INSTITUTO POLITECNICO NACIONAL
ESCUELA SUPERIOR DE INGENIERIA Y ARQUITECTURA
CIENCIAS DE LA TIERRA - UNIDAD TICOMAN

MODELADO SiSMICO USANDO TRAZADO DE RAYOS EN

MEDIOS ANISOTROPOS

TESIS

PARA OBTENER EL TITULO DE:

INGENIERO GEOFISICO

PRESENTA:

CARLA VALERIA PENA SAMANO

ASESOR INTERNO:
DR. GERARDO FELIPE RONQUILLO JARILLO
ASESOR EXTERNO:

M.C. ALFONSO GONZALEZ IBARRA

MEXICO D.F. NOIVIEMBRE, 2013.

CIENCIAS DE LATIERRA




RESUMEN

En el marco de los medios isétropos y anisétropos, la presente tesis introduce,
analiza y aplica el método de trazado de rayos. Los resultados fueron obtenidos usando
el software NORSAR®. La metodologia del trazado de rayos establece la generacion y
construccion de frentes de onda mediante la simulacion de una adquisicion sismica, con
el propdsito de evaluar estas trayectorias y sus atributos, en un medio isotropo y tres
medios anisétropos (VTI, HTly TTI).

Inicialmente se introduce el contexto tedrico y matematico basico necesario acerca
de la teoria de rayos en un medio is6tropo. En seguida se describe la teoria para medios
anisotropos. La mayoria de los medios elasticos presentes en el subsuelo, son débilmente
anisotropos (Thomsen, 1986), y quedan caracterizados por dos pardmetros (épsilon y
delta), que son adimensionales. El uso de estos parametros permite estudiar la mayoria
de los fendmenos anisotropos importantes de la geofisica de exploracion, los cuales
utilizaremos en nuestros tres medios anisotropos.

El trazado de rayos es aplicando en la exploracién de objetivos de interés dentro
de la industria petrolera. Este ha impulsado grandes cambios en las técnicas de
adquisicion y procesamiento sismico.

ABSTRACT

In the setting of the isotropic and anisotropic media, this thesis introduces,
analyses, and applies the ray tracing method. The results were obtained using the
NORSAR® software. Ray tracing methodology establishes the generation and
construction of wavefronts trough the simulation of seismic acquisition in order to evaluate
these trajectories and its attributes, in an isotropic medium and three anisotropic media
(VTI, HIT, and TTI)

Initially, is introduced the theoretical and basic mathematical context necessary to
understand the theory of rays in an isotropic medium. Then the theory for anisotropic
media is described. Most of the elastic media in the subsurface are weakly anisotropic
(Thomsen. 1986) and are characterized by two unique, dimensionless parameters (epsilon
and delta). The use of these parameters allows the study most of the anisotropic important
phenomena that takes place in exploration geophysics; these parameters will be used on
our three anisotropic media.

Ray tracing is applied in the exploration of objectives of interest in the oil industry. It
has contributed to generate great advances in acquisition and seismic processing
techniques.
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OBJETIVO

Entender cual seria el impacto de la anisotropia (VTI, HTI y TTI) en un
modelo geoldgico tedrico con capas planas. Asi poder analizar los resultados
obtenidos y marcar la diferencia entre un modelo anisétropo respecto a un modelo
isétropo.



JUSTIFICACION

Actualmente la industria petrolera ha tenido grandes desafios en la
bdsqueda de hidrocarburos, cada vez es mas importante tener mayor rigor en la
exploracién de estos. Esto significa que en la adquisicion y procesado de datos
sismicos se consideren mayor niumero de parametros, en este caso la anisotropia
con la cual podremos obtener un mejor estudio para los nuevos yacimientos.



INTRODUCCION

El trazado de rayos es muy util en las diferentes fases de la exploracion y
produccion de petréleo, gas y minerales, incluyendo:

Planeacién del estudio

Andlisis de adquisicion

Andlisis de iluminacién
Interpretacion

Modelado sismico 4-D

Procesado (migracion a profundidad)

AN NN NN

El concepto de rayo es extremadamente Util. Los rayos son curvas
dibujadas en el espacio, que corresponden a la direccién en la que el flujo de
energia se propaga. Dentro de los materiales is6tropo-homogéneos, los rayos son
lineas rectas. Ademas, debido a que la velocidad de propagacién es idéntica en
todas direcciones, la separacion espacial entre dos frentes de onda medida a lo
largo de los rayos debe ser la misma en todas partes.

En el caso de la anisotropia es importante considerar que la propagacion
de la velocidad depende de la direccion de propagacion. En la anisotropia el eje
de simetria puede variar con la posicion del subsuelo (VTI, HTI 'y TTI). La variaciéon
direccional de la velocidad relativa para el eje de simetria es descrita por los
pardmetros de Thomsen épsilon y delta.

El trazado de rayos consiste en construir un modelo geoldgico y disefiar una
adquisiciéon sismica, para poder hacer una simulacion de esta. Esta generard los
frentes de onda, que se propagaran en las capas del modelo, estas capas pueden
contener anisotropia y como resultado del trazado de rayos obtendremos
diferentes mapas de iluminacion en funcion de algunos parametros.

Para este trabajo se realizé un modelo geoldgico sencillo y una geometria
de adquisicion teorica con lo cual realizamos nuestro trazado de rayos y como
resultado tomamos en cuenta cuatro mapas de iluminacion principalmente los
cuales se encuentran divididos por offset a cada dos kilometros:

1 Promedio del angulo de disparo

2 Densidad de amplitud

3. Promedio del angulo de incidencia
4 Tiempo de viaje

Los cuales seran comparados con el modelo isétropo.



Vi



Capitulo 1

Teoria de Rayos

1.1 Introduccion

Un medio homogéneo es un material con propiedades independientes de la
posicion, asi un medio isotropico es un material con propiedades independientes
de la direccién de viaje y un medio anisétropo es un material en el cual las
propiedades fisicas (como la velocidad) dependen de la direccion. Ahora bien, si
tenemos un medio homogéneo-isétropo en este material las propiedades son
independientes de la posicion y direccién de viaje. Una onda cuando se propaga
puede estar representada por una perturbacién originada en algun punto dentro de
un medio homogéneo-isétropo. En particular, la velocidad es una constante
independiente de la direccion en cada punto del medio.

En la figura 1.1, se muestra el ejemplo de un tiro, donde S es la fuente del
tiro, la onda viaja en todas direcciones y a lo largo de la trayectoria va asumiendo
la forma de una esfera concéntrica con S como su centro. Después de intervalos
iguales de tiempo, las posiciones de la onda seran igualmente espaciadas y el
radio cambiara en incrementos iguales. El quinto frente de onda, representa la
posicion después de cinco intervalos de tiempo de igual longitud y los puntos ABC
representan el arco esférico de la

onda. Si el tiempo total 2

transcurrido es t y la velocidad

es v, entonces el radio SB es

igual a vt. A c

Para este proposito, se
define el limite delantero de un
frente de onda como la posicién
que esta frente a la regién de
avance de la perturbacién en B

cualquier instante de tiempo. Figura 1.1 llustracién de un frente de onda y trayectorias
Detras de la regién delantera del radiales desde el punto de la fuente en un medio uniforme

frente de onda. el medio ha sido (Enders A. Robinson and Sven Treitel, 2008)

perturbado. Delante de esta regioén el medio no presenta perturbaciones. Este es
el efecto fisico de la perturbacion original, mientras se propaga desde la fuente.
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En la figura 1.1, el radio de SA, SB y SC son la representacion de tres
trayectorias de rayos asociadas con el frente de onda esférico. Se le puede dar
significado fisico pensando en ellos como los senderos sobre los cuales la
perturbacion de la energia viaja desde la fuente S a cualquier frente de onda. Es
evidente en este simple caso que las trayectorias de los rayos estan en angulos
rectos con respecto a los frentes de onda. Esta geometria (que es la ortogonalidad
de las trayectorias de rayos y frentes de onda) es real para cualquier medio
isotropico aunque éste sea 0 no homogéneo.

El concepto de rayo es extremadamente (til. Los rayos son curvas
dibujadas en el espacio, que corresponden a la direccién en la que el flujo de
energia se propaga. En otras palabras los rayos son lineas de flujo. Como tal, el
rayo es un elemento matematico en lugar de una entidad fisica. En la préctica,
nosotros podemos producir rayos muy estrechos (por ejemplo, un rayo laser).
Recordemos que en un medio isotropo las propiedades fisicas tienen el mismo
valor cuando se miden en diferentes direcciones y puede ser homogéneo o
heterogéneo. En un medio is6tropo, los rayos constituyen las trayectorias
ortogonales del frente de onda, es decir, que los rayos son normales a los frentes
de onda en todos los puntos de interseccion. En tal medio, los rayos son

evidentemente paralelos al

Wavefront S, vector de propagacion. Sin

embargo, esto deja de ser en el

caso de un medio anisétropo

(cuyas propiedades varian en
funcién de la direccion).

Wavefront S,

Wavefront S,

Raypath 1

Dentro de los materiales
isétropo-homogéneos, los rayos
son lineas rectas, que por

4} simetria, estos no pueden
;:/ Raypath 2 doblar_ en una dl_reccujn
preferida porque no existe tal

direccion. Ademés, debido a

Figura 1.2 Puntos correspondientes (Enders A. | locidad q
Robinson and Sven Treitel, 2008) que ‘_r’l, ve 09' 'a _ €
propagacion es idéntica en

todas direcciones, la separacion espacial entre dos frentes de onda medida a lo
largo de los rayos debe ser la misma en todas partes. Los puntos en los que un
solo rayo intersecta a un conjunto de frentes de onda se les denomina puntos
correspondientes, como se muestra en el ejemplo de la Figura 1.2 con las letras
AB y C. Evidentemente, la separacion en el tiempo entre dos puntos
correspondientes en cualquiera de los frentes de onda es idéntico. En otras
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palabras, si el frente de onda S; se transforma el frente de onda S, después de un
tiempo At, la distancia entre los puntos correspondientes en cualquier rayo sera
atravesada en el mismo tiempo At.

Esto es cierto incluso si los frentes de onda viajan de un medio isétropo-
homogéneo a otro, simplemente significa que cada punto S; se puede que sigue la
trayectoria de un rayo que llega a S, en el tiempo At.

1.2 Rayos

La velocidad es una variable muy importante en el analisis sismico. Un
ejemplo de esto es, asumir que la Tierra es un medio isétropo y la velocidad
sismica esta variando linealmente. Un término con el que se trabaja en sismica es
la lentitud, que esta definida como el reciproco de la velocidad. Asi, la funcién de
la lentitud estéd definida por n(x,y,z) = 1/v(x,y,z). Debido a que estamos muy
acostumbrados a la velocidad, se es un poco dificil acostumbrarse a la lentitud.
Por ejemplo, una onda sismica va con poca rapidez y gran lentitud en las capas
superficiales. Pero en las capas profundas la onda sismica va con gran rapidez y
poca lentitud.

En el estudio de las ondas, existe una region de aproximacion en que la
longitud de onda es mas pequefia comparada con las dimensiones de las
componentes del sistema involucrado. Esta region de aproximacion es estudiada
usando los métodos de la geometria Optica, geometria acustica o geometria
sismica. Pero cuando esta caracteristica de la onda no puede ser ignorada, se
aplican los métodos de la fisica 6ptica, fisica acustica y fisica sismica.

En la fisica Optica, fisica acustica y sismica fisica, las ondas transportan
energia a lo largo de las trayectorias. Un rayo es la trayectoria de la energia que
es transmitida a lo largo de un punto a otro. Otro tipo de trayectorias son las
llamadas difracciones. Dentro de la aproximacion representada por la geometria
Optica, geometria acustica 0 geometria sismica, las trayectorias de difraccién son,
descartadas. Por lo tanto, toda la energia viaja a lo largo de los rayos. En la
practica, podemos producir rayos muy estrechos (como, ejemplo un rayo laser)
gue se puede considerar como una manifestacion fisica de los rayos.

Debido que la longitud de onda de la luz es muy pequefia comparada con el
tamafio de los objetos ordinarios, la geometria Optica puede describir el
comportamiento de la luz en situaciones comunes. Cuando estudiamos una onda
sismica, la longitud de onda no es muy pequefia en comparacion con las capas
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geoldgicas de la Tierra. Sin embargo, el concepto de un rayo sismico llena una
necesidad importante. La sismologia geométrica no es tan exacta como la
geometria Optica, pero la teoria de rayos puede ser usada para resolver
importantes problemas en la geofisica practica. En particular, las formas populares
de la migracion prestack se basan en el seguimiento del trazado de rayos en las
reflexiones primarias.

Por ejemplo, una persona a la sombra de una casa esta protegida de los
rayos directos del Sol. Sin embargo, esa persona no esta completamente
protegida del ruido del trafico porque las ondas de sonido tienen su longitud de
onda mas grande y pueden difractarse alrededor de la casa. En otras palabras, la
casa no es una sombra para el sonido. La energia sismica no viaja
exclusivamente a lo largo de las trayectorias, ya que parte de la energia puede
alcanzar puntos por la difraccion aunque la trayectoria del rayo hubiera sido
bloqueada. En otras palabras, un obstaculo enterrado no arroja una sombra
distinta para las ondas simicas. La trayectoria del rayo puede ser representada por
una curva paramétrica en el espacio dada por el vector r = (x(t),y(t),z(t)). El
parametro t es el tiempo de viaje y x(t), y(t), z(t) son tres funciones evaluadas en
el tiempo.

¢ Qué es el trazado de rayos? Cuando una onda se propaga en un medio
heterogéneo, el frente de onda cambia de direccion. Los rayos son curvas que
trazan el movimiento de un frente de onda en el tiempo. Recordemos la historia de
Hansel y Gretel. A medida que entraban al bosque, Hansel dejé migajas en todo el
camino, asi los nifios encontrarian el camino de regreso a casa. El trazado de
rayos se puede utilizar para dar marcha atras a los eventos recibidos dentro de la
superficie y ponen su energia en el punto de reflexion. Asi describiremos el
comportamiento de los rayos en los medios. Simplificaremos las matematicas,
considerando solo dos coordenadas espaciales: horizontal x y la coordenada de
profundidad y.

Un vector representa la idea geométrica de un segmento orientado, asi que
un vector es una cantidad que tiene direccion y magnitud. El vector r = (x(t),y(t))
representa la trayectoria del rayo como una funcion del tiempo de viaje t. El pie de
este vector esta en el origen (0,0) y la punta de flecha esta en el punto (x(t),y(t))
en la trayectoria del rayo. Un rayo en 2D a partir de un punto de origen (xq,yo) Y
que va con una velocidad constante v en direccion de un angulo constante 6
(medido desde la horizontal) tiene la siguiente representacién paramétrica:

x(t) = xg + vtcos6

y(t) =y, + vtsinb (D)
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1.3 Vector tangente unitario

Ahora encontraremos una expresion para el vector tangente unitario de un
rayo sismico. Tenemos que el vector r = (x,y) representa a un punto dado en el
rayo (Figura 1.3). Como sabemos s denota la longitud de arco del rayo. Asi
r+dr =(x+dx,y+dy) nos da un punto adyacente del mismo rayo. Dado el
vector dr = (dx, dx) es (aproximadamente) un vector tangente del rayo.

La longitud de este vector es /(dx2 +dy2), quien es aproximadamente

igual al incremento ds de la longitud de arco en el rayo. Como resultado del vector
tangente del rayo tenemos:

dr dx d_y L <dx dy) @

e e R I Al

En esta ecuacion, i y j son vectores unitarios en direccion horizontal y
vertical, respectivamente. En otras palabras, el vector unitario es definido como los
vectores gque tienen magnitud igual a uno y que tiene direccion lineal a lo largo de
los ejes x y y respectivamente.

Llegados a este punto tenemos que aclarar los aspectos confusos de los
rayos. Habitualmente en el trazado de rayos se mide el angulo de la linea tangente
a la vertical. Este uso se remonta al siglo XVII con la declaracion de la ley de
Snell. Sin embargo en las matemaéticas, lo convencional es medir el angulo de la
linea tangente a la horizontal. La trayectoria de un rayo es una curva a lo largo de
la cual la energia sismica viaja. El vector tangente unitario puede estar escrito
como:

u = (cos0,sin0) 3)

donde 6, es el angulo del rayo con la horizontal.

Asi el vector r es un punto en la trayectoria del rayo. Un punto espaciado en
la trayectoria puede estar representado por el vector r + dr. Su diferencia seria el
vector dr, que es el vector que conecta a los dos puntos en cuestién. Asi la
longitud de la trayectoria entre los dos puntos es dr. El vector tangente unitario a
la trayectoria del rayo es el limite dr/ds como los puntos que se aproximan entre
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Wavefront si. La longitud del vector dr
\ Unittangentu &5 aproximadamente igual a
Wavefront. \ " g la diferencia de longitud de

| .
\ \ L las trayectorias ds.

‘ Como resultado, el
| vector dr/ds es el vector
| unitario. Asi 6 es el angulo
f gue la tangente hace con eje
Wavefront horizontal. El vector

tangente unitario es
Radius vector r entonces u = (cos#,sinb).

El vector u se dirige a lo

Figura 1.3 Vector tangente unitario para un rayo. El rayo largo de la tangente a la curva
esta especificado por el radio del vector desde el origen a . L. .
en direccién del incremento

un punto en el rayo. Los frentes de onda son ortogonales i
al rayo (Enders A. Robinson and Sven Treitel, 2008) de los valores de la longitud
de arco s.

1.4 Tiempo de viaje

El tiempo de viaje representa el tiempo que toma la energia sismica en
propagarse, desde la fuente al objetivo dado por un punto (x,y). El tiempo de
viaje tiene magnitud pero no direccion, y este puede estar representado por una
funcion escalar t(x,y). El tiempo de viaje en la superficie se puede graficar contra
x,y. La funcion del tiempo de viaje puede estar representada por una superficie
horizontal con coordenada x y coordenada y (profundidad).

Un terreno, representado por un mapa topografico, puede ser utilizado para
visualizar la configuracion del tiempo de viaje. Los mapas topogréaficos
proporcionan informacion acerca de la elevacion de la superficie en el terreno
sobre el nivel del mar. La elevacién se representa en un mapa topografico con
curvas de nivel. El mapa del terreno representa una funcion escalar. Cada punto
en el contorno de linea tiene la misma elevacion. En otras palabras, el contorno de
linea representa un corte horizontal a través de la superficie, asi un conjunto de
curvas de nivel indica la forma de la tierra y el intervalo de contorno es la
diferencia de la altura entre las curvas de nivel adyacentes.

Un frente de onda es el lugar geométrico de todos los puntos con un tiempo
de viaje dado. El contorno de linea t(x,y) =T representa el frente de onda para
un tiempo de viaje T. De esta manera, tenemos una idea del tiempo de viaje a

6



Capitulo 1
Teoria de Rayos

través de la superficie a partir de un estudio de curvas de nivel (es decir, mediante
un estudio de los frentes de onda). El tiempo de viaje en la superficie se eleva
abruptamente donde los frentes de onda se acercan el uno a otro y se eleva de
forma suave cuando estan separados.

1.5 Gradiente

La funcion del tiempo de viaje es como una colina cuya altura en el punto
r = (x,y)es t(x,y). El gradiente de t(x,y) en un punto dado es un vector que
apunta en direccion de la pendiente mas pronunciada en ese punto. La magnitud
del vector de gradiente da la inclinacion de la pendiente. El gradiente depende
solo en las derivadas parciales de t(x,y) evaluadas en un punto. El gradiente es
un vector definido por la siguiente ecuacion:

ot 6t) at ot

gradt=<a,@ =al+@ 4)

En la ecuacion anterior i y j son vectores unitarios en las direcciones x,y
respectivamente. El operador del gradiente es el siguiente:

0 0o 0 0. 0
grad = ( ):

a: a,@ alﬁ'@ (5)

Es una generalizacion de la familia del operador de diferenciacion. Cuando
el operador del gradiente actia sobre la funcion t(x,y), se produce un vector, es
decir, el gradiente.

1.6 Derivada direccional

Dada la funcion t(x) de una sola variable, la regla de la cadena es:

dt_dtdx 6
do  dxdo (6)
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La regla de la cadena puede ser extendida a funciones de varias variables.
En el caso de la funcién de t(x,y) es la siguiente:

dt Jdtdx Jtdy

=y 7 7
do 6xdcr+6ydcr 7)

La derivada direccional es una generalizacion de una derivada parcial
(Robinson y Clark, 2005). Las derivadas parciales dan la velocidad de cambio del
tiempo de viaje en las direcciones de los ejes. La derivada direccional obtiene el
indice de cambio en cualquier direccion especifica. El tiempo de viaje t(x,y)
depende de los ejes de coordenadas (x,y). Podriamos considerar y como una
constante y solo considerar la curva que da la variacion de t con x. La pendiente
d/0x de esta curva es denominada la derivada parcial de t con respecto a x.
Similarmente, nosotros definimos la derivada parcial de dt/dy.

En general, queremos saber la pendiente en alguna direccion arbitraria.
Recordemos que un vector unitario es un vector con la longitud o magnitud de
uno. Podemos convertir cualquier vector en un vector unitario en la misma
direccidn, dividiendo el vector por su magnitud. Por lo tanto, el vector unitario para
la direccion del angulo y (medido desde la horizontal) puede estar representado
por w = (cosy,siny). Sidejamos que o represente la distancia en la direccién del
vector w, entonces:

dx dy _
i cosy i siny (8)

La pendiente de t(x,y) en direccibn de este vector es llamado derivada
direccional. La derivada direccional es el promedio de las dos derivadas parciales,
siendo la componente del vector unitario direccional. Por lo tanto, la derivada
direccional esta dada por la regla de la cadena.

ot ot

ot 0dtdx Otdy Ox d
dox’ dy

Yoo oo . |
ds " oxdo dyds 0o VT SmV—( )(cosy,smy) 9)

do

Esto muestra que la derivada direccional es un producto punto:

ot (at ot

pr a,@)-(cosy,mny):gradt-w (10)
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El primer vector es un producto punto y es el gradiente del tiempo de viaje.
El segundo vector es un vector unitario en la direccion deseada. Las derivadas
parciales son casos especiales de las derivadas direccionales. Por ejemplo, dt/dx
es una derivada direccional en x. La derivada direccional puede escribirse de la
siguiente manera:

ot
e gradt-w = |gradt|-|w|cosa

= |grad t| - cosa (11)

Donde a es el angulo entre el gradiente y el vector direccional. El maximo
valor de la derivada direccional es obtenido cuando los puntos del vector
direccional como gradiente es, a = 0. Este valor maximo es igual a la magnitud
del gradiente. En otras palabras, el gradiente nos da la direccion de la maxima
inclinacion. Debido a que la linea de contorno es el nivel, la derivada direccional
en direccion de una linea de contorno debe de ser cero. Asi, el cos a debe de ser
cero, entonces, a mide 90°. Por lo tanto, el vector del gradiente es ortogonal a las
lineas de contorno.

Ahora nosotros introducimos un concepto importante, que es, linea de flujo.
Un campo vectorial es una regla que asigna un vector a cada punto (x,y). Un
caso importante es el campo vectorial definido por el gradiente. Al visualizar un
campo vectorial, imaginamos que el vector gradt unido a cada punto. Por lo
tanto, el campo vectorial asigna una direccion y magnitud para cada punto. Si una
particula se mueve hipotéticamente de tal manera que su direccién, en cualquier
punto coincide con la direcciéon del gradiente en ese punto, entonces la curva
trazada es llamada linea de flujo. Debido a que la direccidn de la linea de flujo esta
determinada Unicamente por el vector de campo, es imposible tener dos
direcciones en el mismo punto. Por lo tanto, es imposible tener dos lineas de flujo
gue se crucen entre si. Las lineas de contorno asociadas con las lineas de flujo
son herramientas importantes para comprender el movimiento de las ondas
(Robinson and Clark, 2007).
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1.7 Principio de tiempo minimo

El gradiente es un concepto que es familiar para todos los que han
escalado una montafia (Figura 1.4). Cuando un escalador sube por la montafa,
experimenta una tasa de cambio de elevacion. El gradiente es el vector (ya que
tiene magnitud y direccidon) que apunta en la direccion més inclinada (es decir, la
direccién en que la velocidad de cambio es mayor). La magnitud del vector del
gradiente es la tasa de cambio de la elevacion a lo largo de este camino. Por lo
tanto, si el escalador sigue continuamente el gradiente, tomara el camino mas
empinado a la parte superior de la montafia. Este camino empinado se le conoce
como una linea de flujo.

Contour line
Contour line
Contour line
Contour line
. Contour line
Flow line
Flow line
Flow line Top of hill
Flow line

Flow line

Figura 1.4 Las trayectorias mas inclinadas son lineas de flujo. Las trayectorias de
nivel son lineas de contorno. Los dos conjuntos son ortogonales. (Enders A.
Robinson and Sven Treitel, 2008)

Usando otra analogia, un esquiador quiere descender por un camino mas
inclinado para él, desde su posicién en la colina. El gradiente negativo es el vector
gue apunta en la direccion mas inclinada colima abajo. Este camino se llama linea
de caida. La linea de caida est& siempre en direccion del gradiente negativo de la
funcién cuyo gréafico representa la superficie de la colina. La linea de caida y la
linea de flujo correspondiente coinciden. La linea de caida puede cambiar de

10
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direcciéon como el esquiador cuando va colina abajo de una posicion a otra. El
esquiador siente la linea de caida y sigue las pistas visuales acerca de su
ubicacion. Los ojos del esquiador pueden detectar cambios locales en la pendiente
de la colina. Las piernas del esquiador indican si estan en la linea de caida o
fuera. Cuando el esquiador esta en la linea de caida, el siente la misma presion en
ambas piernas. Todas las fuerzas se localizan en una direccion paralela a los
esquis. En otras palabras, el esqui de la linea de caida significa que el esquiador
sigue la direccion del gradiente negativo hasta el fondo de la colina.

El rio Mississipi es un ejemplo geologico, al depositarse arena y limo. El
objetivo del rio es llegar al Golfo de México en el menor tiempo posible. El rio
quiere seguir la direccién del gradiente negativo, que es el camino del descenso
mas agudo. El Mississipi esta destinado a seguir la linea de flujo, en el sur de
Luisiana que es una peninsula
larga y se va estrechando
metiéndose al Golfo de México.
Sin  embargo, el rio ha
depositado sedimentos sobre
un area muy amplia, a medida
que continda transportando y
depositando mas sedimentos, el

a) A Lifeguard

Land

Shoreline

rio se alarga y sus avances se B c D
dirigen hacia el sur. Conforme

disminuye la pendiente de su

trayectoria, la corriente Water

disminuye y se acumula

. , Drowning person
sedimento en el lecho del rio. ap

Pierre de Fermat (1601- b)

1665) formuldé una regla
conocida como el Principio de
Fermat de tiempo minimo.
Fermat afirmé que la trayectoria
de un rayo de luz que viaja
entre dos puntos es tal que el
tiempo empleado es minimo. En
otras palabras, las trayectorias

Test path
do

Wavefront

New wavefront

de rayo son las lineas de flujo.
Ahora el Principio de Fermat se
expresa como: la trayectoria de
un rayo de luz que viaja entre

Figura 1.5 a) Para un humano, el camino con el tiempo
minimo es ADE b) La trayectoria del rayo es ortogonal a los
frentes de onda. La trayectoria de prueba esta desviada
hacia los frentes de onda. (Enders A. Robinson and Sven
Treitel, 2008)
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dos puntos cualesquiera es la del tiempo estacionario con respecto a las
variaciones de ese camino. Estacionario quiere decir que el tiempo de viaje puede
ser un minimo o puede ser un maximo asi como puede ser un punto de inflexion
que tiene una tangente horizontal. Mas especifico, el tiempo de viaje de la
trayectoria verdadera (es decir, de la trayectoria de rayo) serd igual, en la primera
aproximacion, el tiempo de viaje de la trayectoria en el vecino mas cercano. La
energia viaja a lo largo de estas trayectorias vecinas para que llegue a su destino
al mismo tiempo por las rutas que difieren solo un poco. Por lo tanto, estas
trayectorias vecinas tienden a reforzarse mutuamente. La energia que toma otras
trayectorias llegan fuera de fase y por lo tanto tienden a cancelarse. El resultado
es que la energia se propaga eficazmente a lo largo de las trayectorias de rayo (es
decir, las trayectorias que satisfacen el Principio de Fermat).

En la figura 1.5 se muestra un ejemplo de un salva vidas (A) que ve a una
persona que se ahoga en el agua (E). ¢ Qué camino debe tomar el salvavidas para
recatar a la persona que se ahoga en el menor tiempo posible? El salva vidas
puede estar tentado a tomar el camino ACE en linea recta, ya que representa la
distancia minima que debe correr. Sin embargo, €l sabe que puede correr mas
rapido en la playa que nadar mas rapido en el agua. Como resultado de ello, vale
la pena ir por el camino AD ya que la distancia para correr por la playa es mayor
pero la distancia DE que tendria que nadar es menor. Si corre a D y después nada
a E, el salva vidas no minimiza la distancia, pero si minimiza el tiempo requerido
para salvar a la persona.

Tomemos un medio is6tropo en el que la velocidad varia linealmente, pero
no hay ninguna interfaz en la que la reflexion y/o refraccién puedan ocurrir. En tal
caso, el Principio de Fermant tiene su formulacion original (es decir, el tiempo de
viaje es minimo). En la figura 1.5b se da un camino arbitrario entre dos frentes de
onda. Este camino arbitrario se llama trayectoria de prueba, asi que primero
vamos a entender lo que sucede entre dos frentes de onda muy aproximados
entre si. Debido a que los frentes de onda estan muy proximos entre si, podriamos
considerar esas partes dentro de esa region tan pequefia como dos lineas rectas
paralelas. La trayectoria de prueba AC seria una linea recta entre los dos frentes
de onda y AB es una linea de flujo ortogonal a los frentes de onda. Si 0 es el
angulo entre las dos trayectorias, ds es igual a la longitud de la linea de flujo y do
es la longitud de la linea de prueba entonces, do = ds/ cos 6.

En un medio isotropo, el tiempo que toma la energia para atravesar la linea
de flujo es dt =nds, donde la lentitud n es definida como el reciproco de
velocidad. Asimismo, el tiempo que tarda en recorrer la trayectoria de prueba es:

dt =ndo =nds/cos 6 (12)

12
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El tiempo de viaje a lo largo de la linea de flujo entre dos frentes de onda es
t = [nds. El tiempo de viaje a lo largo de la trayectoria de prueba es 7=
[(n/cos8) ds. Como el cos 6 es siempre menor o igual a uno, se tiene que t < 7.
Por lo tanto, el tiempo de viaje a lo largo de la linea de flujo es menor que el
tiempo de viaje a lo largo de cualquier trayectoria de prueba excepto a lo largo de
la linea de flujo misma. Asi, la linea de flujo, es decir, la linea cuya direccion en
cualquier punto coincide con la direccién del gradiente, es la trayectoria de tiempo
minimo.

1.8 Ecuacion Eikonal

Consideremos un frente de onda dado en el tiempo t y un nuevo frente de
onda en el tiempo t + dt, entonces el tiempo de viaje a lo largo del rayo es dt. Si s
mide las trayectorias a lo largo de la longitud de un rayo dado, entonces la
distancia del viaje en el tiempo dt es ds. Los incrementos dt y ds estan
relacionados por la lentitud, es decir, dt =nds. Por lo tanto, la derivada
direccional en la direccion de la trayectoria del rayo es igual a la lentitud, que es,
n = dt/ds. La derivada direccional en términos de sus componentes se expresa
como:
dt OJdtdx OJtdy dr
$=a%+@%=gradt~g (13)
Ya que dr/ds = u, la ecuacion 13, se convierte en dt/ds =gradt-uo
n = gradt -u. Fermat requiere que el vector tangente unitario u tenga la misma
direccion que el vector grad t(x,y) significa que estos dos vectores estan
relacionados por el valor escalar n(x,y). Esta relacion puede ser escrita como:

grad t(x,y) = n(x,y)u(x,y) (14)

Esta ecuacion es la ecuaciéon eikonal (en forma de vectorial). Se conoce a
n(x,y)u(x,y) como el vector de la trayectoria de rayo. La ecuacion eikonal dice
que el vector de la trayectoria de rayo es igual al gradiente del tiempo de viaje, el
gradiente grad t(x,y) describe las lineas de flujo sobre la superficie. Por lo tanto,
la ecuacién eikonal afirma que el vector de la trayectoria de viaje es una linea de
flujo sobre la superficie.

Debido a que u es un vector unitario en la misma direccién que el gradiente,
se sigue que n = |grad t|. En otras palabras, la lentitud es igual a la magnitud del

13
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gradiente del tiempo de viaje. Si nosotros tomamos el cuadrado, obtendremos la
ecuacion eikonal (en forma escalar):

, <6t)2 N (6t)2 15
"= dx ay (15)
La ecuacion eikonal 15, indica que la magnitud del gradiente del tiempo de
viaje es igual a la lentitud. (Robinson and Clark, 2003).

La ecuacion eikonal 14 nos dice que en cualquier punto, el gradiente del
tiempo de viaje es n veces la lentitud del vector unitario tangente al rayo. Por lo
tanto, el gradiente y la tangente van a la misma direccion, debido a que el
gradiente es ortogonal al frente de onda y la tangente es a lo largo del rayo, se
deduce que el rayo es ortogonal al frente de onda:

ot ot _
(a,@) =n(cos8,sin ) (16)
El lado izquierdo de la ecuacion 16 implica al frente de onda; y el lado
derecho implica al rayo. La velocidad es llamada rapidez, el reciproco de la
velocidad es la lentitud. En la ecuacién anterior, la funcion t(x,y) es el tiempo de
viaje desde la fuente hasta el punto con las coordenadas (x,y) y n = 1/v(x,y) es
la lentitud (o velocidad reciproca) en ese punto. La rapidez aparente a lo largo de
las direcciones de coordenadas son respectivamente, dx/dt,dy/dt. Asi, las
lentitudes aparentes a lo largo de las direcciones de las coordenadas son
dt/ox ,dt/dy. La rapidez real a lo largo de la direccion de la trayectoria de rayo es
v =ds/dt. La lentitud real a lo largo de la direccién de la trayectoria de rayo es
n =dt/ds

La ecuacion eikonal describe la propagacion del tiempo de viaje en un
medio isotropico. Para obtener un valor en la posicién inicial, es necesario saber la
funcién de velocidad v(x,y) en todos los puntos. La ecuacion eikonal proporciona
el campo del tiempo de viaje t(x,y) en el medio heterogéneo, como es requerido
para la migracion y otras necesidades del procesamiento sismico.

La ecuacion eikonal es una reafirmacion del Principio de Fermat del tiempo
minimo. En otras palabras, la trayectoria de rayo debe ser una linea de flujo. Una
linea de flujo es ortogonal a los frentes de onda. Esta es una ecuacion
fundamental que conecta al rayo con el frente de onda. La ecuacion eikonal hace
gue una onda viaje como lo predice el principio de Huygens, fundamentalmente
diferente a una particula-(previsto por Newton). Hamilton percibié que existe una
dualidad onda-particula, que es la base de la matematica en la mecénica cuantica.
El trabajo de Hamilton se basa en el Principio de la accién minima, que es una

14



Capitulo 1
Teoria de Rayos

formulacibn mas general del Principio del tiempo minimo (Robinson y Douze,
1985).

Hasta ahora hemos comprendido que la trayectoria de un rayo siempre es
perpendicular al tiempo de superficie. Una onda a medida que viaja debe seguir el
camino de menor tiempo. Los frentes de onda son como las lineas de contorno en
una colina. Es como si midiéramos la altura de la colina. Supongamos que los
puntos de rayos van en direccion de las lineas de contorno. En otras palabras,
supongamos que la trayectoria del rayo se encuentra contenida directamente en el
frente de onda. A medida que la onda se desplaza cierta distancia a lo largo del
rayo, necesita tiempo, pero el tiempo es el mismo a lo largo del frente de onda.
Por lo tanto, una onda no puede viajar a lo largo de un frente de onda. De esto se
deduce que un rayo debe apuntar hacia afuera de un frente de onda.

Ahora si un rayo apunta hacia afuera de un frente de onda. La onda toma el
menor tiempo para viajar al nuevo frente de onda. Por isotropia, la velocidad de la
onda es la misma en todas direcciones, debido a que el tiempo de viaje es la
velocidad multiplicada por la distancia, la onda toma la trayectoria de rayo que va
por la distancia mas corta. La distancia mas corta es a lo largo de la ruta que no
tiene ninguna componente a lo largo del frente de onda, es decir, la distancia méas
corta es a lo largo de la normal al frente de onda. En otras palabras, la trayectoria
de rayo debe ser ortogonal (es decir, en angulo recto) al frente de onda. Asi, el
vector tangente unitario del rayo u debe ser ortogonal a los frentes de onda. Por
definicion, el gradiente es un vector que apunta en direccion ortogonal al frente de
onda. Asi, el vector tangente unitario del rayo y el gradiente del frente de onda
deben apuntar a la misma direccion.

El teorema de Pitagoras es fundamental para la compresiéon de la
propagacion de las ondas en un medio isétropo, en el que el frente de onda se
mueve a lo largo de las trayectorias de rayo que siempre son perpendiculares al
frente de onda. Por lo tanto, la clave para el movimiento ondulatorio en un medio
isétropo es el angulo recto. Los dos frentes de onda y las trayectorias de rayo
revelan la propagacion de una onda y cada método tiene sus meritos.
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1.9 Ley de Snell

Supongamos que tenemos dos medios homogéneo-isétropos separados por una
interf az horizontal (figura 1.6). Se traza un eje  en direccion de la profundidad

hacia arriba con . La capa superficial con poca velocidad (capa 1, con
lentitud constante ) estd en el intervalo . La capa profunda con alta
velocidad (capa 2, con lentitud constante ) esta en el intervalo . El

rayo EFG comienza en una direcciéon vertical y llega a la interfaz horizontal en
angulo recto. Una particula en el rayo acelera cuando pasa de la capa de baja
velocidad 1 a la capa de alta velocidad 2. El rayo no se desvia en la interfaz y se
desplaza en la capa 2 en la misma direccién vertical. El rayo ABC comienza en
una direccién oblicua a la interfaz. Una particula en el rayo ABC acelera cuando
pasa de la capa de baja velocidad 1 a la capa de alta velocidad 2, al igual que la
particula en el rayo EFG. Las particulas de los rayos EFG y ABC experimentan
exactamente el mismo
Increasing contraste en la velocidad,
depth sin embargo, el rayo ABC
C se desvia en la interfaz.

¢ Por qué?

G A

Slowness n,

La particula es
& como un pequefio avion,
1 gue viaja a lo largo de la
trayectoria de rayo. El
avibn es dirigido por las
0, alas, que se extienden en
angulos rectos a cada
lado. El ala izquierda entra
en la capa de alta
velocidad, mientras que el
ala derecha se encuentra
todavia en la capa de baja
velocidad. Esto balancea
el avion a la derecha y las
curvas de la trayectoria de
E rayo en la interfaz.

Slowness n,

A El vector del rayo

Figura 1.6 El rayo EFG, esta en angulo recto respecto a la AB _en la capa 1 tiene una
interfaz y no se desvia. El rayo ABC, es desviado en la longitud y forma un
interfaz. (Enders A. Robinson and Sven Treitel, 2008)
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angulo 6, con la vertical. El vector del rayo BC en la capa 2 tiene una longitud n, y
forma un angulo 6, con la vertical. Por la Ley de Snell, nosotros tenemos
n, sinf; =n, sinf,. Esta ecuacion dice que las proyecciones horizontales de los
dos vectores son las mismas. Este es un resultado esperado porque la lentitud no
cambia en la direccion horizontal. La lentitud cambia en la interfaz en la direccién
vertical. EI medio superficial tiene una lentitud n; y el medio profundo tiene una
lentitud mas pequefia n,. Sin embargo la interfaz es tomada como un nivel, se
sigue que la lentitud es constante a lo largo de cualquier linea horizontal, por que
on/dx = 0. Sin embargo, la lentitud cambia en la interface. La diferencia de la
lentitud en la interfaz es n, — n;, que es negativo por que n, < n,. El gradiente de
la lentitud en la interfaz es proporcional a (n, —n,)j. Este vector apunta
directamente a la capa de baja velocidad. La diferencia del vector BD = BC — AB
debe ser proporcional al gradiente de la lentitud y por lo tanto el vector BD debe
apuntar hacia abajo. Con esto las trayectorias quedan de la siguiente forma:
n, cos 6; > n, cos B,. En esta seccidon, hemos anticipado la ecuacion de rayo.

1.10 Ecuacién de rayo

Es necesario entender como un rayo en movimiento viaja a lo largo de una
trayectoria en particular, por ejemplo, un rayo sismico puede saber lo que es una
trayectoria extrema en el sentido de la variacion. Para ilustrar este problema,
consideraremos una onda sismica que viaja a través de un medio cuya lentitud n
aumente en la direccién de viaje. Debido a que la trayectoria de rayo es paralela a
la pendiente de la lentitud, no se somete a una desviacion. Sin embargo, si las
lineas de contorno de la lentitud forman un angulo con el rayo, entonces el rayo se
desvia, a pesar que de la magnitud de la lentitud en cada punto a lo largo de la
trayectoria sea idéntico a la que era antes cuando aun no se desviaba. Esto
muestra que la trayectoria de un rayo no se puede explicar Unicamente en
términos del valor de la lentitud en esa trayectoria. También debemos considerar
la lentitud a lo largo de las trayectorias vecinas, es decir, a lo largo de las
trayectorias no tomadas.

La explicacion de una onda clasica, propuesta por Huygens, resuelve este
problema, diciendo que la luz no se propaga en forma de un solo rayo. De acuerdo
con la interpretacién de una onda, la luz se propaga como un frente de onda que
posee un ancho transversal. Si una pequefia seccién de un frente de onda se
encuentra con el mismo valor que la lentitud a lo largo de su anchura, entonces el
rayo no se desviara. Si una pequefia seccién del frente de onda se encuentra con

17



Capitulo 1
Teoria de Rayos

diferentes valores en la lentitud a lo largo de su anchura, entonces el rayo se
desvia. La cantidad de difraccion depende del gradiente de la lentitud. Un frente
de onda se propaga mas rapido en el lado donde la lentitud es baja (es decir,
donde la velocidad es mayor). Como resultado, el frente de onda gira en la
direccion de la lentitud en aumento.

El vector de posicion r representa siempre un punto especifico en la
trayectoria del rayo y no cualquier punto arbitrario en el espacio. A medida que
aumenta el tiempo, r traza la trayectoria de rayo en cuestion. El rayo sismico en
cualquier punto dado sigue la direccion del gradiente del tiempo de viaje t(r), sea
u el vector unitario a lo largo del rayo. El rayo en general seguira una trayectoria
curva y el vector de la trayectoria de rayo n u sera tangente a la curva de la
trayectoria de rayo.

Vamos a obtener la ecuacién de rayo, esta ecuacion nos dice que la
trayectoria de rayo nu cambia a lo largo de la curva. La ecuacion para el vector
tangente unitario es:

_dr 17
u= dS ( )
También sabemos que
dr (dx dy) 18
ds \ds’ds (18)

Por lo tanto, el vector tangente unitario u es

_ (dx dy) 19
u= ds’ds (19)

La lentitud n(x,y) es una funcién escalar que depende de la coordenadas x
y y. Sin embargo, nosotros podemos tener una constante y considerar la curva
que da la variaciéon de la lentitud solo con x. La pendiente de esta curva dn/dx es
llamada la derivada parcial de la lentitud respecto a x. La derivada parcial on/dy
es definida similarmente. El gradiente de la lentitud en la superficie n(x,y) es el
vector con estas derivadas parciales como componentes, es decir:

dn= (an 6n> 20
Nosotros sabemos que el gradiente del tiempo de viajes es:
dt= (at 6t) 21
gra - ax' ay ( )
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Recordemos la ecuacion eikonal 14, se toma la derivada de la ecuacion eikonal
con respecto a la longitud de la trayectoria s, obteniendo:

d d
s (nu) = s (gradt) (22)

En el lado derecho, se intercambian los dos operadores para obtener:

d( dt) = d(dt) 23
ds 974 —9rad s (23)
Recordemos que dt/ds es la lentitud n. Por lo tanto, el lado derecho de la
ecuacion 23 es el gradiente de la lentitud, de modo que puede escribirse como:

d
s (grad t) = grad (n) (24)

Si juntamos las ecuaciones anteriores, obtenemos la ecuacion de rayo

d
—(nu) = d 25
== (nw) = grad n (25)
La ecuaciéon de rayo 25 indica que la razon de cambio de la velocidad del
vector de la trayectoria de rayo nu es igual al gradiente de la lentitud. Se sabe que
la ecuacién eikonal 14 menciona que el vector de la trayectoria de rayo es una
linea de flujo sobre la superficie en el tiempo de viaje de la capa.

1.11 Ecuacion de rayo para una velocidad lineal a profundidad

Supongamos que tenemos un medio estratificado 2D con coordenadas x
horizontal y la profundidad con y. Se trabaja en el primer cuadrante, por lo que la
superficie de la tierra es la recta y = 0. El eje y en direccién hacia arriba indica la
profundidad. Suponemos que v, Yy a son dos constantes positivas. Asi, la
velocidad v(y) = vy + ay incrementa linealmente con la profundidad y que no
varian con la horizontal x. De ello se deduce que la lentitud n(x,y) = 1/v(x,y)
disminuye con la profundidad. Por qué:

on dv1
dy  dy

. ,0v a 26)
-v dy  v?

Siguiendo que el gradiente de la lentitud es:
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p _(an 6n>_(06n)_(0 a) 27

Se ve que en este caso el gradiente de la lentitud es un vector que siempre
apunta a la direccién negativa en el eje de la profundidad. En otras palabras, el
gradiente de la lentitud apunta verticalmente hacia la superficie de la tierra.

En teoria de rayos, es conveniente dejar el angulo 6 para la direccion
positiva del eje y y la trayectoria del rayo. Asi, el vector tangente unitario del rayo
es:

dr <dx dy

u=_-= %'E) = (sin 8, cos 0) (28)

Parece extrafio ver el sin y el cos en este orden, pero esto es una trampa
incorporada en la teoria de rayos a la cual hay que acostumbrarse. La ecuacion de
rayo es:

d
s (nu) = gradn (29)

Se convierte en:

d_( g 9)_<6n6n> 30
el n(sin @, cos 9)) = ox' 3y (30)
Por que dn/dx = 0, la primera componente de la ecuacion de rayo 30 es:
d inf) =0 31
R (n sinf) = (31)

Que dice que n sinf es una constante. Esta constante se designa por p y
es llamada el parametro de Snell. Asi, la primera componente de la ecuacion 32
de rayo es llamada la ecuacion de Snell.

p =n sin@ = cte (32)

El seno se refiere a la componente horizontal. La ecuacién 32 dice que la
componente horizontal del vector de la trayectoria de rayo nu es el mismo en
todos los puntos a lo largo de la trayectoria de rayo. En el punto de disparo, el rayo
hace un angulo 6, con la vertical. Elegimos un punto especifico (x,y) en la
trayectoria de rayo y designamos el angulo por 6. La ecuacion de Snell dice que:
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sinf, sin@

P=— - (33)
La segunda componente de la ecuacion de rayo 30 es:
d 9 = on 34
75 (1t cos )_ay (34)

El coseno se refiere a la componente vertical. Si se aplica el operador de
derivada en el lado izquierdo de la ecuacion 34, se obtiene:

. 0d9+ Hdndy_an 3t
nsin s cos yds ~ dy (35)
Que da:
n6%2 = (cos2 - 1) 2" 36
nsin P cos 3y (36)
0
ae g on 37
n Is = sin 3y (37)
0
do ) a
75 = ~vsin 0 (— ﬁ) (38)
De ello se deduce que la segunda componente de la ecuacién 34 de rayo da:
d6 asinf _asinf, 39
ds v w = vy (39

La primera componente de la ecuacion de rayo 31 (ley de Snell) dice que p
es constante. Por lo tanto. La segunda componente de la ecuacion de rayo 34 da:

ds 1

d—ezp—a:CtQEp (40)

Esta ecuacion es la diferencial de un circulo con radio

Lo =ct 41
p_ap_asineo_ce S
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En conclusidn, la solucion de la ecuacién de rayo nos dice que la trayectoria
de rayo es un arco de un circulo con radio p.

1.12 Trayectorias de rayo para una velocidad lineal a profundidad

Las diferencias de una distancia horizontal y una distancia vertical son las
siguientes respectivamente:

dx =sinf ds = psinf do, dy = cosfB ds = pcosf db (42)

Sea una particula de energia en el origen (x =0,y = 0), cuya trayectoria
forma un angulo inicial 6, con la vertical. La particula viaja a lo largo del arco de la
circunferencia (x,y), donde la trayectoria forma un angulo 6 con la vertical,
deseamos encontrar las coordenadas (x, y). La distancia horizontal esta dada por:

0

x=pjsin9d9=—pcos@+pcos@0 (43)
o

Y la distancia vertical esta dada por:

6
y:pfcostGzpsinH—psinBO (44)
6o

La ecuacion 43 y 44 son las ecuaciones paramétricas de un circulo (Figura
1.7). El centro de este circulo, con coordenadas:

- _ —psi Y Y
C = (x.,y.) = (pcosB,,—psinb,) (a Sin 0, cos B, 2 sind, sin 00)
Vo Uo)
- 0 45
(a tanf, a (45)
En términos del pardmetro de Snell p, el centro es:
_ (1 vo) (1 0 22 v0>
€ = Grey) = (o cos 0, —) = (5 @ =Pt (46)
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Como observé Slotnick (1959), la trayectoria de un rayo esta dada por la
ecuacion de radio de un circulo 1/ap, cuyo centro esta en el punto con

coordenadas:

x. = (1 —p*v§)?/ap,

Ye = —vo/a (47)

Debemos tener en cuenta que la coordenada y del centro es independiente
del parametro p. Por lo tanto, podemos escribir las ecuaciones paramétricas de la

trayectoria de rayo circular como:

x=—( Yo )c059+ Yo

a sin 8 a tan 6,y

y=( - )sin9+1;—° (48)

a sin 8,

Noétese que la componente vertical —v,/a no depende del angulo 8,. Como

resultado, la familia de los rayos con la
funcion de velocidad dada se compone
de trayectorias circulares que pasan
por el origen y tienen sus centros en la
recta y =-v,/a . La trayectoria de
rayo circular comienza en el origen
(que es el punto del disparo). La
tangente al circulo en el punto del
disparo forma un angulo 6, con el eje
y positivo.

A menudo, sélo se sabe que el
rayo pasa a traves de un punto
determinado, por ejemplo, B = (x,y), Y
se tiene que determinar la ecuacion de
rayo. [Este problema puede ser
resuelto como se muestra en la figura
1.8 Dibujemos una linea OB. El punto
medio de esta lineaes A = (x/2,y/2).
El centro de la trayectoria de rayo

Depth y
20—_ Wavefront
15 —
10 —
] A Raypath
_ B
5— C
i E
0 IIII|IIII|IIII|IIII|IIII|IIII
0 5 10 15 20 25
Horizontal x

Figura 1.7 Los arcos de los circulos a través del
origen representan las trayectorias de rayo con
diferentes angulos iniciales. Los circulos con centros
en el eje de profundidad representan frentes de
onda con diferentes tiempos de viaje. (Enders A.
Robinson and Sven Treitel, 2008)

circular debe de estar en la bisectriz perpendicular de la linea OB y también debe
de estar en la linea horizontal que pasa por el punto (0, —v,/a). La interseccién de
estas dos lineas de determinacion da el centro E = (xz, —v,/a) de la trayectoria de
rayo circular. De la geometria, vemos que:
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Uo)
a 2x ax

Por lo tanto, hemos determinado el centro de E. El radio es:

vn2 (X2 4+Y? vey\°
p=0E=40]?+]C*= (;0) +(Ty+_03_/>

ax

El angulo inicial de la trayectoria de rayo es:

6y =
(D

. Vo
arc sin—
ap

-] Depth y
Raypath
15 —
B

10 —

- A
5 o
- Y F Horizontal x

Origin O T T T T T 11

-5 —

i Center
-10 c
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(49)

(50)

Figura 1.8 Determinacion
de la ecuacion de un rayo
que pasa a través de un
punto B. Sabiendo que el
origen O es también un
punto en el rayo.
Conectando  estos  dos
puntos OB, pensando que
el rayo es un circulo. Por lo
tanto, el centro se
encuentra en AE. (Enders
A. Robinson and Sven
Treitel, 2008)
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1.13 Tiempo de viaje para la velocidad lineal a profundidad

El tiempo de viaje es:

0/pa ]
‘= f ds _ 1[ de &2
B v a) sin® (52)
6o/pa 6o

La integracion da el tiempo de viaje como:

t—[ll 1—cos 67’ —[11 . 9]9 _1,  tan9/2) e
~ 29 sineg 8o B 9 T a 0gtan(90/2) (53)
Que nos da:
tan(6/2)
at = logm (54)

Si tomamos el exponencial de ambos lados, se obtiene la ecuacion implicita
del tiempo de viaje dada por:

B tan(6/2)
~ tan(6,/2)

at

(55)

1.14 Punto de méaxima profundidad

Se han encontrado las ecuaciones paramétricas para la trayectoria de un
rayo circular que comienza en el origen y forma un angulo 6, con el eje positivo y
(Figura 1.9). Esta trayectoria de rayo representa una onda descendente cuyo
punto méximo de profundidad es D = (xp, yp) que después regresa a la superficie.
La tangente para la trayectoria de rayo es la horizontal en D. Asi, el angulo con la
vertical es 90°, que es, 8 = 6, = m/2 en el punto de maxima profundidad.

Vo Vg _@:E< 1 _1)

~ a tané, D sin 8,

= 56
asing, a a (56)

Xp
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Asi t;, denota el tiempo de viaje a lo largo de la trayectoria de rayo desde el
origen a un punto maximo de profundidad. En el punto méximo de profundidad, el
angulo es 8 = 68, = /2 y la ecuacion implicita para el tiempo de viaje t;, es:

0 T
tan=2 tany 1 1 sin@
et — 92 - 51: = = 0 (57)
Go Go o —cosby 1-—cosb,
tan > tan ) tan > —<imnd. 9,
Depth y
40 _ Figura 1.9 Una onda descendente
- Wavefront que parte desde de él origen O
i avetron hasta la maxima profundidad D que
- regresa al eje horizontal. Esta es
30 ] llamada onda descendente ya que
- Maximum es dirigida en direccion al subsuelo
] depth point y se acerca a la superficie sin la
20 — reflexion al hacer un cambio de
Center D . )
I Raypath of sentido. Debido a que |la
- diving profundidad se traza hacia arriba, la
10 - onda descendente aparece
] invertida. El frente de onda a través
-6 de la méaxima profundidad también
] B Horizontal x se muestra. (Enders A. Robinson
Origin L B e e o e e e e and Sven Treitel, 2008)
T 30 40 50
. Center
—10 - C
Que puede estar escrita como:
8, 1—cosH,
e~%p = tan— = 58
2 sin 6, (58)

Estas ecuaciones implicitas implican exponenciales. Hay dos formas

comunes para deshacerse de las exponenciales: por logaritmos y funciones
hiperbdlicas. Elegiremos la segunda donde el coseno hiperbdlico se define como
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coshu = (e* +e7*)/2. De manera similar, el seno hiperbdlico se define como
sinhu = (e* — e™)/2. Tenemos asi:

sin 6, 1—cosé,
ep + e~ % T "(osB sin @ sin? 8, + (1 — cos 6,)?
coshatp = = 0 0 = ° >
2 2 2(1 — cos 8) sin B,
1
= 59
sin g, 9
Y similarmente:
bt _efp — e~ _1( sin 4, 1—00590)_ 1 60
St @t = 2 ~ 2\1 —cos#, sinf, / tan, (60)

En términos del tiempo de viaje para un punto a la maxima profundad, es
dado por las coordenadas:

Vo Vo Vo

v %
= Eosinh atp yp=————= ;0 (coshat, — 1) (61)

X = .
b asinf, a

" atané,

1.15 Frentes de onda con velocidad lineal a profundidad

Ahora usando la ecuacion eikonal encontraremos los frentes de onda. La
ecuacion eikonal nos dice que los frentes de onda son ortogonales a las
trayectorias de rayo. Vamos a utilizar esta propiedad ortogonal para construir los
frentes de onda (Figura 1.10). Para este fin, es ventajoso hacer una relacion uno a
uno de las trayectorias de rayos y frentes de onda. Por cada punto (x,y) en el
plano, existe una trayectoria de rayo cuya tangente en ese punto es horizontal.
Como hemos visto, este punto es la maxima profundidad. Por la ecuacion eikonal,
la tangente del frente de onda que pasa por ese punto debe ser vertical. El centro
de la trayectoria de rayo circular se encuentra verticalmente debajo de ese punto.
Vamos a suponer que un frente de onda es circular, de ello se deduce que el
centro de este frente de onda debe estar horizontalmente a un lado de este punto.
Pero, ¢Dbénde esta el centro? Debido a que todo es simétrico alrededor del eje
vertical, se deduce que el centro de este frente de onda debe de estar en el gje
vertical. Por lo tanto, el frente de onda es un circulo con centro y radio,
respectivamente, dado por:
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G = (x6,Y6) = (0,yp) = (0,%@05}1 atp — 1))

%
r=xp= ;Osinh atp (62)

Como observo Slotnick (1959), los frentes de onda son circulos cuyos
centros estan a lo largo del eje y en los puntos (0, (vo/a)(coshat — 1)) y Cuyos

radios son (v,/a)sinhat donde t es el tiempo de viaje correspondiente a cada
frente de onda.

Un punto arbitrario W = (xy, yw) e€n el circulo del frente de onda viene
dado por:

Vo .
X,, = rcos@ = —sinhat cos @
a

Yw =Y +7rsin@ = %(cosh atp, — 1) + %sinh at sin @ (63)
Todas las trayectorias de rayo
Depth y . .
- son circulares con centros en la linea
. horizontal donde la velocidad puede
. Wavefront .
i ser cero (Figura 1.11). Todos los
10 frentes de onda son circulos con
i w centros en el eje y (Figura 1.12). El
. Maximum conjunto de las trayectorias de rayos
5 _'gemer ‘éep‘h point y el conjunto de los frentes de onda
son ortogonales entre si (figura
i 0 Raypath 1.13).
Origin. ﬁO Horizontal x
1 | | I | I | 1 | 1 I I 1 1
7 2 6 8 J0 12 14 16 18
-5
- Center
-10 5 c

Figura 1.10 Determinaciéon del centro de un
frente de onda circular a través de un punto con
profundidad maxima D (Enders A. Robinson
and Sven Treitel, 2008)
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1.16 Dos conjuntos ortogonales circulares

Ahora veremos que los rayos y frentes de onda siempre se cruzan en un
angulo recto (Figura 1.14). Los frentes de onda son arcos de circulos, por la
ecuacion eikonal sabemos que los circulos de los frentes de onda son ortogonales
a las trayectorias de rayo. Sea H el punto de interseccion de una trayectoria de
rayo (caracterizado por el angulo inicial 8,) y un frente de onda (caracterizado por
el tiempo de viaje t). El centro y el radio del circulo de una trayectoria de rayo son,
respectivamente:

Vo 170) Vo
E = , =\ ) )\ = 64
(%e, Vi) <a tanf, a y a sin 6, (64)

Centro y radio de los frentes de onda dados por:
Vo
G = (x5,v;) = (0,z(cosh at — 1))

v
r= ;Osinh at (65)

Raypath

Figura 1.11 Circulos de las
trayectorias de rayo que tienen
2 . .

) ) centro en la linea horizontal donde

0 30
1 1 | AN T I AN
Horizontal x la velocidad serd cero. (Enders A.
Robinson and Sven Treitel, 2008)
Raypath

Centers all on this line

La distancia entre el punto Ey H es:

Vo

EH=1= ————
a sin 6,

(66)
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Depth y
i Wavefront
20
. Depth y
] Wavefront
: 20—
15 - Wavefront
-1 Wavefront
. 16—
10: 10—
Centers 7
all on 7
this line ] 5 Raypath Raypath
5 t 0 Horizoptal x
. T | T T | | T T T | T |
i -4 4 12 l6 20 24 28 32
7] Horizontal x 5|
0 LI LFALIL I LI
- 10—
5]
Figura 1.12 Todos los frentes de onda Figura 1.13 Todos los rayos de la Figura 1.11 y
circulares tienen centro en el eje vertical los frentes de onda de la Figura 1.12 (Enders
(Enders A. Robinson and Sven Treitel, 2008) A. Robinson and Sven Treitel, 2008)
La distancia entre el punto G y el punto H es:
Vo .
GH =r = zsmh at (67)
Por el teorema de Pitagoras tenemos:
GE? = GL> + LE? = (yg — yg)? + x2 = [@(coshat -1) +@]2 + [Lr
G E E a a a tan 6,
= U—OZ cosh? at + ] (68)
a? tan? 0,
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Depth y Considerando el triangulo GHE,
los dos circulos son ortogonales si y sélo
si el triangulo es el adecuado, con el

ggf‘nrfection angulo correcto en H (tridngulo

H rectangulo). Por lo tanto, debemos
verificar que GH? + EH? = GE2.

Mediante la insercibn de los valores

anteriores, se obtiene:

Wavefront

Raypath

o) Horizontal x
TT T T [N T T T [T T T T [T T I\ [ TT 1]

(1] 25 | : 0.0 12.5 2 2 2
Vo .. Vo Vo 2
2 (— sinh at) + ( - ) = —z(cosh at —
a a sin 64 a
1 1

4 tan? 91) (69)

6

-8 —

B Center
L E

-10
Figura 1.14 Pitagoras nos confirma que los
frentes de onda y los rayos son ortogonales
(Enders A. Robinson and Sven Treitel, 2008)

Esta ecuacion se reduce a:

sinh? at + = cosh? at — _ (70)
sin? 6, tan? 0,
Que da:
1 .
= cosh? at — sinh? at (71)

sin26; = tanZ0,

El lado derecho y el lado izquierdo de la ecuacion 71 son igual a uno, por lo
que el teorema de Pitagoras se cumple realmente para el triAngulo GHE. Por lo
tanto, los circulos del frente de onda y los circulos de las trayectorias de rayo son
ortogonales. La pendiente del radio del frente de onda debe ser la misma
pendiente del rayo. El centro (xy, yy) del frente de onda debe situarse en el eje y,
de lo contrario, se intersectarian. El radio del frente de onda tiene una direccion
u = (sin 6, cos 8) en el punto 6 del rayo. El radio r del frente de onda es igual a la
distancia en esta direccion del punto H dado en el rayo para el eje y.
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Fundamentos tedéricos de NORSAR

2.1 Introduccioén

Afos atras, geofisicos de la empresa NORSAR comenzaron a desarrollar un
nuevo software, con el objetivo final de simular las ondas sismicas en modelos
geoldgicos 3-D. Se realizaron algunos experimentos con diversas técnicas y con esto
fueron trazados y calculados los primeros rayos. Este proyecto queria cubrir la
necesidad de una herramienta de modelado 3-D. Una de las motivaciones fue el vinculo
entre la interpretacion y el modelado, con la posibilidad de integrar la estimacion de la
velocidad (por ejemplo, tomografia) y la conversion de tiempo a profundidad.

Desde el principio estaba claro que el método de simulacion de onda, tendria que
ser el trazado de rayos. Con la velocidad de las computadoras de aquellos tiempos, las
técnicas de rayos eran las Unicas aplicables en modelos 2-D, estas técnicas poseen
una serie de propiedades que se adaptan perfectamente a la integracion de los
modelos e interpretacion donde los atributos como el tiempo de viaje, amplitudes,
angulos de incidencia, etc., se podrian obtener de manera explicita. Ademas, los
atributos pueden servir como base para la generacién de sismogramas teéricos de
rayos, que por ejemplo, podrian utilizarse para evaluar y probar los esquemas de
procesamiento 3-D. La ventaja de ser capaz de extraer explicitamente los diferentes
efectos de propagacion de ondas, como factores de geometria, de reflexion/transmision
efectos en las interfaces, ondas P y S, etc., era muy apreciada. Otra caracteristica del
método de rayos es la capacidad de localizar la propagacion de energia en el modelo,
por lo que el método es particularmente adecuado para aplicaciones en inversion
tomogréfica. Por otra parte, el trazado de rayos visualiza la propagacion de la onda en
un modelo ideal, con el fin de comprender mejor las caracteristicas complejas de las
reflexiones sismicas en medios 3-D mas complejos.

Dos cuestiones fundamentales que se abordaron en la primera especificacion
para las fases del disefio y del modelado sismico 3-D fueron:

e Un modelo general y flexible para la representacion estructural 3-D
(capas) con caracteristicas sismicas

e Un algoritmo de trazado de rayos eficiente que pueda ser integrado con la
representacion del modelo, calcular tanto las propiedades cinematicas y
dindmicas del campo de ondas a lo largo de diferentes trayectorias entre
la fuente y la posicién del receptor
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Con respecto a la primera cuestion, se tenia que empezar desde cero. No
existian métodos que satisficieran las necesidades, incluso algunas ideas podian ser
obtenidas relativamente de una nueva area de graficos en 3-D. Con respecto a la
segunda, en los experimentos utilizaron la teoria de Cerveny (1997), por ejemplo, para
la codificacion de los coeficientes de reflexion/transmision en una interfaz y mas tarde
Cerveny y Hron (1980) result6 ser una referencia importante.

La formulacién del trazado de rayos dinamico encaja perfectamente en el
esquema de modelado, se realizaron busquedas en: calculo de los rayos asi como los
atributos de rayos como la curvatura del frente de onda y amplitudes a lo largo del rayo,
incluyendo tanto el viaje a través de las propiedades continuas de las capas y las
conversiones en las interfaces del modelo. Los métodos fueron formulados claramente,
por lo que los coédigos matematicos fueron sencillos. En particular, el sistema de rayo-
centrado de coordenadas era muy adecuado de usar y facil de interpretar. Es cierto que
estas obras basicas de Cerveny (y por supuesto también obras posteriores) formaron
uno de los elementos claves para el trabajo del software. Incluso después de la
conversion de un trazado de rayos en dos puntos, en los afios ochenta ayudd a la
construccion de frentes de onda en los afios noventa, las formulas de Cerveny siguen
constituyendo el corazon del sistema. En los ultimos afios han experimentado un
crecimiento continuo de las herramientas avanzadas en modelados sismicos 3-D en la
industria petrolera.

2.2 Modelos paratrazado de rayos

Una parte esencial para el trazado de rayos es el modelo geolégico en donde se
propagaran los rayos. Hablaremos de tres aspectos diferentes del modelo en trazado
de rayos:

1. Caracteristicas que necesitan los rayos sobre el modelo
2. Las limitaciones en el modelo para el método de trazado de rayos
3. Representacion del modelo para trazado de rayos

2.2.1 Caracteristicas que necesitan los rayos sobre el modelo

El deber del modelo es proporcionarle a los rayos informaciéon basica sobre el
subsuelo. Lo que se solicite tiene que estar bien definido. En cualquier posicion del
modelo, debe contener los parametros necesarios, las propiedades del material, por
ejemplo el valor de las funciones de las ondas P y S, parametros de anisotropia, la
densidad de los factores de atenuacion, etc. El trazado también debe tener informacion
sobre las discontinuidades en las propiedades, es decir, sobre las interfaces del
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subsuelo, debe conocerse si hay intersecciones potenciales interfaz-rayo en la zona o si
alguna de éstas es normal o curva.

2.2.2 Las limitaciones en el modelo para el método de trazado de
rayos

La teoria de trazado de rayos impone algunas limitaciones en el modelo del
subsuelo (Cerveny, 1985): para garantizar que los rayos sean validos, los pardmetros
del modelo deben ser suavizados y variar muy poco. Lo que realmente cuenta es que
se debe suavizar el modelo relativo dentro de la zona de Fresnel entorno a cada rayo
(Cerveny and Soares, 1992). Es dificil utilizar un criterio para preparar un modelo valido,
ya que no solo depende de los parametros del modelo, sino también de los rayos
finales entre fuente-receptor.

2.2.3 Representacion del modelo para trazado de rayos

Diferentes representaciones de modelos han sido desarrolladas para el
seguimiento de rayos sismicos. La mas simple es el modelo 1-D con una secuencia
vertical de las propiedades del material constante separando con una linea plana las
capas horizontales. Un modelo méas sencillo es un modelo de capas paralelas, que es
una secuencia similar, pero varian lateralmente las propiedades y las interfaces son
representadas por mallas. Sin embargo, el modelo para trazado de rayos sismicos tiene
caracteristicas muy especificas y establece ciertos requisitos que no se pueden
satisfacer con modelos hechos para otros fines.

Actualmente el sistema de modelado 3-D (Vinje et al., 1999) se ha estado
disefiando y ajustado al modelo de representacion del subsuelo, especialmente para el
modelo para trazado de rayos sismicos, éste esta disefiado para datos externos que se
esperan del modelo y tiene en cuenta las caracteristicas de trazado de rayos. Un
ejemplo de un modelo 3-D en trazado de rayos se muestra en la figura 2.1.

Los datos tipicos establecidos para un modelo sismico se caracterizan por:

e Numero de interfaces, que a menudo la naturaleza es compleja

e Las propiedades del material que pueden variar de un modo general en el
interior de las capas

e Frecuentemente, los datos estan incompletos, en las interfaces y las
propiedades

El trazado de rayos requiere:

e La evaluacién de las propiedades y la interseccion rayo-interfaces
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e Suavizado de las propiedades asi como de las interfaces
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Figura 2.1 Ejemplo de un modelo de trazado de rayos 3D de SEG/EAGE Modelo de sal
(Aminzadeh et al., 1997).

En el siguiente ejemplo en el modelo solo hay dos tipos de elementos
geométricos: interfaces y propiedades. Una interfaz describe la ubicacion de la
discontinuidad entre dos capas diferentes (volimenes, bloques) en el subsuelo. Una
propiedad puede representar el material de una capa, velocidad P y S, etc. El siguiente
modelo es un sistema simple de interfaz con propiedades figura 2.2.

Cada interfaz se representa como una malla triangular con normales explicitas y
curvaturas asociadas a cada nodo. Esta representacion combina la flexibilidad de las
mallas triangulares con una solucién aproximada para la suavidad requerida en el
trazado de rayos. El trazado de rayos requiere interfaces suavizadas con la primera y
segunda derivada. Sin embargo es muy dificil hacer una representacion de la superficie
gue combine estas propiedades con la flexibilidad para representar interfaces complejas
prevalentes en modelos sismicos. Como parte de la construccion de una interfaz, las
normales y las curvaturas en cada nodo se calculan a partir de la forma de la malla
circundante y se almacena en el nodo. Las normales y las curvaturas de un punto
arbitrario, se interpolan a partir de los valores calculados previamente asociados con los
nodos circundantes, con un procedimiento similar descrito por Mallet (1997). Esta
representacion de las normales y las curvaturas son continuas y suavizadas pero no
son estrictamente los valores de la interfaz.
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P1,S1, D1

Figura 2.2 Estructura del modelo. De cada lado de cada interfaz esta sefialado las propiedades
del volumen que deberan utilizarse por los rayos desde el lado de la interfaz Pi, Si y Di que son
las velocidades de onda P y S, y las funciones de la densidad para el mismo material. Cada
interfaz se marca mediante un indice “I” (por ejemplo, I1, 12,...). (Stud. geophys. geod., 46
(2002). 113-164)

P3,83,D3

~ \J

W p2, 82, D2

Figura 2.3 Trazado de rayos en un modelo abierto. Observe la interfaz en el espacio blanco
donde no hay datos. El rayo “A” a través del espacio sin datos es rechazado. Se inicia en las
propiedades #3 por debajo de la interfaz superior, mientras que en la siguiente interseccion del
rayo en la interfaz inferior, se espera que llegue a través de las propiedades #2. ( Stud. geophys.
geod., 46 (2002), 113-164)
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Las propiedades son mucho mas simples de representar en las interfaces. Cada
propiedad para cada capa es una funcion separada, suavizada y variando lentamente y
se representa con una curva tipo spline tri-ctbica.

En casos reales puede haber pequefias o grandes diferencias, incluso en las
interfaces donde se interpretaron los datos faltantes por alguna razon. Para permitir el
trazado de rayos en los datos incompletos, se desarroll6 un concepto donde el modelo
es “abierto” Astebgl (1994) y Vintaje (1999). Regularmente se ordenan y se rechazan
los rayos que han pasado por las partes invalidas, como se observa en la figura 2.3. El
concepto de modelo “abierto” permite ahorrar edicién que de otro modo se habria
requerido para llenar los espacios en blanco.

2.3 Construccion de un frente de onda

2.3.1 Antecedentes

La construccion de un frente de onda es un método que fue introducido para
modelos 2D en un articulo de Vintaje (1993b). La construccion de un frente de onda es
una técnica de rayos basada en la teoria convencional de rayos sismicos, segun lo
descrito por Cerveny (1985,2001). La propagacién de un frente de onda se basa en el
rastreo de un gran numero de segmentos cortos de rayos. La idea béasica en la
construccion de un frente de onda es mantener una densidad uniforme de los rayos
durante su propagacion. Para controlar la densidad de rayo es comun usar criterios
basados en i) la distancia entre los rayos vecinos y ii) la separacion de las normales del
frente de onda relacionada con dichos rayos. La aplicacion de estos criterios dentro del
frente de onda dara lugar a la creacion de nuevos rayos por interpolacion.

El método para la construccion de un frente de onda fue desarrollado como
consecuencia de los problemas que surgen en el trazado de rayos entre dos puntos
cuando se intenta encontrar todos los rayos que se conectan desde la fuente hasta el
receptor. Tradicionalmente esto se hace usando algoritmos de disparo o reflexion. En
una variante del método de disparo descrito por Cerveny (1985) un abanico de rayos se
traza desde la fuente y la extrapolacion paraxial se utiliza para estimar los valores en
uno o varios receptores. El problema principal con estas aproximaciones es la falta de
control de la divergencia entre los rayos. Por lo tanto la compensacion entre la
eficiencia y confiabilidad puede ser desfavorable especialmente para modelos
complicados en 3-D.

Durante los ultimos afios la construccién de un frente de onda ha demostrado ser
una herramienta muy eficiente en el modelado sismico e imagenes sismicas. La
ventaja de la construccién de un frente de onda es que se puede usar en el modelado
en modelos complejos 3-D en un tiempo razonable y es capaz de encontrar todos los
eventos de una seccién en los puntos receptores.
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La técnica para la construccion de un frente de onda originalmente fue
desarrollada para modelos isétropos. Pero actualmente se debe tener en cuenta la
anisotropia.

2.3.2 Representacion de un frente de onda

Anteriormente era esencial encontrar una representacibn numeérica simple y
eficiente para la construccion de un frente de onda 3-D. La representacion de un frente
de onda 3-D es mas complicada que un 2-D, donde los rayos estan situados lado a lado
en un frente de onda 2-D. EI término del vecino méas cercano es mas dificil de definir en
un frente de onda 3-D ya que en este los rayos se distribuyen en todas direcciones.
Para conectar los rayos en un frente de onda 3-D se define una especie de malla. Este
ordenamiento interno de puntos (es decir, los puntos de interseccion entre los rayos y
los frentes de onda) y las lineas de conexion interna pueden ser denominados como la
topologia de los frentes de onda. Como se ha mencionado una malla triangular tiene
tanto una topologia simple y una capacidad de poderse ajustar al estiramiento y torsion
de un frente de onda durante su propagacion a través de un medio. El proceso de
disefio, interpolacion y estimacion de los parametros en el punto receptor se hacen de
una forma facil usando esta topologia.

2.3.3 Propagacion de un frente de onda

Las caracteristicas principales para la construccion de un frente de onda son:

Generar un primer frente de onda

Propagacion de un frente de onda en un tiempo

Control de la densidad de los segmentos de rayos en el frente de onda
Interpolacion para encontrar los arribos en los receptores

(a) (b)

Figura 2.4 El icosaedro (a) describe la malla basica de la fuente puntual. En el (b)
vemos cuatro interpolaciones repetidas que ha tenido el icosaedro. Esto conduce a un
poliedro que consta de 2562 nodos (rayos), 7680 lados y 5120 triangulos. (Stud.
geophys. geod., 46 (2002), 113-164)
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Para comenzar el frente de onda es necesario disparar una fuente. Es necesario
que la malla triangular tenga los lados y sus triAngulos iguales hasta donde sea posible,
en este caso un icosaedro es especialmente adecuado. El icosaedro consta de doce
vértices, treinta lados y veinte tridngulos regulares. Un ejemplo de esto son 12 rayos
que viajan desde la fuente y pasan a través de los vértices del icosaedro, creando asi la
malla triangular deseada. El angulo entre los rayos dentro de la malla es
aproximadamente de 63.43°. La interpolacion se repite varias veces para que los de los
segmentos de rayo se cumplan.

El frente de onda es representado por una malla triangular en un tiempo t. Para
la propagacion en un medio isotropo cada nodo se caracteriza por el siguiente conjunto
de parametros:

Posicion

Rayo tangente

Direccion del rayo

Tipo de onda (por ejemplo, P 0 S en un medio is6tropo)

Unidad de la normal del rayo en el sistema de coordenadas

Los parametros dinamicos como la matriz de P y Q (Cerveny, 1985) y los
coeficientes de amplitud del rayo de orden cero.

Dado este conjunto de parametros en un tiempo t, todos los rayos en el frente de
onda son trazados en un tiempo At para crear un nuevo frente de onda en un tiempo
t + At. Una parte del campo de onda es representada en la figura 2.5 que representa
dos tiempos sucesivos. Los frentes de onda para dos tiempos (t and t+ At) se
mantiene en la memoria para facilitar la interpolacion de nuevos rayos y la estimacion
de datos en los receptores. Todos los rayos en la malla estan definidos por un cédigo
que determina la secuencia especifica de transmision y reflexion en las interfaces del
modelo.

Wavefronts at

Time = t+At

Time =t

-~ /7

Rays

Figura 2.5 Los frentes de onda se propagan a través del modelo mediante
el trazado de todos los rayos (del viejo frente de onda al nuevo frente de
onda). Los frentes de onda viajan durante dos intervalos de tiempo
sucesivo (t y t + At). (Stud. geophys. geod., 46 (2002), 113-164)
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Cuando la divergencia esta presente en un campo de onda, las partes del frente de
onda se estiran durante su propagacion en el medio. Tanto la distancia y la diferencia
angular entre las tangentes entre los rayos vecinos aumentan, y la interpolacién es
necesaria con el fin de mantener cierta densidad de muestreo predefinido para el frente

de onda.

Receiver

Figura 2.6 Celda de un rayo con un
receptor interior. Los datos
sismicos se estiman en el receptor
mediante la interpolacién a partir
de los tres rayos nr, y r3. (Stud.
geophys. geod., 46 (2002),
113-164)

Figura 2.7 Ejemplo
de la construccion de
un frente de onda en
un modelo abierto.
Este frente de onda
se refleja desde la
interfaz mas
profunda. La interfaz
se representa en
negro y el frente de
onda en blanco. La
interfaz contiene dos
areas no definidas,
una de ellas es
alcanzada por el
frente de onda. (Stud.
geophys. geod., 46
(2002), 113-164)

Con el fin de encontrar los arribos en los
receptores es necesario un procedimiento que sea
capaz de transferir los parametros sismicos del frente
de onda en movimiento a cada receptor. El volumen
entre dos frentes de onda consecutivos se divide en
celdas. Estos son cuerpos de forma prismatica unidos
por tres rayos, cuyo triangulo que los conecta en cada
uno de los dos frentes de onda. Los seis extremos de
lac coordenadas espaciales (x,y,z) de las celdas del
rayo son usadas para construir una celda que contenga
por completo los rayos. Algunos receptores pueden
estar ubicados dentro de la celda como se muestra en
la figura 2.6. Los parametros sismicos para este
receptor se encuentran interpolados por tres rayos
usando una celda con coordenadas u,v y t*, donde
(u,v) son las coordenadas baricéntricas de un
receptor y t* es el tiempo de viaje desde la celda hasta
el receptor.
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2.3.4 Reflexion y transmision en las interfaces

Como se describié anteriormente un modelo abierto es un concepto practico para
la representacion de un modelo geoldgico real. En la figura 2.7, se construyé un frente
de onda en un modelo abierto. La malla triangular posee las mismas caracteristicas
locales como las del frente de onda y puede ser utilizada en el proceso de reflexion y
transmision de un rayo en una interface. Cada vez que es detectada una interseccion
de un rayo y un tridngulo de una interface los siguientes pardmetros son obtenidos para
el punto de interseccion rayo/interfaz:

e Posicidn espacial: ubicado en el plano de los tres vértices del triangulo

¢ Interfaz normal: interpolada en las tres interfaces normales de los vértices
del triangulo

e Interfaz de la matriz de curvatura con coordenadas locales
correspondientes: interpolada en las tres matrices de curvatura en los
vértices del triangulo

Esta informacién es suficiente para reflejar y transmitir los rayos en una interfaz,
calculando ambos parametros cinematicos y dinamicos.

2.3.5 Construccién de un frente de onda y multi-arribos

Se considera un modelo con una sola interfaz separada por dos medios is6tropo-
homogéneos. En la siguiente figura 2.8b la construccion del frente de onda de ese
modelo se utiliza para calcular las contribuciones de los reflejos correspondientes a una
linea de receptores. La curvatura de la interfaz da lugar a la triplicacién del frente de
onda, originando asi los multi-arribos detectados (mas de un evento por receptor). Los
ejemplos de la figura 2.8b son representados graficamente en la figura 2.9. Se observan
cuatro parametros para la linea receptora: tiempo de viaje, angulo de salida desde la
fuente, coeficiente de amplitud y direccién del rayo en los receptores. El bow-tie en la
parte inferior de la figura 2.9a es el tiempo de viaje de la energia el cual no podria estar
presente en cualquier modelado 2-D. Estos arribos estan desplegados en una curva
ovalada en direccion de salida que se observa en la grafica de la Figura 2.9b. En la
figura 2.10, el error (en milisegundos) de los célculos del tiempo de transito se
representa graficamente. La figura muestra la diferencia entre los tiempos de viaje
calculados por la construccion del frente de onda y el tiempo de viaje del trazado de
rayos desde la fuente a cada posicion del receptor. Un error maximo de 0.2-0.3 ms,
como se muestra en la figura, es lo suficientemente pequefio para la mayoria de
aplicaciones geofisicas. Utilizando los datos de tiempo de transito y la amplitud de los
receptores, se puede calcular un sismograma sintético (figura 2.11), en el cual se puede
observar las variaciones de la amplitud y los cambios de fase.
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El tiempo que tarda una computadora en la construccion de un frente de onda
depende de varios factores como la complejidad del modelo, la toma de muestras de la
onda de campo (el cual es controlado por el usuario, que define la densidad de rayos y
el tiempo), el tiempo total de propagacion y el nimero de receptores. Una observacion
general con respecto al tiempo de procesado es que la eficiencia aumenta
considerablemente con respecto al numero de receptores en el modelo.

(b)

Figura 2.8 Construccién de un frente de onda y trazado de rayos
para una linea recta de receptores. (a) La fuente se encuentra
en la parte izquierda del modelo en la posicién (0.2, 1.25, 0.2)
Km. (b) La fuente se encuentra en la posicién (1.25, 1.25, 0.2)
Km. (Stud. geophys. geod., 46 (2002), 113—-164)

Para realizar la
simulacion de un modelo 3-D
real (decenas de disparos y
receptores), el trabajo puede
ser automaticamente dividido
en un numero de sub-tareas
independientes, con  un
namero de disparos en cada
una, que pueden  ser
distribuidos a un numero de
ordenadores o nodos en una
red. Dentro de cada trabajo
en el que se construye un
frente de onda paralelo
puede aplicarse el principio
de similitud de disparo,
aprovechando el hecho de
gue en una rama dada la
llegada de los frentes de
onda a los receptores, la
direccion de salida de un
rayo varia muy poco a la
siguiente salida. Esto hace
posible el wuso de una
estrategia de frentes de onda
sélo en direcciones
preseleccionadas para la
mayoria de los tiros en el
estudio. Esta opcion puede
disminuir el tiempo de trabajo
del CPU dréasticamente.
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Figura 2.9 Seleccién de algunos parametros registrados en la figura 8b. (a)La figura muestra
el tiempo de viaje y Logl10 del médulo del coeficiente de amplitud (Stud. geophys. geod., 46
(2002) 113-164)
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Figura 2.10 Error en el tiempo de viaje correspondiente a la curva de la figura 2.9 La
diferencia entre el resultado de la construccidn del frente de onda y el rastreo directo entre la
fuente y los receptores que se representaron graficamente. (Stud. geophys. geod., 46
(2002), 113-164)
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Figura 2.11 Sismograma sintético correspondiente a los datos del evento mostrado en la
figura 2.9 (Stud. geophys. geod., 46 (2002), 113-164)

2.4 Resultados del trazado de rayos

2.4.1 Analisis de iluminacién sismica

En NORSAR hay tres aplicaciones que estan disponibles en el analisis sismico
de iluminacién en un modelo dado:

e Mapas de iluminacion/ Simulacion de la migracion de amplitud (SMA)
e Diagramas de rosa
e lluminacion de rayo

El mapa de iluminacién junto con la simulacién de la migracion de amplitud esta
basado en una simulacion completa de un estudio sismico, en NORSAR este es un
término especifico para la geometria de los receptores y las fuentes. Para un reflector
objetivo cada punto de reflexion de la simulacion se calcula y se ordena la informacion
en mapas que muestran la distribucién de iluminacion (cobertura) de algun atributo
sismico a lo largo del reflector.

Con los diagramas de rosa nos centramos en algunos puntos individuales,
definidos por el usuario en el subsuelo y en calcular los mapas de cobertura para
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potenciales azimut/offsets. Cada uno de estos mapas, es valido para un punto
especifico y pueden dar indicaciones sobre geometrias favorables o no favorables para
estudios reales.

La iluminacion de rayos comprende un conjunto de herramientas adicionales
para los puntos especificos en el subsuelo, por lo general vinculados a uno o mas
reflectores objetivos en un modelo dado. En algunos aspectos es similar a un diagrama
de rosa, pero los métodos son algo diferentes y la posibilidad de andlisis y compresion
de la relacion entre el objetivo iluminado y el disefio del estudio son mejorados
considerablemente.

2.4.2 Mapas de iluminacién

Los resultados de la construccion de un frente de onda (tiro trazado) almacena el
conjunto de eventos que contienen los atributos de los eventos seleccionados para los
rayos que conectan las fuentes con los receptores. Como se muestra en la figura 2.12,
estos conjuntos de eventos son utilizados por las funciones de iluminacion para generar
los mapas de iluminacion para el dominio seleccionado en un modelo sismico.

La siguiente figura muestra esquematicamente algunas caracteristicas del
mapeo de iluminacién. La figura muestra la unidad basica en el mapeo de iluminacion,
la trayectoria del rayo con el conjunto de atributos asociados, un conjunto puede
constar de millones de eventos. Si este se encuentra en el dominio de CRP (punto de
receptor comun), todas las funciones seleccionadas se asignan a la superficie reflejada,
es decir, para el horizonte objetivo. El horizonte objetivo se divide en un niamero de
segmentos, cada segmento tiene un “diametro de intervalo” definido por el usuario
dando una area de superficie especifica de dicho segmento.
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Figura 2.12 Parametros para mapeo de iluminacion (NORSAR-3D User’s
Guide - Version 5.5)
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Un ejemplo de una funcion de iluminacion de mapa es el promedio del angulo
incidente. El valor funcional de la funcién en el segmento en el punto de reflexion es:

N
Di=1 @i

Promedio del angulo incidente =

Donde «a; son los angulos de incidencia de todos los rayos con un punto de
reflexion dentro del segmento de la superficie y N es el nimero de rayos con punto de
reflexion en el segmento de la superficie.

Otro ejemplo es la densidad de amplitud:

N
Y A
Densidad de amplitud = M
area
Donde 4; son los coeficientes de amplitud complejos para los rayos con un punto
de reflexion dentro de la superficie.

2. 4. 3 Diagramas de Rosa

Los diagramas de rosa pueden ser utilizados en la planeacion de un estudio para
encontrar rapidamente offsets, azimts y los tiempos de registro asociados a los puntos
especificos (CRP) en el subsuelo.

En este método se calculan los CRP-gather cuando los CRP estan en el
horizonte objetivo. Los rayos disparados se observan desde un punto especifico
(basicamente la posicion del CRP).Usando los angulos iniciales en el CRP, los pares
fuentes —receptor que iluminan una superficie en especifico son ordenados. El resultado
es un CRP-gather constituido por rayos regidos por la ley de Snell. Los diferentes
atributos se clasifican en el dominio de azimut u offset y dan una estimacion del rango
de desplazamiento que mejor ilumina el CRP. Los CRP deben ser analizados con el fin
de encontrar un disefio de adquisicion 6ptimo para el estudio.

Para crear un diagrama de rosa, es necesario partir de la posicién del CRP hacia
la malla de receptores como se muestra en la siguiente figura 2.13.

Un diagrama de rosa es un mapa de iluminacion en el domino offset/azimut
(Figura abajo), donde se genera un mapa por cada grupo de CRP (representado por un
disparo).

Parametros utilizados en un diagrama de rosa:

Méaxima desviacion entre el rayo ideal y el rayo trazado
Shot-side and receiver-side ray codes

Disparo y seleccion de receptors

Los filtros de los eventos (si es necesario)
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Figura 2.13 Mallado con fuentes y receptores para un CRP (NORSAR-3D User's
Guide - Version 5.5)
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Figura 2.14 Division de un diagrama de rosa en el dominio
offset-azimut (NORSAR-3D User’s Guide - Version 5.5)
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Figura 2.15 llustracion de los conceptos para la generacion de un diagrama
de rosa (NORSAR-3D User’s Guide - Version 5.5)

El azimut es el angulo en sentido horario desde el Norte para la componente (x,y)
del reflector normal y el buzamiento es cero para un reflector horizontal con una normal
gue apunta hacia arriba y 180° para un reflector horizontal con una normal que apunta
hacia abajo.

El diagrama de rosa es un tipo de mapa de iluminacién para un solo punto por
debajo de la superficie. Todas las direcciones posibles del estudio y offsets son
consideradas y observadas en el diagrama. El diagrama de rosa puede ser usado en la
planeacién de un estudio para encontrar rapidamente los offsets apropiados, los
azimuts y tiempos de registro asociados a puntos particulares en el subsuelo.
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3.1 Introduccién

La teoria de la propagacion de una onda elastica fue formulada en el siglo
XIX, y muy pronto la anisotropia elastica fue tomada en cuenta. Esto sorprendio a
los fisicos del siglo XX, cuando la anisotropia elastica era considerada un tema
gue solo interesaba a pocos. Pero la importancia de los pioneros era obvia,
estaban interesados en la propagacion de la luz y para ellos, la luz era un
fendbmeno ondulatorio en un éter invisible, intangible, sin embargo elastico. El
hecho de que la luz es polarizada transversalmente posee una dificultad, en los
medios elasticos-isétropo, siempre se observaron ondas longitudinales ademas de
las ondas transversales. Desde que la teoria predijo que algunas de las
caracteristicas de las ondas en diferentes medios anisotropos (por ejemplo, doble
refraccion y frentes de onda no esféricos) se quisieron asumir la ausencia de
ondas longitudinales épticas incluso en la anisotropia. Por lo tanto, los primeros
articulos sobre la propagacion de las ondas elasticas ya tomaban en cuenta la
anisotropia. Por ejemplo, Green (1838) fue el primero en utilizar la energia de
deformacion y apoyo la idea de que podria haber hasta 21 constantes elasticas.

En 1856, Lord Kelvin en su publicacion “Elementos de una teoria
matematica de la elasticidad”, trata exclusivamente soélidos. Esto no debe ser
tomado como una indicacion de que no creia en el éter elastico, sino que su
interés principal eran los metales en ese momento y por lo tanto necesitaba una
base solida de la teoria de elasticidad. Para este propoésito, se inventaron
conceptos que llegaron a convertirse de uso comun, tales como vectores,
espacios vectoriales y tensores. Con estas herramientas, se podria describir el
tensor elastico en forma de coordenadas libres.

Kelvin fue el primero en formular la ecuacion de onda elastica para medios
anisétropos (para un caso simple). Puesto que este logro fue publicado como
parte de sus articulos no impacto y se pasoé por alto. Por lo tanto hoy en dia la
solucion de la ecuacién de onda se atribuye a Christoffel (1877).

Es importante mencionar que algunas propiedades no tensoriales pueden
también mostrar anisotropia; como en el caso del limite de elasticidad que puede
variar con la direcciéon del esfuerzo aplicado sin requerir una cantidad tensorial
para su representacion.

Las propiedades anisétropas son aprovechadas en muchas aplicaciones.
En microscopia de luz polarizada, un trozo de cuarzo puede ser utilizado para
determinar birrefringencia y sefales Opticas. Los cristales liquidos pueden
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utilizarse electrénicamente como pantallas, asi como los estados liquido-cristalinos
muestran ventajas en el procesamiento de polimeros, como en el caso del Kelvin.
La conductividad térmica anisétropa en peliculas delgadas de polimero tiene uso
en dispositivos microelectronicos, como los transductores de estado sélido.

En la actualidad existe una extensa variedad de campos del conocimiento
involucrados e interesados directamente en investigar y comprender la naturaleza
anisotropa de muchos fendmenos y propiedades de la materia.

3.2 Anisotropia sismica

Se ha dicho que las rocas deben ser tratadas como medios homogéneos,
con esto no debe entenderse que estos medios serian isotropos. Muchas rocas
pueden, por supuesto, ser consideradas como medios isétropos, pero en algunas
capas se llega a observar una orientacion de los granos, por otra parte la
estructura del medio es generalmente diferente paralela y perpendicular a las
capas. La dependencia de las propiedades fisicas se muestra por el hecho
conocido de que la conductividad de calor en los medios es diferente en
direcciones perpendiculares y paralelas a las capas. Se tiene aun otra razoén para
considerar algunas rocas como medio anisétropo. Las rocas, en patrticular, las que
estan a mayor profundidad estan sujetas a grandes y no muy uniformes presiones.
Sin embargo, se sabe que un cuerpo isétropo bajo presion uniaxial puede y se
comporta como una birrefringencia uno (Rudzki, 1895, 520).

En un articulo posterior Rudki (1911) escribié que no habia duda de que las
rocas fueran anisotropas y calculé una larga lista de razones para esto. Rudzki
que habia ido méas alla de la solucion de la onda plana ha intentado la
determinaciéon del frente de onda para un medio transversalmente isétropo (TI)
(uno con un solo eje de simetria rotacional, por lo que, también es llamada
anisotropia polar), pero debido a la pesada dificultad numérica, tuvo que
contentarse con calcular sélo unos pocos puntos para tener una idea de su
comportamiento a partir de ello una manera de superar las dificultades numéricas
y fue el primero en darse cuenta de la posibilidad de la triplicacion de un frente de
onda SV (figura 3.31).
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Figura 3.1 Determinacion del frente de onda para un medio transversalmente isétropo
(TI. (Years of anisotropy in exploration and reservoir seismics: A historical review of
concepts and methods Klaus Helbig and Leon Thomsen)

En el mismo trabajo, se resolvié el problema de un medio ortorrémbico,
pero solo se consider6 como un ejercicio puramente matematico, porque no podria
pensar en una razon para que la anisotropia de los cuerpos geoldgicos fuera mas
complicada que isotropia transversal.

Después de un lapso de 60 afios, la importancia de la anisotropia para la
sismica ha aumentado significativamente. La anisotropia sismica consiste en la
variacion de las propiedades fisicas de un cuerpo con respecto al cambio de la
direccion y polarizacion en la que se realiza la mediciéon (Winsterstein, 1990).

3.3 Anisotropia en exploracion sismica

En las primeras tres décadas de la exploracion sismica (1920-1950), la
anisotropia no desempefio un papel significativo, solo habia pocos articulos
dedicados al tema. Por ejemplo McCollum y Snell (1932) informaron sobre las
velocidades medidas en un afloramiento de lutitas (Quebec), donde los planos de
estratificacion eran verticales. Las mediciones directas de las velocidades a lo
largo de la estructura resultaron ser 40% mas altas que a través de la estructura.
Sin embargo este trabajo no tuvo ningln impacto en ese momento.

Las siguientes observaciones de campo de anisotropia sismica se
publicaron a principios de 1950. La observacion de que las velocidades de
refraccion (a lo largo de las capas) fueran consistentemente mas altas que las
velocidades correspondientes determinadas a un pozo (a través de las capas)
podria explicarse por anisotropia (Cholet and Richard, 1954; Hagedoorn, 1954;
Uhrig and van Melle, 1955; Kleyn, 1956). Una observacion mas directa fue hecha
por Helbig en 1954, durante los trabajos de sismica en minas de hierro en
esquistos del Devénico, se observaron las velocidades a lo largo de las capas con
un 20% superior a los de las velocidades que iban a través de las capas. Estas
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diferentes observaciones llevaron a dos estudios independientes. La idea que
subyace a estas investigaciones es simple: Las fluctuaciones de los parametros
elasticos en una secuencia de capas isotropicas en una escala mas corta que la
longitud de onda guia la propagacion de una longitud de onda mas larga que se
rigen por las ecuaciones de un medio anisotrépico sustituto (o secundario). Un
medio sustituto corresponde a una secuencia de capas isotrépicas, que por
supuesto, es transversalmente isotropico este término fue utilizado por primera vez
por Love en 1982.

En la siguiente figura 3.2 se muestra la superficie con el vector de lentitud
(el vector de lentitud tiene la direccién de la normal de la onda y magnitud 1/v).

El primera imagen de lado izquierdo, que corresponde a una secuencia de
capas delgadas de dos tipos de roca con una relacion de velocidad de 1:2; en la
imagen central a una relacion de velocidad de 1:4; y en la imagen mas a la
derecha a una relacién (muy poco realista) de 1:8. En los tres casos, la relacién de
velocidades v, /v, de los dos tipos de roca es idéntica. Con el conocimiento actual,
esto parece ser poco realista, pero hace 50 afios esto parecia una buena
aproximacion. En los tres casos, la superficie de lentitud (y por lo tanto también el
frente de onda) de la onda P es casi esférica para angulos dentro de
aproximadamente 30° respecto a la vertical, a pesar de que se desvia
sustancialmente para angulos cercanos a la horizontal.

1
. I

Figura 3.2 las superficies de lentitud (lineas continuas) en medios con capas anisotrépicas
inducidas comparadas con las superficies de lentitud de ondas P en medios isotrépicos (lineas
discontinuas) con lentitudes idénticas a lo largo de la vertical. Se asume que dos tipos de capas
isotrépicas contribuyen igualmente a la secuencia de capas delgadas. En cada capa la
proporcién de velocidades de las ondas P y S es igual. Los nimeros en la parte superior de
cada caso son la proporcion de la rigidez de las dos capas (es decir, para densidades
idénticas, el cuadrado de las velocidades). Las areas sombreadas corresponden a la lentitud de
la onda P. la primera imagen se refiere a un modelo geoldgico ideal, las que le siguen
corresponden a situaciones geoldégicas mas realistas. (Years of anisotropy in exploration and
reservoir seismics: A historical review of concepts and methods Klaus Helbig and Leon
Thomsen)
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En el caso de un medio elastico anisotropo, las ondas sismicas,
independientemente del tipo, que se propaguen a través de éste, lo haran con
diferentes velocidades para cada direccion observada. Esta velocidad
caracteristicamente anisotropa implica la existencia de cierta estructura, u orden,
en la escala de la longitud de onda sismica impuesta por diversos fenomenos
fisicos. En estructuras tipicas del subsuelo, la velocidad cambia tanto con respecto
a la posicion espacial como a la direccion de propagacion, lo que
consecuentemente genera que el medio resulte heterogéneo y anisotropo. Las
nociones de heterogeneidad y anisotropia dependen de la escala, y por esta
misma condicibn un mismo medio o material puede comportarse como
heterogéneo para pequefios valores de longitud de onda y como anisétropo para
valores grandes de longitud de onda. Como en el caso de la heterogeneidad de
pequefia escala, en donde la estratificacion fina detectable por registros de pozo
puede crear un modelo anisétropo efectivo en el limite de la longitud de onda
larga.

La forma del frente de onda depende de la velocidad de grupo (velocidad
con la que viaja el tren de ondas) y la velocidad de fase (velocidad con la cual un
punto de fase constante viaja perpendicular en direccion normal a la superficie de
la onda). Para un medio isétropo, la velocidad de grupo es equivalente a la
velocidad de fase (Vupo = Vrase) Mientras que para un medio anisotropo ocurre la
dispersion, es decir, la velocidad de fase es distinta a la de grupo (Vyrupo # Vease)
esto se debe a que la velocidad varia con respecto a la frecuencia.

La anisotropia en secuencias sedimentarias es causada por los siguientes
factores primordiales:

e Anisotropia intrinseca debida a orientaciones preferenciales de
granos de minerales anisétropos o a la forma misma de los minerales
isétropos.

e La estratificacion delgada de capas isétropas a pequefia escala
comparada con la longitud de onda (donde las capas pueden estar
horizontales o inclinadas).

e Fracturas verticales o buzantes o microcracks.

e Esfuerzos no hidrostaticos.

Encontrar anisotropia producida por una combinaciéon de estos factores es
algo comun. Como ejemplo se pueden mencionar los sistemas de fracturas
verticales que pueden desarrollarse en sedimentos finamente estratificados, o los
mismos estratos delgados pueden ser intrinsecamente anisétropos. Como
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resultado de esto, diferentes formaciones del subsuelo pueden poseer diversas
simetrias anisétropas, cada una con su onda de propagacién caracteristica.

Thomsen (1986) introdujo una serie de parametros que se pueden usar
para describir un medio con anisotropia. Los parametros son definidos en términos
de los componentes del tensor de rigidez de un medio con anisotropia.

El parametro a que representa la velocidad vertical para la onda P.
a= |— (1a)

El parametro B que representa la velocidad vertical de la onda S.

Caa

B= (1b)

El parametro & domina la respuesta anisétropa cuando el frente de onda P
incidente se propaga paralelamente al eje de simetria. Este parametro, es
totalmente independiente a la velocidad sismica del medio perpendicular al eje de
simetria, y puede tomar tanto valores positivos como negativos. Se puede usar
para relacionar el angulo de fase y grupo (y las velocidades de grupo y fase)
dentro de un medio anisétropo y es el pardmetro que controla el normal moveout
de los arribos de ondas compresionales en una secuencia de capas horizontales
(Thomsen, 1986).

1
6= F [2(Cy3 + Cy4)? — (C33 + C44)(Cyq + C33 — Cyy)] (1c)
33
Para una onda sismica que pasa a través de un medio con isotropia
transversal, el parametro € domina la velocidad de la onda P cuando se propaga
con un angulo casi perpendicular al eje de simetria. El valor de € representa el
porcentaje de la diferencia entre la velocidad horizontal y la velocidad vertical de la
onda P. Se puede usar en conjunto con d para relacionar velocidades de grupo y
fase dentro de un medio con isotropia transversal (Brittan et. al., 1994).
C11 — C33
£ =—7F 1d
El pardmetro y describe la polarizacion horizontal de la onda de cizalla
(onda SH) dentro de un medio con isotropia transversal. Por lo tanto, y se puede
usar de manera convencional para describir la “anisotropia SH” de un medio
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donde VSHT/2 es la velocidad de la onda SH que es perpendicular al eje de
simetria, y B, es la velocidad de la onda S que es paralela al eje de simetria. Se
puede usar para calcular el normal moveout de los arribos de la onda SH y
relacionarla con su grupo y fase de angulos (Thomsen, 1986).

Co6 — Caa

1
2Cus (1e)

y =
Estos parametros son una combinacion de los moédulos elasticos, son
adimensionales y se reducen a cero en presencia de un medio is6tropo.

3.4 Tipos de anisotropia

a) Isotropia en un plano de simetria (TI)

La isotropia transversal es el tipo mas simple de anisotropia. En este caso
las propiedades elasticas difieren en una direccion y son las mismas en las otras
dos direcciones ortogonales (Thomsen, 1986). La isotropia transversal puede ser
vertical o anisotropia polar (VTI) u horizontal o anisotropia azimutal (HTI)
dependiendo de si las caracteristicas fisicas que causan la anisotropia aparecen
en el plano vertical u horizontal, respectivamente.

Anisotropia polar: Sus propiedades no varian con respecto al azimut pero si
varian con respecto al angulo polar. También es llama isotropia transversal vertical
(VTI). Este tipo de anisotropia esta asociada en la mayoria de los casos con lutitas
(que aparentemente no presentan estratificacion interna y producen isotropia
transversal), capas horizontales de menor escala y fracturas verticales en una
formacién (MacBeth y Lynn, 2000). Para rocas con isotropia transversal vertical, el
eje de simetria es vertical y perpendicular al plano de las capas, asi que las ondas
gue se propagan paralelas al plano de la capa tienen mayor velocidad que las que
se propagan verticalmente.

La velocidad y la anisotropia en lutitas incrementan con la compactacion y
la profundidad. Kaarsberg (1959) observo que el grado de la velocidad anisotropa
incrementa con la profundidad del soterramiento, esto se lo atribuye al incremento
de la alineacién de los minerales como resultado del aumento del médulo de bulk.

El tensor elastico de sistema VTI viene dado por (MacBeth y Lynn, 2000) :

55



Capitulo 3

Anisotropia
: ik ; P C11C12€130 0 0
Eje veltlclal de simetria / €11 Ci30 0 0 \
B C330 0 0
l ¢= C4_40 0 |
i Caq 0 /
C66
1
Donde Cos = 2 (C11 — C12)

by
a

Figura 3.3 Medio VTI, el eje de simetria es vertical y perpendicular al plano de las capas. Tensor
elastico que caracteriza este tipo de medio (Modificado de Cabello, 2007).

Anisotropia azimutal: Consiste en la variacién de una o mas propiedades de
un material homogéneo con respecto al azimut. También es llamado isotropia
transversal horizontal (HTI). Este tipo de anisotropia presenta el eje horizontal y
perpendicular a la orientacion de las fracturas. El tensor eléstico de sistema HTI
viene dado por (MacBeth y Lynn, 2000):

C33C13C;30 0 0

Ci1C2,0 0 0

Eje horizontal _ C110 00
de simetria ¢= Ceg0 0
L3 Css O

X, Cay

1
Donde C66 = E (Cll - ClZ)

Figura 3.4 Medio HTI, el eje de simetria es horizontal y perpendicular al plano de fracturas.
Tensor que caracteriza el medio HTI (Modificado de Cabello, 2007).

El principal efecto de la isotropia transversal es la distorsion del frente de
onda y un moveout no hiperbdlico. Estos efectos son pronunciados para la
propagacion a altos angulos con respecto a la vertical e incluso podria ser un
problema para el procesamiento en el modo convertido de ondas SV. En el mas
simple de los casos de isotropia transversal, las ondas SH no se encuentran
afectadas. Para un sélido anisétropo no es correcto referirse estrictamente a
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ondas P o S, debido a que la energia sismica se propaga con ambas
caracteristicas (Cabello, 2007).

Existen zonas donde la geologia es afectada por ciertos eventos, los cuales
por ejemplo generan plegamientos, lo que da como resultado que el eje de
simetria se encuentre inclinado que puede llegar a medir mas de 45° (anisotropia
TTI). En general, en el caso de los medios anisétropos el tensor de elasticidad
dependera de la orientacion de los modelos TI.

La siguiente figura 3.5 muestra un sistema de coordenadas x, y, z, y X, Y,
Z asociado con los estratos paralelos que corresponden al medio TI. La relacién
espacial del medio en relacion al sistema de coordenadas X, Yy, z, se define por el
angulo 6 entre los planos x, y, y X, y’, es decir, la inclinacion. La relacion entre el
estrés y los tensores de deformacién del sistema X, y, z, son los mismos que en un
medio VTI. Para determinar los principios de propagacion de una onda en el
sistema de coordenadas X, Y, z, se debe de hacer uso de la matriz de cosenos de
los angulos entre x, y, z, y X, ¥, Z (los angulos se deben medir en la direccion a
las agujas del reloj).

71 = cos(x,x") = cos @

12 = cos(x,y’) =0

g T3 = cos(x,z') = cos(90° + 6) = —sin b
11 = cos(y,x') =0
Ty =cosy,y) =1
Ty3 = cos(y,z') =0

r33 = cos(z,x") = cos(270° + 0) = sin 6

135 = cos(z,y") =0

r33 = cos(z,z') = cos @

Figura 3.5 Descripcion de un modelo TTI y la matriz de los cosenos.

La isotropia transversal produce que las ecuaciones que describen este
fendbmeno sean simplificadas considerablemente, estableciendo algunas
conclusiones basicas, tales como las siguientes:
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e Las medidas de anisotropia (contrastes entre la velocidad horizontal y la
velocidad vertical) no son relevantes para problemas de propagaciones
verticales de la onda P.

e La medida mas critica de anisotropia (denotada por d) no involucra la
velocidad horizontal.

e Eluso de larelacién de Poisson, en la determinacion de las velocidades
verticales de onda P y S, puede estimar los esfuerzos horizontales
(Thomsen, 1986).

b) Anisotropia de Thomsen o Anisotropia débil

Thomsen (1986) al reunir varios campos medidos con isotropia transversal
concluyé que en la mayoria de los casos la anisotropia es débil (el radio es
cercano a uno), debido a que los pardmetros tienen valores menores 0.2 aun
cuando los materiales que lo constituyen son altamente anisétropos.

c) Anisotropia eliptica

Cuando se estd en presencia de un medio anisétropo y la onda al
propagarse contiene un frente de onda eliptico, se habla de un medio con
anisotropia eliptica. Este tipo de medio se puede observar cerca de los ejes de
simetria cuando se esta en presencia de un medio Tl. Esta propiedad es usada
por Muir (1990) y Dellinger et al (1993) para aproximar el frente de onda Py SV a
una elipse.

Para que el frente de onda represente una elipse, los parametros de
Thomsen ¢ y & tienen que ser equivalentes (¢=6) para pequefios valores de 0
(Figura 3.6).

Figura 3.6 a) la figura muestra un frente de onda eliptico (6 = €) b) la figura indica un
frente de onda anisoétropo real (6 = —¢) . (Modificado de Thomsen. 1986)
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Los rayos juegan un papel fundamental en diversas ramas de la fisica. Por
esta razon, no sorprende que existan diferentes enfoques que los pueden definir y
para derivar los sistemas de trazado de rayos. El enfoque mas general para
derivar los sistemas de trazado de rayos sismicos se basa en la solucién de alta
frecuenta asintotica de la ecuacion de elastodinamica.

El sistema de trazado de rayos es el mismo para todas las ondas que se
propagan en un medio anisétropo-heterogéneo. En la teoria de rayos para un
medio anisotropo-heterogéneo, un papel muy importante es desempefiado por los
eigenvalores de la matriz Ty = p;pjcij/p, donde c;j, son los parametros

elasticos, p la densidad y p; las componentes del vector de lentitud. Los
eigenvalores de la matriz T, pueden escribirse de una forma simple solo para

casos de un medio isétropo y en algunos casos simples de anisotropia (por
ejemplo, un medio is6tropo transversal). Para la mayoria de los medios
anisétropos, las expresiones analiticas para los eigenvalores son muy
complicadas. Un rayo sismico es descrito por un sistema de ecuaciones
diferenciales ordinarias de primer orden que pueden ser resueltas por
procedimientos como el método de Runge-Kutta o el método Hamming. En
situaciones simples cuando las expresiones analiticas para los eigenvalores de la
matriz I, son conocidas, el sistema se reduce a los casos estudiados
previamente. Un sistema similar de ecuaciones diferenciales ordinarias para un
rayo sismico en un medio isotropico no homogéneo ha sido conocido durante
algun tiempo y ha ayudado en el estudio de gran variedad de problemas
relacionados con la cinematica de las ondas sismicas en un medio isotropico no
homogéneo.

La propagacion de ondas elésticas en un medio no-homogéneo anisétropo
ha sido investigada. La ecuacion de movimiento en un plano cartesiano puede
estar escrita de la siguiente forma:

2 aUk) a%u
—(ciin1=—%) = p— 2
ax; (CU"Z ax; Pae (2)

Donde t es el tiempo, p es la densidad, U; son las componentes del vector
de desplazamiento U, c;;; son los parametros elasticos. Los parametros elasticos
¢ijk1, la densidad p y sus derivadas son funciones continuas de las coordenadas.

Se espera tener la solucion de la ecuacion de movimiento (2) la cual no es
analitica a lo largo de ciertas superficies en movimiento. Estas superficies son
llamadas frentes de onda. Supdngase que un frente de onda esta descrito por la
ecuacion:
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t =1(x;) (3)

Sabemos que en este caso es conveniente buscar la solucién en forma de
una serie de rayos.

(0]

U8 = ) UG fa(t = 70x0) @

n=0

Donde las funciones f, (9) satisface la relacion

dfn+r (9)/d9 = f(9) (5)

Las series de rayos incluyen las soluciones que son discontinuos en el
frente de onda. Esto es a partir de la ecuacion 5 que el orden de la discontinuidad
de la funcion f,,,; en un frente de onda (en t = 7) €s uno menos que f,.

Si la ecuacion 4 es sustituida en la ecuacion 2 y los coeficientes de las
funciones f,,(t — 7) en el lado izquierdo y derecho de la ecuacion se obtienen un
sistema de ecuaciones

NU®™) —mMU™D + L(U2) =0 (6)

Paran=0, 1, 2,...,con U"Y = U2 = 0. Los operadores vectoriales N, M y
L son dadas por la formula

M) =P g
n)
oU, .0 )
M;(U™) = piagj x, +p l_axl- (paijklplUk ),> 7

)
.0 oU,
LJ(U(n)) =p 1a_xi<paijkl _(')xl >,

Donde

0T
D = DiP1@ijko Gijiw = Cijia/ P Pi = ax; @
l

El sistema de ecuaciones en la ecuacion 6 es el sistema basico de
ecuaciones de la teoria de rayos para un medio anisétropo-heterogéneo. Este
sistema puede ser usado, cuando se saben las condiciones iniciales, para
determinar t(x;) y U™ (x;) (n = 0,1,2, ...).
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Antes de resolver la ecuacion 6 notemos algunas propiedades de la matriz
;. Sus eigenvalores se pueden determinar como raices de las ecuaciones

caracteristicas
Det(Tjx — G&j) = 0 (9a)
Esta ecuacion puede ser reescrita en la siguiente forma:
G} —PG>+QG—-R=0 (9b)

Donde los valores de P, Q y R son las invariantes de una matriz simétrica
[k Esto es evidente en la ecuacion 9b que la matriz T}, tiene tres eigenvalores y

designaremos G,, G, y G3. Se sabe que la matriz T, es definida positiva. Por lo
tanto, los eigenvalores de I, son siempre reales y positivos. Los eigenvalores de
G (pi, x;) son funciones homogéneas de segundo orden en p;. Usando el teorema
de Euler son obtenidas las siguientes ecuaciones:

9Gm

Pid, = 2G, (m=123) (10)

Un eigenvector g™ corresponde a cada eigenvalores de G,, de la matriz
[jx. La matriz T}, tiene tres eigenvectores g, g@ y g, correspondientes a los

tres eigenvalores de G;, G, y G, respectivamente. Los eigenvectores de g™
pueden ser tomados como vectores unitarios. Si G, # G, # G; que se pueden
determinar de:

(T = Gmi) g™ = 0 (11)

En el peor de los casos en que dos eigenvalores sean idénticos, la direccion
de los eigenvalores correspondientes no puede ser determinada desde 11, solo el
plano en el que se sitian puede ser determinado.

3.5.1 Calculo de rayos y frentes de onda

La ecuacion 6 da N(U®) = 0 para n=0, es decir:
0
(T = 8)U” = 0 (12)

La ecuacién 12 representa un sistema de tres ecuaciones algebraicas Ul(o),
UZ(O) y Ugfo). En comparacion con la ecuacion 9a se ve facilmente que el sistema de
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la ecuacion 12 tiene una solucién no trivial solo en el caso de que cualquiera de
los eigenvalores de la matriz I}, (G,, G, 0 G3) sea igual a uno. Si G, # G, # G3, la
ecuacion 12 tiene una solucién no trivial in tres casos: (a) G,(p;,x;) =1 (G, #
1,63 #1),(b) Ga(pi,x;) =1(Gy # 1,G3 # 1) y (¢) G3(pi, x) = 1 (G, # 1,6, # 1).

Cada una de las ecuaciones mencionadas anteriormente

Gm = (D1, D2, P3, X1, X2,%3) = 1 (13)

Es una ecuacion derivada parcial no lineal para t(x;) que describe la
propagacion de un frente de onda. Asi, en un medio heterogéneo -anisétropo (si
a;ji; Y sus derivadas son continuas) tres frentes de onda se pueden propagar
independientemente. Uno de ellos corresponde a la llamada onda casi
compresional, los otros dos frentes de onda a dos ondas casi cortantes (que son
generalmente independientes entre si). En el caso generado de dos eigenvalores
iguales (es decir, G, = G3) habra solo dos frentes de onda independientes.

Si también se utiliza la ecuacion 10, las ecuaciones de caracteristicas
correspondientes a la derivada parcial G,,(p;, x;) = 1pueden estar escritas como:
10G,, dp; 140G,

ax, = (i=123) 14
dt  20dp; ' dr 2 0x;’ PE A (14)

La dificultad basica en el uso de la ecuacién 14, en medios anisétropos se
encuentra en el hecho de que las expresiones analiticas para G, son muy
complicadas (la solucion de la ecuacién 9b). Por lo tanto, es posible utilizar el
sistema de la ecuacion 14 sin reordenamientos adicionales solo en las situaciones
mas simples cuando la ecuacion 10 se puede reescribir en una forma factorizada
(por ejemplo, como un producto lineal y un factor cuadratico).

Por ejemplo, para la propagacion de una onda compresional en un medio
isotropo-heterogéneo (G; = a?p;p; = 1), el sistema conocido de ecuaciones
diferenciales ordinarias es obtenido por la ecuacién 14:

dx; dp; 10«
dr S PY ar T T o

Sin embargo, en la ecuacion 14, la expresion analitica para los eigenvalores
no necesita ser conocida explicitamente, solo sus derivadas parciales. Las
expresiones analiticas para esas derivadas parciales pueden ser escritas sin
dificultad, usando las ecuaciones 9a o 9b y el teorema en funciones implicitas.
Obtenemos:
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aG,, I‘
hi(pj, %) = Dj/D,
[ i (15a)
ac;m_H( )= Wi y /D
axi - p],x] B axi Ik 'J
Donde
Dyy = (Tyy — D (Ta3 — 1) — [y3%,
Dy, = (Iy — D33 — 1) — 5%,
D33 = (I — DT — 1) — I1122,
Dy; = Dpy = Tyalos — T1p(T3s — 1), } (15b)

D3 = D31 = I3l — F13(F22 - 1),
D;3 = D3y = I50h3 — F23(F11 - 1):
D= tTDjk = D11 + D22 + D33

J

Al derivar la ecuaciéon 15 se ha tenido en cuenta que G,,(p;, x;) = 1. Las
derivadas parciales de Tj, que estan en la ecuacion 15 determinan facilmente a

partir de la relacion de la ecuacion 8 para T,

Ol 0ayji )
(’)_xi = ox; PiDs,
o _
W (aijkl + aijkz)PzJ

(15¢)

Usando la ecuacion (15 a), (15b) y (15 c), el sistema de la ecuacion (14)
puede estar reescrita como:
dx;
d_rl = aijuP1 Dj /D,
% 1 aal]kl

(16)

(i=1,2,3)

Las ecuaciones 16 son el sistema final de las ecuaciones diferenciales
ordinarias para caracteristicas de la ecuacion 13 diferencial parcial no lineal. Estas
ecuaciones son para rayos sismicos en medios anisétropos. Cuando usamos las
ecuaciones 16 no es necesario saber las expresiones analiticas para los
eigenvalores G,,.
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Con el fin de resolver las ecuaciones 16, hay que conocer seis condiciones
gue determinan las coordenadas del punto en el rayo en el tiempo inicial T =t, y
también las componentes del vector de lentitud en ese punto

Parat =t

x; = (x)o,pi = (o (17a)
Los valores iniciales (x;), y (p;)o deben satisfacer la relacion

Gm = ((x)o, (p1)o) =1 (17b)

Si las condiciones iniciales 17a, satisfacen la ecuacion 17b, las ecuaciones
diferenciales 16 para un rayo sismico pueden ser resueltas por técnicas numeéricas
estandar (método Runge-Kutta o Hamming). Asi, la construccion de un rayo no
presenta alguna dificultad. Como solucion de las ecuaciones 16 nosotros
obtenemos un rayo, especificado por las condiciones iniciales de la ecuacién 17ay
17b, en la forma paramétrica x; = x,(1), x, = x,(1), x3 = x3(7) . El parametro a
lo largo del rayo es 7 (t = t, donde t es el tiempo). Los valores de x; yp; a lo largo
del rayo pueden satisfacer la ecuacion G,,(p;, x;) = 1 en algun tiempo t.

Si las ecuaciones 16 son bastante similares para los tres tipos de onda
quienes se propagan en un medio anisétropo (el casi compresional y los dos de
onda cortante), el tipo de onda cuyo rayo se calcular4 debe de ser especificado
mediante condiciones iniciales (ecuacion 17b).

El sistema de ecuaciones (16) para el rayo sismico no puede ser usado si el
eigenvalor correspondiente a la onda cuyo rayo sera determinado es igual a uno
de los otros eigenvalores (en el caso D=0). Esta restriccion aplica a ambos cuando
dos eigenvalores son idénticamente iguales (como en el caso de las ondas de
corte en los medios isotrépicos) y en el caso cuando dos eigenvalores son iguales
a otros solo en ciertas direcciones (para algunos p;). Estas posibilidades pueden
ocurrir en el caso de ondas cuasi-cortantes. El sistema (16) es universal para las
ondas cuasi-compresionales,

Las condiciones iniciales (17a) y (17b) especialmente (17b), tienen un papel
muy importante en el calculo de rayos. La condicion (17b) determina el tipo de
onda la cual esté por ser calculada. A manera de cumplir la condicién (17b) es atil
tomar (x;), y (N;), como las condiciones iniciales, donde (N;), son los cosenos
directores de la normal al frente de ondas en el punto (x;),. Desde los (x;), ¥
(N;), conocidos, las tres velocidades normales Vi, V,, V;(correspondiente a las
ondas cuasi —compresionales y cuasi-cortantes) pueden ser determinadas por
métodos ya conocidos. Sabiendo estos valores, las condiciones iniciales (17a) que
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satisfacen a (17b) son facilmente determinadas, usando la relacion p; = N;/V,
donde V es la velocidad.

Tengamos en cuenta los cosenos directores (N;)y(i = 1,2,3) que pueden
ser descritos por dos parametros, por ejemplo, los dos angulos de salida. Asi esos
parametros seran denotados por q; Yy g, respectivamente, y son llamados
parametros de rayo. Si es dado (x;),, entonces cada rayo es determinado por dos
parametros q, Y q,.

La velocidad normal V es obtenida de la relacion V = (pipi)_% y los cosenos
directores de la normal para el frente de onda N; por medio de la formula N; = Vp;,.
Si el angulo entre la direccion del rayo y la normal al frente de onda es denotada
por v, obtenemos la relacion cosv =V /v de la relacion p;v; =1. Para la
construccion de un frente de onda es necesario determinar una serie de rayos que
se caracterizan por diferentes parametros de rayo. Asi, los frentes de onda se
obtendran mediante la conexién de los puntos que se encuentran en los rayos a
un tiempo t. La posibilidad de la construccion teorica del tiempo de viaje a lo largo
de varios perfiles es evidente.

Hay que destacar que el sistema de ecuaciones 16 permite el célculo de
rayos y las curvas de distancia-tiempo en un medio anisotropo arbitrario (descrita
por 21 parametros elasticos), en tres coordenadas. Puesto que las leyes de
reflexion y refraccibn en medios anisotropos son conocidas, la existencia de
interfaces en este medio no debe causar dificultades en su calculo.
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4.1 Conceptos basicos para una adquisicion sismica

Para la elaboracion de un disefio de adquisicidbn sismica que nos permita
tener una imagen con la correcta geometria y disposicion de los estratos en el
subsuelo, se debe tener en cuenta cierta cantidad de parametros y variables las
cuales se detallaran brevemente. En principio es importante definir el tipo de
disefio que se desea establecer en la zona de estudio, existen varios tipos de
arreglos que se ajustan a las necesidades y caracteristicas del area de estudio,
entre ellos tenemos el diagonal, radial, pared de bloques, hexagonal, zigzag y
ortogonal.

Hay muchos parametros que son importantes al momento de elaborar un
disefio de adquisicion sismica, pero la profundidad del horizonte objetivo es el de
mayor influencia, y directamente a este estan relacionados los parametros mas
significativos del levantamiento como: rango de off-sets (distancias fuente-
receptor), tipo y tamafno de fuente, intervalo de muestreo (simple rate), filtros,
gedfonos y cobertura del area de estudio. Los pardmetros de resolucién para
obtener la imagen del objetivo, estan también dentro de los factores a considerar
al inicio de un proyecto sismico.

La geometria sismica 3-D comprende una cantidad de términos de suma
importancia para comprender los fundamentos de la planificacion y del disefio de
adquisicion.

Un estudio de adquisicion sismico debe ser disefiado pensado en la
principal zona de interés prospectiva (objetivo geoldgico principal), esto va a
determinar la gestion econdémica, afectando la selecciéon de parametros para el
estudio 3-D. Asi mismo la cobertura, tamafio de bines y rango de offsets estan
relacionados con el objetivo principal. La direccion de los principales rasgos
geoldgicos, tales como fallas o canales, pueden influenciar en la direccién de las
lineas fuentes y receptoras (Cordsen, et al, 2000).
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A continuacion se definen los términos usados en la adquisicion sismica
(figura4d.l):

Direccion cross-line: linea ortogonal a las lineas receptoras.
Direccion in-line: lineas paralelas a las lineas receptoras

Linea fuentes es la linea ubicada en superficie, generalmente perpendicular
a las lineas receptoras, en la que se encuentran puntos de disparos.

Intervalo de fuente: es la distancia minima que existe entre puntos
consecutivos de tiro. Esta distancia esta relacionada con el objetivo del estudio y
la resolucion deseada. (Cordsen, et al, 2000).

Lineas receptoras: linea a lo largo de la cual se tienden los gedfonos a
intervalos regulares (intervalo de receptores o RI) (Cordsen, et al, 2000).

Intervalo de receptores: es la distancia que existe entre un grupo de
receptores, relacionado directamente con el aliasing espacial. Se considera que
mientras menor sea el intervalo entre las estaciones receptoras mayor sera la
resolucién espacial, puesto que la frecuencia maxima adquirida sera mayor.
(Sheriff., 2002).

Box: Este nombre se aplica para areas limitadas por dos lineas fuentes
adyacentes y dos lineas receptoras adyacentes. El box normalmente representa el
area mas pequefia de un estudio 3D que contiene las estadisticas del estudio
completo. (Cordsen, et al, 2000).

Patch: es el rectangulo de receptores que estan encendidos al momento de
un disparo (spread) sobre varias lineas receptoras. Varias fuentes pueden tener el
mismo patch. El patch se mueve alrededor del estudio 3D para diferentes puntos
de tiro.

Template: Es la coleccibn de estaciones receptoras activas mas las
estaciones fuentes asociadas.

Template = Patch + Fuentes asociadas

Swath: Es el ancho del &area sobre el cual las fuentes estdn siendo
disparadas segun la configuracion de un template y sin avance cross-line del
patch, a menudo con muchos avances in-line. Al final de un swath hay un avance
cross-line para iniciar con el siguiente swath.
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Figura 4.1 Términos para un estudio sismico (Planning Land 3-D Seismic Surveys, Andreas

Cordsen, Mike Galbraith, and John Peirce Edited by Bob A. Hardage Series Editor: Stephen
J. Hill Geophysical Developments)

Bin: Es un area usada para agrupar los puntos medios que caen dentro de
esta zona. Se puede determinar usualmente por:

Bin = (31/,)x (R1/,)
Doénde:
S| = Intervalo entre fuentes,

RI = Intervalo entre receptores

Todos los puntos medios que caen dentro de esta area (bin), se supone que
corresponde al mismo punto medio comun, representado por el punto que cae en
el centro de este bin. En otras palabras, todas las trazas que estan dentro del

mismo bin seran apiladas en el CMP (Punto Medio Comun).

CMP Bin: un grupo de trazas que comparten el mismo punto medio (CMP
bin).
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Super bin: Un super bin (macro bin, maxi bin), es un &rea lo suficientemente
grande para incorporar un numero suficiente de trazas con el fin de tener una
buena representacion de offsets para la determinacién de las velocidades. No
deberia ser tan grande como para variar la geologia dentro de estos limites. No
hay un tamafo particular que pueda ser establecido, pero una opcidon comun es
(3x3) bins.

Midpoint: Es el punto localizado exactamente en la mitad entre la fuente y
un receptor.

CDP: son las iniciales de punto medio en profundidad, se utiliza para
obtener informacion redundante de la zona, de tal modo que permita mejorar la
relacion sefal-ruido en el procesamiento de los datos. (Sheriff, R. 2002).

Fold (cobertura): La cobertura es el nimero de trazas que se apilan dentro
de un bin de CMP. Una buena cobertura persigue como fin una buena relacion
sefal-ruido. Aunque normalmente se asigna un numero promedio de cobertura
para cualquier estudio, la cobertura varia de bin a bin y para offset diferentes.

Relacion sefal ruido: es la tasa de energia de la sefial sobre el ruido,
usualmente abreviada S/N y es directamente proporcional a los lados del bin. De
esa manera, un incremento en la seleccion del tamafio del bin, tendra un efecto
inmediato en la cobertura y por ende en la relacion S/N.

Densidad de disparo: es la relacién que existe entre el nimero de tiros por
unidad de &area. La densidad de tiros (puntos fuentes/km?), junto con el nimero de
canales (NC) y el tamafio del bin de CMP determinaran completamente la
cobertura.

=" A Time
o ; :')_ e Taper
e - . o/ = 7 A X
- B T e - S " pw . 5 _.\
P e L G S CE e e R R 2L .{_(. . on Migration
T E T HT o S T g
.-'..._-:f-;.-:.—._.—..;.—..;-?.\;.:._._—.:—. .—:'./.'_’._.' Apron

Figura 4.2 Términos para un estudio sismico 3-D (Planning Land 3-D Seismic Surveys,
Andreas Cordsen, Mike Galbraith, and John Peirce Edited by Bob A. Hardage Series Editor:

Stephen J. Hill Geophysical Developments) 69
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Offset minimo més largo: se

Receiver Lines define como la hipotenusa entre el

e~ Ieyl™ Ty~ g TIggT Iy — e ; A H
v X VOV VLV OV g V tro mas lejano y el par de
L I S L S L L i receptores dentro del rectangulo

formado por el tiro adyacente y las
lineas de receptores. Esta distancia
esta directamente influenciada por
el objetivo somero del levantamiento
sismico, generalmente la distancia
minima (X,,;,) debe ser 1 o 1.2
veces menor a la profundidad del
horizonte menos profundo. Se
puede describir como la hipotenusa
del box, (en un levantamiento
e % sismico ortogonal 3D). La eleccion
de dicha distancia también va a
Figura 4.3 Definicion de X,,;,, (Planning Land 3-D  determinar el muestreo que se
Seismi.c Surveys, AnQreas Qordsen, Mike tenga sobre la sismica a adquirir, ya
Galbraith, and John Peirce Edited by Bob A. .
Hardage Series Editor: Stephen J. Hill que si un marcador poco profundo
Geophysical Developments) no es muestreado adecuadamente
(debido al mute demasiado
forzado), la interpretacion del grupo de datos 3D estara adversamente afectada.
(Cordsen, et al, 2000).

Offset maximo: se refiriere a la distancia mas larga entre par de fuente
receptor, siendo aproximadamente igual o mayor a la distancia del objetivo mas
profundo de la adquisicién. Otro factor que interviene en este parametro, es que
debe ser lo suficientemente corto para evitar las deformaciones ocasionadas por la
correccién Normal Move Out (stretch) que afecta la forma de la onda y reflexiones
de angulo critico en el reflector profundo. (Cordsen, et al, 2000).

Azimut: se refiere al dngulo que forma cada par de fuente-receptor con
respecto a la normal o norte franco del proyecto, este se mide desde el centro del
bin.

Resolucion vertical: es la minima separacion vertical que puede lograr un
estudio sismico, expresado ya sea en términos de tiempo de viaje o de
profundidad. Una ecuacion practica para establecer la resolucion vertical R; es:

R, =04 V/fmax
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Donde:
V = velocidad de intervalo
fmax= €S la frecuencia maxima en el objetivo

Resolucién lateral: la resolucion lateral, de forma analoga a la resolucion
vertical, corresponde al grado de apreciacion de la menor distancia posible entre
dos puntos, ubicados en un plano horizontal, que se puede lograr en las secciones
sismicas. (Sheriff. 2002). La resolucién lateral define el
posible tamafio del bin. Antes de la migracién, hay dos
difracciones que no son resueltas si estdn mas cerca que
el primer diametro de la zona de Fresnel. ComuUnmente
este diametro paseé una magnitud de 500m o mas y
significa el apilamiento del CMP, las fallas cercanas y
espaciadas pueden ser descartadas. Después de la
migracion la resolucion lateral depende de la frecuencia
maéaxima que es reflejada desde la zona de interés.

Zona de Fresnel: es el area que es iluminada por el
frente de onda, que se expande a medida que profundiza,
de manera que la reflexion no es puntual. Esencialmente el
frente de onda de la fuente se expande conforme se
propaga la profundidad iluminando un area circular con
incidencia vertical, en un contexto sismico esta es la
superficie reflectante que contribuye a la reflexiéon. Cuando

Figura 4.4 Zona de

fresnel para la o )
propagacion de un frente ~ S€ habla de incidencia normal del tren de onda, la zona de
de onda. Fresnel se puede resumir por la siguiente ecuacion (Sheriff,
R. 2002).
22 1/2
X =22z +%

La zona de Fresnel depende de la frecuencia de la sefial y la velocidad con
respecto a la profundidad Z.
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4.2 Planeacion de una adquisicion sismica

El disefio de una adquisicion sismica depende de diferentes parametros de
entrada y algunas restricciones. El trazado de las lineas de las fuentes y los
receptores se debe hacer con la mirada puesta en los resultados esperados.
Calcularemos algunos parametros que constituyen los factores clave para
determinar un disefio de adquisicion.

El primer paso para diseflar una geometria de adquisicion sismica es
establecer cudl es el objetivo de estudio, que seguramente se podra iluminar con
varias geometrias alternativas. De todas las geometrias posibles se escoge
aguella que permita tener:

e Cobertura del subsuelo uniforme y adecuado.
e Distribucion uniforme de las distancias fuente-receptor de las trazas
contribuyentes a cada bin.

e Distribucion azimutal uniforme de las trazas contribuyentes a cada
bin.

En este estudio realizaremos una geometria ortogonal (donde las lineas
receptoras son perpendiculares a las lineas de tiro).

> in=line N
O & & & 6 & ¢ 6 6 0 & 606 & 60 ¢ ¢ 6 @
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Figura 4.5 Disefo de adquisicién con una geometria ortogonal

El levantamiento sismico se va a realizar en un area de 12 km x 3 km. En
el cual tomaremos en cuenta los siguientes parametros teéricos calculados.
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4.3 Definicion de horizontes

La capa superficial es un factor importante en la determinacion de offsets.
Es de baja velocidad debido a los procesos de erosion e intemperismo. Puede ser
muy compleja y estar compuesta por varias capas de distintas velocidades. Para
propoésitos de disefio en principio se deben considerar tres horizontes:

e El horizonte mas somero.
e El horizonte que se desea iluminar.
e El horizonte mas profundo

. 3

Surface layer

| Deep Horizol

Figura 4.7 Definicién de horizontes

La velocidad y la pendiente maxima de cada capa son parametros iniciales
gue se pueden tomar de forma aproximada de informacién de pozos existentes o
datos sismicos previos. Si no se dispone de estos se puede recurrir a pruebas
iniciales en el terreno, experiencia acumulada o teorias geolégicas del area.

Los datos de la capa superficial se pueden determinar con un sondeo de
refraccion. La velocidad de esta capa puede ser tan baja como 600 m/s.

El horizonte somero es importante en las etapas de procesamiento e
interpretacion. Generalmente se usa como referencia y debe quedar bien
iluminado por el levantamiento. Una estimacién aproximada de la profundidad de
este horizonte se puede realizar con la formula tiempo — distancia:
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Zgp = 0.5t x Vg
t = tiempo doble
Vsh = velocidad promedio de la capa

Con la profundidad al primer horizonte se puede establecer una condicion
para el offset al primer receptor.

Hnear < Zsh

Otros factores que se deben tomar en cuenta son el ruido de la fuente y la
velocidad de la capa superficial. La influencia de estos factores se determina con
pruebas de ruido en el campo.

El intervalo entre fuentes determina el porcentaje de apilamiento en el
horizonte. En la practica se acostumbra que el offset mas lejano sea igual a la
profundidad del horizonte. El offset cercano se toma tan pequefio como el ruido de
la fuente lo permita, para tener una buena aproximacion al offset cero.

El horizonte objetivo es el horizonte de mayor interés para el levantamiento.
Se requiere conocer tiempo y velocidad promedio aproximadas, para hacer una
primera estimacion de la profundidad a la capa. También es conveniente conocer
detalles de la geologia, espesor, reflectividad, etc. para estimar el rango de
frecuencias requerido para iluminar la superficie.

Para poder distinguir la cima y la base de la capa se requiere tener un
espesor de al menos un cuarto de la longitud de onda. También es importante
hacer una estimacion inicial de cuales frecuencias se propagaran a determinada
profundidad, debido a la atenuacion dependiente de la frecuencia. En buenas
condiciones, a 2 segundos, la frecuencia mas alta podria ser 75 Hz. También es
importante estimar la pendiente maxima del horizonte objetivo.

El horizonte profundo es, mas profundo que la capa obijetivo, es importante
en la etapa de interpretacion. En ocasiones es dificil definirlo, pero en el disefio es
conveniente incluirlo como la profundidad maxima a la que se espera obtener
buena informacion. Se requiere el tiempo y la velocidad promedio para calcular la
profundidad estimada. Este también tendra influencia en la longitud de registro, la
potencia de la fuente, los filtros instrumentales y el offset maximo.

Un modelo simple que contenga la profundidad y la velocidad promedio a la
capa superficial y los horizontes somero, objetivo y profundo; puede ayudar a
mejorar un levantamiento. Este modelo simple también clarifica los objetivos del
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levantamiento que seran de utilidad en las etapas de procesamiento e
interpretacion.

Calculo del tamafio del bin: Definir el tamafio del bin sera el primer paso en
el disefio de un levantamiento 3D. El muestreo en el subsuelo seré la mitad del
tamarfio del espaciamiento de fuentes y receptores en la superficie.

Si la estructura es compleja, entonces tener una buena cobertura acimutal
es importante. Para el analisis de velocidades, el bin debe contener un buen rango
de offsets.

Disefio de la plantilla (template): A la hora de realizar la optimizacion de los
parametros de adquisicion sismica 3D se suelen disefiar primero las componentes
mas basicas de las geometrias a proponer, hasta llegar a las componentes mas
complejos de dicho arreglo geométrico; es decir, comenzar a disefar los
pardmetros mas pequefios hasta completar a plenitud el disefio buscado, capaz
de cubrir el area a prospectar. Es por ello que los calculos expuestos a
continuacion estan referidos a la unidad fundamental (template). Vale destacar
gue las formulas estan fundamentadas en una geometria de adquisicion ortogonal
de tipo linea recta.

Basado en la simetria de un disefio ortogonal y en los calculos del valor de
offset maximo, se estimo el angulo g del triangulo rectangulo que alli se forma,
pues con este angulo calculado y con la ecuacion se podran iterar distintos
valores de distancia de longitud de lineas receptoras y fuente, tratando de
mantener el valor offset maximo permitido segun el célculo anteriormente
presentado. La ecuacion utilizada fue la siguiente:

LR 12km

of fset maximo = = T km = 6.184 km

cos (tan‘1 %) *2  cos (tan‘1 m) * 2

Doénde:
LR=longitud de las lineas receptoras
LF=longitud de las lineas de fuentes

Intervalos entre receptores y fuentes: Distancia entre grupos de fuentes y
receptores se dedujo del célculo del bin, ya que ésta no es mas que el doble de
uno de los lados del bin (para bines cuadrados).

Para calcular nuestro bin nosotros propusimos un intervalo para las lineas
de fuentes de 100m y para las lineas receptoras de 25 m.
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Bin = (SI/Z)X (RI/Z) - (100m/2)x (25m/2) — 625 m?

Dénde:
S| = Intervalo entre fuentes
RI = Intervalo entre receptores

Numeros de receptores por lineas: Una vez calculada la longitud de las
lineas receptoras y el intervalo entre receptores, se puede saber cuantas
estaciones se pueden tener a lo largo de una linea.

, LR 12 km
N° Recep/linea = —+ 1 =

RI m+1:480+1:481

Dénde:

LR = longitud de las lineas receptoras

RI = intervalo entre receptores

Para el nimero de fuentes por linea nos queda lo siguiente:

i LS 3km
N°Fuentes/linea=—+1=

SI o1km TL=31

Doénde:
LS = longitud de las lineas receptoras
S| = intervalo entre fuentes

Para esta adquisicion con los parametros calculados quedamos en que, las
lineas de fuente se encuentran en las in-line y las lineas receptores en las cross-
line.

Los calculos de los pardmetros fisicos para el disefio de adquisicion sismica
3D planteados son teoricos y fundamentados en la iluminacion del objetivo
geoldgico principal planteado y delimitado a continuacion. Vale destacar que cada
una de las variables requeridas en los calculos para la obtencion de los
pardmetros fisicos del disefio, fueron tomados de los resultados que arrojaron la
metodologia descrita anteriormente.
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4.4 Modelos geoldégicos
Utilizaremos cuatro modelos tedricos, de los cuales uno es isétropo y tres

anisotropos (VTI, HTI y TTI). Los cuatro consisten de dos capas is6tropas y una
anisotropa con los siguientes parametros:

ISOTROP

2000

3500

ANISOTROPIA HTI ANISOTROPIA TTI

3500 T

Figura 4.10 Modelos propuestos para el trazado de rayos.
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Los modelos solo van a variar en la capa de en medio, que sera la capa
anisétropa en los tres modelos anisétropos y la cual serd nuestro objetivo a
analizar con el trazado de rayos. Para esta capa seleccionamos Green River
Shale (figura 4.10) debido a sus pardmetros de anisotropia. No olvidemos que
nuestro modelo es tedrico por lo cual solo utilizaremos horizontes planos.

€=0195 §=-.22

Figura 4.11

Estos modelos también seréd generados con ayuda de NORSAR®
generando su interfaz, horizonte y bloque para un modelo 3-D, qué se explicara en
el siguiente capitulo.
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Aplicacion del Trazado de Rayos

Con todas las caracteristicas mencionadas en el Capitulo 4 (parametros de
adquisicion y modelo geoldgico), realizaremos nuestra aplicacion con ayuda del
softwvare NORSAR®, el cual realiza el trazado de rayos por medio de la
construccion de frentes de onda. A continuacion se explicara brevemente el flujo
de trabajo a seguir (figura 5.3).

Primero delimitaremos nuestra area (x, y, z) para poder construir nuestro
modelo geoldgico, donde generamos nuestras interfaces y horizontes (cabe
mencionar que las capas del modelo son completamente planas) figura 5.1 con
una vista 3-D. A cada uno de nuestros blogues le asignamos su velocidad P y S,
densidad y en el caso de los modelos anisétropos ¢ y &, asi como la orientacién
de nuestros ejes (mddulo: Model Builder). A continuacién se define la geometria
de adquisicion con los parametros calculados anteriormente (la cual podemos
generar en el médulo Common-Shot Survey Generator).

Oesthfim)
50
!

Depinikm)

Figura 5.1 Construccién del modelo (interfaces, horizontes y bloques) 3-D con
NORSAR®.
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Con estos parametros asignados podemos establecer nuestro cédigo de
rayo para poder generar el trazado de rayos, el cual debe de contener nuestro
horizonte objetivo, en este caso el segundo horizonte, seleccionamos nuestra
onda directa P y seleccionamos todas nuestras fuentes y receptores. Para verificar
gue nuestro cédigo esta funcionando correctamente, podemos realizar una prueba
con un solo disparo, y visualizar tanto el frente de onda como los rayos que
seleccionemos, todo esto es generado en el médulo: Common-Shot
Wavefront Tracer (figura 5.2).
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Figura 5.2 a) Frente de onda para un medio isétropo 3-D b) Rayos en un medio isétropo con vista
de los ejes (X, z) ambas figuras para un solo tiro central con NORSAR.

En este caso, como nuestra adquisicion es teorica, podemos tener un gran
namero de fuentes y receptores, es necesario guardar nuestro cédigo de rayo en
la opcién BATCH (mdédulo: Common Wavefront Tracer Batch). Esta opcion nos
permite realizar el estudio con el nimero de procesadores que se tengan
disponibles, y dividiendo todos los disparos en el nimero de trabajos que nos sea
conveniente, ya que este proceso puede llegar a durar varias horas debido al
namero de fuentes - receptores y a la complejidad modelo geologico.

Terminado el proceso anterior, generamos los mapas de iluminacion,
seleccionando nuestro evento, horizonte objetivo y el tipo de onda que se
analizara. Podemos generar los mapas con las propiedades y parametros, que
sean de mayor utilidad (generados y visualizados con el médulo: Illumination Map-
SMA).
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A continuacion explicaremos los diferentes mapas que podemos generar:

e Hit map: este tipo de mapa esta disponible para todos los mapas de
iluminacion a excepcién de los mapas generados en un dominio
CRP. Cuenta el numero de rayos en cada celda.

e Densidad de amplitud: las partes reales e imaginarias de la amplitud
(por reflexion P-P) se resumen en las celdas dadas por la posicion
del evento.

214
area de superficie

Densidad de amplitud =

e Angulo de incidencia: el minimo, méaximo o el promedio del angulo de
incidencia es calculado para todos los eventos en una celda por la
posicion del evento.

Zliv=1 a;

Promedio del angulo de incidencia = N

El angulo de incidencia en grados es el angulo del rayo entrante
medido con respecto a la normal de la superficie del reflector en el
punto de reflexién.

e Cambio de fase: el cambio de fase en grados de la amplitud
compleja del rayo durante la reflexion.

e Apertura: este es valor maximo, minimo o promedio de la distancia
en kilbmetros, proyectado en un plano (X, Y) entre el CMP y el CRP,
para cada celda de la superficie del mapa.

e Tiempo de viaje: es el tiempo en segundos que tarda el rayo en viajar
desde la fuente hasta el receptor. EI minimo, el maximo o el
promedio se calculan para cada celda de la superficie en el mapa.

e Offset: es la distancia en kildmetros entre la fuente y el receptor. El
minimo, el maximo o el promedio se calculan para cada celda de la
superficie en el mapa.

e Modulo de la maxima amplitud: para cada evento, es calculado el

modulo de la amplitud compleja. El maximo modulo para todos los
eventos en una celda del mapa es calculado y almacenado en esta.
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e Distancia CRP para una linea fuente-receptor: la distancia de la
componente horizontal en kildmetros entre el punto de reflexion y la
linea entre la fuente y el receptor.

En el caso del zero-offset, lo anterior es irrelevante.

El minimo, maximo o promedio de la distancia es almacenado para
cada celda en la superficie del mapa.

e Angulo de salida de la fuente: el angulo de salida de la fuente, incide
verticalmente. (Hacia abajo =0 grados, Horizontal =90 grados, Hacia
arriba =180 grados).

El minimo, maximo o promedio de la distancia es almacenado para
cada celda en la superficie del mapa.

e Angulo de incidencia del receptor: el angulo de incidencia del rayo
hacia el receptor, incide verticalmente. (Hacia abajo =0 grados,
Horizontal =90 grados, Hacia arriba = 180 grados).

El minimo, maximo o promedio de la distancia es almacenado para
cada celda en la superficie del mapa.

e Azimut: el valor maximo y minimo del azimut en un rango de 0-360°,
y la diferencia entre el minimo y maximo. Nétese que para la
diferencia habra una anomalia en las celdas con azimuts cruzando la
linea norte.

Estos mapas son el resultado del trazado de rayos, de los cuales algunos
analizaremos y explicaremos mas adelante.

Anteriormente explicamos cémo se realiza el trazado de rayos, en la
siguiente figura 5.3 podemos observar, la secuencia y las caracteristicas basicas
gue se debe aplicar para cada mddulo en NORSAR®,
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Figura 5.3 Flujo de trabajo para realizar un estudio en NORSAR®
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A continuacion analizaremos los resultados obtenidos, en los cuales solo
nos enfocaremos a cuatro tipos de mapas:

Promedio del &ngulo de disparo
Densidad de amplitud

Promedio del &ngulo de incidencia
Tiempo de viaje

PwpndPR

Cada modelo anisétropo sera analizado con referencia al modelo is6tropo y
calculando la diferencia entre estos. Se puede observar que cada mapa tiene la
misma escala, pero en el caso de las diferencias esta varia con respecto a cada
uno. Cabe destacar que por el tipo de adquisicion, en cual tenemos un gran
namero de fuentes y receptores en los cuatro modelos, obtendremos la misma
area de iluminacion por los rayos, pero esto no significa que se deban obtener los
mismos valores.

Aungue se generaron mapas de iluminacion para todas las funciones de
iluminacién con que cuenta NORSAR®, solo se muestran aquellas que se
juzgaron relevantes para los fines de esta tesis.

En las figuras 6.1 a 6.36 se presentan los mapas de iluminacion, que seran
estudiados en este trabajo ya mencionados anteriormente. Cada una de estas
figuras se presenta la composicion de cada modelo anisétropo estudiado (VTI, HTI
y TTI) con el modelo is6tropo. Ademas se hizo una separacion por offset (0-2 km,
2-4 km y 4-6 km). Cada figura contiene tres mapas de iluminacion para un rango
de offset determinado; el que aparece en la parte superior corresponde al modelo
isétropo analizado, el de la parte central corresponde al modelo anisétropo y el de
la parte inferior al de la diferencias entre los dos anteriores.

En la tabla 1 se muestra un resumen de los mapas de iluminacion,
indicando en la figura en la que se encuentran (estas figuras se encuentran al final
del trabajo para poder trabajar mejor con ellas).
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6.1 Promedio del a&ngulo de disparo

MODELO VTI:

Para el modelo VTI estudiaremos las figuras 6.1, 6.4 y 6.7. Se puede
observar que en el offset de 0-2 mantiene una tendencia en la cual los angulos
van a ser mayores con respecto al modelo isétropo. Para el modelo isétropo los
angulos de disparo promedio en la parte central del area de iluminada son del
orden de 9° y en VTI del orden de 11.3°, obteniendo una diferencia del orden de
2°.

En la figura 6.4 con offset de 2-4 se observa que el angulo de disparo
promedio presenta también diferencias entre los modelos. Para el modelo isétropo
los angulos promedio en la parte central del area son del orden de 18° y para el
modelo VTI del orden de 20°, obteniéndose una diferencia de 2° entre los dos
modelos.

En la figura 6.7 con offset de 4-6 se observa que el angulo de disparo
promedio presenta también diferencias entre los modelos. Para el modelo isétropo
los angulos promedio son del orden de 29° y en modelo VTI del orden de 27°,
obteniéndose una diferencia de -2° entre los dos.

Al comparar el comportamiento de los angulos de disparo promedio al
aumentar el offset de 0-2 a 2-4 y 4-6 se observa que para el offset de 0-2 y 2-4 el
angulo de disparo promedio es mayor para el modelo VTI mientras que para el
offset de 4-6 la relacion se invierte. Este resultado se debe a que a medida que
aumenta el offset el rayo tiene una componente de la trayectoria en la direccién
horizontal mayor al viajar por el medio VTI.

En todos los modelos veremos como al ir aumentando el offset se va
perdiendo area de iluminacion, que todos los resultados son promedios y que las
escalas de las diferencias son completamente diferentes en cada modelo y cada
offset (es importante poner atencion en los valores numéricos y no guiarnos con la
escala de colores).

MODELO HTL:

Para el modelo HTI analizaremos las figuras 6.2, 6.5 y 6.8. Para la figura
6.2 con offset de 0-2 se observa que el modelo HTI tiene angulos mayores que el
modelo isétropo. Para el modelo is6tropo los angulos de disparo promedio en la
parte central del area iluminada son del orden de 9°, el modelo HTI tiene un
promedio del angulo de disparo del orden de 11°, obteniéndose una diferencia de
2°.
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En el caso de la figura 6.5 los 4ngulos aumentaran teniendo el modelo
isétropo un promedio del orden de 18° y en el modelo HTI un promedio del orden
de 21°, obteniéndose una diferencia de 3°.

Para el caso del offset de 4-6 figura 6.8 el modelo HTI tiene un promedio en
los &ngulos de disparo mayores a 29° y el modelo is6tropo del orden de 29°,
obteniéndose una diferencia de 5°, en este caso podemos observar que la escala
de colores quedo pequeiia para el caso del modelo HTI, pues se observa que el
mapa de iluminacion no tiene variacion de color indicando que los valores son
todos mayores a 29°.

Al comparar el comportamiento de los angulos de disparo promedio al
aumentar el offset de 0-2 a 2-4 y 4-6 las diferencias entre el modelo isétropo y HTI
van ir aumentando. Este resultado se debe a que a medida que aumenta el offset
el rayo tiene una componente de la trayectoria en direccidon horizontal mayor al
viajar por el medio HTI.

MODELO TTI:

Para el modelo TTI estudiaremos las figuras 6.3, 6.6 y 6.9. Se puede
observar que en el offset de 0-2 figura 6.3 en el modelo isétropo los angulos de
disparo promedio en la parte central del area de iluminada son del orden de 9°y
en TTI del orden de 7°, obteniendo una diferencia del orden de -2°.

En la figura 6.6 con offset de 2-4 se observa que el angulo de disparo
promedio presenta también diferencias entre los modelos. Para el modelo isétropo
los angulos promedio en la parte central del area son del orden de 18° y para el
modelo TTI del orden de 15°, obteniéndose una diferencia de -3° entre los dos
modelos.

En la figura 6.9 con offset de 4-6 se observa que el angulo de disparo
promedio presenta también diferencias entre los modelos. Para el modelo isétropo
los angulos promedio son del orden de 29° y en modelo TTI del orden de 27°,
obteniéndose una diferencia de -2° entre los dos.

Al comparar el comportamiento de los angulos de disparo promedio al
aumentar el offset de 0-2 a 2-4 y 4-6 se observa que la diferencia entre los
angulos aumenta del offset 0-2 al offset 2-4 y al pasar del offset 2-4 al offset 4-6
disminuye. Esto se debe a la inclinacion del eje de anisotropia en el medio TTI.
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Ahora bien, en resumen podemos observar las siguientes diferencias de los
modelos anis6tropos con respecto al modelo isétropo:

Offset 0-2 2-4 4-6
VTI-ISO 11°-9°=2° 20°-18°=2° 27°-29°=-2°
HTI-1ISO 11°-9°=2° 21°-18°=3° >29°-29°=5°
TTI-ISO 7°-9°=-2° 15°-18°=-3° 27°-29°=-2°

Tabla 6.1 Promedio del angulo de disparo.

6.2 Promedio de densidad de amplitud

MODELO VTI:

Para el modelo VTI estudiaremos las figuras 6.10, 6.13 y 6.16. Se puede
observar que en el offset de 0-2 figura 6.10 mantiene una tendencia en la cual los
valores de la densidad de amplitud van a ser mayores con respecto al modelo
isétropo. Para el modelo is6tropo los valores de la densidad de amplitud promedio
en la parte central del area de iluminada son del orden de 19 y en VTI del orden
de 25, obteniendo una diferencia del orden de 5.65.

En la figura 6.13 con offset de 2-4 se observa que los valores de la
densidad de amplitud presentan también diferencias entre los modelos. Para el
modelo isétropo se observan valores del orden de 7 y para el modelo VTI del
orden de 15, obteniéndose una diferencia de 8 entre los dos modelos.

En la figura 6.16 con offset de 4-6 se observa que los valores de la
densidad de amplitud promedio presentan también diferencias entre los modelos.
Para el modelo isétropo los valores son del orden de 28 y en modelo VTI del
orden de 13, obteniéndose una diferencia de -15 entre los dos.

Al comparar el comportamiento de la densidad de amplitud promedio al
aumentar el offset de 0-2 a 2-4 y 4-6 se observa que para el offset de 0-2 y 2-4 el
valor de la densidad de amplitud promedio es mayor para el modelo VTI mientras
gue para el offset de 4-6 la relacion se invierte.
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MODELO HTL:

Para el modelo HTI estudiaremos las figuras 6.11, 6.14 y 6.17. Se puede
observar que en el offset de 0-2 figura 6.11 mantiene una tendencia en la cual los
valores de la densidad de amplitud van a ser menores con respecto al modelo
isétropo. Para el modelo is6tropo los valores de la densidad de amplitud promedio
en la parte central del area de iluminada son del orden de 19 y en HTI del orden
de 3, obteniendo una diferencia del orden de -16.

En la figura 6.14 con offset de 2-4 se observa que los valores de la
densidad de amplitud presentan también diferencias entre los modelos. Para el
modelo isétropo se observan valores del orden de 7 y para el modelo HTI mayores
a 15, obteniéndose una diferencia promedio superior a 8 entre los dos modelos.
Este mapa de diferencias podemos notar que en el area central se encuentran
valores de 15 esto permite inferir que en el modelo HTI los valores de densidad de
amplitud pueden llegar a ser del orden de 22. La escala de colores nuevamente
gueda corta para este modelo.

En la figura 6.17 con offset de 4-6 se observa que los valores de la
densidad de amplitud promedio presentan también diferencias entre los modelos.
Para el modelo isotropo los valores son del orden de 28 y en modelo HTI del
orden de 7, obteniéndose una diferencia de -21 entre los dos.

Al comparar el comportamiento de la densidad de amplitud promedio al
aumentar el offset de 0-2 a 2-4 y 4-6 se observa que para el offset de 0-2 y 4-6 el
valor de la densidad de amplitud promedio es menor para el modelo HTI mientras
que para el offset de 2-4 la relacién se invierte, esto indica que para los offset
intermedios la densidad de amplitud se comporta de manera opuesta a los offset
cortos y largos.

MODELO TTI:

Para el modelo TTI estudiaremos las figuras 6.12, 6.15 y 6.18. Se puede
observar que en el offset de 0-2 figura 6.12 mantiene una tendencia en la cual los
valores de la densidad de amplitud van a ser menores con respecto al modelo
isétropo. Para el modelo isétropo los valores de la densidad de amplitud promedio
en la parte central del area de iluminada son del orden de 19 y en TTI del orden
de 14, obteniendo una diferencia del orden de -5.

En la figura 6.15 con offset de 2-4 se observa que los valores de la
densidad de amplitud presentan también diferencias entre los modelos. Para el
modelo isétropo se observan valores del orden de 7 y para el modelo TTI del
orden de 11, obteniéndose una diferencia de 4 entre los dos modelos.
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En la figura 6.18 con offset de 4-6 se observa que los valores de la
densidad de amplitud promedio presentan también diferencias entre los modelos.
Para el modelo isétropo los valores son del orden de 28 y en modelo TTI del
orden de 3, obteniéndose una diferencia de -25 entre los dos.

Al comparar el comportamiento de la densidad de amplitud promedio al
aumentar el offset de 0-2 a 2-4 y 4-6 se observa que para el offset de 0-2 y 4-6 los
valores de la densidad de amplitud promedio son menores para el modelo TTI
mientras que para el offset de 4-6 la relacion se invierte.

Ahora bien, en resumen podemos observar las siguientes diferencias de los
modelos anisotropos con respecto al modelo is6tropo:

Offset 0-2 2-4 4-6
VTI-ISO 25-19=6 15-7=8 13-28=-15
HTI-1ISO 3-19=-16 15-7=8 7-28=-21
TTI-ISO 14-19=-5 11-7=4 3-28=-25

Tabla 6.2 Densidad de amplitud.

6.3 Promedio del angulo de incidencia

MODELO VTI:

Para el modelo VTI estudiaremos las figuras 6.19, 6.22 y 6.25. Se puede
observar que en el offset de 0-2 figura 6.19 mantiene una tendencia en la cual los
angulos van a ser mayores con respecto al modelo isétropo. Para el modelo
isétropo los angulos de incidencia promedio en la parte central del area de
iluminada son del orden de 12° y en VTl mayores a 12°, los cales no podemos
observar debido a que nuestra escala de colores quedo corta para el modelo,
diferencia que es del orden de 3° se puede inferir que los angulos de incidencia
promedio para el modelo VTI debe estar alrededor de 15°.

En la figura 6.22 con offset de 2-4 se observa que el angulo de incidencia
promedio presenta también diferencias entre los modelos. Para el modelo is6tropo
los angulos promedio en la parte central del area son del orden de 27° y para el
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modelo VTI del orden de 28°, obteniéndose una diferencia un poco superior a 1°
entre los dos modelos.

En la figura 6.25 con offset de 4-6 se observa que el &ngulo de incidencia
promedio presenta también diferencias entre los modelos. Para el modelo is6tropo
los angulos promedio son del orden de 42° y en modelo VTI del orden de 37°,
obteniéndose una diferencia de -5° entre los dos.

Al comparar el comportamiento de los angulos de inciden promedio al
aumentar el offset de 0-2 a 2-4 y 4-6 se observa que para el offset de 0-2 y 2-4 el
angulo de incidencia promedio es mayor para el modelo VTI mientras que para el
offset de 4-6 la relacion se invierte.

MODELO HTL:

Para el modelo HTI estudiaremos las figuras 6.20, 6.23 y 6.26. Se puede
observar que en el offset de 0-2 figura 6.20. Para el modelo isétropo los angulos
de incidencia promedio en la parte central del area de iluminada son del orden de
12° y en HTI mayores a 12°, los cales no podemos observar debido a que nuestra
escala de colores quedo corta para el modelo, sin embargo, si se observa la
diferencia que es del orden de 5°, se puede inferir que los angulos de incidencia
promedio para el modelo HTI deben de estar alrededor de 17°.

En la figura 6.23 con offset de 2-4 se observa que el &ngulo de incidencia
promedio presenta también diferencias entre los modelos. Para el modelo isétropo
los angulos promedio en la parte central del area son del orden de 27° y para el
modelo HTI mayores a 28 °, nuevamente observamos que nuestra escala de
colores quedo corta para el modelo HTI, sin embargo, si se observa la diferencia
que es del orden de 9°, se puede inferir que los angulos de incidencia promedio
para el modelo HTI deben de estar alrededor de 36°.

En la figura 6.26 con offset de 4-6 se observa que el angulo de incidencia
promedio presenta también diferencias entre los modelos. Para el modelo is6tropo
los angulos promedio son del orden de 42° y en modelo HTI mayores a 42°,
nuevamente observamos que nuestra escala de colores quedo corta para el
modelo HTI, si observamos la diferencia que es de 7°, se puede inferir que los
angulos de incidencia promedio para el modelo HTI deben de estar alrededor de
49°,

Al comparar el comportamiento de los angulos de incidencia promedio al
aumentar el offset de 0-2 a 2-4 y 4-6 se observa que para los tres offset los
angulos de incidencia siempre van a ser mayores para el modelo HTI.
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MODELO TTI:

Para el modelo VTI estudiaremos las figuras 6.21, 6.24 y 6.27. Se puede
observar que en el offset de 0-2 figura 6.21 mantiene una tendencia en la cual los
angulos van a ser menores con respecto al modelo is6tropo. Para el modelo
isétropo los angulos de incidencia promedio en la parte central del area iluminada
son del orden de 12° y en TTI del orden de 9°, obteniendo una diferencia de
aproximadamente -3°.

En la figura 6.24 con offset de 2-4 se observa que el angulo de incidencia
promedio presenta también diferencias entre los modelos. Para el modelo is6tropo
los angulos promedio en la parte central del area son del orden de 27° y para el
modelo TTI alrededor de 23°, obteniéndose una diferencia de -4° entre los dos
modelos.

En la figura 6.27 con offset de 4-6 se observa que el angulo de incidencia
promedio presenta también diferencias entre los modelos. Para el modelo isétropo
los angulos promedio son del orden de 42° y en modelo TTI del orden de 41°,
obteniéndose una diferencia de -1° entre los dos.

Al comparar el comportamiento de los angulos de incidencia promedio al
aumentar el offset de 0-2 a 2-4 y 4-6 se observa que para el offset de 0-2 y 2-4 el
angulo de incidencia promedio es menor para el modelo TTI mientras que para el
offset de 4-6 se incrementa.

Ahora bien, en resumen podemos observar las siguientes diferencias de los
modelos anis6tropos con respecto al modelo is6tropo:

Offset 0-2 2-4 4-6
VTI-ISO >12°-12°=3° 28°-27°=1° 37°-42°=-5°
HTI-ISO >12°-12°=5° >28°-27°=9° >42°-42°=7°
TTI-ISO 9°-12°=-3° 23°-27°=-4° 41°-42°=-1°

Tabla 6.3 Promedio de los angulos de incidencia.
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6.4 Promedio del tiempo de viaje

MODELO VTI:

Para el modelo VTI estudiaremos las figuras 6.28, 6.31 y 6.34. El modelo
VTI va a seguir la misma tendencia de ir disminuyendo gradualmente en los tres
offset, que van ir teniendo valores méas altos que el modelo ISO. Se puede
observar que en el offset de 0-2 figura 6.28 tenemos que el modelo is6tropo tiene
un tiempo de viaje promedio con los siguientes valores de 3.16 s y para el modelo
VTI tenemos un tiempo de viaje promedio con los siguientes valores de 3.17 s,
obteniendo una diferencia de 0.01 s entre los dos tiempos de viaje promedio,
todos los valores en el promedio de viaje estan dados en segundos.

En el caso de la figura 6.31 de offset de 2-4 para el modelo is6tropo
tenemos un tiempo de viaje promedio alrededor de 3.36 s, mientras que para el
modelo VTI tenemos un tiempo de viaje promedio mayor a 3.41 s los cuales no se
pueden observar debido a que la escala de colores quedo corta para el modelo,
sin embargo, podemos observar una diferencia en el tiempo de viaje promedio de
1.69 s, con lo cual podemos inferir que el modelo VTI el tiempo de viaje promedio
es de alrededor de 5 s.

Para el offset de 4-6 figura 6.34 en el modelo is6tropo tenemos un tiempo
de viaje promedio del orden de 3.78 s y en el modelo VTI un tiempo de viaje
promedio de 3.83s, obteniéndose diferencias de 0.05 para los tiempos de viaje
promedio.

Podemos observar que el modelo VTI en los tres offset va a tener tiempos
de viaje promedio mayores y para el offset de 2-4 estas diferencias seran mas
evidentes en el tiempo de viaje promedio.

MODELO HTI:

Para este modelo analizaremos las figuras 6.29, 6.32 y 6.35. Es evidente
como se observé en modelo VTI como se trata de tiempo de viaje las diferencias
seran minimas. Pero el modelo HTI figura 6.29 en el offset de 0-2 tenemos que el
modelo tiene un tiempo de viaje menor de 3.09 s debido a nuestra escala de
colores, estos no pueden ser apreciados, sin embargo, podemos intuir que el
modelo HTI tiene un tiempo de viaje promedio alrededor de 2.934 s y para el
modelo isotropo un tiempo de viaje promedio de 3.16, observando la diferencia de
-0.156 s entre los dos tiempos de viaje promedio.
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Para el siguiente offset de 2-4 figura 6.32 tenemos un tiempo de viaje
promedio de 3.36 para el modelo is6tropo y para el modelo HTI un tiempo de viaje
promedio del orden de 3.26, obteniéndose diferencias de -0.1 s entre los dos
tiempos de viaje promedio.

En el offset de 4-6 figura 6.35 se pueden ver que el tiempo de viaje
promedio para el modelo isétropo es del orden de 3.78 s y para el modelo HTI
tenemos un tiempo de viaje promedio de 3.79 s, obteniéndose una diferencia de
0.01 s entre los dos tiempos de viaje promedio.

Podemos observar que para el offset de 0-2 y 2-4 que los tiempos de viaje
promedio del modelo HTI seran menores que el modelo is6tropo y en el offset de
4-6 esta relacion se invierte.

MODELO TTI:

Para este modelo analizaremos las figuras 6.30, 6.33 y 6.36. Con respecto
a los otros dos modelos el modelo TTI se tienen las diferencias minimas en los
tres offset y en los dos modelos anteriores, aunque en el offset de 0-2 figura 6.30
se nota que es el offset con las diferencias mas pequeiias, para el modelo is6tropo
se tiene un tiempo de viaje promedio de 3.16 s y para el modelo TTI un tiempo de
viaje promedio de 3.156 s, con lo cual obtenemos una diferencia de -0.0032 s
entre los dos tiempos de viaje promedio.

Para el offset de 2-4 figura 6.33 en el modelo is6tropo tenemos un tiempo
de viaje promedio del orden de 3.36 s y para el modelo TTI un tiempo de viaje
promedio del orden de 3.31 s, obteniendo diferencias de -0.05 s entre los dos
tiempos de viaje promedio.

En el offset de 4-6 figura 3.36 se puede ver que para el modelo isétropo se
tiene un tiempo de viaje promedio del orden de 3.78 s y para el modelo TTI un
tiempo de viaje promedio del orden de 3.66 s, obteniéndose diferencias de -0.115
s entre los dos tiempos de viaje promedio.

En este caso el modelo TTI tiene tiempos de viaje promedio menores que
el medio isotropo en el caso de los tres offset.

Ahora bien, en resumen podemos observar las siguientes diferencias de los
modelos anisotropos con respecto al modelo isotropo:
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Offset 0-2 2-4 4-6
VTI-ISO 3.17-3.16=0.01 >3.41-3.36=1.69 3.83-3.78=0.05
HTI-ISO <3.09-3.16=-0.156 3.26-3.36=-0.1 3.79-3.78=0.01
TTI-ISO 3.156-3.16= 3.31-3.36=-0.05 | 3.66-3.78=-0.115

-0.0032

Tabla 6.4 Tiempo de viaje promedio.

Recordemos que estos resultados son promedios, por eso al analizar un
solo tiro que se encuentra en el area central con una linea de receptores, los
resultados son muy similares a los que tenemos en nuestros mapas de
iluminacién, solo variando muy poco, pero podemos comprobar que se cumple loa
antes dicho. Los resultados se muestran con las siguientes diferencias que se
pueden observar en las graficas a continuacion.
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Conclusiones y Trabajo Futuro

7.1 Conclusiones

v' A partir de andlisis de las tablas 6.1, 6.2, 6.3 y 6.4 se desprende que:

De la tabla 6.1 en la que se resume el comportamiento del angulo de
disparo para cada modelo anisotropo estudiado, se observa que en el caso del
modelo VTI el angulo es mayor que para el modelo isétropo en los offsets
cercanos e intermedios, para los offsets lejanos sucede lo contrario, es decir, el
angulo en el modelo VTI es menor que para el modelo iso6tropo.

En la misma tabla 6.1 se observa que para el modelo HTI el angulo de
disparo es mayor que en el modelo isétropo para los tres rangos de offset
considerados. La diferencia entre los angulos del modelo HTI y el modelo is6tropo
aumentan con el offset.

En el ultimo renglon de esta misma tabla 6.1 se resumen los resultados
para el modelo TTI al compararlo con el modelo isétropo. En este caso los dngulos
de disparo son menores en todos los offsets para el modelo TTI, presentandose la
mayor diferencia en los offsets intermedios.

De la tabla 6.2 en la que se resume el comportamiento de la densidad de
amplitud para cada modelo anisétropo estudiado, se observa que en el caso del
modelo VTI la densidad de amplitud es mayor que para el modelo isétropo en los
offsets cercanos e intermedios, para los offsets lejanos sucede lo contrario, es
decir, que la densidad de amplitud en el modelo VTI es menor que para el modelo
isétropo, presentandose la mayor diferencias en los offsets lejanos.

Fn |a miema tahla A 2 e, nheerrva niie nara Al mndeln HTI Ia dencidad de

a Figura 6.22 Promedio del angulo de incidencia para un modelo ISO, VTl y la diferencia VTI- g

S,
p ISO con un offset de 2-4 'S

la densidad de amplitud es mayor para el modelo HTI al compararlo con el modelo
isétropo, presentando diferencias menores que el caso de los offsets cercanos y
lejanos.
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En el dltimo renglén de esta misma tabla 6.2 se resumen los resultados
para el modelo TTI al compararlo con el modelo isotropo. En este caso la densidad
de amplitud es menor para el modelo TTI con respecto al modelo isétropo en los
offsets cercanos y lejanos, pero presentando la mayor diferencia en los offsets
lejanos. En los offsets intermedios sucede lo contrario, la densidad de amplitud en
el modelo TTI es mayor que para el modelo isétropo.

De la tabla 6.3 en la que se resume el comportamiento de los 4ngulos de
incidencia para cada modelo aniso6tropo estudiado, se observa que en el caso del
modelo VTI el angulo de incidencia es mayor que para el modelo is6tropo en los
offsets cercanos e intermedios, para los offsets lejanos sucede lo contrario, es
decir, el angulo de incidencia en el modelo VTl es menor que para el modelo
isétropo.

En la misma tabla 6.3 se observa que para el modelo HTI el angulo de
incidencia es mayor que el modelo isétropo para los tres rangos de offset
considerados. La diferencia entre los angulos del modelo HTI serd mayor para los
offsets intermedios.

En el dltimo renglén de esta misma tabla 6.3 se resumen los resultados
para el modelo TTI al compararlo con el modelo is6tropo. En este caso los angulos
de incidencia son menores en todos los rangos de offset, presentandose la mayor
diferencia en los offsets intermedios.

De la tabla 6.4 en la que se resume el comportamiento del tiempo de viaje
para cada modelo anis6tropo estudiado, se observa que en el caso del modelo VTI
el tiempo de viaje es mayor que para el modelo isétropo en los tres rangos de
offset considerados, presentandose la mayor diferencia en los offsets intermedios.

En la misma tabla 6.4 se observa que para el modelo HTI el tiempo de viaje
es menor que el modelo is6tropo en los offsets cercanos e intermedios, para los
offsets lejanos sucede lo contrario, es decir, el tiempo de viaje en el modelo HTI es
mayor que para el modelo isétropo.

En el dltimo renglon de esta misma tabla 6.4 se resumen los resultados del
modelo TTI al compararlo con el modelo isétropo. En este caso el tiempo de viaje
es menor en todos offsets para el modelo TTI, presentdndose la mayor diferencia
en los offsets lejanos.

v' Es importante considerar la anisotropia cuando se van a realizar estudios
de interpretacion que tomen en cuenta los angulos de salida, la densidad de
amplitud, los angulos de incidencia y el tiempo de viaje; ya que observamos
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gue generan diferencias considerables si Unicamente manejamos el medio
como isotropo.

Para trabajar el trazado de rayos es importante contar con un buen equipo
de codmputo debido a que genera una gran cantidad de datos.

Tomar en cuenta el trazado de rayos para nuevos estudios dentro de la
adquisicion y el procesamiento de datos sismicos.

Es importante considerar la anisotropia para estudios de nuevos
yacimientos dentro de la adquisicion y procesamiento de datos sismicos ya
que esta genera diferencias considerables y de caracteristicas muy
variables.

7.2 Trabajo futuro

v

v

Estudiar modelos con geologia un poco méas compleja (fallas, capas
inclinadas, distintos tipos de roca, etc.).

Generar datos sismicos sintéticos para cada modelo anis6tropo, con la
intencion de evaluar la influencia de los distintos tipos de anisotropia en el
procesamiento de datos sismicos.

Usar geometrias reales para realizar el trazado de rayos, ya que en el
presente trabajo para poder estudiar mejor el efecto de anisotropia se uso
una geometria sencilla desde el punto de vista teérico pero imposible de
realizarse en campo.
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Mnemonicos y Acronimos

At
2-D

3-D

Ai

Bow-tie

CDP
CMP
cross-line
CRP
fmax
Fold
HTI
ISO
in-line
LF
LR
NMO
RI

Rz

Incremento del tiempo

Levantamiento 2-D

Tres dimensiones, hace referencia a un prospecto sismico de
adquisicion tridimensional (cubo sismico) donde las lineas de fuentes y

de detectores se encuentran por lo general ortogonales entre si.

Coeficiente de amplitud

Un evento céncavo hacia arriba en los datos sismicos producidos por un
foco enterrado y corregido por la migracién adecuada. El centro de la
onda produce tres puntos de reflexién. EI nombre de este evento fue

dado por la apariciéon en datos no migrados.
Punto medio en profundidad

Punto medio comun

Linea ortogonal a las lineas de receptores
Punto de receptor comun

Frecuencia maxima en el objetivo

Numero de puntos medios por cada bin

De las siglas en inglés Horizontally Transversely Isotropic
Medio is6tropo

Linea paralela a las lineas de receptores
Linea de fuentes

Linea de receptores

Normal Move Out

Intervalo de receptores

Resolucion vertical

Segundos

Disparo (shot)
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SH Componente de onda-S polarizada en el plano transversal al eje de
referencia, también denominada onda-S transversal

Sl Intervalo de fuentes
SMA Simulacion de la migracion de amplitud
t Tiempo
T Tiempo de arribo
TI Isotropia en un plano de simetria
TTI De las siglas en inglés Tilded Transversely Isotropic
v Velocidad
\Y, Velocidad de intervalo
Viase Velocidad de fase
Vgrupo Velocidad de grupo
Vp Velocidad de la onda P
Vs Velocidad de la onda S
Vsh Velocidad promedio de la capa
VTI De las siglas en inglés Vertically Transversely Isotropic
Xmax Distancia maxima
Xmin Distancia minima
z Profundidad
a Velocidad vertical de la onda P
ai Angulo de incidencia
B Velocidad vertical de la onda S
% Describe la polarizacion de la onda SH
0 Anisotropia cuando el frente de onda P incidente se propaga

paralelamente al eje de simetria

£ Representa el porcentaje de la diferencia entre la velocidad horizontal y
la velocidad vertical
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Processing, 2008)

Vector tangente unitario para un rayo. El rayo esta especificado por el radio
del vector desde el origen a un punto en el rayo. Los frentes de onda son
ortogonales al rayo (Enders A. Robinson and Sven Treitel, 2008)

Las trayectorias mas inclinadas son lineas de flujo. Las trayectorias de nivel
son lineas de contorno. Los dos conjuntos son ortogonales. (Enders A.
Robinson and Sven Treitel, 2008)

a) Para un humano, el camino con el tiempo minimo es ADE. b) La trayectoria
del rayo es ortogonal a los frentes de onda. La trayectoria de prueba esta
desviada hacia los frentes de onda. (Enders A. Robinson and Sven Treitel,
2008)

El rayo EFG, estd en angulo recto respecto a la interfaz y no se desvia. El
rayo ABC, es desviado en la interfaz. (Enders A. Robinson and Sven Treitel,
2008)

Los arcos de los circulos a través del origen representan las trayectorias de
rayo con diferentes angulos iniciales. Los circulos con centros en el eje de
profundidad representan frentes de onda con diferentes tiempos de viaje.
(Enders A. Robinson and Sven Treitel, 2008)

Determinacién de la ecuacién de un rayo que pasa a través de un punto B.
Sabiendo que el origen O es también un punto en el rayo. Conectando estos
dos puntos OB, pensando que el rayo es un circulo. Por lo tanto, el centro se
encuentra en AE. (Enders A. Robinson and Sven Treitel, 2008)

Una onda de sde de él origen O hasta la maxima profundidad D que regresa
al eje horizontal. Esta es llamada onda descendente ya que es dirigida en
direccion al subsuelo y se acerca a la superficie sin la reflexiéon al hacer un
cambio de sentido. Debido a que la profundidad se traza hacia arriba, la onda
descendente aparece invertida. El frente de onda a través de la maxima
profundidad también se muestra. (Enders A. Robinson and Sven Treitel,
2008)

Determinacién del centro de un frente de onda circular a través de un punto
con profundidad maxima D (Enders A. Robinson and Sven Treitel, 2008)

Circulos de las trayectorias de rayo que tienen centro en la linea horizontal
donde la velocidad sera cero. (Enders A. Robinson and Sven Treitel, 2008)
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Figura 1.12

Figura 1.13

Figura 1.14

Figura 2.1

Figura 2.2

Figura 2.3

Figura 2.4

Figura 2.5

Figura 2.6

Figura 2.7

Figura 2.8

Figura 2.9

Todos los frentes de onda circulares tienen centro en el eje vertical (Enders
A. Robinson and Sven Treitel, 2008)

Todos los rayos de la Figura 1.11 y los frentes de onda de la Figura 1.12
(Enders A. Robinson and Sven Treitel, 2008)

Pitagoras nos confirma que los frentes de onda y los rayos son ortogonales
(Enders A. Robinson and Sven Treitel, 2008)

Ejemplo de un modelo de trazado de rayos 3D de SEG/EAGE Modelo de sal
(Aminzadeh et al., 1997).

Estructura del modelo. De cada lado de cada interfaz estd sefialado las
propiedades del volumen que deberan utilizarse por los rayos desde el lado
de la interfaz Pi, Si y Di que son las velocidades de onda P y S, y las
funciones de la densidad para el mismo material. Cada interfaz se marca
mediante un indice “I” (por ejemplo, I1, 12,...). (Stud. geophys. geod., 46
(2002), 113-164)

Trazado de rayos en un modelo abierto. Observe la interfaz en el espacio
blanco donde no hay datos. El rayo “A” a través del espacio sin datos es
rechazado. Se inicia en las propiedades #3 por debajo de la interfaz superior,
mientras que en la siguiente interseccion del rayo en la interfaz inferior, se
espera que llegue a través de las propiedades #2. ( Stud. geophys. geod., 46
(2002), 113-164)

El icosaedro (a) describe la malla basica de la fuente puntual. En el (b) vemos
cuatro interpolaciones repetidas que ha tenido el icosaedro. Esto conduce a
un poliedro que consta de 2562 nodos (rayos), 7680 lados y 5120 triangulos.
(Stud. geophys. geod., 46 (2002), 113-164)

Los frentes de onda se propagan a través del modelo mediante el trazado de
todos los rayos (del viejo frente de onda al nuevo frente de onda). Los frentes
de onda viajan durante dos intervalos de tiempo sucesivo (t y t + At). (Stud.
geophys. geod., 46 (2002), 113-164)

Celda de un rayo con un receptor interior. Los datos sismicos se estiman en
el receptor mediante la interpolacién a partir de los tres rayos nrr, y r3. (Stud.
geophys. geod., 46 (2002), 113-164)

Ejemplo de la construccién de un frente de onda en un modelo abierto. Este
frente de onda se refleja desde la interfaz mas profunda. La interfaz se
representa en negro y el frente de onda en blanco. La interfaz contiene dos
areas no definidas, una de ellas es alcanzada por el frente de onda. (Stud.
geophys. geod., 46 (2002), 113-164)

Construccion de un frente de onda y trazado de rayos para una linea recta de
receptores. (a) La fuente se encuentra en la parte izquierda del modelo en la
posicion (0.2, 1.25, 0.2) Km. (b) La fuente se encuentra en la posicion (1.25,
1.25, 0.2) Km. (Stud. geophys. geod., 46 (2002), 113-164)

Seleccién de algunos parametros registrados en la figura 8b. (a)La figura
muestra el tiempo de viaje y Logl0 del médulo del coeficiente de amplitud
(Stud. geophys. geod., 46 (2002) 113-164)
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Figura 2.10

Figura 2.11

Figura 2.12

Figura 2.13

Figura 2.14

Figura 2.15

Figura 3.1

Figura 3.2

Figura 3.3

Figura 3.4

Figura 3.5

Figura 3.6

Figura 4.1

Figura 4.2

Error en el tiempo de viaje correspondiente a la curva de la figura 2.9 La
diferencia entre el resultado de la construccion del frente de onda y el rastreo
directo entre la fuente y los receptores que se representaron graficamente.
(Stud. geophys. geod., 46 (2002), 113-164)

Sismograma sintético correspondiente a los datos del evento mostrado en la
figura 2.9a. (Stud. geophys. geod., 46 (2002), 113-164)

Parametros para mapeo de iluminacién (NORSAR-3D User's Guide - Version
5.5)

Mallado con fuentes y receptores para un CRP (NORSAR-3D User’s Guide -
Version 5.5)

Divisiéon de un diagrama de rosa en el dominio offset-azimut (NORSAR-3D
User’'s Guide - Version 5.5)

llustracion de los conceptos para la generaciéon de un diagrama de rosa
(NORSAR-3D User’s Guide - Version 5.5)

(Years of anisotropy in exploration and reservoir seismics: A historical review
of concepts and methods Klaus Helbig and Leon Thomsen)

Las superficies de lentitud (lineas continuas) en medios con capas
anisotropicas inducidas comparadas con las superficies de lentitud de ondas
P en medios isotrépicos (lineas discontinuas) con lentitudes idénticas a lo
largo de la vertical. Se asume que dos tipos de capas isotrépicas contribuyen
igualmente a la secuencia de capas delgadas. En cada capa la proporcién de
velocidades de las ondas P y S es igual. Los numeros en la parte superior de
cada caso son la proporcion de la rigidez de las dos capas (es decir, para
densidades idénticas, el cuadrado de las velocidades). Las areas
sombreadas corresponden a la lentitud de la onda P. la primera imagen se
refiere a un modelo geoldgico ideal, las que le siguen corresponden a
situaciones geoldgicas mas realistas. (Years of anisotropy in exploration and
reservoir seismics: A historical review of concepts and methods Klaus Helbig
and Leon Thomsen)

Medio VTI, el eje de simetria es vertical y perpendicular al plano de las capas.
Tensor elastico que caracteriza este tipo de medio (Modificado de Cabello,
2007)

Medio HTI, el eje de simetria es horizontal y perpendicular al plano de
fracturas. Tensor que caracteriza el medio HTI (Modificado de Cabello, 2007)

Descripcién de un modelo TTI y la matriz de los cosenos.

Anisotropia eliptica, el frente de onda representa una elipse (Modificado de
Cabello, 2007)

Términos para un estudio sismico 3-D (Planning Land 3-D Seismic Surveys,
Andreas Cordsen, Mike Galbraith, and John Peirce Edited by Bob A. Hardage
Series Editor: Stephen J. Hill Geophysical Developments)

Términos para un studio sismico (Planning Land 3-D Seismic Surveys,
Andreas Cordsen, Mike Galbraith, and John Peirce Edited by Bob A. Hardage
Series Editor: Stephen J. Hill Geophysical Developments)
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Figura 6.1

Figura 6.2
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Figura 6.9

Definicién de X,,;, (Planning Land 3-D Seismic Surveys, Andreas Cordsen,
Mike Galbraith, and John Peirce Edited by Bob A. Hardage Series Editor:
Stephen J. Hill Geophysical Developments)
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Anexos

A-1

Anexo digital de todos los mapas generados.
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