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Todas las verdades son fdciles de entender, una
vez descubiertas. El caso es descubrirlas.

(Galileo Galilei)



Resumen

Producto de la interaccién con personal de Petréleos Mexicanos, Instituto Mexicano del
Petréleo y empresas de servicios, ha surgido la necesidad de una revision y discusion sobre
la anisotropia sismica, sus limitaciones e implicaciones, ya que en muchos casos la
industria petrolera basa la representacion sismica y el procesamiento de datos en la premisa
de un modelo de Tierra homogéneo e isétropo, a pesar de la vasta cantidad de informacion
geoldgica que da cuenta de la anisotropia del subsuelo, o bien, debido a que la
representacion sismica y el procesamiento de datos ya incluyen correcciones por
anisotropia. El estudio del entendimiento de la anisotropia sismica ha cobrado en estos
tiempos un creciente interés, concentrando la comunidad geocientifica en todo el mundo
grandes esfuerzos humanos y tecnoldgicos en el desarrollo de un cuerpo teérico robusto
para enfrentar la realidad anisétropa del subsuelo y lograr asi secuencias confiables en el
procesamiento de los datos y mejores algoritmos de representacion sismica (modelado,
migracion, tomografia e inversion). En este trabajo reviso y discuto las ideas sobre las que
se apoya la anisotropia sismica, su estimacion por medio de un par de técnicas con datos de
superficie y datos de registros de pozos asi como sus limitaciones, presento algunas
implicaciones en representacion sismica y concluyo con una serie de puntos criticos en la

discusion anisétropa.



Abstract

Product of interaction with personnel of PEMEX, Mexican Institute of Petroleum (IMP)
and geophysical service companies, has emerged a need for a review and discussion of
seismic anisotropy, its limitations and implications, since in many cases the oil industry
base seismic imaging and seismic data processing on the idea of an homogeneous and
isotropic earth model, despite the vast amount of geological information which documents
the subsurface anisotropy, or because, the seismic imaging and seismic data processing
already include corrections for anisotropy. The study of the seismic anisotropy nowadays
has gained increasing interest. Geoscience community worldwide invests human and
technological efforts in the development of a robust theoretical body to face anisotropic
reality and achieve reliable workflows in data processing and better algorithms in seismic
imaging. In this work I review and discuss the ideas that underpin seismic anisotropy, its
estimation by a couple of techniques using surface and well log data and their limitations, |
present some implications on seismic imaging and | conclude with a serie of critical points

in the anisotropic discussion.



Introduccion

Producto de la interaccién con personal de Petréleos Mexicanos, Instituto Mexicano del
Petréleo y empresas de servicios, ha surgido la necesidad de una revision y discusion sobre
la anisotropia sismica, sus limitaciones e implicaciones en representacion sismica y el
procesamiento de datos. Hasta hace pocos afios el éxito de la exploracion sismica basado en
modelos is6tropos, aunado a las condiciones de mercado, no hacian de la anisotropia una
prioridad en la formacion de imégenes del subsuelo. Sin embargo, actualmente, temas
estratégicos como localizacion de yacimientos, estimacion de reservas, localizacion de
pozos, monitoreo y simulacion dindmica de yacimientos, requieren de un correcto modelo

de velocidades que contemple la anisotropia del subsuelo.

Hoy dia, los datos sismicos dan cuenta de un gran nimero de yacimientos de
hidrocarburos anisétropos, donde las lutitas representan el 70% de las cuencas
sedimentarias y fracturas que existen en los yacimientos. Teniendo en cuenta la anisotropia
en el procesamiento de los datos se ha logrado una mejor calidad en las imagenes sismicas
del subsuelo a pesar de la dificultad en la soluciéon de las ecuaciones que la adicion de
parametros implica en el procesamiento. Al mismo tiempo, la caracterizacion de las
fracturas utilizando el concepto de anisotropia ha afiadido valor a la caracterizacion de
yacimientos, monitoreo y simulacion dinamica, asi como un incremento de volumen en la
recuperacion de crudo y optimizacién en la ubicacion de pozos. La exploracién sismica en
areas de geologia compleja en México ha generado la necesidad de un exhaustivo estudio
de la fenomenologia de propagacion de ondas para mejorar los algoritmos de migracion

tanto en tiempo como en profundidad que incluyan efectos del subsuelo como la



anisotropia y la atenuacion sismica (factor de calidad). En general, las cuencas
sedimentarias presentan estratificacion horizontal ritmica, con espesores menores que la
longitud de onda predominante en la escala de exploracion. Por esta razon, la isotropia

transversal vertical es el modelo anisotropo mas utilizado.

En sismologia de exploracién, el interés por la anisotropia parte del entendimiento de
las causas que la originan, como se relaciona con las propiedades fisicas de las rocas, y los
efectos que produce en la representacion sismica, siempre empefiando esfuerzos por
obtener una imagen anisétropa superior que su contraparte isétropa. El estudio de la
anisotropia sismica debe verse y entenderse como un problema multidimensional y
multidisciplinario. Hoy dia, gracias al poder en computo, estd al alcance de la industria
petrolera la implementacion de flujos de trabajo anisétropos, donde el principal problema
radica en la correcta estimacion de los parametros anisétropos. La anisotropia sismica ha
aguardado largo tiempo para ser considerada en la construccion de los modelos de
velocidad. La matematica que describe su comportamiento incluso en los casos mas
simples no es facil. La anisotropia sismica es un tema en constante evolucion, prueba de
ello la cantidad de articulos técnicos que se generan tanto en centros universitarios como en
sociedades y asociaciones profesionales. Sin embargo, a juicio del autor, pareciera existir
en la industria nacional limitaciones técnicas y operativas para afrontar el tema. Muestra de

ello la forma trivial con la que en muchas ocasiones se discute y aborda en la practica.

Este trabajo responde a tres motivos, sefialar la importancia y limitaciones de la
anisotropia sismica, sus implicaciones en representacion sismica y contribuir a la discusion
sobre el tema. Es claro que el tema es extenso y complejo, su buen dominio requiere afos

de estudio y practica. Sin embargo, la necesidad apremiante de la inclusion de anisotropia



en representacion sismica y el procesamiento de datos, genera e impulsa la creacion de este
trabajo, intentando aportar sustancia al tema y comprometido siempre con la comunidad

académica e industrial.

En este trabajo reviso las ideas sobre las que se apoya la anisotropia sismica y discuto
la anisotropia versus la heterogeneidad, reviso su manifestacion en los tiempos de viaje en
registros de punto medio comun, reviso y discuto la estimacion de los pardmetros
anisotropos y sus limitaciones por medio de un par de técnicas con datos de superficie y
datos de registros de pozos, presento algunas implicaciones en representacion sismica y

concluyo con una serie de puntos criticos en la discusién anisotropa.
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Capitulo 1

Anisotropia Sismica y Heterogeneidad Lateral

1.1 Anisotropia versus heterogeneidad

La anisotropia y la heterogeneidad son dos propiedades fisicas intrinsecas de los medios

elasticos. Sus efectos en la propagacion sismica dependen de la escala, por lo que son
funcion del espesor de la capa [, longitud de onda Af, distancia fuente a receptor x, y las

constantes elasticas constitutivas del medio establecidas en la matriz de rigidez c;;.

Un punto importante en la interpretacion de imagenes sismicas es tomar en cuenta el
efecto de la heterogeneidad del medio en la propagacion de ondas. Por ejemplo, los tiempos
de arribo dependen de la escala geoldgica con respecto a la longitud de onda sismica A
predominante. Sin embargo, en la escala de exploracién sismica (10-80 Hz), la
heterogeneidad bajo ciertas condiciones imita a la anisotropia. Este hecho nos obliga a

preguntarnos: ¢cuales son estas condiciones?

En sismologia de exploracion, las constantes elasticas y las velocidades no se miden
de forma directa. En lugar de ello se miden los tiempos de arribo y se estiman las
velocidades por medio de la razén de cambio entre la distancia fuente a receptor x y los
tiempos de viaje t. Este hecho sugiere que las mediciones de los tiempos de arribo

dependen de la escala geolodgica en la banda sismica de exploracion geofisica.

t P . .
El lector debe tener presente que el simbolo A se utiliza para denotar tanto longitud de onda como la
primera constante de Lamé.
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Un medio elastico donde el campo de velocidades sismicas depende de la direccion n
de propagacion, se denomina medio anisétropo (Figura 1b). Un medio elastico en el que el
campo de velocidades depende de la ubicacién espacial x, se denomina medio heterogéneo

(Figura 1c).

a) 1s0tropo b) anisotropo

N

homogéneo homogéneo

©) isotropo d) anisotropo

heterogéneo heterogéneo

Figura 1. Medio a) homogéneo is6tropo, v = constante; b) homogéneo anisétropo, v = v(n); c)
heterogéneo isétropo, v = v(x); y d) heterogéneo anisétropo, v = v(x,n) (modificado de Ikelle y
Amundsen, 2005).

En el intervalo de frecuencias f de sismologia de exploracion, es necesario definir
dos tipos de anisotropia, la intrinseca y la sismica. La anisotropia intrinseca se debe a la
estructura cristalina de los minerales contenidos en las rocas. La anisotropia sismica es la

respuesta (efecto) del medio al paso de la energia sismica.

Podemos de manera intuitiva (Figura 2) entender la anisotropia en la escala de

sismologia de exploraciéon. EI comportamiento elastico de una estructura compuesta por la
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secuencia de dos capas homogéneas de materiales con diferentes densidades p; > p,
(supongamos acero y caucho), depende de la direccion de los esfuerzos. En el caso simple
de la accién de un par de esfuerzos o en la direccion horizontal, por ley de Hooke?

o; = cjje;, (i,j=1,....,6) , 1
se tiene que el medio se comporta menos rigido que el material de densidad p,. Si el
esfuerzo o se aplica en la direccion vertical, el medio se comporta menos suave que el
material con densidad p,. De los resultados anteriores se deduce que la rigidez del medio

depende de la direccidon de los esfuerzos.

Figura 2. Bloque compuesto por la secuencia de dos materiales homogéneos de densidades p, y p,,
donde p; > p, (modificado de Grechka, 2009).

i Ley de Hooke escrita en su forma matricial (6 X 6) por medio de la notacién de Voigt. Ver el Capitulo 2:
Plane waves en (Grechka, 2009).
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Con un enfoque diferente, considere para un instante dado el nimero de estratos
contenidos por una unidad de longitud (lineas rojas), donde la distancia recorrida en cada
material depende de la direccion de la linea unidad. La velocidad de una onda que se
propaga por la estructura es mas lenta en el medio de densidad p,, por lo que la velocidad
depende de la direccidén de propagacion, siendo la velocidad més lenta en la direccién

vertical para este caso.

1.1.1 Anisotropia sismica como funcion de la escala

Las estructuras sedimentarias de capas homogéneas horizontales de secuencia ritmica
manifiestan comportamiento heterogéneo que depende de la direccion de propagacion de
las ondas. En general, en la direccion horizontal el medio es homogéneo, y en la direccion
vertical, presenta un comportamiento heterogeneo (Figura 2). Es este hecho el que hace

invocar anisotropia sin que exista.

La anisotropia sismica es un efecto cinematico (tiempos de viaje). EI medio elastico
perturbado puede estar compuesto por capas horizontales homogéneas e isotropas y
responder como un medio homogéneo anisétropo, heterogéneo isétropo, u heterogéneo

anisotropo (Figuras 1b, 1c y 1d).

La anisotropia sismica es la consecuencia de la heterogeneidad ordenada en una
pequefia escala. La norma de la escala es la longitud de onda A predominante. En general,
las cuencas sedimentarias poseen capas de longitudes mucho menores que A. En la Figura
3, las cinco capas son homogéneas e isotropas. Los espesores de las tres primeras son

iguales 0 menores que la décima parte de la longitud de onda A predominante, y los dos
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restantes iguales o mayores que A. La respuesta elastica de las tres primeras capas es igual a
la de un medio homogéneo anisotropo. Las dos capas restantes, responden como un medio

heterogéneo isotropo. La propagacion de ondas sismicas en secuencias estratigraficas de
. 1 .
capas de espesores [ en el intervalo EA < | < A presenta efectos tales como reflexiones

multiples y dispersion, y una severa dificultad para considerar y estimar anisotropia. La

dispersion tiene una fuerte influencia en longitudes espaciales cercanas a A (Helbig, 1984).

Medio homogéneo anisoétropo

- _
H
.
.
.
.

Medio heterogéneo isétropo

Figura 3. La anisotropia como funcién de la escala. Capas homogéneas isétropas de espesores
. 1 . ,

mucho menores que la longitud de onda A (1 EEA) responden como un medio homogéneo

anisotropo. Capas homogéneas isétropas de espesores igual 0 mayor que la longitud de onda A,

responden como un medio heterogéneo isétropo.
En el estudio de la anisotropia y la heterogeneidad, el parametro clave para
. .. , - .y, A .. .
discriminar la respuesta elastica es la relacion de escala T definida como el cociente de la
longitud de onda A predominante con respecto al periodo espacial de las capas [. Medios

. A z . . . .
con coclentes 7 <« 1 se comportan como heterogeneos ISotropos. Medios con cocientes
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7> 1 se comportan como homogeéneos anisotropos. Las velocidades estimadas en el limite
. A .
de la longitud de ondas cortas (7 « 1) son, en general, mayores que las estimadas en el

limite de longitud de ondas largas (’% > 1) (Mukerji et al., 1995). En el caso simple de

propagacion de incidencia normal en medios de estratificacion horizontal, la velocidad es la
diferencia entre el promedio de las lentitudes versus el promedio de los componentes
elasticos. Mayor rapidez en el limite de longitudes de onda corta implica que se tengan
valores de tiempos de viaje menores. Este efecto se conoce como “efecto Wielandt”,
“efecto de trayectoria rapida” o de “velocidad de desplazamiento” (Mukerji et al., 1995). La

Figura 4 muestra, grosso modo, la dependencia de la velocidad versus los limites de

longitudes de onda corta (%<< 1) y larga (%» 1) en medios homogéneos de

. ., . .y, A ;.
estratificacion horizontal. El valor de la relacion de escala T que separa el limite entre
longitudes de ondas cortas y largas es materia de controversia e investigacion. En

sismologia de exploracion se considera el limite en la vecindad de % = 10 (Martinez, 2012).

Una conclusién obvia e importante es que cuando la comparacién de velocidades se
hace entre diferentes escalas de medicion, por ejemplo, registros sonicos versus datos de
superficie, no siempre son correctos los valores escalados de los registros sénicos para la
construccion de los sismogramas sintéticos. En general, las estructuras geoldgicas de capas
horizontales ritmicas de espesores mucho menores que A se comportan como medios
homogéneos anisétropos no dispersivos. Capas de espesores de periodos espaciales solo
por debajo de la resolucion sismica observada, se comportan como una secuencia de capas

homogéneas anisotropas dispersivas.
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5000 Medio heterogéneo isotropo
4500
~ 4000
Tg.
- 3500
é
S 3000
9
=
2500
2000
1500 Medio homogéneo anisotropo
A 1 A 1
— & -2
l < l
Capas gruesas Capas delgadas

Figura 4. Aproximacion grosso modo del comportamiento de la velocidad versus la dependencia de
la escala en la propagacién de incidencia normal. EI medio se comporta heterogéneo isétropo para
un limite de longitud de onda corta, y homogéneo anisétropo para un limite de longitud de onda
larga (modificado de Mukerji et al., 1995).

La anisotropia sismica no depende de orden alguno en la secuencia estratigrafica
sedimentaria. EI numero de litologias presentes en la secuencia es irrelevante siempre y
cuando las capas cumplan con el criterio de longitud espacial mucho menor que 4 y no
presenten tendencia alguna entre ellas. Este hecho hace que la idea de “capas delgadas
periodicas” sea errénea. La razon de esto se debe a que la velocidad es la suma de los
promedios de las propiedades elasticas de las capas. Por lo tanto, el mejor criterio geoldgico

para describir la causa de anisotropia sismica es la de “capas delgadas ritmicas”.

Anisotropia y heterogeneidad sismica dependen de la escala. En sismologia de
exploracién, la heterogeneidad lateral de las cuencas sedimentarias afecta los tiempos de
viaje de las ondas sismicas de la misma forma que lo hace la anisotropia, enmascarando asi

la heterogeneidad del medio.
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1.1.2 Heterogeneidad lateral

Un medio homogéneo de isotropia transversal esta formado por una secuencia de capas
horizontales con caracteristicas elasticas diferentes entre si, con espesores menores que la
longitud de onda A predominante. Un gran numero de registros de pozos ponen de
manifiesto este hecho, sugiriendo asi la validez de la teoria de longitud de onda larga
(Thomsen, 2002). En la escala sismica, una secuencia ritmica de capas homogéneas
produce heterogeneidad en la direccion vertical, induciendo anisotropia. Cuando un frente
de onda se transmite a través de una secuencia de capas delgadas, los estratos deforman el
frente al mismo tiempo, y por lo tanto la velocidad de propagacion es el promedio de las
propiedades elasticas de las capas. La velocidad de propagacion de onda P en la direccion
vertical esta dada por la ecuacion
1
_ (((pv2>-1>-1>5 )
T )

donde v es la velocidad promedio de la secuencia estratigréfica (Thomsen, 2002).

Hasta ahora hemos centrado la discusion del efecto de la velocidad sélo como funcion
de la escala sismica sin considerar el angulo de propagacién 6. El efecto de la
heterogeneidad en la direccion vertical obliga a preguntarnos: ¢;cémo afectan los espesores
horizontales de la secuencia estratigrafica homogénea isétropa la propagacion sismica en la

direccién horizontal (6 = 0°), asi como en una direccién intermedia (0° < 8 < 90°)?

En la Figura 5a, un frente de onda plano incide en una secuencia estratigrafica con el
perfil de velocidades mostrado. Los espesores de los estratos son comparables a la longitud

de onda A predominante, por lo que el frente de onda se propaga de forma independiente a
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través de cada capa, deformandose y obteniéndose un registro de campo con tiempos de
arribo t diferentes. Este efecto es resultado de la heterogeneidad en una escala igual o

mayor que la longitud de onda A predominante (capas gruesas).

a) b) v
< <
3 S
=i Vi < o <
o < =] <
S | 2 S| a 2
L < o <
= =
2 < 2 <
=3 =3
V2 < <
« — -
Receptores V2 Receptores

Figura 5. Efectos de la velocidad en la direccién horizontal. Caso a) efecto de la heterogeneidad
lateral en una escala mayor o comparable que la longitud de onda A predominante, b) efecto de la
heterogeneidad en una escala mucho menor comparada con la longitud de onda A predominante
(modificado de Thomsen, 2002).

La Figura 5b muestra un frente de onda plano que incide en una secuencia
estratigrafica de espesores mucho menores que A con el perfil de velocidades mostrado. En
este caso, el frente de onda se deforma de forma semejante en cada capa, promediandose
las variaciones espaciales y surgiendo un frente de onda Unico de velocidad intermedia
entre v, y v,. Este efecto es resultado de la heterogeneidad de pequefia escala comparada

con la longitud de onda A predominante (capas delgadas).

La discusién de la Figura 4 parte del hecho que la longitud de onda A predominante

es igual tanto en (a) como en (b). Sin embargo, nétese que los resultados anteriores son
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equivalentes si se consideran los espesores [ de los estratos iguales en ambos casos y la
longitud de onda A predominante varia entre una longitud de onda de periodo corto y

periodo largo.
Considerando una propagacion de longitud de onda A larga (situacion geofisica
comun), la velocidad en la direccion horizontal esta dada por:

4(AK A + 3 (A)?)
(K +3u)?

’UP90 = vPo 1+

donde K es el modulo volumétrico y u es la segunda constante de Lamé o mddulo de
rigidez (Thomsen, 2002). El segundo término del segundo miembro de la ecuacion 3 es el

promedio armonico de las constantes elasticas de la secuencia estratigréafica.

De las ecuaciones 2 y 3 se obtiene que la velocidad de propagaciéon de onda P sea
mayor en la direccidn horizontal versus la direccién vertical (Figura 6). Este resultado se
debe a que en un modelo de capas horizontales isotropas, las constantes de Lamé se
consideran siempre positivas (Postma, 1955). Una conclusion de estas ecuaciones es que la
heterogeneidad imita a la anisotropia sismica. Esta anisotropia (velocidad réapida y lenta
como funcién del angulo de propagacion 6) permite, en una primera aproximacion,
describir los medios de isotropia transversal vertical en términos de cinco pardmetros

elasticos, sin que alguno de ellos sea funcion de la heterogeneidad.
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Velocidad lenta

Figura 6. Anisotropia como efecto de heterogeneidad lateral. La velocidad de propagacion es
mayor en la direccion horizontal (6 = 90°) que en la direccion vertical (8 = 0°) (modificado de
Thomsen, 2002).

La anisotropia sismica es el efecto de la heterogeneidad lateral de los medios
estratificados de capas delgadas en el limite de la longitud de onda A larga.

La direccion preferencial de la propagacion de ondas puede deberse a diversas
razones geoldgicas (direccion preferencial de esfuerzos, fracturas, etc.). Sin embargo, en
general, un enfoque anisétropo del medio puede considerar suposiciones ocultas
incorrectas, impactando de forma negativa en la representacion sismica y el procesamiento
de los datos. Como se ha visto hasta ahora, basta una secuencia estratigrafica ritmica
horizontal de capas delgadas homogéneas para obtener una respuesta anisotropa del medio,

sin que esta exista.
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1.2 Isotropia transversal

Las zonas de interés petrolero, en general, se ubican en cuencas sedimentarias. La
desviacion de la isotropia es atribuida a la escala geologica, longitud de onda, y longitud de
trayectoria, asi como a la anisotropia intrinseca de las lutitas. En la escala de la exploracion
sismica, el comportamiento elastico de las cuencas sedimentarias se estima por medio de un
modelo de Tierra estratificado homogéneo de isotropia transversal (TI, por sus siglas en
inglés). La TI es el modelo anisétropo méas extendido y utilizado en el procesamiento de
datos y construccién de modelos de velocidad, el cual dependiendo del eje de simetria se
clasifica en: a) isotropia transversal vertical (VTI, por sus siglas en inglés), b) isotropia
transversal horizontal (HTI, por sus siglas en inglés), y c) isotropia transversal inclinada

(TTI, por sus siglas en inglés).

El modelo TI resulta del depdsito de capas paralelas de particulas de arcilla que dan
lugar a formaciones de lutitas. Las formaciones de lutitas comprenden cerca del 75% del
relleno clastico de las cuencas sedimentarias, lo que hace de la isotropia transversal el

modelo anisétropo mas utilizado en sismologia de exploracién (Tsvankin, 2012).

En general, los medios Tl estdn compuestos por capas delgadas isotropas con
propiedades diferentes entre si, de espesores mucho menores que la longitud de onda A
predominante, por lo que la aproximacion de longitud de onda larga es valida. Los
parametros constitutivos de un medio homogéneo isétropo estan dados por las constantes
elasticas de Lamé A y u. EI comportamiento elastico de un medio homogéneo de isotropia

transversal se describe por medio de cinco constantes elasticas de rigidez independientes:

€11, C12, C13, C33 Y Caq (inCluyendo ceq = ¢4 —C;—Z) (Thomsen, 1986), contenidas en la
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matriz de rigidez

- N

¢y (cqq —2¢66) €13
€11 €13 0
C33
“ = Cas
0 Caa

Sin embargo, la combinacion de sélo tres constantes de rigidez son suficientes para
describir los tiempos de viaje de onda P (Tsvankin, 1996). Un medio heterogéneo de
estratificacion horizontal donde las constantes de Lamé y la densidad p tienen un valor
promedio independiente de la posicion sobre una distancia vertical [, se comporta como un

medio homogeéneo de isotropia transversal (Upadhyay, 2004).

En resumen, los medios de isotropia transversal generan efectos en la propagacién
sismica. La estratificacion ritmica produce una secuencia heterogénea, la cual induce
dispersion, anisotropia, 0 ambas, dependiendo de la longitud de onda A predominante y el

espesor ! de las capas sedimentarias (Figura 7).
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A
7 > 1 Longitud de onda larga

. A
Longitud de onda corta 7 « 1
EFECTO I\ No dispersivo
Medios de . ..
. , . Medios de Gran Complejidad
Anisotropo Isotropia Transversal ; L .
: (de poco interés geofisico)
(5 constantes elasticas) :
A L e Dispersivo
. Si el valor promedio de las
Medios de ¢ vator pr e
I8 . N L. constantes elasticas y densidad es
SOtropo Simetria Esf-'erjlca independiente de la posicion,
(2 constantes elasticas) : ¢l medio imita a la anisotropia TI
)-
. A , NATURALEZA
Homogéneo 7 ~ 10 Heterogéneo

Figura 7. Ubicacién de la isotropia transversal Tl en el estudio de la anisotropia sismica versus
heterogeneidad lateral.

Por definicion, los medios TI tienen un eje de simetria de orden que tiende a infinito.
En otras palabras, son invariantes con respecto a cualquier rotacion alrededor del eje de

simetria, donde sus propiedades espaciales son correctamente descritas por medio del
sistema de coordenadas cilindricas.

En general, la isotropia transversal es un modelo geoldgicamente plausible, que
cumple con la aproximacién de longitud de onda larga, caracterizado s6lo por unos cuantos

coeficientes de rigidez independientes, donde la combinacién de estos coeficientes queda

expresada por medio de los parametros de Thomsen (1986).
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1.2.1 Anisotropia débil: Parametros de Thomsen

El contraste entre velocidades verticales y horizontales es la nocién intuitiva mas simple de
la medida de anisotropia sismica. Sin embargo, esta idea no es de utilidad alguna en la
medicién de velocidades de onda P en la vertical, hecho que es de gran interés en la
representacion sismica. Son cinco las ecuaciones que describen el comportamiento elastico
de los medios de isotropia transversal. Dos de estas describen las velocidades de ondas P y
S, y las tres restantes son los pardmetros de anisotropia &, § y y. Los parametros
anisotropos son una combinacion algebraica de las constantes elasticas de la matriz de

rigidez (ecuacion 4), que satisfacen tres criterios:

— simplifican las ecuaciones de la velocidad de propagacion,
— son adimensionales (lo que permite expresar la anisotropia como un porcentaje),

— se reducen a cero degenerando en el caso isétropo.

Thomsen (1986) introdujo los pardmetros anisotropos &, § y y para medios de
isotropia transversal vertical VTI, y con ellos describir el campo de velocidades sin tener
que determinar las complicadas constantes elasticas de rigidez. Tsvankin (1996) demostro
que un medio VTI se puede estudiar con tiempos de arribo de onda P y expresar su
comportamiento cinematico en términos de los pardmetros € y &, puesto que es posible
estimar a partir de datos antes de apilar de onda P las constantes geomecanicas del

subsuelo.

La idea de los parametros de Thomsen es medir la influencia de la anisotropia con
respecto a los valores isotropos 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. La desviacidn respecto de cero
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de &, § y y caracteriza la relativa “fuerza” de la anisotropia sismica. Thomsen (1986)
observo que en muchos casos de interés geofisico, la anisotropia es débil (10 — 20%), por lo
que estas estructuras se denominan medios de anisotropia debil. Un gran numero de rocas
sedimentarias de interés petrolero presentan este tipo de anisotropia, donde los valores de
los pardmetros de Thomsen son mucho menores que la unidad &, §, y < 1 (Figura 8),

permitiendo con ello una simplificacion de las ecuaciones anisotropas.

Hasta antes del trabajo de Thomsen (1986), las ecuaciones que gobernaban la
anisotropia eran de gran complejidad algebraica, aun en el caso méas simple, dificultando
con ello el claro entendimiento del fendmeno fisico. La anisotropia débil permitio linealizar
las ecuaciones anisotropas y con ello simplificar de forma considerable la matematica del
fendmeno. La anisotropia se considera débil cuando los pardmetros estan en el intervalo
—0.2<¢ 8, y<0.2, y se considera anisotropia moderada cuando |0.2| <¢, §, y <

10.5].
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Figura 8. Distribucion de valores anisétropos de las principales rocas sedimentarias de interés

petrolero. El &rea en color rojo encierra los valores de anisotropia débil (modificado de Thomsen,
1986).

Las velocidades sismicas que describen a los medio de anisotropia débil en funcion

del &ngulo de propagacion 6 son (Thomsen, 1986):

vp(0) = vp, [1 4 & sen® O cos? O + & sen* 4] 5
2
vsy(0) = vs, |1+ :P"Z (¢ — 8) sen? B cos? 9] ) 6
So
y
vsu(8) = vs, [1 +ysen®6] , 7
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C33
’UPOZ = 7, 8
Cys
USOZ =, 9
p
e = C11 — C33 10
T 2c33
y = Ce6 — Cy4 11
T 2044
y

C13 + €44)% — (€33 — Ca4)?
5= (€13 + €44)° — (C33 — C44) . 12
2¢33(c33 — C44)

Las ecuaciones 5 y 6 son las velocidades de ondas P y SV, respectivamente, en la
direccion vertical. Cuando los pardmetros anisotropos &€ y 6 son iguales (¢ =6) la
anisotropia del medio se denomina eliptica, puesto que el frente de onda P se propaga de

forma elipsoidal.

Para angulos pequefios 6, el término § en la ecuacion 5 controla la descripcion
anisétropa en la direccion vertical, puesto que el tercer término de la ecuacion puede
despreciarse. Para angulos cercanos a la horizontal (6 = 90°), el término & controla la
descripcidn anisotropa. EI pardmetro ¢ es una fraccion de la diferencia entre las velocidades
de onda P vertical y horizontal. Por ésta razon, hasta antes del trabajo de Thomsen (1986) a

este pardmetro se le conocia como “anisotropia de la roca”.
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De la ecuacion 12, se tiene que el parametro & no posee la constante elastica c,48, lo
que la hace totalmente independiente de la velocidad horizontal. EI pardmetro 6 puede ser
positivo 0 negativo. Normalmente, la velocidad de onda P horizontal es mayor que la

vertical, por lo que el parametro € es positivo.

1.2.2 Anisotropia polar y azimutal: VT1y HTI

Un medio TI que posee un eje de simetria coincidente con el eje vertical x; se denomina
medio de isotropia transversal vertical (VTI, por sus siglas en inglés), cominmente Ilamado
medio de anisotropia polar. Los medios VTI poseen un plano horizontal normal al eje de
rotacion x, y dos mas ortogonales entre si en la direccion vertical (Figura 9). La matriz de

rigidez esta dada por

f BN

€11 (c11—2¢€46) €13
(€11 — 2¢q6) C11 C13 0
Ci3 €13 €13
vt = Css
0 Css
Cés

13

De acuerdo con la ecuacion 13, los medios VTI y en general los Tl se caracterizan
por cinco constantes de rigidez independientes. Los planos isétropos quedan definidos

como aquellos planos ortogonales al eje de simetria. Si la direccion del eje de simetria de

SLas constantes elasticas contenidas en la diagonal principal de la matriz de rigidez estan relacionadas con los
cambios de forma y volumen de los s6lidos sometidos a esfuerzos normales.
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un medio TI se desvia de la vertical, el medio se denomina de isotropia transversal

inclinada (TTI, por sus siglas en ingles).

Figura 9. Medio VTI. El plano de simetria queda definido por el par ordenado (x;,x3). El plano
isétropo es perpendicular al plano de simetria, por ésta razon se denomina medio de anisotropia
polar (modificado de Grechka, 2009).

Un medio TI con el eje de simetria horizontal x; se denomina de isotropia transversal
horizontal (HTI, por sus siglas en inglés), cominmente Ilamado medio de anisotropia
azimutal (Figura 10). Por anisotropia azimutal se entiende la variacién de una o mas
propiedades de un material homogéneo en funcion del azimut ¢ (Winterstein, 1990).

La evidencia geoldgica da cuenta de la existencia de anisotropia azimutal en la corteza
terrestre, asi como en areas de interés petrolero (Upadhyay, 2004). En general, la

anisotropia azimutal se asocia al fracturamiento natural de las rocas.



Figura 10. Medio HTI. El plano de simetria queda definido por el par ordenado (x4, x,). El plano
isétropo es vertical, por lo que el campo de velocidad varia con el azimut ¢, por ésta razon se
denomina medio de anisotropia azimutal (modificado de Grechka, 2009).

El modelo HTI posee dos planos de simetria verticales. El plano vertical que contiene
al eje de simetria se denomina plano del eje de simetria. El plano ortogonal al eje de

simetria se denomina plano isétropo. La matriz de rigidez esta dada por

\

C11 (‘311 - 2C66) Ci3
Ci3 C33 ("3'33 - 2"344-) 0
Ci3 (‘333 - 25’44) C33
Cur1 =
Cagq
0 Css

Css
K J . 14
Para el caso de un medio HTI resultado del fracturamiento vertical alineado, el plano

isotropo es coincidente con los planos de fracturas.
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En el plano isétropo el comportamiento cinematico y la polarizacion de los tres tipos
de ondas son descritos por las ecuaciones isotropas. En el medio HTI, las velocidades en el
plano del eje de simetria se estiman a través de las ecuaciones VTI. Una onda transversal
que se propaga en el plano isétropo puede viajar con dos diferentes velocidades
dependiendo si su polarizacién es confinada al plano is6tropo o perpendicular a este. Las
ondas que se propagan paralelas al plano is6tropo se denominan ondas répidas, las ondas

que se propagan paralelas al eje de simetria se denominan ondas lentas.

De la ecuacion vp(f) = vp [1+ 5sen®fcos® O+ esen*H] se tiene que la
velocidad de propagacion VTI de onda P es funcion del angulo polar 8 y los pardmetros de
Thomsen ¢ y §. Puesto que la velocidad de propagacion en el plano isétropo siempre es
mayor que en el plano simétrico, la velocidad de onda P cumple con la desigualdad
absoluta vq, > v, donde la velocidad horizontal es mayor que la velocidad vertical. De los
valores anisotropos de la Figura 8 tenemos cuatro posibles casos anisétropos: e = § = 0
(caso isotropo), € = ¢ (anisotropia eliptica), € > & (caso anisétropo mas comin), y € < 4.

La Figura 11 muestra estos cuatro casos.
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Figura 11. Frentes de onda P en medios VTI. a) e = § = 0, propagacion isétropa; b) § = 6 = 0.2,
anisotropia eliptica; ) e =02y 5§ =0;yd) e = 0.2y 6§ = —0.2.
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Capitulo 2

Sobretiempo Normal no Hiperbdlico y Estimacion de Parametros Anisétropos

La aproximacion hiperbdlica de los tiempos de viaje de reflexion de onda P en los registros
de punto medio comin (CMP, por sus siglas en inglés) juega un papel importante en el
procesamiento convencional de los datos sismicos asi como en la interpretacion. Si el
subsuelo presenta anisotropia y heterogeneidad, las técnicas de construccion de modelos de
velocidad basadas en la velocidad de sobretiempo normal v,,,, son incorrectas generando
un campo de velocidad impreciso y, en consecuencia, una imagen sismica pobremente

enfocada y mal ubicada.

El sobretiempo normal hiperboélico (NMO, por sus siglas en inglés) da tiempos de
viaje exactos en medios homogéneos isétropos, 0 bien de anisotropia eliptica (¢ = 6)
ubicados sobre un reflector horizontal. La desviacion de estos modelos produce un
sobretiempo normal no hiperbdlico, donde la no hiperbolicidad puede deberse a la

anisotropia o a la heterogeneidad del medio.

La velocidad de sobretiempo normal v,,,,, controla los tiempos de viaje de las curvas
de reflexion, y esta limitada por el cociente de la distancia fuente a receptor x entre la
profundidad del reflector z (Figura 12). Si el medio presenta anisotropia o heterogeneidad,
la ecuacion de sobretiempo normal hiperbolico no dibuja una hipérbola puesto que la
velocidad de sobretiempo normal v,,,, €S inexacta conforme se incrementa la distancia
fuente a receptor x. Los tiempos de viaje, que dependen de la velocidad y esta del angulo

de propagacion, presentan un sobretiempo normal no hiperbdlico incluso en el caso simple
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de una capa homogénea y distancia fuente a receptor x corta en los medios de isotropia

transversal T, con excepcion de la presencia de anisotropia eliptica.

X
- >
* o v
A
-
[3+
o
kS
e}
=
2
(=}
 / Reflector
[ ]
* fuente
w receptor

@ punto medio

Figura 12. Registro CMP donde x es la distancia fuente a receptor y z la profundidad del reflector.
Si el medio es anisotropo, la velocidad de sobretiempo normal v,,,,, pierde precision conforme se
incrementa la distancia fuente a receptor x.

La anisotropia sismica aun en el caso de una distancia x pequefia, induce un
sobretiempo normal (NMO, por sus siglas en inglés) en los medios VTI. Es claro que si el
medio es isétropo (¢ = & = 0), el sobretiempo sera hiperbdlico independientemente de la

distancia x.

La Figura 13 muestra el sobretiempo residual versus el cociente g de la arenisca

Taylor (Thomsen, 1986). Los parametros anisétropos son € = 0.110 y § = —0.035. El

sobretiempo residual es la diferencia del tiempo de viaje exacto y el ajustado a una
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hipérbola por medio del método de cuadrados minimos (Tsvankin, 2012). El error del
ajuste hiperbolico varia y se incrementa rapidamente con la distancia fuente a receptor x.

Asi, se hace presente la necesidad de un ajuste no hiperbolico del tiempo de viaje.
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Figura 13. Diferencia entre los tiempos de viaje exactos y el ajustado por una hipérbola
(sobretiempo normal residual) para reflexiones de la arenisca Taylor. Los valores elasticos de la

roca son: € = 0.110, § = —0.035, p = 2.500 % vp = 3368 ? y vs = 1829? (modificado de
Tsvankin, 2012).

Es importante recordar que la velocidad de sobretiempo normal v,,,, se obtiene de
forma analitica de los tiempos de viaje de incidencia normal t,, por lo que aun para
tiempos residuales pequefios, la velocidad de sobretiempo normal v,,,, de la distancia

fuente a receptor x finita obtenida del ajuste de la hipérbola (velocidad efectiva, v,¢ por

sus siglas en inglés) puede diferir de la velocidad de sobretiempo normal v,,,,,, (Figura 14).
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En general, la diferencia entre la velocidad efectiva v, y la velocidad de
sobretiempo normal v,,,,,, asi como el sobretiempo normal residual, crece de forma

ronunciada para cocientes = > 1. Por ésta razon, datos registrados provenientes de
Z

distancias fuente a receptor x > z se silencian en el procesamiento convencional.

1.10 =
Onda P
1.05 =
Vefr :
Vnmo -‘-""-.._‘
0.95 = Onda SV R .
LY
0.90 1 1 1
0 0.5 1.5

N|[® —=-

Figura 14. Cociente de velocidad efectiva v, entre velocidad de sobretiempo normal vy, para

la arenisca Taylor. El hecho que el cociente sea mayor que 1 (ﬂ> 1) da cuenta de las

Unmo

dificultades en la estimacion de la velocidad en la inversion de sobretiempo normal no hiperbélico
(modificado de Tsvankin, 2012).

2.1 Sobretiempo normal no hiperbolico de onda P en medios VTI

En un medio isotropo, las curvas de reflexién de los tiempos de viaje son hipérbolas,

obtenidas directamente por medio del teorema de Pitagoras (Figura 12)
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47% + x? x?
th(x) = —5——=t{ +—
nmo Unmo

14

En el caso simple de un medio homogéneo VTI, los tiempos de viaje de onda P pueden ser
descritos por medio de la velocidad vertical vp, y los parametros de Thomsen ¢ y §. El
sobretiempo normal no hiperbolico no puede ser descrito por la ecuacion 14, por lo que
requiere un coeficiente de sobretiempo de cuarto orden que tenga en cuenta la no
hiperbolicidad de los tiempos de viaje. La ecuacion de sobretiempo normal no hiperbdlico

esta dada por:

2

t2(x) =t + — Ax*, 15

2
nmo

donde el término A, cumple con la condicion de no divergencia aun para distancias fuente a
receptor x que tiendan a infinito, y esta dado por

2n

_ 16
Vimo [tgvr%mo + (1 + 2n)x?]

A4_=

La variable n contiene los parametros anisotropos de Thomsen y se denomina

coeficiente aneliptico. Se define como:

n= . 17

El significado de n va més alld del término de cuarto orden y de la ecuacion de
sobretiempo normal. El pardmetro aneliptico n junto con la velocidad de sobretiempo
normal v,,,, controlan todos los pasos del procesamiento en tiempo de onda P
(correcciones de sobretiempo normal NMO y de sobretiempo por echado (DMO, por sus
siglas en inglés), migracion en tiempo antes de apilar y migracion en tiempo después de

apilar) en medios de isotropia transversal (Tsvankin, 2012). Los datos sismicos
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comunmente cumplen con la desigualdad € > &, por lo que el pardmetro aneliptico n

usualmente es positivo (Fomel y Grechka, 2001).

De los valores individuales de € y § no es posible evaluar la no hiperbolicidad del
sobretiempo normal. La anisotropia es un problema multidimensional y una simple

inspeccion a los coeficientes anisotropos puede resultar, en general, engafiosa.

2.2 Inversion de sobretiempo normal no hiperbdlico

2.2.1 Estimacién de i con datos de superficie

En exploracién sismica los datos se adquieren en superficie, es por ello que la estimacion

de los parametros anisétropos se limita, en general, a esta restriccion, debiéndose obtener el

parametro n durante el procesamiento sismico de los datos.

Combinando las ecuaciones 15 y 16 el sobretiempo normal no hiperbdlico en medios

homogéneos VTI se define como:

t(x)? =té + 2 2nx” 19
x = - )
0 U%mo v%mo [tgvr%mo + (1 + zrl)xz]
donde la velocidad de sobretiempo normal v,,,,,, se define como:
Vimo = VB, (14 26) . 20

Para distancias fuente a receptor pequefias (x « z), la influencia del pardmetro n es
despreciable, y la curva de tiempos de viaje se aproxima a una hipérbola. Para distancias
fuente a receptor grandes (x > z), el término de cuarto orden de la ecuacién 17 tiene una
clara influencia en el comportamiento de los tiempos de viaje. Cuando la distancia fuente a

receptor x es lo suficientemente grande con respecto la profundidad del reflector z, y la
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resolucion de los datos es buena, es posible estimar el grado de no hiperbolicidad atribuible

a la anisotropia.

Para cocientes g < 1, el sobretiempo normal se estima por medio de la ecuacion 14

472 + x? x?
20N _ _ 42
th(x) - 2 - tO + 2 )
nmo vnmo

y restando de la ecuacion 14 la ecuacion 19 se obtiene

A2 = £2(x) — t2(x) = il 21
Vimo [tgvr%mo + (1 + 2n)x?]

donde At? es equivalente al término A, (ecuacion 16). La cantidad del cuadrado del tiempo
es el valor atribuible a la no hiperbolicidad. Manipulando algebraicamente la ecuacion 21
se obtiene

_ Atzvr%mo (tgvr%mo + xz)

= 22
1 2x2(x?% — At?vi )

De la ecuacion 22 surge una conclusion obvia pero importante, la ecuacion es
singular para x = 0 y por lo tanto no se puede obtener informacion de distancias fuente a
receptor x cercanas a cero. La estabilidad en la estimacion del pardmetro aneliptico se

incrementa con la distancia fuente a receptor.

La estimacion de n requiere primero de la obtencion de la velocidad de sobretiempo

normal v,,,,, mediante el analisis de velocidad convencional basado en el sobretiempo

normal que satisface la desigualdad g < 1. Considerando que se puede obtener precision en

la estimacion de la velocidad de sobretiempo normal v,,,,, la At? puede medirse de la

reflexion del sobretiempo no hiperbolico en los registros sismicos.

Suponiendo que no existe variacion lateral de la velocidad, la precision de la
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estimacion de n depende en principio de la precision de la medida de la v,,,,, y At2. Por lo
tanto, el pardmetro n es sensible a errores en la medicion de la velocidad de sobretiempo
normal v,,,,. La Figura 15 muestra la sensibilidad del parametro aneliptico n versus el
error en la velocidad de sobretiempo normal v,,,, obtenido por medio del analisis

convencional de velocidad, calculado por medio de la ecuacion 22. El ejemplo corresponde

aun medio conn = 0.1, vy, = 2000 ? y t, = 2 s. Como era de esperarse, los errores en

la estimacion de n son menores para distancias fuente a receptor, x, grandes, siempre y
cuando no existan variaciones laterales de velocidad. Cualquier técnica de inversién (por

ejemplo, cuadrados minimos) basada en la ecuacion de sobretiempo normal no hiperbdlico

para obtener n, requiere de la condicion ’Zﬁ > 1.5 (Alkhalifah, 1997).

0.18

0.16 —
0.14

0.12

\|

0.1
0.08

0.06 —A—

Parametro aneliptico n

0.04 —=A- Sensibilidad para 1.5
0.02 Sensibilidad para 2.0

0 e Sensibilidad para 2.5

4 -3 -2 -1 0 1 2 3 4

Error %

Velocidad de sobretiempo normal v,,,,

Figura 15. Sensibilidad del pardmetro aneliptico a los errores de estimacion de la velocidad de
sobretiempo normal v,,,,, para cocientes f = 1.5 (linea verde), g = 2.0 (linea roja) y g = 2.5 (linea
azul).
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El método descrito arriba para la estimacion de velocidad de sobretiempo normal
Vnmo Y Parametro aneliptico n permite desarrollar una vision general del problema de la
inversion no hiperbolica con datos de superficie. Enfoques mas practicos pueden
encontrarse en Alkhalifah (1997), Cohen (1997), Grechka y Tsvankin (2002), y Tsvankin

(2012).

La idea es que el parametro aneliptico n se obtiene de distancias fuente a receptor x
mayores que la profundidad del reflector de interés z. La razon se debe a que solo los
tiempos de viaje grandes permiten la correcta inversion del sobretiempo normal no
hiperbdlico (ecuacion 19), puesto que la no hiperbolicidad se manifiesta en grandes
distancias fuente a receptor x. La estimacién de n implica el registro de frecuencias bajas
despreciando en general los efectos de la heterogeneidad lateral, satisfaciéndose asi la
teoria de los medios TI. El parametro n es susceptible a los errores en la estimacién de la
velocidad de sobretiempo normal v,,,,,, haciéndose mas estable para cocientes de distancia

fuente a receptor entre la profundidad del reflector de interés mayores que 1.5 (Figura 15).

Por altimo, la estimacion de velocidad de sobretiempo normal v,,,, requiere de
distancias fuente a receptor pequefias comparadas con la profundidad del reflector de
interés, y suele obtenerse por medio de los métodos de: a) analisis de semblanza biespectral
(Taner y Koehler, 1969), b) hipérbola desplazada (Castle, 1994), y c) medicion de la
covarianza (Key y Smithson, 1990). EI método c¢) es el mas robusto aunque el menos
utilizado. Key y Smithson (1990) demostraron que la determinacion de la velocidad por
medio de la medicion de la covarianza es muy superior a la semblanza biespectral, puesto
que los metodos basados en la correlacion cruzada son incapaces de resolver eventos

cercanos en tiempo y velocidad. EI método b) presenta serios errores en su metodologia,
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puesto que no distingue ni diferencia las ideas de anisotropia y heterogeneidad. EI método
a) es el mas utilizado, sin embargo, su algoritmo es impreciso y hace de la seleccién de
velocidad de sobretiempo normal v,,,, un asunto a criterio del usuario, sin mas elementos

de juicio que la aproximacion por tanteo.

2.2.2 Estimacion de n con datos de perfiles sismicos verticales con fuentes y receptores

moviles (del tipo walkaway)

La estimacién del parametro aneliptico n con datos de superficie requiere de los cocientes

de apertura en el intervalo 1.5 < f < 2.5. Sin embargo, aln para estas grandes aperturas la

- -7 - - -z ~ . S .
estimacion de n es inestable debido a una pobre relacion sefial a ruido = reflexiones

maultiples e influencias de las amplitudes versus la distancia fuente a receptor (AVO, por

sus siglas en inglés).

Las imagenes sismicas en profundidad requieren informacién anisétropa por abajo y
por arriba de la zona objetivo. Usualmente, una sola capa VTI efectiva se considera por
arriba de la zona objetivo. Sin embargo, si el gradiente de velocidad vertical atribuible a la
heterogeneidad es significativamente grande, la estimacion de § entrafiara serios errores por
la combinacién de anisotropia y heterogeneidad vertical, existiendo efectos diferentes en la

estimacion del parametro delta efectivo ;.

Una forma de obtener el pardmetro aneliptico efectivo n es por medio de datos de onda P
en perfiles sismicos verticales con fuentes fijas y receptores maviles (del tipo walkaway).
Blias (2012), estima el parametro n a través de mdaltiples con dos reflexiones: desde un

reflector a la superficie libre e incidiendo en el receptor. La Figura 16 se muestra las
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trayectorias de multiples de doble reflexion: las lineas azules corresponden a mdltiples
generados por la superficie libre y el reflector m — 1; la linea roja corresponde a la

superficie libre y el reflector m.

> Fuente

<
* 0 *

g
2
=
=
=
E3
A
>
m-1
m
Il e e e e e o e e o e e S
a~
Receptor

Figura 16. Esquema de la trayectoria de los rayos de reflexiones mdltiples generadas por los
reflectores m y m — 1 (modificado de Blias, 2012).

La estimacion de los coeficientes t,, v,mo Y 1, S€ hace por medio de la ecuacion del

tiempo de viaje no hiperbélico (ecuacién 19):

2 4

t?(x) =t2 + * 2nx

)

donde el parametro n estad directamente relacionado con la heterogeneidad vertical del

medio S:
n=—-. 23

Después de la seleccion de tiempos de viaje t2(x) en los registros de los perfiles sismicos

verticales (VSP, por sus siglas en inglés) walkaway, los coeficientes t,, vpmo Y S pueden
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estimarse por el método de cuadrados minimos. Una estimacion méas estable se obtiene al
realizar la inversion para cada uno de los receptores de la herramienta VSP promediando

los resultados.

La Figura 17 muestra otra forma de obtener los parametros anisétropos por medio
de perfiles sismicos verticales, donde a) los receptores son moviles y la fuente fija, y b) las
fuentes son moviles y el receptor fijo. En la Figura 17a, la fuente permanece fija y los
receptores son moviles. El objetivo de este arreglo es obtener datos que permitan estimar el
parametro anisétropo & que controla la anisotropia en direccién vertical. En la Figura 17b,
el receptor permanece fijo y las fuentes son mdviles. El objetivo de este arreglo es obtener
datos que permitan estimar el parametro anisotropo & que controla la anisotropia en
direcciéon horizontal. Una vez adquiridos los datos, las lentitudes vertical y horizontal
(velocidades inversas vertical y horizontal) son calculadas para cada par fuente-receptor,
invirtiéndose las lentitudes y solucionando las ecuaciones de velocidades anisotropas de

onda P y S en términos de los pardmetros anisétropos € y § (Thomsen, 1986).

a) Fuente b) Fuentes moviles
* * K Kk %
g g
g g
= =
= s
2 =S
A B
> >
m-1 m-1
Receptores moviles Receptor
m m
. N e Y

Figura 17. Esquema de la trayectoria de los rayos de multiples reflexiones generados por los
reflectores m y m — 1 (modificado de Wild, 2011).
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Por ultimo, el pardmetro aneliptico n no discrimina la heterogeneidad de la
anisotropia y viceversa. Sin embargo, es factible un control de la distancia recorrida en la
direccion horizontal y con ella un control del impacto de la heterogeneidad en 5. La ventaja
de los registros de campo de onda P en perfiles sismicos verticales con fuentes y receptores
moviles es, en términos practicos, que el sobretiempo normal no hiperbolico de medios VTI
de capas delgadas se debe principalmente a la anisotropia y no a la heterogeneidad lateral
del medio, ya que la distancia lateral recorrida es mucho menor que la registrada en datos

de superficie.

2.2.3 Estimacién de parametros anisotropos €y é

Los parametros de Thomsen son una combinacion de las constantes elasticas de rigidez c;j,
las cuales son independientes entre si. Sin embargo, esta independencia no implica que su
combinacion también lo sea. La determinacion de los parametros anisotropos es un paso de
suma importancia tanto en representacion sismica como en el procesamiento de datos,
donde una mala determinacién y por lo tanto combinacion de las constantes elasticas de

rigidez puede dar como resultado un medio fisico irreal (Liu y Martinez, 2013).

Para medios VTI, la estimacién de los pardmetros anis6tropos consiste en dar
solucion a las ecuaciones 10 y 12 estimando previamente las constantes elasticas de rigidez
normalizadas con respecto la densidad del medio. Las tres constantes elasticas de rigidez

normalizadas tienen una interpretacion simple en término de las mediciones de velocidad:

Cll = Uﬁx 24’
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C33 - USZ 25
— 172 — 1,2
Ca4 = Vsxy = Vsz , 26

donde v,, es la velocidad vertical de onda P, v,, es la velocidad horizontal de onda P, y v,
es la velocidad vertical de onda SV, la cual para medios VTI es igual a la velocidad
horizontal de onda SV. La cuarta constante de rigidez normalizada, c;5, también posee
unidades de velocidad al cuadrado, sin embargo, su significado fisico no es facil de

interpretar (Fowler, 2002).

La velocidad de sobretiempo normal v,,,, de onda P permite definir la cuarta

constante elastica de rigidez por medio de la relacion (Fowler, 2002):

1
C13 = [(ng - vszz)(vgmo - Uszn)]z - Uszz ’ 27

donde vy, es la velocidad de sobretiempo normal de la onda SV.

Sustituyendo en las ecuaciones 10 y 12 las ecuaciones 24-27, se obtiene:

2 2
Vpx — Vpz
=2 28
‘Upz
2 2
Unmo — Vpz
5=—2p 29
2v5,

En medios de isotropia transversal la velocidad de onda P horizontal siempre es
mayor que la velocidad vertical v,, > v,,, por lo que &> 0. Cuando se cumple la

desigualdad v, > v,; > Vym,, €l parametro § < 0.

Es preciso mencionar que la velocidad de sobretiempo normal v,,,, €s la velocidad

estimada de distancias fuente a receptor cercanas mediante el analisis de la velocidad de
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apilamiento, v,, es la velocidad vertical medida de los registros de pozos y v,, es el

componente horizontal de la velocidad, el cual no es comun medir pero en principio puede

calcularse por medio de experimentos de sismica entre pozos.

Los valores tipicos de los pardmetros de Thomsen € y § en cuencas sedimentarias de
lutitas se hallan en el rango de 0.1 < e < 0.3 y 0.05 < § <0.15. Sin embargo, medios
sedimentarios fracturados pueden inducir una relacion de v,, < v,,, y por consiguiente
valores de & < 0. En ausencia de buenos datos de pozos pero en poder de un registro de
distancia fuente a receptor confiable donde el sobretiempo normal no hiperbélico se deba
claramente a la anisotropia del medio, se puede obtener una buena estimacion de € y & por
medio de la inversion del parametro aneliptico n. De forma inversa, cuando los datos de
distancias fuente a receptor cercanas no muestran una respuesta claramente anisétropa, se
puede estimar un buen valor de & por medio de un buen control de los datos de pozos

(Jones, 2010).

Nihei et al., (2011) explican una forma de calcular las constantes de rigidez de rocas
ricas en arcillas provenientes de los primeros 2 km de profundidad mediante pruebas de
laboratorio. Sin embargo, procedimientos de este tipo muchas de las veces no son
operativos dadas las escalas de longitudes de onda en laboratorio que van de los 1073 a
107> m a las sismicas de 102 a 10* m (Grechka, 2009). Donde los parametros anisotropos
determinados en frecuencias ultrasénicas no corresponden a los determinados en
frecuencias sismicas (Levin et al., 1988). Parte de este problema puede verse en la
discusion y réplica entre Levin y Thomsen (1988), siendo lo ideal estimar € y § sin

necesidad de calcular las constantes de rigidez.
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Cada una de las capas del subsuelo dadas sus caracteristicas elasticas posee valores
especificos de los parametros anisotropos por lo que su valor varia de una capa a otra. Sin
embargo, el valor estimado a través de los datos de superficie es un valor acumulado que
depende del angulo de propagacién. El hecho de que el valor de los pardmetros anisotropos
dependa del &ngulo hace ain més complicada la construccion de los modelos de velocidad
que correspondan a la realidad geoldgica del subsuelo. En parte, el problema sobre la
correcta estimacion de los pardmetros anisétropos se debe a la falta de un nimero suficiente
de datos. Para estimar de manera confiable & se requiere informacion de pozos, y para &, se
requieren datos provenientes de grandes distancias fuente a receptor (distancias

aproximadamente dos veces la profundidad del reflector de interés).

En medios de isotropia transversal, un beneficio practico de los parametros de
Thomsen € y & es que estos pueden ser estimados mediante una aproximacion por medio de
las mediciones de velocidad de onda P vertical y horizontal sin considerar la velocidad de
sobretiempo normal v,,,,, (Grech et al., 2001). La Figura 18 muestra parte de la formacién
Escolin, secuencia sedimentaria perteneciente a la Cuenca Tampico-Misantla, México,
donde la velocidad de propagacion de onda P rapida estd dada en la direccién horizontal y
la velocidad de propagacion lenta en la direccion vertical. Los parametros de anis6tropos &

y 6 estan dados por:

Von_7,
&= 90 0 30
Vo
D, (¥
5=4(i5—1)—(ﬂ—1) , 31
Vo Vo

donde v, es la velocidad medida a un angulo de 45° (Grech et al., 2001).
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V() (lenta)

Vo (rapida)

Figura 18. Formacion Escolin. Secuencia sedimentaria perteneciente a la cuenca Tampico-
Misantla, México. La velocidad de propagacién de onda P rapida esté en la direccion horizontal y la
lenta en la direccién vertical. Los pardmetros anisotropos € y & se pueden determinar obteniendo las
velocidades de ondas P rapida, lenta y de 45° (Fotografia del autor).

Evidencia de datos de laboratorio y campo indican que la velocidad de onda P es
mayor en el plano is6tropo versus el plano de simetria, por tanto el parametro anisétropo &
es positivo. Sin embargo, ¢ tiene directamente poca influencia en el procesamiento sismico

(Tsvankin, 2012).

A través de la ecuacidon 12 se puede establecer el intervalo de valores maximo y

minimo posibles para §. El valor minimo posible corresponde a ¢;3 = —cy4

Can — C 1 Vé
6min = - 33 Mo — e ’ 32
2C33 2

y el valor maximo posible cuando c¢;5 = ¢33

33

Omax = —

-1
(33 + €4a)? = (€33 — Cas)® _y (Vlgo )
2¢33(C33 — C44) '
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Los parametros € y 6 definen los modelos de velocidad anisétropa para la migracion
en tiempo y profundidad antes de apilar (PSTM y PSDM, por sus siglas en inglés). Su
estimacion requiere de la integracion de informacion proveniente tanto de datos de
superficie como de registros de pozos. En la ausencia de datos de pozos el valor de ¢ se
estima mediante la exploracion del rango de valores entre el maximo y minimo posibles.
Una vez fijo un valor de &, se estima & migrando n-veces hasta considerar la constante que
mejor aplana los reflectores (Martinez, 2012). El criterio de juicio sobre la mejor seleccion
de los parametros anisotropos € y 6 se fundamenta en aquellos valores que generan la
mejor imagen sismica. Cuando se cuenta con informacion de pozos, la estimacion

aproximada de & para cada cima geologica se hace a traves de la ecuacion:

Zsismica - Zpozo

o=~ 34

Zpozo
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Capitulo 3

Implicaciones en Representacion Sismica

Las principales implicaciones de la anisotropia en las imagenes sismicas son:

— La velocidad de migracion en medios VTI, que se obtiene generalmente del analisis
de velocidad de sobretiempo normal, difiere de la velocidad vertical. Como
consecuencia de ello se obtiene una imagen sismica mal posicionada en
profundidad,

— Si se usa la velocidad vertical verdadera para posicionar correctamente los
horizontes en profundidad, la imagen generada sera borrosa por la misma razon; la
velocidad vertical es diferente de la velocidad de sobretiempo normal y por lo tanto
el resultado es una imagen pobremente enfocada,

— Un frente de ondas anis6tropo no solo se desvia de una propagacion esférica, sino
también de una propagacion eliptica, por lo que la migracién isotropa no es capaz
de representar los diferentes reflectores inclinados en la misma seccién sismica

debido a que el enfoque de cada pendiente requiere diferentes velocidades isotropas.

La Figura 19 muestra cuatro imagenes sismicas migradas en profundidad antes de
apilar en profundidad (PSDM, por sus siglas en inglés) de datos sintéticos 2D generadas
con un codigo anisétropo en diferencias finitas (Grechka, 2009) y se les compara en una
porcion del modelo que contiene una falla inclinada. a) Representa el modelo anisétropo
exacto, b) el modelo anis6tropo estimado con datos de superficie, ¢) el modelo isétropo por

procesamiento convencional, y d) el modelo isétropo con velocidad vertical verdadera. Las
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Figuras 19a y 19b son de la misma calidad con excepcién de un menor enfoque en el plano
de falla a causa de la incapacidad para reconstruir los detalles finos debido a las variaciones
de velocidad. La Figura 19a contiene un evento multiple (flecha negra) parcialmente
atenuado. Las principales diferencias entre las Figuras 19a y 19b son el cambio en las
profundidades de los reflectores (flechas blancas). Como los datos de superficie no son
capaces de proporcionar la velocidad vertical verdadera, la velocidad de sobretiempo fue
utilizada en su lugar para la migracion anisotropa. Este hecho genera en la imagen un error
en la escala vertical llevando todos los horizontes a una mayor profundidad. EI modelo de
velocidad isotropa utilizado en la Figura 19c se obtuvo del analisis de semblanza sin
considerar ruido alguno. Comparando los horizontes con los de la Figura 19a, se tiene un
mal posicionamiento en las profundidades a pesar de una buena calidad de la imagen. La
Figura 19d fue migrada con la velocidad vertical verdadera, la cual generalmente se obtiene
a través de registros de pozos o bien por comprobacion de tiro. La imagen presenta un
correcto posicionamiento en las profundidades de los reflectores (lineas blancas). Sin
embargo, la calidad de la imagen es considerablemente mala comparada con las Figuras
19a — 19c. La diferencia entre la velocidad vertical verdadera y la velocidad de sobretiempo
origina un mal posicionamiento de los reflectores a lo largo de toda la seccion. Sin
embargo, la velocidad para los reflectores inclinados depende de la velocidad de
sobretiempo, por lo que el mal posicionamiento del plano de falla causa una interseccién

con los reflectores horizontales (circunferencias en blanco) de la Figura 19d.

El error entre las profundidades de los horizontes sismicos y los registrados por los

pozos se debe, en muchos casos, a las diferencias entre las velocidades verticales y de
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sobretiempo, considerandose comdnmente a la anisotropia como causa de ello (Martinez,

2003).

a) Distancia km b) Distancia km
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Profundidad km

Figura 19. Secciones anisétropa e isétropas migradas en profundidad. Imagen a) modelo anisétropo
exacto, b) modelo con datos de superficie, c) modelo is6tropo con procesamiento convencional, y
d) modelo isétropo con velocidad vertical verdadera (tomado de Grechka, 2009).

Un problema serio en representacion sismica es la conversion de imégenes sismicas

en tiempo a profundidad. Normalmente, se convierten los datos sismicos de reflexion en
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tiempo a profundidad mediante velocidades sismicas promedio corregidas por un factor
obtenido de la relacion de las velocidades medidas en pozos y las estimadas por el
procesamiento convencional de datos sismicos. Esta metodologia sélo es valida si las capas
geolodgicas cumplen con ser horizontales y la velocidad de propagacién constante (medio
isétropo homogéneo), hecho que no corresponde con la realidad del subsuelo, por lo que la
estimacion de las profundidades mediante datos de superficie y datos de registro de pozos

no se ajustan.

Por ejemplo, la Figura 20a es un modelo sintético de un domo salino donde la
primera capa (en color verde) es anisotropa y las tres restantes isotropas. El pardmetro
aneliptico de la capa anisétropa es n = 0.094. La Figura 20b muestra la seccion sismica
PSDM considerando que las cuatro capas son isotropas (n = 0), donde las lineas en color
rojo muestran los horizontes reales de los contactos geologicos del modelo. La Figura 20
muestra el efecto anisotropo que una sola capa puede inducir, asi como los errores en las
profundidades si este efecto no se considera en la imagen sismica.

Los datos anis6tropos son complicados de estimar (Grechka, 1998), por lo que se ignora
frecuentemente su efecto en la construccion de modelos de velocidad para datos de
superficie adquiridos en distancias fuente a receptor x pequefias. Sin embargo, el efecto
anisétropo se halla presente, siendo esta una de las razones por la que los horizontes no

coinciden con los registrados mediante pozos.
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Figura 20. Ejemplo sintético. a) Modelo de domo salino donde sélo la primera capa es anisotropa
(n = 0.094), b) migracion de Kirchhoff en profundidad, antes de apilar, considerando todas las
capas isotropas. Las lineas rojas indican los horizontes verdaderos (modificado de Martinez, 2003).

Gran parte de los yacimientos petroliferos del Golfo de México se ubican abajo o en
las proximidades de los domos salinos, los cuales frecuentemente se suponen estructuras
homogéneas y de velocidad constante, sin embargo, estas consideraciones resultan

demasiado simples impactando de forma negativa en representacion sismica.
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Landro et al., (2011) pone de manifiesto los impactos de estas simplificaciones en las

imagenes sismicas. Considera una secuencia estratigrafica heterogénea que cumple con la

teoria de longitud de onda A larga (medio efectivo) compuesta de arcilla (vp = 2500 ?

p = 2300 ‘;—“;‘ ) y halita (vp = 4500 ?,p = 2100 % ), donde x denota el cociente del
grosor neto (espesor de la arcilla divido entre el espesor de la halita y arcilla), expresado
como una fraccion entre cero y uno. La Figura 21a muestra la relacion entre la velocidad
horizontal vp, 'y la velocidad vertical vp  versus el grosor neto «. El efecto anisotropo es
maximo en el contacto halita—arcilla. La Figura 21b muestra los parametros anisotropos &,
6 y su diferencia (¢ — &) como funciones del grosor neto k. La Figura 21c muestra la

velocidad de onda P como funcion del angulo de propagacion 6 (ecuacion 5) suponiendo

un 10% de arcilla en la halita.
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Figura 21. Parametros anisétropos a) y b), y su efecto c) en la velocidad de onda P en un medio
periodico halita—arcilla (tomado de Landro et al., 2011).
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La discusion de las implicaciones en representacion sismica de la Figura 21 parte del
hecho de que una distribucién heterogénea de arcilla y halita (x = 1) genera una respuesta
equivalente a un medio de halita, es decir, una respuesta isétropa € — & = 0 (Figura 21b).
El pardmetro &, el cual controla la anisotropia en la direccion vertical, no es sencillo de
estimar (linea en color verde), ya que su gradiente para altas concentraciones de arcilla
cambia rapidamente (6valo en color amarillo). La Figura 21c pone de manifiesto que
incluso cuando la anisotropia es débil, esta no se puede despreciar. Considerando tan sélo
un 10% de arcilla en la halita, la diferencia de la velocidad de onda P en la vertical y

horizontal es del 5%.

Cuando la variacion de velocidad lateral de las capas es significativa, las técnicas de
estimacion anisotropas en el dominio del tiempo fallan, por lo que una estimacion en el
dominio de la profundidad da mejores resultados variando lateralmente el parametro n
(Tsvankin et al., 2010). La representacion en profundidad suele facilitar la interpretacion
estructural de los reflectores mas profundos al eliminar las inclinaciones falsas logrando un
mejor enfoque. Un ejemplo lo vemos en las Figuras 22a y 22b que parten de los modelos de
velocidad de onda P (Figura 23a), angulo de propagacién (Figura23b), € (Figura 23c) y §
(Figura 23d). La Figura 22a se ha migrado en tiempo reverso (RTM, por sus siglas en
inglés) con anisotropia VTI y presenta una menor calidad con respecto de la Figura 22b
migrada en tiempo reverso con anisotropia TTI. Las diferencias entre las Figuras 22a y 22b
se debe a la variacion lateral de velocidad que la migracion VTI no toma en cuenta, siendo
incapaz de ubicar y enfocar los reflectores inclinados con respecto de la migracion TTI que
si considera la variacion lateral de velocidad. Notese que el cambio lateral de velocidad se

debe a la inclinacion de los reflectores dada la geologia estructural de la seccion. Estas
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imagenes son resultado de los esfuerzos del consorcio académico de investigacion, Centro
para la Representacion del Subsuelo y Modelado de Fluidos (CSIM, por sus siglas en
inglés) de la Universidad de Ciencia y Tecnologia del Rey Abdullah (KAUST, por sus
siglas en inglés) por enfatizar las imé&genes sismicas migradas en tiempo reverso (RTM, por

sus siglas en inglés), desacoplando la ecuacion de onda P tanto para medios VTI como TTI

(Zhan et al., 2012).
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Figura 22. Comparacion de a) VTI RTM y b) TTI RTM (tomado de Zhan et al., 2012).
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Figura 23. Modelo a) velocidad de onda P vertical vp , b) angulo de propagacion 6, c) parametro
&, d) parametro 6 (tomado de Zhan et al., 2012).

La correcta estimacion de los parametros anisotropos € y § en el dominio de la
profundidad, asi como del parametro aneliptico n en el dominio del tiempo, conlleva la
mayor implicacion en representacion sismica asi como en el procesamiento de los datos ya
que sin la correcta determinacién de los parametros anis6tropos todo esfuerzo para mejorar
las imagenes sismicas esta destinado al fracaso. Durante la Ultima década, el poder de
coémputo ha hecho factible la generacion de imagenes sismicas anisétropas, sin embargo, la
verdadera utilidad de la anisotropia en la industria petrolera depende de lograr una correcta

aproximacion a la realidad geol6gica del subsuelo. Es por ello, que toda discusién sobre la
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anisotropia sismica debe tener como tema central la factibilidad de la estimacién de los
pardmetros anisétropos. El problema de la estimacion de los pardmetros anisétropos, en
parte, se debe a la falta de un namero suficiente de datos. EI parametro § requiere de un
buen control en los datos de pozos, y la estimacion de &, requiere de datos de superficie

provenientes de grandes distancias fuente a receptor.

La anisotropia sismica no implica por si misma una mejor imagen. Por ejemplo, rocas
fracturadas en todas las direcciones producen un efecto isotropo, o bien, la correcta
estimacion del gradiente de la velocidad debido a la compactacion puede eliminar una
supuesta respuesta anisotropa del medio. Sin embargo, debido a la ausencia en muchas
zonas de datos de registros de pozos, el desarrollo de flujos de trabajo anisotropos requiere
de esfuerzos serios para lograr la estimacion de los parametros anisétropos a través de datos

sismicos de superficie.
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Capitulo 4

Conclusiones

La anisotropia sismica es un efecto de la propagacion de las ondas sismicas,

consecuencia de la heterogeneidad ordenada en una pequefa escala.

La isotropia transversal considera un modelo geoldgico plausible, que bajo ciertas

condiciones satisface la teoria de longitud de onda larga (medio efectivo).

La estratificacion ritmica produce una secuencia heterogénea, la cual induce dispersion,
anisotropia, 0 ambas, dependiendo de la longitud de onda A predominante y el espesor [

de las capas sedimentarias.

En medios VTI la estimacién del parametro anisétropo aneliptico n es complicada ya
que es sensible a errores en la velocidad de sobretiempo normal. EI pardmetro n controla

el enfoque de la energia en la migracién en tiempo antes de apilar.

En el dominio de la profundidad, el parametro § controla la anisotropia en la direccién
vertical y el parametro ¢ en la direccidn horizontal. La estimacion de § requiere de datos
de pozos, y la estimacion de €, requiere de datos de superficie provenientes de grandes

distancias fuente a receptor.

Existen dos implicaciones importantes en la formacion de imégenes debido a la
anisotropia VTI: 1) un mal enfoque debido a grandes distancias fuente a receptor y 2) los
horizontes estratigraficos de la sismica no ajustan con los indicados por los registros de

POZO0s.
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— Un requisito basico para lograr estimar el modelo anisotropo del subsuelo es registrar
tiempos de viaje para un amplio intervalo de &ngulos de propagacion. El sélo registro de
datos de superficie es insuficiente para lograr una estimacion anisétropa no ambigua. Se

requiere informacion de registros de pozos.

— La migracién anisétropa produce en general, secciones sismicas con un mejor enfoque y
posicionamiento de los reflectores para un amplio nimero de inclinaciones asi como en
los flacos de los domos salinos. En &reas de geologia, compleja la migracion en
profundidad antes de apilar proporciona mejores resultados. La clave para ello: el grado

de la anisotropia y el sistema de simetria.

— En la préctica, resultado de la interaccion del autor con personal de Petroleos Mexicanos
y empresas de servicios, muchas de las suposiciones anisétropas del subsuelo tienden a
trivializarse. La anisotropia sismica es un problema multidimensional y los esfuerzos por

una mejor imagen del subsuelo requieren un enfoque y quehacer multidisciplinario.
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