastu, a bardzo rzadko kil-
kudziesiêciu oznaczeñ. Ponadto wiêkszoœæ takich ozna-
czeñ zosta³a dokonana dla obszarów zag³êbii górniczych
— dla obszaru Ni¿u Polskiego liczba takich badañ jest zde-
cydowanie mniejsza.

Obliczenie syntetycznego profilowania
temperatury (Tu_s)

Obserwowany w warunkach stacjonarnych g³êboko-
œciowy rozk³ad temperatury jest, jak to wynika z zale¿noœci
[1], funkcj¹ wielkoœci strumienia Q oraz wartoœci
wspó³czynnika przewodnoœci cieplnej K ska³ tworz¹cych
profil. Ze wzglêdu na zak³adan¹ stacjonarn¹ wartoœæ stru-
mienia Q w danym otworze wiertniczym temperatura na
g³êbokoœci h mo¿e byæ okreœlona na podstawie zale¿noœci
Bullarda (1954):

T(h) = T(ho) + Q×
Dh

K

i

ii

n

=

å
1

[4]

gdzie: T(ho) — znana temperatura pocz¹tkowa na
g³êbokoœci ho,

Ki — wartoœæ wspó³czynnika przewodnoœci na g³êbo-
koœci hi,

Dhi — mi¹¿szoœæ warstwy o okreœlonych parametrach
przewodnoœci cieplnej na g³êbokoœci hi.

Okreœlenie g³êbokoœciowego rozk³adu wartoœci K dla
ca³ego profilu w danym otworze wiertniczym pozwala na
obliczenie wartoœci temperatury na dowolnej g³êbokoœci.

Porównuj¹c obliczone tym sposobem temperatury z
temperaturami bezpoœrednio mierzonymi w otworze wiert-
niczym mo¿emy metoda iteracyjn¹ szukaæ wartoœæ stru-
mienia Q, dla której wystêpuje najlepsza zgodnoœæ
wartoœci obliczonych z obserwowanymi.

Jak wynika z zale¿noœci [4] posiadanie wiarygodnych
informacji o rzeczywistych wartoœciach temperatury w
dwóch dowolnych punktach profilu oraz g³êbokoœciowej
zmiennoœci wspó³czynnika K pozwala na oszacowanie
wartoœci strumienia Q. Informacje dotycz¹ce temperatur
mog¹ pochodziæ, np. z pomiarów temperatur maksymal-
nych (ang. BHT), temperatur, tzw. przypowierzchniowej
strefy neutralnej (ang. GST), b¹dŸ te¿ temperatur p³ynów
z³o¿owych mierzonych w trakcie opróbowañ poziomów

1085

Przegl¹d Geologiczny, vol. 49, nr 11, 2001

LITH VOL
POROWATOŒÆ [%]

POROSITY [%]

KALCYT [%]
CALCITE [%]

DOLOMIT [%]
DOLOMITE [%]

TEMPERATURA [degC]
TEMPERATURE [degC]

0 10 20 30

K [W/m degK]

0 3 6 20 40 60

Tu_s

Tu

Cyrkulacji wód
z³o¿owych poza rurami

Circulation of water
outside casing

Q = 59,72 mW/m2

500

Ryc. 3. Zestawienie g³êbokoœciowe danych litolo-
gicznych oraz petrofizycznych dla otworu Brzeœæ
Kujawski IG-2 s³u¿¹cych do obliczeñ przewodno-
œci cieplnej (K). Pokazano zestawienie obliczo-
nych (Tu_s) oraz mierzonych (Tu) wartoœci
temperatury w warunkach uznawanych za stabilne
(nominalny czas stabilizacji — 11 dni). Wskazano
strefê prawdopodobnej cyrkulacji wód
z³o¿owych.LITH — wiertniczy profil litologiczny
wraz z odcinkami rdzeniowanymi, VOL — obli-
czony objêtoœciowy profil litologiczny, F — poro-
watoœæ ca³kowita obliczona (krzywa ci¹g³a) oraz
na podstawie badañ laboratoryjnych (punkty)
Fig. 3. Lithologic and petrophysical data from well
Brzeœæ Kujawski IG-2 as input data for calculating
thermal conductivity (K). The synthetic (Tu_s) and
observed (Tu) thermal logs for thermal stable con-
ditions (stability time — 11 days) are shown. Zone
of probable circulation of water outside casing is
shown. LITH — lithologic profile with cored inte-
rvals, VOL — calculated bulk lithologic profile, F
— total porosity calculated (line) and laboratory
determined (points)



zbiornikowych (ang. DST) Dla najbardziej obiektywnej
oceny temperatur powinny byæ brane pod uwagê informa-
cje pochodz¹ce ze wszystkich wymienionych Ÿróde³.

A¿eby uzyskaæ mo¿liwoœæ prowadzenia powy¿szych
modelowañ niezbêdne jest okreœlenie zmiennoœci g³êboko-
œciowej wartoœci wspó³czynnika przewodnoœci cieplnej K
dla ska³ wystêpuj¹cych w ca³ym badanym profilu.

Estymacja wartoœci wspó³czynnika
przewodnoœci cieplnego K

Wartoœæ wspó³czynnika K jest funkcj¹ sk³adu mineral-
nego ska³ oraz ich cech strukturalnych oraz teksturalnych.
W tab. 1 podano informacje o wartoœciach wspó³czynnika
K dla wybranych minera³ów ska³otwórczych oraz najpow-
szechniej wystêpuj¹cych ska³ osadowych oraz krystalicz-
nych. Czynnikiem, który w sposób najsilniejszy wp³ywa na
wielkoœæ przewodnoœci ska³ jest ich porowatoœæ ca³kowita
F (Griffiths i in., 1992, Barker 1996). Na ryc. 1 zosta³
przedstawiony zaczerpniêty z pracy Brigauda i in. (1990)
przyk³ad zestawienia, uzyskanych na podstawie pomiarów
laboratoryjnych, wartoœci wspó³czynników przewodnoœci
cieplnej z porowatoœci¹ ca³kowit¹ piaskowców.

Wysoka porowatoœæ ska³ osadowych w utworach zale-
gaj¹cych do g³êbokoœci ok. 3000 m jest podstawowym
czynnikiem ró¿nicuj¹cym wartoœæ wspó³czynnika K dla
tych utworów. Na ryc. 2 zosta³a przedstawiona zmiennoœæ
porowatoœci ca³kowitej utworów piêtra osadowego na
obszarze Ni¿u Polskiego (Szewczyk, 2000). W tym te¿
przedziale g³êbokoœci wystêpuj¹ najwiêksze zró¿nicowa-
nie wartoœci wspó³czynnika K zwi¹zane z tym czynnikiem.
Kolejnym sk³adnikiem ska³ wp³ywaj¹cym w sposób istot-
ny na wartoœæ tego wspó³czynnika jest obecnoœæ mine-
ra³ów ilastych. Obydwa wymienione sk³adniki w sposób
bardzo znacz¹cy wp³ywaj¹ na obni¿enie wartoœci
wspó³czynnika K.

Znaj¹c udzia³ objêtoœciowy poszczególnych sk³adni-
ków litologicznych w badanej skale mo¿na okreœliæ efek-
tywn¹ wartoœæ wspó³czynnika przewodnoœci cieplnej K.

Stosowane s¹ ró¿ne modele oœrodka pozwalaj¹ce na
dokonanie takich obliczeñ (Brigaud i in.,1990; Griffiths i
in.,1992). Liczne empiryczne jak i teoretyczne badania
zwi¹zków miêdzy sk³adem mineralnym ska³ osadowych,
ich struktur¹ a tak¿e wielkoœci¹ i charakterem przestrzeni
doprowadzi³y do okreœlenia modeli matematycznych
pozwalaj¹cych na estymacjê przewodnoœci cieplnej ska³ na
podstawie danych dotycz¹cych ich modelu objêtoœciowe-
go porowej (Brigaud i in.,1990; Griffiths i in.,1992; Barker
C., 1996). W opracowanym w Pañstwowym Instytucie
Geologicznym systemie GEOFLOG istnieje mo¿liwoœæ
okreœlenia objêtoœciowej zawartoœci wiêkszoœci podstawo-
wych sk³adników ska³ w badanych profilach wierceñ
uwzglêdniaj¹cej równie¿ ich cechy strukturalne, jak i tek-
sturalne (Gientka i in., 1996). Tak opracowane modele ska³
s¹ wykorzystywane dla estymacji profilowañ prêdkoœci
akustycznych oraz gêstoœci objêtoœciowych (Szew-
czyk,1998, 2000). Modele te mog¹ byæ równie¿ stosowane
dla obliczañ wartoœci K in situ na podstawie dowolnych
formu³ interpretacyjnych uwzglêdniaj¹cych zarówno typy
litologiczne badanych ska³, ich przynale¿noœæ stratygra-
ficzn¹, jak te¿ zakres temperatur oraz ciœnieñ, dla których
mog¹ byæ estymowane wartoœci okreœleñ wspó³czynnika

przewodnoœci. Obliczone tym sposobem wartoœci odnosz¹
siê do ca³ego profilu reprezentuj¹c równoczeœnie objêtoœæ
ska³ o kilka rzêdów wielkoœci wiêksz¹ od objêtoœci próbek
badanych w warunkach laboratoryjnych. Na ryc. 3 zosta³
przedstawiony przyk³ad obliczeñ wspó³czynników K oraz
wygenerowane na tej podstawie syntetyczne profilowanie
temperatury. Dla porównania zosta³ przedstawiony pomiar
temperatury zarejestrowany bezpoœrednio w badanym
otworze w warunkach uznawanych za stacjonarne (czas
stójki 12 dni). Rozbie¿noœci obu krzywych obserwowane
w interwale 250–1150 m s¹ prawdopodobnie wynikiem
cyrkulacji wód z³o¿owych w odcinku z niew³aœciwie zace-
mentowanymi rurami ok³adzinowymi.

Obliczenie strumienia cieplnego (Q)

Obliczaj¹c wartoœci przewodnoœci K dla badanego pro-
filu oraz zak³adaj¹c stacjonarny charakter strumienia ciepl-
nego Q mo¿emy w przypadku znajomoœci temperatury w
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Ryc. 4. Zestawienie wyników obliczonego syntetycznego profilo-
wania temperatury oraz strumienia cieplnego (Q) z wynikami
pomiarów temperatury w warunkach uznawanych za ustabilizo-
wane (otwór Warka IG-1, czas stabilizacji — 14 dni. GEO — pro-
fil geofizyczny. Pokazano strefy ogrzania oraz wych³odzenia
otworu
Fig. 4. The relationship between calculated synthetic thermal log
and heat flow (Q) and observed thermal log (well: Warka IG-1,
stability time — 14 days). GEO — geophysical profile. Heating
and cooling zones of profile are shown



dowolnym punkcie „startowym” profilu obliczyæ na pod-
stawie zale¿noœci [4] wartoœæ temperatury dla ca³ego profi-
lu. Obliczenia te mog¹ dotyczyæ zarówno odcinka
znajduj¹cego siê poni¿ej, jak powy¿ej g³êbokoœci punktu
pocz¹tkowego. Najlepiej, gdy wybór temperatury „starto-
wej” nastêpuje w odcinku profilu w najmniejszym stopniu
zaburzonym procesem wiercenia. Nie powinien to byæ

odcinek w górnej czêœci profilu „ogrzany” w wyniku cyr-
kulacji p³uczki, ani te¿ odcinek dolny „oziêbiony” w wyni-
ku dzia³ania tego czynnika. Przyk³ad takiej sytuacji zosta³
zaprezentowany na ryc. 4, na którym przedstawiono
zarówno wykres temperatury obliczony omawian¹ metod¹,
jak i temperatury bezpoœrednio mierzonej w warunkach
uznawanych formalnie za stacjonarne (czas stójki 14 dni).
Zestawienia temperatur obliczonych (Tu_s) z wartoœciami
obserwowanymi w otworze wiertniczym (Tu), a tak¿e obli-
czon¹ w powy¿szy sposób wartoœci¹ strumienia Q — ilu-
struje m.in. ryc. 5. Jest tu obserwowana bardzo wysoka
zgodnoœæ obydwu omawianych wielkoœci. Ze wzglêdu na
d³ug¹ stójkê otworu by³ on dro¿ny jedynie w górnej czêœci
badanego profilu.

Porównuj¹c obliczone wartoœci temperatur z wynikami
bezpoœrednich pomiarów temperatury — mo¿emy metod¹
iteracyjn¹ z du¿¹ dok³adnoœci¹ okreœliæ wielkoœci strumie-
nia cieplnego w danym otworze wiertniczym. W przeci-
wieñstwie do klasycznej metody obliczenia Q, polegaj¹cej
na jego okreœleniu dla wydzielonych odcinków profilu na
podstawie przewodnoœci termicznej oraz gradientu tempe-
ratury, jest stosowane iteracyjne dopasowanie analizowa-
nych danych dla ca³ego analizowanego profilu wiercenia.
Warto zwróciæ uwagê, ¿e w przeciwieñstwie do metody
opartej na danych laboratoryjnych obydwa parametry
decyduj¹ce o dok³adnoœci wyznaczenia wartoœci Q maj¹
zbli¿on¹ reprezentatywnoœæ (gdy¿ s¹ obliczane na podsta-
wie danych karota¿owych). Uzyskiwane dane pozwalaj¹
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Ryc. 5. Zestawienie wyników obliczonych oraz obserwowanych
wartoœci temperatur w warunkach bliskich zachowania stanu
równowagi termicznej (Debrzno IG-1, czas stabilizacji — 14
dni). Powy¿ej g³êbokoœci 1000 m widoczne niewielkie ogrzanie
otworu
Fig. 5. The depth distribution of synthetic and observed thermal
logs for near steady-state thermal conditions (well: Debrzno
IG-1, stability time — 14 days). Above 1000 m deep a small tem-
perature increase is observed
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Ryc. 6. Porównanie obliczonych oraz obserwowanych wartoœci
temperatur dla otworu Uniejów IGH-1 (czas stabilizacji — 11
dni). Kalibracja obliczonych wartoœci temperatury na podstawie
mierzonej w trakcie opróbowañ temperatury wód z³o¿owych w
interwale 1927– 2079 m
Fig. 6. The relationship between synthetic and observed thermal
logs in well Uniejów IGH-1 (stability time — 11 days). Calibra-
tion of synthetic log based on the temperature of water observed in
steam test carried out within an interval of 1927—2079 m

Minera³ W/m/ deg K Ska³a W/M/deg K

Kwarc 7,8 Piaskowiec 1,9–7,4

Kalcyt 3,4 I³owiec 1,8

Halit 5,9 Mu³owiec 1,5–2,3

Anhydryt 5,1 Kreda 2,9

Gips 1,1 Margiel 0,9–2,8

Woda 0,6 Wapieñ 1,9–3,0

Ropa 0,2 Dolomit 1,9–5,4

Gaz 0,1 Granit 2,2–3,4

Tab. 1. Przewodnoœæ cieplna wybranych minera³ów i ska³
(Brigauda i in., 1990)
Table 1. Heat conductivity in selected minerals and rocks
(Brigauda i in., 1990)



równoczeœnie na jednoznaczn¹ ocenê poprawnoœci wyko-
nanych bezpoœrednich pomiarów temperatury. Wa¿nym
punktem kontrolnym poprawnoœci obliczanych wartoœci
temperatur s¹ wartoœci temperatur dla tzw. przypowierzch-
niowej neutralnej strefy temperatur (GST). Informacje o
rozk³adzie temperatur w tej warstwie na obszarze Polski
mo¿na znaleŸæ w pracy Królikowskiego i Stajniaka (1994).

�ród³em informacji o rzeczywistych temperaturach
oœrodka, mog¹ byæ — jak ju¿ wspomniano — zarówno
bezpoœrednie pomiary temperatury w warunkach ustalonej
równowagi (ograniczone np. do fragmentów profilu, w
którym s¹ one uznawana za wiarygodne), pomiary tempe-
ratury mediów z³o¿owych dop³ywaj¹cych do otworu w
trakcie opróbowañ poziomów zbiornikowych, pomiary
wykonywane termometrami maksymalnymi, jak równie¿
pomiary termiczne w warunkach nieustalonych (z zastrze-
¿eniami ograniczeñ zwi¹zanymi z charakterem pomiarów).

Na ryc. 6 przedstawiono przyk³ad zestawienia obliczo-
nego profilowañ temperatury z bezpoœrednim pomiarem
temperatury. Jako punkt „kalibruj¹cy” zosta³a wybrana
wartoœæ temperatury wód zarejestrowana w trakcie opró-
bowania utworów kredy dolnej w interwale 1927–2079 m
(wyp³yw 65 m3/h o temperaturze 67oC). Bezpoœredni
pomiar temperatury jest wyraŸnie zaburzony w górnej czê-
œci profilu( H<600 m), co mo¿e œwiadczyæ o braku równo-
wagi termicznej w otworze w chwili jego wykonywania.

Zakres zastosowañ metody

Istnienie modelu litologiczno-objêtoœciowego ska³y
pozwala na obliczenie m.in. wartoœci wspó³czynnika K in

situ dla dowolnego punktu profilu. Pozwala to, po przyjê-
ciu odpowiednich warunków brzegowych, zarówno na
obliczenie syntetycznego profilowania termicznego, jak i
wielkoœci strumienia cieplnego.

Zbli¿ony, lecz uproszczony wariant omówionej meto-
dy okreœleñ wartoœci strumienia Q stosowany by³ wcze-
œniej m.in. przez Jonesa i Majorowicza (1989),
Majorowicza i in.(1986, 1990), Griffithsa i in.(1992), Gor-
dienkê i in.(1996), Clausera (1999), a tak¿e Bruszewsk¹ i
in.(2000). Prezentowana metoda ze wzglêdu na iloœciowe
rozpoznanie litologiczno-petrofizyczne ska³ profilu
pozwala na znacznie dok³adniejsze okreœlanie wartoœci
wspó³czynnika przewodnoœci cieplnej, a w konsekwencji
równie¿ wartoœci strumienia cieplnego.

Zastosowanie powy¿szej metody modelowañ geoter-
micznych pozwoli na:

� Podniesienie dok³adnoœci okreœleñ wartoœci
wspó³czynnika K oraz przyjêcie jednakowych kryteriów
jego okreœlania, prowadzi do ujednolicenia sposobu okre-
œlania wielkoœci strumienia cieplnego;

� Mo¿liwoœæ aktywnej weryfikacji poprawnoœci
pomiarów temperatury wykonanych w otworach archiwal-
nych;

� Uzyskiwanie mo¿liwoœæ okreœlania wielkoœci stru-
mienia dla otworów, w których nie wykonano pomiarów
termicznych w warunkach ustalonej równowagi cieplnej;

� Prowadzenie modelowañ z zakresu wp³ywu czynni-
ków hydrogeologiczynych oraz paleoklimatycznych na
wielkoœæ strumienia cieplnego;.

Zastosowanie omówionej metody dla interpretacji
archiwalnych danych geotermicznych stwarza szansê na
konstrukcjê mapy strumienia cieplnego dla obszaru Polski
opart¹ na jednakowych i spójnych danych wejœciowych. W

zwi¹zku z realizowanymi obecnie pracami zwi¹zanymi z
interpretacj¹ wyników badañ sejsmologicznych wykona-
nych w miêdzynarodowych projektach badawczych
POLONAISE’97 oraz CELEBRATION 2000 (Guterch i
in., 2001) dane geotermiczne bêd¹ istotnym elementem
poznawczym przy kompleksowej interpretacji wszystkich
wyników badañ. Powy¿sza koncepcja badawcza zosta³a
przedstawiona ostatnio przez Majorowicza i in. (2001).

Autor chcia³by równoczeœnie podziêkowaæ dr. J.A. Majoro-
wiczowi za zachêtê do prowadzenia powy¿szych badañ, jak rów-
nie¿ za twórcze dyskusje, które w sposób istotny przyczyni³y siê
do efektywnoœci uzyskanych rozwi¹zañ.
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