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摘要　随着仪器、处理和解释技术的进步，微地震在描绘储层内的压裂和断裂系统方面的应用愈来愈广，在储

层管理上发挥了越来越大的作用。本文分析了压裂产生的脆性变形以及微地震产生机制，探讨了裂隙动态变

化及产生的微地震响应特性，分析了利用微地震数据研究裂隙时空分布规律的可能性。主要内容包括：裂纹的

产生诱发微地震，在水力压裂过程中裂纹尖端效应和漏泄效应是产生微地震的主要原因；微地震震源矩张量�

用特征值分解法可以分解为双力偶成分、补偿线性矢量极偶成分和各向同性成分；通过有限差分正演模拟分析

了微地震信号的传播特性，微地震源特性和速度模型会显著影响微地震波形。
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１　引言

微地震是地下岩石因应力场变化导致岩石破坏

而引起的小型地震事件，微地震能够用于研究地下

应力状态和岩体破裂过程［１］，可以描绘震源和接收

点之间岩体的地震属性在时空上的变化［２］。通过对

微地震特征的分析，可以研究地下裂纹体系的断裂

机理及评估水压致裂效果等［３］。微地震震源频率能

够在很宽广范围内变化，取决于岩体中的应力分布

的强度（如注入压力）以及内部软弱部分的规模。越

弱的微地震事件，其频率越高，持续时间越短；由于

微地震往往能量较小，因此易受噪声影响［４］。Ａｋｉ

等［５］系统地描述了矩张量 ＭＴ 理论，利用矩张量分

析可以研究微地震的复杂机制［６］。基于射线的方法

常用来量化速度模型对微地震同相轴定位的影

响［７～９］，然而该类方法往往忽略了地震波频率的影

响和通过非几何路径到达的情况（如首波），适合于

平滑的速度模型（即非均质体的长度规模大于主震

波长时）。如果真实的速度模型具有尺寸在１００ｍ

或以下的速度异常体，与频率相关的波形影响会很

显著［１０，１１］，射线方法可能忽略重要的波动现象，本

文采用有限差分法研究微地震信号的传播。

研究微地震信号的震源机制和传播特性具有重

要意义［１２］，本文分析了岩石的破裂机制，研究了微

地震信号震源表示方法，并通过有限差分正演模拟

探讨了微地震信号的传播特性。

２　岩石破裂机制与微地震震源表示
方法

　　裂纹的产生诱发微地震，利用岩石物理微地震

模型可以研究储层压裂过程的激活体积及裂纹位移

等信息，利用这些信息可以研究裂纹网络的分布，判

断压裂效果。为了研究压裂诱发的微地震，首先需

要通过地质力学分析压裂过程中的岩石破裂机制。

２．１　岩石破裂机制

当材料受力时，应力会在微裂隙末端集中，当末

端的拉应力达到抗拉强度时，微裂隙开始发生扩展、

联结，导致材料的破坏。根据 Ｇｒｉｆｆｉｔｈ破裂准则和

Ｍｏｈｒ准则
［１３，１４］，如图１所示，Ｍｏｈｒ圆与库伦准则

表示的破裂线相切，切点的纵轴截距为横轴截距的
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两倍。图１中岩石的破裂类型包括张破裂、混合张

破裂、纯剪破裂和剪破裂。破裂机制受很多因素的

影响，其中最主要的是孔隙压力，干燥岩石与饱和岩

石的岩石强度有很大的差别，干岩石与饱和岩石的

强度包络线是相互平行的，干燥岩石的抗压强度高

于饱和岩石，随着含水量的增加（即孔隙压力的增

大），岩石抗压强度降低。根据亚临界裂纹扩张理

论，随着裂纹尖端应力强度因子的增大，破裂扩展速

度不断增加，造成这种裂纹扩展的机制与各种环境

条件有关，主要是应力腐蚀效应。位于裂纹尖端周

围的液态水、气态水等物质通过弱化学反应促进裂

纹的扩展，比如石英—水系统的反应，强的硅氧键被

弱得多的氢键取代。随流体压力增大，Ｍｏｈｒ圆向

左移动，岩石更容易发生裂纹扩展现象。

图１　岩石破裂曲线及破裂类型

　σ表示正应力；τ表示剪应力；犛表示内聚力；φ表示破裂角度；

下标“０”代表干燥岩石，“ｗ”代表饱和水岩石

裂纹的扩展诱发微地震，在水力压裂的过程中

裂纹尖端效应和漏泄效应是产生微地震的主要原

因。裂纹尖端效应指的是在孔隙压力增大时，在裂

缝尖端前产生张应力，导致裂缝尖端附近区域发生

剪切破裂并诱发微地震。漏泄效应则是指孔隙流体

压力增大，流体漏泄到岩石天然裂隙节理等构造中，

引起剪切滑动诱发微震信号［１５，１６］。

２．２　微地震震源矩张量与震源辐射方式

�用特征值分解法可以将微地震震源矩张量分

解为双力偶成分（ＤＣ）、补偿线性矢量极偶成分

（ＣＬＶＤ）以及各向同性成分（ＩＳＯ），后二者之和被称

为非ＤＣ成分。以往的数据质量不足以给出全矩张

量的可靠结论［１７］，所以通常忽略非ＤＣ成分；近年

来高质量数据结果表明非 ＤＣ成分是重要的一部

分。íｌｅｎ等
［１８］发现在气体水合物储层中水力喷

射诱发的微地震中有明显的非 ＤＣ 成分，Ｊｕｌｉａｎ

等［１９］在地热场地注入诱发的微地震中也有同样的

发现。爆炸源对应于裂纹张开，塌陷源对应裂纹的

闭合；ＣＬＶＤ成分决定了张开型裂纹和拉伸型裂纹；

ＤＣ成分决定了剪切型裂纹，即滑开型裂纹和撕开

型裂纹。震源矩张量可写为三项之和
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其中：ｔｒ表示计算矩阵的迹；ＣＬＶＤ和ＤＣ成分之和

被称为犕，即犕＝犕ＤＣ＋犕ＣＬＶＤ；参数ε是ＣＬＶＤ

相对于ＤＣ成分的大小
［２０，２１］，定义为

ε＝－
犕
｜Ｍｉｎ｜

｜犕

｜Ｍａｘ｜｜

（３）

犕
｜Ｍｉｎ｜和 犕


｜Ｍａｘ｜是 犕

 本征值最小和最大绝对值。

对于纯ＣＬＶＤ源，ε＝±０．５；对于纯ＤＣ源，ε＝０；

膨胀源ε为正，收缩源ε为负。

根据 Ａｋｉ和 Ｒｉｃｈａｒｄｓ的研究
［５］，从矩张量 犕

辐射的体波满足

狌狀 ＝犕狆狇犌狀狆，狇 （４）

其中“”代表褶积；犌为格林函数。根据震源和接

收器间距离的差异，位移狌狀 能够分解成五个分量

狌狀 ＝狌
Ｎ
狀（狋）＋狌

ＩＰ
狀（狋）＋狌

ＩＳ
狀（狋）＋狌

ＦＰ
狀 （狋）＋狌

ＦＳ
狀 （狋）

（５）

其中：第一项为近场变形位移（Ｎ）；第二和第三项为

Ｐ波和Ｓ波的中间场位移（Ｉ）；后二者为Ｐ波和Ｓ波

的远场波动位移（Ｆ），远场震相是观测到的主要震

相［２２，２３］。

利用微地震定位和微地震震源机制可以研究微

地震震群分布、裂隙尺度与压裂过程的关系。图２

给出了一些不同震源机制条件下的Ｐ波辐射花样，上

图中的Ｐ指的是压应力轴，Ｔ指的是张应力轴，下

图中的红色代表初动为正，蓝色则代表初动为负的



　第５０卷　第４期 唐杰等：压裂诱发的微地震震源机制及信号传播特性 ６４５　　 　

图２　微地震震源机制（上）及其Ｐ波辐射花样（下）

（ａ）ＤＣ震源；（ｂ）ＣＬＶＤ震源；（ｃ）混合机制（ＣＯＭＢＯ）震源

成分。其矩张量分别为
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１ ０ ０
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其中混合机制震源中含有２０％的ＩＳＯ成分，３０％的

ＣＬＶＤ成分和５０％的ＤＣ成分。从图中可知不同类

型震源的辐射花样差异较大。

３　有限差分波传播模拟

微地震震源频率能在很宽广范围内变化，取决

于岩体中的应力分布的强度（如注入压力）以及内部

含裂缝和节理的软弱部分的规模。理论上，低幅度

微地震同相轴通常比高幅度同相轴主频更高，与破

裂面的大小有关；然而在实践中，记录的地震波频

率范围受到限制并且依赖于监测项目的规模（即采

集观测系统的大小和摆布），其敏感性与仪器的耦合

度、背景噪声和传播路径等都有关系。假设Ｐ波和

Ｓ波速度分别为４８００ｍ／ｓ和３０００ｍ／ｓ，一个４０Ｈｚ

的微地震同相轴将具有１００ｍ的主波长，而１５０Ｈｚ

的微地震同相轴的波长则为３０ｍ，如果真实的速度

模型具有在１００ｍ或以下的速度异常体，与频率相

关的波形变化将很显著。射线方法可能会忽略重要

的波动现象，因此应用有限差分方法研究微地震信

号的传播，且采用ＣＰＭＬ边界条件
［２４］。

震源项可以既通过应力分量表示，也可以利用

速度分量表示。利用广义的矩张量形式，每个分量

代表的是加载到每个单独的速度分量上的体力项。

震源的矩张量可表示为

犕 ＝

犿狓狓 犿狓狔 犿狓狕

犿狓狔 犿狔狔 犿狔狕

犿狓狕 犿狔狕 犿

熿

燀

燄

燅狕狕

（７）

　　根据Ｇｒａｖｅｓ
［２５］的震源矩张量在有限差分方法

中实现方法，矩张量能够表示为分布在网格位置

（狓＝犻犺，狔＝犼犺，狕＝犽犺（犺为网格间距））处的体力

偶。在分析时，首先考虑矩张量在狓方向的体力

犳狓，与之相关的三个分量分别是犿狓狓（狋）、犿狓狔（狋）和

犿狓狕（狋），表示为
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４犺４

（８）

狔方向和狕方向的体力满足相似的形式。此外相邻
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两个力偶之间必须做平均处理，以确保所有的源都

以合适的位置为中心。

４　微地震震源特性影响分析

研究微地震震源特性的影响，分析微地震信号

的传播特征，需要建立模型进行有限差分正演［２６］。

为了减小数值频散、满足稳定条件和提高计算效率，

网格和时间参数都要随频率变化。如模型网格间距

为犺，则时间增量Δ狋要满足：Δ狋≤０．６０６犺／犞ｍａｘ，其

中犞ｍａｘ是最大速度。通过不同微地震震源类型、微

地震源频率和微地震源分布的波场快照和地震记录

正演分析，研究微地震震源特性对微地震波形和微

地震定位的影响。

４．１　微地震震源类型

首先计算一个均匀介质模型的微地震响应，模

型的纵波速度为３０００ｍ／ｓ，横波速度为１７６０ｍ／ｓ，密

度为２．４ｇ／ｃｍ
３。模型网格为５０１×５０１，空间离散

间隔为４ｍ×４ｍ，震源函数为 Ｒｉｃｋｅｒ子波，主频为

３０Ｈｚ，时间采样间隔为０．５ｍｓ，震源位于模型中心

（１０００ｍ，１０００ｍ）。图３为不同类型震源的垂直分

量记录波场快照，不同类型震源的波场快照明显不

同。由图３可知非ＩＳＯ震源激发的信号中Ｓ波振

幅和能量较大，如果微地震信号能量较弱、信噪比较

低，Ｐ波可能会淹没于噪声中，利用Ｐ波和Ｓ波联合

进行震源定位可以提高定位精度。

图３　不同类型震源的０．２５ｓ波场快照

（ａ）ＩＳＯ震源；（ｂ）ＤＣ震源；（ｃ）ＣＬＶＤ震源；（ｄ）ＣＯＭＢＯ震源

　　在页岩气储层微地震激发与传播研究中，由于

压裂会导致地下岩层形成破碎带，破碎带的物理性

质和几何形态以及尺寸等因素都可能对微地震信号

产生不可忽略的影响。建立三层页岩气储层模型，

其中第一层和第三层介质的纵波速度为５７００ｍ／ｓ，

横波速度为３０００ｍ／ｓ，密度为２．６ｇ／ｃｍ
３，第一层厚

度为２２０ｍ；第二层为页岩气储层，其纵波速度为

４４００ｍ／ｓ，横波速度为２２５０ｍ／ｓ，密度为２．２３ｇ／ｃｍ
３，

厚度为６０ｍ。如考虑各向异性情况，页岩气储层的

Ｔｈｏｍｓｏｎ参数取为：ε＝０．２，δ＝０．１，γ＝０．１５。将

页岩气储层模型离散为２ｍ×２ｍ网格，震源位置在

（２５０ｍ，２５０ｍ，２５０ｍ）处，震源类型分别为ＩＳＯ、ＤＣ

和ＣＬＶＤ，震源函数为Ｒｉｃｋｅｒ子波，主频为１００Ｈｚ，

时间采样间隔为０．２ｍｓ。图４为页岩气储层模型在

８０ｍｓ时的波场快照，可以清晰地观察到来自各个界

面的反射以及界面之间的多次反射，由于薄层的存

在，地震波的大部分能量 “陷入”薄层内，从而形成

“导波”。

图５为不同类型震源的单道地震记录，接收点

在（０，２５０ｍ，２５０ｍ）处，从中可以明显看到震源类型

和介质各向异性对地震波走时和振幅的影响。由于

页岩层和围岩存在较为明显的速度差异，页岩层会
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对地震波振幅产生影响。对比波场快照和地震记录

可知，不同类型的震源产生的波场存在较为明显的

差异，ＩＳＯ源纵波能量较强，ＤＣ源和ＣＬＶＤ源包含

较为丰富的剪切波成分，其纵波能量较弱。对于

ＩＳＯ源，介质各向异性会对地震波产生较大影响；对

于ＤＣ源和ＣＬＶＤ源而言，则相对变化较小。

图４　页岩气储层模型的波场快照

（ａ）各向同性介质，ＩＳＯ震源；（ｂ）各向同性介质，ＤＣ震源；（ｃ）各向同性介质，ＣＬＶＤ震源；

（ｄ）各向异性介质，ＩＳＯ震源；（ｅ）各向异性介质，ＤＣ震源；（ｆ）各向异性介质，ＣＬＶＤ震源

图５　不同类型震源的合成地震记录

（ａ）ＩＳＯ震源；（ｂ）ＤＣ震源；（ｃ）ＣＬＶＤ震源

　　各向同性情况下导波能量较大，这在波场快照

中较为明显。各向异性介质由于选择的是 ＶＴＩ介

质，其水平方向的速度大于垂直方向的速度，导波能

量有所减弱。因此，对于针对页岩气的地震资料要

十分谨慎地考虑各向异性的影响，若采用各向同性

的技术去处理页岩气的地震资料，将会得到不准确

的定位结果。

４．２　微地震震源频率与介质非均质性

岩石破裂过程中，随着时间的推移，微小破裂逐

渐集结为较大的破裂［５］。假定在距离犾上滑动受

阻，犾越长，在初始阶段滑动越慢，当犾比较短时，特

征时间常数狋为

狋＝
犾
狏
＝
πμ犈［１－（狏

２／犞２Ｓ）］
１／２

２σ
２狏

（１４）

其中：μ为介质的剪切模量；犞Ｓ 为横波波速；狏是破

裂速度；σ为单位面积上的内聚力；犈为表面能。破

裂信号的截止频率随着裂纹长度增加而降低。微破

裂发生过程中，频率具有向低频移动的趋势，并且裂

缝越大频率越低。

对于圆形裂纹模型，Ｓ波拐角频率犳ｃ满足
［５］

犳ｃ＝
１

２π
犆Ｓ犞Ｓ ３

１６Δσ
７犖槡 ０

（１５）

其中：Δσ为应力降；犖０ 是地震矩；犆ｓ 是常数。随着

地震矩的增加，拐角频率减小。矩震级犖ｗ 满足
［２７］
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犖ｗ ＝
２

３
ｌｇ犖０－１０．７ （１６）

　　Ｅｉｓｎｅｒ等
［４］的研究结果表明，对于震级犖ｗ 为

－１时的微地震，其震源拐角频率可达１０２～１０
３Ｈｚ

量级；震级犖ｗ 为０时的微地震，其震源拐角频率可

达１０～１０
２Ｈｚ量级。

由于页岩十分致密，页岩气的开发需要水平井

压裂，清楚地知道页岩的顶、底边界对于后期水平井

开发是十分重要的。以往的研究表明，在页岩气开

发过程中，用于监测裂缝的微地震资料的主频可达

数百甚至上千赫兹，因此高频信号的数值模拟是必

要的。在微地震信号检测中，所测得的信号波形，由

于地下介质特性和地面接收条件等的影响而变得非

常复杂，与源波形在一定程度上不同。

建立参数如表１所示的多层模型，将ＤＣ震源

置于（７５０ｍ，７００ｍ）处，采用Ｒｉｃｋｅｒ子波。图６为不同

频率震源在１８０ｍｓ时的波场快照，图７为（７００ｍ，０）

处的单道地震记录。可以看出，低频波有更长的波

长，因此有较大的速度空间；高频波的波长较小，对

局部速度变化更为敏感。以往的研究表明微地震信

号一般具有较宽的初始频带范围，而传播过程中由

于介质的吸收衰减效应以及检波器的接收响应特性

会导致微地震信号主频的降低。如果考虑介质的黏

弹性的存在，高频信号衰减较快，低频信号衰减相对

较慢。对于初至波而言，Ｐ波和Ｓ波相位在各频率

上的到时都基本相同，然而在野外信号采集中，环境

和仪器噪声使得真实数据中初至波的识别变得

困难。

表１　多层模型参数

层号
深度

ｍ

犞Ｐ

ｍ／ｓ

犞Ｓ

ｍ／ｓ
ρ
ｇ／ｃｍ

１ ２００ ３０００ ２０００ ２．２

２ ６００ ３５００ ２２００ ２．５

３ ８００ ４０００ ２５００ ２．８

４ ９００ ３６００ ２３００ ２．６

５ ３１００ ２１００ ２．３

图６　不同频率震源情况下接收到的波场快照

（ａ）６０Ｈｚ；（ｂ）１００Ｈｚ；（ｃ）１５０Ｈｚ

图７　不同频率震源的单道地震记录

５　结论

本文从微地震震源机制出发，通过有限差分正

演模拟分析了微地震信号的传播特性。根据微地震

事件的理论分析和数值模拟结果，可以更清楚认识

微地震的波场特征，指导地面压裂监测观测系统的

设计。

（１）材料受力时，应力在有利于发生破裂的微裂

隙末端集中导致裂纹的产生，裂纹的产生诱发微地

震。在水力压裂的过程中裂纹尖端效应和漏泄效应

是产生微震的主要原因；

（２）微地震震源矩张量�用特征值分解法可以

分解为双力偶部分（ＤＣ）、补偿线性矢量极偶成分

（ＣＬＶＤ）和各向同性部分（ＩＳＯ），非ＤＣ成分是重要

的一部分。考虑到微地震信号能量较弱，信噪比较

低，Ｐ波可能会淹没于噪声中，利用Ｐ波和Ｓ波联合

进行震源定位可以提高定位精度；

（３）有限差分正演结果表明微地震震源特性和

速度模型会显著影响微地震波形。不同类型的震源
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产生的波场存在较为明显的差异，ＩＳＯ源纵波能量

较强，ＤＣ源和ＣＬＶＤ源包含较为丰富的剪切波成

分，其纵波能量较弱。随震源频率增加，速度模型对

于正演模拟结果的影响程度也在增加，任何不考虑

速度模型误差和有限频率效应的定位算法，将明显

降低定位精度。对于ＩＳＯ源而言，介质的各向异性

会对地震波产生较大的影响；对于ＤＣ源和ＣＬＶＤ

源而言，则相对变化较小。
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