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RESUMEN

En la actualidad, debido al consumo global acelerado de los combustibles fosiles, la exploracion
petrolera necesita nuevas estrategias, métodos y soluciones para la caracterizacion asi como la
evaluaciéon de formaciones con alto potencial de ser productor de hidrocarburo, que cominmente se

encuentran en estructuras complejas con caracteristicas especiales como el fracturamiento.

La presente tesis aplica un método para el calculo, la deteccidn y direccion de las fracturas en un
area geoldgica de interés; este método es llamado “método del factor de calidad sismica contra
fuente-receptor y azimut (QVOA)” (Chichinina, Sabinin y Ronquillo, 2005); el cual determina la
direccion de fracturas con base en el andlisis de la atenuacion en diferentes azimuts de la ondas
compresionales (ondas P). La aplicacion del método QVOA, la metodologia desarrollada para la
deteccién de fracturas, asi como su direccion y la aplicacién de dos softwares fueron desarrollados
en el Instituto Mexicano del Petréleo (IMP). El primer software es utilizado para realizar un modelado
viscoelastico heterogéneo de tres dimensiones (3D) con base en la ecuacién de onda viscoelastica
para la estimacién de datos sismicos sintéticos 3D, fundamentado a partir del modelo geol6gico con
propiedades fisicas viscoelasticas del yacimiento estudiado. Posteriormente se realizd el
procesamiento hasta la obtencion de familias de puntos medios comunes (CMP) con su correccion

sobre el tiempo normal (NMO).

El segundo software llamado QVOA, se aplicé directamente a superbines (de nueve bines; es decir
bines de tres por tres (CMP)) para la deteccion y direccion de fracturas al area de interés del
yacimiento en estudio. Obteniendo el mapeo de fracturas, se correlaciond con atributos geométricos,
calibracién de registros de imagenes y propiedades petrofisicas; asi mismo, el software QVOA se
aplicé a los resultados de los datos sintéticos. Esta metodologia integral aporté muy buenos
resultados para el objetivo planteado, por ultimo se disefié un software complementario para la
optimizacion del calculo de fracturas y el manejo de datos de gran tamafio, sirviendo de gran utilidad

para este y otros proyectos que requerian el control de datos sismicos.




ABSTRACT

At present, due to the accelerated global consumption of fossil fuels, oil exploration needs new
strategies, methods and solutions for the characterization as well as the evaluation of formations with
high potential to be a hydrocarbon producer, which they found are in complex structures with special
characteristics such as fracturing.

This thesis applies a method for calculation, detection and direction of fractures in an interest
geological area; this method is called “azimuth source-receptor and seismic quality factor method
(QVOA)” (Chichinina, Sabinin and Ronquillo, 2005); which determines the direction of fractures based
on the analysis of the attenuation in different azimuths from the compressional waves (P waves). The
application of the QVOA method, the methodology developed for the detection of fractures, as well as
management and the application of two softwares were developed at the Mexican Petroleum Institute
(IMP). The first software is used to perform a three-dimensional (3D) heterogeneous viscoelastic
modeling based on the viscoelastic wave equation for the modification of 3D synthetic seismic data,
grounded on the geological model with viscoelastic physical properties of the reservoir studied.
Subsequently, the processing was performed until obtaining families of common midpoints (CMP) with
the correction over normal time (NMO).

The second software called QVOA, was applied directly to superbins (of nine bins; that is, three-by-
three bins (CMP)) for detection and direction of fractures to the interest area for the reservoir under
study. Obtaining fracture mapping, it was correlated with geometric attributes, calibration of formation
microimager log and petrophysical properties; likewise, the QVOA software was applied to the results
of synthetic data. This comprehensive methodology provided very good results for the stated objective.
Finally, a complementary software was designed for the optimization of fracture calculation and the

handling of large data, being very useful for this and other projects that require seismic data control.
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OBJETIVOS
Caracterizar las fracturas en yacimientos carbonatados mediante el método QVOA con base en el
modelo isétropo transversal con un eje de simetria horizontal (HTI), sobre datos sismicos sintéticos

3D viscoelastico y reales 3D (familias de CMP).

Correlacionar los resultados del mapeo de fracturas con registros de imagenes, atributos geométricos
y propiedades fisicas del yacimiento.

PLANTEAMIENTO DEL PROBLEMA
Un problema inherente de los métodos utilizados en la caracterizacion de yacimientos fracturados, en

un marco de geologia compleja, es el procedimiento que se lleva acabo para la caracterizacion de
yacimientos altamente fracturados, puesto que esta fundamentado en modelos is6tropos los cuales
no son recomendados para solucién de este tipo de yacimientos. Por lo que es necesario aplicar los
métodos actuales desarrollados en la direccion “isétropo transversal’, como son: isétropo transversal
con un eje de simetria vertical (VTI: para capas horizontales como lutitas o fracturas) e is6tropo
transversal con eje de simetria horizontal (HTI para fracturas verticales). En la presente tesis el

método QVOA que fue aplicado en el modelo HTI.

HIPOTESIS

Es factible obtener mejores resultados en yacimientos fracturados, desarrollando una metodologia
integral con base en el método QVOA, registros de imagenes, propiedades fisicas del yacimiento y
atributos sismicos geométricos para pronosticar la direccion de fracturas que esta intimamente

relacionada con la direccion de la permeabilidad y de esfuerzos en el yacimiento.

Por lo tanto el método aplicado QVOA en el presente estudio permitird estimar en forma 6ptima la
direccion de fracturas y/o esfuerzos, con ello es posible determinar la zonas horizontales permeables

de flujos de hidrocarburos para obtener una mejor caracterizacion y delimitacion del yacimiento.
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INTRODUCCION

Actualmente en los diferentes problemas de la exploracién, caracterizacién estética, simulacion
dinamica y explotacion de hidrocarburos se utilizan distintos métodos geofisicos para una mejor
solucién de la complejidad de la geologia en yacimientos naturalmente fracturados. La problemética
enfocada a la caracterizacion estética de yacimientos es la construccion de modelos de la distribucion
de propiedades fisicas del yacimiento que representen con certidumbre el comportamiento y las
caracteristicas del subsuelo. Los métodos usados de manera convencional estan fundamentados en
modelos isétropos-homogéneos; esto hace necesario llevar a cabo estudios integrales geologicos y
petrofisicos. Asi como tener un mejor entendimiento de la deteccién y direccion del fracturamiento
correlacionado con las propiedades fisicas y produccién del yacimiento en estudio. Por lo que es
necesario aplicar las tendencias actuales enfocadas a medios anisétropos, que estan disefiadas para

solucionar problemas en yacimientos carbonatados altamente fracturados.

El desarrollo de nuevas tecnologias para la reconstrucciéon de un modelo adecuado, semejante al
subsuelo son de gran importancia, algunas de ellas nos estiman las propiedades y comportamiento
fisico del subsuelo; la anisotropia es una propiedad fundamental en la exploracién sismica debido a
que la mayoria de los modelos sismicos asumen que la Tierra es isétropa, es decir que las
velocidades sismicas no varian con la direccibn de propagacion de las ondas; en cambio la
anisotropia nos dice que existe una variacion de la velocidad sismica que depende de la orientacién

y direccion de la estimacion de la propagacion de las ondas.

Los datos sismicos contienen informacién de las estructuras geolégicas del subsuelo, asi como sus
propiedades dindmicas y cinematicas de la propagacion de las ondas en un yacimiento petrolero con
fracturas verticales, en este caso se puede considerar como un medio isétropo transversal con el
modelo de HTI. Cuando las ondas sismicas se propagan o se reflejan desde los limites de los de las
interfaces de un yacimiento fracturado, las fracturas dejaran "caracteristicas especificas" en los datos
sismicos, aunque la informacién de fracturas algunas veces es débil y dificil de extraer de los datos
sismicos.

La aplicacion en la presente tesis del software desarrollado en el Instituto Mexicano del Petréleo (2003
— 2009 Proyecto: “Deteccion de yacimientos fracturados con métodos AVOA y QVOA”), método
QVOA es con base en el modelo HTI. Donde se consideran los trabajos de diferentes investigadores
como la atenuacion de amplitudes de las ondas debido a la dispersién que obedece a una ley (Tonn,
1991), el factor de calidad Q esta relacionado con el coeficiente de absorcion (atenuacion intrinseca
o inelastica) (Futterman, 1962). El método QVOA fue desarrollado por Chichinina T., Sabinin, V. &
Ronquillo-Jarillo (2004, 2005, 2006,2006a ,2006b), y el fundamento de Zhu & Tsvankin (2006):
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Con base en lo anterior la tesis presenta los siguientes capitulos:

1-

Entendimiento de los fundamentos teéricos en los medios isétropos, anisétropos; elasticidad

y viscoelasticidad. Donde se demuestra la obtencion del modelo matematico de la ecuacion
de onda de una cuerda elastica y su solucién en una dimensién en un medio is6tropo
homogéneo de un “medio continuo”. Asi como aspectos de elasticidad y simetria. Explicando
desde los principios basicos de la ley de Hooke, ecuacién de Christoffel, teoria de rayos,
pardmetros de Thomsen, hasta finalizar con la ecuacion de viscoelasticidad.

Se realiza una recapitulacion del factor de calidad y su impacto en el método central de la tesis
(QVOA). Comenzamos a partir de la generacion de una onda sismica y su propagacion en el
medio, describiendo la pérdida de energia y los tipos que existen de la misma (divergencia
esférica, dispersion y atenuacién intrinseca); después del calculo de la atenuacion intrinseca
se detallan los métodos numéricos para el método QVOA, asi como la relacién de variacién

azimutal y el gradiente QVO.

Este capitulo se enfoca en la aplicacion del método QVOA en los yacimientos naturalmente
fracturados, se divide en 3 partes, los datos sintéticos, los datos reales y para finalizar la
integracién y analisis de ambos. Se explica a fondo la elaboracién del modelado viscoelastico,
asi como el software usado para el mismo; la adquisicion de los datos (sintéticos y reales), se
muestran 2 metodologias para el procesado sismico, (la metodologia general y la que se us6
para cada tipo de datos), adjuntamos las imagenes del calculo de la direccion de las fracturas
para cada familia de CMP’s, se exhorta a realizar un software de optimizacién que ayude a
realizar la conversion y estimaciéon del angulo de la direccién de la fractura y por dltimo se

ilustra el mapeo de fracturas con la integracién de modelos petrofisicos.

Se realiza un analisis de los resultados obtenidos en la presente tesis, también se hacen las
recomendaciones para futuros estudios y proyectos de investigacion. Al final de la tesis se

adjunta un apéndice del disefio del software creado en este proyecto.
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1.0 FUNDAMENTOS DE MEDIOS ISOTROPOS, ANISOTROPOS; ELASTICIDAD Y
VISCOELASTICIDAD

1.1 ECUACION DE ONDA ISOTROPA ELASTICA

En el caso mas simple, un sistema fisico puede ser representado matematicamente mediante una

ecuacion diferencial parcial; ejemplificando la ecuacién, consideramos una cuerda tensa entre dos

puntos fijos separados a una distancia [, que se encuentra en un sistema de coordenadas donde un

extremo de la cuerda es el origen (0,0) y el extremo opuesto es el punto (I, 0). La cuerda se encuentra

en equilibrio y descansa sobre el segmento de recta que une ambos puntos M; y M,. Se ejerce una

fuerza de estiramiento a la cuerda T, (Fuerza de restauracion de la cuerda). (Ver Figura 1).

El objetivo es representar una cuerda vibrante con la funcién u(x,t) para ello se consideran las

siguientes hipétesis.

1.

La cuerda obedece la ley de Hooke, F = —kAx que es la relacion entre la fuerza y la
elongacion; por lo tanto la cuerda es flexible no ofrece resistencia

La tension es mayor a la fuerza gravitacional que actta sobre la cuerda, haciendo a esta Ultima
despreciable. ( T, > Fuerza Gravitacional)

Sélo se consideran las pequefias vibraciones transversales de la cuerda, en consecuencia

pueden ser despreciados los productos y cuadrados de los desplazamientos u(x,t) y du/ox.

Como resultado de la vibracion y considerando las hipotesis anteriores tenemos lo siguiente:

La longitud de (x4, x,) esta representada por L,.Donde L, = x, — x;.

Considerando el nimero 3 de las hip6tesis anteriores: (du/dx)? = 0 la longitud del arco M; M,
en untiempo t es L; = L.

La tensién que experimenta un punto x en el tiempo t es T(x, t)

Sobre el arco M; M,, actla una tensién que es tangente a la cuerda y la fuerza externa que
es paralela al eje u.

La componente x de todas las resultantes es cero, entonces obtenemos:

T(x1)cosB; — T(x,)cosB, =0; 1
tanf = 3—:‘; 2
1
cosp=—==1 3
1+
Por lo tanto T(x;) = T(x3) 4

Esto significa que T es independiente de x, es decir, T = T, paratodo x y t.
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Aplicamos la segunda ley de Newton al arco M; M,; sumando las componentes de las fuerzas en la

direccién u, por tanto, se obtiene:
X2 azu X2

f p(x) — dx = Ty[senp, — senf;] + f F(x,t) dx 5
X1 at X1

Donde p(x) es la densidad lineal de la cuerda, F(x,t) la fuerza externa por unidad de masa en la
direccion del eje u y Ty[senp, — senp;] es la suma de las componentes de la tensién en los extremos

del arco en la direccion u. Simplificando la ecuacién anterior tenemos:
.[xz
X1

Como x; Y x, son arbitrarios y la integral continua, se anula para todo x y t. Obteniendo asi la ecuacién

d%u d%u
Tom—p(x)ﬁ+F(x,t) dx =20 6

diferencial para las vibraciones de una cuerda; si consideramos que la densidad de la cuerda es

constante, obtenemos:

9%u d%u
W=C2ﬁ+f(x,t) 7

T F(x,t . ., . .z
Donde ¢ = ;",f(x, t) = %. Al tomar en consideracion que f(x,t) =0, es decir la ecuacion 7
simplificada y sin fuerzas externas, obtenemos la ecuacién de onda en una dimensién.

2%u 262u
ou_ 207U 8
ot?2 0x?

La ecuacion 8 tiene un nimero infinito de soluciones, por lo que se necesitan las condiciones iniciales,

en este caso se utiliza el método de Cauchy para la ecuacién de onda.

du(x,0)

u(x, 0) = 50(0), —5 = = 1) 9

Y las condiciones de frontera para la cuerda si es que tiene longitud finita son:

u(0,t) = g),u(l,t) = h(t) 10
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T(x2)

Bil = :
1

T(xy)

Figura 1. Segmento de cuerda deformado

En esta seccion se transformé el problema fisico de las oscilaciones de una cuerda a un problema
matematico, en el cual se necesita encontrar soluciones particulares de la ecuacién 8 que pueda
satisfacer las condiciones iniciales dadas por la ecuacién 9 y las condiciones de frontera (ecuacién
10). En la siguiente seccién se muestra la solucion de la ecuacién de onda, enumerando en orden
alfabético las ecuaciones, tomando en cuenta que se derivan a partir de la ecuacion 8 (ecuacién de

onda en una dimension).

< SOLUCION DE LA ECUACION DE ONDA

El objetivo es determinar de qué manera la solucion involucra los datos iniciales cuando el tiempo
transcurre. Considérese una cuerda de longitud infinita la cual satisface todas las hipotesis realizadas
en este capitulo; ademas supédngase que dicha cuerda tiene densidad constante y no hay fuerzas
externas que actian sobre ella. A partir de la ecuacion diferencial para las vibraciones transversales
de la cuerda (ecuacién 8) junto con ciertas condiciones, es conocida como un “problema de valores
iniciales”:

ou(x,0)

u(x,0) = SO(X),T = vy (x) para — oo < x < © 8.a

Se definen las siguientes condiciones: la funcion sy(x) debe ser al menos dos veces diferenciable y
vo(x) debe ser al menos una vez diferenciable. Después se introducen los siguientes cambios de

variables:

& =x+ct, n=x-—ct 8.b
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Ademas, supdngase que:

Realizando los célculos se tiene:

Sustituyendo las dos Ultimas ecuaciones en la ecuacion 8 se obtiene:

Al integrar dos veces la ecuacion 8. f

ez

0%u 3 0%u
0&dn  0nog

0%u 0%u 0%u  0%u
c? -2 +
982 “onat T on?

0%u B 0%u o 2%u N 2%u
ax2  0&2 onoé = on?

0%u B
oéom

0

u(é,n) =fm+g©)

8.f

8.9

Donde f y g son dos funciones arbitrarias diferenciables dos veces. Al usar la ecuacion anterior en

términos de x y t se concluye que:

u(x,t) = f(x —ct) + g(x + ct)

8.h

La solucién de la ecuacion de onda es la suma de f(x — ct)(una onda de forma fija que se desplaza

a la derecha con velocidad ¢) y g(x + ct)(una onda de forma fija se desplaza a la izquierda con

velocidad —c). Utilizando las condiciones iniciales y tomando t = 0 en la Ultima ecuacion (8. h).

u(x,0) = f(x) + g(x) = so(x)

Por otro lado al derivar la ecuacién 8. h con respecto a t, se tiene:

Ju(x,t) df(x—ct)d(x —ct)

dg(x + ct) d(x + ct)

Jt

S dx—c) ot dx+en

Ahora se toma t = 0 en la ecuacion 8.j

Ju(x,0)

df (x) 4 dg(x)
¢ dx ¢ dx

Derivando la ecuacién 8.i con respecto a x se llega a:

dso(x) df(x) 4 dg(x)
dx ~  dx dx

Combinando las ecuaciones 8.k y 8.1 Obtenemos lo siguiente:

= vp(x)

8.k

8.1
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1 1r* 1
96 =350 +5 [ vy + [9(@) - 550(@). 8.m

1 1 (* 1
£ =350 — 5 | WOy~ 9(@ ~55@]. 8.n

Al sustituir x — ct en lugar de x en la expresion 8.ny x + ct en lugar de x en la expresion 8. m, después
de sustituir las expresiones resultantes en 8.h. Se encuentra la expresion para u(x,t), la cual se

escribe a continuacion:

1 x+ct 1 x—ct
uGt) = 3 lsoCe =)+ soG 4Ol +5- [ wOdy-5-[ vy 8o
a a

Si modificamos los limites de integracion de la segunda integral, queda un signo positivo en lugar del

signo negativo en dicha integral y podemos combinar las dos integrales para finalmente obtener:

x+ct

1
u(x, t) = 5 [so(x —ct) + so(x + ct)] + Z_Cf vo(y)dy 8.p

x—ct

La expresion anterior es conocida como la férmula de D’ Alembert y es la solucion del problema de
valores iniciales. Es una expresién importante ya que proporciona informacién valiosa sobre la

naturaleza de la solucion y su dependencia a los datos de Cauchy.

Con la ecuacion 8.p los valores iniciales son suficientes para determinar la solucion unica de la
ecuacion de onda. Para observarlo suponemos que se tienen dos soluciones u, (x,t) y u,(x, t) donde
las dos satisfacen las condiciones iniciales dadas en 8.a Como la ecuacién de onda es lineal la
funciéon u(x,t) = u,(x,t) —u,(x,t) es solucion de la ecuacién 8. La funcién u(x,t) satisface las
siguientes condiciones iniciales:

du(x, 0)
u(x,0)=0, T=0 8q

La formula D’ Alembert muestra entonces que u(x,t) = 0 para todo x y t, de esto se sigue que
u,(x, t) = uy(x, t).
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x—cfl =x5 —ct x+ct =xp5+ct
DGMIINICIDE

DETERMINACION
I
I
I
A , B

L 4

0 xg—ct Xg xg +ct x

Figura 2.-La region triangular esta asociado con el dominio de determinacion, las rectas A y B son llamadas
curvas caracteristicas de la ecuacion de onda (Montes, 2002).

Para observar la manera en la cual la soluciéon depende de los datos de Cauchy consideramos la
solucién en un punto general (x,,t,) del plano xt con t, > 0, como se muestra en la figura 2. Asi de
la ecuacion 8.p.puede verse que la solucion en (x,, t,) esta determinada por los datos de Cauchy
dados en el intervalo finito [x, — cty, xo + cty] de la linea real. Es decir, la soluciéon en dicho punto
Unicamente es influenciada por los valores de v, sobre todo el intervalo, debido a la integral en la
férmula de D’ Alembert. Esta es la razén por la que el intervalo finito ya mencionado a lo largo de t =
0 se llama dominio de dependencia del punto (x,, ty). La region triangular con el punto C como vértice
se llama el dominio de determinacion, esta asociado con el dominio de dependencia. Se llama asi
debido a que la solucién en cada punto de esta regién triangular estd completamente determinada

por los datos que han sido asignados al dominio de dependencia del punto (x, ty).

Otra consecuencia importante de 8.p, donde se consideran dos problemas de valores iniciales; para
ambos problemas la ecuacion diferencial parcial a considerar es la ecuacion de onda. Las condiciones

iniciales para el primer y segundo problema son respectivamente:

du(x,0)
u(x,0) = sy(x), T=v0(x) para — oo < x < 00 8.r
, du(x, 0) ,
u(x,0) =s'y(x), ——=vy(x) para — oo < x < © 8.s

Jt
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Suponga que la siguiente expresion satisface:
So(x) = 5"5(x) y  vo(x) =vo(x) Vx €D 8.t
Donde D c R.

Una consecuencia de 8p es que los dos problemas de valores iniciales anteriormente planteados
definen soluciones diferentes las cuales son idénticas en sus dominios comunes de determinacion

asociado con D.

1.2 ELASTICIDAD Y SIMETRIA
Una gran cantidad de modelos sismicos asumen que la Tierra es isétropa; es decir que las
velocidades sismicas no varian con la direccién; sin embargo la mayoria de los materiales por
ejemplo, los cristales son anis6tropos con propiedades elasticas que varian respecto a la orientacion.
Por lo tanto, la anisotropia sismica nos permite medir estas variaciones de mejor forma, no obstante
para definir los pardmetros de anisotropia sismica, se deben entender algunos fundamentos de la

teoria de la elasticidad, tales como:
e LEY DE NEWTON
Para la cual; el caso elastico homogéneo es:

0°u ot 9
Ptz = ox
Donde u(x, t) es el desplazamiento de la particula en el tiempo t en la posicion x, y t(x, t) es el tensor

de tensiones (fuerza que actta en dicho punto e instante). Para un caso 3-D:

3
2
d U; _ aTij

Poez = Liox
j=1

Parai =1,2,3 10

Los indices son la direccion i,j estos pueden ser valores 1,2,3 0 x,y,z; corresponden a las

componentes de los vectores u,% y al tensor de esfuerzos o.

El vector de desplazamiento u esta relacionado con el tensor de deformacion g;; de la forma siguiente

11

5kl=2

1 <0uk aul)
axk axl

Donde ky [ también tienen los valores 1,2 y 3.
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e LEY DE HOOKE (Forma tensorial)

Considerando la ley de Hooke (M.A. Slawinski 2003) que expresa cada componente del tensor de

2 . ., .
esfuerzos oy (N/m°) como una combinacion lineal de todas las componentes del tensor de

deformacién &, se puede escribir para un continuo en forma tridimensional como:

3 3
0= Z Z Cijki€x 12

Donde Cjji; son las componentes del tensor, conocido como el tensor de elasticidad (tensor de
rigidez), de cuarto rango, consecuentemente en tres dimensiones se tiene 3'=81 componentes. o
(Tensor de esfuerzos 3x3); &, (tensor de deformacion 3x3); Cijkl (tensor de rigidez 3x3x3x3). Por lo
tanto la simetria de esfuerzos es o; =0 y de la deformacion es &, = &, entonces solamente seis
componentes de esfuerzo y deformacion son independientes (6x6).

Donde su ecuacién de onda se expresa como:

0%u c GRS T 13
ae2 ~ Ciikt g, =T

Esta es valida para medios linealmente elasticos, arbitrariamente anisétropos y homogéneos.
e ECUACION DE CHRISTOFFEL Y PROPIEDADES DE LAS ONDAS PLANAS

Para dar una descripcidon analitica de las ondas planas en medios anis6tropos, convertimos a la
ecuacion 13 homogénea, haciendo nula la fuerza de cuerpo se obtiene la ecuacién de onda
homogénea y haciendo nula la fuerza de cuerpo tenemos:

2 2
aui auk

—Ciiyp——— =0 14
tz Ukl axjaxl

Fisicamente, la ecuacion de onda homogénea describe un medio sin fuentes de energia elastica. Una

solucién para la misma es la de una onda plana arménica dada por:

U, = Ukeiw(anj/V—t) 15
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Donde U, son las componentes de polarizacion del vector U, w es la frecuencia angular, V es la
velocidad de propagacion (velocidad de fase) y n es el vector unitario que es ortogonal al frente de
onda planay donde n;x;/V — t es igual a una constante.

Sustituyendo la onda plana dentro de la ecuacién de onda resulta en la ecuacion de Christoffel para

la velocidad de fase V 'y el vector de polarizacion U:

Gi1—pV? Gi2 Gy3 Uy
Gy1 Gyp—pV? Gy U,| =0 16

G31 Gs; Gy3 — pV? Us
Gix = Cijranjny 17

En la matriz anterior G;;, es la matriz de Christoffel y depende de las propiedades del medio y la
direccién de la propagacion de onda:

Debido a la simetria del tensor de rigidez la matriz de Christoffel es simétrica, la densidad se elimina
de la ecuacion usando los coeficientes de rigidez normalizados por la misma densidad. Si se introduce

la delta de Kroenecker §;; tenemos:
[Gik — pV?8y]Ux = 0 18

Como se deduce que las simetrias intrinsecas del tensor de rigidez y la matriz de Christoffel son
simétricas (G;;, = Gi; ), notdndose que la densidad puede removerse de la ecuacion de Christoffel si
se usan coeficientes de rigidez de densidad normalizada.

Esta ecuacion describe el problema de eigenvalores (pV?), eigenvectores (U), la matriz es positiva y

sus tres eigenvalores son reales y positivos, estos se encuentran resolviendo el siguiente problema:
det[Gik — pV26ik] =0 19

Lo que resulta a una ecuacion cibica para pV?2. Para cualquier fase dada n (lentitud) con direccion
n en medios anisétropos, la ecuacion de Christoffel tiene tres posibles de valores de la velocidad de
fase V, que corresponden uno a la onda P (el modo més rapido) y dos a ondas S. Debido a esto, un
medio anisotropo separa la onda S en dos diferentes modos con diferentes velocidades (una mas
rapida que otra) y polarizaciones (fenémeno de birrefringencia). La isotropia puede ser considerada
como un tipo “genérico” de medio anisétropo en el cual las dos ondas S (onda rapida y lenta)
coinciden. Si se despliega la velocidad de fase de un modo dado como el vector radial en todas las
direcciones n de propagacion, define la superficie de velocidad de fase, si se usa el inverso de la

velocidad (1/V), entonces se tendra la superficie de lentitud que se relaciona directamente con la
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forma de los frentes de onda de fuentes puntuales y la presencia de singularidades de onda de corte.
De acuerdo con Musgrave (1970) y Helbig (1994) la direccién de rayo es ortogonal a la superficie de
lentitud, en medios isétropos homogéneos, la velocidad de fase y las superficies de lentitud a lo largo

de sus frentes de onda son esféricos.

En la determinacién de los eigenvalores se determinan los eigenvectores U para cada modo, su
orientacion determina la polarizacion de las ondas planas que se propagan en la direccion n. El vector
de polarizaciéon de onda plana en un medio isétropo es paralelo para la onda P y ortogonal para la
onda S al vector de lentitud. Para un medio anisétropo la polarizacion es gobernada por la orientacion
del vector n y las constantes elasticas del medio que determinan la forma de la matriz de Christoffel.
Ya que la matriz de Christoffel es simétrica los vectores de polarizacion de los tres modos son
ortogonales pero no necesariamente paralelos a n, asi excepto para direcciones de propagacion
especificas no hay modos puramente longitudinales ni de corte en un medio anisétropo, debido a esto
el modo mas rapido se le denomina como “quasi-P” y para los modos de la onda de corte “quasi-S1”

y “quasi-S2”.
e VELOCIDAD DE GRUPO (RAYO.)

El vector de velocidad de grupo (velocidad con la que viaja el tren de ondas) determina la direccion y
la velocidad de la energia de propagacion, es decir, define el trazado de los rayos sismicos, por lo
tanto, es de primordial importancia en el modelado de tiempo de recorrido (viaje) y en los métodos de
inversion. La diferencia entre los vectores de grupo y de fase-velocidad puede ser causada por
variaciones de velocidad con respecto a la frecuencia (dispersion de velocidad) o al angulo
(anisotropia). Como se ilustra en la figura 3, el vector de velocidad de grupo en un medio homogéneo
esta alineado en la direccion fuente-receptor, mientras que el vector de fase-velocidad (o de lentitud)
es ortogonal al frente de onda. Dado que en la presencia de anisotropia el frente de onda no es
esférico, los vectores de grupo y de fase-velocidad generalmente son diferentes. Como se mencion6
anteriormente, el vector de velocidad de grupo es perpendicular a la superficie de lentitud, lo que
ayuda a relacionar las triplicaciones (cuspides) en los frentes de onda de corte con las partes
concavas de la superficie de lentitud (p.ej. en Musgrave, 1970). Se observa que las cuspides no
pueden existir en los frentes de onda P debido a que la superficie de lentitud del modo més rapido
siempre es convexa. A diferencia de la velocidad de fase, que se puede obtener directamente de la
ecuacion de Christoffel, la velocidad de grupo depende de la funcion fase-velocidad y, en algunas
representaciones, del vector de polarizacién. En su forma mas general, el vector de velocidad de

grupo puede escribirse como (Berryman, 1979):
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akV)  akv)  akV)
. . . 20
ok, ok, 2T ok, B

Vs = grad®(kv) =

Donde k = k,k,k, es el vector de onda, el cual es paralelo al vector de velocidad de fase y que tiene
magnitud k :W/V (w frecuencia angular),i, i, iz, son los vectores unitarios. La diferenciacion
respecto a cada componente del nimero de onda tiene que ser realizado con las otras dos
componentes como constante. La velocidad de grupo en medios homogéneos no dispersivos es

dependiente de la frecuencia.

fuente

A\
1
|
|

frente de onda

-

vector de onda k

Figura 3.-En un medio anisétropo homogéneo, el vector de velocidad de grupo (rayo) esta referenciado a la
fuente. El vector de velocidad de fase (onda) es ortogonal al frente de onda (8) (Tsvankin, 2001).

Las derivadas parciales de(kV) en la ecuacion 20 pueden ser evaluadas usando la ecuacion de
Christoffel, la cual brinda una expresién para el componente j-ésimo en términos de la velocidad de
fase y de la polarizacion de onda plana (Musgrave, 1970):

1
VGj =ﬁCijklUiUknl 21

Se asume que el vector de polarizacion U en la ecuacion V;; tiene magnitud unitaria. Es posible, sin
embargo, excluir el vector de polarizacion de las expresiones de velocidad de grupo. Por ejemplo, la
ecuacion de Helbig (1994) para V,; contiene Unicamente velocidad de fase y sus derivadas con
respecto a las componentes del vector unitario n. Una expresion particularmente conveniente
(especialmente para medios azimutales anis6tropos) para velocidad de grupo puede obtenerse en el

sistema de coordenadas asociado con el vector de fase (o lentitud).
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Introduciendo un sistema de coordenadas cartesianas auxiliares [x,y,z] con los ejes horizontales
rotados en un angulo @ alrededor del eje x.; del sistema de coordenadas original [x4, x,, x5 ], de tal
forma que el vector de velocidad de fase este en el plano coordinado [x,y] (Figura 4). Dado que
ambas componentes de la velocidad de grupo en el plano[x, y] Vs, ¥ V5, estan calculadas para k,, =

0, éstas resultan independientes de las variaciones de la velocidad de fase fuera del plano.

=
X3=Z o Vg

XY

X4

Figura 4.-Vectores de grupo (V; ) y velocidad de fase (\7) en medios anisétropos (Tsvankin, 2001).

El vector [17] yace en el plano [x, z]de un sistema auxiliar de coordenadas Cartesianas [x,y,z]; @ es
el angulo entre la proyeccion horizontal de (17) y el eje x;del sistema de coordenadas original. En
general (V; ) se desvia del vector de velocidad de fase tanto en el plano vertical [x,z] como en la

direccion azimutal (V") es la proyeccion de (V; ) sobre el plano [x, z].

El vector de velocidad de fase como una funcién del angulo polar 6 con el eje vertical, y del angulo

azimutal @, se puede escribir:

V, OkV) V'sin@ + iad 0 22
= =V sin — cos
ox akx a6 ¢=const
a(kV) av .
Vez = =V cosO —— sin @ 23

akz a6 ¢d=const
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La componente transversal del vector de velocidad de grupo V, depende exclusivamente de las

variaciones de velocidad de fase azimutales y es totalmente determinado por la primera derivada de

la velocidad de fase con respecto al &ngulo de fase @ azimutal:

_Akv) 1 v

= — 24
Vey ok, — sin@ 80|y onst

Las ecuaciones anteriores expresan el vector de velocidad de grupo en medios anisétropos arbitrarios
a través de variaciones 3-D de la funcion de velocidad de fase.

De las representaciones de velocidad de grupo mostradas anteriormente se entiende que la
proyeccion del vector de velocidad de grupo sobre la direccién de la fase (lentitud) es igual a la

velocidad de fase:
Vi = Ve.n) 25

Debido a esto, la magnitud del vector de velocidad de grupo sera siempre mayor o igual a la del vector
de velocidad de fase correspondiente. La ecuacion 25 es particularmente conveniente en
derivaciones que involucren tiempos de viaje sismicos y sobre tiempos (moveout) de reflexion. A
continuacién se presentaran aproximaciones simplificadas de anisotropia débil para velocidades de

grupo en medios transversalmente isétropos en términos de los parametros anisétropos.
e RELACION ESFUERZO-DEFORMACION

Considerando la simetria del tensor de esfuerzo-deformacién como:

3 3

3
zcijklgkl, =0 =0 = zzcjiklgkl,'i7 je {1!2’3} 26

1=1 k=1 1=1

M

k

Il
=

En otras palabras, cada término de doble suma da el mismo valor de las componentes del tensor de
esfuerzos en dado punto. La sustraccion del primer término de la doble suma desde el segundo se
puede escribir de la siguiente forma:

3 3

3 3 3
chjiklgk, _chijklgkl, = Z(Cijkl _Cjikl)gkl, =0 27

3
k=1 1=1 k=1 1=1 k=1 1=1

Donde 1, 6{1,2,3}, Esto es para las ecuaciones que satisfacen para todas las componentes del

tensor de deformacion entonces se requiere que:

Ciu=Cu 1 ikleil23} 28
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Debido a la simetria del tensor de esfuerzos, el tensor de la elasticidad es invariante bajo

permutaciones en el primer par de subindices.

Considerando la simetria del tensor de deformacion, en orden de K,l no tiene efecto sobre las

ecuaciones de esfuerzo—deformacioén, dado que existe la suma de indices. Por lo tanto se escribe:

3 3 3
zCijklgkl = zzcijklglkni’ je {1'2’3} 29

11=1 k=1 1=1

M

=
Il

Debido a la simetria del tensor de deformacion lk = kl por lo tanto se puede escribir como:
3 3 3 3 o
chijklgkl = Zcijklglk,vla J& {1’2!3} 30
k=1 I1=1 k=1 1=1
La cual también se expresa como:
3 3 3 3 3 3
Z Z Cijki€kt — Z Z Cijki€rt = Z Z(Cijkl = Cijk1)é =0
k=11=1 k=11=1 k=11=1

31

Donde: i, j,k,1 €{1,2,3}.
Estas ecuaciones satisfacen todas las componentes del tensor de deformacion lo cual nos indica que:
Cio =Ci 1, j,k,1 €{1,2,3} 32

Por lo tanto debido a la simetria del tensor de deformacion, el tensor elastico es invariante bajo

permutaciones en el segundo par de subindices.

Con base en la igualdad de las ecuaciones (29) y (30), el nUmero de componentes independientes
del tensor de elasticidad es treinta seis, estas componentes pueden escribirse como entradas de C,,,,
de una matriz de elasticidad de 6X6, relacionada a seis componentes independientes al tensor de
esfuerzos y seis componentes independientes al tensor de deformacion, la construccion de esta
matriz es debido a la simetria de (29) y (30), tomando en cuenta los pares de (i,j) y (k, ) parai <j

y k <[, respectivamente.

Considerando los pares (i,j), donde i,j€{1,2,3} tenemos un arreglo en orden como
(1,1),(2,2),(3,3),(2,3=3,2),(1,3=3,1),(1,2 = 2,1). Ahora se remplaza cada par por un nimero unico
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m, que estd dado por la posicion del par en la siguiente lista; asi m € {1,...,6}. En orden de palabras,

se realiza lo siguiente, remplazando (i,j — m):
(1,1)-1,(2,2) - 2,(3,3) - 3.
(23)—-4,(1,3) »5,(1,2) » 6.
Se puede escribir en forma concisa como:
m =, si i=j
m=9—-({+j), si i #j i, jef,23} 33

Considerando los pares analogos (k, 1), donde k, ! € {1,2,3}, entonces se pueden hacer reemplazos
idénticos, consecuentemente se remplaza Cj;, donde i,j,k,l € {1,2,3}, por Cp,, donde m,n€

{1, ...,6}. Entonces la ecuacion (32) puede reafirmarse como

] [c, c, c, C, C. C.] [e,
-, . ¢c, Cc,Cc, cC, C, ;
.| |c, c, c,c, c, cC.l |e, o
.| |c. ¢, Cc. C, C. C.| |2e,
.| |lc, c, c, c, c. c.| |2,
o,] |C, C, C, C, C. C.| |2z,

Los factores de 2 resultan del hecho donde k # [, la correspondiente componente del tensor de
deformacion aparece dos veces como ¢, en la sumatoria sobre el lado derecho de la ecuacion 12.
Asi mismo la simetria del tensor de esfuerzo, esto es suficiente considerar solamente seis entre las

nueve ecuaciones originales en la ecuacion 14.

1.3 TIPOS DE SIMETRIA EN MEDIOS ISOTROPOS Y ANISOTROPOS
En libro de M.A. Slawinski (2003) “Waves and Rays” (2° edicion) se detalla en forma objetiva la
simetria de los materiales, en otras palabras describe las trasformaciones del sistema de
coordenadas de referencia por experimentos mecanicos, esta invariancia de la orientacién del
sistema de coordenadas es llamado simetria de materiales, en nuestro caso es una propiedad para
seleccionar el sistema de coordenadas para la forma de la matriz elastica que permite reorganizar la

simetria en un continuo. Estas simetrias son indicativas de las propiedades que exhiben los materiales
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representadas en un continuo que son la base del entendimiento de las generalidades de las matrices
elasticas anisétropas en continuo (Monoclinico, Ortotrépico, Tetragonal), asi como las matrices
elasticas del is6tropo transversal en un continuo, la base de los modelos HTI, VTI entre otros.
Por otro lado G. Mavko, T. Mukerji, & J. Dvorkin (Eds.2009).”"The Rock Physics Handbook” (22 ed.),
resume las matrices elasticas de la siguiente forma:

¢ Isétropo: dos constantes independientes
La estructura de Voigt de la matriz de rigidez elastica para un medio lineal de un material elastico

tiene la siguiente forma:

c, C, C, O 0 0
c, C, C, O 0 0
C, C, C, O 0 0
Cisstropa = C12 =Cq —2C 35
sotrop 0 0 0 C44 0 0 12 11 44
o 0 0o 0 C, O
0o 0 0 0 0 C,

La relacion entre los elementos C y los parametros de Lame Ay u de un elastico lineal is6tropo son:
Cu=A+2u Cu=4, Cy=p

Usando la definicion de los parametros de Lamé se puede escribir la matriz como:

A+2u A A 000
A A+2u A 0 0 0
A A A+2u 0 0 0
36
0 0 0 x 0 0
0 0 0 0 u 0
0 0 0 0 0 u

% Cubico: tres constantes independientes
Cuando cada coordenada cartesiana esta alineada con el plano de simetria del material, la simetria

cubica la matriz de rigidez elastica tiene la siguiente forma:
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Ccobica =

c, C
C, C
c, C
0 O
0 O
0 O

12

11

12

000

=

iy

o O O

, 0 0 0
, 0 0 0
., 0 0 0
Chu 0 O
0o Cc, O

0 0 C,|

% Hexagonal o isotropo trasversal: cinco constantes independientes

37

Cuando el eje de simetria de un material isétropo transversal a lo largo del eje x3 su matriz de rigidez

de Voigt tiene la forma:

CHexagonal =

1
, Cee = 2 (C11 - C12)

O O O o o

C66_

% Ortorrémbico: nueve constantes independientes

38

Cuando cada plano de coordenadas cartesianas es alineado con un plano simétrico de un material

con simetria ortorrémbica, la matriz de rigidez tiene la siguiente forma:

Cortorrombica =

Cu

Cy

Cis
0
0
0

Cp

Ca

Cas
0
0
0

Cps

Cos

Cas
0
0
0

0
0
0
Cus
0
0

0
0
0
0
Ces
0

0
0
0
0
0
Ces |

39

Simetria Ortorrémbica. Sus razones fisicas principales son: que es isétropo transversal vertical,

fracturas verticales, con dos sistemas de fracturas (ortogonales o idénticas) y fracturas no alineadas

(Ver figura 5).
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Figura 5.-a) Conjunto de fracturas ortogonales. b) Modelo Ortorrémbico. (Tsvankin I. “Seismic Anisotropy:
Basic Theory and Applications in Exploration and Reservoir Characterization”. (SEG Short Course, 2005)).

¢ Monoclinico:13 constantes independientes

Cuando el plano de simetria de un medio monoclinico es ortogonal en el eje x3, la matriz elastica de

rigidez de Voigt tiene la siguiente forma:

Cll
C12
C
CMonoclinico: 53
ClS
0

0

C44
0
Cus

0

40

CGG_

De la descripcion anterior podemos decir algunos aspectos generales desde el punto de vista de la

fisica, donde se asignan parametros escalares, vectoriales o tensoriales a todos los puntos dentro de

un medio continuo. Cuando algin parametro es el mismo en cualquier parte dentro de cierta region

(delimitada arbitrariamente), se dice que dicha regién es homogénea con respecto al parametro en

cuestion. Si este parametro depende de la direccion de alguna medida real o conceptual, se dice que

la region es anisétropa con respecto al pardmetro anteriormente mencionado.

Un medio elastico donde el campo de velocidades sismicas depende de la direccion de propagacion,

se denomina medio anisétropo (Figura 6). Un medio eléstico en el que el campo de velocidades

depende de la ubicacién espacial, se denomina medio heterogéneo.
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a) isotropo b) anisétropo

L, {
L, -

homogéneo homogéneo

€) isotropo d) anisotropo

heterogéneo

Figura 6. Medio a) homogéneo isétropo, v=cte. b) homogéneo anisétropo, v=v(n), c) heterogéneo isétropo,
v=v(x); y d) heterogéneo anisétropo v=v(x,n). (Ikelle & Amundsen, 2005).
En la corteza terrestre predominan los sistemas de simetria hexagonal, ortorrémbico y monoclinico
(Vazquez, 1994). Un ejemplo del sistema ortorrombico, se encuentra en el manto superior causado
por los cristales de olivino que generan un retraso en las ondas de corte (Bowmann, 1987).
Generalmente en fallas o0 en sistemas de fracturamiento no ortogonales podemos encontrar el sistema
monoclinico. Por dltimo el sistema de simetria hexagonal es el que predomina en la corteza terrestre.
Algunas estructuras con este sistema de simetria son estratos paralelos (medio de isotropia

transversal), fisuras, granos o poros alineados 0 secuencia de capas repetidas.

La anisotropia puede ser de origen intrinseco como el caso de los cristales o granos alineados, o
inducido mediante esfuerzos tectdnicos de acuerdo con la teoria “Anisotropia de Dilatacién Extensiva”
(EDA, por sus siglas en inglés) de Crampin (1985a). La causa mas comun de anisotropia parece ser

inducida por la alineacién preferencial de fallas, fracturas o microfracturas (Crampin y Lovell, 1991).

También existen otras causas de anisotropia, de acuerdo con estudios hechos por Vazquez en 1994

tenemos las siguientes:

a) Anisotropia cristalina. Causada por la alineacién del arreglo atémico cristalino.

b) Anisotropia Litol6gica. Por la alineacion de los granos de la matriz de las rocas.

c) Anisotropia Estructural. Causada por capas delgadas que se repiten periédicamente.
d) Anisotropia por esfuerzos. Inducida por esfuerzos tectonicos sobre las rocas.

e) Anisotropia por fracturamiento, por inclusiones secas o rellenas de fluidos en fallas o fracturas.
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Figura 7. Simetria cristalina con ejes y angulos correspondientes (Modificado Crampin, 1989).

1.4 ISOTROPIA TRANSVERSAL CON UN EJE DE SIMETRA VERTICAL (VTI) E
ISOTROPIA TRANSVERSAL CON UN EJE DE SIMETRIA HORIZONTAL
(HTI)

Existen varios modelos para describir la anisotropia del medio los cuales anteriormente se
describieron, algunos de esos modelos son aplicados tanto en procesamiento de datos sismicos,
como para deteccién y direccion de fracturas. Para nuestro caso daremos los aspectos generales de
los modelos VTl y HTI. Sin embargo el enfoque de la tesis es el modelo HTI, dado que el yacimiento

de estudio tiene comportamiento de fracturas verticales.

La mayoria de los estudios de anisotropia sismica existentes se llevan a cabo considerando un medio
transversalmente is6tropo (TI), el cual posee un solo eje de simetria rotacional. Todas las
caracteristicas sismicas distintivas en tal modelo, también llamado hexagonal, dependen Gnicamente
del angulo entre la direccion de propagacion y el eje de simetria. Cualquier plano que contenga el eje
de simetria representa un plano de simetria de espejo; un plano mas de simetria (el “plano de
isotropia”) es perpendicular al eje de simetria. Las velocidades de fase de las tres ondas en el plano
de isotropia son independientes de la direccidén de propagacion debido a que el &ngulo entre el vector

de lentitud y el eje de simetria permanece constante (90°).
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€ PARAMETROS DE THOMSEN

La finalidad de los pardmetros de Thomsen es calcular la influencia de la anisotropia con respecto a
los valores is6tropos de las ondas P y S a lo largo del eje de simetria; es decir, estimar la desviacion
con respecto a la isotropia del medio. Anterior a estos pardmetros (Thomsen, 1986), las ecuaciones
que gobernaban la anisotropia eran de gran complejidad algebraica, dificultando el entendimiento del

fendmeno fisico.

Thomsen introdujo cinco ecuaciones que describen el comportamiento elastico de los medios de
isotropia transversal. Dos de estas describen las velocidades de ondas P y S, las tres restantes son
los parametros de anisotropia; estos son una combinacion algebraica de las constantes elasticas de

la matriz de rigidez.

Apartir de la ecuaciéon 34 (o = C,, matriz de rigidez), podemos definir los parametros de Thomsen
como la relacion entre los vectores de esfuerzo ¢ y deformacion e para medios transversalmente
isotropicos. Las constantes independientes C,, C;3, C33, C44, Ce¢ €N anisotropia débil, se utilizan para

determinar las siguientes ecuaciones:

@ = |2 34.a
Bo= |2 34.b
e = %;;33 34.c
y = Cﬁ%:;w 34.d
5 = 1(C13+Cus*~(Cs3=Cas)* 346

2 C33(C33—C44)?

Donde: ayes la velocidad de onda P paralela al eje de simetria (Vp,) Y B, €s la velocidad de onda S

paralela al eje de simetria (Vs).

Teniendo en cuenta que ¢, y y § son adimensionales, estos tres parametros tienen valores mas
pequefios que 0.5. Se considera anisotropia débil para valores dentro del siguiente intervalo: —0.2 <
g, ¥, 6 < 0.2; sin embargo valores que se encuentren en el intervalo |0.2| < ¢, y, 6 < ]0.5| se refieren

a una anisotropia moderada

Para separaciones mas largas, existe otro parametro, n que captura la desviacion del moveout de la

onda P para las trazas lejanas, en un medio isotropico:
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n=12s

34.f

En funcién del angulo de propagacién 6, las velocidades de la onda P y S para la anisotropia débil
son: (Thomsen, 1986)

Vp(0) = (1 + 5sen?Ocos?0 +  sen*d

34.9

Vsv (8) = By [1 + Z—§(£ - 6)sen29c0529] 34.h
0

Vs (8) = Bo(1 + ysen?0) 34.i

€ VTI (ISOTROPIA TRANSVERSAL VERTICAL)

Se caracteriza por tener su eje de simetria vertical y el plano isétropo es perpendicular al eje de

simetria, un claro ejemplo son las capas delgadas de lutitas, dado que son capas periodicas
horizontales. (Figura 8)

X,

Figura 8.-Modelo VTI. El eje vertical (xs) de simetria rotacional puede ser causado por capas horizontales
delgadas (Tsvankin 2001).
Su matriz de rigidez contiene cinco constantes independientes. Algunas razones fisicas del is6tropo

transversal vertical son; la anisotropia intrinseca (Lutitas), capas horizontales delgadas y esfuerzos
no hidrostaticos.
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La matriz Cyr; tiene los mismos elementos no nulos que la matriz para medios ortorrombicos pero las
relaciones entre los elementos reducen el nimero de constantes independientes de nueve a cinco

constantes en medios VTI.

En algunos casos, las capas transversalmente isétropas pueden estar “buzando”, lo que conlleva a
una inclinacién del eje de simetria con respecto de la superficie de la Tierra (medios TTI). La isotropia
transversal inclinada (TTI por sus siglas en inglés, -tilted transverse isotropy-) es bastante tipica en
areas con fallas tipo overthrust (fallas recumbentes), tales como las estribaciones canadienses
(Canadian Foothills), donde las capas de lutitas estan normalmente dobladas o torcidas por procesos
tectonicos y pueden presentar echados que exceden los 45°. Sin embargo, otra razén fisica para los

medios TTI es un sistema de fracturas “a echado” paralelas en un fondo is6tropo.

€ HTI ISOTROPIA TRANSVERSAL HORIZONTAL)

Se caracteriza por la inclinacion del eje de simetria horizontal x; que conduce a un modelo llamado
“isotropia transversal con un eje de simetria horizontal,” o HTI por sus siglas en inglés (Figura 9). En
la mayoria de los casos, los medios HTI son causados por un sistema de fracturas circulares (en
forma de “pefique”) verticales paralelas incrustadas en un medio isétropo. Debido a esto, la isotropia
transversal horizontal es el modelo méas simple de una formacion con fracturas verticales. (Tsvankin,
1997)

35




I

plano del
X2 i - 63,0 eje de simetria
3 o ‘OQ\
Q.\go‘

e de simetria

<D

T

Figura 9. Modelo HTI. Contiene dos planos de simetria vertical lamados plano de eje de simetria y plano de
isotropia (Rueger y Tsvankin 1997).

Una descripcién de los métodos para la caracterizacion sismica de fracturas en los medios HTI se

puede encontrar en Bakulin et al. (2000a). En algunos casos como las variaciones de la forma circular

de las fracturas, desalineacion de los planos de fracturas, la adicion de un segundo sistema de fisuras

o la presencia de anisotropia en el medio inevitablemente reducen la simetria del medio efectivo a

ortorrdmbico o incluso menor. Las razones fisicas principales de la anisotropia azimutal son fracturas

o fracturas inclinadas, pendientes de capas Tl (como las Lutitas) y esfuerzos horizontales

La matriz de rigidez para HTI esta representada por la siguiente ecuacion:

C, C. Cy 0O 0 0
C, Cy Cp O 0 O
Cl3 C23 C33 O 0 0
o 0 0 C, 0 0
0O 0 0 0 C, O
0 0 0 0 0 Cg]

,dondeC,; =(C;,-2C,,) 42

Curi=

La analogia entre la isotropia transversal vertical y horizontal es posible al introducir los parametros
“equivalentes” de Thomsen del medio VTI, el cual no sélo controla la dependencia azimutal de la
velocidad NMO de la onda P, sino también son usados para reconstruir la velocidad de fase y realizar

el procesado en planos no simétricos.(Tsvankin, 1997)
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La dependencia azimutal de la velocidad NMO de la onda P (obtenida mediante estudios 3D) esta

controlada por tres elementos importantes:

e La orientacion de las fracturas (direccion principal de la anisotropia).
e Velocidad vertical de la onda P.

e El pardmetro efectivo de anisotropia § (parametro equivalente al coeficiente de Thomsen)

Como se puede observar en la figura 9 las signaturas para la separacion de la onda S en un medio
HTI estan denotadas como: Sy S+; con S! polarizada en el plano isétropo (plano de la fractura) y con
St con vector polarizado en el plano del eje de simetria (plano normal a las fracturas).
Convencionalmente el modelo HTI es caracterizado por la matriz de rigidez (Ecuacion 42); de manera
alternativa es posible usar los parametros de Thomsen (1986) en un sistema de coordenadas rotado,
con el eje de x; apuntando en la direccién de la simetria. Estos parametros de Thomsen “genéricos”
incluyen las velocidades de onda P y onda S en la direccién de simetria (horizontal) y los coeficientes

de anisotropia €,y y.

CMP line

Figura 10.Geometria de los vectores de velocidad de grupo y fase de las ondas en los medios HTI. Los
vectores de velocidad de grupo (rayos) incidentes (SO) y reflejados (OR) estan sobre el plano de incidencia.
El vector de velocidad de fase (direccion OD) correspondiente al rayo reflejado OR se encuentra en el plano

formado por OR y el eje de simetria. El tridangulo RCB define un plano normal al eje de simetria (Tsvankin,
1997).
Para los reflectores horizontales la forma simple de obtener la velocidad del normal moveout en un
plano de simetria es usar la analogia de las ecuaciones de la velocidad de fase en medios VTl y HTI

(Tsvankin 1997).

Vnmolonda Pl = Vpyers V1 + 26 43
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f=1- [VSO/VPO]Z 45

El parametro § es expresado a través de los coeficientes genéricos de Thomsen y es tipicamente
negativo para medios HTI; la Vyuo €n el plano del eje de simetria usualmente es méas pequefia que
la velocidad vertical. En contraste con el VTI donde el parametro § puede ser negativo o positivo.

Para ondas S el parametro usado es ¢ para S y y para S!, estan dadas por:

Vumolonda S*] = Vst ..V1 + 20 46
I 47
— V% 1+2€/f
Con:
1% 2
= (—lﬁ"”” ) [e — 6] 48
Vs~vert

Como se puede observar, asi como para la onda P, la Vy,,, de la onda S en el medio HTI esta dado
por los pardmetros de Thomsen (genéricos). Si e = 0, en el limite de la anisotropia débil se convierte

la ecuacion en:
Vwmolonda S1] = Vst +[1+ 0] = Vsg[1 + o] 49

Para ondas S" una rotacion de en el eje de simetria remonta a cambiar los ejes elipticos y la Vo

permanece de esta forma:

Vimolonda S = Vsl ,..\/1+ 2y = Vs, 50

1.5 MEDIOS VISCOELASTICOS
La representacion mas simple de la elasticidad lineal es el resorte, donde su extension es proporcional
alafuerza aplicada; es decir exhibe elasticidad y recuperacion instantanea, el tiempo no afecta debido
a que la fuerza aplicada produce una extension inmediata, si la fuerza es eliminada el resorte se
encoge inmediatamente. Este comportamiento es caracteristico de los sdlidos elasticos en donde la

tension depende Unicamente de la deformacién y no de la forma en la que se produce.
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Figura 11. Representacidon mecanica. a) Resorte como modelo de sélido elastico. b) Amortiguador como
modelo analogo de fluido viscoso.

e PROPAGACION DE LAS ONDAS EN UN MEDIO HOMOGENEO ISOTROPO E
INELASTICO.

En un medio que no es perfectamente elastico las ondas sismicas tienden a disiparse, la energia
sismica comienza a convertirse irreversiblemente en calor. Este proceso es llamado absorcién
(Lavergne, 1986). La absorcion esté relacionada con la frecuencia de las ondas sismicas y como regla
cuanto mayor sea la frecuencia, mayor es la absorcién. Consideramos ondas planas propagandose
a una velocidad V en un medio homogéneo, isétropo y elastico, en la direccidn positiva z. El

movimiento del componente arménico con una frecuencia angular w = 27f puede ser reescrito como:

A=Ayexp jw(t—z) 51
v
Si el medio es homogéneo, isotropo e inelastico, el movimiento se escribe:
A=Apexp|jw (t — E) exp(—az) 52
1%

Donde «a esta definido como el coeficiente de absorcion.

Varias mediciones experimentales se han realizado en diferentes laboratorios de universidades donde

muestran un rango de frecuencias de interés en la exploracién sismica (entre 10 a 25 Hz); el
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coeficiente de absorcion a puede ser considerado como una primera aproximacion proporcional a la

frecuencia y se puede escribir como:

53

3]
IR
2la

Donde: « es la frecuencia, V es la velocidad de propagacion, Q el factor de calidad.

El factor de calidad es independiente de la frecuencia. El proceso es cominmente expresado en
términos del factor de disipacion Q~1, el cual caracteriza las propiedades absorbentes del subsuelo.

El decremento exponencial A= /Q es la atenuacién por ciclo.

El factor de calidad generalmente tiene rangos adimensionales entre los 30 hasta 600 (Q = 30 para
formaciones viscoelasticas y Q = 600 para formaciones elasticas). Un conjunto de valores del factor
de calidad para formaciones que se encuentran regularmente en el subsuelo se encuentran en la
Tabla 1 para ondas compresionales, en las ondas de corte el factor Q con frecuencia es ligeramente
mas bajo en especial con las formaciones saturadas (Lavergne, 1986).

Arcillas y margas 30-70
Arenas y arenisacas 70-150
Calizas y dolomias 100-600
Granitos y basaltos 200-600

Tabla 1. Orden de magnitudes del factor de calidad Q en las rocas. (Lavergne, 1986).

En ciertos casos, en especial si Q no es muy pequefio (Q > 20), el término de la absorciéon puede
introducirse convenientemente en la propagacion, usando la velocidad compleja de propagacion. En

efecto el movimiento del componente arménico w = 2xrf, puede ser reescrito como:

A= Ayexp (ja) (t — ;)) exp — (ﬂvf Q‘lz)

—4 wfe-2_2L 2 54
AP\ Ty T Y

-1
Donde z/V es el término de la propagacion (parte real) y QZ—]§ es el término de la disipacién (parte
imaginaria).

El movimiento de un componente arménico w en un medio absorbente es escrito como:
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in—1
A = Agexp (ja) [t—é(l—]Qz )D 55

Y configurando la ecuacion:

1 jo 1 1
(1= =_ 56
V< 2 ) v’
Sustituyendo la ecuacion 56 en la ecuacion 55, tenemos:
. A
A= Ayexp <]w (t—F)> 57

Donde la velocidad compleja V' sustiuye en un medio absorbente la velocidad de la propagacion V

(parte real) encontrada en un medio elastico.

En el orden de las magnitudes de las componentes reales e imaginarias de la velocidad compleja, se
obtiene lo siguiente:

:n—1
1 1+JQ2 .
V' =V =V 8
jo! Q2
1- > 1+ 7

El factor de calidad es alrededor de 100 (oscilando entre 30 y 600). Por lo tanto es despreciable en
comparacion con el 1, asi que podemos reescribir:

-1
V’E<1+]Q2 >V 59

Asi, como primera aproximacion, la absorcién puede ser introducida reemplazando la velocidad de
propagacion V (parte real).mediante la velocidad compleja V' como ya se noté anteriormente; la cual
incluye una parte real equivalente a V y una parte porporcional imaginaria al factor de disipacion Q1.
El término de disipacion es generalmente mas pequefio que el término de la propagacion, 60 a 1200

unidades mas pequefio dependiendo de la formacion.(Lavergne, 1986).

En los capitulos posteriores se explicara la relacion entre el factor de calidad Q, el medio viscoelastico

y la perdida de energia en el mismo.
e MEDIOS VISCOELASTICOS

La viscoelasticidad es un tipo de comportamiento reoldgico anelastico que presentan ciertos

materiales que exhiben tanto propiedades viscosas como propiedades elasticas cuando se deforman.
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En un solido viscoelastico la deformacién generalmente depende del tiempo; adn en ausencia de
fuerzas, la velocidad de deformacion puede ser diferente de cero, asi mismo las tensiones y esfuerzos

dependen tanto de la deformacion como de la velocidad de deformacion.

Eldstico

tq, t2

Viscoelastico Lineal

Esfuerzo

to
Viscoelastico No

Lineal

tx =t

Deformacién

Figura 12. Esquema de diferentes comportamientos de los materiales (Crawford, 1990).

Para la deduccion de la ecuacién de movimiento de una cuerda de material viscoelastico, se utilizan
los conceptos de la mecénica del medio continuo, donde las moléculas contenidas en un volumen
dado estan uniformemente distribuidas y obedecen los siguientes principios de conservacion de masa

y momentum:

e Ecuacion de continuidad Z—’t’ + % (pv) = 0, donde v(x,t) es la velocidad a la cual la materia es

transportada y p la densidad de la masa lineal. 60

L L, ) d a .
e Ecuacion de conservacion de momentum p (a—: + vi) =F+ a—‘;, donde v(x,t) es la velocidad

a la cual el flujo de momentum viaja, F es la suma de las fuerzas externas que actian y o el

esfuerzo. 61

Consideramos una barra de longitud inicial [, a la que se aplica una fuerza de elongacion con longitud
[, el cambio relativo de longitud es descrito por la deformacion e; puede ser definida por las siguientes

ecuaciones:

=1
=

l2_[2 l2_12
= 0 gef =—2 62

212 212

e—L

e

Cuando estas ecuaciones son positivas indican un estiramiento, cuando son negativas indican una

contraccion en la barra. Una aproximacion a la regién elastica es la recta ¢ = Ee™, donde E es el
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modulo de Young; existe una relacion lineal entre el esfuerzo y deformacién si son constantes y sus

medidas de la deformacion son equivalentes, por lo cual la ley de Hooke es o = Ee (Ver figura 12).

ol Fractura
F 3
Esfuerzo i X
astica
Regi6n eldstica
» £
Deformacion

Figura 13. Relacion entre esfuerzo y deformacidén en un sélido.

Para deformaciones en cuerpos rigidos, la distincién en las diferentes medidas de la deformacién

desaparecen y se usa la deformacion infinitesimal de Cauchy:

a_u
ox’

63

Donde u =x—¢ es la distancia entre la posicion actual de la particula y su posicion inicial.

Generalmente la relacion esfuerzo-deformacion para un soélido es no lineal ¢ = f(e). Si el esfuerzo
. ., 0 .,
depende de la velocidad de deformacion tenemos o = f(e,a—i), por lo que una deformacién lenta

produce menos esfuerzo que una rapida.

Los modelos viscoelasticos describen el comportamiento de los sélidos no Hookianos, como por
ejemplo el modelo de Kelvin, que se construye estableciendo la conexion de un resorte con un
comportamiento basado en la Ley de Hooke g, = Ee y un piston Newtoniano que obedece la relacion
g, = né, donde 7 es el coeficiente de viscosidad y ¢ es la derivada de e respecto al tiempo. Se desea
deducir la ecuacién que relaciona la deformacién e y el esfuerzo ¢ en cada unidad. Suponemos que
la deformcion total de cada unidad es igual a la deformacion de sus dos componentes y que el
esfuerzo experimentado en cada unidad es proporcionado por el esfuerzo del resorte g, y el esfuerzo

del piston a,, por lo que el esfuerzo total es:
g =0+ 0y 64
Es decir:

o=Ee+ne 65
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1.5.1 ECUACION DE VISCOELASTICIDAD Y EL TENSOR DE CHRISTOFFEL

Considérese una cuerda de material viscoelastico sujeta de los extremos y se encuentra extendida,

que obedece las siguientes hipétesis:

e La cuerda tiene oscilaciones longitudinales y son pequefas.
e Ladensidad de la masa lineal p es constante.
e Lacuerda no esta sujeta a ninguna fuerza externa.

e El material viscoelastico de la cuerda se comporta de acuerdo al modelo de Kelvin.

Supongamos que las variaciones de velocidad v, desplazamiento u, deformacion e y esfuerzo ¢ son

cantidades pequefias lo que permite linealizar la ecuacion de conservacién de momentum a:

v do 66
Par ™ ox

. ou ., . . ~
Sustituyendo en ella v = e obtenemos la ecuacion para vibraciones pequeias

0%y  do 7
Pacz ™ ox

Derivando la ecuacién 65 con respecto a x encontramos:

do _ _0de d%e

E_
N S ox

ox  ox 68

Si sustituimos los resultados anteriores en la ec.67 y dividimos entre E obtenemos:

poiu 0%u L 0%u
Edt2 ~ 9x? ' Edx20t

69

., 1 2
Usando la notacién 2 = — y T = = obtenemos:
E 27 E w

= 70

[ 2 010%u 10%u
wo 0t] 0x?  c? at?

Que es la ecuacién de la cuerda viscoelastica.

e TENSOR DE CHRISTOFFEL
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Para integrar el tensor de Christoffel primero se asume una onda plana arménica en el tiempo descrita

por el vector de desplazamiento:
u;(x, t) = U(x)g; exp[—iw(t —p - x)] 71

Donde x es el vector de posicion, U es la amplitud, g es el vector de polarizacion unitario, w es la
frecuencia angular y t el tiempo. El vector de lentitud p definido como p = n/c, donde n es la direccion
de lentitud y c es la velocidad de fase. Todas las cantidades son, en general valores complejos, a

excepcion de w y t.

Siendo el vector p un valor complejo,no sélo la velocidad de propagacién de las ondas planas es

descrita, también su atenuacién e inhomogeneidad. Al descomponer p obtenemos:
p = [(VT®€)t 4 iAfese]s + iDTaset 72

Donde Vfase ,Afase y prase gon valores escalares reales de la velocidad, atenuacion e
inhomogeneidad de fase. Los vectores s y t son valores reales, mutuamente vectores unitarios

perpendiculares, s es normal al frente de onda, y t se encuentra en el frente de onda.

La propagacion de ondas planas es controlada por el tensor del parametro viscoelastico de densidad
normalizada con un valor complejo a;jy; = ”kl/p. La parte real e imaginaria de a;;; describe la

relacion de las propiedades elésticas y viscoelésticas del medio, llamada matriz del factor de calidad

0 matriz de calidad.

l
Aijki
ijkt = ——r 73
Ajjkl
La ecuacion 73 cuantifica que tan atenuativo es el medio. Los parametros a;j; son usados para
construir el tensor de Christoffel I}, similarmente es definido en términos de la direccion de la lentitud

n,

L (n) = ajjunin 74
O en términos del vector de lentitud p,

Ik (p) = ajjupin 75

La direccion de lentitud n es un valor real para ondas homogéneas pero es complejo para ondas no

homogéneas. El tensor de Christoffel [}, tiene tres eigen valores y tres eigen vectores. Los eigen

valores G(n) y G(p) son:
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G(n) = ajjning;gx = c* 76

G(p) = ajjupingjgr = 1 77

La velocidad de fase c y el vector de lentitud p se definen como funciones de la direccién de lentitud
n. Los eigen vectores definen los vectores de polarizacion g. Del eigen valor G(p) se deriva el vector

complejo de velocidad de grupo como:

190G
v = 20p; = QijriP19j 9k 78

Los vectores v y p se relacionan por la ecuacion:

v.p=1 79

46




2.0 METODO DE FACTOR DE CALIDAD SISMICA CONTRA DISTANCIA FUENTE
RECEPTOR Y AZIMUTH (METODO QVOA)

2.1PERDIDA DE ENERGIA PARA EL ANALISIS DEL METODO QVOA

Cuando es generada una onda sismica, la energia se propaga indefinidamente en el medio si es
perfectamente elastico. Para un caso real en la Tierra, la propagacion de las ondas tiene una pérdida
gradual de energia a través del medio, ésta pérdida puede ser considerada como una conversion
parcial de la energia sismica en algun otro tipo de energia.

Lo descrito anteriormente causa un decremento de la amplitud de las ondas sismicas y la alteracion
de sus frecuencias, es importante mencionar que la amplitud también decrece cada vez que hay un
contraste de impedancia acustica donde una fraccion de la energia es reflejada. Existen tres procesos
donde la atenuacién afecta a las ondas sismicas: divergencia esférica, atenuacion intrinseca y
dispersién (Simm & Bacon 2014).
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Figura 14. Factores que afectan la amplitud sismica. (Imagen modificada. Sheriff, 1975).

2.1.1 DIVERGENCIA ESFERICA
La divergencia esférica se describe como el decaimiento de la amplitud cuando se incrementa la

distancia en la que se propaga la energia de una onda sismica generada mediante una fuente. La
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energia total E, generada en el instante del tiro se propaga esféricamente con un radio r que se
incrementa con el tiempo. La energia se distribuye sobre una superficie de una esfera, donde la
energia por unidad de area (densidad de la energia) es E/4mr?. Posteriormente la esfera tiene un
radio R, la densidad de la energia cambia a E/4nR?. Como R > r, la densidad de la energia es ahora

menor, por lo tanto la densidad de la energia disminuye proporcional a 1/r2. Ver figura 15.

E/4mR?

E/4mr?

Figura 15. Disminucion progresiva de la energia por unidad de area causada por la propagacion esférica
desde una fuente de energia E.

2.1.2 DISPERSION
Este proceso esta relacionado con las heterogeneidades de la Tierra que pueden dispersar los
campos de onda en diferentes fases (causando un decaimiento de amplitud y efectos dispersivos)
dependiendo de las propiedades del medio. Existen 3 niveles de dispersion que pueden ser descritos

en términos del producto de los nimeros de onda k = 2rtf/V y la escala de la heterogeneidad a.

e Cuando ka « 0.01, el material a través del cual las ondas sismicas son propagadas, es cuasi-
homogéneo y la dispersion es demasiado pequefia para ser detectados.

o Altener ka < 0.1, la longitud de onda es mayor comparada con las heterogeneidades; esta es
la situacion mas comun donde la dispersion de Rayleigh ocurre y produce una atenuacion
aparente.

e En este rango 0.1 < ka < 10, encontramos la dispersion muy significante debido a las
variaciones muy rapidas de velocidad, este caso sera evidente en los registros simicos como
una mezcla caética de sefiales que aparecen como ruido, también es conocida como

dispersion de Mie.

2.1.3 ATENUACION INTRINSECA
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Este proceso se relaciona con la pérdida de energia causada por los procesos inelasticos o la friccion
interna, que indica la existencia de un intercambio de energia potencial (desplazamiento) y energia
cinética (velocidad). Ese proceso no es completamente reversible debido al calor producido de la
friccion entre particulas.

1 —0F

Q(w)  21E 80

La ecuacion 80 se define como la atenuacion intrinseca, donde Q representa el factor de calidad, es
adimensional y estéa relacionado inversamente a la fuerza de atenuacion, es decir, cuando alguna
region es altamente atenuativa lo valores de Q son bajos; de manera inversa para valores de Q altos
la regidén se considera menos atenuativa; w es la frecuencia del esfuerzo ciclico a la que se somete
un volumen. Por otro lado E es la energia de esfuerzo 6 tensién pico almacenada en el volumen; 6E

es la energia pérdida por ciclo debido a la irregularidad en la elasticidad del material.

Para aplicaciones sismicas, Q es considerado mayor a uno (Q > 1). Tendiendo en cuenta que la
amplitud A es proporcional a VE, asi como afiadir una amplitud inicial 6 también llamada longitud de

2 . . .
onda %C; con lo anterior,obtenemos el decaimiento de amplitud:

—wX
A(x) = Age2cQ 81
Donde c es la velocidad que puede ser de las ondas P 6 las ondas S y x es la distancia de la direccion
de propagacion, la ecuacién anterior especifica la dependencia de las frecuencias con un valor de Q

constante (alta frecuencia-alta atenuacion).

El efecto de Q escrito en términos del tiempo es:

—wt

A(t) = Age 2Q 82
Donde w es la frecuencia angular y t es el tiempo.

2.2 ATENUACION SiSMICA EN MEDIOS ISOTROPOS
La teoria detallada de atenuacién en un medio anisotropo puede ser encontrado en Behura (2009), la
mayoria de los modelos usados por los geocientificos para estudiar la propagacién de ondas sismicas
y la atenuacién de las mismas, estan basados en medios homogéneos, dejando en veda a la

complejidad del angulo de inhomogeneidad.

Los modelos de atenuacion basados en medios heterogéneos incluyen la relevancia del angulo de

inhomogeneidad (¢). Este angulo se encuentra entre el vector de propagacion y el vector de
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atenuacion, puede afectar la velocidad de fase y grupo, asi mismo afecta a la atenuacion de grupo y

fase.

La atenuacion de fase por longitud de onda es descrita como el radio entre la parte real (k®) del plano
de propagacioén de la onda y su parte imaginaria (k!); cominmente denominado como el coeficiente
de atenuacion de fase A.

kI

A=k_R 83

Cuando ¢ > 0, la ecuacion 83 representa la atenuacion en mayor medida del vector k! que del vector
kR. De acuerdo con Behura (2009),el coeficiente de atenuacion de grupo se describe utilizando el
método de relacion espectral (Ecuacion 97); si tenemos dos receptores registrando el mismo evento
con diferente ubicacién en la trayectoria del rayo podemos obtener el coeficiente mediante la relacién
de S y del espectro de amplitud:

InS = InG — kjl 84

Donde G incluye los coeficientes de reflexién y transmision, los patrones de radiacion fuente-receptor
y la divergencia esférica. kg es el promedio de los coeficientes de atuenuacién de grupo, y [ es la

distancia entre dos receptores.

Asumiendo que el medio es homogéneo y con base en la ecuacién 83 en términos de velocidad de

grupo V, y tiempo de viaje tenemos:
InS = InG — wAyt 85

A, es el coeficiente normalizado de atenuacion de grupo, definido como:

kL kL
—_9__9

Ag—@—w 86
Vg

Para entender la influencia del angulo de inhomogeneidad (¢) obtenemos de la ecuacion de onda, la
parte real (k®) e imaginaria (k') asumiendo que kR - k! > 0. Con la mencién anterior (§) forzosamente

debe ser menor a 90° y mayor a cero (90 > (§) > 0).

6 = 27 / Qoo v
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kH? = w* 1 _ 1 88
D" =2v2| |1+ (Qeostr? ~

Donde V es la velocidad de la parte real del medio y es definida como: V = \/E, tomando en cuenta
que a¥;es el tensor de rigidez de densidad normalizada (Behura, 2009). En las ecuaciones 87 y 88
podemos observar que Qcosé influye en su comportamiento, asi que las variaciones (pequefias,
moderadas o grandes) de los valores de ¢ presentan diferentes resultados que ayudan a entender el

comportamiento de la atenuacién (de grupo y de fase) en un medio isotrépo.

» Valores pequefnos a moderados: Para variaciones de (Qcosé) >» 1, (Behura, 2009) de 87 y 88
obtenemos las siguentes ecuaciones de la parte real (k®) e imaginaria (k') de la ecuacion de

onda:

kR = 89

W
|4
w

I o ———
& 2VQcosé

90
Usando las ecuaciones 89 y 90, la siguiente ecuacion 91 representa el coeficiente de atenuacién de
fase normalizada. La velocidad V no esta presente en esta ecuacion; esto significa que la atenuacion
de fase es totalmente dependiente del angulo de inhomogeneidad y la atenuacion.

K o1
kR~ 2Qcos¢
El coeficiente de atenuacion de grupo A, esta definido como:
A, = ! 92
g ZQ

Donde se observa que no hay infuencia del angulo de inhomogeneidad ¢. A partir de estas ecuaciones
se consideran las mediciones de la atenuacion sismica como una estimacion directa del factor de
calidad Q (Behura, 2009).

» Valores grandes: Cuando las variaciones de ¢ se aproximan a 90° se asume que (Qcosé) «

1, tomado en cuenta las ecuaciones 87 y 88 tenemos:

LR = w €<1+QCOSE) 93

B V\/2Qcos 2

51




! W Qcosé

Kl = (1_ ) 94
V./2Qcosé 2

Las ecuaciones 93 y 94 muestran la fuerte conexion entre la atenuacion y el angulo de

inhomogeneidad; k® tiende a cero mientras mas se aproxime ¢ a 90°. Usando estas ecuaciones

tenemos los coeficientes de atenuacién de fase y de atenuacion de grupo respectivamente:

kI
A:k—Rzl—QcosE 95
A ! & 96
= ——cos
7Q

2.2.1 METODOS PARA EL CALCULO DE ATENUACION
Existen diferentes métodos para poder realizar el célculo de la atenuacion de los datos sismicos
muchos de ellos son modificados para conocer la estabilidad y aproximacion del célculo de la
direccién de fracturas obtenida con base en nuestros datos reales. Algunos de estos métodos son: el

modelado de ondicula, método de relacién espectral y método de decaimiento de amplitud.
El método QVOA utiliza los siguientes métodos para la caracterizacion de fracturas:

Método de relacién espectral (SR)
Método de cambio de frecuencia pico (PFS)
Método de cambio de frecuencia del centroide (CFS)

OO0 w >

Método de cambio de frecuencia central y dominante (DCFS)

La razoén principal al usar estos cuatro métodos es comparar la direccién de fractura obtenida de cada
método, asi como la estabilidad de los métodos.(Avila, 2017). A continuacién se describen los

métodos de forma sintetizada.

e METODO DE RELACION ESPECTRAL (SR): esta basado en la teoria de Q constante
(Johnston and Tokso6z, 1981) donde la relacion entre el espectro de amplitud de fuente y

receptor esta dado por:

R(f) = G(HHFISU) 97

La ecuacion 97 representa el paso de la onda sismica desde la fuente (S(f)) a través de la Tierra
hasta que la energia final es recibida (R(f)). Esa energia final es afectada por la propiedad

intrinseca o de absorcion (H(f)). También es afectada por la divergencia esférica, la respuesta
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del instrumento, la relacion entre fuente-receptor y los coeficientes de transmisién-reflexion; que

son representados por G(f).

Incident wave Instrument/medium .
s(f) — Response > Recewsg:lf)wave
G(HH()

Figura 16. Relacion espectral: la onda incidente es afectada por el instrumento y la respuesta del medio.
(Quan y Harris, 1993)

Tomando en cuenta la ecuacion de atenuacion intrinseca y considerando la amplitud (A)

porporcional a VE, el factor de calidad esta relacionado con los cambios de amplitud de esta
forma:

_ 0A 98
T nA

1
Q
Donde 54 representa los cambios de amplitud debido a la atenuacion, si una amplitud inicial o

. . 2
longitud de onda es considerada %C entonces:

dA w

&~ T2 99

En la ecuacion 99, ¢ es la velocidad de fase y w es la frecuencia. El decaimiento exponencial de
amplitud, esta representado por:

)
Alw, z) = Ay(w)exp — E -z 100

Los siguientes puntos fueron considerados a partir de este método:

i.  El medio considerado es viscoelastico.
il En el modelo, la atenuacion depende de la frecuencia linealmente
iii. Considera que el espectro de amplitud de una onda decaiga exponencialmente con el
tiempo de viaje.

nf

. . , t .
Teniendo en cuenta los puntos mencionados donde una ondicula con exponente ry convoluciona

con los coeficientes R(f) para generar la sefial final A(f,t).
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nft

101
Q

A(f, 1) = S(HR(fexp —

Considerando S(f) de la misma forma que la velocidad de fase (independiente de las frecuencias);

teniendo en cuenta la sefal final de dos reflexiones locales (4; y A;), tomamos el logaritmo de la

Ay (f,2,) _ R(f)2
n(gzn) = () o

Si no existe alguna anomalia en la reflectividad, el coeficiente mencionado es considerado

proporcion de la ecuacion 101

independiente de las frecuencias volviéndose una constante ¢ (Sabinin, 2013).

; <Az(f,Zz)>_ fdr
n _Iet

=) = 103
Al(szl) Q e

Cuando se realiza el andlisis de la pendiente de regresién entre el logaritmo del espectro de amplitud,
fuente y receptor versus la frecuencia obtenemos el valor de la atenucién. Para usar este método
(Sabinin, 2013) realiz6 una modificacion de la ecuacién 103, que se encuentra reflejada en el valor
dt, el cual representa los tiempos de viaje en el intervalo de interés de los datos sismicos. Este cambio
es necesario porque la ecuacién original asume que la relaciéon del espectro de amplitud en dos
diferentes profundidades, tienen trayectorias de rayos que conciden; lo cual es poco acertado para el

caso de los datos simicos reales.

Para aplicar este método, la ventana de la frecuencia debe ser seleccionada cuidadosamente, ya que
al aplicar el método de relacion espectral en la sismica real, es fuertemente afectado por el ruido y la
forma del espectro. Se sugiere seleccionar de manera manual esta ventana sobre los espectros de

amplitud donde la relacion de las amplitudes es constante, para evitar valores falsos.
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Figura 17. La ventana seleccionada muestra los espectros de amplitud donde el método SR elige una

relacidon de amplitudes constante. (Sabinin, 2003)

METODO DE CAMBIO DE FRECUENCIA PICO (PFS): Este método fue sugerido por Zhang
y Ulrych (2002) donde el espectro de onda sismica esta representado por una ondicula de
Ricker, se define a la frecuencia pico como la maxima amplitud en el espectro desde la parte
superior hasta la inferior del intervalo de interés (f; y f;). Donde t representa el tiempo de viaje

de la ondicula (Hermana et al.,2012).

_ mthf

- 104

El espectro de la ondicula de Ricker esta representado por la siguente ecuacion (Hu et al.,2013).

Donde f,, es la frecuencia dominante de la ondicula.

fZ
2 2\ 1A
v =(20)
VT fin
METODO DE CAMBIO DE FRECUENCIA DEL CENTROIDE (CFS): Este método fue

propuesto por Quan y Harris (1993), utiliza el centroide del espectro de amplitud de la fuente

105

(S(f)) (en este caso la cima del intervalo de interés A;) y del receptor (R(f)) (para este caso
la base del intervalo de interés 4,); usando estos dos parametros se calcula la varianza. Este
método también depende de la forma del espectro, su representacion esta dada por la

ondicula de Gauss. Sus ecuaciones modificadas (Sabinin, 2013) son:

ai=ZAi,i=t,b 106
f
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1
fi=—ZfAi,i=t,b 107
a;
f
2 1 2
oF == (F~f*Ar 108
f

109

Donde t corresponde a la cima y b a la base de la capa de interés. A representa las amplitudes en el
espectro de amplitud y f son las frecuencias. El parametro a; en la ecuacion 106 hace referencia a
la suma de las amplitudes mencionadas dentro del espectro de amplitud; f; representa la suma de
las amplitudes multiplicadas por las frecuencias en el espectro de amplitud dividido por el parametro

a;.

Finalmente el parametro n es obtenido mediante la substraccion de los parametros de f de la cimay
base, dividido por la varianza de la ecuacién 108. Usando n = t/Q, se pueden obtener los valores

para Q y la atenuacion a.

e METODO DE CAMBIO DE FRECUENCIA CENTRAL Y DOMINANTE (DCFS): Este método
surge de las conclusiones realizadas en un informe de Fangyu Li (2015), donde propone usar
las ventajas de los dos metodos (PFS y CFS). El autor combina la forma robusta del CFS y la
certidumbre del método PFS, calcula el error entre los 2 métodos, se aproxima a la frecuencia
pico usando la frecuencia central, en lugar de usar los valores de la frecuencia maxima

directamente.

Combinando la ecuacion de la ondicula de Ricker (ecuacién 105) y la ecuacién 107 el autor definié la

=1 202 110
C_3 T m

Donde f,, es la frecuencia dominante (frecuencia pico) de la ondicula de la fuente. La estimacién de

frecuencia central como:

Q usando este método esta dado por:

2T
0~ —Jm 111

s (2= 31

Las hipotesis de este método son:
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v" Un modelo constante de Q.

v El tiempo de viaje podria no ser tan largo con la aproximacién de primer orden de Taylor, si el
objetivo es demasiado grande, debe tratarse como modelo multicapas y la estimaciéon de Q
debe realizarse capa por capa (Li et al.,2015b).

v' En datos reales, este método resulta mas estable que los métodos previos (Gnicamente en un

modelo constante).

2.3METODO QVOA: CARACTERIZACION DE FRACTURAS MEDIANTE LA

ATENUACION DE LA ONDA P EN MEDIOS VISCOELASTICOS

ANISOTROPOS
Las técnicas mas importantes en datos sismicos, usadas en la caracterizacion de fracturas son las
que determinan la anisotropia de la velocidad de las ondas, la variacién de la amplitud respecto al
offset y azimut (AVOA), asi como la variacion del movimiento normal moveout (NMO). La técnica AVO
estudia la amplitud de las reflexiones o reflectividad que dependen de las propiedades elasticas de la
roca (Minsley, Willis, Krasovec, Burns y Toksoz, 2004). Usando ambas técnicas (AVO combinado con
la técnica NMO) a través de una aproximacion de anisotropia débil es posible estimar el gradiente

para la interpretacion de las propiedades del fluido en el reservorio.

La técnica de NMO permite al intérprete estudiar la direccién de la fractura cuando no es vertical y
cuando las capas tienen un buzamiento. NMO utiliza una elipse en el plano horizontal teniendo como

minimo tres medidas azimutales. (Bratton et al., 2006)

El método QVOA estudia la variacion de la atenuacién versus el offset y azimut (Chichinina, Sabinin
y Ronquillo, 2005); determina el azimut del eje de anisotropia o la direccién de fracturas con base en
el analisis de variaciones acimutales en la atenuacion de la onda P. Las ecuaciones de QVOA son
una serie de relaciones viscoelasticas homogéneas lineales; este proyecto se enfoco en la versién
para onda P en medios HTI. Cabe mencionar que existen ecuaciones de QVOA para onda P, onda
SH y onda SV en medios HTI y VTI (Chichinina, Obolentseva y Ronquillo, 2009).

La ecuacion QVOA es similar a la aproximacion de Ruger (Rueger, Tsvankin, 1997) para los
coeficientes de reflexién de la onda P. QVOA introduce dos atributos, uno corresponde directamente
a la atenuacion y el segundo al gradiente B, que representa la curvatura de la funcion de la
atenuacion. La importancia del QVOA recae en la presencia de fuerte atenuacién normal a las
fracturas, donde el incremento de la reflectividad puede ser cancelado por lo tanto la orientacién de
la simetria no puede ser determinada por los métodos azimutales de AVOA. Esta conclusion se

fundamenta bajo el analisis de la magnitud de la atenuacién anisétropa comparado con la magnitud
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del coeficiente de anisotropia de las velocidades de la onda. La magnitud de la atenuacion anisétropa

esta dada por:

o ()] () -

Y

Donde V; y ¥, son las velocidades de fase de la onda S y P respectivamente, y v1/v+t es la magnitud

del coeficiente de anisotropia de las atenuaciones de la onda (La magnitud de la atenuacion

anisotropa es mayor a la magnitud del coeficiente de anisotropia de las velocidades de la onda).

Durante algunos experimentos de laboratorio hechos por (Chichinina et al., 2006) las relaciones de
magnitudes fueron verificadas, asi pues, se obtuvieron otras dos conclusiones. Modelos saturados
con diferentes fluidos se usaron para comparar la respuesta de la magnitud de la anisotropia de las

velocidades de la onda P y la atenuacién de la misma.

Los resultados sugieren que la anisotropia de las velocidades de onda P y atenuacion, son factibles
en modelos “secos” (gas) que en los modelos saturados (aceite), por otro lado en los experimentos
se estima que la variacion de magnitud medida en la anisotropia de la onda P es de 10 a 38%,
mientras que la atenuacién anisétropa se encuentra en 114-153%, estos datos sugieren que cuando
la anisotropia de velocidad es pequefia o despreciable, la atenuacién aldn puede ser lo

suficientemente fuerte como para medir una respuesta.

2.3.1 MODELO HTI EN MEDIOS FRACTURADOS DISIPATIVOS

Para describir la anisotropia de la atenuacion, se introduce una matriz Q del factor de calidad sismica
de un medio viscoelastico anisétropo homogéneo, a partir de las ecuaciones de las magnitudes de

atenuacion y factor de calidad (Carcione, 2000):

a=-wlm({V™1) 113
Re (V2
_Re(F) 114
Im (V?)

Donde Re y Im denotan las partes real e imaginaria, asumiendo que @ > 1, relacionamos las

ecuaciones 113y 114,

nf

QVph
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V,n €s la velocidad de fase dada por V,, = [Re(V™1]™L, f es la frecuencia; la ecuacion 114 puede
ser reescrita en términos de las componentes de la matriz compleja de rigidez €, donde C"l-j = Ci’} +

ic};.

R
Cij

=— 116

Qij
El método QVOA considera un medio HTI donde la direccién eje de simetria se encuentra en el eje
horizontal perpendicular a las fracturas y el plano de isotropia se presenta en la direccion vertical,
paralelo a las fracturas. La matriz de rigidez C para fracturas en medios HTI sin atenuacion es definida
por Shoenberg (1995).

M(1—Ay) A(l—4y)  A(1—Ay) O 0 0
A1—Ay) M@A—8&2Ay) A1—EAy) O 0 0
A1—Ay) A1 —EAy) M(1—E2Ay) O 0 0 117
0 0 0 u 0 0
0 0 0 0 u(l-6p) 0
0 0 0 0 0 u(1l—Ap)l

El analisis de QVOA incluye la atenuacion, la matriz de rigidez debe ser modificada para incluir los

valores de atenuacion (debilidad normal Ay y debilidad tangencial A7) (Chichinina et al., 2009):
Ay— Ay= Ay — iAy' 118
Ap— Ap= Ap — A, 119

Asi la matriz de rigidez atenuativa ¢ adquiere la siguiente forma:

M(1-Ay)  A(1-Ay) AM1-4Ay) 0 0 0
AM1=Ay) MQA-$§%*Ay) A1-¢Ay) O 0 0
0 0 0 U 0 0
0 0 0 0 u(l-Ap) 0
0 0 0 0 0 u(l — A7)l
Donde M =A+2uy ¢ =%E 1—-2g y g esta definida como el cuadrado de la relacion de las

velocidades 1, y V!

2
V.
—S> 121
4
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Usando la relacién entre la @, en los planos isotropo (paralelo) y el plano anisdtropo (perpendicular)

estan dados por (Chichinina et al., 2006):

1 1 AL (1 —29)2 122
Q' " Q33 1-Ay(1-2g)?

1 1 Al

— = _-_"N 123

En el caso de la atenuacion, la magnitud esta dada por la ecuacion:

0! 1 2
F T
[1 —2 (V;) ]

Donde V; y }, son las velocidades de fase de la onda S y P respectivamente, y v1/v+ es la magnitud

de la velocidad de atenuacion; la ecuacion 124 no depende de los valores de la debilidad normal Ay,

por otro lado existe una fuerte dependencia con la relacion V;/V, (Ronquillo et al., 2013).

Los valores de Ay y Ay pueden ser relacionados con los pardmetros de un medio fracturado de la
siguiente manera (Chichinina et al., 2009):

Ay= 16e 125
N33 -29)]
Ap= i 126
" 3g(1- )1+ K)
K
f
K=—1 127
[rua(l— g)]

Donde e es la densidad de la fractura, u es el médulo de cizalla de la roca fracturada, « es la relacién
de la fractura y K es el modulo de volumen del fluido que depende de las velocidades y densidades
de la onda P. Las partes imaginarias de los deltas complejos se relacionan con fluido, viscosidad,
permeabilidad de la roca, porosidad, etc. (Chichinina et al., 2009). EI comportamiento de Ay es
proporcional al parametro de anisotropia €, (Sabinin, 2013); ambos son afectados por el relleno del
fluido en la fractura, cuando hay presencia de gas los valores de Ay son buenos (altos), en presencia
de algun fluido (aceite) Ay es un valor muy pequefio. Ay es afectado por la relacion de aspecto de la
grieta a. El parametro de anisotropia €, es introducido por Carcione (2000), donde es definido como

el analogo con el parametro anisétropo de Thomsen e.
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Qll - QS3
=" 128
0T T 20,

La ecuacion 128 representa la diferencia fraccional del factor de calidad del eje de simetria Q4 Y €l

plano isotropo del factor de calidad @33, usando las ecuaciones 122 y 123 la relacion entre €, y Ay

es:

. - _—290-9)
71— Ay(1—29)2

129

Donde g esta definido en la ecuacion 121 Usando la desigualdad Ay(1—29)? « 1 podemos

simplificar la ecuacion 129 (Sabinin, 2013):
€g =—-29(1—9) 130

Con lo anterior el parametro de anisotropia €, podria depender de la relacion de velocidades de onda

Py S, sin embargo no depende del mecanismo del tipo de atenuacion.

2.3.2 ECUACION ANALITICA QVOA

El método QVOA determina el comportamiento de la atenuacion con el acimut, usando el mecanismo
del flujo de fluidos de Hudson como causa de la atenuacién de la onda P. En los modelos de Hudson,
la debilidad normal y tangencial Ay,A; son redefinidas con la parte compleja de las funciones
dependientes de la frecuencia: M(w) y K(w). Donde la funcion M(w), (que es responsable de la
disipacion de la energia viscosa), tiende a cero para QVOA. Tomando el modelo de Hudson donde el
fluido dentro de las fracturas se encuentra en una matriz porosa, la ecuacion de QVOA asume que la
debilidad tangencial A; es la parte real (ecuacion 126) y la debilidad normal Ay permanece a la parte

compleja; esta parte imaginaria impone la magnitud de la atenuacion de la onda P.

_ 4e

M 30— )1 + K@) o

Donde K(w) =

TToRE K esté definida en la ecuacion K = %Z?:l gihis? (Sabinin, 2013), y(w) es la

frecuencia que depende del modelo que se haya elegido para el fluido. Al tomar en cuenta la ecuacion
114 la atenuacion estéa dada por la relacion de la parte imaginaria del cuadrado de la velocidad de

fase y la parte real de la misma.

La velocidad de fase esté definida como (Carcione, 2000):
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V(p)? = V2(1 — Ay[1 — 2gsin®@]? — Argsin®2¢) 132

La parte compleja de la velocidad es una cantidad fundamental Unica que determina tanto para el
factor de calidad como para la atenuacion. Para obtener la velocidad de fase en un medio disipativo,

Ay en la ecuacion anterior (132) es remplazada por la parte compleja de la ecuacién 118.
V(p)* = VZ(1 — (Ay — idy)[1 — 2gsin®@]? — Argsin®2¢) 133

Donde A; permanece real reduciendo la ecuacion anterior (133), haciendo a ¢ igual a cero y a 90
grados el plano anisotropo de velocidad de fase (perpendicular) y el plano isétropo de velocidad de

fase (paralelo), descrito esto, podemos reescribir la forma compleja como:

VIi=1, [1-Ay 134

ﬁ:lfp\/1—ﬁ;(1—2g)2 135

Las ecuaciones 134 y 135 nos muestran que la velocidad en un plano is6tropo y anisétropo son
dependientes de los valores de la debilidad normal Ay la cual engloba de igual forma a los pardmetros

del medio fracturado (densidad de la roca, relaciéon de espectro de las fracturas, médulo de volumen
y (VS/VP)). La velocidad de la onda P en el plano anisétropo también depende de la relacion de las

velocidades onda P y onda S (Ronquillo et al., 2013).

Las ecuaciones 124 y 133 definen la velocidad de fase de la onda P como una funcion del angulo de
onda normal ¢ con respecto al eje de simetria. Usando la ecuacion 114, la parte real e imaginaria son

separados:
Im(V)? = Ay V2[1 — 2gsin?]? 136
Re(V)? = V2(1 — Ay[1 — 2gsin?p)? — Argsin?2¢) = V(p)? 137

Nuevamente R es la parte real, I es la parte imaginaria, la tilde representa los nUmeros complejos de
los cuales son parte esas expresiones (Chichinina et al., 2006). Dividiendo las ecuaciones 136 y 137
realizando algunas substituciones (remplazando sin?p con 1 — sin?8cos?¢) y denotando 8§ como el

angulo de incidencia medido respecto al eje vertical “Z”, la variacion azimutal de la atenuacion es
obtenida (Chichinina et al., 2006).
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~ _ Ay[1—-2g(1 - sin®Ocos®$)]?
Q (¢, 0) = 72(6,6) 138

2
Vs

La ecuacion 138 muestra como para todo 8, la atenuacién es maxima cuando ¢ = 0° — 40°. Ajustando

obtenemos:

Ao = [AL(1-29) 139

B = |Al2g 140

Tomando en cuenta lo anterior y las siguientes suposiciones (Chichinina et al., 2006):

1. La variacion de V,/V versus 8 y ¢ en la ecuacion 138 no afecta significativamente la
1
variacion de Q(E)(G, ¢). Por lo tanto este término es considerado constante. En la definicion
de Vp/V+y Vp/V! el valor de Ay afectara Vp/V.
1+0.5(1—-29)?Ay<c<1+05Ay 141
2. Para fracturas delgadas y rellenas de fluido Ay— 0,Vp/V(0,¢) es aproximadamente

equivalente a uno. Una forma simple de la ecuacién 138 puede ser descrita por:
QY2 ~ Ay + Btcos?[¢p — ¢o]sin?6 142

Cuando los poros se encuentran saturados de gas, la ecuacién 142 se describe con cA, y cB, para
considerar la variacion de Vp /V. En esta nueva forma de la ecuacion, A, se atribuye a la intercepcion

(incidencia normal) y B es la pendiente de la recta llamada gradiente (Ronquillo et al., 2013).

2.3.3 METODOS NUMERICOS PARA RESOLVER QVOA

Anteriormente se describio la ecuacion QVOA, donde el factor de atenuacion es dependiente respecto
al angulo de incidencia 6 y el azimut (azimut fuente-receptor ¢). En este apartado el angulo de
incidencia es definido como el angulo entre el eje z y el rayo de la onda en un medio anisétropo con
atenuacion. La ecuacion es valida para valores de 6 < 37° y el intervalo de interés debe ser
suficientemente grueso (de 2 a 3 longitudes de onda), si la ecuacion no cumple con los estatutos
anteriores el efecto de la atenuacion es menos pronunciada y compite con otros efectos, por ejemplo:

interferencia de multiples de poca profundidad o influencia de capas muy delgadas (Sabinin, 2013).

a = A+ B(¢p)sin?6 + C(¢)sin*6 143
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La ecuacion 143 se defini6 como una aproximacion lineal de la ecuacion de la atenuacion; donde
incluye la intercepcion A, el gradiente B, la incidencia lejana C y el angulo de incidencia 8. Donde las

definiciones de B y C estan dadas por:
B = Bycos?(¢p — ¢p) 144
C = Cycos*(¢p — ¢o) 145

Donde 4, By y C, son constantes, ¢ es el azimut de las trazas en un CMP gather y ¢, es el &ngulo
del eje de simetria. Se deben estimar 2 parametros para resolver ¢,. Los métodos numéricos para
obtener el eje de simetria a partir de la ecuacién de QVOA, utilizan las trazas simicas que contiene

un bin. Existen cinco métodos numéricos (Sabinin, 2013).

¢ Método de Aproximacion de Sectores (ASM)

¢ Meétodo de Sectores (SM)

¢ Método de Aproximacion por Truncamiento (ATM)
e Método de Truncamiento (TM)

¢ Método General (GM)

En este proyecto sélo se describiran 2 métodos; el método de aproximacion de sectores y el método

de aproximacion por truncamiento.
e METODO DE APROXIMACION DE SECTORES (ASM)

En 1998 Mallik propuso usar este método para resolver el problema del eje de simetria en el andlisis
del AVO (Sabinin, 2014), QVOA puede resolverse de la misma forma. Para usar este método es

necesario dividir el gather de los datos sismicos en secciones y reescribir la ecuacion 143.
— in 2 a4
ajx = Aj + Bjsin“0 + Cjsin™ 0y 146

Cuando el gather es dividido en sectores, todas las trazas que se encuentran en ese intervalo adoptan
el azimut designado a cada sector. A diferencia de la ecuacién 143; para la ecuacién 146 se requiere
el valor de la atenuacion a, calculado desde la traza k en el sector j. Las trazas minimas necesarias
para aplicar este método son nueve trazas de tres sectores (tres trazas por cada sector) para tener
un sistema de ecuaciones y resolverlas mediante el método de minimos cuadrados. El primer paso

es configurar el sistema de ecuaciones de un sector y tres trazas, de esta forma:

a1 = Al + Blsenzgl + C1$€n491
a1 = Al + Blsenzgz + C1$€n492 147
a3 = Al + Bls€n293 + C1$€n493
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El sistema de ecuaciones puede ser extendido hasta un numero infinito de trazas. De la misma forma,
el numero de sectores j puede variar en cualquier cantidad no menor a tres. Este sistema de
ecuaciones se resuelve utilizando el método de minimos cuadrados; ademas A,B y C representan

valores promedio de cada sector. El siguiente paso es definir el gradiente B como:
B; = Bycos?*(¢; —¢o), j=1,...m 148

La ecuacion 148 solo se usa para valores tedricos del gradiente. Cuando se utilizan valores reales es
necesario afiadir un error; que puede ser escrito como B; = Bj(p) + §;, por consiguiente B; se

reescribe como:
B; = a+bcos[2(p; — ¢o)], j=1,...m 149

Usando la ecuacién 149, se genera un sistema de ecuaciones que puede incluir todos los gradientes

B obtenidos en el paso previo. El sistema de los tres sectores es:

By = a+ bcos[2(¢1 — ¢o)]
B, = a + bcos[2(¢, — ¢o)] 150

B3 = a + bcos[2(¢p3 — )]

Este sistema puede ser extendido para todos los gradientes calculados, para ecuaciones no lineales
para obtener las constantes a, b y ¢,. Las nuevas constantes (a y b) son importantes para interpretar
los resultados finales. 1.- Si el error no estan grande, a y b deben estar cercanos uno del otro en un
medio HTI (a = b pero a # b). 2.- Lacondicién b > 0 deben ser usada para distinguir el eje de simetria
y la direccion de la fractura, porque en los resultados finales, dos soluciones de los valores obtenidos
en ¢, son obtenidos con diferencia de /2 en la misma b pero con signo opuesto. La mejor forma de
realizar estos resultados finales, es obtener datos reales de pozos de imagen, calibrar los pozos,
comparar con el calculo de QVOA y determinar como funciona la segunda condicion para un

reservorio en especifico.

Para obtener mejores resultados es importante dividir el gather en los sectores que sea posible,
tomando en consideracion la calidad de las trazas; cada valor en grados de un sector es designado
para cada traza perteneciente al gather. Asumiendo que el minimo requerido son tres trazas por

sector (Ronquillo et al., 2013)
e METODO DE APROXIMACION POR TRUNCAMIENTO (ATM)

Para resolver el eje de simetria con la ecuacion de QVOA se utilizé el mismo método de la ecuacion

de AVOA propuesto por Jenner (2002). Para usar este método no es necesario dividir el gather en
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sectores, pero se deben realizar algunos truncamientos y sustituciones a la ecuacion 143. Truncando

el término C en la ecuacion 143 y combinando con la ecuacion 149 la nueva relacion esta dada por:
a; = a + bsen?6; + dsen?8;cos[2(¢; — )] 151

Donde el subindice i se refiere al nUmero de trazas en el superbin que no debe ser menor a 3.

Definiendo:
s; = sen?6; 152
S =sen(2¢y) 153
C = cos(2¢y) 154
gi = cos(2¢) 155
h; = sen(2¢;) 156
La ecuacion obtiene esta forma final:
a; =a+ bs; +dCs;g; + dSs;h; 157

Donde s; se puede calcular de manera sencilla a partir de la informacion de las trazas,g; h; se
calculan usando el azimut ¢ que proviene de los encabezados de las trazas sismicas. Considerando
un error funcional (Sabinin, 2013):

n

1
F =52(a+bsi +dCSigi +dSSihi —Ofi)z 158

=1

Esta funcion F debe minimizarse sobre los parametros a,b y ¢, para resolver un sistema de 4

ecuaciones usando el método de minimos cuadrados:

oF _ 0 159
oa
oF _ 0 160
ob
oF _ 0 161
ad
oF

=0 162

Ipo
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Las soluciones finales son derivadas por el autor, (Sabinin 2013). Los valores de a,b,d y ¢, pueden

ser obtenidas usando:

tan(2¢y) = =

o = AaHy = Aty
 S(4,% - A4By)

S AH, —AH,
C A,H, —AH;

b= (F, —dCa, —dSa3)/a;

a=fy—bA—dCD — dSE

163

164

165

166

2.3.4 RELACION DE LA VARIACION AZIMUTAL Y EL GRADIENTE

QVO

El gradiente obtenido usando los métodos ya mencionados anteriormente, puede ser graficado versus

el azimut, un ejemplo de la aplicacion se puede apreciar en la figura 18, donde el cos(2¢) debe encajar

en la curva de acuerdo con la ecuacion de QVOA. El maximo valor del gradiente B esta dado en el

azimut ¢, = 50°, que corresponde al eje de simetria (Hall et al., 2002). La direccion ortogonal con un

valor de 140°, nos proporciona la orientacién de la fractura o la permeabilidad maxima horizontal

(direccion preferencial del flujo). QVOA considera el medio HTI, que se puede observar en la figura

18; comparando el gradiente B de 0 a 180 grados con el de 180 a 360 grados podemaos concretar que

ambos son muy similares.

A7 muthal QVOs gradent vanation (CRSFR )

v-‘-:‘_ T T T {ut T
Bl 1
F0% . %
=3 * .
- 3 g +
m + 3
E = z i
: f - ¥ % 3
é TE[ * # *
- . f ; H
rel 3 5 -
1 1 1 1 1 1 ; 1
0 50 00 150 200 250 30" 3D

AZImMUth phi [degress)

B gradient vs azimuth

Figura 18. Grafico representando Gradiente B y Azimuth (Avila, 2017).
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El gradiente B es un atributo que resulta de la solucion de la ecuacion de QVOA que puede ser

interpretado como un indicador de anisotropia definido por lo siguiente (Chichinina et al., 2006):

I N
_@Hz-@"

Bt n
@hz

167

Donde el gradiente es claramente relacionado con la diferencia fraccional de Q a lo largo de la

1 1
direccion de simetria y el plano isétropo. Las expresiones para (Q") ™z y (Q+) ™z son:
1
(@")7Z = Ag[1 — (1 - 29)%Ay] /2 168

QY2 = (Ao + BY)[1 - Ay] 2 169

Asumiendo que Ay< 1y (1 —2g)?Ay< 1, en efecto las ecuaciones son linealizadas en la siguiente

forma:
1
Q" 2= A4, 170
1
Q@Y 2= A4, +B* 171

1 1
Donde (Q") ™z es el valor del offset cero, (Q+) 2 es el valor del eje de simetria para 6 = 90°y ¢ —

¢,=0°. La magnitud puede ser expresada en términos de B+, puede ser relacionado con el parametro

€Q-

172

= 0.5 ( 1= 2 1)
0T BT 1P - (1 - 29)%Ay)

Cuando Ay tiende a cero, la expresion 172 se aproxima a la siguiente ecuacion, (que es el caso de

las fracturas delgadas saturadas de fluido):
—05(1_A"’ 1) 173

= \BLy 1

La expresion anterior puede ser utilizada para determinar €. Al usar esta ecuacion los resultados
tendrén un error suavizado comparado con el valor inicial, esto se debe a la restriccion del angulo de
incidencia 8 = [0°,40°]. Para entender el comportamiento del gradiente cuando usamos diferentes
valores de la relacion Vs /Vp, Chichinina (2006) propuso un experimento donde el fluido entrampado

en las grietas y la densidad de las fracturas variaban; fue asi como se concluyé que las variaciones
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del gradiente son mas sensibles a los cambios de la relacién Vs /V, que a los otros parametros (Figura
19).

En la parte inferior de la Figura 19, los valores de gradiente también varian en funcion de los valores
de las densidades de grieta, cuanto mayor sea la densidad, mayor sera el valor del gradiente b en la
direccién del eje de simetria.

La ecuacion exacta para B+ se define usando las ecuaciones 133,134 y 135 (Sabinin, 2013):

1 [1-Q-29)%ay]"?
Bl — ( 9)“Ay 174
1-2g 1— Ay
38 - 1 Gas' 14 s=D.'1 |
42 12 !
- f 1 j \ |
o Ly !/A\l /J(\ N 1l
: 0 I ] Brine o 10 Jfo=001N\, Ll
§ . - % 0e ! ”Lmd“\k €08 /AR
5 RS S . 1 e e o oo i =S A\ £ - # - \ ..
E L < e e e '§n.s hd \\ 1gu:-.a i { f
0 3 | & i \ 9 LY
& : : i _904 \ a 04 mT—\!———m
e k gt Cga \‘ I 02 : A
L TN 71{ - ):(_
015 45 75 105 135 165 195 015 48 T8 106 136 185 198 016 45 75 106 135 165 1gt
Azimuth ¢ (Gegrees) Azimuth b (degrees) Azimuth ¢} (degrees)

Figura 19. Curvas representativas de la variacion del gradiente B con el Azimut respecto a la relacién Vs/Vp
(1° grafico), fracturas saturadas de fluido (2° grafico) y densidad de las fracturas (3°grafico)(Avila, 2017).

Consideramos que Ay tiende a cero para grietas delgadas y saturadas, por lo tanto de la ecuacién
140 obtenemos:

2

Vs
Bt = —2 (V;) > 175

1—2(V1~;)

La aproximaciéon del valor de BY (ecuacién 141) puede ser resuelto utilizando la relacion Vs/Vp

(Chichinina et al., 2006), la ecuacion resultante es:

Vs
AEINS 176
Ve

69




3.0 APLICACION DEL METODO QVOA EN YACIMIENTOS CARBONATADOS
(MODELO SINTETICO Y DATOS REALES)

En este capitulo se presenta la implementacion del método QVOA en datos sismicos sintéticos y
reales, analizamos los datos procesados, se presenta un software de optimizacion para facilitar el
calculo de las fracturas; que posteriormente se retomaré en el apéndice de esta tesis. La metodologia
en general es presentada en la Tabla 2, consecutivamente se presenta una metodologia elaborada
para cada caso en particular (datos sintéticos y datos reales).

MODELO GEOLOGICO

¢ Modelo Sintético
e Modelado NUimerico
¢ Datos Reales

i )
ADQUISICION DE DATOS
* Datos de campo
e Geometria
e Puntos de Tiro
A

'PROCESADO SiSMICO
* Divergencia Esférica y Ganancia
* CMP gather

 Analisis de Velocidades y Espectro de
Frecuencias

._e Filtros, Correccion NMO y Apilado

/

~ ~ DN
APLICACION DEL METODO QVOA |
* Analisis de coordenadas fuente-receptor y de

bines.
e Calculo de la direccidon de fracturas
* Software de optimizacion .
INTERPRETACION !

DE DATOS

* Mapeo y deteccidn de fracturas

¢ Andlisis de resultados en datos reales y datos
sintéticos.

Tabla 2. Metodologia General aplicada.
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Datos Sintéticos

e N
Analisis geoldgico y Acondicionamiento de
— petrofisico del —  familias de CMP’s en
yacimiento Superbines de 3x3
N\ y,
e N

Seleccién del yacimiento

Modelaetic:o%ici)clggmo y — para el mapeo de
P fracturas
|\ J
s N
Aplicacion del software | Esft'imacién dela
de modelado direccidn de las fracturas
. y,
(" A
Calibracion de la
Procesamiento de datos — direccion de fracturas
3D con datos de FMI
. J
(" N

Integracién de mapas Correlacion del mapeo

de la distribucién de de fracturas con
Estimacion de fracturas - fracturas (sintéticos y «_ atributos geométricos y
reales) parametros petrofisicos.
g J

Tabla 3. Metodologia detallada para el mapeo de fracturas en yacimientos naturalmente fracturados

3.1MODELO SINTETICO
El modelo sintético esta basado en la region sureste del Golfo de México en donde se tiene una
estructura compleja abundante en carbonatos fracturados, caracterizandose por fallas normales e

inversas y plegamientos compresionales. Consta de 9 capas, las cuales son de interés petrolero. Las
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velocidades varian de acuerdo con los periodos proporcionados de un registro de pozo ubicado en la

zona de interés.

n =

0N -

Figura 20. Seccidn estructural esquematica.

A partir de estos datos se procedi6 a realizar el modelado numérico en un medio viscoelastico, para
simular un entorno geoldgico similar y obtener sismogramas sintéticos del mismo. Los datos simicos
seran utilizados para el calculo de las fracturas mediante el método QVOA.

3.1.1 MODELADO NUMERICO EN LOS MEDIOS VISCOELASTICOS
HETEROGENEOS
El modelado numeérico viscoelastico con ecuacion de onda sismica en el dominio del tiempo con base
en algoritmos de los mecanismos de relajacion es usado actualmente para mayor practicidad y
eficiencia; sin embargo este modelo requiere mas tiempo de computacion y memoria que el modelo
elastico. (Carcione, 1993; Robertson et al., 1994; Xu y McMechan, 1995, 1998; Sabinin et al., 2003).

Se basa en la computarizacién en paralelo, otra de sus ventajas es la existencia de bases tedricas de
las condiciones del limite absorbente (Collino y Tsogka, 2001). Este método utiliza simultdneamente
multiples elementos de procesamiento para resolver un problema, se logra mediante la division del
modelo en partes independientes, de modo que cada elemento de procesamiento pueda ejecutar su
parte del algoritmo de manera simultanea con los otros. Se desarrollé un método alternativo para
modelado sismico con base en un sistema de ecuaciones para la tension, velocidad, y variables de
memoria (Robertsson et al., 1994; Sabinin et al., 2003).
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60'ab
(1- T)_ = Lap — ™Map 177

OMap
T, a(; +Nap = Lap 178
du, Jday
- 179
Pt = “ab

Donde a,b = x,y,z (z es la profundidad), t es tiempo, p es la densidad, c,,es un componente de

.z . . . T
tension, n,,es una variable de memoria, u,es una componente de velocidad, T = 1 — =, donde t.y
Te

T,50n las tensiones efectivas de tiempo de relajacion.
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Figura 21. Esquema de modelo viscoelastico (Ronquillo-Jarillo, 2013).

El operador L ,toma la forma (A, i) son los parémetros elasticos de Lamé):

du, Odu
y z
62 ), 180
aux du,
= (7\+2u)—+7\( 62 —), 181
au
Ly, aXX), 182
Lo aub aua
ab = lJ.(a— ) a*b 183

Se utilizé una solucion con diferencias finitas en el esquema de segundo orden, donde la condicion

v [AtH2TAr L84
VTP At 421, h T

Donde Vy es la velocidad de la onda P, h es un incremento mediano de la red espacial.

de estabilidad es:
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Se implementé una condicién de limite a la superficie plana (Marcinkovich y Olsen, 2003), ésa es la
condicion anti-simétrica para el componente 6,,. Con base en lo anterior se disefié un modelo con
cuatro lados y un fondo para la aplicaciéon de la capa absorbente perfectamente acoplada (PML)
(Collino y Tsogka, 2001; Marcinkovich y Olsen, 2003).

A48 44044
, “
: A
il S el o 4
'l . 7 " | 4 7
B P e e Size of Grid Point
One row data unit |/ a
mapping to one S
thread task ~ & (gaf:’:,:m
Y
o

o
Figura 22. Modelo basado en diferencias finitas.

PERFECTLY MATCHED LAYER (PML)

Una capa absorbente perfectamente acoplada (PML por sus siglas en inglés) es una capa artificial
usada cuando se requiere realizar calculos con ecuacion de onda en un modelo de dimensiones
finitas. Las PML se usan para truncar regiones computacionales en métodos numéricos para simular
problemas con limites abiertos, especialmente cuando se usa el método de diferencias finitas en el

dominio del tiempo (FDTD) y el método de elemento finito (FE).

Al realizar una simulacién existe un reflejo no requerido, este se genera cuando el campo llega a la
orilla del espacio de computo. Esta reflexion no deseada interfiere con los resultados, por lo que es
necesario implementar una herramienta que elimine dicha reflexion. La capa PML y sus variantes
posteriores, consisten basicamente en definir una capa ficticia que tenga igual impedancia que su
capa contigua para toda frecuencia y para todo angulo. Esta capa es capaz de absorber todo lo que

llegue a ella, evitando asi la reflexion.

Siguiendo por Collino y Tsogka (2001),

X
d, = do, (=)
X OX(5X)

) 185

donde 5X - mAX, m es la anchura de PML en los puntos de la red, x es una distancia de la interfaz

entre el PML y el dominio. Siguiendo por Marcinkovich y Olsen (2003), se usa
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Para el pardmetro c, Collino y Tsogka (2001) se obtiene el valor de 1.5. Los parametros Y y d, se

define a lo largo de las direcciones y y z por la analogia con dx . La definicion de poder (185) y formula
(186) no son unicos 6 considerados “buenos”. Por lo que se usa una dependencia exponencial
(Sabinin, 2003):

ax —axX
d, = dOX[eXp(g) + eXp(T) -2]
» ’ , 187
cav,

o, (e"—e"-2a) 188

Donde s.es el espesor de la PML en el plano %, a 'y ¢ son los coeficientes de simultaneidad, x = n, —

de =

0.5 donde n, es en numero de nodos a través de PML, 1 <n, <35,. Cuando a=6 y c=150, la
atenuacion de ondas reflejadas en el limite de area es buena, sin una distorsion de impulsos

principales. El espesor de PML es recomendado a ser 20 o0 més (Sabinin, 2013).

Condiciones de frontera.

L

Figura 23. Esquema de condiciones de frontera (PML y Modelo)

FACTOR DE ATENUACION Q
Los modelos numéricos viscoelasticos basados en el concepto de mecanismos de dispersion, toman
en cuenta las variables de memoria y algunos parametros disipativos; es decir, los esfuerzos efectivos

de los tiempos de relajacion.

T=1—-— 189
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En la practica de la geofisica el factor de calidad Q se usa normalmente para describir una propiedad
de atenuacion en medios viscoelasticos. Para éste modelado numérico es de importancia saber la
dependencia que existe entre el factor Q y los tiempos de relajacion, se considera la férmula de Liu
et al. (1976); que es valida bajo la suposicion de que 7, y 7, no dependen de la frecuencia w = 2nf
en un ancho de banda especificado (ecuacion 189). El software “2D-3D Elast-Visco-Heterogéneo”
(perteneciente al paquete “Frac-Seis” desarrollado en el IMP) se basa en resultados de un

experimento numérico de datos sintéticos de reflexion.

190

7Q(w) = wt,

3.1.2 ADQUISICION DE DATOS SISMICOS SINTETICOS
Para realizar el modelo viscoelastico heterogéneo se utilizé una estacion de trabajo Lenovo P500 Intel
Xeon de 2.30GHz. ThinkStation de 20 nodos con 32 Gigas. Se establecieron los parametros iniciales
para la elaboracion del modelo viscoelastico heterogéneo, tales como el tamafio total de la malla,
capa absorbente perfectamente acoplada (PML), numero de trazas, diferencia de tiempo (At), tipos

de capas, forma de impulso de la fuente, frecuencia, tipo de receptor, tipo de fuente, etc.

Distancia en X (nx) 9000 m
Distancia en Y (ny) 9000 m
Distancia en Z (nz) 4000 m
Numero de disparos 25
Offset entre disparos 2000 m
Nidmero de lineas fuente 5
Distancia entre lineas fuentes 2000 m
Numero de receptores 1155
Offset entre receptores 100 m
Numero de lineas receptoras 15
Distancia entre lineas receptoras 600 m
Numero de muestras 2000
At 0.0002 seg.
Tipo de fuente Marino (Air gun)

Tabla 4. Parametros Iniciales para la adquisicion de datos en el software “2D-3D Elast-Visco-Heterogéneo”.
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Co-ordinates [m]

X =20.00
Z =320.00

Interface number

8
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Figura 24. Modelo geoldgico realizado en software de modelado viscoelastico.

Parametros de los reflectores sugeridos para la ejecucion de un modelo viscoelastico

Vp [mfsec] |Vs [mfsec] |rho [kg/m3] |taueﬁaus -1 |taus [msec] |

Layer 1 (1500 0 1000 0 0

Layer2 (1800 900 1800 05 0.0001

Layer3 (2770 1385 2090 0,4| 0.00023

Layer 4 (6350 2675 2610 0.73 0.0004

Layer5 (6000 2500 2540 0.7 0.0003

Layer 6 (5450 2725 2630 08 0.0006

Layer 7 [5650 2825 2670 0.82 0.00062

Layer 8 |[4650 2325 2470 06 0.0002

Layer9 (4664 2332 2470 05 0.0001

Tabla 5. Numero de reflectores junto con sus propiedades iniciales para el modelado viscoeldstico.
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General parameters

~Number of grid steps Mesh size [sm] Time steps
ﬁ“;% Nx Ny Nz dx dy dz Number dt [micsec]
oD |100 EI |100 j |100 j |1000 EI |1000 EI |1000 j 1000 EI, 200 B
~PML thickness [nodes] PML parameters
bl Y z a [ PML is present at
po o 3 fo 1 6 d  [mog exe movm oz
Layers type Ricker wavelet Source Receivers
Frequency Time steps ype type number in X number in ¥
1 - ©Presenca [30 3| [101 3] s = o = o< o

Names of data files

inner boundaries

IIayers

source position

|srcp05

Vp-Vs-rho-tau
Ve

receiver positions

|sei5pos

source file

Isrcfile

Snapshots

Tabla 6. Parametros del modelo (tamafo, numero de nodos, capa PML, tipo de fuente, etc).

Dibujamos las capas correspondientes al modelo geoldgico basadas en un modelo real que presenta
una deformacion estructural en forma de anticlinal (Figura 24). Con base al pozo establecido en la

zona de interés, se introdujeron las velocidades sismicas, los valores de densidad, los tiempos de

relajacion y los coeficientes de atenuacién (Tabla 5).

Posteriormente se procedio a elaborar el esquema de adquisicidn; cuenta con 1155 receptores y 25

fuentes (Figura 25).

¥ Receivers map

Co-ordinates [m]

[x=450.00

Y = 450.00

step in X [m]

[10

step in Y [m]

Figura 25. Esquema de adquisicién sismica.
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En la figura 26 se muestra el sismograma sintético realizado con el software de modelado

. T
viscoelastico.
w DAD \PROGRAMAS\Visco\Ejemplos\3d\vz.sgy  page: 4/12 - o Em
Help I Reload Paramet: Frame Twice <<
9.4 ! 40 50 50 1900 1200 R [ s e N TR AN
00—

A Wk / Ao

160

2bo

1 lalo ;S
Figura 26. Sismograma sintético visualizado en ondiculas.
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Figura 27. Modelo sintético final.

Se realizd un modelo comparativo con trazado de rayos en el software MESA Expert 10.04, con la

finalidad de visualizar los rayos que inciden en las capas del modelo elaborado. Haciendo énfasis que
el modelo utilizado en esta tesis, emplea ecuacién de onda.
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Figura 29. Modelo geoll()gico en 3D.

La teoria de trazado de rayos impone algunas limitaciones en el modelo del subsuelo (Cerveny, 1985):
para garantizar que los rayos sean validos, los parametros del modelo deben ser suavizados dentro
de la zona de Fresnel (Cerveny and Soares, 1992).
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Figura 31. Modelo 3D con trazado de rayos completo.
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3.1.3 METODOLOGIA Y PROCESADO DE DATOS

A partir del modelo viscoelastico elaborado en el software “2D-3D Elast-Visco-Heterogéneo” se
obtuvieron 25 puntos de tiro, mismos que se utilizaron para realizar el procesado sismico en el

software de cédigo abierto Seismic Unix.

En la figura 32 se puede observar un punto de tiro central con 1155 trazas, a partir de los puntos de
tiro obtenidos se procedio a realizar la asignacién de coordenadas para la geometria en cada CDP

las cuales se elaboraron en el software ProMAX 3D Land Geometry Assignment.

L R R R R - R R EEEEE EEEE.E BN

Geometry Setup (on chaac.ccov.imp.mx)

]

| Rssign Midaints Method (Required)

]

} Iv Existing index rumber mappings in the TRC

4 Hatching pattern nusber 1n the SIN and PAT spreadsheets
 Hatching line and station nabers in the SIN and PRT spreadsheets

’Stanon Intervals (Generally Required; Please see Doc,)

‘Noamal Receiver Staticn Interval: [IO.T
[Noamal Source Station Interval: 10,0000
‘ Nolunal Crossline Separation: W
}Nonmal Survey Rzimuth: 90,0000

?Bm Source station coordinates upon a match (Required)
between source and receiver station mabers ?

®es Ulo

fSorce Tupe (Required)

# Shot holes  Surface seisnic source

Units (Required)
# Meters O Feet

Co-ordinate origin (Opticnal) ' \
¥D: Subtract this value from all X coordinates: [F (L , \ f I . '
Y0: Subtract this value from all Y coordinates: |0.0000 ’ \ ' l l ~ {’q .
Font Resignment A { v ’. »r(l Ml'
‘ |

V M: h\! h W\

Figura 32. Parametros de geometria en el punto de tiro central.
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Los 25 puntos de tiro con la geometria asignada fueron concatenados en un solo archivo SEG-Y (Shot
Gather). Se determind una secuencia de procesado sin provocar gran alteracion en las amplitudes y
espectros de frecuencia de los datos; sin embargo, debido a la naturaleza de la pérdida de la energia

sismica, se aplico la correccion de amplitud teniendo en cuenta la divergencia esférica y un control

de ganancia.

Aplicamos una correccion de amplitud comunmente conocida como “control de ganancia”. A partir del

conjunto de trazas en funcién del disparo (Shot Gather), agrupamos las trazas que comparten el punto

Figura 33. Puntos de tiro.

medio en superficie (CMP). Se obtuvieron 868 CMP’s.

2 e e 10 1 0 10 e me Z 2w w0 e 3 R s

g0 o

s o T e

i e e e ]

Figura 34. Mapa esquematico de CMP’s.
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El analisis de velocidades se aplica sobre los CMP’s gather para obtener los valores de la velocidad
NMO (Vnmo), el método de analisis de velocidad también puede ser llamado analisis de semblanza-
NMO (Ecuacién 191). La idea es aplicar la correccion normal moveout sobre un espectro de velocidad
y picar las velocidades. La medida de la coherencia es un atributo cominmente llamado semblanza.

Se tomo el CDP 453 en el cual se realiz6 el procesamiento sismico

[Zimaen]

(D)) .

s(t) =

Donde s(t) es la semblanza y q(t,j) es la j-ésima muestra de las trazas sismicas de entrada.

En la figura 35 podemos observar el analisis de velocidades realizado en primera instancia para la
detecciéon de ruido sismico, donde se pueden apreciar en la parte inferior izquierda una serie de

multiples de primer y segundo orden.

1500 2000 2500 3000 3500 4000 4500 5000 5500
0

7e+17 NN

Figura 35. Andlisis de velocidades para detectar ruido sismico.
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Se realiz6 el espectro de frecuencias para corroborar la frecuencia de la sefal y la frecuencia del

ruido existente. (Figura 36)

T

Figura 36. Espectro de frecuencias sin filtros.

Utilizamos el CDP 453 como dato piloto para realizar el procesado. Revisamos el archivo “.sgy” para

verificar que contenga informacion (Figura 37).

Figura 37. Dato sismico piloto, CDP 453.

Existe una clase de procesos deconvolucionales conocidos como filtros de Wiener, que han sido Utiles
en los métodos de exploracion sismica. El proceso se llama deconvolucion predictiva porque asume
gue los datos tienen un caracter especifico permitiendo que partes posteriores de los datos se
relacionen con partes anteriores de los datos. El objetivo de la deconvolucién predictiva es anular los

efectos de los ruidos comunmente llamados “multiples”.
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En primera instancia, auto-correlacionamos las trazas con ayuda del software “Seismic Unix”,
utilizando un operador que elige el ancho de nuestra forma de onda, para este CDP se encontrdé un

promedio de 0.012 segundos aproximadamente (Figura 38).

= =t = = e

Ll

W

Figura 38. Correlacion de deconvolucidn predictiva (promedio de 0.012s).

Aplicar un filtro inverso a los datos en términos coloquiales es convertir la sefal en una serie de

“picos”, como se muestra en la figura 39.

Figura 39. Deconvolucidn predictiva (CDP 453 con filtro y 119 trazas).

En la siguiente ilustracion (Figura 40) observamos nuevamente el espectro de frecuencias posterior
a la deconvolucién vy el filtro pasabandas; este filtro no altera la fase unicamente extrae la banda
definida de frecuencias que contiene la sefial, para estos datos usamos la banda de frecuencias de

10,15-70,75 Hz respectivamente.
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Figura 40. Espectro de frecuencias después de aplicar un filtro pasabandas.

Comparando con la figura 36 podemos observar que filtramos la sefial y eliminamos ruido, por ejemplo
los picos de gran amplitud en la zona media. Asi mismo se vuelve a realizar un analisis de velocidades

para verificar la eliminacion del ruido existente en los datos (Figura 41).

Figura 41. Analisis de velocidades sin ruido con filtrado.
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Posteriormente se aplico la compensacion del efecto hiperbdlico que se forma mediante los tiempos
de llegada de la sefal entre fuente y receptor, llamado “Normal-moveout (NMO) “ En la figura 42
podemos observar los reflectores en su posicién horizontal sin el efecto hiperbélico que causa el

retraso en los tiempos de viaje.
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Figura 42. Aplicacidon del NMO a datos simicos filtrados.

it

Para finalizar el procesado sismico se aplicé el apilamiento de los datos CMP’s gathers; es decir la
suma de todas las trazas contenidas en dicho CMP se apilan a una sola traza sismica, la figura 43 es

el ejemplo del “stacking” 6 apilamiento del gather 453.

1
1) 1

0,06 4
0,15 1

0,26 4

0,3

0'35\1——

Figura 43. Stack gather 453
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Realizamos este proceso para los 7 CDP que se eligieron para este proyecto. A continuacion

mostramos en las iméagenes cada uno con sus resultados respectivamente.

a)

c)

a)
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Figura 44. CDP 216. a) Dato en bruto, b) Dato filtrado, c) NMO aplicado, d) Stack.
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Figura 45 .CDP 274. a) Dato en bruto, b) Dato filtrado, c) NMO aplicado, d) Stack
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Figura 46. CDP 449. a) Dato en bruto, b) Dato filtrado, c) NMO aplicado, d) Stack.
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Figura 47. CDP 447. a) Dato en bruto, b) Dato filtrado, c) NMO aplicado, d) Stack.
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Figura 48. CDP 627. a) Dato en bruto, b) Dato filtrado, c) NMO aplicado, d) Stack.
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Figura 49. CDP 656. a) Dato en bruto, b) Dato filtrado, c) NMO aplicado, d) Stack.
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Posteriormente los apilados resultantes se integraron al modelo 3D (Figura 50), para correlacionar

las capas del modelo con las amplitudes de las ondiculas del apilado.

e e e R T

SRR

a)

Figura 50. Modelo correlacionado con las trazas apiladas.

3.2YACIMIENTOS CARBONATADOS (DATOS REALES)
En esta tesis la caracterizacion de los yacimientos carbonatados fracturados es uno de los objetivos,
para asegurarse de que los efectos de la atenuacion sean medidos, los reservorios deben ser lo
suficientemente gruesos (de dos a tres longitudes de onda 1). La estimacion de la atenuaciéon en
reservorios muy estrechos puede ser descartada por la presencia de multiples 6 de otros efectos de
capas delgadas. Como se mencioné en el capitulo del modelo sintético este estudio se basa en la

region sureste de las costas del Golfo de México.

Se realizé un control de calidad a los datos sismicos, seleccionando los superbines del mapa de la
superficie de la zona de interés, asi mismo se considero el acondicionamiento y procesado para
aplicar el método QVOA, eligiendo el superbin piloto para tener un control mas preciso. En este trabajo
seleccionamos el superbin central de nuestra zona de interés (Superbin-45056) y 8 superbines
alrededor del mismo; 9 en total (Figura 51).
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Seleccionamos 9 superbines
para calcular QVOA

43340 45059 46778

s 60se] 46775
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Figura 51. a) Superficie de interés con Inline y Xline en el cubo sismico 3D. b) Posicion de los superbines en
la sismica. c) Mapeo y seleccion del superbin piloto.

3.2.1 APLICACION DEL METODO QVOA

El programa de QVOA calcula el eje de simetria y la direccién de fracturas para el modelo HTI con

base en sismogramas de las ondas reflejadas PP de dos limites de la capa de interés (Cima y Base).

En el superbin piloto 45056 se identificaron los reflectores de interés, posteriormente se guardaron

en el software QVOA los parametros del medio, las velocidades y densidades de cada capa para

poder iniciar la estimacion de las fracturas en cada superbin (Figura 52).
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Figura 53. Parametros de reflectores introducidos en el software QVOA.

Para cada superbin se realiza el célculo de la fractura, seleccionando el reflector de interés con la

cima y base (lineas azul y roja). Al terminar de realizar los céalculos, el software arroja una ventana de

dialogo con el valor de la fractura, la simetria y el margen de error de dicho calculo (Figura 54).
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Figura 54. Ventana de calculo de fractura para SB 45056.

Posteriormente los calculos obtenidos son compilados de manera ordenada en una tabla de datos,
cada superbin tiene un célculo de direccién de fractura en grados, también se escribe el nimero de

superbin para tener un control de los célculos (Tabla 7).

QVOA REAL
33150 128 130
33153 110 121
33156 150 150
33159 139 142
33162 148 154
23165 110 122

Tabla 7. Representacion de la tabla para la compilacion de cdlculos iniciales.

Al realizar el célculo de la fractura para cada superbin, se observo que el proceso de manera manual
era mas lento al aumentar el nimero de datos que se usan en proyectos a escala mas grande, en la
presente tesis se propone un software para agilizar el proceso y complementar los célculos de AVOA
y QVOA. (Apéndice 1)

3.2.2 LOCALIZACION Y CALCULO DE LA DIRECCION DE
FRACTURAS
Los célculos se realizan sobre un reflector (previamente analizado) con alto potencial productivo de
hidrocarburo para los 9 superbin sugeridos en el capitulo 3.2. A continuacién se muestran las figuras

comenzando con el superbin piloto.
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Al obtener la direccién de la fractura se concentran los célculos en la tabla de datos para ingresarlos
al programa de optimizacién, posteriormente los datos calculados en el programa se anexan a una
matriz de configuracion de mapeo de fracturas, que se muestra en el siguiente capitulo como analisis

y comparacioén de los datos obtenidos (Tabla 8, Figura 64).

AVO REAL QVOA REAL
43334 108 18 342 155 65 295
43337 142 52 308 146 56 304
43340 147 57 303 150 60 300
45053 138 49 312 138 48 312
45056 153 63 297 153 63 297
45059 122 32 328 142 52 308
46772 84 84 6 90 90 360
46775 86 86 4 99 9 351
46778 121 31 329 142 52 308

Tabla 8. Tabla completada mediante el software de optimizacion.
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Figura 64. Graficos de rosa en forma general del software QVOA.

3.3 ANALISIS DE DATOS SINTETICOS Y YACIMIENTOS CARBONATADOS
Al finalizar el procesado y el célculo de fracturas, analizamos los datos sintéticos y reales

respectivamente.

Se obtuvieron los calculos para cada Super-Bin (SB), el programa QVOA arroja el céalculo de la
direccion de la fractura en un plano cartesiano 6 roseta. Por lo que se realiz6 un andlisis de las rosetas
para cada SB con el mapeo regional de fracturas, es decir; se correlacion6 la estimacién numérica
que obtenia el programa QVOA con los mapas, para poder reafirmar si el calculo estaba correcto. En
la imagen 65 podemos observar diferentes fracturamientos de color rojo con su grados de inclinacién
azimutal, asi mismo se observa que los resultados que arrojan los calculos del programa QVOA son
bastante similares respecto a los mapas de estructuras geoldgicas. También se visualiza una
correlacion con los registros de imagen (FMI) donde se encuentra un célculo de azimut similar a los

dos anteriores (el programa QVOA y el mapa de estructuras).

Los célculos obtenidos por el programa QVOA también pueden ser utilizados para realizar un analisis
de orientacion de la direccién de la fractura sobre las superficies sismicas en tiempo, como se puede
observar en la figura 66, donde se tiene la direccion y orientacion de la fractura (flechas naranjas y

amarillas respectivamente) en cada punto del SB.
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Figura 65. Andlisis de fracturas en mapas de estructuras geoldgicas regionales.
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Figura 66. Mapeo de fracturas en superficie sismica realizada en tiempo; las flechas indican inclinacién y
direccion de la fractura en cada punto (datos sintéticos a nivel local).

En la figura 66 utilizamos los datos sintéticos obtenidos para una zona local en especifico alrededor
del pozo, de la misma forma se verific6 si los datos reales calculados con el programa QVOA se
podian utilizar en mapas de tiempo sismico, por lo que la imagen 67 es el resultado de un mapa de
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tiempo migrado a nivel regional donde se abarca un area mas extensa, se puede observar la
tendencia de cambio de direccién de las flechas verdes que en este caso es la direccion del azimut
QVOA.

10 Tiempo migrada

; . Tiempo migrado
o |t

I— R S A - —= gzimut OVOA

- 77l

- 71700

- 16l

- 1600

1880

1400

-
e
-

)| ' ‘ ' i
Figura 67. Mapeo con tiempo migrado, las flechas indican el azimut calculado QVOA (Datos reales a nivel
regional).

Se realiz6 la comparativa de los mapas en tiempo donde afiaden los datos de los registros de pozo
FMI, como se observa en la imagen 68 donde las flechas ahora nos indican las zonas conductivas y

no conductivas del mapa.
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Figura 68. Mapeo de fracturas en tiempo vs. Azimut FMI; las flechas corresponden a las zonas conductivas
y no conductivas en cada punto.

El formato final que se obtiene del software de optimizacién es una hoja de calculo donde la
estimacion de la direccién de las fracturas se encuentra de manera numérica (Ver Apéndice 1); por
lo que se utilizd6 esta hoja de calculo para poder correlacionarla con los datos de mapas de
propiedades petrofisicas como se observa en la figura 69 donde se tiene un mapa de porosidad donde

fueron anexados los datos del azimut QVOA (flechas verdes).

La figura 70 nos permite observar otro uso de los datos de azimut QVOA, donde se tiene el mapa de
un atributo sismico de Curvatura media que también ayuda a la identificacion de fallas y posibles
fracturas, por lo que al sobreponer los datos del Azimut QVOA se obtiene una mejor caracterizacion

delas estructuras geoldgicas para obtener una mejor interpretacion.
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Figura 70. Mapa de atributo “curvatura media”, las flechas indican la direccion de azimut QVOA.
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4.0 CONCLUSIONES Y RECOMENDACIONES
CONCLUSIONES

v Es fundamental el conocimiento tedérico de la parte is6tropa y anisétropa para la
caracterizacion de yacimientos con el método QVOA. Se analizaron los cuatro métodos para
la estimacion de la atenuacion: 1.Método de relacion espectral (SR), 2.Método de cambio de
frecuencia pico (PFS), 3.Método de cambio de frecuencia del centroide (CFS) y 4.Método de
cambio de frecuencia central y dominante (DCFS). Siendo el método de relacién espectral

(SR) el utilizado en la presente tesis para su aplicacién en datos sintéticos y reales.

v El resultado de la simulacion del modelo viscoelastico 3D en un medio HTI se obtuvo con
buena similitud al modelo geoldgico debido a que utiliza métodos de diferencias finitas donde
se divide el modelo en partes independientes y las condiciones de frontera (PML) atentan las
ondas incidentes al llegar al final de la interfaz sin reflejarlas de regreso. En consecuencia
realizar una metodologia de procesado sismico comun resulta limitado; por ello se desarrollé
una metodologia integral de datos sintéticos y reales. Se utilizaron distintos softwares para el
acondicionamiento, visualizacion, estimacion y procesado de datos, debido a la cantidad de
informacion y compatibilidad del tipo de datos.

v" El método QVOA aplicado en los yacimientos fracturados resulté una buena herramienta para
complementar la interpretacion sismica. El célculo de las fracturas en cada familia de CMP’s
nos indicé una estimacion de las posibles fracturas que se encuentran en la capa de interés,
los datos concentrados en las tablas fueron de utilidad para realizar una matriz de propiedades

y poder elaborar el mapeo local.

v' Las 2 metodologias aplicadas en el mapeo de fracturas se validaron con registros FMI, mapas
de fallas y atributos geométricos, obteniendo una buena correlacién en la direccién de
fracturas, validando las metodologias implementadas, solucionando la problematica a los

modelos viscoelasticos 3D en medios HTI para una caracterizacion mas optima.
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RECOMENDACIONES

R/
0‘0

Para la simulacién de un tiro, nuestro equipo de cémputo se tardé 3 horas por lo que es
recomendable utilizar super-computo para la simulacién de un modelo viscoelastico real,
actualmente se realizan modelos experimentales en super-computo paralelizado; para la
simulacién de modelos viscoelasticos en carbonatos, obteniendo resultados favorables para

Su procesamiento sismico.

La metodologia del procesado sismico debe adecuarse a los datos obtenidos en los mapeos
de fracturas, para poder obtener una metodologia que integre todos los métodos aplicados y

su correlacion entre ellos.

Se recomienda la optimizacién de datos de campo, asi como los softwares utilizados para el

calculo y direccion de fracturas, para poder tener un mejor control en las familias de CMP’s.

Debido a que los datos arrojados por el programa de optimizacion de la direccién de fracturas
son multifuncionales (datos numéricos y datos en roseta) se recomienda anexar el uso del
método QVOA en la caracterizacion de yacimientos fracturados para una interpretacion mas

completa.
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APENDICE 1 DISENO DEL SOFTWARE DE OPTIMIZACION PARA EL CALCULO DE
FRACTURAS

El objetivo de este software es realizar con mayor rapidez y eficacia la conversion del azimut
calculado, al azimut real; dependiendo de la zona de interés y la escala del proyecto (regional local o
yacimiento). Este software es complementario a los programas de célculo de fracturas QVOA'Y AVOA
(Ronquillo, 2003) puesto que al calcular la abertura de la fractura se transfieren los datos a una tabla,

para continuar con la conversién al azimut real.

Este programa esta escrito en el lenguaje de programacién Matlab™ licencia 2014, puede realizar las

dos opciones de célculos simultaneamente; QVOA y AVOA.

Podemos observar en la figura 71 la interfaz del software, los circulos punteados nos indican la carga

de datos, el calculo de QVOA Y AVOA, asi como la inclinacién de cada uno.

oty 4 - -

Tmemuchiog - = IEM

Figura 71. Interfaz grafica del software de optimizacién.

Los datos previos que son cargados a la interfaz, se encuentran en una tabla de datos en la hoja 2
con la siguiente estructura (Tabla 9.A), se deben rellenar los campos de las columnas que estan
encerradas en los circulos punteados, estos son el AVOA calculado, inclinacion AVOA, QVOA

calculado e inclinacion QVOA.
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Estos datos se obtienen de los programas utilizados para calculo de fracturas en el capitulo 3.2.1. Al
terminar de realizar los calculos, las columnas con una estrella son rellenadas con los calculos de
AVOA y QVOA real.

38153
38156 150 60 150 60
38159 139 49 142 52
38162 148 58 154 64
38165 110 20 122 32
38168 B 73 76 76 : ~——
381N 7 7 100 10 tefamun |cudurtece |G racurade Inciinacion e
38174 137 47 123 13 ( Azimuth 2eal conAvOA |Asimuth ko srmothiesl |fracwraredl  |frcwacon
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817 143 5 130 0 oy 128 4 22 38 2 130 [ -0
38180 51 1 104 14 : T e e s ] e e e e e ©
18183 97 7 109 19 2 128 4 2 38 2 130 4 30 ©
= 2 125 4 3 36 2 130 4 0 @0
38186 101 1 116 26 2 128 : fri] 36 2 130 i 20 @
38189 92 2 101 11 2 125 4 32 5 2 130 4 20 @0
. 2 128 4 n 38 2 130 4 20 &0
J'Slqp 123 33 131 41 2 138 4 m i F 130 4 20 &0
38195 153 63 154 64 2 128 4 ] 3 2 13 4 2o @0
2 i n 1 ) 2 131 4 ) 1
38138 107 17 115 5 2 10 4 30 2 2 2 4 2 s
38201 123 3 128 ) H 110 4 34 20 2 m 4 B E
- 2 10 4 0 ) 2 i 4 2 )
38204 S 5 & 8 : o f ErY ) 2 1 4 E) E
38207 EE] 73 839 83 2 ] i 30 ) H Y a Eri] i
33210 118. 2 127 37 : 10 f Ery ! 2 2 4 m E
o JEAP R — i~ 2 10 s 0 ! 2 2 4 2 i
. . Y~ 28153 2 uo 4 30 2] 2 121 4 ) ]
Hojgl\ _Hﬂjﬂz " @ 5135 2 150 4 00 L. 2 130 4 200 &0
- - bl 2 1% 4 00 L 2 159 4 00 L]
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28188 ] 150 N 10 E 2 18 4 0 @
3815 2 150 4 e F) 2 150 4 %0 0
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3615 2 150 4 E L 2 150 s 0 0
EOE : e f Em F) 2 w2 4 £ B
Eot 2 @ : E E) 2 uz s us 82
8159 2 139 4 3 & 2 ur 4 308 52
Hojal | Hoja2 ®

Tabla 9. A) Hoja de datos con los cdlculos iniciales, B) Matriz General completada con los datos calculados
en el software de optimizacion.

Posteriormente al hacer click en los parametros finales, el software rellena la matriz principal con los
datos que aparecen en la Tabla 9 B). Cabe mencionar que la matriz principial tiene distintos usos de
estimacion y calculo de propiedades en otros softwares desarollados en el Instituto Mexicano del
Petréleo. La idea de realizar este software de optimizacion, es para ayudar al llenado de datos en un
proyecto con amplia gama de datos, puesto que reduce tiempo y mantiene un mejor control de los
célculos de AVOA y QVOA en la matriz.
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Finalmente en la Imagen 72 podemos observar la pantalla final con todos los datos calculados y la
proyeccion promedio de las inclinaciones AVOA Y QVOA.

4]

covertidor_GUI

- EE

D:\Documentos\Ronquill\TESIS
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Load Data
Datos Cargados Correctaments
Célculo de pardmetros Iniciales (AVOA ,QVOA) Inclinacion AVOA Inclinacién QVOA
20 20
AVO Real Datos de AVO Real Calculados
A Datos de QVOA Real Calculados
Parametros Finales
Inclinacion de AVOA calculada
Inclinacibn AVOA 240 300 240 300
270 270
T Inclinacion de QVOA calculada

Matriz Resultante

Graficar Inclinacion
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Limpiar Campos

Figura 72. Pantalla con datos finales calculados.
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