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Zusammenfassung

Die Bohrung Allermöhe 1 bei Hamburg wurde im Jahr 1998 abgeteuft, um aus dem dort
in 3300 m Tiefe anstehenden Rhät-Sandstein Thermalwasser für geothermische Heizzwecke
zu fördern. Porosität und Permeabilität des Speichergesteins waren jedoch durch massive
Anhydrit-Zementation so stark reduziert, dass ein wirtschaftlicher Betrieb der geplanten
geothermischen Heizzentrale (GHZ) an diesem Standort nicht möglich war. Da eine ähn-
lich starke Anhydrit-Zementation des Rhät nur aus der Bohrung Neuruppin 1 bekannt
war, stellte sich die Frage nach der Häufigkeit des Auftretens solcher Phänomene und dem
damit verbundenen Aufschlussrisiko. Aufgrund der retrograden Löslichkeit von Anhydrit
sind Entstehungsszenarien wahrscheinlich, welche eine Ausfällung von CaSO4 durch Tem-
peraturabnahme bewirken. Die Belastbarkeit solcher Hypothesen lässt sich mit Hilfe der
Simulation reaktiver Strömung untersuchen. Voraussetzung hierfür ist jedoch eine an ex-
perimentellen Daten kalibrierte Reaktionskinetik, welche die Lösung und Ausfällung von
Anhydrit bei hohen Temperaturen und Salinitäten beschreibt. Aufrund des Mangels an
entsprechenden Daten wurde an der TU-Clausthal ein Kernflutungsversuch konzipiert, um
die Ausfällung von Anhydrit in einem Kern aus Bentheimer Sandstein unter Reservoir-
bedingungen zu untersuchen. Die zeitliche Entwicklung der Zementation konnte mit Hil-
fe von röntgentomographischen Aufnahmen während des Experiment beobachtet werden.
Die Auswertung des Versuches ergab, dass die Anhydrit-Ausfällung durch eine porenra-
dienabhängige Keimbildungswahrscheinlichkeit geprägt ist und erst bei CaSO4-Übersätti-
gungen von mehr als 1,5 geschieht. Durch diesen Prozess entstehen periodische Zementa-
tionsmuster im Kern, die in gleicher Weise auch in Proben aus der Bohrung Allermöhe 1
und Neuruppin 1 gemessen wurden.

Aus den Ergebnissen dieses Versuches wurde eine statistische, keimbildungsgesteuerte
Reaktionskinetik entwickelt, mit welcher die Entstehung und das Wachstum von Anhydrit-
Kristallen genauso wie im Exeriment beschrieben werden kann. Diese Kombination von
Kontinuums-Theorie und statistischen Nukleationsprozessen ist ein neuer Ansatz, womit
Keimbildungsprozesse auf makroskopischer Skala simuliert werden können, und der darüber
hinaus eine plausible Erklärung für die in Bohrkernen gemessenen periodischen Zementa-
tionsmuster in grobporigen Sedimenten liefert.

Die Simulation reaktiver Strömung auf Reservoirskala zeigt, dass als Entstehungsszena-
rien der Anhydrit-Zementation episodische Hochtemperaturereignisse wahrscheinlich sind,
wobei heiße Fluide aus tieferen Reservoiren durch vertikale Klüfte in Richtung Erdober-
fläche strömen und im Rhät-Aquifer austreten. Das im kühleren Formationswasser des Rhät
gelöste Kalziumsulfat fällt dort aus, wo die Gesteinsmatrix durch die aus den Klüften aus-
tretenden heißen Fluide erwärmt wird. Die auf diese Art verursachte Zementation ist ein
Ereignis, dessen Auswirkung auf die unmittelbare Umgebung der Störungszone beschränkt
bleibt. Die Permeabilität solch eines zementierten Reservoirs kann durch Verpressen einer
kalten, salzhaltigen Sole verbessert werden. In dieser Arbeit wurde erstmals untersucht, wie
durch eine kombinierte chemische und mechanische Stimulation die Permeabilität zemen-
tierter Reservoire unter geeigneten Bedingungen um Größenordnungen verbessert werden
kann.
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Abstract

Precipitation of minerals in hydrothermal reservoirs can decrease porosity and permeability
significantly. In these cases, the amount of hot water produced by hydrothermal heat
mining installations is far too low for an economical use of the resource. Massive anhydrite
cementation of formerly highly porous sandstones was found at two locations within the
North German Basin. These examples illustrate that the processes causing pore space
clogging need to be understood in more detail in order to reduce the exploration risk with
respect to heat mining.

Due to the lack of solubility data of anhydrite at high temperatures (> 100 ◦C) and sali-
nities (> 100 g NaCl L−1), a core flooding experiment was performed in order to determine
kinetic rate law parameters for reactive flow simulations. A Bentheim sandstone core was
flooded with a highly saline NaCl solution oversaturated with respect to CaSO4. A spati-
ally constant thermal gradient was maintained in the core increasing from 70 ◦C at the core
inlet to 123 ◦C at the core outlet. Because CaSO4 is less soluble at higher temperatures,
anhydrite was expected to precipitate towards the outlet of the sandstone core. From time
to time during the experiment the core was scanned by X-ray tomography to investigate
the temporal development of crystal growth. Under experimental conditions, precipitation
of anhydrite can only occur at high core temperature, where the CaSO4 supersaturation
Ω exceeds a threshold value of Ω = 1.5. As a result, the anhydrite distribution within the
core has a periodical cementation pattern: The growth of anhydrite crystals reduces the
supersaturation of CaSO4, and thus inhibits further growth in the direction of flow, until
fluid mixing by diffusion compensates for the concentration deficit again.

The core flooding experiment was simulated applying (1) the Pitzer activity-coefficient
approach suited for solutions at high ionic strength, (2) a new developed stochastic ap-
proach for anhydrite nucleation, which incorporates a relationship between nucleation pro-
bability, supersaturation and pore size-distribution, and (3) a reaction rate law which
considers a coupling between crystal surface area and reaction rate. The simulation fits the
experimental data well. The low nucleation probability and the threshold supersaturati-
on value for precipitation cause a cementation pattern similar to the pattern in the core
flooding experiment, but on a much larger spatial scale.

Large scale reservoir simulations suggest that minerals such as anhydrite may clog the
pore space near of fault zones which had been activated temporarily by seismic events.
Without an additional heat event, anhydrite will only precipitate in small amounts where
strata-bound flow is directed down-dip into deep and warmer regions of the reservoir.

However, the productivity of a massive cemented reservoir can be increased by chemical
stimulation, i. e. the forced dissolution of anhydrite around the borehole and on fracture
walls in response to the injection of cold brines.
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1 Einleitung

Der weltweit zunehmende Verbrauch fossiler Brennstoffe hat unabsehbare Auswirkungen
auf das Erdklima zur Folge. Die bei der Verbrennung von Kohle und Erdöl emittier-
ten Treibhausgase, insbesondere Kohlendioxid (CO2), gelten als Auslöser der globalen
Erwärmung. Um diesem Trend entgegenzuwirken, schreibt das Kioto-Protokoll zur Ausge-
staltung der Klima-Rahmenkonvention der Vereinten Nationen verbindliche Ziele für die
Verringerung der anthropogen verursachten Emission um durchschnittlich 5, 2 % bis zum
Jahr 2012 bezüglich der Emission des Jahres 1990 fest. Die Bundesrepublik Deutschland
hat sich mit der Ratifizierung des Protokolls im Jahr 2002 dazu verpflichtet, den Ausstoß
von Treibhausgasen bis 2012 um 21 % gegenüber dem Stand von 1990 zu senken (BMU,
2002). Dieses Ziel soll u. a. durch eine intensivere Nutzung regenerativer Energiequellen
(Sonne, Wind, Wasser und Geothermie) erreicht werden, wobei ihr Anteil am Gesamtener-
gieverbrauch bis 2020 auf mindestens 20 % erhöht werden soll.

Gegenüber konventionellen Energieträgern haben regenerative Energiequellen den Nach-
teil, dass sie nicht immer dort erschlossen werden können, wo Energiebedarf besteht. Die
Gewinnung von elektrischer Energie aus Erdwärme ist ohne besondere technische Maß-
nahmen beispielsweise nur an Standorten möglich, wo an der Erdoberfläche austretender
heißer Dampf die Installation von Turbinenkraftwerken zur Umwandlung mechanischer in
elektrischer Energie ermöglicht (in Europa z. B. in Island, Italien). In Deutschland existie-
ren keine natürlichen Dampflagerstätten, sodass hier geothermische Energie derzeit nur zur
direkten Gebäude- oder Prozessheizung genutzt wird. Der bundesweite Bedarf an Wärme-
energie hat einen Anteil von etwa 60 % am gesamtem jährlichen Energieverbrauch und
wird hauptsächlich durch Verbrennung fossiler Brennstoffe gedeckt (BMWA, 2004; Clau-
ser, 2006). Durch eine gesteigerte Nutzung geothermischer Energie für Heizzwecke könnte
die jährliche CO2-Emission deutlich reduziert werden.

1.1 Geothermie

Unter geothermischer Energie wird die im Gestein der Erdkruste gespeicherte thermische
Energie verstanden. Infolge des geothermischen Wärmeflusses sowie der in den Gesteinen
der Erdkruste durch Zerfall radioaktiver Elemente freigesetzten Wärme und der im jähr-
lichen Mittel etwa konstanten Wärmeabstrahlung an der Erdoberfläche stellt sich in der
Erdkruste ein mittlerer thermischer Gradient von etwa 0, 03 K m−1 ein.

Um geothermische Energie nutzen zu können, muss sie mit Hilfe eines geeigneten Ener-
gieträgers an die Erdoberfläche transportiert werden. Die unterschiedlichen geothermi-
schen Speichersysteme können folgendermaßen klassifiziert werden: In hydrothermalen
Hochenthalpie-Systemen sind heiße Gase oder Fluide mit Temperaturen über 150 ◦C
Energieträger, die über natürliche Wegsamkeiten oder Bohrungen aus natürlichen bzw.
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2 Einleitung

künstlich erzeugten Lagerstätten an die Erdoberfläche gelangen. Der Dampfdruck der hei-
ßen Gase ist aufgrund der hohen Gesteinstemperatur so hoch, dass ihre Wärmeenergie in
speziellen Turbinenkraftwerken in elektrische Energie umgewandelt werden kann. Natürli-
che hydrothermale Systeme treten oft in Gebieten mit hoher tektonischer oder vulkanischer
Aktivität auf. Durch Verpressen von kaltem Wasser in das heiße Gestein können auch an
Orten mit hohem geothermischen Gradienten künstliche, für Wasser und Dampf durchlässi-
ge Wärmetauscher geschaffen werden. In diese Wärmetauscher wird Wasser gepumpt, das
als heißer Dampf über eine Förderbohrung an die Erdoberfläche gelangt. Ein aktuelles
Beispiel in Europa ist der Wärmetauscher bei Soulz-sous-Forêts (Frankreich).

Hydrothermale Niedrigenthalpie-Systeme sind Thermalwasser-Aquifere mit Tem-
peraturen zwischen etwa 60 ◦C und 120 ◦C. In sog. geothermischen Heizzentralen (GHZ)
wird die Wärmeenergie heißer Tiefenwässer in lokale Fernwärmenetze transportiert. In
Kapitel 1.2 werden GHZ ausführlicher beschrieben.

Das oberflächennahe geothermische Potenzial kann mit Hilfe von Erdwärmesonden
oder Grundwasserpumpen nutzbar gemacht werden. Diese Anlagen benötigen zusätzlich
Wärmepumpen, da die erreichbaren Temperaturen im flachen Untergrund für eine direkte
Wärmenutzung zu niedrig sind. Diese sog. flachen geothermischen Systeme werden in
großer Zahl für die Wärmeversorgung von einzelnen Wohnhäusern oder größeren Gebäuden
eingesetzt. Ihre Anzahl beträgt in der BRD etwa 51.000 mit einer gesamten Wärmeleistung
von etwa 780 MW (Clauser, 2006). Ihr Anteil am gesamten Wärmebedarf für Gebäude- und
Prozessheizung ist gegenwärtig noch unbedeutend.

1.2 Geothermische Heizzentralen

In geothermischen Heizzentralen wird die thermische Energie heißer Wässer, die aus tie-
fen Aquiferen gepumpt werden, nutzbar gemacht. Unter den Aquiferen des Norddeutschen
Beckens gilt der Rhät-Sandstein als besonders geeigneter Nutzhorizont für hydrotherma-
le Energiegewinnung, da er aufgrund seiner Tiefenlage von überwiegend 2000 m − 3000 m
entsprechend hohe Temperaturen besitzt. Darüber hinaus ist das Speichervolumen des
Rhät aufgrund hoher Schichtmächtigkeiten von bis zu 300 m z. B. in den Randsenken von
Salzstöcken in Schleswig-Holstein besonders groß (Schenck et al., 2000). Die petrophysikali-
schen Eigenschaften der Rhät-Sandsteine sind weitgehend bekannt, da eine große Zahl von
Tiefbohrungen zumeist aus erdölgeologischer Sicht niedergebracht wurden (z. B. Gaupp,
1991; Scholle, 1992; Bartels und Iffland, 2000; Schulz und Röhling, 2000; Schenck et al.,
2000; Vath, 2003).

Auch ihre weiträumige Verbreitung prädestinieren sie für eine geothermische Nutzung.
Aus dem Rhät produzieren die geothermischen Heizzentralen Waren/Müritz (seit 1984),
Neubrandenburg (seit 1988) und Neustadt-Glewe (seit 1995) (z. B. Bartels und Iffland,
2000). Abbildung 1.1 zeigt die Prinzipskizze der GHZ Neustadt-Glewe. Die heißen Tie-
fenwässer werden über eine Förderbohrung aus dem Reservoir an die Erdoberfläche ge-
pumpt und dort in den Wärmetauscher der GHZ geleitet. Die Tiefenwässer sind aufgrund
ihrer hohen Mineralisierung mit bis zu 300 g L−1 sehr korrosiv und darum nicht für den
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Transport durch das lokale Fernwärmenetz geeignet. Daher werden die abgekühlten Tie-
fenwässer in einem Abstand von einigen Kilometern von der Förderbohrung entfernt wieder
in das Reservoir injiziert. Der Abstand zwischen Förder- und Injektionsbohrung muss so
groß sein, dass ein thermischer Kurzschluss während der Betriebsdauer der Anlage nicht
erfolgen kann. Aufgrund der hohen Investitionskosten für das Abteufen von Produktions-
und Injektionsbohrung ist eine Fördermenge von etwa 80 m3 h−1 erforderlich, um einen
wirtschaftlichen Betrieb über eine Dauer von mindestens 30 Jahren zu ermöglichen. Um
diese Förderrate erreichen zu können, müssen Porosität und Permeabilität des Reservoirs
mindestens 20 % bzw. 10−13 m2 betragen (Schenck et al., 2000).

Vor dem Abteufen der Bohrungen ist von vorrangigem Interesse, ob der Aquifer an dem
geplanten Standort die für eine wirtschaftliche Nutzung erforderlichen Permeabilitäten und
Porositäten besitzt. Über die regionale Variation von Tiefe und Mächtigkeit von Reservoi-
ren existieren oft genaue Modelle aus seismischen Messungen sowie Vorstellungen über die
Faziesbedingungen zum Sedimentationszeitraum. Dagegen können Porositäten und Per-
meabilitäten durch sekundäre geochemische Prozesse während der Diagenese erheblich re-
duziert sein. Das betrifft vor allem die Ausfällung von zementbildenden Mineralen, wie zum
Beispiel Anhydrit (CaSO4) im Porenraum. Aus diesen Unsicherheiten in der Vorhersage
der petrophysikalischen Eigenschaften eines Geothermiespeichers folgt ein Aufschlussrisiko
am jeweiligen Standort einer geplanten GHZ.

1.3 Die Geothermiebohrung Hamburg-Allermöhe

Im Hamburger Raum steht der Rhät westlich des Salzstocks Reitbrook in einer Tiefe von et-
wa 3200 m an (Baermann et al., 2000a). Geologische Vorerkundungen prognostizierten eine
Reservoirtemperatur von 100 ◦C und eine Schichtdicke von etwa 40 m, was diesen Speicher
für eine geothermische Nutzung besonders gut geeignet erscheinen ließ (Baermann et al.,
2000a). Aus diesem Grund wurde im Jahr 1997 die Erdölbohrung Allermöhe 1 von 2178 m
auf 3305 m vertieft, um den Rhät als geothermisches Reservoir zu erschließen. Entgegen
aller Erwartungen erbrachten Pumptests bei einer Druckabsenkung von 500 m nur eine
Förderrate von etwa 4 m3 h−1 (Tran-Viet et al., 1998; Baermann et al., 2000a). In situ-
Untersuchungen ergaben eine mittlere Permeabilität von nur 3 · 10−15 m2. Die Permeabi-
lität liegt damit etwa zwei Größenordnungen unter dem Wert, der für eine wirtschaftliche
Nutzung des Horizonts notwendig ist. Untersuchungen an Bohrkernen zeigten, dass der
Porenraum des Rhätsandsteins, insbesondere solche Bereiche mit einer ursprünglich hohen
Porosität, weitgehend mit Anhydrit zementiert ist (z. B. Baermann et al., 2000a; Meyn,
2003; Pape et al., 2005a).

1.4 Ziel der Arbeit

Um die Entstehung solcher Permeabilitätsbarrieren zu untersuchen, wurde vom Bundes-
ministerium für Umwelt, Naturschutz und Reaktorsicherheit (BMU) das interdisziplinäre
Forschungsvorhaben Szenarien der Entstehung von Anhydrit-Zementation in geothermi-
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schen Lagerstätten1 (im Folgenden kurz Projekt A) gefördert. An der Bearbeitung dieses
Projektes waren folgende Arbeitsgruppen beteiligt: (1) das Institut für Angewandte Geo-
physik der RWTH Aachen (in koordinierender Funktion), (2) der Arbeitsbereich Wasser-
wirtschaft und Wasserversorgung der TU Hamburg-Harburg, (3) das Institut für Erdöl- und
Erdgastechnik der TU Clausthal, (4) das Dresdner Grundwasserforschungszentrum (e.V.),
(5) das Landesamt für Geologie und Bergwesen Sachsen-Anhalt sowie (6) die Geothermie
Neubrandenburg GmbH.

Ziel des Projektes war es,

• die petrophysikalischen Voraussetzungen zu verstehen, die im Rhät zu einer Versie-
gung des Porenraums durch Zementation mit Anhydrit führen;

• geologische Szenarien zur Entstehung von Anhydrit-Zementation zu entwickeln;

• und technische Maßnahmen zu diskutieren, auf welche Art solche Permeabilitätsbar-
rieren überwunden werden können.

Nach Abschluss dieses Projektes wurde das Anschlussvorhaben Keimbildungsgesteuerte
Zementation in geothermisch nutzbaren Reservoiren2 (im Folgenden kurz Projekt B) be-
gonnen, da insbesondere der Zusammenhang zwischen Porenraumstruktur und Zementa-
tion komplexer war als zu Beginn von Projekt A angenommen. Aus der Bearbeitung der
Problemstellung von Projekt A ist die vorliegende Arbeit entstanden.

Für das Verständnis der vorliegenden Arbeit sind die Ergebnisse der Überprüfung der Ar-
chivunterlagen von etwa 600 Tiefbohrungen in Nordostdeutschland von Bedeutung (Vath,
2003). Diese Untersuchung ergab, dass eine ähnlich starke Zementation wie diejenige bei
Allermöhe nur in der Geothermiebohrung Neuruppin Gt/Nn 1/88, etwa 60 km nordwest-
lich von Berlin, beobachtet wurde (Vath, 2003). Der Standort Neuruppin ist für die Frage
nach den Ursachen der Anhydrit-Zementation von besonderem Interesse, da in der Bohrung
Neuruppin Gt/Nn 2/87, die nur 1050 m von der Bohrung Neuruppin Gt/Nn 1/88 abge-
teuft wurde, im Gegensatz zu dieser nur unbedeutende Anhydritkonzentrationen gefunden
wurden.

Um die räumlichen Verteilungsmuster der Anhydrit-Zementation des Rhät untersuchen
zu können, müssen die geochemischen, hydrodynamischen und geothermischen Prozesse
verstanden werden, die zu ihrer Entstehung führten. Diese sind sehr komplex und stehen
miteinander in Wechselwirkung. Mit Hilfe geeigneter numerischer Simulationen kann jedoch
ein Verständnis dieser Zementationsprozesse erzielt werden.

1.5 Inhalt der Arbeit

Die Grundlagen für die Simulation reaktiver Strömung und ihre Wechelswirkungen im
Porenraum geothermischer Reservoire werden in Kapitel 2 beschrieben. Die Darstellung

1Förderkennzeichen des BMU: 0327095, Projektlaufzeit: 1.6.2000 - 30.9.2003
2Förderkennzeichen des BMU: 0327095B, Projektlaufzeit: 1.4.2005 - 31.3.2007
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orientiert sich dort an den spezifischen Eigenschaften des numerischen Modells SHEMAT
(Clauser, 2003), das für die Simulationen in der vorliegenden Arbeit verwendet wurde.
Mit SHEMAT können Strömung, Wärme- und Stofftransport sowie chemische Reaktionen
auf einem regulären Finite Differenzen-Gitter (FD-Gitter) simuliert werden. Dabei wird
die Abhängigkeit der Materialeigenschaften von Wasser und Gestein von Druck und Tem-
peratur berücksichtigt. Die Transportgleichungen und die chemischen Reaktionen werden
nacheinander für jeden Zeitschritt berechnet (sog. Operator Splitting Method). Aufgrund
der temperatur- und druckabhängigen Materialeigenschaften sind die Transportgleichungen
nicht mehr linear und erfordern zu ihrer Lösung spezielle Iterationsverfahren. Angesichts
der großen Zahl der beim reaktiven Transport beteiligten Prozesse wird in Kapitel 2 auf ei-
ne vergleichende Darstellung von SHEMAT mit anderen numerischen Methoden verzichtet.
SHEMAT wurde mit verschiedenen Verifikationen getestet und mit anderen Simulations-
programmen verglichen (Bartels et al., 2003, 2005).

In Kapitel 2.1 werden die Bilanzgleichungen für Strömung, Wärme- und Speziestrans-
port diskutiert. Im Anschluss daran folgt eine Untersuchung der Druck- und Temperatu-
rabhängigkeit von physikalischen Größen, durch welche die drei Bilanzgleichungen mitein-
ander gekoppelt werden. Hiernach folgt eine Beschreibung der räumlichen und zeitlichen
Diskretisierung der Bilanzgleichungen. Die Theorie reaktiver Strömung und die Grundlagen
geochemischer Modellierung werden in Kapitel 2.2 dargestellt. Die Ausfällung und Lösung
von Mineralen und die daraus resultierende Veränderung von Porosität und Permeabilität
wird in Kapitel 2.3 beschrieben.

In Kapitel 3.1 werden die petrophysikalischen Voraussetzungen für die Zementation von
porösen Sandsteinen mit Anhydrit untersucht. Mit Hilfe von Ergebnissen aus einem Kern-
flutungsexperiment wird eine statistische, keimbildungsgesteuerte Reaktionskinetik entwi-
ckelt (Kapitel 3.2), mit deren Hilfe die Entstehung und das Wachstum von Anhydrit-
Kristallen in Sandsteinen beschrieben werden kann. Diese Beschreibung der Wechselwir-
kung zwischen Keimbildung und Massentransport stellt einen neuen Ansatz dar, womit
diese unterschiedlichen Prozesse auf einer makroskopischen Skala simuliert werden können.

Die Übertragung dieser numerischen Methode auf einer Reservoirskala sowie die Be-
wertung und Simulation von geologischen Entstehungsszenarien der Anhydrit-Zementation
folgt in Kapitel 4.4. In Kapitel 5 werden erstmals technische Maßnahmen zur Überwindung
von Permeabilitätsbarrieren durch Kombination hydraulischer und chemischer Stimulation
beschrieben.

Die in den Kapiteln 3, 4 und 5 dargestellten Ergebnisse sind teilweise bzw. insgesamt
Gegenstand der folgenden Publikationen:

• H. Pape, C. Clauser, J. Iffland, R. Krug und R. Wagner: Anhydrite Cementation and
Compaction in Geothermal Reservoirs, Int. J. Rock Mechanics and Mining Sciences,
42, 1056-1069, 2005 (doi:10.1016/j.ijrmms.2005.05.007)

• R. Wagner, M. Kühn, V. Meyn, H. Pape, U. Vath und C. Clauser, Numeri-
cal Simulation of Pore Space Clogging in Geothermal Reservoirs by Precipitation
of Anhydrite, Int. J. Rock Mechanics and Mining Sciences, 42, 1070-1081, 2005
(doi:10.1016/j.ijrmms.2005.05.008)



6 Einleitung
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Abbildung 1.1: Die geothermische Heizzentrale Neustadt-Glewe fördert heißes Thermal-
wasser mit Temperaturen von etwa 100 ◦C aus ca. 2250 m Tiefe. Das seit 1995 bestehende
Heizwerk mit einer Leistung von ca. 11 MW, von denen 4, 5 MW geothermisch geleistet
werden, versorgt 1300 Haushalte sowie 22 Gewerbebetriebe mit Fernwärme. Über eine
Organic-Rankine-Cycle (ORC)-Wärmekraftmaschine wird seit 2003 Strom erzeugt. Die-
se Pilot-Anlage ist Deutschlands erstes geothermisches Kraftwerk (Bildquelle: Erdwärme-
Kraft GbR Neustadt-Glewe, http://www.erdwaerme-kraft.de).



2 Grundlagen

In diesem Kapitel werden die theoretischen Grundlagen für die numerische Simulation reak-
tiver Strömung in geothermischen Lagerstätten erörtert. Für die Simulation von Strömung
und Wärme in tiefen Aquiferen oder klüftig-porösen Geothermiespeichern existiert eine An-
zahl kommerzieller und frei zugänglicher Simulationsprogramme, die für die Untersuchung
unterschiedlicher Problemstellungen geeignet sind. Einen Überblick hierüber und eine Ge-
genüberstellung programmspezifischer Eigenschaften beschreiben Sanyal et al. (2000). In
dieser Arbeit wurde der Finite Differenzen-Simulator SHEMAT (Clauser, 2003) eingesetzt
und weiterentwickelt. SHEMAT besitzt ein Modul zur Berechnung chemischer Reaktio-
nen bei hohen Salinitäten und Temperaturen und ist darum für die Simulation reaktiver
Strömung in tiefen Aquiferen geeignet.

Der Berechnung reaktiver Prozesse geht die Simulation von Strömung, Wärme- und Stoff-
transport voraus. In den Kapiteln 2.1.1 (Strömung), 2.1.2 (Wärmetransport) und 2.1.3
(Stofftransport) werden die entsprechenden partiellen Differentialgleichungen (PDGL)
erörtert. Die Abhängigkeit der Materialeigenschaften von den thermodynamischen Sys-
temvariablen wird in Kapitel 2.1.4 (P-T-Eigenschaften des Systems) beschrieben. In die-
ser Arbeit werden Szenarien untersucht, in denen die mittlere Strömungsgeschwindigkeit
um Größenordungen variiert. Unter diesen Voraussetzungen kann sich das Verhalten von
Strömung grundlegend verändern. In Kapitel 2.1.5 (Nicht-lineare Strömung) werden ver-
schiedene Strömungsgesetze und ihre Anwendung diskutiert. Die Diskretisierung der PDGL
auf einem FD-Gitter wird in Kapitel 2.1.6 (Diskretisierung und Stabilität der Lösung) kurz
skizziert. Eine ausführlichere Darstellung der Numerik wird im Anhang gegeben.

Das chemische Gleichgewicht variiert mit Druck, Temperatur und Salinität. Die Wechsel-
wirkung zwischen gelösten Ionen im Fluid und veschiedenen Mineralen ist äußerst komplex
und kann nur mit Hilfe spezieller Wechselwirkungsmodelle beschrieben werden, mit denen
die Aktivitäten gelöster Spezies berechnet werden können. Hierfür wird in SHEMAT ein
Wechselwirkungsmodell nach Pitzer (1991) verwendet, welches die Aktivität aller Spezies
und hieraus die jeweiligen Gleichgewichtskonzentrationen bei hohen Ionenstärken berech-
net. Die zugrunde liegende Theorie wird in den Geowissenschaften oft

”
Kinetische Theo-

rie“ genannt und ist in Kapitel 2.2 beschrieben.
In Kapitel 2.3 wird ein für die Simulation reaktiver Strömung geeignetes, fraktales Po-

renraummodell dargestellt, welches die in zahlreichen Messungen dokumentierte Variation
der Permeabilität mit der Porosität erklärt (Pape et al., 1999).

2.1 Strömung und Transport

Die Simulation von reaktivem Transport wird durch ein System gekoppelter partieller Diffe-
rentialgleichungen für Strömung, Wärme- und Stofftransport beschrieben. Im Allgemeinen

7



8 Grundlagen

wird der Massentransport auf einer Längenskala simuliert, auf der die mikroskopischen
Schwankungen der Porosität durch Integration über ein entsprechend großes repräsentati-
ves Einheitsvolumen (REV) verschwinden. In diesem Fall kann das poröse Medium durch
ein Kontinuum mit einer mittleren Porosität φ beschrieben werden (z. B. Bear, 1972).

2.1.1 Strömung

Das Darcy-Gesetz beschreibt für laminare Strömung den Zusammenhang zwischen Volu-
menstromdichte oder mittlerer Filtergeschwindigkeit v und Druckgradient ∇P :

v = −k

µ
(∇P + ρfg∇z) . (2.1)

Hier ist µ [Pa s] die dynamische Viskosität von Wasser, k [m2] der Permeabilitätstensor,
ρf [kg m−3] die Dichte von Wasser und g die Erdbeschleunigung. Der zweite Term auf der
rechten Seite von Gleichung (2.1) berücksichtigt die Auftriebskraft aufgrund von Dichte-
variationen des Wassers. Die mittlere Partikelgeschwindigkeit u [m s−1] ist gleich u = v/φ.

Die Strömungsgleichung kann aus der Erhaltung der Masse in einem Einheitsvolumen V
abgeleitet werden. Die in SHEMAT implementierte Strömungsgleichung stellt eine spezielle
Form der Navier-Stokes-Gleichung dar (z. B. Zimmerman und Bodvarsson, 1996). In einem
gespannten Aquifer bewirkt eine Veränderung des Druckes mit der Zeit, ∂P/∂t, einen Zu-
oder Abfluss von Wasser über die Grenzflächen A des Einheitsvolumens V :
∫

V

∂

∂t
(ρf SS,P P ) dV = −

∫

A

(ρf vn) dA +

∫

V

QdV = −
∫

V

∇ (ρfv) dV +

∫

V

QdV. (2.2)

Der erste Term auf der linken Seite von Gleichung (2.2) beschreibt die durch den Druck
verursachte Kompaktion von Wasser und Gestein und die damit zusammenhängende zeit-
liche Veränderung der Masse in V . SS,P = SS/(ρf g) = αm + φαf [Pa−1] ist der auf den
Druck normierte spezifische Speicherkoeffizient des porösen Mediums und αm,f [Pa−1] die
Matrix- bzw. Wasserkompressibilität. Q [s−1] ist der auf V normierte Quellterm. Anstelle
des Druckes wird in SHEMAT das hydraulische Potential h [m] bezüglich eines Referenz-
niveaus z und einer Referenzdichte ρ0 verwendet:

h = z +
P

ρ0 g
. (2.3)

Mit Gleichung (2.1), (2.3) und ρf = ρ0(1 + ρr) folgt aus der Massenbilanz (Gleichung 2.2)
die Strömungsgleichung:

ρf (αm + φαf )
∂P

∂t
= ∇

[
ρf

k

µ
(∇P + ρf g∇z)

]
+ Q

SS
∂h

∂t
= ∇ [K (∇h + ρr∇z)] +

Q

ρ0

. (2.4)

SS = ρf g SS,P [m−1] ist der spezifische Speicherkoeffizient und K = ρf g k/ µ [m s−1] der
Tensor der hydraulischen Leitfähigkeit.
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2.1.2 Wärmetransport

Die Differentialgleichung für Transport von Wärme wird aus der Energiebilanz abgeleitet.
Eine Veränderung der Wärmemenge mit der Zeit, ∂QW /∂t = ∂(ρ c T )/∂t in einem Ein-
heitsvolumen V , verursacht einen Zu- oder Abfluss von Energie über die Grenzflächen A
von V :

∫

V

∂

∂t
(ρ c T ) dV =

∫

A

(λ∇T − ρfcf vT ) n dA +

∫

V

E dV

=

∫

V

∇ (λ∇T − ρfcf vT ) dV +

∫

V

E dV. (2.5)

Der erste Term auf der rechten Seite von Gleichung (2.5) beschreibt die Summe von kon-
duktiv und advektiv transportierter Wärme, der zweite Term die durch den Quellterm E
[W m−3] erzeugte Wärmeproduktion. In Gleichung (2.5) beschreibt λ [W m−1 s−1] den
Tensor der Wärmeleitfähigkeit und ρc [J m−3 K−3] die thermische Kapazität des gesamten
Gesteins, also die Summe von thermischer Kapazität der Gesteinsmatrix, (1−φ) ρmcm, und
Porenraumfluid, φ ρfcf . In SHEMAT wird eine lineare Mittelung für λ verwendet. Damit
lautet die Wärmetransportgleichung:

(φ ρfcf + (1− φ) ρmcm)
∂T

∂t
= ∇ ((φλf + (1− φ) λm)∇T − ρfcf vT ) + H. (2.6)

Die Wärmeleitfähigkeit λ ist eine Funktion der Porosität und nimmt in der Regel zu,
wenn der Porenraum mit Wasser oder einem anderen Fluid gesättigt ist (z. B. Clauser,
2006). Da in dieser Arbeit die hydraulischen Gesteinseigenschaften und der konduktive
Wärmetransport von größerer Bedeutung sind, spielt hier die Art der Mittelung von λ
sowie die genaue Kenntnis der Wärmeleitfähigkeit keine Rolle. Beispiele unterschiedlicher
Gesetze für die Berechnung von λ als Funktion der Porosität φ werden z. B. in Clauser
(2006) beschrieben.

2.1.3 Stofftransport

Die Differentialgleichung für die Berechnung des Transports von gelösten Stoffen und ihrer
Konzentrationen ci [mol m−3], ist der Form nach vom gleichen Typ wie die Wärmetrans-
portgleichung (2.6):

φ
∂ci

∂t
= ∇ (φD∇ci − vci) + M. (2.7)

Die Trajektorie eines im Grundwasser gelösten Partikels folgt der mittleren Fließrichtung
und wird durch die Vermischung gestört, die durch molekulare Diffusion und hydrodyna-
mische Dispersion bedingt wird. Fällt eine der Achsen des Koordinatensystems mit der
Strömungsrichtung zusammen, wird der Dispersions-Diffusions-Tensor D [m2 s−1] nach
folgender Gleichung berechnet (z. B. Bear, 1972):

D = αT |v| I + (αL − αT )
vvT

|v| + φDm T I. (2.8)
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Dm [m2 s−1] ist der molekulare Diffusionskoeffizient, T [−] die Tortuosität des porösen
Mediums, I eine 3 × 3-Einheitsmatrix und αT,L [m] die transversale bzw. longitudinale
Dispersivität. Die Dispersion des Strömungsfeldes entsteht durch räumliche Mittelung von
Partikel-Fluktuationen. Die Dispersion hängt dabei von der Größe des Mittelungsvolu-
mens genauso wie von der charakteristischen Größe des Modells ab. Auf der Reservoirskala
(10 km) kann die longitudinale Dispersivität bis zu 100 m betragen. Die transversale Di-
spersivität ist dagegen ein bis zwei Größenordnungen geringer (z. B. de Marsily, 1986).

In SHEMAT wird eine vereinfachte Form des Tensors D verwendet. Mit T = 1 sowie
gleichen Werten für die longitudinalen und transversalen Dispersivitäten lautet der Disper-
sionstensor Di,i = D = αT |v|+φDm. Nur für die Simulation des Kernflutungsexperiments
in Kapitel 3.2 wurde aufgrund der im Wesentlichen gleichbleibenden Strömungsrichtung
(v ≈ vx ex = vi ei) die longitudinale Dispersion berücksichtigt. In diesem Fall wird der
Dispersionstensor wie folgt beschrieben:

Di,j = αT vi + (αL − αT )
v2

i,j

vi

δi,j + φDm T (2.9)

Im Folgenden werden tensorielle physikalische Größen, wie z.B die hydraulische Leitfähig-
keit und die Wärmeleitfähigkeit, als skalare Größen behandelt.

2.1.4 P-T-Eigenschaften des Systems

Die meisten Koeffizienten der Differentialgleichungen (2.4), (2.6) und (2.7) sind Funktionen
der thermodynamischen Wassereigenschaften und somit abhängig von den Systemvariablen
Druck und Temperatur. Wie in Abbildung 2.1 zu sehen ist, nimmt z. B. die dynamische Vis-
kosität µ bei einer Erhöhung der Temperatur von 50 ◦C auf 100 ◦C von etwa 5, 5 · 10−4 Pa s
auf etwa 3, 0 · 10−4 Pa s ab. Mit Ausnahme der Dichte ist dagegen die Veränderung vie-
ler thermodynamischer Wassereigenschaften mit zunehmendem Druck eher unbedeutend -
zumindest bei Temperaturen unterhalb des kritischen Punktes.

Die Wasserdichte variiert außerdem mit der Salinität c[NaCl] [mol m−3] der Lösung und
wird nach einer einfachen Funktion nach Batzle und Wang (1992) berechnet. Mit dieser
Funktion wird zur Wasserdichte ρf (P, T ) ein Polynom mit einem dominierenden Term
erster Ordnung in c[NaCl] sowie gemischten P, T, c[NaCl]-Termen addiert. In SHEMAT
wird nur der dominierende Term dieser Funktion berücksichtigt. Die Wasserdichte hängt
dann näherungsweise wie folgt von der Salinität c[NaCl] ab:

ρf (P, T, n) = ρf (P, T ) + βC c[NaCl]. (2.10)

Hier ist βC [kg mol−1] ein konstanter Koeffizient. Für Na+ und Cl− ist βC jeweils βC = 0, 02
(Kühn, 2003).

Der reziproke Zusammenhang zwischen hydraulischer Leitfähigkeit und dynamischer Vis-
kosität bewirkt, dass bei der Injektion von kaltem Wasser in ein heißes Reservoir die hy-
draulische Leitfähigkeit in einem sich um die Injektionsbohrung ausdehnenden Bereich
abnimmt. Dies hat unmittelbare Auswirkungen auf die Pumpleistung zur Folge, die im
gleichen Maß steigen muss, um eine konstante Injektionsrate zu gewährleisten.
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Der IAPWS-97 Standard (Wagner et al., 2000, Abbildung 2.1) ist eine genaue Beschrei-
bung der thermodynamischen Wassereigenschaften bis Temperaturen weit über den kriti-
schen Punkt hinaus (0 < T < 800 ◦C; 0, 1 < P < 100MPa) und wird hier zur Berechnung
der Koeffizienten von Gleichung (2.4), (2.6) und (2.7) verwendet.

Wärmeleitfähigkeit und thermische Kapazität hängen ebenfalls von der Temperatur ab.
Vosteen und Schellschmidt (2003) beschreiben für verschiedene Gesteine eine empirische
Beziehung zwischen Wärmeleitfähigkeit und Temperatur. Im Unterschied hierzu nimmt
die thermische Kapazität (ρ c) des Gesteins mit der Temperatur zu, da hierdurch zuneh-
mend atomare Freiheitsgrade, welche thermische Energie in Form von Schwingungs- oder
Rotationsenergie aufnehmen, aktiviert werden.

Die thermische Kapazität (ρ c) beträgt für die meisten Gesteine etwa 2, 3 · 106 J m−3 K−1

±0, 5 · 106 J m−3 K−1 (Beck, 1988; Mottaghy et al., 2005). Die Temperaturabhängigkeit
der thermischen Gesteinseigenschaften ist für viele geothermische Fragestellungen (z. B.
Paläoklima-Inversion) von Bedeutung. Wie bereits in Kapitel 2.1.2 begründet wurde, sind
die Beträge der thermodynamischen Gesteinseigenschaften jedoch hier nicht relevant. Da-
rum wird ihre Abhängigkeit von Druck-und Temperatur auch nicht berücksichtigt.

2.1.5 Nichtlineare Strömung

Bei hohen Fließgeschwindigkeiten kann das laminare Strömungsfeld instabil werden und
das Strömungsverhalten wird turbulent. In diesem Fall kann die Strömungsgeschwindig-
keit nicht mehr mit Gleichung (2.1) berechnet werden. Ab welcher Geschwindigkeit bzw.
ab welchem Druckgradienten laminares Fließen in turbulente Strömung umschlägt, hängt
vom Transport-Medium ab. Die dimensionslose Reynolds-Zahl Re ist in diesem Zusam-
menhang eine für jedes Transport-Medium charakteristische Zahl, welche den Übergang
zur Turbulenz quantifiziert. Für poröse Medien gilt (z. B. de Marsily, 1986):

Re = |vD| ρf

√
k/ µ. (2.11)

In porösen Medien wird laminare Strömung bis Re < 10 auch lineare Strömung genannt,
da zwischen Filtergeschwindigkeit und Druckgradient ein linearer Zusammenhang besteht.
Turbulente Strömung entsteht für Reynold-Zahlen größer als 100. Im Übergang vom linea-
reren zum turbulenten Strömungsverhalten, 10 < Re < 100, ist die Strömung noch laminar,
da die viskosen Kräfte die kinetischen Kräfte noch überwiegen. In diesem Übergangszu-
stant ist im Unterschied zum Darcy-Gesetz der Gradient des hydraulischen Potenzials
proportional zum Quadrat der Filtergeschwindigkeit (de Marsily, 1986):

∇h ∝ αv + β v2. (2.12)

Für die Modellrechnungen der vorliegenden Arbeit ist das folgende Beispiel zur Ermittlung
der relevanten Strömungsphysik wichtig: Für ein hochpermeables Reservoir (k = 10−12 m2)
in 3000 m Tiefe und entsprechender Wasserdichte (ρf = 950 kg m−3) und Viskosität
(µ = 2 · 10−4 Pa s) folgt aus Gleichung (2.11) eine obere Grenze von v ≈ 2 m s−1 für die
Geschwindigkeit laminarer Strömung. Ein so hoher Wert wird selbst in der unmittelbaren
Umgebung von Injektions- bzw. Förderbohrungen nicht erreicht (s. Kapitel 5.1).
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Abbildung 2.1: Thermodynamische Eigenschaften von Wasser nach Wagner et al. (2000) für
0 ◦C < T < 800 ◦C und 0 MPa < P < 100 MPa. a: Dichte ρf in kg m−3. b: Wärmekapazität
c in J kg−1 K−1. c: Dynamische Viskosität µ in Pa s. d: Kompressibilität α in MPa−1. Der
Kurvernschar-Parameter ist der Druck in 10 MPa - Schritten von 10 MPa bis 100 MPa. Die
Pfeile geben die Richtung der Zunahme der jeweiligen Größe mit steigendem Druck wieder.

Strömung in Klüften kann bei geringen Fließgeschwindigkeiten und glatter Kluftober-
fläche wie eine Filterströmung beschrieben werden. In diesem Fall kann Gleichung (2.4)
verwendet werden, wenn anstelle der Permeabilität k eine sog. Kluftpermeabilität kf ein-
gesetzt wird, die unmittelbar aus der Kluftweite a berechnet werden kann (Cubic Law,
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z. B. Bear, 1972):

kf =
a2

12
. (2.13)

In Klüften mit glatter Oberfläche tritt der Übergang zu turbulenter Strömung bei Re =
2300 ein (Kolditz, 2002). Die Reynolds-Zahl für Strömung zwischen zwei unendlich ausge-
dehnten ebenen Platten mit Abstand a wird wie folgt berechnet:

Re =
2 a ρf

µ
|v|. (2.14)

Für Re > 2300 gilt ein wie in Gleichung (2.12) beschriebener Zusammenhang zwischen
mittlerer Strömungsgeschwindigkeit und Druckgradient. Die effektive Kluftpermeabilität
ke ist dann gleich

ke = kf |∇h|γ−1 (2.15)

und kann so in die Strömungsgleichung (2.4) eingesetzt werden. Der Exponent γ in Glei-
chung (2.15) ist ein für verschiedene Strömungsgesetze charakteristischer Parameter und
ist gleich 1 für laminare Strömung und 1/2 für turbulentes Fließen (z. B. Kolditz, 2001).
Bei der Berücksichtigung verschiedener Strömungsregimes in einem numerischen Modell
sind die Koeffizienten der Strömungsgleichung hochgradig nicht-linear, weshalb geeignete
Iterationsverfahren verwendet werden müssen.

Darüber hinaus übt die Struktur der Kluftoberfläche einen Einfluss auf das Strömungs-
verhalten aus. In Louis (1967) werden die verschiedenen Fließgesetze gegenübergestellt
in Abhängigkeit von der Reynolds-Zahl und von verschiedenen Strukturparametern. In
der vorliegenden Arbeit wird Kluftströmung für Stimulationszenarien eingesetzt. Da bei
diesen Prinzipstudien die Berücksichtigung nicht leicht zugänglicher Parameter wie die
Oberflächenstruktur der Klüfte nicht erforderlich ist, wird hier auf eine Darstellung dieser
Abhängigkeiten verzichtet und auf Louis (1967) bzw. Kolditz (2001) verwiesen.

2.1.6 Diskretisierung und Stabilität der Lösung

Die PDGL für Strömung, Wärme- und Stofftransport werden in SHEMAT auf einem block-
zentrierten FD-Gitter diskretisiert (s. Anhang). Für Stimulationsszenarien wurde ein zy-
lindersymmetrisches FD-Gitter entwickelt, um solche Probleme effizienter simulieren zu
können. Im Anhang wird das Verfahren ausführlich dargestellt.

Die eindimensionale Strömungsgleichung bzw. die Temperatur- und Speziesdiffusion ist
eine parabolische PDE zweiter Ordnung und lautet in allgemeiner Form für ein Feld u

∂ u

∂ t
− α

∂2 u

∂ x2
= 0. (2.16)

Diese Diffusionsgleichung wird mit Hilfe eines symmetrischen, zentralen Differenzensche-
mas diskretisiert. Für laminare Strömung (u ≡ h) entspricht α in Gleichung (2.16) dem
Quotienten aus hydraulischer Leitfähigkeit K und spezifischem Speicherkoeffizient SS, für
Temperaturdiffusion (u ≡ T ) ist a die thermische Diffusivität κ = λ/ρc. Die Lösung zum
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Zeitpunkt n + 1 wird aus den bekannten Werten zur Zeit n mit Hilfe eines modifizierten
Crank-Nicholson-Schemas (CNS) berechnet, welches eine beliebige Wichtung θ zwischen
rein explizitem (θ = 0) und rein implizitem (θ = 1) Lösungsverfahren erlaubt:

un+1
i

∆t
− α

(
(1− θ)

un
i−1 − 2 un

i + un
i+1

∆x2
+ θ

un+1
i−1 − 2 un+1

i + un+1
i+1

∆x2

)
= 0 (2.17)

Die Lösung der Diffusionsgleichung ist für implizite (0, 5 < θ < 1) und voll implizite
(θ = 1) Diskretisierung bedingungslos stabil. Für voll explizite (θ = 0) und explizit-
implizite (0 < θ < 0, 5) Diskretisierungen kann mit Hilfe der Störungstheorie gezeigt
werden, dass die Stabilität der Lösung neben θ sowohl von der Zeitschrittweite ∆t als auch
vom Gitterabstand ∆x abhängt. In diesem Fall dürfen die zellenbezogenen dimensionslosen
Neumann- (Ne) und Courantzahlen (Co) definierte Schwellenwerte nicht überschreiten
(z. B. Kolditz, 2001; Hoffmann und Chiang, 2004):

Ne =
∆t α

∆x2
≤ 1

2
(2.18)

Co =
|v|∆t

∆x
≤ 1 (2.19)

Diese Kriterien sagen aus, dass sich eine Veränderung des Feldes u innerhalb eines Zeit-
schrittes ∆ t nicht weiter als der Gitterabstand ∆ x ausbreiten darf. Bei der Störungstheorie
werden konstante Koeffizienten der PDGL vorausgesetzt. Aus diesem Grund können bei
nicht-linearen PDGL andere Schwellenwerte für stabile Lösungen gelten, die sich jedoch
vorab nicht bestimmen lassen.

Die Diskretisierung des advektiven Terms in Gleichung (2.6) und (2.7) erfordert in der
Regel aufwändige Diskretisierungsverfahren; das gilt insbesondere, wenn der advektive An-
teil überwieg. Ein qualitatives Maß für das Verhältnis von advektivem und diffusivem
Transport ist die zellenbezogene Pecletzahl Pe,

Pe = vx ∆x/α, (2.20)

die hier im eindimensionalen Fall neben Strömungsgeschwindigkeit vx den lokalen Gitter-
abstand ∆x und die in α zusammengefassten diffusiven Terme enthält.

Die Diskretisierung der Wärme- und Massentransportgleichung durch zentrale Differen-
zen ergibt für Pe > 2 oszillierende Lösungen (z. B. Hoffmann und Chiang, 2004). Zur
Vermeidung dieser Art von Instabilität werden zur Lösung von Advektions-Gleichungen
vom Typ

∂u

∂t
+ v

∂u

∂x
= 0 (2.21)

sogenannte luvseitige (upwind) Diskretisierungsverfahren eingesetzt. Diese berücksichtigen
im Gegensatz zu den zentralen Differenzenverfahren eine einseitige Diskretisierung gegen
die Strömungsrichtung. Der Gewinn an Stabilität wird jedoch durch eine numerische Dif-
fusion α∗ vom Betrag

α∗ =
v∆x

2
(1− Co) (2.22)
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erkauft (Kolditz, 2002). In SHEMAT ist ein Flux Blending-Verfahren nach Il’in (1969)
implementiert, das je nach Pecletzahl eine Gewichtung zwischen zentraler und luvseiti-
ger Differenzierung vornimmt. Damit wird für nicht zu große Peclet-Zahlen ein Kompro-
miss zwischen Stabilität und Genauigkeit erzielt (Clauser und Kiessner, 1987). Für eine
übersichtliche Darstellung der Zusammenhänge zwischen Zeitschrittweite, Courant- und
Peclezahlen wird auf die Diskussion in Rath (2000) verwiesen.

In SHEMAT wird für die Lösung der Transportgleichungen ein auf den
”
Bikonjugier-

ten stabilisierten Gradienten“(BiCGStab, van der Vorst, 1992) basierter linearer Glei-
chungslöser verwendet. Dieser Gleichungslöser ist um einen ILU (unvollständige LU-
Zerlegung) Vorkonditionierer erweitert, der das Konvergenzverhalten beschleunigt. Für eine
genaue Beschreibung wird auf Clauser et al. (2003) verwiesen.

2.2 Reaktiver Transport

Die Gewinnung geothermischer Energie aus hydrothermalen Lagerstätten verändert das
thermodynamische Gleichgewicht des Speichersystems. In der Umgebung von Förder- und
Injektionsbohrungen geothermischer Heizzentralen können gelöste Mineralbestandteile mit
Lösung oder Fällung reagieren (Kühn et al., 2002; Garćıa et al., 2005).

Die sog. Spezies-Aktivität a bestimmt, in welche Richtung eine chemische Reaktion, wie
z.B die Ausfällung und Lösung von Anhydrit,

Ca2+ + SO2−
4

⇀↽ CaSO4, (2.23)

abläuft. Für die Berechnung der Aktivität existieren zwei unterschiedliche Modelle nach
Debye und Hückel (1923) und Pitzer (1991), die jeweils für Lösungen geringer bzw. hoher
Mineralisierung verwendet werden können. Die Grundlagen dieser beiden verschiedenen
Ansätze werden in Kapitel 2.2.1 beschrieben. Neben der Berechnung der Aktivitäten ist
die Kinetik der ablaufenden Reaktionen von Bedeutung. In Kapitel 2.2.2 und 2.2.3 werden
die Grundlagen der Reaktionskinetik sowie die Voraussetzungen für Keimbildung und Kris-
tallwachstum skizziert. Dabei orientiert sich die Darstellung an den Bedingungen, die für
die Entstehung und das Wachstum von Anhydrit-Keimen in Sandsteinen von Bedeutung
sind.

Die Grundlagen der Modellierung geochemischer Prozesse und die Theorie der Reakti-
onskinetik sind Gegenstand der physikalischen Chemie und der statistischen Quantentheo-
rie. Die theoretischen Grundlagen sind z. B. in den Arbeiten von Bethke (1996), Lichtner
et al. (1996), Lasaga (1998), Hina und Nancollas (2000), Zhang und Nancollas (1990), Put-
nis et al. (1995) sowie Putnis und Mauthe (2001) ausführlich dargestellt. Eine Übersicht
über den aktuellen Stand der Forschung und Anwendungen der Modellierung reaktiven
Transports geben Steefel et al. (2005).

2.2.1 Chemisches Gleichgewicht

Chemische Reaktionen sind spontane Prozesse, die ein thermodynamisches System ins
Gleichgewicht führen. Bei der Diskussion chemischer Reaktionen wird das thermodynami-
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sche Gleichgewicht üblicherweise chemisches Gleichgewicht genannt, welches für bestimmte
thermodynamische Randbedingungen durch das Minimum der freien Enthalpie G [J] defi-
niert ist. Das chemische Potenzial µk [J mol−1] einer Spezies k ist die partielle Ableitung
von G nach der Stoffmenge nk [mol] bei konstantem Druck und konstanter Temperatur,

µk(T, P, nk) =

(
∂Gk

∂nk

)

T,P

, (2.24)

und beschreibt, wie die freie Enthalpie des Systems durch Zu- oder Abnahme der Atom-
bzw. Molekülzahl verändert wird. In idealen Lösungen kann das chemische Potenzial

µk(T, P, xk) = µ0
k(T, P ) + R T ln xk (2.25)

in Abhängigkeit vom Stoffmengenanteil xk (Molenbruch der Spezies) und der absoluten
Temperatur T bezüglich eines Referenzpotenzials µ0

k für Standardbedingungen berechnet
werden. R ist die ideale Gaskonstante R = 8, 31441 J mol−1 K−1. Das chemische Poten-
zial eines gelösten Stoffes in idealer Lösung kann außer durch den Molenbruch x z. B.
auch mit Hilfe der Stoffmengenkonzentration c [mol L−1] oder der Molalität m [mol kg−1]
beschrieben werden (z. B. Brdička, 1981).

In nicht-idealen Lösungen mit hohen Spezieskonzentrationen wird die freien Enthalpie
durch elektrostatische Wechselwirkung zwischen den Ionen der Lösung verringert. In diesem
Fall wird der Molenbruch xk (bzw. die Konzentration oder Molalität) durch die Aktivität
oder

”
effektive Konzentration“ ak ersetzt,

ak = γk xk. (2.26)

Die Beziehung zwischen Aktivität und Molenbruch wird durch den Aktivitätskoeffizienten
γk (0 < γk < 1) der Spezies k beschrieben.

Massenwirkungsgesetz
Das Massenwirkungsgesetz (Guldberg und Waage, 1867) beschreibt einen Zusammenhang
zwischen den Konzentrationen einzelner Reaktionsteilnehmer eines Systems im Gleichge-
wichtszustand, indem die Geschwindigkeit einer chemischen Reaktion (oder Reaktionsrate
Rk in mol s−1) der Konzentration c[k] der reagierenden Spezies k zu jeder Zeit proportional
ist. Für die einfache Reaktion (2.23) gilt nach dem Massenwirkungsgesetz für die Geschwin-
digkeit Rk,+, mit der die Ausgangsstoffe Ca und SO4 (Edukte) miteinander reagieren:

Rk,+ = k+ c[Ca] c[SO4], (2.27)

und für die Geschwindigkeit Rk,−, mit der das Reaktionsprodukt CaSO4 reagiert:

Rk,− = k− c[CaSO4]. (2.28)

Die Geschwindigkeitskonstanten k± sind in der Regel temperaturabhängig (Brdička, 1981).
Ihre Einheiten hängen von der Zahl der bei der Reaktion beteiligten Spezies ab; hier [k+] =
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m6 s−1 mol−1 und [k−] = m3 s−1. Im Gleichgewichtszustand sind Rk,+ und Rk,− gleich groß,
d.h. k+ c[Ca] c[SO4] = k− c[CaSO4]. Damit ergibt sich folgende Beziehung zwischen den
Konzentrationen aller Reaktionsteilnehmer im Gleichgewichtszustand:

K =
k+

k−
=

c[Ca] c[SO4]

c[CaSO4]
. (2.29)

Der Quotient aus der Gleichgewichtskonzentration des Reaktionsproduktes und dem Pro-
dukt der Gleichgewichtskonzentrationen der Ausgangsstoffe wird auch Gleichgewichtskon-
stante K der Reaktion oder auch Massenwirkungskonstante genannt. In der allgemeinen
Formulierung werden die stöchiometrischen Koeffizienten α, β, λ, µ der Spezies A, B, L und
M als Exponenten der Konzentrationen geschrieben, z. B.

α A + β B + ... ⇀↽ λ L + µ M + ... → K =
c[L]λ c[M]µ...

c[A]α c[B]β...
. (2.30)

In nicht-verdünnten Lösungen wird das Massenwirkungsgesetz (2.29) anstelle der Gleich-
gewichtskonzentrationen c[k] mit Hilfe der jeweiligen Spezies Aktivitäten ak berechnet
(z. B. Brdička, 1981). Für die Lösung und Ausfällung von Anhydrit gilt dann

K =
a[Ca] a[SO4]

a[CaSO4]
. (2.31)

Der Sättigungsindex SI gibt den Sättigungszustand einer Lösung bezüglich eines Mi-
nerals wieder und beschreibt, in welche Richtung eine chemische Reaktion abläuft (z. B.
Lasaga, 1998):

SI = log
IAP

K
= log Ω (2.32)

Hier ist K die Gleichgewichtskonstante (Gleichung 2.29) und IAP das sog. Ionenaktivitäts-
produkt der bei der Reaktion beteiligen Spezies. Das Ionenaktivitätsprodukt wird wie die
Gleichgewichtskonstante K in Gleichung (2.31) berechnet, jedoch wird anstelle der Gleich-
gewichtskonzentrationen die jeweiligen Spezies-Aktivitäten verwendet(z. B. Kühn, 2004).
Ω wird auch als Übersättigung bezeichnet.

Ist SI > 0, läuft z. B. die Reaktion (2.23) vorwärts (nach rechts), für SI < 0 rückwärts
(nach links). Thermodynamisches Gleichgewicht besteht bei SI = 0. Viele chemische
Reaktionen laufen erst ab, wenn der Sättigungsindex einen typischen Schwellenwert von
|SI| > 0, 2 überschreitet.

Die Energie (freie Enthalpie), die zur Umsetzung von einem Mol Ca und SO4 zu ei-
nem Mol CaSO4 nach Gleichung (2.23) erforderlich ist, hängt vom Sättigungszustand der
Lösung ab (z. B. Lasaga, 1998).

∆ G = −R T ln
IAP

K
= −R T ln Ω. (2.33)

Berechnung der Spezies-Aktivitäten
Für die Berechnung der Aktivitätskoeffizienten γk (Gleichung 2.26) existieren verschiedene
Ansätze. Die erste Theorie nach Debye und Hückel (1923) ist ein einfaches Modell, das
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die elektrostatische Wechselwirkung punktförmiger Ionen in einer elekrolytischen Lösung
beschreibt. Die sog. Debye-Hückel-Gleichung

log γk = −C z2
k

√
I mit I =

1

2

s∑
j=1

c[j] z2
j (2.34)

berechnet den Aktivitätskoeffizienten γk abhängig von der Ionenladung zk, der Ionenstärke
I sowie einer empirischen Konstanten C. Die Ionenstärke ist proportional zur Summe
der mit dem Quadrat der Ladungen zj der Ionen gewichteten Konzentrationen c[j] der
einzelnen Ionen. Gleichung (2.34) kann jedoch nur für Lösungen mit geringen Ionenstärken
von I < 0, 1 mol kg−1 H2O verwendet werden. In Systemen mit hoher Ionenstärke müssen
elektrostatische Kräfte kurzer Reichweite sowie Hydratation berücksichtigt werden. Hierfür
existieren Varianten der Debye-Hückel-Gleichung nach Davies (1962) und Helgeson (1969),
mit denen Aktivitätskoeffizienten in Lösungen mit Ionenstärken bis I < 1 mol kg−1 H2O
berechnet werden können. Das Davies-Modell ist die Grundlage für das sehr verbreitete
Programm PHREEQC (Parkhurst, 1995).

Für die Berechnung von Aktivitätskoeffizienten gelöster Spezies in Lösungen hoher Io-
nenstärke wird gewöhnlich das von Pitzer (1991) entwickelte Modell verwendet. Der Unter-
schied der beiden Modelle ist in Abbildung 2.2 dargestellt. Dort ist zu erkennen, dass das
Pitzer-Modell im Unterschied zur Debye-Hückel-Theorie in Lösungen hoher Ionenstärke die
Gleichgewichtskonzentrationen im Vergleich mit experimentellen Daten sehr gut prognos-
tiziert. Im Gegensatz zur fundamentalen Debye-Hückel-Gleichung liegen den sog. Pitzer-
Gleichungen empirische Ansätze zugrunde. Die Pitzer-Gleichungen beschreiben die Kon-
zentrationsabhängigkeit der freien Enthalpie G nicht idealer Lösungen und berücksichtigen
die Abnahme der Aktivität freier Ionen infolge der Zusammensetzung beliebiger Ionenpaa-
re. Hiernach lautet der Unterschied ∆ G zwischen der freien Enthalpie idealer und realer
Lösungen:

∆ G

nw R T
= F (I) +

∑
i

∑
j

λij(I) mi mj +
∑

i

∑
j

∑

k

µijk mi mj mk. (2.35)

Hier sind i, j, k die Indizes der verschiedenen gelösten Spezies, mi,j,k ihre Molalitäten
[mol kg−1 H2O] und F (I) eine Funktion der Ionenstäke nach der Debye-Hückel-Gleichung
(2.34) oder einer ihrer Modifikationen, λij und µijk sind Virialkoeffizienten zweiter bzw.
dritter Ordnung, welche die Wechselwirkungen zwischen den jeweiligen Spezies beschrei-
ben.

Der Aktivitätskoeffizient γi der Spezies i folgt durch Differenzieren von Gleichung (2.35)
nach ihrer Molalität mi. Nach einer umfangreichen Rechnung, die hier nicht wiedergegeben
wird, folgt nach (Pitzer, 1991):

ln γi =
∂ (∆ G/nw R T )

∂ mi

(2.36)

= (z2
i /2) F ′ + 2

∑
j

λij(I) mj + (z2
i /2)

∑
j

∑

k

λ′jk mj mk + 3
∑

j

∑

k

µijk mj mk.
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Abbildung 2.2: Löslichkeit von Gips in [mol kg−1] bei 25 ◦C in Abhängigkeit von der NaCl-
Konzentration [mol kg−1] nach dem Debye-Hückel-Modell (gestrichelte Linie) und nach
dem Pitzer-Modell (durchgezogene Linie). Die offenen und geschlossenen Kreise zeigen
Messergebnisse von Block und Waters (1968) und Marshall und Slusher (1966) (nach Kühn,
2003).

Hier sind F ′ und λ′ Ableitungen von F und λ nach der Ionenstärke I. Für eine ausführliche
Herleitung und die Zusammenfassung der weiterführenden Gleichungen wird auf die sehr
ausführliche Darstellung in Pitzer (1991), Bethke (1996) und Herbert und Mönig (1996)
verwiesen.

Die CPU-Zeit für die Berechnung von Aktivitätskoeffizienten nach dem Debye-Hückel-
Modell, Gleichung (2.34), oder nach dem Pitzer-Ansatz, Gleichung (2.36), liegt etwa drei
Größenordnungen über der CPU-Zeit für die Berechnung der Strömungs- und Trans-
portgleichungen. In den Modellrechnungen dieser Arbeit werden ausschließlich äquimolare
CaSO4-Lösungen untersucht. Aus diesem Grund kann das nicht-lineare Gleichungssystem
(2.36) auf eine Gleichung reduziert werden. Die Aktivität der Ca2+− und SO2−

4 -Ionen ist
somit nur von den Systemvariablen Temperatur und Salinität abhängig. Um die Berech-
nung der Aktivitäten zu beschleunigen, wurde ein Datensatz erstellt, welcher die Gleich-
gewichtskonzentrationen von Ca2+ bzw. SO2−

4 für bestimmte Temperaturen T und Sa-
linitäten c[NaCl] in dem Wertebereich 0 ◦C < T < 150 ◦C bzw. 0 mol kg−1 H2O < m <
5 mol kg−1 H2O enthält. Der Datensatz wurde mit dem Programm CHEMEQ (Kühn, 2003)
erstellt, das unter Verwendung der Pitzer-Gleichungen die Gleichgewichtskonzentrationen
berechnet. Der Datensatz ist in Abbildung 2.3 dargestellt. Mit Hilfe eines bikubischen
Interpolationsverfahrens wird mit minimalem numerischen Aufwand die Kalziumsulfat-
Löslichkeiten für beliebige T, m-Werte aus dem Datensatz berechnet, ohne dass die Pitzer-
Gleichung (2.36) gelöst werden muss.
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Abbildung 2.3: CaSO4-Löslichkeit in mol kg−1 H2O für Temperaturen bis 150 ◦C und Sa-
linitäten bis 5 mol kg−1, berechnet mit CHEMEQ (Kühn, 2003).

2.2.2 Reaktionskinetik

In geothermischen Lagerstätten verlaufen viele heterogenen Reaktionen so langsam, dass
Reservoirfluide und Gestein nicht im chemischen Gleichgewicht sind. Deshalb können über-
oder untersättigte Lösungen über große Distanzen transportiert werden, ohne dass sich die
Lösungszusammensetzung trotz veränderlicher P − T -Bedingungen nennenswert ändert.

Für die Simulation von Strömung, Wärme- und Stofftransport muss die räumliche Dis-
kretisierung und die Wahl der Zeitschritte an die Reaktionsgeschwindigkeit angepasst wer-
den. Maßgeblich hierfür ist die Zeit τ , nach deren Ablauf sich das chemische Gleichgewicht
einstellt. Ist τ deutlich größer als die Verweildauer eines Ions in einer Zelle des Finiten
Gitters, muss die Veränderung der Spezieskonzentrationen mit Hilfe einer geeigneten Re-
aktionskinetik beschrieben werden.

Zunächst wird davon ausgegangen, dass neben der wässrigen Phase bereits eine feste
Phase existiert. Die Bedingungen für die Entstehung von Keimen in einem System, in dem
– von der Gesteinsmatrix abgesehen – noch keine feste Phase existiert, wird in Kapitel
2.2.3 beschrieben.

Elementare Reaktionen

Während einer chemischen Reaktion laufen verschiedene Prozesse nacheinander ab (s.u.).
Die Kinetik der elementaren Reaktion von Ca- und SO4-Ionen zu einem CaSO4-Molekül
wird durch die Reaktionsrate Rk,+ [mol s−1] beschrieben (Gleichung 2.27). Hierbei ist die
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Konzentration der beteiligten Spezies ein bestimmender Faktor. Je größer die Konzentra-
tion einer Spezies ist, um so größer ist die Wahrscheinlichkeit dafür, dass diese zusammen-
stoßen und ein Molekül bilden (Stoßzahlenansatz der Thermodynamik).

Nach dem Massenwirkungsgesetz sind die Reaktionsgeschwindigkeiten von den Spezies-
Konzentrationen abhängig. Die Reaktionsraten sind für beide Reaktionspfade (Lösung und
Ausfällung) unterschiedlich. Im Moment der Kollision bilden die Partikel einen sog. akti-
vierten Komplex, dessen Bindungsenergie (freie Enthalpie G∗) größer ist als diejenige der
Produkte bzw. Edukte. Die Reaktionsgeschwindigkeit wird durch die Zerfallsgeschwindig-
keit des aktivierten Komplexes festgelegt, d.h. aus dem Produkt seiner Konzentration und
der Frequenz seines Zerfalls (z. B. Brdička, 1981; Lasaga, 1998).

Während des Ablaufs der Reaktion muss die Potentialbarriere des aktivierten Kom-
plexes überwunden werden. Dann sind die Ratenkonstanten k± exponentiell von den
Enthalpie-Differenzen ∆ G∗

± zwischen aktiviertem Komplex und den Produkten bzw. Eduk-
ten abhängig:

k± ∝ e−(∆ G∗±/R T ) (2.37)

Wenn die Potentialform des aktivierten Komplexes in beiden Richtungen der Reaktion
gleich ist, ist das Verhältnis der beiden Ratenkonstanten unabhängig von G∗ und der
Quotient der Reaktionsraten gleich

Rk,+

Rk,−
≈ e−(∆ G/R T ). (2.38)

Damit folgt die resultierende Netto-Rate Rk = Rk,+ −Rk,−:

Rk = Rk,+

(
1− e∆ G/R T

)
. (2.39)

Für elementare Reaktionen, die nahe am chemischen Gleichgewicht ablaufen, d.h. ∆ G <<
R T , kann Gleichung (2.39) vereinfacht werden:

Rk ∝ (1− e
∆ G
R T )

∆ G¿R T−→ −∆ G

R T
. (2.40)

Gleichung (2.40) gibt eine lineare Beziehung zwischen der Reaktionsrate und der Enthal-
piedifferenz einer elementaren Relation nahe dem chemischen Gleichgewicht an.

Heterogene Reaktionsmechanismen
Heterogene Reaktionen verlaufen meist an der Grenzfläche einer festen und einer flüssi-
gen oder gasförmigen Phase. Die Kinetik aller beim Wachstum eines Kristalls beteiligten
Prozesse ist in der Regel kompliziert und meistens spezifisch. Allgemein laufen bei einer
heterogenen Reaktion folgende elementare Schritte ab: (1) Diffusion der Reaktanden zur
Oberfläche, (2) Sorption der Reaktanden an der Oberfläche, (3) chemische Reaktionen
an der Kristalloberfläche, (4) Desorption der Produkte von der Oberfläche, (5) Diffusi-
on der Produkte von der Oberfläche (z. B. Brdička, 1981). Diese Prozesse verlaufen mit
unterschiedlichen Reaktionsraten, sodass der langsamste Prozess die Kinetik der Brutto-
Reaktion bestimmt.
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Nach Lasaga (1998) können Ratengesetze nach Gleichung (2.40) ebenso für Brutto-
Reaktionen verwendet werden, wenn sie nahe am chemischen Gleichgewicht ablaufen oder
wenn sie durch einen einzelnen elementaren Prozess dominiert werden. Wenn diese Bedin-
gungen nicht zutreffen, werden empirische Ratengesetze verwendet:

Rk = k f(A) (Ω− 1)n (2.41)

Hier ist n ein empirischer Parameter (effektive Reaktionsordnung), f(A) eine Funktion der
Oberfläche des wachsenden oder zerfallenden Kristalls und k die effektive Ratenkonstante.
Nach Zhang und Nancollas (1990) wird die effektive Reaktionsordnung n durch den domi-
nierenden Prozess bestimmt. Eine grobe Klassifizierung des Reaktionsprozesses kann durch
Charakterisierung der Reaktion nach transport- bzw. diffusionsgesteuerten Prozessen oder
nach Oberflächenprozessen vorgenommen werden: Für erstere gilt etwa 1 < n < 2, für
letztere n > 2.

2.2.3 Nukleationskinetik

Aus einer übersättigten Lösung bilden sich spontan Keime, die jedoch bis zum Erreichen
einer kritischen Größe mit größerer Wahrscheinlichkeit zerfallen als wachsen. Ihre Nuklea-
tionsrate hängt einerseits von der Wahrscheinlichkeit ab, mit der ein Keim spontan in
der Lösung entsteht, andererseits von der Geschwindigkeit, mit der ein Keim nach dem
Überschreiten der kritischen Größe wächst. Die Beschreibung dieser beiden Prozesse ist
Gegenstand der klassischen Nukleationstheorie (z. B. Lasaga, 1998; Auer und Frenkel,
2001).

Die Wahrscheinlichkeit (pro Partikel) Pk dafür, dass eine spontane Teilchen-Fluktuation
zu Entstehung eines kritischen Keims führt, hängt exponentiell von der freien Enthalpie
∆ G ab, die für die Zusammensetzung dieses Keims erforderlich ist (Auer und Frenkel,
2001):

Pk = exp(−∆ G/kB T ) (2.42)

Hier ist kB = 1, 380662 J K−1 die Boltzmann-Konstante. Die freie Enthalpie eines überkri-
tischen Keims setzt sich aus zwei Anteilen zusammen. Der erste Beitrag drückt aus, dass
die Bildung eines Keims energetisch günstiger ist als der Zustand der Lösung, der zweite
Beitrag berücksichtigt die Energie ∆ Gσ, die für die Bildung einer Grenzfläche zwischen
Lösung und Kristall aufgewendet werden muss.

Geht man davon aus, dass die freie Enthalpie eines Keims aus i atomaren oder moleku-
laren Einheiten die gleiche innere Struktur besitzt wie ein makroskopischer Kristall, dann
beträgt z. B. nach Lasaga (1998) die freie Enthalpie ∆Gi eines sphärischen Clusters mit
Radius r und Molekülzahl i:

∆ Gi = −i ∆ Gr + ∆ Gσ (2.43)

= −i kB T ln Ω + 4π r2 σ, (2.44)

wobei ∆ Gr = kB T ln Ω die Enthalpiedifferenz für die elementare Reaktion Atom → Mo-
lekül ist.
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Die Oberflächenspannung σ bringt zum Ausdruck, dass in einem zusammengesetzten
System mit nur wenigen Einheiten (i < 1000) insbesondere diejenigen Einheiten in der
Nähe der Keimoberfläche eine viel geringere Bindungsenergie besitzen als Moleküle im
Keiminnern. Die Oberflächenspannung σ hängt von der Keimoberfläche bzw. vom Keimra-
dius r ab, wird für praktische Zwecke aber als konstant angenommen. Die Konsequenzen,
die sich aus dieser Vereinfachung ergeben, werden ausführlich in Lasaga (1998) diskutiert.

Für sphärische Keime mit Volumen v gilt

r = (3 i v/4 π)1/3, (2.45)

wobei v = V/i das Volumen der kleinsten molekularen Einheit ist. Einsetzen von Gleichung
(2.45) in (2.44) und differenzieren von (2.44) nach r ergibt bei rc = 2 v σ/∆ Gr einen
maximalen Wert der freien Enthalpie ∆ Gi

∆ Gi =
16 π v2 σ3

3 ∆ G2
r

(2.46)

Die Anzahl ic der Einheiten in einem kritischen Cluster der Größe rc beträgt nach Gleichung
(2.45)

rc = (3 ic v/4 π)1/3 = 2 v σ/∆ Gr

→ ic =
32 π v2 σ3

3 ∆ G3
r

. (2.47)

Nach Auer und Frenkel (2001) ist die Nukleationsrate J pro Einheitsvolumen proportional
zu Pk (Gleichung 2.42):

J ∝ exp (−∆ Gk/kB T ) = exp

(
− 16 π v2 σ3

3 k3
B T 3 (ln Ω)3

)
(2.48)

J ∝ Ωic (2.49)

Die Nukleationsrate hängt in exponentieller Weise von der Übersättigung Ω ab. In Ab-
bildung 2.4 ist dieser Zusammenhang beispielhaft für amorphes Silizium demonstriert. In
einer halblogarithmischen Darstellung von J gegen Ω ist die Nukleationsrate J praktisch
Null bis zum Erreichen einer kritischen Übersättigung, nach deren Überschreiten sie expo-
nentiell ansteigt.

2.3 Porenraummodelle

Im Sinne einer geothermischen Nutzung sind Porosität φ und Permeabilität k von Spei-
chergesteinen neben der effektiven Speichermächtigkeit die beiden wesentlichen Eignungs-
kriterien. Während die Porosität von Speichergesteinen mit Hilfe von Bohrlochmessungen
oder an Proben im Labor präzise bestimmt werden kann, ist die Messung der Permeabilität
schwieriger und erfordert einen ungleich größeren experimentellen Aufwand. Die Permea-
bilität steht in engem Zusammenhang nicht nur mit der Porosität, sondern auch mit der
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Abbildung 2.4: Nukleationsrate J [cm−3 s−1] von amorphem Silizium in Abhängigkeit von
Übersättigung und Temperatur (nach Lasaga, 1998).

Geometrie des Porenraums. Da insbesondere für Sedimentgesteine eine sehr umfangreiche
petrophysikalische Datenbasis existiert, werden üblicherweise empirisch ermittelte Daten
zur Bestimmung von Koeffizienten für theoretisch begründete Gleichungen zur Berechnung
der Permeabilität verwendet (z. B. Rath, 2000).

In Kapitel 2.3.1 werden einfache Porenraummodelle mit glatten Oberflächen sowie em-
pirische k − φ-Beziehungen behandelt. Diese Modelle haben den Nachteil, dass sie nur für
einen begrenzten Porositäts-Bereich zuverlässige Angaben über die zu erwartende Permea-
bilität erlauben. In Kapitel 2.3.2 wird ein allgemeines, fraktales Porenraummodell beschrie-
ben, das die Grundlage für die in dieser Arbeit verwendeten Beziehung zwischen reaktiver
Strömung und hydraulischen Gesteinseigenschaften bildet.

2.3.1 Klassische Porenraummodelle

Die Kozeny-Carman Gleichung (Kozeny, 1927; Carman, 1937, 1948, 1956) beschreibt die
Permeabilität k eines einfachen glattwandigen Kapillarmodells mit Tortuosität T , Porosität
φ und Kapillarradius rKap (Pape et al., 1999):

k =
φ

8 T
r2
Kap =

1

8 F
r2
Kap. (2.50)

F = T/φ ist der Formationsfaktor des porösen Mediums. Für Kapillarmodelle kann rKap

aus makroskopischen Messgrößen, z. B. der spezifischen inneren Oberfläche, berechnet wer-
den, rKap = 2/Spor. Ebenso kann für ein Porenraummodell bestehend aus glatten Sphären
ein hydraulisch effektiver Porenradius aus der Sphären- bzw. Korngröße rKorn abgeleitet
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werden: rKap = 2 φ rKorn/3 (1−φ). Die Permeabilität von glatten Kapillaren bzw. Sphären
lautet nach Gleichung (2.50):

k =
φ

2 T S2
por

(2.51)

bzw.

k =
1

18 T

φ3

(1− φ)2
r2
Korn. (2.52)

Diese sehr einfachen Modelle können das hydraulische Verhalten von realen Speicherge-
steinen nur für Porositäten φ < 10 % beschreiben (Pape et al., 1999). Für bestimmte Fa-
ziestypen werden darum aus einer Vielzahl empirischer Daten spezielle k− φ-Beziehungen
ähnlich Gleichung (2.52) abgeleitet, wobei der Exponent der Porosität φ im Zähler von
Gleichung (2.52) von 1 bis 12 variieren kann (Pape et al., 1999; Rath, 2000). Der Expo-
nent der Porosität wird durch die Diagenese (mechanische und chemische Kompaktion)
bestimmt und erreicht sehr hohe Werte, wenn z. B. die Konnektivität des Porennetzwerkes
durch mechanische Kompaktion reduziert ist (Pape et al., 1999).

2.3.2 Fraktales Porenraummodell

Eine allgemeine Permeabilitäts-Porositäts-Beziehung basiert auf dem fraktalen Porenraum-
modell nach Pape et al. (1984), das eine selbstähnliche, hierarchische Porenraumstruktur
besitzt. Das poröse Medium wird durch eine kompakte Anordnung von Kugeln dargestellt.
Auf jeder Kugeloberfläche sind kleine Kugelsegmente angeordnet. Jedes Kugelsegment der
Generation i ist wieder Ausgang für eine neue Generation i + 1 weiterer Kugelsegmente,
deren Radien in einem festen Verhältnis ε = ri+1/ri (ri+1 << ri) zueinander stehen (Ab-
bildung 2.5). Die charakteristische Selbstähnlichkeit dieses Modells wird durch die fraktale

Abbildung 2.5: Schematischer Querschnitt durch einen Sandstein. Es werden geometrische
Poren mit Radius rPor von hydraulischen Modellkapillaren mit Radius rKap unterschieden
(nach Pape et al., 1999).
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Dimension D ausgedrückt, welche die Zahl N der sub-hierarchischen Kugelsegmente mit
dem Korngrößenverhältnis ε in Beziehung setzt:

D =
log N

log(ε−1)
(2.53)

Die fraktale Dimension D kann aus Messungen der Porosiät bzw. der spezifischen Ober-
fläche ermittelt werden. Bei der Quecksilber-Injektionsmethode zur Messung der Porosität
sowie der BET Methode1 zur Bestimmung der spezifischen Oberfläche hängt das Messer-
gebnis von der jeweiligen maximalen Messauflösung λ ab. Pape et al. (1987) berechnen eine
mittlere fraktale Dimension D = 2, 36 für typische nordwestdeutsche Reservoirsandsteine.
Für unterschiedliche tonige bis reine Sandsteintypen variiert D zwischen 2, 0 ≤ D ≤ 2, 5.
Nach Pape et al. (1987) sind Tortuosität T und Porosität φ ebenso Funktionen von D. Da-
mit erhält man nach Gleichung (2.50) eine für Sandsteine fundamentale k − φ-Beziehung:

k =
(
191 · (10φ)10

) · 10−12 m2. (2.54)

Der Porositätsexponent 10 resultiert aus der fraktalen Dimension D = 2, 36 poröser
Reservoirsandsteine mit φ > 10 %. Für Porositäten φ < 10 % sind die nach Gleichung
(2.54) berechnete Permeabilitäten zu gering im Vergleich mit gemessenen Werten. Um eine
bessere Anpassung an die Messwerte zu erzielen, werden für Porositäten φ < 10 % bzw.
φ < 1 % Potenzgesetze mit Exponenten von 2 bzw. 1 definiert. Durch lineare Kombination
dieser drei Terme leiten Pape et al. (1999) für typische Sandsteine des Norddeutschen
Beckens eine für den gesamten Porositätsbereich gültige Funktion ab:

k =
(
31φ + 7463φ2 + 191(10φ)10

) · 10−12 m2. (2.55)

Die drei Koeffizienten der Potenzreihe müssen jeweils für verschiedene Sandsteintypen un-
terschiedlicher Sedimentationsräume mit Hilfe gemessener Daten kalibriert werden.

In Abbildung 2.6 sind Permeabilitäten von Proben verschiedener Sandsteintypen dar-
gestellt. Die durchgezogene Linie zeigt den Permeabilitätsverlauf für Sandsteine aus dem
Rotliegenden. Die beiden untersten Kurven in Abbildung 2.6 repräsentieren tonige Sand-
steine. Dazu wurden die Koeffizienten des Potenzgesetzes so angepasst, dass eine optimale
Übereinstimmung mit speziellen Proben am jeweiligen Ende der Porositätsskala erzielt
wurde (Pape et al., 1999). Nach Pape et al. (1999) verursacht die mechanische Kompak-
tion des Reservoirs während seiner Versenkung den in Abbildung 2.6 sichtbaren steilen
Kurvenverlauf für φ > 10 %. Im weiteren Verlauf der Versenkung φ < 10 % fällt die Ab-
nahme der Permeabilität mit der Porosität durch chemische Kompaktion (Zementation)
deutlich geringer aus.

Die fein-grob-gestrichelte Linie in Abbildung 2.6 zeigt den k−φ-Verlauf für Fontainebleau-
Sandstein. Bei diesem erfolgt (im Gegensatz zum vorher gesagten) die Kompaktion zuerst
durch (Quarz-) Zementation. Hierdurch wächst die Oberfläche der Quarz-Körner, ohne je-
doch wesentlich ihre Struktur zu verändern. Erst im weiteren Stadium der Zementation,

1Methode zur Bestimmung der spezifische Oberfläche aus experimentellen Daten. ”BET“steht für die
Namen Brunauer, Emmett und Teller, Entwicker der BET-Methode (Brunauer et al., 1938).
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Abbildung 2.6: Doppelt-logarithmische Auftragung der Permeabilität gegen Porosität für
verschiedene konsolidierte und unkonsolidierte, reine bzw. tonige Sandsteine. Die Kurven
stellen allgemeine k−φ-Beziehungen nach Gleichung (2.55) dar, wobei die Koeffizienten mit
Hilfe verschiedener Datensätzen kalibriert wurden (nach Pape et al., 1999). Die Symbole
repräsentieren von den für die Kalibrationen verwendeten Daten unabhängige Messwerte.

wenn sich die Quarzkörner berühren, nimmt die Oberflächenrauigkeit zu und der Poro-
sitätsexponent erreicht einen Wert von 7, 33 (Pape et al., 2005a).

Wie die Ergebnisse von Kernflutungsexperimenten zur experimentellen Simulation von
Anhydritausfällung in Kapitel 3 zeigen, wird die Zementation durch Anhydrit in erster
Linie von den Keimbildungsprozessen in den Poren gesteuert (Meyn, 2003). Die Zementa-
tion geht von wenigen Kristallen aus, welche im Verlauf ihres Wachstums einzelne Poren
vollständig füllen, über die Poren hinaus weiterwachsen und auf diese Art eine skelettartige
Struktur bilden (Pape, 2003). Solange die einzelnen Keime weit genug voneinander ernt-
fernt sind, bleibt die Tortuosität des gesamten Porensystems praktisch unverändert und der
k−φ-Verlauf ist dem der Quarz-Zementation von Fontainebleau-Sandsteinen ähnlich (Ab-
bildung 2.6) und wird durch einen niedrigen Exponenten charakterisiert. Experimentelle
Belege hierfür wurden durch Untersuchungen der Porenraumstruktur mit Hilfe der PFG-
NMR Methode (Pulsed Field Gradient Nuclear Magnetic Resonance Method) gefunden
(Pape et al., 2005b). Diese Ergebnisse zeigten, dass die Porenradien zementierter Sand-
steine so groß sind wie diejenigen von unzementierten Sandsteinen, wogegen die Tortuo-
sität außergewöhnlich groß ist. Demnach verändert Anhydrit-Zementation die Netzwerk-
Eigenschaften des Porenraums auf einer Skala, die deutlich größer ist als der mittlere
Kornabstand.
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3 Keimbildung im Porenraum von Geothermiespeichern

In dem in der Einleitung beschriebenen Forschungsvorhaben (Projekt A), aus dem die vor-
liegende Arbeit entstanden ist, wurden u. a. Kernflutungsexperimente durchgeführt, um
unter realen Reservoirbedingungen die petrophysikalischen Voraussetzungen für die Ze-
mentation von Porenspeichern mit Anhydrit zu verstehen. Die Ergebnisse der Experimente
(Kapitel 3.1) zeigen, dass die Ausfällung von Anhydrit durch eine sehr geringe Keimbil-
dungswahrscheinlichkeit charakterisiert ist. In Kapitel 3.2 (Simulation von Keimbildung)
wird eine nicht-lineare Reaktionskinetik entwickelt, womit der Verlauf eines Kernflutungs-
versuchs simuliert werden kann. Mit Hilfe dieser Reaktionskinetik können die auf der Po-
renskala ablaufenden Prozesse sowie ihre Kopplung mit Strömung und Wärmetransport
untersucht werden. Für die Untersuchung geologischer Entstehungsszenarien sind neben
den hier untersuchten gesteinsphysikalischen Bedingungen zusätzlich hydrothermale Be-
dingungen zu berücksichtigen, die in Kapitel 4 diskutiert werden.

3.1 Laborversuche

Am Institut für Erdöl- und Erdgastechnik der Technischen Universität Clausthal wurden
bereits vor Beginn von Projekt A mehrere Kernflutungsversuche zur Lösung und Ausfällung
von Mineralen durchgeführt. Ziel dieser Versuche war es, unter möglichst realistischen Re-
servoirbedingungen die Wechselwirkung zwischen Porenfluid und Sandsteinen zu untersu-
chen (Lajcsak und Meyn, 2000; Bartels et al., 2001). In Tabelle 3.1 werden die verschiedenen
Versuchsreihen skizziert.

3.1.1 Durchströmungsexperimente unter Reservoirbedingungen

In allen Kernflutungsexperimenten wurden Kerne aus Bentheimer Sandstein verwendet.
Dieser Sandstein besitzt vergleichsweise homogene petrophysikalische Eigenschaften, ins-
besondere eine kaum mit dem Ort variierende Porosität1. Er eignet sich aus diesem Grund
besonders als Versuchs-Standard. Die petrophysikalischen Eigenschaften des Bentheimer
Sandsteins sind in Abbildung 3.1 anhand einer kumulativen Kappilarradienverteilung
(links) und einer Messung der axialen Variation der Permeabilität von zwei Bohrkernen
dargestellt.

Der Kapillarradius rKap gibt die Größe der Fließkanäle an, welche die einzelnen Poren
miteinander verbinden. Damit ist rKap diejenige Größe, welche die hydraulischen Fließ-
eigenschaften bestimmt (Gleichung 2.50 und Abbildung 2.5). In Tabelle 3.2 sind die Ei-
genschaften der Bentheimer Sandsteinkerne aufgeführt. Diese Messungen wurden an den

1Persönliche Mitteilung, Dr. V. Meyn, TU Clausthal, 2005
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Tabelle 3.1: Kernflutungsversuche am Institut für Erdöl- und Erdgastechnik der TU Claus-
thal

Projekt Versuchsprogramm Untersuchungen des
Porenraums

Hydraulisches, thermisches und
mechanisches Verhalten geother-
misch genutzter Aquifere (Ver-
suchsserie 1, Lajcsak und Meyn
(2000))

Kernflutungsversuche
zur Lösung und Aus-
fällung von Calcit,
Quarz und Anhydrit

Porosität, Kapillarra-
dien, Permeabilität

Szenarien der Entstehung von
Anhydrit-Zementation in geo-
thermischen Lagerstätten (Pro-
jekt A, Versuchsserie 2, Meyn
(2003))

Kernflutungsversuche
zur Simulation von
Anhydrit-Keimbil-
dung

Computertomogra-
phische Untersuchung
des Porenraums
während des Experi-
ments

Bohrkernen, die in Projekt A verwendet wurden, nicht wiederholt. Alle Bohrkerne stam-
men jedoch aus dem gleichen Sandstein-Block, sodass die Werte in Tabelle 3.2 und in
Abbildung 3.1 als repräsentative Eigenschaften für alle Kernflutungsversuche angesehen
werden können. Die Kerne hatten einen Durchmesser von d = 29 mm und eine Länge
von 320 − 500 mm. Mit diesen Sandsteinkernen wurden zwei verschiedene Versuchsseri-
en durchgeführt (s. u.). Die Kerne wurden in eine Hochdruck-Hochtemperatur-Flutanlage
eingebracht, die von außen gleichmäßig beheizt werden konnte. Mit Hilfe mehrerer Heizele-
mente konnte ein definierter Temperaturverlauf entlang der Kernachse eingestellt werden
(Abbildung 3.2).

3.1.1.1 Versuchsserie 1

In der ersten Versuchsserie wurde der Sandstein-Kern vor dem Experiment mit Salzsäure
gereinigt und anschließend mit einer Kalziumsulfat-Lösung geflutet. Da die Löslichkeit von
Anhydrit mit steigender Temperatur abnimmt, erfolgt im auf ca. 80 ◦C− 90 ◦C beheizten
Kern eine Ausfällung. Insgesamt wurden auf diese Weise etwa 10 g Anhydrit im Kern
abgelagert. Mit Hilfe röntgentomographischer Untersuchungen konnte gezeigt werden, dass
überall im Porenraum etwa 10 µm große Anhydrit-Kristalle gleichmäßig verteilt waren
(Lajcsak und Meyn, 2000).

Die um den Kernhalter angebrachten Heizelemente erzeugten einen Temperaturverlauf
von 80 ◦C am Kerneingang bis 100 ◦C am Kernausgang . Der Kern wurde bei einem Druck
von 10 MPa insgesamt 20 Tage lang mit einer Kalziumsulfat-Lösung (Salinität 100 g L−1)
mit einer Injektionsrate von 30 cm3 h−1 geflutet. Das am Kernende austretende Eluat
wurde analysiert und am Kernanfang erneut injiziert.

Nach Abschluss des Experiments wurde die Permeabilität mit einem Ringpermeameter
(Lajcsak und Meyn, 2000) gemessen. Im Vergleich zu den Messungen vor der Kernflutung
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Abbildung 3.1: Links: kumulative Kapillarradien rKap verschiedener Proben aus Benthei-
mer Sandstein (Mittelwert: rKap = 17 µm. Die gestrichelten Linien begrenzen 60 % aller
Messwerte zwischen 10 µm < rKap < 20 µm. Rechts: axiale Variation der Permeabilität
von zwei verschiedenen, mit HCl gewaschenen Bohrkernen aus Bentheimer Sandstein, ge-
messen mit einem Ringpermeameter (nach Lajcsak und Meyn, 2000). Diese Bohrkerne
stammen aus dem gleichen Sandstein-Block wie der in Projekt A untersuchte Kern.

ergab sich eine Permeabilitätserhöhung in der Kernhälfte mit niedriger Temperatur und
eine Permeabilitätsreduzierung in der Kernhälfte mit hoher Temperatur, jeweils bedingt
durch die Lösung bzw. Ausfällung von Anhydrit.

Dieses Experiment wurde von Bartels et al. (2002) unter Einbeziehung aller bekannten
Randbedingungen auf einem eindimensionalen Finiten Differenzen-Gitter simuliert. Mit
Hilfe einer k − φ-Beziehung nach Gleichung (2.55) und mit einem Porositätsexponenten
von 11 wurde eine sehr gute Übereinstimmung mit den experimentellen Ergebnissen erzielt.
In diesem Modell wurde angenommen, dass an jedem Ort und zu jedem Zeitpunkt ein
chemisches Gleichgewicht zwischen Mineral und Lösung besteht.

3.1.1.2 Versuchsserie 2

Kernproben aus der Bohrung Allermöhe 1 zeigen, dass die Ausfällung von Anhydrit unter
natürlichen Reservoirbedingungen offenbar überwiegend in großen Poren stattfindet. So
zeigen sich im Abstand von wenigen Zentimetern abwechselnd zementierte und unzemen-
tierte Bereiche, welche die Verteilung der Porenradien wiederspiegeln (Baermann et al.,
2000b; Meyn, 2003). Aus diesem Grund wurde im Unterschied zu Versuchsserie 1 in dieser
Versuchsserie in einem nicht mit Anhydrit präparierten Sandsteinkern untersucht, ob dort
die gleichen Zementationsmuster wie in der Bohrung Allermöhe 1 auftreten. Darüber hin-
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Tabelle 3.2: Petrophysikalische Eigenschaften von Bohrkernen aus Bentheimer Sandstein
(nach Lajcsak und Meyn, 2000)

Eigenschaft Wert
Porosität φ0 0, 22± 0, 01
Permeabilität k (3− 4) · 10−12 m2

innere Oberfläche 0, 18− 0, 25 m2 g−1

mittl. Kapillarradius rKap (17± 1) µm

aus wurden begleitende Untersuchungen zur Fällungskinetik von Anhydrit in Kapillaren
durchgeführt. Von den drei in Projekt A durchgeführten Versuchen war ein Versuch als
Grundlage für die numerische Simulation von Keimbildung geeignet. Im Folgenden wird
daher nur dieser Versuch diskutiert.

Der Kernflutungsversuch wurden mit einem speziellen Kernhalter durchgeführt, der
während des laufenden Versuchs für kurze Zeit aus der Versuchsanlage entnommen werden
konnte. Damit war es möglich, zu verschiedenen Zeiten röntgentomographische Untersu-
chungen an Teilen des Kerns durchzuführen. Voruntersuchungen ergaben, dass aufgrund
der sehr geringen Fällungskinetik eine spezifische Injektionsrate von q/A = 1, 3×10−6 m s−1

bzw. eine Durchströmungsrate von 3 cm3 h−1 eingestellt werden musste, um während der
Versuchsdauer von mehreren Monaten signifikante Anhydrit-Ausfällung zu erzwingen. Ta-
belle 3.3 gibt die experimentellen Randbedingungen des Experiments an.

In dem hier untersuchten Experiment wurde der Sandstein-Kern 141 Tage lang mit
einer Injektionsrate q = 3 cm3 h−1 geflutet, was einer Volumenstromdichte von v =
1, 3 · 10−6 m s−1 entspricht. Die in den Kern injizierte CaSO4-Lösung wurde durch Sätti-
gung einer NaCl-Lösung (220 g L−1) mit Gips bei Raumtemperatur, anschließender Fil-
tration der Lösung sowie 10 %-iger Verdünnung mit einer NaCl-Lösung (220 g L−1) herge-
stellt.2

3.1.1.3 Axiales Zementationsmuster im Kern

Im Versuch wurde ein weitgehend linearer Temperaturverlauf zwischen Kerneingang und
Temperaturmaximum eingestellt. Abbildung 3.3 (links) zeigt das axiale Temperaturprofil,
das mit einem zylindersymmetrischen numerischen Modell mit den bekannten Wärme-
leitfähigkeiten der verwendeten Materialien berechnet wurde (Meyn, 2003). Die radia-
le sowie axiale Ungenauigkeit der Temperatur im Kern beträgt ∆ T < 0, 3 ◦C bzw.
∆ T < 0, 1 ◦C. Der schraffierte Bereich kennzeichnet die Stellen im Kern, in denen nach
ersten computertomographischen Untersuchungen eine signifikante Keimbildung beobach-
tet wurde. Offensichtlich erfolgt eine Keimbildung unter den Versuchsbedingungen erst
bei einer Temperatur von mehr als etwa 110 ◦C. Darüber hinaus ist zu erkennen, dass die

2Anhydrit (CaSO4) zeigt im Gegensatz zum Gips (CaSO4 · 2H2O) eine monoton mit steigender Tempe-
ratur fallende Löslichkeit. Anhydrit ist oberhalb von etwa 42 ◦C thermodynamisch stabil.
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Abbildung 3.2: Oben: Schema der Apparatur für Fällungsexperiemnte in porösen Medien
(Versuchsreihe 2). 1: Kern; 2: Kernhalter; 3/4: Labotron-Pumpen, 5: Probensammelgefäße.
Unten: Schema der Temperierung im Kernhalter (nach Meyn, 2003).

Orte maximaler Temperatur und maximaler Zementation – anders als erwartet – nicht
zusammenfallen.

Abbildung 3.3 (rechts) zeigt die computertomographisch bestimmten Absorptionswer-
te AMU für den mit Anhydrit zementierten Kernbereich zwischen x1 = 155 mm und
x2 = 250 mm. Da die Dichte von Anhydrit mit etwa 2, 95 g cm−3 größer ist als die Dichte
von Quarz (2, 5 g cm−3), weist eine Erhöhung des AMU -Wertes auf Anhydrit-Ausfällung
hin. Das Zementationsmuster in Abbildung 3.3 (rechts) zeigt eine axiale Struktur mit ei-
ner Wellenlänge von etwa 4 mm − 5mm. Die Kalibrierung der Computertomographie zur
Berechnung des exakten Anhydrit-Gehaltes aus den AMU -Werten ist zum gegenwärti-
gen Zeitpunkt (Ende 2005) noch nicht abgeschlossen3. Aus diesem Grund muss hier ei-
ne vorläufige Kalibrierung vorgenommen werden, um eine sichere untere Grenze für die
Anhydrit-Konzentration im Kern zu erhalten.

In den computertomographischen Aufnahmen (Abbildung 3.4) sind in einem weniger
stark zementierten Bereich etwa 100 mm vor Kernausgang pro Querschnitt bis zu 20 el-
lipsenförmige Keime mit einer Erstreckung von 2, 5 mm senkrecht zur Fließrichtung zu

3Persönliche Mitteilung, Dr. V. Meyn, TU-Clausthal, 2005
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Tabelle 3.3: Experimentelle Randbedingungen des Kernversuchs (nach Meyn, 2003).

Eigenschaft Wert
Kerndurchmesser d 29 mm
Kernlänge l 320 mm
Injektionsrate q 3 cm3 h−1

Versuchsdauer te 141 d
Eingangstemperatur Tein 70 ◦C
Maximaltemperatur Tmax 123 ◦C
CaSO4-Injektionskonzentration cin 5, 4 g L−1

NaCl-Konzentration cNaCl 220 g L−1

erkennen. Die Ausdehnung der Keime ist in Fließrichtung um einen Faktor 2, 5 klei-
ner. Meyn (2003) berechnete aus den Ergebnissen eine Keimbildungswahrscheinlichkeit
J ≈ 3 m−3 s−1.

3.1.1.4 Zeitliche Veränderung der Ausgangskonzentration

Die am Ausgang der Flutungsstrecke gemessene CaSO4-Konzentration wurde mit der Ein-
gangskonzentration normiert und ist in Abbildung 3.5 über die gesamte Versuchsdauer
aufgetragen.

Nach Meyn (2003) beträgt die Messungenauigkeit etwa 2 %. Dieser Fehler ist durch die
Fehlerbalken in Abbildung 3.5 dargestellt. Die Ausgangskonzentration erreicht nach te =
140 d einen Wert von 78 % der Eingangskonzentration. Die Gleichgewichtskonzentration
am Temperaturmaximum beträgt etwa 55 % der Eingangskonzentration. Offensichtlich ist
selbst nach mehr als vier Monaten Versuchsdauer noch kein chemisches Gleichgewicht
erreicht.

3.1.2 Auswertung der Versuche

Die in Abbildung 3.3 (rechts) und 3.5 dargestellten Messergebnisse können mit Hife ei-
ner geeigneten Reaktionskinetik simuliert werden. Die Messergebnisse müssen auf absolute
Werte skaliert werden, damit simulierte und gemessene Werte verglichen werden können.
Damit die axiale Anhydritverteilung aus den AMU -Werten berechnet werden kann, muss
davon ausgegangen werden, dass die Dichte des Kerns vor der Flutung homogen und Quarz
die einzige Mineralphase des Korngerüsts war. In diesem Fall kann ein linearer Zusammen-
hang zwischen der Gesamtdichte und AMU -Wert angenommen werden.

Die Fläche unter der AMU -Kurve in Abbildung 3.3 ist unter den oben beschriebenen
Annahmen proportional zur gesamten Anhydrit-Menge, die im Laufe des Versuchs im
Kern ausfällt. Zur Kalibrierung werden folgende Schritte durchgeführt: (1) Die pro Zeit-
einheit im Kern ausfallende Anhydritmenge ist proportional zur zeitlichen Veränderung
des Kalziumsulfat-Konzentration am Kernaugang. (2) Die AMU -Werte sind proportional
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Abbildung 3.3: Links: Temperatur T entlang der Kernachse. Der schraffierte Bereich kenn-
zeichnet die Stellen, in denen computertomographisch Anhydritausfällungen im Kerninne-
rem detektiert werden konnte. Rechts: Absorption AMU in 200 µm dicken Kernscheiben
nach 141 Tagen (nach Meyn, 2003). Weitere Erläuterungen im Text.

zum Zementationsgrad α = φAnh/φ0 (mit φ0 = unzementierte Porosität, s. Tabelle 3.2)
im zementierten Kernabschnitt zwischen x1 = 155 mm und x2 = 250 mm. Die einzelnen
Schritte werden im Folgenden ausführlich skizziert.

Der zeitliche Verlauf der CaSO4-Konzentration am Kernausgang ließe sich durch eine
lineare Beziehung gut beschreiben. Eine exponentielle Abnahme kommt jedoch der Tat-
sache näher, dass die Ausgangskonzentration nach hinreichend langer Zeit eine Gleich-
gewichtskonzentration erreichen muss. Die CaSO4-Konzentration am Kerneingang be-
trägt cin = 5, 4 g L−1 bzw. cin = 39, 9 mol m−3. An der Stelle des Temperaturmaximums
(Tmax = 123 ◦C) beträgt die Gleichgewichtskonzentration c123 ◦C

eq = 22, 9 mol m−3. Damit
kann der zeitliche Verlauf der Auslaufskonzentration c(t) wie folgt beschrieben werden:

c(t) = c123 ◦C
eq + (cin − c123 ◦C

eq ) e−t/τ (3.1)

In Abbildung 3.5 ist der absolute Verlauf der Ausgangskonzentration zusammen mit der
exponentiellen Anpassung (Gleichung 3.1) dargestellt. Dabei wurde nur die Zeitkonstan-
te τ angepasst, während die Parameter c123 ◦C

eq und (cin − c123 ◦C
eq ) auf konstante Werte,

22, 9 mol m−3 bzw. 17, 0 mol m−3, gesetzt wurden. Aus der Regression folgt eine Zeitkon-
stante τ = (200, 3± 6, 9) d mit einem Korrelationskoeffizienten R2 = 0, 96. Durch Integra-
tion der Konzentration über die Versuchszeit von ta = 0 d bis te = 141 d erhält man das
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Abbildung 3.4: Computertomographische Aufnahme einer Kernscheibe (bei Kernposition
x = 228 mm, Durchmesser 29 mm, Dicke 0, 2 mm) nach Versuchsbeginn (links), nach 73 Ta-
gen (mitte) und 137 Tagen (rechts) Versuchsdauer. Die Gesteinsmatrix (Quarz) ist schwarz,
Anhydrit grau dargestellt (nach Meyn, 2003).

Anhydrit-Volumen VAnh im Kern zwischen x1 und x2:

VAnh = vmol
Anh q

∫ te

ta

cAnh dt = vmol
Anh q

∫ te

ta

(cin − c(t)) dt (3.2)

= vmol
Anh q

(
cin − c123 ◦C

eq

) [
te − τ

(
1− e−te/τ )

)]

= 2, 2 · 10−6 m3

Hier ist vmol
Anh = 4, 6 · 10−5 m3 mol−1 das Molvolumen von Anhydrit.

Die Skalierung der AMU -Werte in Abbildung 3.3 erfolgt, indem die Fläche unter der
AMU -Kurve mit der gesamten Anhydritmenge im Kern in Beziehung gebracht wird. Das
Kernvolumen zwischen x1 und x2 beträgt VK = 6, 27 · 10−5 m3 und damit der Volumenanteil
von Anhydrit φAnh = VAnh/VK = 0, 035. Aus einer durchschnittlichen Anfangs-Porosität
von φ0 = 0, 22 folgt damit für den mittleren Zementationsgrad α = 0, 16.

Außerhalb des in Abbildung 3.3 (rechts) dargestellten Kernabschnitts wurden keine Ab-
sorptionsdaten gemessen. Deshalb wird davon ausgegangen, dass der kleinste AMU -Wert
in diesem Kernabschnitt ein globales Minimum ist und damit einem Zementationsgrad
α = 0 entspricht. Die numerische Integration der AMU -Kurve von x1 nach x2 ergibt
abzüglich des minimalen AMU -Wertes AMUmin = 619 einen Wert von AAMU = 50, 7 m.
Der durchschnittliche AMU -Wert beträgt AMU = 13, 9 + AMUmin. Der Wert 13, 9 wird
dem Anhydrit-Volumenanteil φAnh = 0, 035 zugeordnet. Damit können die AMU -Werte
skaliert werden:

∆ AMU = β ·∆φAnh

β = 13, 9/0, 035 = 397, 1 (3.3)

Damit entspricht der maximale Absorptionswert AMUmax = 669 einem Anhydrit-Volu-
menanteil von

φAnh,max =
AMUmax − AMUmin

β
=

50, 66

397, 1
= 0, 13 (3.4)
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Abbildung 3.5: Zeitliche Änderung der normierten Ausgangskonzentration (nach Meyn,
2003). Die durchgezogene Linie ist eine exponentielle Anpassung (R2 = 0, 96), die gestri-
chelte Linie eine lineare (R2 = 0, 98) durch die gemessenen Werte (Kreise).

bzw. einem Zementationsgrad αmax = φAnh,max/φ0 = 0, 6. Damit gilt für die Beziehung
zwischen Absorption und Anhydrit-Konzentration folgende Gleichung:

∆ cAnh =
∆ AMU

vmol
Anh · β

(3.5)

Abbildung 3.6 zeigt die nach Gleichung (3.5) berechnete Anhydrit-Konzentration im Kern
zwischen x1 und x2. Die maximale Konzentration beträgt nach Gleichung (3.5) bei x =
172 mm etwa cAnh,max = 2773 mol m−3.

3.2 Simulation der Keimbildung

Die computertomographischen Aufnahmen in Abbildung 3.4 zeigen, dass die Ausfällung
von Anhydrit von wenigen Stellen im Kern ausgeht. Die Entwicklung einer keimbildungsge-
steuerten Reaktionskinetik auf einem FD oder FE Gitter ist nur mit einigen Einschränkun-
gen möglich. Eine grundlegende Schwierigkeit besteht darin, dass einerseits die Nukleation
und das Keimwachstum auf der Porenskala (∆ l ≈ 100 µm) ablaufen, während anderer-
seits die Strömungsgleichung (2.4) bzw. das Darcy-Gesetz in porösen Medien auf einer
Längenskala von weniger als einigen Millimetern nicht mehr gültig ist (Bear, 1972).

In dieser Arbeit wird davon ausgegangen, dass in einem FD Element nur maximal ein
Anhydrit-Keim entstehen und weiterwachsen kann. Die Dimension des FD Gitters muss
also an die im Experiment beobachtete Keimdichte und maximale Keimgröße sowie an
die Gültigkeitsgrenzen für die Diskretisierung der Transportgleichungen angepasst werden.
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Abbildung 3.6: Axiale Anhydrit-Konzentration in Kernversuch 2 nach 141 Tagen Versuch-
dauer. Die Anhydrit-Konzentration wurde nach Gleichung (3.5) aus den AMU-Werten
(Abbildung 3.3) berechnet. Die Skala auf der rechten Seite gibt den Volumenanteil von
Anhydrit an.

Die Keime werden als Konzentrationssenken behandelt, deren Betrag von der Größe der
Keime abhängt. Die Kopplung zwischen Nukleation und Transportprozessen erfolgt mit
Hilfe einer geeigneten Beziehung zwischen Zementationsgrad und Permeabilität (s. u.).

3.2.1 Keimbildung und Keimwachstum

Für die Simulation des Kernversuchs wird folgendes Modell verwendet: Die Bilanzgleichun-
gen für Strömung, Wärme- und Stofftransport werden auf einem dreidimensionalen FD-
Gitter mit einer konstanten Gittergröße von ∆ x = ∆ y = ∆ z = 3, 2 mm simuliert. Damit
kann der kreisförmige Kernquerschnitt mit einer Fläche von A = π (14, 5 mm)2 = 661 mm2

durch einen nahezu gleich großen rechtwinkligen Querschnitt aus 8 × 8 FD-Elementen
dargestellt werden. Die Diskretisierung ist so gewählt, dass die Gültigkeitsgrenzen des
Darcy-Gesetzes nicht überschritten werden.

Aus dem Experiment folgt, dass in einem so dimensionierten FD-Gitter im Durchschnitt
weniger als ein Keim pro Zelle existiert. Mit der von Meyn (2003) berechneten Keimbil-
dungswahrscheinlichkeit J = 3 m−3 s−1 beträgt die Summe nK aller Keime im Kernvolumen
VK zwischen x1 und x2 nach te = 141 d:

nK = J T VK φ0 = 3 m−3 s−1 · 141 · 86400 s · 6, 3 · 10−5 m3 · 0, 22 = 507 (3.6)

Die Zahl der FD Elemente in VK beträgt 8 · 8 · (x1 − x2)/∆ x = 1898. Nach diesen Über-
legungen kann davon ausgegangen werden, dass im Kernabschnitt zwischen x1 und x2
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im Mittel auf 4 FD Elemente etwa ein Anhydrit-Keim vorkommt. Darüber hinaus zeigen
computertomographische Aufnahmen, dass der Durchmesser eines Keims während des Ver-
suchs nicht größer als 2− 3 mm wird. Der Gitterabstand von 3, 2 mm stellt somit die beste
Auflösung dar, die innerhalb der Gültigkeitsgrenzen des Darcy-Gesetzes und der Keim-
größe bzw. Keimdichte im Kern erreicht werden kann. Die Kopplung zwischen den auf
unterschiedlichen Längenskalen ablaufenden Prozessen, Nukleation und Transport erfolgt
mit Hilfe einer geeigneteten Beziehung zwischen zellenbezogener Anhydrit-Konzentration
und Permeabilität (Kapitel 3.2.2). Die zellenbezogene Reaktionskinetik wird dann durch
folgende, nacheinander ablaufende Schritte beschrieben:

1. Berechnung der Keimbildungswahrscheinlichkeit J
Wie in Abbildung 3.3 (links) zu sehen ist, erfolgt die Ausfällung von Anhydrit erst bei einer
Temperatur von über 110 ◦C, was einer Übersättigung Ω0 = c70 ◦C

eq /c110 ◦C
eq ≈ 42/28 = 1, 5

entspricht. Bei geringeren Temperaturen bzw. Übersättigungen ist die Keimbildungswahr-
scheinlichkeit J zu gering, um eine signifikante Anzahl von Keimen während der Dauer des
Versuchs außerhalb des Kernvolumens zwischen x1 und x2 entstehen zu lassen.

Das der Berechnung der Gleichgewichtskonzentrationen zugrunde liegende Modell nach
Pitzer berücksichtigt sowohl die Konzentrationen der frei gelösten Spezies, Ca2+ und SO2−

4 ,
als auch die Konzentration gelöster Komplexe der Spezies. Für die Anhydrit-Reaktion ist
jedoch nur die Konzentration der frei gelösten Spezies von Bedeutung. In dieser Arbeit
erfolgt aus programmspezifischen Gründen die Berechnung der Übersättigung Ω aus dem
Verhältnis von Spezieskonzentration und entsprechender Gleichgewichtskonzentration, ob-
wohl nach Gleichung (2.32) hierfür das Ionenaktivitätsprodukt und die Gleichgewichts-
konstante erforderlich ist. Die hier verwendete Näherung ist nur in Lösungen mit geringer
Ionenstärke erlaubt (Hina und Nancollas, 2000).

Für kleine Änderungen der Übersättigung ∆ Ω (∆ Ω ¿ Ω0) folgt aus Gleichung (2.49):

∆ J/J(Ω0) = ic(Ω0) ·∆ Ω/Ω0 (3.7)

bzw.

J(Ω) = J(Ω0) ·
(

1 + ic(Ω0)
∆ Ω

Ω0

)
(3.8)

Die Keimbildungswahrscheinlichkeit J variiert nach Meyn (2003) mit der Größe der Poren.
Untersuchungen hierzu wurden mit Hilfe von Fließexperimenten in Rohren und Kapillaren
durchgeführt. Nach Meyn (2003) ist die Keimbildungswahrscheinlichkeit proportional zum
Porenvolumen VPor ∝ r3

Por und zur Porenoberflöche SPor ∝ r2
Por, also

J ∝ VPor ·SPor ∝ (rPor)
5. (3.9)

Bei konstanter räumlicher Porendichte kann die Keimbildungswahrscheinichkeit auf ein
Einheitsvolumen des Kerns skaliert werden. Die Annahme konstanter Porendichte ist bei
nicht zu großen Variationen der Korngröße gerechtfertigt. Damit kann im numerischen
Modell J auf das Volumen einer FD-Zelle skaliert werden. Mit Bezug auf eine Referenz-
Porengröße r̂Por folgt dann für die Keimbildungswahrscheinlichkeit in porösen Medien mit
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variabler Porenradienverteilung:

J(Ω) = J(Ω0) ·
(

1 + ic(Ω0)
∆ Ω

Ω0

)
·
(

rPor

r̂Por

)5

(3.10)

2. Berechnung der Oberfläche der Keime
Wenn in einer Zelle (i, j, k) mit Zellenvolumen ∆ xi ∆ yj ∆ zk noch kein Keim vorhanden
ist und ein auf Gleichung (3.8) basierter Zufallsgenerator (ran4.for aus Press et al., 1992)
für Ausfällung entscheidet, wird in der Zelle (i, j, k) ein initialer, kugelförmiger Keim mit
Anfangsradius r0 und Oberfläche

O = 4 π r2
0 (3.11)

platziert (Abbilung 3.7). Wenn in dieser Zelle bereits ein (kugelförmiger) Keim mit Volumen
VAnh vorhanden ist, wird seine Obefläche O aus der bereits vorhandenen Anhydritkonzen-
tration cAnh berechnet. Mit VAnh = cAnh vmol

Anh∆ xi ∆ yj ∆ zk und VAnh = 4/3 π r3 folgt:

O = 4π r2 =
(
6
√

π cAnh vmol
Anh ∆ xi ∆ yj ∆ zk

)γ
, (3.12)

mit γ = 2/3. Die Keime sind jedoch nur annähernd kugelförmig. Ihre genaue Struktur ist
eher skelettartig und umschliesst ab einer gewissen Größe mehrere Körner der Gesteinsma-
rix. Die äußere Form ähnelt einem Ellipsoid. Die Struktur der Keimoberfläche kann durch
eine Veränderung des Exponenten 2/3 berücksichtigt werden.

3. Keimwachstum
Die pro Zeit ∆ t in der Zelle (i, j, k) ausfallende Anhydritmenge ∆ cAnh wird durch eine
Reaktionskinetik nach Gleichung (2.41) berechnet:

∆ cAnh = − ∆ t rk O

∆ xi∆ yj∆ zk

(Ω− 1)n (3.13)

Die empirischen Parameter rk [mol m s−1]und n müssen durch Anpassung der Versuchser-
gebnisse an die numerisch berechneten Daten optimiert werden.

Insgesamt sind für die oben beschriebene Keimbildungskinetik sieben voneinander un-
abhängige Parameter erforderlich. In Tabelle 3.4 sind alle Parameter nochmals zusam-
mengefasst. Ein Flussdiagramm zu der oben beschriebenen Kinetik ist in Abbildung 3.7
skizziert.

3.2.2 Kopplung von Nukleation und Transport

Die Kopplung von Nukleation und Strömung bzw. Transport erfolgt über die mit der Ze-
mentation abnehmende Porosität. Für die Simulation des Kernversuchs sind die in Kapitel
2.3 diskutierten Porenraummodelle weniger geeignet, da sie von einer isotropen, gleichmäßi-
gen Verringerung der Kapillarradien ausgehen. Durch die Zementation bleibt die Poren-
raumstruktur – von den Anhydritkeimen abgesehen – unverändert. Solange die Keimdichte
eine bestimmte Grenze nicht überschreitet oder ihre Ausdehnung klein genug bleibt, damit
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Abbildung 3.7: Flussdiagramm der Nukleationskinetik. Nach jedem Zeitschritt ∆ t werden
an jeder Stelle (i, j, k) des Modells Temperatur T , Strömungsfeld v sowie Spezies- und
Mineralkonzentrationen, c[Ca] und c[SO4] bzw. c[Anh], an die Reaktionskinetik übergeben.
Wenn in der Zelle (i, j, k) bereits ein Keim vorhanden ist, c[Anh] > 0, wächst dieser gemäß
Gleichung (3.13) abhängig von seiner Oberfläche O sowie der lokalen Übersättigung Ω.
Wenn in der gleichen Zelle noch kein Keim existiert und die Bedingung für Keimbildung
(Ω > Ω0) gegeben sind, wird nach Entscheidung eines Zufallsgenerators dort ein Keim mit
der Anfangsgröße O = 4 π r2

0 definiert.

die Konnektivität des Porenraums bestehen bleibt, nimmt die Permeabilität eines Einheits-
volumens linear mit der Porosität ab (Guéguen und Palciauskas, 1994). Eine anschauliche
Beschreibung ist, dass der durchströmbare Querschnitt einer FD-Zelle (i, j, k) linear mit
dem Zementationsgrad bzw. der Porosität sinkt. Für diese Art der Zementation kann die
zellenbezogene Permeabilität nach Guéguen und Palciauskas (1994) wie folgt berechnet
werden:

k = k0 · f(φ) ·φ (3.14)

f(φ) =
1

1 + e−δ(φ−φP )

Der Faktor f(φ) in Gleichung (3.14) beschreibt, dass unterhalb einer bestimmten Porosität
die Konnektivität des permeablen Netzwerkes verschwindet. Dieser Grenzwert φP wird
Perkolationsschwelle genannt und ist ein für verschiedene Porenraumgeometrien charakte-
ristischer Wert. In dieser Arbeit wird für f eine geglättete Stufenfunktion (Fermi-Funktion)
mit φP = 0, 05 und δ = 100 verwendet.
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Tabelle 3.4: Parameter der keimbildungsgesteuerten Reaktionskinetik. Mit den Werten
in der rechten Spalte wurde die beste Übereinstimmung zwischen experimentellen und
numerisch berechneten Daten erzielt (Kapitel 3.2.3). Die Keimbildungswahrscheinlichkeit
bezieht sich auf die Größe einer FD-Einheit und die Länge des Simulationszeitschritts (s.
Tabelle 3.5).

Parameter Symbol Wert
kritische Keimgröße ic 10
Radius des initialen Keims r0 10 µm
Strukturexponent γ 0, 8
Reaktionskonstante k 1, 6 · 10−5 mol m−3 s−1

Übersättigungsschwelle für Keimbildung Ω0 − 1 0, 48
Keimbildungswahrscheinlichkeit bzgl. Ω0 J(Ω0) 2 · 10−8 · (3, 2 mm)−3 · 225 s−1

Übersättigungsexponent n 2, 0

3.2.3 Simulationsergebnisse

Für die Simulation des Kernversuchs wird ein dreidimensionales FD-Gitter mit konstanter
Elementgröße ∆ x = ∆ y = ∆ z = 3, 2 mm verwendet. Am Kernausgang wird das Modell in
Fließrichtung (x-Achse) um 3, 2 cm verlängert, damit die Dirichlet-Randbedingungen für
die Stoffkonzentrationen dort keine Auswirkung auf die Simulation für 0 < x < 320 mm
haben. Insgesamt besteht das Modell aus 8× 8× 110 = 7040 kubischen FD-Elementen.

Die Ausgangswerte der Zellen werden nach den Angaben in Tabelle 3.5 definiert. Für
die thermischen Gesteinseigenschaften werden für Sandsteine typische Werte verwendet,
da hierüber keine gemessenen Werte vorliegen. Die genaue Kenntnis der thermischen Ge-
steinseigenschaften ist hier jedoch nicht von Bedeutung, da das Temperaturfeld innerhalb
des Kerns stationär ist und aufgrund der geringen Peclet-Zahl Pe = 0, 003 praktisch kein
advektiver Wärmetransport besteht. Die thermodynamischen Wassereigenschaften entspre-
chen den Bedingungen am Kerneingang und werden nicht verändert, da ihre Variation mit
Druck und Temperatur hier ebenfalls keine Rolle spielt.

3.2.3.1 Temperatur und Keimbildung

Der Kernversuch wird mit der in Kapitel 3.2.1 beschriebenen Keimbildungskinetik, Glei-
chung (3.8), (3.12) und (3.13) sowie den in der rechten Spalte von Tabelle 3.4 aufgelisteten
Parametern simuliert. In Abbildung 3.8 (links) ist der numerisch berechnete zeitliche Ver-
lauf der Ausgangskonzentration c(t) sowie die räumliche Anhydrit-Konzentration im Kern
c[Anh] (rechts) zusammen mit den experimentellen Daten dargestellt.

Die numerisch berechnete Konzentrationsveränderung des Eluats stimmt mit den gemes-
senen Werten innerhalb der Messgenauigkeit überein. Im Unterschied zu den numerischen
Werten nehmen die experimentellen Daten nahezu linear ab. Für diese Abweichung kom-
men verschiedene Ursachen in Frage: Nach Gleichung 3.12 bleibt die Struktur der wachsen-
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Tabelle 3.5: Rand- und Anfangsbedingungn für die Simulation des Kernversuchs.

Eigenschaft Einheit Wert
Strömung
Permeabilität k 10−12 m2 3
Porosität φ0 [-] 0, 22
Hydraulisches Potential h0 m 30
Wärme
Wärmeleitfähigkeit (Sandstein) λm W m−1 K−1 3,0
thermische Kapazität (Sandstein) (ρ c)m MJ m−3 K 2,0
Wärmeleitfähigkeit (Fluid) λf W m−1 K−1 0,66
thermische Kapazität (Fluid) (ρ c)f MJ m−3 K 4,19
Fluiddichte ρf kg m−3 1160
Fluidviskosität µf Pa s 4 · 10−4

Fluidkompressibilität αf MPa−1 4, 5 · 10−10

Stofftransport
molekularer Diffusionskoeffizient Dm 10−9 m2 s−1 1,4
longitudinale Dispersivität αL m 0,0016
transversale Dispersivität αT m 0,0003
Anfangswerte
Hydraulisches Potential h0 m 30
Temperatur ◦C (nach Abb. 3.3)
Salinität mol m−3 H2O 3,764
Randbedingung x=0
konstante Injektionsrate q cm3 h−1 3
konstante CaSO4-Injektionskonzentration cin mol m−3 H2O 39,9
konstante NaCl-Injektionskonzentration cNaCl,0 mol m−3 H2O 3,764
Randbedingung x=352
konstantes hydraulisches Potential h0 m 30
konstante CaSO4-Konzentration ca mol m−3 H2O 0,0
konstante NaCl-Injektionskonzentration cNaCl,a mol m−3 H2O 0,0
Sonstiges
Versuchsdauer T d 141
Zeitschrittweite ∆ t s 225
Courant-Zahl Co [−] 0,5
Peclet-Zahl Pe [−] 0,003
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den Keime erhalten. Es ist möglich, dass der Strukturparameter γ in Gleichung (3.12) mit
der Keimgröße variiert und somit die Fällungsrate nach Gleichung (3.13) in komplizierterer
Weise von der Keimoberfläche abhängt.

Das axiale Zementationsmuster ist in Abbildung 3.8 (rechts) dargestellt. Hier fällt der
qualitative Unterschied zwischen Simulation und Experiment deutlicher aus. Die gemessene
Konzentration besitzt bei etwa 170 mm < x < 200 mm einen maximalen Wert. Im simulier-
ten Versuch liegt das Maximum der Zementation dagegen bei etwa 200 mm < x < 230 mm,
also etwa 30 mm weiter Richtung Kernausgang. Der räumliche Verlauf der Zementation
hinter dem Konzentrationsmaximums wird durch den Exponenten n der Übersättigung
(Gleichung 3.13) bestimmt. Für das in Abbildung 3.8 dargestellte Ergebnis wurde der Ex-
ponent n = 2 gewählt. Für n = 1 fällt mehr Anhydrit in Richtung Kernausgang bei etwa
200 mm < x < 250 mm aus und die Konzentrationsverteilung verläuft insgesamt flacher.
Im Unterschied hierzu fällt für n > 2 weniger Anhydrit in Fließrichtung hinter dem Ma-
ximum der Absorbtion aus. Gleichzeitig beeinflusst eine Veränderung von n den zeitlichen
Verlauf der Kalziumsulfat-Konzentration im Eluat, indem mit zunehmendem n die Aus-
gangskonzentration zu Beginn des Versuchs bis nach Ablauf von 20 − 30 d immer steiler
und annähernd stufenförmig verläuft. Der Exponent n = 2 stellt hier den bestmöglichen
Kompromiss dar, mit dem sowohl das räumliche Anhydritmuster als auch die CaSO4-
Konzentration des Eluats am Kernausgang mit guter Übereinstimmung mit den expe-
rimentellen Daten simuliert werden kann. Eine sehr umfangreiche Parameterstudie, bei
der neben dem Exponenten n alle in Tabelle 3.4 beschriebenen Parameter systematisch
verändert wurden, erbrachte keine weitere Verbesserung hinsichtlich der axialen Anhydrit-
verteilung. Grundsätzlich wurde bei allen Parametervariationen ein Unterschied von etwa
30 mm zwischen gemessenem und simuliertem Anhydrit-Maximum festgestellt.

In Abbildung 3.9 ist die Keimanzahl nK , die axiale Anhydrit-Konzentration c[Anh], die
axiale Keimdichte ρ(nK) und die CaSO4-Übersättigung (Ω − 1) zu verschiedenen Zeiten
im Abstand von jeweils 28 Tagen dargestellt. Der axiale Verlauf der CaSO4- Übersätti-
gung zu Beginn der Simulation (3.9 d) spiegelt den Temperaturverlauf wieder und führt
nach Gleichung (3.13) zu einer hohen Keimdichte im Bereich von 180 mm < x < 260 mm
(Abbildung 3.9 c, hellgraue Fläche). Dort ist die Übersättigung zu Beginn des Versuchs
am höchsten. Im weiteren Verlauf der Simulation nimmt die Übersättigung infolge des
Keimwachstums für x > 200 mm deutlich ab und das Maximum der Übersättigung ver-
schiebt sich Richtung Kerneingang. Die Übersättigung fällt im Bereich x > 200 mm jedoch
nur unwesentlich unter den Wert bei x ≈ 150 mm, wo die Ausfällung von Anhydrit be-
ginnt. Mit der theoretisch begründeten Abhängigkeit der Keimbildungswahrscheinlichkeit
von der Übersättigung bzw. von der Temperatur kann der Abstand zwischen simuliertem
und gemessenem Absorptionsmaximum nicht erklärt werden. Im Kernbereich zwischen
170 mm < x < 200 mm muss die Keimbildung durch einen weiteren physikalischen Effekt
beeinflusst sein, um das gemessene Zementationsmuster mit seinem ausgeprägten Maxi-
mum zu erklären. Meyn (2003) konnte zeigen, dass die Keimbildungswahrscheinlichkeit J
von der Größe der Poren (rPor) abhängt (Gleichung 3.9). Erst durch Einbeziehen der Po-
renradienverteilung in die Keimbildungskinetik wie in Gleichung (3.9), kann die gemessene
axiale Anhydritverteilung (Abbildung 3.6) simuliert werden.
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Abbildung 3.8: Links: Vergleich zwischen gemessener (Kreise) und simulierter
Kalziumsulfat-Konzentration (Linie) am Kernausgang. Rechts: Vergleich zwischen gemes-
sener (graue Linie) und simulierter Anhydrit-Konzentration (schwarze Line) entlang der
Kernachse. Weitere Erläuterungen im Text.

3.2.3.2 Porenradien und Keimbildung

Der Zusammenhang zwischen Porengröße und Keimbildung wurde im Bentheimer Sand-
stein aufgrund seiner im Allgemeinen sehr homogenen Porenraumstruktur nicht erwartet.
Aus diesem Grund wurden bei der Planung versuchsbegleitender Experimente z. B. NMR-
Messungen4 zur Bestimmung der Porengrößenverteilung nicht vorgenommen. Die Kern-
ansprache anderer Proben aus dem gleichen Sandsteinblock zeigt eine sehr gleichmäßige
Körnung und keine sichtbaren Inhomogeniäten. Hinweise auf Inhomogenitäten folgen aus
der gemessenen Verteilung der Kapillarradien rKap und dem axialen Verlauf der Permea-
bilität in Abbildung 3.1 von Sandsteinkernen aus anderen Experimenten.

Im Folgenden wird die Variation der Porenradien mit Hilfe empirischer Beziehungen aus
anderen Größen geschätzt. Nach Pape et al. (1984) besteht für eine große Anzahl verschie-
dener Sandsteine eine Beziehung zwischen mittlerem Kornradius rKorn, Kapillarradius rKap

und Porenradius rPor:

rKorn/rPor = (rKorn/rKap)
0,39

⇒ rPor = r0,61
Korn · r0,39

Kap (3.15)

Diese Gleichung besagt, dass bei konstanter Korngröße die Porenradien monoton mit den
Kapillarradien zunehmen.

4NMR: Nuclear Magnetic Resonance, Methode zur Berechnung der Porenradienverteilung durch Messung
der Kernspinresonanz von Protonen in Wasser
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Abbildung 3.9: Zeitliche Entwicklung verschiedener Simulationsparameter: (a) Zunahme
der Keimzahl nK , (b) axiale Anhydrit-Konzentration c[Anh], (c) Keimdichte ρnK

pro Kern-
querschnitt AK , (d) mittlere Übersättigung Ω−1 entlang der Kernachse. Die Linien geben
jeweils die axiale Variation der Parameter zu fünf verschiedenen Zeitpunkten im Abstand
von 28 Tagen bis zum Ende des Versuchs nach 140 Tagen wieder. Die Pfeile deuten die
Richtung der zeitlichen Entwicklung an.

Mit Gleichung (3.9), Gleichung (3.15) und einem typischen Wert rKorn = 200 µm für die
mittlere Korngröße (Pape et al., 1999) kann eine Beziehung zwischen Keimbildungswahr-
scheinlichkeit J und Kapillarradius berechnet werden. In Abbildung 3.10 (links) ist die
Änderung der Keimbildungswahrscheinlichkeit J(rKap) bezügl. einer Referenzwahrschein-
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lichkeit J(rKap = 17 µm) = 1 als Funktion der Kapillarradien aus Abbildung 3.1 darge-
stellt. Abbildung 3.10 verdeutlicht, dass bereits eine geringe Zunahme der Kapillarradien
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Abbildung 3.10: Typische Variation petrophysikalischer Parameter in einem Bentheimer-
Sandstein. Links: Änderung der Keimbildungswahrscheinlichkeit J als Funktion der Kapil-
larradien rKap bezüglich einer Referenzwahrscheinlichkeit J(rKap = 17 µm). Rechts: axiale
Variation von rKap von 2 verschiedenen, mit HCl gewaschenen Bohrkernen aus Bentheimer
Sandstein (s. Abbildung 3.1). Die Zahlen geben die jeweiligen Mittelwerte der Daten mit
Standardabweichung an. In dem im Text geschilderten Kernflutungsexperiment wurden
andere Kerne verwendet, deren petrophysikalische Eigenschaften vor dem Versuch nicht
gemessen wurden. Weitere Erläuterungen im Text.

(bzw. rPor nach Gleichung 3.15) um wenige µm die Keimbildungswahrscheinlichkeit mehr
als verdoppelt. Diesen Betrachtungen liegen jedoch räumlich nicht zugeordnete Messungen
von rKap zugrunde. Ein unmittelbarer Schluss auf eine räumlich variierende Keimbildungs-
wahrscheinlichkeit ist mit diesen Daten aus Abbildung 3.1 daher nicht möglich.

Mit der Kozeny-Karman-Gleichung (2.50) kann der mittlere Kapillarradius aus der Per-
meabilität k berechnet werden. Eine mittlere Tortuosität kann geschätzt werden, indem die
Mittelwerte der Permeabilität, Porosität und Kapillarradien eingesetzt werden. Die mittlere
Permeabilität k der beiden in Abbildung 3.1 dargestellten Sandsteine beträgt 3, 8 · 10−12 m2

bzw. 3, 5 · 10−12 m2. Mit rKap = 17 µm und φ = φ0 = 0, 22 folgt für die mittlere Tortuosität
jeweils T = 2, 1 bzw. T = 2, 3. Mit diesen Größen kann nach Gleichung (2.50) aus der
Permeabilität die axiale Variation der Kapillarradien geschätzt werden. In Abbildung 3.10
(rechts) ist der axiale Verlauf von rKap der beiden Bentheimer Sandsteinkerne dargestellt.

Die Standardabweichungen der Mittelwerte von rKap betragen 0, 3 µm für die durchge-
zogene und 0, 4 µm für die gestrichelte Line (Abbildung 3.10, rechts). Die gestrichelte Linie
zeigt jedoch bei x ≈ 300 µm eine sehr deutliche Variation von rKap mit einer Amplitude von
nahezu 2 µm. In diesem Bereich ist nach Gleichung (3.15) eine Veränderung der mittleren
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Porengröße rPor um einen Faktor (17, 75)0,39/160,39 = 1, 04 zu erwarten. Da diese Werte
über den jeweiligen Kernquerschnitt gemittelt wurden, sind für kleine Teilvolumina sogar
größere Schwankungen zu erwarten.

Diese Überlegungen dienen dazu, ein qualitatives Maß für die räumliche Variation der
Keimbildungswahrscheinlichkeit in Bentheimer Sandsteinen zu erhalten. Aus der Verteilung
der Kapillarradien in Abbildung 3.10 (links) ist eine typische Variation der porenradienbe-
dingten Keimbildungswahrscheinlichkeit bezüglich eines Referenzwertes um einen Faktor
zwischen 0,1 - 3,0 ohne Schwierigkeiten begründbar. Die aus der Permeabilität abgeleitete
räumliche Variation der Porengröße ist auf einer Längenskala von etwa 2 − 3 cm sichtbar
und variiert dort um bis zu 4 %.

Um die Ausfällung von Anhydrit im Kernabschnitt zwischen 170 mm < x < 200 mm
zu erhöhen, wurde dort eine gegenüber dem Rest des Kerns um 20 % vergrößerte mittlere
Porengröße angenommen. Abbildung 3.11 und 3.12 zeigen die Simulationsergebnisse des
Kernversuchs unter Berücksichtigung der Keimbildungskinetik nach Gleichung (3.10). Mit
dieser Kinetik gelingt im Unterschied zu der vorher beschriebenen Simulation eine bessere
Übereinstimmung zwischen simulierten und gemessenen Werten. Dies trifft sowohl für die
zeitliche Veränderung der Konzentration am Kernausgang (Abbildung 3.11, links) als auch
für die axiale Verteilung der Anhydritkonzentration im Kern (Abbildung 3.11, rechts) zu.
Der Einfluss der Porenradien auf die Keimbildung ist in Abbildung 3.12 c) zu sehen. Im
Unterschied zu den Daten in Abbildung 3.9 überwiegt jetzt die Zahl der Keime zwischen
170 mm < x < 200 mm gleich zu Beginn des Versuchs. Durch diesen Effekt nimmt die
Zementation in diesem Bereich schneller zu.

3.2.4 Bewertung der Simulationsergebnisse

Die auf eine rein konzentrations- bzw. temperaturabhängige Keimbildungskinetik gestütz-
te Simulation nach Gleichung (3.8) ist nicht in der Lage, das im Experiment beob-
achtete Zementationsmuster berechnen zu können. Dagegen ist es möglich, mit Hilfe
einer porenradien- und konzentrationsabhängigen Keimbildungskinetik nach Gleichung
(3.10) die Zementation ähnlich wie im Experiment zu simulieren. Eine lokale Vergröße-
rung der Porenradien um 20 % erhöht die Keimbildungswahrscheinlichkeit um den Fak-
tor 1, 25 = 2, 5. Dieser Faktor ist bereits ausreichend, um im Kernabschnitt zwischen
170 mm < x < 200 mm eine deutlich größere Anhydritkonzentration als im Kernabschnitt
x > 200 mm zu verursachen. Diese Simulationsergebnisse zeigen, dass die Berücksichtigung
der Porenradienverteilung in einer Reaktionskinetik von entscheidender Bedeutung ist,
wenn das in der Natur beobachtete Zementationsmuster mit Hilfe numerischer Simulation
verstanden werden soll.

Bei der Planung und Durchführung zukünftiger Experimente zur experimentellen Simu-
lation von Keimbildung, wie in Projekt B geschehen soll, muss die Porenradienverteilung im
Kern des Flutungsversuchs vorab gemessen werden. Ohne die genaue Kenntnis der räum-
lichen Porenradienverteilung kann der Einfluss von Temperatur bzw. Übersättigung und
Porengröße auf die Keimbildungswahrscheinlichkeit nicht getrennt voneinander untersucht
werden.
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Abbildung 3.11: Links: Vergleich zwischen gemessener (Kreise) und simulierter
Kalziumsulfat-Konzentration (Linie) am Kernausgang. Rechts: Vergleich zwischen gemes-
sener (graue Linie) und simulierter Anhydrit-Konzentration entlang der Kernachse (schwar-
ze Linie). Im Gegensatz zu den Ergebnissen in Abbildung 3.8 wurde hier der Einfluss der
Porengröße auf die Keimbildungswahrscheinlichkeit berücksichtigt.
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Abbildung 3.12: Zeitliche Entwicklung verschiedener Simulationsparameter: (a) Zunahme
der Keimzahl nK , (b) axiale Anhydrit-Konzentration c[Anh], (c) Keimdichte ρnK

pro Kern-
querschnitt AK , (d) mittlere Übersättigung Ω−1 entlang der Kernachse. Die Linien geben
jeweils die axiale Variation der Parameter zu fünf verschiedenen Zeitpunkten im Abstand
von 28 Tagen bis zum Ende des Versuchs nach 140 Tagen wieder. Die Pfeile deuten die
Richtung der zeitlichen Entwicklung an.



4 Entstehungsszenarien der Anhydrit-Zementation

Im vorherigen Kapitel wurde gezeigt, dass eine Zementation des Porenraumes mit Anhydrit
erst oberhalb einer Übersättigung von Ω > 1, 5 möglich ist. Darüber hinaus wurde durch
die numerische Simulation des Experiments klar, dass die räumliche Variation der Poren-
größe eine entscheidende Rolle bei der Entstehung von Zementationsmustern spielt. Am
Beispiel der Bohrung Allermöhe 1 werden in Kapitel 4.1 Zementationsmuster untersucht
und die Variation der Porengröße in Beziehung zur Kompaktion des Sediments gebracht. Im
Anschluss wird in Kapitel 4.2 die Reaktionskinetik auf ein Sandstein-Modell mit schicht-
artiger Porenraumvariation angewendet. Aus den Simulationsergebnissen können wichtige
Aussagen über die Zementation hochpermeabler Schichten getroffen werden.

Nachdem die petrophysikalischen Voraussetzungen für Zementation umfassend unter-
sucht wurden, muss noch verstanden werden, über welche Wege gelöstes Kalziumsulfat im
Reservoir transportiert wird. In Kapitel 4.3 wird gezeigt, dass natürliche Konvektionsströ-
mung in geothermischen Lagerstätten als Ursache für Zementation alleine nicht in Frage
kommt. Für eine mögliche Erklärung für die in den Bohrungen bei Allermöhe und Neurup-
pin in Norddeutschland (Abbildung 4.1) gemessenen hohen Zementationsgrade sind viel-
mehr episodische Hochtemperaturereignisse wahrscheinlicher, die in Kapitel 4.4 ausführlich
beschrieben werden. Hierbei wird die Temperatur des Reservoirs stark erhöht, damit die
Ausfällung von großen Anhydrit-Mengen möglich ist.

4.1 Zementationsmuster in der Bohrung Allermöhe 1

In Abbildung 4.2 sind Porosität, Anhydrit-Gehalt und Permeabilität im tiefsten Abschnitt
des Rhät der Bohrung Allermöhe 1 gezeigt. Die stark mit Anhydrit zementierten Schichten
(z.B bei 14 m < z < 17 m) mit ursprünglich hohen Porositäten von über 25 % weisen darauf
hin, dass die Zementation in einem frühen Stadium der Kompaktion stattgefunden haben
kann, während die unzementierten Schichten weiter verdichtet wurden. Die Permeabilität
in Abbildung 4.2 ist mit folgender Gleichung nach Pape et al. (1998) berechnet:

k = k0 (φ/φ0)
4,85 . (4.1)

Mit Hilfe der PFG-NMR-Methode (Pulsed field-gradient nuclear magnetic resonance)
konnten Pape et al. (2005b) zeigen, dass die Sandsteinhorizonte bei Allermöhe und Neuru-
pin in zwei Faziestypen gegliedert werden können: Die grobkörnige Fazies wurde in einem
Versenkungsstadium, als die Porosität etwa 30 % betrug, fast vollständig zementiert. Dieser
Prozess unterblieb in der feinporigen Fazies durch eine zu geringe Keimbildungswahrschein-
lichkeit in engen Poren. Statt dessen wurde die Porosität des unzementierten Sandsteins bei
der nachfolgenden Versenkung durch mechanische Kompaktion bei Neuruppin bis auf etwa
20 % und bei Allermöhe aufgrund der tieferen Lage des Rhät bis auf etwa 10 % reduziert.
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Allermöhe

Neuruppin

0

100 km

200 km

Abbildung 4.1: Standorte der Bohrungen Hamburg-Allermöhe (Allermöhe 1) und Neurup-
pin Gt/Nn 1/88 bzw. 2/87

4.2 Zementationsmuster in Bohrkernen

Die Abbildung 4.2 zeigt das vertikale Zementationsmuster in der Bohrung Allermöhe 1 mit
einer vertikalen Auflösung von 15 cm. Kernansprachen und Untersuchungen von zemen-
tierten Kernproben aus Allermöhe 1 und Neuruppin Gt/Nn 1/88 zeigen, dass zementierte
und unzementierte Bereiche sich sogar auf einer Längenskala von wenigen Zentimetern
abwechseln (Vath, 2003; Meyn, 2003). In Abbildung 4.3 wird das Zementationsmuster ei-
nes Kerns aus der Bohrung Neuruppin Gt/Nn 1/88 durch damit einhergehende Variation
der Matrixdichte und der Kompressionswellengeschwindigkeit abgebildet. Ebenso zeigt der
Anhydritgehalt einer Kernprobe aus der Bohrung Allermöhe 1 (Abbildung 4.4) ein im ur-
sprünglichen Zustand sehr anisotropes Sediment, in dem große Porositätsvariationen auf
cm-Skala zu erkennen sind.

Mit Hilfe der Keimbildungskinetik nach Gleichung (3.10) und (3.13) kann untersucht
werden, unter welchen geologischen Bedingungen Zementationsmuster wie in Abbildung
4.3 und 4.4 entstehen. Hierzu wurde ein Modell untersucht, in dem die in Bohrkernen zu
erkennende Aufteilung des Sandsteins in grob- und feinporige Schichten nachempfunden
wurde. Der Zustrom einer übersättigten Kalziumsulfat-Lösung in dieses Modell verursacht
nur in der grobporigen Schicht eine Zementation durch Anhydrit-Ausfällung. Die Größe
des Modells entspricht etwa derjenigen des Kernversuchs in Kapitel 3.2. Das Modell be-
steht ebenfalls aus kubischen FD Elementen mit einer Kantenlänge von jeweils 3, 2 mm. In
Fließrichtung besitzt das Modell eine Länge von 320 mm, senkrecht zur Zeichenebene eine
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Abbildung 4.2: Porosität, Anhydritkonzentration und Permeabilität im tiefsten Abschnitt
des Rhät der Bohrung Allermöhe 1 auf Grundlage eines NMR-Logs (nach Wagner et al.,
2005). Die gestrichelten Linien zeigen die berechneten Porositäten und Permeabilitäten des
Rhät vor der Zementation mit Anhydrit.

Tiefe von 25, 6 mm (8 FD Blöcke). Die mittlere Schicht mit der Porosität φ1 = 0, 22 hat ei-
ne Mächtigkeit von 12, 8 mm (4 Einheiten), die darüber bzw. darunter liegenden Schichten
mit der Porosität φ2 = 0, 15 jeweils eine Mächtigkeit von 9, 6 mm (3 FD Einheiten).

Das von links mit einer Filtergeschwindigkeit von vin = 1, 2 · 10−6 m s−1 in das Sediment
einströmende Fluid besitzt die gleiche Geschwindigkeit und Mineralisierung wie das Fluid
im Kernversuch (Tabelle 3.3). Die Temperatur des Sediments beträgt hier konstant 112 ◦C,
sodass am Kerneingang die notwendige Übersättigung für die Keimbildung erreicht wird.

In Abbildung 4.6 ist das numerisch berechnete Zementationsmuster nach drei Jahren
Flutungsdauer gezeigt. Die hell- und dunkelgrauen Bereiche stellen die ursprüngliche Po-
rosität des Sedimentmodells in einem vertikalen Schnitt durch die Mitte des Modells dar.
Eine nahezu vollständige Zementation des Porenraums ist durch die schwarzen Bereiche
angezeigt. Diese ist fast ausschließlich auf die grobporige Schicht in der Mitte des Modells
beschränkt und beträgt dort im Mittel etwa ∆ φAnh = 0.077. Das Zementationsmuster
besitzt eine annähernd periodische Struktur. Hinter den zementierten Bereichen ist die
Kalziumsulfat-Konzentration in Fließrichtung (nach rechts) so stark reduziert, dass dort
(in den Konzentrationsschatten) eine Keimbildung aufgrund zu geringer Keimbildungs-
wahrscheinlichkeit nicht stattfindet.

Die Zementation erfasst im Laufe der Zeit den gesamten Porenraum der grobporigen
Schicht bis zum Kernausgang. Die Zementation der mittleren Schicht verhindert zunächst
den Transport von Kalziumsulfat in Richtung Kernausgang. Dennoch ist eine weitere Ze-
mentation dieser Schicht möglich, da die Lösung durch die oben und unten liegenden feinpo-
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Abbildung 4.3: Kompressionswellengeschwindigkeit vp (Dreiecke) und Matrixdichte ρ (Krei-
se) eines mit Anhydrit zementierten Kernstücks aus der Bohrung Neuruppin Gt/Nn 1/88.
Die Maxima von vp und ρ korrelieren mit den zementierten Bereichen (hellgrau) des Kerns
auf dem Foto (nach Pape et al., 2005a).

rigen Schichten fließen kann, in denen eine Keimbildung aufgrund der geringen Porengröße
nicht erfolgen kann. Auf diese Art bleiben dort die hydraulischen Eigenschaften praktisch
unverändert. In Abbildung 4.7 ist die axiale Variation der Porosität sowie ihr räumliches
Spektrum durch die schwarzen Linien dargestellt. Das Zementationsmuster besitzt eine
nahezu periodische Struktur. Die durch den schwarzen Pfeil in Abbildung 4.7 markierte
Spitze des Spektrums entspricht den minimalen Porositätswerten, die sich alle 25 mm, d. h.
alle 8 Zellen, wiederholen. Der langperiodische Anteil des Spektrums (λ > 50 mm) kann
keinem erkennbaren Muster mehr zugeordnet werden.

Das Zementationsmuster variiert mit der Volumenstromdichte vin. Für den oben ge-
schilderten Fall (vin = 1, 2 · 10−6 m s−1 ≈ 38 m a−1) beträgt die mittlere Verringerung der
Porosität in der hochpermeablen Schicht etwa ∆ φ = 0, 077±0, 030. Bei einer Verringerung
der Injektionsrate fließt pro Zeit weniger gelöstes Kalziumsulfat durch den Querschnitt des
Modells. Hierdurch sinkt die Konzentration hinter den Zementationskeimen stärker ab als
bei größeren Fließgeschwindigkeiten. Da die Reaktionsrate proportional zur Übersättigung
ist, sinkt mit der Fließgeschwindigkeit auch die Ausfällung von Anhydrit. Dieser Effekt
ist durch die graue Linie in Abbildung 4.7 dargestellt, welche die Abnahme der Porosität
bei einer halbierten Volumenstromdichte zeigt. Die Verringerung der Porosität der hoch-
permeablen Schicht beträgt in diesem Fall bei einer Halbierung der Volumenstromdichte
∆ φAnh = 0, 059 ± 0, 030. Aufgrund des großen Standardfehlers von ∆ φAnh kann jedoch
kein verlässlicher Zusammenhang zwischen vin und ∆ φAnh angegeben werden. Der glei-
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Abbildung 4.4: Variation des Anhydritgehaltes im Porenraum von zwei Kernproben aus
der Bohrung Allermöhe 1, berechnet aus computertomographischen Absorptionswerten.
Die Proben mit einem Durchmesser von 10 mm wurden schichtparallel und nebeneinander
aus einem Bohrkern entnommen (nach Meyn, 2003).

che Effekt ist auch im Spektrum des entsprechenden Zementationsmusters zu erkennen
(graue Linie in Abbildung 4.7, rechts). In diesem Fall ist bei λ ≈ 13 mm eine Spitze im
Spektrum zu erkennen. Diese Ergebnisse lassen den Schluss zu, dass die so verursachten
Zementationsmuster in erster Linie transportgesteuert sind.

Die Ergebnisse dieser Simulation basieren auf einem Sedimentmodell, das die in der
Natur beobachtete Schichtung grobporiger und feinporiger Sandsteine abbildet. Die an
vereinzelten Stellen in grobporigen Schichten ausgehende Zementation erhält auf einer
Längenskala im Dezimeterbereich eine periodische Struktur, die aus der Absenkung der
Kalziumsulfat-Konzentration hinter den wachsenden Kristallen entsteht. Für die Ausdeh-
nung der Zementation längs der Fließrichtung sind offensichtlich benachbarte Schichten
mit feinkörniger Porenraumstruktur von Bedeutung, da durch diese der in der grobporigen
Schicht blockierte Fluidstrom umgeleitet wird.

Die Simulationsergebnisse zeigen, dass der Entstehung der hier diskutierten Zementa-
tionsmuster zwei unterschiedliche Prozesse zugrunde liegen. In erster Linie ist eine aus-
reichend große Porengröße Voraussetzung dafür, dass eine Keimbildung erfolgen kann. Im
Anhydrit-Log der Bohrung Allermöhe 1 (Abbildung 4.2) und in dem Kern der Bohrung
Neuruppin Gt/Nn 1/88 (Abbildung 4.3) spiegelt das Anhydrit-Muster diese initiale, in
großen Poren erfolgte Zementation mit Anhydrit wieder, gefolgt von der vertikalen kompak-
tionsbedingten Variation der Porengröße. Im Unterschied hierzu ist das numerisch berech-
nete, strömungsparallele Zementationsmuster in Abbildung 4.6 eine Folge der Absenkung
der Kalziumsulfat-Konzentration hinter wachsenden Anhydit-Keimen. Experimentelle Hin-
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v = 1.2 x 10-6 m s-1

320 mm

Abbildung 4.5: Prinzipskizze eines geschichteten Sediments mit einer hochporösen Schicht,
die durch feinporige Schichten flankiert wird. Das Sediment wird von links nach rechts
mit einer übersättigten Kalziumsulfat-Lösung geflutet. Aufgrund der mit der Porengröße
zunehmenden Keimbildungswahrscheinlichkeit wird Anhydrit-Zementation nur in der mitt-
leren Schicht erwartet. Weitere Erläuterungen im Text.

weise auf ein so entstandenes Zementationsmuster liefern möglicherweise die computerto-
mographischen Untersuchungen von zwei Proben, die schichtparallel aus einem Kern aus
der Bohrung Allermöhe 1 entnommen wurden (Abbildung 4.4).

4.3 Schichtgebundene Konvektion

Die Konzentration gelöster Spezies in Formationswässern tiefer Aquifere ist meist wesent-
lich geringer als die Konzentration fester Spezies (z. B. Bjørlykke, 1994). Damit an einer
bestimmten Stelle im Reservoir eine signifikante Ausfällung erfolgt (> 1000 mol m−3), muss
eine entsprechend große Menge gelöster Minerale mit der Strömung dorthin transportiert
werden. Damit stellt sich die Frage, über welche typische Distanzen gelöste Spezies im For-
mationswasser transportiert werden können. Als Ursache für den Antrieb der Strömung
geben Person et al. (1996) z. B. die Kompaktion des Sediments oder durch Dichteunter-
schiede angetriebene freie Konvektion an. Hierdurch entstehen Fließgeschwindigkeiten in
der Größenordnung von 0, 01 m a−1−1 m a−1. Aufgrund der Strömung ist das Formations-
wasser in Bezug auf die festen Spezies der Gesteinsmarix über- oder untergesättigt.

Für den Standort Allermöhe vermuten Baermann et al. (2000b), dass die zementbil-
denden Lösungen von dem 2 km weit entfernten Salzstock Reitbrook zugeströmt wurden
und nicht aus dem unterlagernden gipsführenden Keuperschichten aufgestiegen sind. Die-
se Annahme rechtfertigen Baermann et al. (2000b) mit der geringen Konzentration des
Schwefelisotops 34S in neun Proben aus der Bohrung Allermöhe, die für marin abgelagerte
Zechsteinsulfate typisch sind.

Für den speziellen Fall der Anhydrit-Ausfällung zeigen die Ergebnisse der Kernflutungs-
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Abbildung 4.6: Zementation in einer vertikalen Ebene des Sedimentmodells nach 3 Jah-
ren Flutungsdauer (vgl. Abbildung 4.5). Die hell- und dunkelgrauen Flächen geben die
ursprüngliche Porosität vor der Zementation wieder. Die mittlere Schicht ist mit Anhy-
drit (schwarz) stark zementiert. Die Länge des Modells beträgt 300 mm, die Mächtigkeit
insgesamt 32 mm.

versuche in Abbildung 3.12 d, dass eine übersättigte Kalziumsulfat-Lösung selbst nach
140 Tagen Versuchsdauer sich noch nicht im chemischen Gleichgewicht befindet. Im Ver-
gleich mit der Situation im geothermischen Reservoir sind die Bedingungen für Anhydrit-
Ausfällung im Experiment weitaus günstiger. In geothermischen Lagerstätten ist der Tem-
peraturgradient, dem der Sättigungsgradient in erster Näherung proportional ist, mit we-
niger als ∇T ≈ 0, 03 K m−1 drei Größenordnungen geringer als der Temperaturgradient im
Kernversuch (∇T ≈ 200 K m−1). Näherungsweise kann davon ausgegangen werden, dass
das Verhältnis der charakteristischen Transportdistanzen (Sättigungslängen) sich ebenso
verhält und chemisches Gleichgewicht nach einer Fließtrecke erfolgt, die ungefähr um den
Faktor 200/0, 03 ≈ 6700 größer ist als die Länge der Fließstrecke im Laborversuch.

Der Transport von gelöstem Kalziumsulfat im Rhät Norddeutschlands wurde von Kühn
(2004) mit Hilfe eines dreidimensionalen Modells untersucht. Die 3D-Struktur der Lokation
mit einer Ausdehnung von 11 km×11 km und einer Modelltiefe von 5 km wurde aus georefe-
renzierten Konturlinien der wichtigsten stratigraphischen Einheiten aus dem

”
Tektonischen

Atlas von Nordwestdeutschland“ (Baldschuhn et al., 2001) aufgebaut. Die Topographie des
Keupers verursacht aufgrund der unterschiedlichen Teufenlage und dem daraus resultieren-
den Temperaturgradienten die Ausbildung von Konvektionszellen, die parallel zur Schich-
tung zirkulieren. Aufgrund der Diskretisierung mit Zellengrößen von 250 m× 250 m× 50 m
und der dadurch bedingten Verweildauer gelöster Ionen in der Größenordnung von 100 a
wurde auf einen kinetischen Reaktionsmechanismus verzichtet und von chemischen Gleich-
gewichtsbedingungen ausgegangen. Diese Annahme ist durch die vorher durchgeführten
Überlegungen zur Sättigungslänge unter Reservoirbedingungen gerechtfertigt.

Abbildung 4.8 zeigt eine Projektion des Strömungsfeldes im Rhät auf eine horizontale
Fläche für die Struktur der Lokation Allermöhe. Die Anhydrit-Zementation (graue Flächen)
mit Konzentrationen bis zu 10 mol m−3 resultiert von der Auflösung von Ca2+ und SO2−

4
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Abbildung 4.7: Links: axiale Porosität in der mittleren Schicht des Sedimentmodells
nach 3 Jahren Flutungsdauer für zwei verschiedene Volumenstromdichten vin (schwar-
ze Linie: vin = 38 m a−1, graue Linie: vin,2 = 19 m a−1, gestrichelte Linie: ursprüngli-
che Porosität). Rechts: Wellenlänge λ der Zementationsmuster. Das durch die graue Linie
(vin,2 = 19 m a−1) dargestellte Spektrum wurde zur besseren Unterscheidung um die Am-
plitude +0, 5 verschoben. Die Pfeile kennzeichnen die in der Abbildung links sichtbaren
periodischen Muster, die sich alle 8 bz. 4 FD Blöcke wiederholen und an den minimalen
Porositätswerten deutlich zu erkennen sind.

an den benachbarten Salzstöcken und deren Transport in den Rhätaquifer. Charakteris-
tisch für das resultierende Strömungsfeld ist eine schichtgebundene Konvektionszelle im
Uhrzeigersinn, die sich mit einer mittleren Darcygeschwindigkeit von etwa 1 m a−1 dreht.
Anhydrit fällt nur im südlichen Teil des Modells aus. Das Verteilungsmuster der Zementa-
tion wird durch die Strömungsrichtung im Rhät bestimmt. Insgesamt ist die so entstandene
Anhydrit-Konzentration mit 10 mol m−3 (∆ φ ≈ 10−4) jedoch sehr gering im Vergleich zum
gemessenen Zementationsgrad bei Allermöhe (Abbildung 4.2).

Nach den Simulationsergebnissen von Kühn (2004) zeigt sich, dass eine geringfügige
Ausfällung von Anhydrit auf die Entstehung von stratiformen Konvektionszellen zurück-
geführt werden kann. Im Bereich der Bohrung Allermöhe 1 ergab sich jedoch keine Zemen-
tation. Daraus folgert Kühn (2004), dass die Möglichkeit der Auflösung von Ca und SO4

an den Salzstöcken, deren Transport von dort in den Rhätaquifer und eine resultierende
Ausfällung im Bereich der Bohrung Allermöhe 1 unwahrscheinlich ist.

Ein hierüber hinausgehendes wichtiges Ergebnis dieser Untersuchungen ist jedoch die
Erkenntnis über den natürlichen Transportmechanismus gelöster Substanzen. Die Konvek-
tionsströmung vermag über lange Zeiträume große Mengen von Kalziumsulfat zu transpor-
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Abbildung 4.8: Aufsicht auf das modellierte Gebiet um die Bohrung Allermöhe; Ergeb-
nise der 3D Simulation; dargestellt sind die Allermöhebohrung (schwarzes Quadrat) so-
wie die Salzstöcke Meckelfeld (links unten) und Reitbrook (rechts); die Pfeile zeigen das
Strömungsfeld der Darcy-Geschwindigkeiten im Rhät an (bezogen auf den Referenzpfeil);
die grauen Flächen markieren Gebiete in denen in der Simulation Anhydritzemenation im
Rhätsandstein nach einer simulierten Zeit von 50.000 Jahren auftritt (nach Kühn, 2004)

tieren. Die mittlere Geschwindigkeit der Konvektionsströmung beträgt etwa 1 m a−1 und
entspricht den Werten, die z. B. Person et al. (1996) für durch Dichteunterschiede angetrie-
bene Strömung angeben. Wie die weiterführenden Untersuchungen im folgenden Kapitel
zeigen, ist der durch Konvektion verursachte Massentransport dafür verantwortlich, dass in
der Umgebung von Klüften, wo durch austretende heiße Fluide die Löslichkeit von CaSO4

lokal stark herabgesetzt wird, große Mengen von Anhydrit ausfallen können.

4.4 Episodische Hochtemperaturereignisse

Die nahezu vollständige Zementation des Rhät-Sandsteins bei Allermöhe und Neurup-
pin kann mit Hilfe von Hochtemperatur-Ereignissen beschrieben werden. Dabei strömen
in geologisch kurzen Zeiträumen heiße Fluide aus tieferen Reservoiren nach oben durch
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vertikale, seismisch aktivierte Klüfte und treten in hochpermeablen Reservoiren wie dem
Rhät-Aquifer aus (Abbildung 4.9). Das im kühleren Formationswasser des Rhät gelöste
Kalziumsulfat fällt an den Stellen aus, wo die Gesteinsmatrix durch die aus den Klüften
austretenden heißen Fluide erwärmt wird.

Abbildung 4.9: Anhydritzementation in der Umgebung einer Störungszone, aus der heiße
Fluide austreten.

Solche möglichen Hochtemperaturereignisse werden durch hohe Inkohlungsgrade von
Proben aus der Bohrung Neuruppin Gt/Nn 2/87 nahe gelegt (Vath, 2003). Zum Vergleich
wurden Proben aus dem Mittelrhätkeuper der Bohrung Siedenlangenbeck Dp Sgk 1/84
entnommen. In Tabelle 4.1 ist der Inkohlungsgrad der Proben aus den beiden Bohrun-
gen gegenübergestellt. Der Vergleich der Inkohlungsgrade zeigt, dass die Proben aus der
Bohrung Neuruppin thermisch deutlich reifer sind und somit einer höheren Temperatur
ausgesetzt waren.

Die Messergebnisse wurden von Vath (2003) mit Hilfe des Programms EASY%Ro (Swee-
ney und Burnham, 1997) interpretiert. Als Ausgangsbasis diente die Versenkungskurve der
Bohrung Neuruppin Gt/Nn 2/87. Dieses gestattet es, den Einfluss kurzzeitiger Temperatur-
erhöhungen auf den Inkohlungsgrad zu untersuchen. Die Ergebnisse dieser Modellierungen
sind in Tabelle 4.2 aufgeführt. Die Berechnungen ergeben für den Rhät eine minimale Ver-
weildauer von etwa 10 Ma in einer Tiefe von 2300 m und einer Temperatur von etwa 70 ◦C.

Offenbar kann der hohe Inkohlungsgrad von 0,57 %Rm der Proben aus Neuruppin Gt/Nn
2/87 nur mit Hilfe von Hochtemperatur-Ereignissen erklärt werden, wie die ersten vier
Zeilen von Tabelle 4.2 zeigen. Dagegen folgen die gemessenen Inkohlungswerte von 0,33
%Rm der Proben aus Siedenlangenbeck bereits allein aus der Versenkungsgeschichte.

Die Auswirkungen solcher episodischer Hochtemperatur-Ereignisse auf die Zementati-
on des Rhät kann mit Hilfe der Simulation reaktiver Strömung untersucht werden. Hierzu
wird der Rhät-Aquifer durch ein horizontales, zweidimensionales FD Modell mit einer Aus-
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Tabelle 4.1: Ergebnis der Inkohlungsuntersuchung an Proben aus den Rhät-Bohrungen
Neuruppin Gt/Nn 2/87 und Siedenlangenbeck Dp Sgk 1/84 (nach Vath, 2003)

Gt/Nn 2/87 Dp Sgk 1/84
mittlere Reflektion (%Rm) 0, 57 0, 33
Inkohlungsstadium Glanzbraunkohle Weichbraunkohle

dehnung von 500 m × 1000 m und einer Mächtigkeit von 20 m dargestellt. Die Auflösung
des Gitters beträgt 10 m× 10 m× 20 m. Das Formationswasser strömt horizontal mit einer
Geschwindigkeit von vx = 1 m a−1 auf eine Kluftzonne in der Mitte des Modells zu. Die Ge-
schwindigkeit der Grundwasserströmung entspricht etwa der mittleren Geschwindigkeit der
schichtgebundenen Konvektionsströmung im Rhät bei Allermöhe (Abbildung 4.8). Durch
die Störungszone strömt ein heißes Fluid (T = 150 ◦C) mit einer Rate von Q = 1 L h−1 zu,
wodurch die Gesteinsmatrix um die Injektionsstelle herum erwärmt wird.

Die Anwendung der keimbildungsgesteuerten Reaktionskinetik in Modellen mit wesent-
lich groberer Diskretisierung ist ohne weiteres nicht möglich: Nach den Überlegungen in Ka-
pitel 4.2 ist der Gitterabstand von 10 m noch zu gering, als dass mit Sicherheit chemisches
Gleichgewicht in jeder Zelle vorausgesetzt werden kann. Die Berechnung der Reaktionsraten
mit einer einfachen Reaktionskinetik erster Ordnung ist jedoch für diese Modellskala eine
geeignete Methode. Die Reaktionsrate wird mit folgender Reaktionsgleichung berechnet:

∆ cAnh

∆ t
= k · c(t)− ceq

ceq

· θ
(

c(t)− ceq

ceq

− 0, 5

)
. (4.2)

Die Stufenfunktion θ ist gleich 1 für (c(t) − ceq)/(ceq) ≥ 0, 5 und gleich 0 für (c(t) −
ceq)/(ceq) < 0, 5 und berücksichtigt die für Keimbildung erforderliche Mindestübersätti-
gung. Die Reaktionskonstante k wird berechnet, indem die Ergebnisse des Kernflutungs-
experiments aus Kapitel 3.1 ohne Berücksichtigung der mikroskopischen Effekte (Keimbil-
dung, Keimwachstum) durch Skalentransformation ausgewertet werden. Hierfür wird das
Fließexperiment wie eine Reaktionszelle mit einer konstanten Temperatur von 123 ◦C be-
trachet, in die eine Kalziumsulfat-Lösung mit einer Temperatur von 75 ◦C zuströmt. Der
Vergleich von Gleichung (4.2) mit Gleichung (3.1) führt für ∆ t → 0 nach Wagner et al.
(2005) auf folgende Gleichung für die Bestimmung der Reaktionskonstanten k:

k =
c123 ◦C
eq

τ
=

22, 9 mol m−3

200, 3 · 3600 · 24 s
= 1, 3 · 10−6 mol m−3 s−1 (4.3)

(s. Kapitel 3.1.2). Die Tabelle 4.3 enthält alle weiteren hydrothermischen, geochemischen
sowie modellspezifischen Parameter der numerischen Simulation.

Das Szenario wurde für eine Dauer von 100.000 a simuliert. In Abbildung 4.10 ist von
links oben nach rechts unten die Reservoirtemperatur (a), die CaSO4-Übersättigung (Ω−1)
(b), die Anhydrit-Konzentration (c) sowie die Porosität (d) nach 100.000 a Simulationszeit
dargestellt. Der Betrag der zellenbezogenen Peclet-Zahl ist im gesamten Modell aufgrund
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Tabelle 4.2: Einfluss von zeitlich begrenzten Temperaturereignissen (0, 001 − 100 Ma) auf
den Inkohlungsgrad % Rm (nach Vath, 2003).

Zeit [Ma] Temperatur [◦C] %Rm
0,001 180 0,583
0,01 160 0,568
0,1 140 0,573
1,0 125 0,581
10,0 60 0,341
10,0 90 0,435
100,0 30 0,299
100,0 40 0,320
100,0 60 0,342

Tabelle 4.3: Hydrothermische, geochemische und modellspezifische Parameter der Simula-
tion des Hochtemperaturereignisses. Anfangspermeabilität, Anfangsporosität und Grund-
wassersalinität sind typisch für gut durchlässige Rhät-Sandsteine (Pape et al., 1999; Bartels
et al., 2001). Die CaSO4-Konzentration im Formationswasser sowie im injizierten Fluid
liegt unterhalb der jeweiligen Gleichgewichtskonzentration.

Modellparameter Wert
Anfangspermeabilität k0 10−13 m2

Anfangsporosität φ0 0, 15
Hydraulisches Potential h0 2300 m
k − φ-Kopplung k = (0, 309 · (100 φ)4,85) · 10−18 m2

Wärmekapazität ρ c 2, 0 MJ m−3 s−1

Wärmeleitfähigkeit 3, 0 W m−1 s−1

Salinität des Grundwassers 1700 mol m−3

Temperatur des Grundwassers 70 ◦C
Salinität des injizierten Fluids 1700 mol m−3

Temperatur des injizierten Fluids 150 ◦C
c[CaSO4] im Grundwasser 38 mol m−3 (≈ c75 ◦C

eq )
c[CaSO4]-Konz. im injizierten Fluid 10 mol m−3 (c150 ◦C

eq ≈ 13 mol m−3)
Reaktionskonstante k 1, 3× 10−6 mol m−3 s−1
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der geringen Austrittsrate der Fluide sowie der geringen Fließgeschwindigkeit des Formati-
onswassers in der Größenordnung von 10−2. Aus diesem Grund ist die Form des aufgeheiz-
ten Bereichs um die Austrittsstelle in Aufsicht annähernd kreisförmig (4.10, a). Links von
der Austrittsstelle trifft das Formationswasser auf den durch die Kluftzone aufgeheizten
Bereich. Aufgrund der Löslichkeitsdifferenz fällt das im Formationswasser gelöste Kalzi-
umsulfat entlang des positiven Temperaturgradienten aus, wenn die Übersättigung größer
ist als der für die Ausfällung erforderliche Grenzwert, (Ω− 1) > 0, 5 (Abbildung 4.10 b, c).
Das Reservoir rechts von der Kluft bleibt frei von Anhydrit, da das Formationswasser dort
durch das austretende Fluid verdrängt wird (4.10, d). Durch die Übersättigungsschwelle
Ω > 1, 5 entstehen auch hier Zementationsmuster. In Abbildung 4.10 c,d ist zu erkennen,
dass etwa 30 m von der Austrittsstelle entfernt bei x = 220 m der Porenraum nicht zemen-
tiert ist. Offensichtlich ist dort die Bedingung für Zementation nicht gegeben, da weiter
entfernt von der Austrittsstelle die Kalziumsulfat-Konzentration durch Ausfällung redu-
ziert ist. Erst in unmittelbarer Nähe der Strörungszone ist die Übersättigung durch die
zunehmende Temperatur und dispersionsbedingten Konzentrationsausgleich wieder gege-
ben.

4.5 Bewertung der Entstehungsszenarien

Für die Entstehung von wie in Abbildung 4.10 dargestellten Zementationsmustern ist das
Zusammenwirken unterschiedlicher Prozesse erforderlich. Neben den in Kapitel 3 ausführ-
lich diskutierten petrophysikalischen Bedingungen ist eine Übersättigung von mindestens
Ω− 1 = 1, 5 für Anhydrit-Ausfällung erforderlich.

Wie die Ergebnisse in Kapitel 4.3 zeigen, ist die durch schichtgebundenen Transport
verursachte Anhydrit-Ausfällung unbedeutend. Durch diesen Mechanismus kann der ho-
he Zementationsgrad bei Allermöhe und Neuruppin nicht erklärt werden. Dagegen kann
die Vermischung von (kaltem) Formationswasser mit heißen Fluiden aus aktiven Störungs-
zonen die CaSO4-Übersättigung des Formationswassers über die erforderliche Schwelle
erhöhen und so zu einer hohen Zementation führen. Solange eine Kalziumsulat-Lösung
der Störungszone zuströmt, kann es im luvseitigen Bereich der Störung zu einer starken
Ausfällung kommen.

Die räumliche Struktur der Zementationsmusters hängt von der Austrittsrate Q der
heißen Fluide sowie der Strömungsgeschwindigkeit vx des Formationswassers ab. Mit zu-
nehmender Austrittsrate wird beispielsweise der Abstand zwischen Störungsszone und dem
Bereich, in dem eine Anhydrit-Ausfällung erfolgt, immer größer. Eine Erhöhung von vx hin-
gegen verkleinert das Volumen der aufgeheizten Zone auf der der Strömung zugewandten
Seite. Diese Aussagen beruhen auf den Ergebnissen einer Parameterstudie, wobei Q und
vx unabhängig voneinander variiert wurden.

Das durch Hochtemperaturereignisse verursachte Zementationsmuster besitzt eine bo-
genförmige Struktur, die sich in Abbildung 4.10 c, d links von der Störungszone senkrecht
zur Strömungsrichtung ausdehnt. Der Radius des zementierten Bereichs beträgt weniger
als 50 m. Damit gibt dieses einfache Modell eine plausible Erklärung dafür an, dass zwei
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Abbildung 4.10: Temperatur T (a), CaSO4-Übersättigung (Ω − 1) (b), Anhydrit-
Konzentration (c) und Porosität φ (d) in der Umgebung einer Störungszone nach 100.000 a
Simulationszeit. Die Austrittsstelle liegt bei (x, y) = (250 m, 0 m) in der Mitte der x-Achse.
Aufgrund der Modellsymmetrie hinsichtlich der Geraden y = 0 wurde nur eine Hälfte
des Modells simuliert, um die erforderliche Rechenzeit zu minimieren. In (b) sind zusätz-
lich zu den Konturflächen Temperatur-Isothermen eingezeichnet, in (c) und (d) zusätzlich
Konturlinien gleicher Übersättigung. Die Pfeile zeigen die Strömungsrichtung des Forma-
tionswasser an.

eng benachbarte Bohrungen, wie die Bohrungen Neuruppin Gt/Nn 1/88 und Gt/Nn 2/87,
durch die Wechselwirkung zwischen regionaler Grundwasserströmung und Zufluss heißen
Tiefenwasserns aus seismisch aktivierten Klüften in höchst unterschiedlichem Maß durch
sekundäre Prozesse zementiert sein können.
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Die Fördereigenschaften von gering durchlässigen Gesteinen können zum einen durch me-
chanisches Aufbrechen verbessert werden (

”
Fracken“ durch Verpressen von kaltem Was-

ser), indem die hierdurch geöffneten Klüfte einen hydraulischen Anschluss der Förderboh-
rung an besser permeable Bereiche eines Reservoirs bewirken. Zum anderen kann eine
weitere Verbesserung durch chemische Stimulation erzielt werden, wenn zusätzlich Mine-
rale gelöst werden, welche im Porenraum oder an den Kluftwänden abgelagert sind. Beide
Maßnahmen sind geeignet, die Permeabilität deutlich zu erhöhen.

Aufgrund der retrograden Löslichkeit von Anhydrit ist es möglich, die Permeabilität ei-
nes mit Anhydrit zementierten Aquifers durch Verpressen einer kalten, salzhaltigen Sole
entscheidend zu verbessern. Die Stimulation wird am Beispiel des zementierten Abschnittes
der Bohrung Allermöhe 1 demonstriert. In Kapitel 5.1 wird zunächst gezeigt, wie durch
Verpressen einer hochsalinaren Lösung ein hydraulischer Anschluss an einen hochpermea-
blen Abschnitt des Reservoirs hergestellt werden kann. Die hierdurch verursachte Zunahme
der Injektionsrate kann nochmals deutlich gesteigert werden, wenn eine künstlich geschaf-
fene Kluft die Bohrung mit dem nicht zementierten Reservoirabschnitt verbindet (Kapitel
5.2).

5.1 Chemische Stimulation

Bei der chemischen Stimulation wird nur der in Abbildung 4.2 dargestellte unterste Ab-
schnitt des Rhät-Aquifers berücksichtigt. Darüber existieren noch drei weitere Aquifere im
Hangenden in den Teufenbereichen 3235 m−3260 m, 3220 m−3230 m und 3200 m−3210 m,
die durch mehrere Meter mächtiger und praktisch impermeabler tonhaltiger Schichten von-
einander getrennt sind (z. B. Pape et al., 2005a). In den oberen Teilaquiferen sind die
ursprünglichen Porositäten jedoch zu gering, als dass sich eine chemische Stimulation dort
lohnen würde.

Für die numerische Stimulation wurde ein hoch aufgelöstes, zylindersymmetrisches FD-
Gitter verwendet (Tabelle 5.1). Das hierzu entwickelte rotationssymmetrische FD-Schema
ist in Anhang A sowie in Bartels et al. (2003) ausführlich beschrieben. Im Unterschied zur
Ausfällung erfolgt die Lösung von Anhydrit so schnell, dass für jeden Zeitschritt chemi-
sches Gleichgewicht angenommen werden kann. Es wurde vorausgesetzt, dass die Anhydrit-
Zementation auf einen Radius von 5 m um das Bohrloch beschränkt ist. Außerhalb des
zementierten Reservoirvolumens besitzen die Sedimente die durch die gestrichelten Linien
in Abbildung 4.2 gezeigten ursprünglichen hydraulischen Eigenschaften. Ziel der Stimu-
lation ist es, so viel Anhydrit aufzulösen, dass ein hydraulischer Anschluss an die nicht
zementierten Bereiche des Reservoirs hergestellt wird.

65
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Die Auflösung des Modells in vertikaler Richtung entspricht mit 0, 15 m der Ortsauflösung
des geophysikalischen Logs in Abbildung 4.2. In der unmittelbaren Bohrlochumgebung
beträgt der radiale Gitterabstand 0, 25 m und wächst logarithmisch mit zunehmendem
Abstand. Der hydrostatische Druck im Bohrloch wird über die gesamte Simulationszeit
konstant gehalten und zu Beginn der Simulation so eingestellt, dass der totale Fluss durch
den äußeren Rand der Bohrung etwa der maximalen Fördermenge von etwa 4 m3 h−1

entspricht. Dieser Wert wurde bei den verschiedenen Pumptests realisiert (s. Kapitel 1.3).

Nach Gleichung (2.11) kann die Injektionsrate Q bestimmt werden, nach deren Über-
schreiten die Strömung in der unmittelbaren Umgebung der Bohrung turbulent wird
(Re > 100). Die mittlere Permeabilität ohne Anhydrit-Zement beträgt nach Abbildung
4.2 etwa 10−13 m2. Mit einem Radius r = 5, 625 cm der Verrohrung (Tran-Viet et al.,
1998), einer Höhe ∆ z = 18 m des stimulierten Aquifers sowie typischen Werten für die
thermodynamischen Wassereigenschaften in dieser Tiefe (Wasserdichte ρf = 951 kg m−3,
Viskosität µ = 2, 2 · 10−4 Pa s, s. Kapitel 2.1.4) folgt für die kritische Injektionsrate:

Qkrit. = v · 2π r ∆ z = 2 π r ∆ z
Re µ

ρf

√
k

=
100 · 2 π · 5, 625 · 10−2 · 18 · 2, 2 · 10−4

951 ·
√

10−13

m3

s
= 465 m3 s−1 (5.1)

Dieser Wert liegt etwa fünf Größenordnungen über dem Wert von 80 m3 h−1, der für einen
wirtschaftlichen Betrieb einer GHZ erforderlich ist (Kapitel 1). Somit kann die Stimulation
mit einer laminaren Filterströmung nach dem Darcy-Gesetz simuliert werden.

Infolge der mit der Zeit immer weiter fortschreitenden Anhydritauflösung um die Boh-
rung nimmt die Injektionsrate bei konstantem Bohrlochdruck immer weiter zu, bis sie
nach einer Stimulationszeit von etwa 13 Tagen mit 50 m3 h−1 einen Betrag erreicht, der
für einen wirtschaftlichen Betrieb einer geothermischen Heizzentrale nahezu ausreicht. In

Tabelle 5.1: Modellparameter für die chemische Allermöhe-Stimulation

Parameter Wert
Modellgröße (vertikal, radial) 17, 7 m× 1000 m
Gitteranzahl (vertikal, radial) 69× 46
Hydraulisches Potential (Bohrloch, Aquifer) 3750 m, 3250 m
Temperatur (Sole, Aquifer) 60 ◦C− 80 ◦C, 126 ◦C
Salinität (Sole, Aquifer) 10 g L−1 − 100 g L−1, 100 g L−1

Stimulationsdauer 21 d

Abbildung 5.1 ist die Zunahme der Injektionsrate Q bzw. der Injektivität II mit der Zeit
für verschiedene Temperaturen und Salinitäten der Sole aufgetragen. Die Injektivität II
ist die auf den Druckunterschied ∆ P zwischen Bohrung und Reservoir bezogene Injeki-
onsrate in m3 h−1 MPa−1, II = Q/∆ P . Die Injektionsrate nimmt mit der Salinität der
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Sole deutlich zu. Während bei einer Salinität von nur 10 g L−1 nach 21 Tagen kontinu-
ierlicher Stimulation nur ein geringer Effekt sichtbar ist, gelingt ein Durchbruch mit einer
hochsalinaren Lösung (100 g L−1) nach etwa 13 Tagen. Bis zu diesem Zeitpunkt beträgt
die insgesamt injizierte Salzmenge etwa 560 t NaCl. Obwohl die CaSO4-Löslichkeit mit
abnehmender Temperatur steigt, nimmt die Injektionsrate bei den Solen mit geringerer
Temperatur bei gleicher Salinität ab. Ursache hierfür ist die mit sinkender Temperatur
zunehmende Viskosität und dadurch abnehmende hydraulische Leitfähigkeit K.
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Abbildung 5.1: Zunahme der Injektionsrate Q [m3 h−1] bzw. Injektivitätsindex II
[m3 h−1 MPa−1] durch Anhydrit-Auflösung in der Umgebung der Bohrung. Der hydrosta-
tische Druck im Bohrloch wurde während der gesamten Stimulationszeit konstant gehalten
(Reservoirtemperatur: 126 ◦C, Soletemperatur: 80 ◦C, Salinität der Sole: 10 − 100 g L−1).
Die Zahlen neben den Pfeilen geben die bis zu diesen Zeitpunkten benötigte totale Salzmen-
ge an. Der Kurvenschar- Parameter ist die Salinität der Sole. Die grob bzw. fein-gestrichelte
Linie gibt den Verlauf der Injektionsrate für eine Sole mit 70 ◦C bzw. 60 ◦C mit einer Sali-
nität von jeweils 100 g L−1 an.

In Abbildung 5.2 wird die räumliche Verteilung der Porosität zu Beginn der Stimulation
und nach 10 Tagen Stimulationsdauer miteinander verglichen. Die Anhydrit-Auflösung ist
hauptsächlich auf den sehr stark zementierten Bereich (z ≈ 14 m) beschränkt (s. auch Ab-
bildung 4.2). Zu Beginn der Stimulation liegt das Maximum des Flusses im unzementierten
und vergleichsweise hochpermeablen Bereich bei z = 10 m− 14 m. Durch die zunehmende
Anhydrit-Auflösung in der darüber liegenden Schicht wird dort schnell die ursprüngliche
Porosität von mehr als 20 % erreicht. Schließlich fließt der größte Teil der Sole durch diese
hochpermeable Zone, bis der Anschluss an den nicht-zementierten Bereich in 5 m Abstand
von der Bohrung erreicht ist.
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Abbildung 5.2: Simulation einer Bohrlochstimulation durch Injektion von Salzwasser in
einem rotationssymmetrischen FD-Gitter. Die Anhydrit-Zementation ist auf einen 5 m-
Radius um die Bohrung beschränkt (links: Porosität nach einem Tag; rechts: Porosität
nach 10 Tagen Stimulation (nach Wagner et al., 2005).

5.2 Chemische und mechanische Stimulation

Das mechanische Aufbrechen schlecht permeabler Sedimente (
”
Fracken“) ist eine bei der

Erdölförderung häufig eingesetzte technische Maßnahme zur Verbesserung der Produk-
tivität von erdölführenden Sedimenten. Diese Methoden sind für die Erschließung geo-
thermischer Lagerstätten jedoch nur eingeschränkt anwendbar, da für die Förderung von
Kohlenwasserstoffen schon kleine Fließraten genügen (Huenges und Winter, 2004).

In Wagner et al. (2005) wurden erstmals die Auswirkungen einer kombinierten mechani-
schen und chemischen Stimulation auf die Förderrate aus einem mit Anhydrit zementierten
Sediment demonstriert. In diesem Beispiel wurde die Fließrate durch eine künstlich geschaf-
fene Kluft erhöht, welche die Allermöhe-Bohrung mit einem Anhydrit-freien Sediment in
5 m Entfernung von der Bohrung verbindet. Die Auflösung von Anhydrit an der Grenz-
fläche zwischen Kluft und Aquifer führt zu einer deutlichen Verbesserung der Fließrate.
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In diesem Kapitel wird die Effizienz dieser Methode für weiträumiger um die Bohrung
zementierte Aquifere untersucht.

Abbildung 5.3 zeigt in Aufsicht eine nicht maßstäbliche Prinzipskizze des Modells. Das
Bohrloch (Radius r) ist in der Bildmitte zu sehen. Eine künstliche Kluft mit Kluftwei-
te a und Länge 2 d erstreckt sich zu beiden Seiten des Bohrlochs bis zum Ende des mit
Anhydrit zementierten Sediments (hellgrau). Die dunkelgraue Fläche kennzeichnet das un-
zementierte Reservoir. Im Unterschied zur Stimulation im vorhergehenden Fall (Kapitel

r

a

d

Abbildung 5.3: Prinzipskizze eines Modells in Aufsicht zur Simulation mechanischer und
chemischer Stimulation. Das Bohrloch (Radius r) ist in der Bildmitte zu sehen. Eine künst-
liche Kluft mit Kluftweite a und Länge 2 d erstreckt sich zu beiden Seiten des Bohrlochs bis
zum Ende des mit Anhydrit zementierten Sediments (hellgrau). Die dunkelgraue Fläche
kennzeichnet das unzementierte Reservoir.

5.1) wird hier ein horizontales Reservoirmodell verwendet, da die Kluft nicht mehr mit ei-
nem rotationssymmetrischen Modell diskretisiert werden kann. Die Modellparameter sind
in Tabelle 5.2 aufgeführt. Das hydraulische Potenzial im Bohrloch wird konstant gehalten
und so definiert, dass ohne Existenz einer Kluft und ohne chemische Stimulation sich eine
sehr geringe Fließrate ergibt, wie sie den Pumptests (Tran-Viet et al., 1998) bei Allermöhe
1 entspricht.

Nach Gleichung (2.14) herrscht in der Kluft bereits ab einer moderaten Injektionsrate
von

Q = v 2 a ∆ z =
Re µ

2 a ρf

2 a ∆ z

=
2300 · 18 m · 2 · 10−4 Pa s

950 kg m−3
= 8, 7 · 10−3 m3 s−1 = 31, 4 m3 h−1 (5.2)

turbulente Strömung (Re > 2300). Für die Berechnung der Reynoldszahl für Strömung in
Klüften ist jedoch eine impermeable Kluftwand notwendige Voraussetzung. In dem in Ab-
bildung 5.3 skizzierten Modell strömt je nach Gestein ein Teil des injizierten Fluids direkt
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Tabelle 5.2: Modellparameter für die mechanische und chemische Allermöhe-Stimulation

Parameter Wert
Modellgröße (horizontal, vertikal) 1000 m× 18 m
Gitteranzahl (horizontal) 59× 59
Hydraulisches Potential (Bohrloch, Aquifer) 4500 m, 3748 m
Permeabilität / Porosität im unzementierten Reservoir 1, 3 · 10−13 m3 / 0, 144
Permeabilität / Porosität im zementierten Reservoir 1, 8 · 10−15 m3 / 0, 060
Permeabilität / Porosität im Bohrloch 4 · 10−4 m2 / 0, 9

Permeabilität / Porosität in der Kluft a2

12
(Gl. 2.13)/ 0, 75

Kluftweite 0/1 mm/10 mm
Reservoirmächtigkeit ∆ z 18 m
Ausdehnung des zementierten Bereichs (d) 5 m/15 m/30 m/50 m
Temperatur (Sole, Aquifer) 50− 80 ◦C, 126 ◦C
Salinität (Sole, Aquifer) 100 g L−1, 100 g L−1

Stimulationsdauer 21 d

vom Bohrloch sowie über die permeable Grenzfläche zwischen Kluft und Gesteinsmatrix
in das Reservoir. Dadurch sinkt die Reynolds-Zahl in der Kluft entsprechend und der in
Gleichung (5.2) angegebene Wert wird unter diesen Umständen in der Kluft ggf. gar nicht
erreicht. Aus diesem Grund ist vorab nicht eindeutig festzustellen, welches Strömungsre-
gime in der Kluft vorherrscht.

Die Simulation nicht-linearer Strömung benötigt im Vergleich zur Simulation von Darcy-
Strömung eine hohe Iterationszahl für das Erreichen von Konvergenz. Da außerdem die
hohe Strömungsgeschwindigkeit nach den Stabilitätskriterien (2.19) und (2.20) (Kapitel
2.1.6) sehr kurze Zeitschritte und Gitterabstände erforderlich macht, wird zur Verringerung
der Rechenzeit für die im Folgenden beschriebenen Stimulationen laminare Strömung in
der Kluft angenommen. Als Folge dieser Vereinfachung wird das hydraulische Potential
und somit die Injektionsrate zu Beginn der Stimulation möglicherweise unterschätzt.

Die Zunahme der Injektionsrate durch Verpressen einer salzhaltigen Lösung mit 50 ◦C
ist in Abbildung 5.4 dargestellt. Die einzelnen Abbildungen zeigen jeweils die Zunahme
der Injektionsrate mit der Stimulationszeit t. In den Abbildungen variiert jeweils von
links oben nach rechts unten die Ausdehnung des mit Anhydrit zementierten Sediments
(d = 5 m, d = 15 m, d = 30 m, d = 50 m). Die Stimulationen wurden ohne chemische Sti-
mulation (geschlossene Symbole), ohne Kluft (a = 0, Kreise) sowie für zwei verschiedene
Kluftweiten (a = 1 mm; a = 10 mm) simuliert. Damit ist es möglich, die unterschiedli-
chen hydraulischen und chemischen Prozesse getrennt voneinander zu analysieren. Eine
Untersuchung mit einer höheren Injektionstemperatur von 80 ◦C zeigte im Allgemeinen
leicht geringere Injektionsraten bei sonst gleichen Parametern und wird darum hier nicht
diskutiert.

Ohne chemische Stimulation beträgt die Injektionsrate etwa 2 m3 h−1 − 3 m3 h−1

und nimmt geringfügig als Folge der Abkühlung des Reservoirs ab. Eine Kluft durch
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Abbildung 5.4: Zunahme der Injektionsrate Q mit der Stimulationszeit t. In den Abbil-
dungen variiert von links oben nach rechts unten die Ausdehnung d des mit Anhydrit
zementierten Reservoirs (d = 5 m, d = 15 m, d = 30 m, d = 50 m). Die Temperatur des
verpressten Fluids beträgt 50 ◦C. Die gefüllten Symbole zeigen den zeitlichen Verlauf der
Injektionsrate, ohne dass Anhydrit gelöst wird (no chem), die offenen Symbole die Ergeb-
nisse durch Anhydrit-Auflösung (chem). Die Simulationen wurden für zwei verschiedene
Kluftweiten a und ohne Kluft a = 0 durchgeführt.

das zementierte Reservoir hat eine um einen Faktor 10 größere Injektionsrate von etwa
20 m3 h−1 − 30 m3 h−1 zur Folge. Die Kluftweite a hat, wie die Ergebnisse zeigen, in die-
sem Szenario kaum Einfluss auf die Injektionsrate. Der entscheidende Effekt hierbei ist
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vielmehr die Oberfläche 4 d ∆ z der gesamten Kluft, die im übertragenen Sinn eine Ver-
größerung der Austrittsfläche der Bohrung darstellt. Als Folge kann die gleiche Fluidmenge
bei geringerem Druck in das Reservoir verpresst werden.

Die Auflösung von Anhydrit an der Grenzfläche zwischen Kluft und Reservoir führt zu
einer Zunahme der Injektionsrate, da hierdurch die Permeabilität des Reservoirs verbessert
wird, welches an die Kluft angrenzt. In Abbildung 5.5 (oben) ist der Injektivitätszuwachs
relativ zum

”
no chem“ -Fall als Funktion der Größe des zementierten Bereichs dargestellt.

Der Scharparameter ist die Stimulationszeit in Schritten von 2 Tagen. In den Beispielen
mit einer geringen Ausdehnung des zementierten Bereichs (d = 5 m, d = 15 m) kann eine
Zunahme der Injektionsrate um einen Faktor drei nach etwa 2 bzw. 8 Tagen beobachtet
werden. In Abbildung 5.5 (unten) ist die für die Stimulation erforderliche Salzmenge in t
integriert dargestellt.

Das hier zugrunde liegende Modell gibt die realen Verhälnisse jedoch nur in stark ver-
einfachter Weise wieder. Wie Untersuchungen zur turbulenten Strömung in Klüften zeigen,
hängt der Aufbau des Druckes im Bohrloch und somit die Injektionsrate deutlich von
der Geometrie der Kluft und ihrer Oberflächenstruktur ab (Louis, 1967; Kolditz, 2002).
Diese Effekte wurden hier nicht diskutiert, da ihre Berücksichtigung nicht mit der stark
vereinfachten Darstellung der Reservoirgeometrie und dem prinzipiellen Charakter dieser
Untersuchung in Einklang zu bringen ist.

5.3 Bewertung der Stimulationsergebnisse

Die hier diskutierten Stimulationsszenarien haben aufgrund ihrer einfachen Struktur und
der geringen Zahl von Parametern nur modellhaften Charakter. Der technische Prozess
des Aufbrechens ist nicht Gegenstand dieser Arbeit und wird hier in den untersuchten
Sedimenten als durchführbar vorausgesetzt. Die gerade abgeschlossenen Experimente zur
Produktivitätssteigerung in der Geothermie-Forschungsbohrung Groß Schönebeck 3/90 zei-
gen, dass diese Maßnahmen in sedimentären geothermischen Lagerstätten nicht ohne große
technische Herausforderungen zu bewältigen sind (Huenges und Winter, 2004).

Die oben beschriebenen Simulationsergebnisse zeigen, dass es im Prinzip möglich ist,
die hydraulischen Eigenschaften eines stark mit Anhydrit zementierten Aquifers durch
chemische Stimulation zu verbessern. Für die Stimulation sind Fluide mit hoher Salinität
und Temperaturen weit unterhalb der Reservoirtemperatur zum Erlangen einer maximalen
CaSO4-Löslichkeit besonders geeignet. Die Auswirkungen der hydrothermalen Fluideigen-
schaften spielen eine wichtige Rolle und müssen mit berücksichtigt werden.

Die Ergebnisse der rein chemischen Stimulation zeigen, dass bereits die Stimulation ei-
nes kleinräumigen Zementationsvolumens aufgrund der hierfür erforderlichen Salzmenge
von mehr als 500 t große technische Schwierigkeiten mit sich bringt. Hingegen zeigt die
Berücksichtigung künstlich geschaffener Klüfte, dass die chemische Stimulation durch me-
chanisches Aufbrechen des Porenraumes deutlich beschleunigt werden kann. Entscheidend
für den Erfolg dieser Maßnahmen ist jedoch die räumliche Ausdehnung des mit Anhydrit
zementierten Bereichs.
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Abbildung 5.5: Oben: Zunahme der Injektionsrate relativ zum
”
no chem“ -Fall als Funktion

der Größe d des zementierten Bereichs. Der Scharparameter ist die Stimulationszeit t in
Schritten von 2 Tagen. Unten: Injizierte Salzmenge in t als Funktion von d und t.

Wie die Ergebnisse in Abbildung 5.4 zeigen, erfolgt die Stimulation einer 30 m × 30 m
zementierten Fläche (d = 15 m) nach etwa 10 Tagen kontinuierlicher Injektion. Im Unter-
schied hierzu ist bei einer viermal so großen zementierten Fläche auch nach 20 Tagen Stimu-
lation kein Erfolg sichtbar. Um den Erfolg einer Stimulation vorab abschätzen zu können,
sind genauere Vorhersagen über die räumliche Verteilung von künstlich geschaffenen oder
natürlichen Wegsamkeiten erforderlich, damit die numerischen Modelle zuverlässigere Pro-
gnosen liefern können. Die geringe Ausdehnung der Permeabilitätsbarrieren in Abbildung
4.10 sowie das ansatzweise zu erkennende Muster mit unzementierten Abschnitten lassen
eine erfolgreiche Stimulation unter bestimmten Bedingungen durchaus möglich erscheinen.
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6 Zusammenfassung und Diskussion

In dieser Arbeit wurde untersucht, durch welche chemischen Prozesse der Porenraum geo-
thermisch nutzbarer Aquifere mit Anhydrit zementiert werden kann und mit welchen tech-
nischen Maßnahmen solche Permeabilitätsbarrieren überwunden werden können. Anlass zu
diesen Untersuchungen war die im geothermischen Sinn nicht fündige Geothermiebohrung
Hamburg-Allermöhe (Allermöhe 1), die in einen unerwartet stark mit Anhydrit zementier-
ten Rhät-Sandstein abgeteuft wurde. Eine ähnlich starke Zementation im norddeutschen
Rhät konnte bisher nur in der Geothermie-Bohrung Neuruppin Gt/Nn 1/88 nachgewie-
sen werden. Im Zusammenhang mit der Erschließung neuer Standorte für geothermische
Nutzung stellt sich die Frage, auf welcher räumlichen Skala Zementationsmuster im Rhät
entstehen und wie ihre Entstehung mit geologischen Randbedingungen zusammenhängt.

Um das Risiko nicht fündiger Geothermiebohrungen besser abschätzen zu können, wur-
den geologische Entstehungsszenarien simuliert, um die Entstehung räumlicher Verteilungs-
muster von Anhydrit-Mustern besser zu verstehen. Für den speziellen Fall der Zementation
mit Anhydrit existierten weder experimentelle Daten noch geeignete numerische Modelle,
um die Lösung und Fällung von Kalziumsulfat unter realen Aquiferbedingungen bei ho-
hen Temperaturen und Salinitäten (80 ◦C-120 ◦C, 100 g-200 g NaCl L−1) zu berechnen.
Dagegen sind die hydraulischen Reservoireigenschaften, Porosität und Permeabilität, aus
Bohrlochmessungen meist ausreichend genau bekannt.

Petrophysikalische Voraussetzungen für Anhydrit-Zementation

An der Technischen Universität Clausthal wurde die Ausfällung von Anhydrit in Benthei-
mer Sandstein in einem Kernflutungsversuch unter realen Aquiferbedingungen simuliert
(Meyn, 2003). Das Experiment wurde entworfen, um die für die numerische Simulation
von Anhydrit-Ausfällung erforderlichen Parameter bestimmen zu können. Die Versuche er-
gaben, dass die Ausfällung von Anhydrit aufgrund einer sehr geringen Keimbildungswahr-
scheinlichkeit JP ≈ 1 · 10−12 s−1 in der einzelnen Pore (bzw. J ≈ 3 m−3 s−1) unerwartet
langsam geschieht und Keimbildung bevorzugt in großen Poren stattfindet. Dieses Phäno-
men ist auch in den Anhydrit-Logs der Bohrung Allermöhe 1 und Neuruppin Gt/Nn 1/88
zu erkennen, wo überwiegend grobporige Sandsteine zementiert sind.

Mit Hilfe computertomographischer Messungen konnte nachgewiesen werden, dass die
Zementation des Sandsteins von einzelnen Poren ausgeht. Der Abstand zwischen einzelnen
Zementationszentren ist so groß, dass die hydraulischen Eigenschaften des Sandsteins im
wesentlichen unverändert bleiben. Nach 140 Tagen Versuchsdauer wurde ein periodisches
Zementationsmuster gemessen. Die Ausfällung von Anhydrit erfolgte im Kern nur dort, wo
die Übersättigung Ω der Kalziumsulfat-Lösung größer als 1,5 war.

Zur Simulation des Experiments wurde eine statistische, keimbildungsgesteuerte Reak-
tionskinetik nach der klassischen Nukleationstheorie (z. B. Lasaga, 1998) für Anhydrit
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in das Simulationsprogramm SHEMAT implementiert und mit Strömung, Wärme- und
Speziestransport gekoppelt. Durch Vergleich gemessener und numerisch berechneter Daten
zeigte sich, dass die Keimbildung nicht, wie nach der Keimbildungstheorie erwartet, alleine
von der Kalziumsulfat-Übersättigung, sondern auch signifikant von der Größe der Poren
abhängt.

In Gesteinsproben aus der Bohrung Allermöhe 1 und Neuruppin Gt/Nn 1/88 wurden Ze-
mentationsmuster gemessen, die den Mustern im Bentheimer Sandstein des Kernflutungs-
versuchs sehr ähnlich sind. Die mit Anhydrit zementierten Bohrkerne besitzen senkrecht
zu ihrer Schichtung eine Struktur, wobei sich zementierte von Anhydrit freien Bereichen
auf einer Längenskala von wenigen Zentimetern abwechseln. Um die Prozesse, die zur Ent-
stehung solcher Muster führen, verstehen zu können, wurde die Keimbildung in einem
einfachen Sedimentmodell simuliert, worin eine grobporige Schicht von zwei feinporigen
Schichten flankiert ist. Das Modell wurde in der Simulation parallel zur Schichtung mit
einer übersättigten Kalziumsulfat-Lösung durchströmt bis die grobporige Schicht in der
Mitte wie eine Kluft nahezu vollständig mit Anhydrit zementiert war. Im Ergebnis zeigte
sich ein schichtparalleles, periodisches Zementationsmuster mit abwechselnd zementierten
und Anhydrit-freien Bereichen. In den feinporigen Schichten konnte die Zementation nicht
stattfinden, da dort die Keimbildungswahrscheinlichkeit aufgrund der geringen Porengröße
zu gering war.

Mit Hilfe dieses Modells konnte gezeigt werden, dass das Zementationsmuster in Sand-
steinen durch eine Überlagerung der Porenraumstruktur mit transportabhängigen Prozes-
sen zustande kommt. Da die Keimbildung in Sandsteinen mit geringer Porengröße nicht
wahrscheinlich ist, findet die Anhydrit-Zementation ausschließlich in grobporigen Schich-
ten statt. Auf diese Art spiegelt das Zementationsmuster in erster Linie die Struktur des
Sediments wieder. Darüber hinaus treten kleinräumigere Zementationsmuster auf, wenn
eine übersättigte Kalziumsulfat-Lösung parallel zur Schichtung fließt. Hierdurch entstehen
parallel zur Schichtung abwechselnd Orte mit hoher Keimdichte und von Anhydrit freie Be-
reiche in den Konzentrationssenken. Diese Zementationsmuster besitzten eine periodische
Struktur, deren Wellenlänge mit der Strömungsgeschwindigkeit zusammenhängt.

Für die Simulation reaktiver Strömung wurden bislang in erster Linie einfache Ansätze
nach Gleichung (2.41) oder Gleichgewichtsansätze verwendet. Diese Ansätze sind jedoch
nur dann gerechtfertigt, wenn bei der Mineralreaktion die Berücksichtigung mikroskopi-
scher Prozesse, z. B. Keimbildung, nicht erforderlich ist. Ein Beispiel hierfür ist die er-
folgreiche Simulation eines Kernflutungsexperiments, in dem der Transport von Anhydrit
durch Auflösung und Ausfällung entlang eines Temperaturgradienten untersucht wurde
(Bartels et al., 2002). In diesem Experiment wurde vor der Kernflutung Gips im Porenraum
ausgefällt, dessen Kristalle gleichmäßig im gesamten Porenraum verteilt waren. Während
des Versuchs erfolgte die Ausfällung von Anhydrit praktisch sofort, da überall im Poren-
raum bereits eine feste CaSO4-Phase vorhanden war, sodass der langsame Prozess der
Keimbildung hierbei keine Rolle spielte. Aufgrund der gleichmäßigen Anhydrit-Verteilung
im Porenraum konnte das Experiment mit einem ein-dimensionalen FD-Modell simuliert
werden.

Das in dieser Arbeit untersuchte Experiment zeigt jedoch, dass unter realistischeren



77

Bedingungen Prozesse im Porenraum eine entscheidende Rolle spielen können und dass
die Simulation dieser gekoppelten Prozesse eine drei-dimensionale Beschreibung unbedingt
erfordert.

Fazit ist, dass eine genaue Beschreibung reaktiver Strömung ohne eine Kalibrierung der
numerischen Parameter anhand experimenteller Ergebnisse nicht möglich ist. Trotignon
et al. (2005) stellen fest, dass mit Ausnahme einfacher Säulenversuche keine Experimente
existieren, mit denen komplexe Reaktionsmechanismen überprüft werden können. Während
für die Berechnung des chemischen Gleichgewichts geeignete und leicht ausbaufähige Mo-
delle für Lösungen mit geringer und hoher Ionenstärke existieren, besteht aufgrund des
beträchtlichen experimentellen Aufwandes bei der Durchführung von Versuchen unter rea-
listischen Bedingungen ein erheblicher Mangel an Daten zur Reaktionskinetik. Die in Claus-
thal durchgeführten Experimente stellen jedoch eine einzigartige Datenbasis dar, um nu-
merische Methoden zur Simulation reaktiver Strömung zu testen.

Geologische Entstehungsszenarien

In geothermischen Lagerstätten müssen, damit es zu Anhydrit-Ausfällung kommt, besonde-
re geochemische Prozesse stattfinden, die eine Erhöhung der Keimbildungswahrscheinlich-
keit auf einer Längenskala bewirkt, die weit über den Labormaßstab hinausgeht. Natürliche,
schichtgebundene Konvektionsströmung kann nach Kühn (2004) im Rhät bei Allermöhe
nur eine geringfügige Zementation in der Größenordnung von 10 mol m−3 bewirken. Als Ur-
sache für die bei Allermöhe und Neuruppin gemessenen Anhydritkonzentration von bis zu
4000 mol m−3 sind episodische Hochtemperaturereignisse wahrscheinlicher. Dabei strömen
in geologisch kurzen Zeiträumen heiße Fluide aus tieferen Reservoiren durch vertikale, seis-
misch aktivierte Klüfte in Richtung Erdoberfläche und treten im Rhät-Aquifer aus. Das im
kühleren Formationswasser des Rhät gelöste Kalziumsulfat fällt dort aus, wo die Gesteins-
matrix durch die aus den Klüften austretenden heißen Fluide erwärmt wird. Die auf diese
Art verursachte Zementation ist ein lokales Ereignis, dessen Auswirkung auf die unmit-
telbare Umgebung der Störungszone beschränkt bleibt. Nach Ablauf von 100.000 a konnte
der zementierte Bereich eine Größe von mehr als 40 m− 50 m nicht überschreiten.

Ein besonderer Vorteil dieses Szenarios ist, dass eine vollständige Zementation in der
unmittelbaren Umgebung der Störungszone und damit eine Versiegung der Austrittsstelle
nicht möglich ist. Voraussetzung hierfür ist, dass der Aquifer feinkörnige Schichten be-
sitzt, in denen die Keimbildung nicht erfolgt und in denen das aus der Kluft strömende
heiße Fluid an den zementierten Bereichen vorbeiströmen kann. Dieser Prozess konnte im
Szenario aufgrund der groben Diskretisierung des Modells nicht explizit berücksichtigt wer-
den. Die Annahme, dass die Störungszone nicht vollständig zementiert, ist jedoch durch
die detaillierten Untersuchungen zur Zementation in grobporigen Schichten in Kapitel 4.2
belegt.

Nach Bjørlykke (1994) können andere Szenarien, wie z. B. durch Kompaktion oder freie
Konvektion angetriebene Strömung, die Ausfällung signifikanter Mineralmengen nicht er-
klären. Die Idee, dass episodische, hydrothermale Ereignisse thermische Anomalien in Se-
dimentbecken verursachen, wurde z. B. schon von Person et al. (1996) diskutiert. Als
Ursache hierfür wird ein hoher Porendruck in tiefen Bereichen des Sedimentbeckens ver-



78 Zusammenfassung und Diskussion

mutet, der über vertikale Störungen in einer Zeit von 10.000 − 100.000 a abgebaut wird.
Bjørlykke (1994) vermutet, dass die höchsten Fließraten in Sedimentbecken und damit der
größte Massentransport innerhalb eines Aquifers durch Grundwasserzufluss von der Erd-
oberfläche verursacht wird. Dieser Mechanismus setzt aktive Störungszonen voraus, die bis
zur Erdoberfläche reichen.

Indirekte Hinweise für Temperaturanomalien durch Aufstrom heißer Fluide aus tiefen
Reservoiren liefern Untersuchungen von Fluideinschlüssen oder hohe Inkohlungsgrade in
Gesteinsproben. Mit Hilfe der Fluideinschluss-Mikrothermometrie konnte Gaupp (1991)
für Proben aus den Bohrungen Großburgwedel 4 und Texas Z1 im Rhät Niedersach-
sens indirekte Hinweise für Hochtemperatur-Ereignisse im Zusammenhang mit Porenraum-
Zementation finden. Die Zementation fällt dort jedoch nur gering aus. Eine Erklärung
hierfür ist möglicherweise eine vergleichsweise kurze Dauer der Hochtemperaturereignisse
von weniger als 10.000 a, die durch Vergleich von simulierten und gemessenen Werten der
Vitrinitreflexion postuliert wird (Walzebuck und Gaupp, 1991)

Dagegen zeigen numerische Untersuchungen von Lampe et al. (2001), dass ein ungewöhn-
licher Trend von Vitrinit-Werten in der Bohrung Nordheim 1 im Oberen Rheingraben
durch einen horizontalen Zustrom von heißen Fluiden aus einer aktiven Störung erklärt
werden kann. In dem numerischen Modell wird der Wärmetransport mit der Berechnung
von Vitrinit-Werten gekoppelt. Die Annahme, dass die hohen gemessenen Vitrinit-Werte
durch einen 10.000 a− 100.000 a andauerndes hydrothermales Ereignis verursacht wurden,
ist durch eine sehr gute Übereinstimmung von simulierten und gemessenen Vitrinit-Werten
in einem Teufenintervall von 200 m− 2800 m a posteriori gerechtfertigt.

Wenngleich die hohen Vitrinit-Werte im Rhät bei Neuruppin eine plausible Erklärung
für die Wirkung episodischer Hochtemperatur-Ereignisse liefern, sind genauere Ergebnisse
als die in Abbildung 4.10 dargestellten Muster aufgrund der einfachen Modellgeometrie ge-
genwärtig nicht möglich. Ebenso besitzen die Ergebnisse von Lampe et al. (2001) aufgrund
ihrer Beschränkung auf ein vertikales 2D-Modell und einer Vielzahl unbekannter Modell-
parameter nur eine eingeschränkte Aussagekraft. In Zukunft müssen solche Fallstudien in
einem größerem Modellmaßstab untersucht werden. Eine genauere Aussage über den Ein-
fluss einer aktiven Störungszone auf das chemische Gleichgewicht in ihrer Umgebung ist nur
dann möglich, wenn regionale Strömung von Formationswässern ebenso wie der Transport
durch kleinräumige Störungszonen berücksichtigt werden können. Mit den gegenwärtig zur
Verfügung stehenden Modellen ist die Simulation solch komplexer Szenarien nur auf großen
Super-Rechner-Clustern möglich.

Überwinden von Permeabilitätsbarrieren

Die Fördereigenschaften von gering durchlässigen Gesteinen können durch mechanisches
Aufbrechen (

”
Fracken“ durch Verpressen von kaltem Wasser) oder durch chemische Stimu-

lation verbessert werden, wenn zusätzlich Minerale chemisch aufgelöst werden, welche im
Porenraum oder an den Kluftwänden abgelagert sind. Aufgrund der retrograden Löslichkeit
von Anhydrit ist es möglich, die Permeabilität eines schlecht durchlässigen, mit Anhydrit
zementierten Aquifers, durch Verpressen einer kalten, salzhaltigen Sole entscheidend zu
verbessern. In dieser Arbeit wurden erstmals die Auswirkungen von zwei unterschiedlichen
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Stimulationstechniken untersucht. Durch eine kombinierte chemische und mechanische Sti-
mulation kann unter geeigneten Bedingungen die Permeabilität um Größenordnungen ver-
bessert werden.

Der Erfolg einer chemischen und mechanischen Stimulation hängt hauptsächlich davon
ab, wie weit sich der zementierte Bereich des Reservoirs um eine Bohrung herum erstreckt.
Für den Fall einer 20 m mächtigen Schicht, die auf einer Fläche von 30 m× 30 m mit einer
Anhydritmenge von 1800 mol m−3 homogen zementiert ist, konnte nach 5 Tagen konti-
nuierlicher Stimulation bereits eine Verbesserung der hydraulischen Leitfähigkeit erzielt
werden (Abbildung 5.4). Bei einer viermal so großen zementierten Fläche konnte dage-
gen selbst nach 20 Tagen kontinuierlicher Stimulation keine signifikante Verbesserung der
hydraulischen Leitfähigkeit erzielt werden (Abbildung 5.4). Ein im wirtschaftlichen Sinn
großes Hindernis stellt die für die Bereitstellung der Sole erforderliche NaCl-Menge dar,
die in der Größenordnung von hundert bis tausend Tonnen liegt.

Stellt man diesen Ergebnissen die Ausdehnung der zementierten Bereiche aus der Si-
mulation der Entstehungsszenarien gegenüber (Abbildung 4.10), erscheint die technische
Überwindung solcher Permeabilitätsbarrieren in der Praxis nur unter günstigen Bedin-
gungen möglich. Diese Aussage schließt den Erfolg einer kombinierten mechanischen und
chemischen Stimulation in anderen Lagerstätten mit höherer Kluftdichte und anderer Mi-
neralzusammensetzung jedoch nicht aus. In jedem Fall kann erstmals mit Hilfe dieser Si-
mulationstechnik bereits vor der Durchführung von Stimulationsexperimenten vorab die
Auswirkungen unterschiedlich mineralisierter Fluide untersucht und auf diese Art eine
möglichst effektive Stimulation erzielt werden. Hierzu besteht jedoch noch weiterer Ent-
wicklungsbedarf, da solch komplexe geologische Strukturen nur mit Hilfe unregelmäßiger
Gitterverfahren diskretisiert werden können.

Bedeutung der Ergebnisse für die Geothermie

In dieser Arbeit wurde die Geothermie-Bohrung Allermöhe 1 bei Hamburg mit Hilfe reak-
tiver Transportsimulation umfassend untersucht. Im Labormaßstab wurden die petrophy-
sikalischen Voraussetzungen für die Zementation poröser Reservoirsandsteine mit Anhy-
drit detailliert analysiert und grundlegende Beziehungen zwischen reaktiver Strömung und
Porenraumstruktur gefunden, die bisher nur qualitativ in Halit-zementierten Sandsteinen
beschrieben wurden (Putnis und Mauthe, 2001). Aus dieser Sicht kann nun verstanden
werden, durch welche Prozesse das in der Bohrung Allermöhe 1 gemessene Zementations-
muster verursacht wurde. Die für Sandsteine untersuchte Beziehung zwischen Porengröße
und Keimbildungswahrscheinlichkeit kann ohne weiteres auch auf Szenarien übertragen
werden, in denen die Zementation von Klüften eine Rolle spielt.

Die geologischen Entstehungsszenarien lassen den Schluss zu, dass eine Zementation des
Porenraums mit der räumlichen Verteilung von tiefreichenden Klüften zusammenhängt. In
Zukunft muss bei der Bewertung potenzieller Standorte für geothermische Heizzentralen
vorab untersucht werden, ob in der Nähe der niederzubringenden Bohrung tiefreichende
Störungen vorhanden sind, durch welche heiße Fluide in das Reservoir gelangt sein können.
Eine Analyse von Proben aus möglicherweise bereits abgeteuften Bohrungen in der Nähe
der geplanten GHZ hinsichtlich anomaler Inkohlungsgrade kann weiter dazu beitragen, das
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Risiko nicht fündiger Geothermiebohrungen in Zukunft besser abschätzen zu können.
Seitdem das Erneuerbare-Energien-Gesetz (EEG) die Vergütung elektrischer Energie aus

geothermischen Kraftwerken regelt, wird in Zukunft mit einer zunehmenden Zahl geother-
mischer Großprojekte gerechnet. In jüngster Zeit wurde aufgrund des erfolgreichen Geo-
thermieprojekts in Unterhaching das Fündigkeitsrisiko von Geothermiebohrungen von der
Versicherungswirtschaft als

”
im Einzelfall nach einer erfolgten Risikoprüfung versicher-

bar“ eingestuft (Schneider, 2005). Aus diesem Grund können die in dieser Arbeit entwi-
ckelten Methoden zur Risikoprüfung geothermischer Standorte beitragen.
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Brdička, R. (1981): Grundlagen der physikalischen Chemie. Deutscher Verlag der Wissen-
schaften.

Brunauer, S., P. H. Emmett und E. Teller (1938): Adsorption of gases in multimolecular
layers. J. Am. Chem. Soc., 60, 309–319.

Carman, P. C. (1937): Fluid flow through granular beds. Trans. Inst. Chem. Eng., 15, 150.

Carman, P. C. (1948): Some physical aspects of water flow in porous media. Discuss.
Faraday Soc., 3, 78.

Carman, P. C. (1956): Flow of gases through porous media. Butterworth Scientific Publ.

Clauser, C., Hrsg. (2003): Numerical Simulation of Reactive Flow in Hot Aquifers, SHE-
MAT and Processing SHEMAT. Springer, Berlin-Heidelberg.

Clauser, C. (2006): Geothermal Energy. In: Landolt-Börnstein - Group VIII
”
Advanced

Materials and Technologies“, Vol. 3
”
Energy Technologies“, Subvol. C

”
Renewable Ener-

gies“, Hrsg. K. Heinloth, Springer, Heidelberg-Berlin, S. 480–595.



7 Literaturverzeichnis 83

Clauser, C., A. Hartmann, V. Rath, A. Wolf, C. Bischof, M. Bücker, W. Rühaak, R. Schell-
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A Diskretisierung

Eine Vielzahl von hydrogeologischen, geothermischen sowie geochemischen Problemen lässt
sich in zylindersymmetrischen Koordinatensystemen schneller und genauer als in dreidi-
mensionalen Koordinatensystemen berechnen. Bei einfachen Problemen, in denen die late-
rale Heterogenität des Untergrundes keine Rolle spielt, nimmt die Rechenzeit für zylinder-
symmetrische Modelle im Vergleich zu dreidimensionalen Modellen in rechtwinkligen Ko-
ordinatensystemen auf einen Bruchteil ab. Hiervon profitieren insbesondere geochemische
Anwendungen wie Bohrlochstimulationen mit ihren langen Rechenzeiten. Die Transforma-
tion der Gleichungen in ein zylindersymmetrisches Koordinatensystem kann einfach durch
Transformation des Divergenz-Operators in Zylinderkoordinaten erfolgen.

Transformation der Strömungsgleichung
Die Strömungsgleichung für rechtwinklige, dreidimensionale kartesische Koordinaten,
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wird in einem zylindersymmetrischen Koordinatensystem wie folgt geschrieben:
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(A.2)

=
1

r
Kr

∂ h

∂ r︸ ︷︷ ︸
Z1

+
∂

∂ r

(
Kr

∂ h

∂ r

)

︸ ︷︷ ︸
Z2

+
∂

∂ z

(
Kz

∂ h

∂ z
+ Kz ρr

)

︸ ︷︷ ︸
Z3

.

Bei der Transformation wurde der Divergenz-Operator in Zylinderkoordinaten verwendet:

~∇~u =
∂ ux

∂ x
~ex +

∂ uy

∂ y
~ey +

∂ uz

∂ z
~ez → 1

r

∂

∂ r
(r ur) ~er +

∂ß, uz

∂ z
~ez (A.3)

Die Strömungsgleichung (A.1) wird für ein Kontrollvolumen der Größe ∆ Vi,j,k = ∆ξi ∆ζj ∆ψk

an der Stelle (i, j, k) und für ein Zeitintervall ∆t diskretisiert. Die Indizes (i, j, k) beziehen
sich auf das Blockzentrum, die Indizes (+,−) auf die Blockgrenzen in bzw. gegen die Ach-
senrichtung (s. auch Abbildung A.1). Hier und im Folgenden wird folgende Vereinfachung
für die Verwendung der Indizes definiert:

hi,j,k = h

hi,j+1,k = hj+1
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(i,j,k)

Dyk

Dxi+1

(i+1,j,k)

Dxi

Dxi

Ki Ki

+z

x

vi

Ki+1

zk

xi xi+1

Abbildung A.1: SHEMAT verwendet ein block-zentriertes Finite Differenzen-Gitter mit Ur-
sprung bei (i, j, k)=(1, 1, 1). Die Abstände der Blockgrenzen werden mit den griechischen
Symbolen ∆ξ, ∆ζ und ∆ψ, die Koordinaten der Blockzentren mit x, y und z gekennzeich-
net. Mit i, j bzw. k werden die laufenden Indizes für Größen in x−, y− bzw. z−Richtung
definiert. Alle physikalischen Größen mit Ausnahme der Darcy-Geschwindigkeit werden an
den Blockzentren definiert. Die Darcy-Geschwindigkeit v ist auf Grund ihrer Definition als
Fluss durch die Fläche zwischen zwei benachbarten Blöcken (schraffierter Bereich) der je-
weiligen Blockgrenze zugeordnet. Hochgestellte Indizes + bzw. − markieren physikalische
Größen, die durch harmonische Mittelung gebildet werden.

Wie man in (A.3) erkennt, wird die z-Komponente bei der Koordinatentransformation
nicht verändert, während die y-Komponente aufgrund der Rotationssymmetrie entfällt. Im
Folgenden werden nur die x- bzw. r-Komponenten berücksichtigt.1

Bezeichnet ĥ das bereits berechnete Potenzial aus dem vorherigen Zeitschritt, so lautet
die voll implizite (eindimensionale) Differenzengleichung in x-Richtung:

S
h− ĥ

∆ t
−W =

1

∆ξi

[(
Kx

∂ h

∂ x

)+

−
(

Kx
∂ h

∂ x

)−]
(A.4)

Die Differentiale in (A.4) werden durch Finite Differenzen ersetzt (Abb. A.1):

S

∆ t︸︷︷︸
R

(
h− ĥ

)
−W =

1

∆ξi

2 Ki Ki+1

Ki ∆ξi+1 + Ki+1 ∆ξi︸ ︷︷ ︸
Ei∆ξi

(hi+1 − hi)

− 1

∆ξi

2 Ki−1 Ki

Ki−1 ∆ξi + Ki ∆ξi−1︸ ︷︷ ︸
Ci∆ξi

(hi − hi−1), (A.5)

1Die vollständige Darstellung in drei Dimensionen wird in Bartels et al. (2003) beschrieben
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Die Koeffizienten Ci∆ξi und Ei∆ξi sind die in i- bzw. in x-Richtung an den beiden Grenz-
flächen eines Blocks harmonisch gemittelten und mit dem Gitterabstand gewichteten hy-
draulischen Leitfähigkeiten (Ki)

±. Sortieren von (A.5) nach den Indizes von h führt zu
einem voll impliziten Gleichungssystem für eindimensionale inkompressible Strömung:

−R ĥ−W = C hi−1 + (D −R) h + E hi+1 (A.6)

D = −(C + E)

Die Diskretisierung der Strömungsgleichung (A.2) für zylindersymmetrische Koordinaten
erfolgt analog. Vergleicht man (A.2) und (A.1), erkennt man, dass die Terme Z2 und Z3

wie die entsprechenden Terme K1 und K3 durch Substitution von x durch r umgeformt
werden können. Der Term Z1 besitzt dagegen eine andere Form und wird darum wie folgt
diskretisiert:

1

r
Ki

∂h

∂r
=

(Ki)
−(hi − hi−1) + (Ki)

+(hi+1 − hi)

2 ri

(A.7)

(Ki)
± =

2 Ki Ki±1

Ki ∆ξi±1 + Ki±1 ∆ξi

Hier kennzeichnet ri den horizontalen Abstand zwischen dem Zentrum des Blocks (i, j, k)
und der z-Achse des Koordinatensystems.

Das hier beschriebene Differenzenschema für zylindersymmetrische Koordinatensyste-
me unterscheidet sich vom rechtwinkligen kartesischen Fall nur durch die zusätzlichen h-
Koeffizienten in (A.7), die durch den zusätzlichen Term Z1 hinzukommen und somit zu
einer Korrektur von C,D und E in (A.6) führen:

Ci → Ci − (Ki)
−

2 ri

Ei → Ei +
(Ki)

+

2 ri

Di → Di +
(Ki)

− − (Ki)
+

2 ri

(A.8)

Das Differenzenschema in (A.7) kann an der inneren und äußeren Grenzfläche bei i = i1
bzw. i = imax nicht verwendet werden (s. Abb. A.2): An der Stelle i1 ist die Differenzen-
bildung nur in positiver Richtung möglich,

{
1

r
Ki

∂h

∂r

}

i1

= (Ki)
+ h2 − h1

2 r1

(A.9)

E1 → E1 +
(K1)

+

2 r1

D1 → D1 − (K1)
+

2 r1

,
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während an der äußeren Grenze nur in negativer Richtung differenziert werden kann:

{
1

r
Ki

∂h

∂r

}

imax

= (Kimax−1)
+ himax − himax−1

1
2
(∆rimax + ∆rimax−1)

(A.10)

Cimax → Cimax −
(Kimax−1)

+

rimax−1 + 1
2
∆rimax−1

Dimax → Dimax +
(Kimax−1)

+

rimax−1 + 1
2
∆rimax−1

wobei ∆ ri = ri+1 − ri den Abstand zwischen den beiden Blockzentren bei ri+1 und ri

darstellt. Schließlich muss der auf das Blockvolumen normalisierte Quellterm W modifiziert
werden:

W =
Q

∆ψk π
[(

ri + 1
2
∆ri

)2 − (
ri − 1

2
∆ri

)2
]

x1

r
1

r
2

r
3

r
max

r
max-1

r
max-2

x2 x3 x
max-2

x
max-1

x
max

h -h
2 1

Dx1

h

0,5(Dx +Dx )
max-1 max

0,5(Dx +Dx )1 2

Dr
1

h -h
max max-1

Abbildung A.2: Finite Differenzen-Bildung an der inneren und äußeren Modellgrenze

Transformation der Wärmetransportgleichung
Die Transformation der Wärmetransportgleichung,

~∇ (λ∇T − (ρf cf ) T ~v) = (φ (ρf cf ) + (1− φ) (ρm cm))
∂ T

∂ t
−H, (A.11)
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erfolgt wie die Transformation der Strömungsgleichung und wird hier nur für die r-
Komponente demonstriert, da die z-Komponenten durch die Koordinatentransformation
nicht beeinflusst werden. Die Anwendung des Divergenz-Operators für Zylinderkoordinaten
ergibt für die Radialkomponente der Strömungsgleichung

1

r

∂

∂ r

(
r

{
λr

∂ T

∂ r
− (ρf cf ) T vr

})
= (φ (ρf cf ) + (1− φ) (ρm cm))

∂ T

∂ t
−H. (A.12)

Nach Ausführen der räumlichen Differentiation lautet die linke Seite von (A.12):

1

r
λr

∂ T

∂ r︸ ︷︷ ︸
H1

+
1

r
(ρf cf ) T vr

︸ ︷︷ ︸
H2

+
∂

∂ r

(
λr

∂ T

∂ r
− (ρf cf ) T vr

)

︸ ︷︷ ︸
H3

(A.13)

Der Term H3 in (A.13) entspricht formal der x-Komponente der Wärmetransportgleichung
in einem rechtwinkligen Koordinatensystem und muss darum hier nicht weiter betrachtet
werden. Der erste Term H1 entspricht Z1 in (A.2) und wird ebenso umgeformt. Die Dis-
kretisierung von H2 erfolgt nach einem anderen Schema, da die Darcy-Geschwindigkeit ~v
an den Grenzflächen definiert wird, während die Temperatur an den Blockzentren berech-
net wird. Aus diesem Grund wird die mittlere Darcy-Geschwindigkeit für die jeweiligen
Blockzentren berechnet:

v̄i =
1

2
(vi + vi−1) (A.14)

Wie im Falle der Strömungsgleichung führen die zusätzlichen Terme H1 und H2 zu Kor-
rekturen der Temperatur- Koeffizienten:

Ci → Ci − (λi)
−

2 ri

Ei → Ei +
(λi)

+

2 ri

Di → Di +
(λi)

− − (λi)
+

2 ri

− (ρf cf )
+
i vi + (ρf cf )

−
i vi−1

ri

, (A.15)

wobei (λ)± und (ρf cf )
± die harmonischen Mittelwerte der Wärmeleitfähigkeit bzw.

Wärmekapazität sind2. Der dritte Term auf der rechten Seite von (A.15) resultiert aus
der Diskretisierung von H2 aus Gl. (A.13). Wieder muss die innere und äußere Grenzfläche
gesondert betrachtet werden. Unter der Voraussetzung, dass der radiale Fluss durch die
äußersten Grenzflächen verschwindet, v0 = 0 und vimax = 0, kann an der Stelle i = 1 und
i = imax die Koeffizienten-Korrektur wie in (A.15) verwendet werden:

E1 → E1 +
(λ1)

+

2 r1

D1 → D1 − (λ1)
+

2 r1

− (ρf cf )
+
1 v1

r1

, (A.16)

2Anmerkung: Aus der Definition des harmonischen Mittelwerts einer Größe a folgt: (a)+i = (a)−i+1
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bzw.

Cimax → Cimax −
(λimax−1)

+

rimax−1 + 1
2
∆ rimax−1

Dimax → Dimax +
(λimax−1)

+

rimax−1 + 1
2
∆ rimax−1

− (ρfcf )
+
imax−1 vimax−1

rimax

. (A.17)

Auch hier muss der Quellterm H auf das Volumen bezogen werden.

Verifizierung
Das sog. Theis-Problem (Theis, 1935) ist ein einfacher Test, mit dessen Hilfe die numerische
Lösung der Strömungsgleichung sowie des rein konduktiven Wärmetransportes für rota-
tionssymmetrische Modelle mit einer analytischen Lösung verglichen werden kann. Bei
diesem Problem wird die zeitlich veränderliche Absenkung des Grundwasserspiegels um
einen Brunnen berechnet.

Es wird davon ausgegangen, dass der untersuchte Aquifer unendlich (horizontal) ausge-
dehnt ist, eine gleichmäßige Mächtigkeit ∆ z und eine homogene hydraulische Leitfähig-
keit K besitzt. Der ungestörte Grundwasserspiegel h∞ in solch einem idealisierten Aquifer
nimmt mit der Zeit t und der Pumprate Q ab:

h(r, t) = h∞ − Q

4 π ∆z K

∫ ∞

r2 S
4 ∆z K

exp(ξ)

ξ
d ξ

︸ ︷︷ ︸
W
“

r2 S
4 ∆z K t

”

(A.18)

Werte der Funktion W (u) findet man z. B. in Ségol (1994). Tabelle A.1 enthält die Modell-
parameter für ein zylindersymmetrisches Theis-Problem: Mit der dynamischen Viskosität
von Wasser bei T = 10 ◦C, µ = 0, 1 Pa s, Wasserdichte ρf ≈ 103 kg m−3 und Erdbeschleu-
nigung g ≈ 10 m s−2 kann der spezifische Speicherkoeffient S ≈ ρf g α und die hydraulische
Leitfähigkeit K = ρf g k/µ berechnet werden.

Tabelle A.1: Modellparameter

Parameter Wert

Simulationszeit 3, 5 d
Grundwasserspiegel h∞ bei t = 0 0, 0m
Temperatur T (fest) 20, 0 ◦C
Porosität φ 0, 1
Permeabilität k 10−12 m2

Matrix Kompressibilität α 10−8 Pa−1

Pumprate Q −0, 004m3 s−1

Abbildung A.3 zeigt die Grundwasserabsenkung h in einem Aquifer um einen Brunnen
nach 3,5 Tagen. Der Verlauf des hydraulischen Potenzials wurde in zylindersymmetrischen
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Koordinaten berechnet und mit der analytischen Lösung (A.18) verglichen. Bis zu einem
Abstand von 20 m vom Brunnen liegen die numerischen Werte geringfügig (> 0, 03 m) unter
denen der analytischen Lösung.
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Abbildung A.3: Grundwasserabsenkung nach 3,5 Tagen, berechnet mit einem zylinder-
symmetrischen FD-Schema (offene Kreise). Die durchgezogene Linie zeigt die analytische
Lösung (Gl. A.18).
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B Tabelle der verwendeten Symbole

Symbol Einheit Bezeichnung Seite
A m2 Fläche
ex,y,z − Einheitsvektor in Koordinatenrichtung
I − Einheitsmatrix
n − Normalenvektor
t s Zeit
T K, ◦C Temperatur
V m3 Volumen
x, y, z m Länge, Koordinate
a m Kluftweite 13
ak mol Aktivität der Spezies k 16
Co − Courant-Zahl 14
cf,m J kg−1 K−1 Wärmekapazität (Wasser, Gestein) 9
ci, c[i] mol L−1, mol m−3 Spezieskonzentration 9
d m Kerndurchmesser 34
D − fraktale Dimension 26
D m2 s−1 Dispersions-Diffusionstensor 9
Dm m2 s−1 molekularer Diffusionskoeffizient 9
E W m−3 Wärmeproduktionsrate 9
F − Formationsfaktor 9
g m s2 Erdbeschleunigung 8
G J freie Enthalpie 16
h m hydraulisches Potenzial 8
I mol L−1 Ionenstärke 18
IAP − Ionenaktivitätsprodukt 17
J m−3 s−1 Keimbildungswahrscheinlichkeit 23, 34
k m6 s−1 mol−1, m3 s−1, ... Geschwindigkeitskonstante 16
k, k m2 Permeabilität 8
kf m2 Kluft-Permeabilität 13
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Symbol Einheit Bezeichnung Seite
K, K m s−1 hydraulische Leitfähigkeit 8
K − Gleichgewichtskonstante 17
l m Kernlänge 34
n mol Stoffmenge 16
Ne - Neumann-Zahl 14
O m2 Keimoberfläche 40
P Pa Druck 8
Pk s−1 Wahrscheinlichkeit für krit. Keim 22
Pe - Peclet-Zahl 14
q m3s−1 Injektionsrate 32
Q s−1 Quellterm (Volumen-normiert) 8
QW J Wärmeenergie 9
r0 m Anfangskeimgröße 40
rKap m Kappilarradius 24
rKorn m Kornradius 24
rPor m Porenradius 24
Rk mol s−1 Reaktionsrate 16
Re - Reynolds-Zahl 11, 13
SS,P Pa−1 spezifischer Speicherkoeffizient (bzgl. P ) 8
SI − Sättigungsindex 17
SS m−1 spezifischer Speicherkoeffizient 8
T − Tortuosität 9
u, u m s−1 Partikelgeschwindigkeit 8
v, v m s−1 Darcy-Geschwindigkeit 8
x mol Molenbruch 16
α − Zementationsgrad 35
αf,m Pa−1 Wasser- bzw. Gesteinskompressibilität 8
α∗ m2 s−1 numerische Diffusion 14
βC kg mol−1 Dichte-Koeffizient 10
αT,L m Dispersivität (transversal, longitudinal) 9
γ − Parameter für Fließgesetze 13
γk − Aktivitätskoeffizient der Spezies k 16
θ − Crank-Nicholson-Parameter 14
κ m2 s−1 thermische Diffusivität 13
λf,m W m−1 s−1 Wärmeleitfähigkeit (Wasser, Gestein) 9
µ Pa s Viskosität (dynamisch) von Wasser 8
µk J mol−1 chemisches Potenzial 16
ρf,m kg m−3 Dichte (Wasser, Gestein) 8, 9
ρ0,r kg m−3 Referenz-Dichte, Relativdichte 8
σ J m−2 Oberflächenspannung 22
φ − Porosität 8
Ω − Übersättigung 17
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