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RESUMEN

Este trabajo describe el procedimiento para realizar la conversién tiempo a
profundidad, utilizando datos del campo Flounder en la cuenca Gippsland en
Australia, mediante el software especializado de interpretacién petrolera
Landmark.

En el capitulo 1 se tiene la introduccién al tema. En el capitulo 2 se incluyen
conceptos de propagaciéon de ondas sismicas longitudinales y transversales, teoria
de rayos y ecuaciones de reflexion. También se aborda de manera somera las
caracteristicas de la geometria de adquisicion sismica y los conceptos de punto
medio comun (CMP), sobretiempo normal (NMO) y velocidad cuadrética media
(RMS). Se ilustra la correccién dindmica a partir de una geometria de adquisiciéon
de punto de profundidad comiin (CDP). El capitulo finaliza con una revisiéon
general sobre las caracteristicas que afectan la velocidad de propagacién de las
ondas sismicas.

En el capitulo 3 se revisan los conceptos de velocidad de intervalo, promedio,
RMS, de apilamiento y de migracién. La velocidad de apilamiento se desarrolla a
partir de la velocidad NMO, con ejemplos de aplicacién geométrica. Se hace una
revision del andlisis de velocidades. Para el caso de las velocidades de intervalo se
recurre a la férmula de Dix, considerando también el caso de capas con
buzamiento y lograr llegar a las ecuaciones que describen este comportamiento. Se
hace un apartado respecto del célculo de las velocidades de intervalo. Para la
velocidad de migracion se aborda apegandose a la teoria de punto de difraccion, se
explica brevemente el modelo de velocidad para la migracion en tiempo.

En el capitulo 4 se trata la informacién de pozo como lo son el registro sénico, tiro
de prueba y perfil sismico vertical, sin tratarse a fondo, debido a que cada tema
merece un desarrollo exhaustivo para su entendimiento y dominio. Al final se
detalla el algoritmo para la elaboracion de las funciones llamadas TZ’s y entender
los conceptos de impedancia actstica y reflectividad como una serie de coeficientes
para construir la traza sismica sintética.

El capitulo 5 retoma nuevamente el concepto de velocidad, pero con la diferencia
de hacer énfasis entre velocidad vertical y las variaciones que conforman la
velocidad lateral, fundamentdndose en el concepto de anisotropia e isotropia
transversa vertical (VTI), de manera de considerar la teoria manejada de los
capitulos 1 a 4 que se basa en el modelo isotrépico homogéneo y en este capitulo se
tratard de manera superficial, el modelo anisotrépico, que es mas exhaustivo su
tratamiento y que tiene una importante repercusion en el modelado final de
velocidades para la validacién de la conversion a profundidad.



En el capitulo 6 se describe la informacién que se debe tener en cuenta para hacer
la conversion a profundidad, haciendo énfasis en los métodos mas utilizados, pero
no los mas adecuados para la conversiéon a profundidad. Por otra parte se hace
mencién de una serie de métodos de conversion de caracter global que distingue
claramente los requisitos para levar a cabo la conversion de tiempo a profundidad.
Cabe hacer notar que no siempre se cuenta con la informacién optima y necesaria
para llevar a cabo los métodos de conversion global generalmente utilizados, por
lo tanto al final de este capitulo se lleva a la préactica de manera ilustrativa una
modelacién de velocidades del campo Flounder de la cuenca de Gippsland en
Australia, con la ayuda de un flujo de trabajo que presenta la plataforma
Landmark, de la empresa Halliburton y lograr una conversion a profundidad de
horizontes modelados en tiempo dentro de este mismo software.



Capitulo 1
Introducciéon

Por mucho tiempo se han detectado diferencias entre la informacién sismica
convertida a profundidad y las profundidades de los diferentes niveles geol6gicos
registrados en los pozos profundos. Los intérpretes de la informaciéon sismica a
menudo convierten los datos sismicos del tiempo de reflexiéon a profundidad con
velocidades sismicas promedio corregidas por un factor, el cual es derivado en
base a una relacién de las velocidades medidas en los pozos y las velocidades
sismicas estimadas durante el procesamiento de datos sismicos. Este
procedimiento es valido siempre y cuando todas las capas geoldgicas sean planas y
de velocidad de intervalo constante, pero esta condiciéon se aleja mucho de la
realidad en 4reas de geologia compleja.

La conversion a profundidad es muy importante para el mapeo de estructuras
geologicas, la determinacién de la posiciéon espacial correcta de reflexiones
sismicas es uno de los trabajos mas importantes del intérprete, para realizar lo
anterior los datos sismicos en tiempo deben ser convertidos a profundidad. Uno de
los métodos mas simples y rapidos de conversion a profundidad, es multiplicar el
tiempo por la velocidad para obtener la profundidad.

Otra modalidad es determinar la profundidad equivalente mediante la
interpolacién lineal, utilizando la funcién de interpolacién z = f(x, y, t). En este caso
se calcula una estimacion del tiempo y el proceso de interpolacién procede
iterativamente desde el tiempo hacia la profundidad, hasta que un valor del
tiempo es encontrado y produce una profundidad que es cercana a un pie de la
profundidad de entrada.

La conversiéon de tiempo sismico a profundidad a través del uso de funciones
analiticas ha sido un procedimiento comtn, con excepciéon de ejemplos recientes
efectuados con funciones lineales, ninguna de las relaciones tiempo-profundidad
publicadas, correspondientes a estas funciones, es aplicable para conversion a
profundidad multicapas. Las relaciones verticales tiempo-profundidad son las mas
relevantes para los procesos de conversién a profundidad. La expresiéon mas vieja
desde los afios treintas y atin extensamente usada es la velocidad instantanea como
una funcién lineal de la profundidad:
V.=Vo+kZ (ec. 1.1),

la cual tiene la correspondiente relacion tiempo-profundidad como:

Z= \ﬁ(e” -1) (ec. 1.2),



donde:

V: es la velocidad instantdnea a la profundidad Z,
Vo es la intersecciéon en Z = 0,

k es el grado de variaciéon de V, con la profundidad.

En el caso de software interactivo el procedimiento de conversion tiempo a
profundidad es el siguiente. Para cada dato puntual de entrada, se determina la
profundidad equivalente por interpolaciéon lineal del volumen tiempo-

profundidad, con el siguiente procedimiento:

> Las localizaciones superficiales de las funciones tiempo-profundidad son
trianguladas, dividiendo el plano x,y en una serie de tridngulos contiguos.
> Se localiza el tridngulo en el cual se encuentra el dato puntual. Tres

funciones tiempo-profundidad crean las esquinas del tridngulo

> En cada esquina del triangulo la profundidad correspondiente a la entrada
en tiempo estd determinada a partir de las funciones tiempo-profundidad
en cada posicion. Asi la profundidad se calcula por interpolacién lineal de
dos pares de funciones tiempo-profundidad que estén mas cercanas a la

entrada del dato en tiempo.
> Las tres profundidades en las esquinas por interpolacion

(interpolacion a través de las funciones) produce la profundidad del dato

puntual en la localidad, (figuras A y B).

[ Figura 1.1. TDQ triangula lateralmente, conectando las
- localizaciones de las funciones tiempo-profundidad.
) (Landmark, TDQ ,2008.)

—

Figura 1.2. Para convertir un dato puntual (x, y, t) a
profundidad, TDQ determina en que triangulo cae el
punto. Después por interpolacion lineal a lo largo del
. triangulo por las funciones tiempo-profundidad se
T ST determina la profundidad en (x, y, t). (Landmark, TDQ
T Pt T ,2008.)
T @ Localizacion superficial de la funcion tiempo-
' profundidad
AN O Punto (x, y, t) que serd convertido a profundidad

) } — Par tiempo-profundidad de una funcioén




Capitulo 2
Conceptos del Método Sismico de Reflexion

La técnica de reflexiéon sismica consiste de la mediciéon del tiempo de viaje
requerido para que una onda sismica generada en la superficie regrese a los
detectores después de su reflexion en las interfases acusticas entre los materiales
del subsuelo. Las variaciones en los tiempos de arribo de las reflexiones son usadas
para mapeo de rasgos de estructuras en el subsuelo. Las profundidades de las
interfases reflectoras pueden ser determinadas a partir de los tiempos de viaje
usando la informacién de la velocidad, la cual puede ser obtenida de las sefiales
reflejadas o bien de los estudios en pozos.

La aplicacion repentina de un esfuerzo en la vecindad de la superficie del terreno
da como resultado la falta de equilibrio generando varios tipos de ondas, las cuales
se propagan desde el punto del esfuerzo. Las ondas que son de interés para este
trabajo son:

2.1 Ondas longitudinales

Son ondas compresionales y causa de que las particulas del subsuelo se muevan
paralelo a su direccion de propagaciéon, viajando a una velocidad de ondas
primarias V, relacionada a su longitud de onda y frecuencia por la ecuacion
Vp=Mf. Las ondas P son las tinicas ondas que viajan a través de liquidos, debido a
que los liquidos no tienen resistencia al esfuerzo cortante.

2.2 Ondas transversales

Viajan a una velocidad Vi ligeramente menor a la mitad de las ondas P. Mientras
ellas atraviesan el subsuelo, estas causan un esfuerzo cortante (su movimiento es
perpendicular a la direccién de propagacién de las ondas P). Podemos distinguir
dos tipos de ondas secundarias:

* SH causan un movimiento horizontal

* SV causan un movimiento vertical
Cuando una onda P o S incide en una interfase que separa dos medios de
diferentes propiedades elasticas, su energia incidente se divide en dos partes:

* Una parte reflejada,

* Una parte refractada que atraviesa la interfase.



En el presente estudio nos enfocaremos solo al caso de ondas longitudinales,
reflejadas o refractadas. Asi, la propagaciéon de las ondas longitudinales puede
establecerse de una manera simple utilizando el concepto de rayo sismico.

2.3 Rayo sismico

Las trayectorias propagadas perpendicularmente al frente de onda a través del
subsuelo son conocidas como rayos sismicos. Si asumimos que el subsuelo consiste
de horizontes homogéneos apilados, entonces los rayos sismicos viajan a través de
ellos de acuerdo con las leyes de la geometria 6ptica siguiente:

» La trayectoria de un rayo sismico es rectilineo dentro de cada estrato
elemental

* Los rayos sismicos son desviados (experimentan una refraccién) cuando
cruzan el limite (interfase) que separa dos capas de acuerdo con la ley de
Snell (figura 2.1).

5 reflejada

es el angulo de incidencia Pincidente

—_

es el angulo de refracciéon P reflejada

Kt

- .. medio 1
sini, _ sini, (CC. 21) B\ Voo Vs
A v, medio 2

Pa Vi Vo

Pcrifica

P trasmitida

Figura2.1. Conversion de una onda incidente P.
La cantidad de energia de las ondas incidentes sé
reparte entre las ondas reflejadas, las refractadas
y la absorcién natural del terreno. TN, Ry o e s e
(de https:/ /upcommons.upc.edu). ' ‘ '

S trasmitida

* Los rayos sismicos también son reflejados cuando encuentran un limite que
separa dos horizontes de diferentes propiedades elasticas. El angulo de
reflexion r es igual al angulo de incidencia i.

* Los rayos incidentes de refracciéon y reflexiéon estdn en el mismo plano,
conocido como plano de incidencia.

Las porciones relativas de energia transmitida y reflejada son determinadas por el
contraste en la impedancia actstica de las rocas a cada lado de la interfase.

La impedancia actstica (AI) de una roca es el producto de su densidad y la
velocidad de la onda P que se propaga a través de esta. Considerando la relacion
de la amplitud de la onda reflejada A: con la onda incidente Ai, a dicha relacién se



le conoce como coeficiente de reflexion (R) de la interfase. Para una onda que pasa
de un medio i de velocidad vi y densidad p; hacia un medio j de velocidad V; y
densidad pj, con cercania a incidencia normal, se tiene un coeficiente de reflexiéon
que se define como:

_Vjpj -Vip, _i (ec.2.2)
ij o €c. 2.
donde: Vipi +Vipr A,
> Vp es la impedancia acustica.

> Rij-= _Rji cuando pasa de un medio a otro.

En muchos casos, la variaciéon en la densidad es pequena comparada con la
variacion en las velocidades; entonces, podemos escribir:

R. :i :u (ec.2.3)
A VY,
De esta forma, la amplitud de la onda reflejada en una interfase de cualquier

manera depende esencialmente de la diferencia de velocidades en los dos medios
en la interfase.

2.3.1 Tipos de reflexion

Las reflexiones de uso en la interpretacion de datos sismicos son esencialmente las
reflexiones primarias. Sin embargo, las reflexiones primarias aparecen
acompafiadas por reflexiones multiples de varios tipos (figura 2.2).

v W Ay

Reflexiones primarias Multioles externas Multiples internas

\ MV

Figura 2.2. Reflexiones primarias. (Chapel, 1980).
Reverberacion
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2.3.2 Caso de reflexion maltiple

La figura 2.3 muestra un receptor que simultdneamente registra arribos primario y
multiple. Supongamos que el tiempo que toma la perturbacion sismica viajando
por E1 M1 Eo M2 S1 y E1 MS; es igual, entonces el arribo primario y el del multiple
se registra al mismo tiempo en la traza sismica correspondiendo al par E1 S1, y en
contraste el arribo multiple alcanza la traza correspondiente al par Ex N después
del arribo primario; este viaja a través de las capas mas profundas y tiene grandes
velocidades.

Aplicando apropiadamente la correcciéon dindmica, alinearemos las senales
causadas por la reflexiéon primaria, pero no aquellas causadas por la reflexiéon
multiple. De tal forma que las reflexiones multiples de cualquier modo seran
atenuadas en la traza apilada, como se observa.

SECCION CON MULTIPLES Y PRIMARIOS
CON LA MISMA ABERTURA

En Eq En Sq Sn

1 ' 1 s L I y 1 T | N N 3

M1 M2z

V2 > V4

COLECCION DE TRAZAS ANTES
DE LA CORRECCION DINAMICA

TRAZAE 5S4 —&/\_}(\f
\ \
W

TRAZAER Sp ﬁ\/\ \\(\’

Primaria Maltiple _

COLECCION DE TRAZAS DESPUES
DE LA CORRECCION DINAMICA

L AN N
TRAZAER Sp
Primaria Mualtiple

TRAZA APILADA

— N

Figura 2.3. Ejemplo de atenuacién de reflexiones multiples por correccion
dindmica y apilamiento. (Cordier, 1985).
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2.4 Distancia fuente-receptor

La distancia fuente receptor (offset) nos ayuda a realizar el posicionamiento de los
eventos correctamente y de este concepto se puede deducir que el tiempo de viaje
de la onda sismica no cambia si se intercambian la fuente y el receptor, dado que el
offset es la distancia entre estos, del mismo modo que se deben mantener los
valores de amplitud, frecuencia y fase.

2.5 Arreglo de punto de tiro comiin

Las trazas grabadas de un solo disparo agrupadas, forman un “arreglo de punto de
tiro comun”, (del ingés common shot gather CSG).

Para cubrir una gran extencion del subsuelo con eventos de reflexion, el offset
entre tiro y receptor se trasladan una misma distancia en cada disparo, repitiendo
este hecho a lo largo de toda una linea trazada obteniendo una cantidad suficiente
de CSG y asi poder obtener una buena informacién del subsuelo (Figura 2.4)

Figura 2.4. Arreglo de punto de tiro comtin asimétrico.
(www fis.usb.ve/~mcaicedo/education/procesamiento-
sismico/web-course/lectures/INTRO-SISMICA..pps. Caicedo).
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Es necesario, para la adquisicion de datos a lo largo de la linea, que:
e Elruido cerca de la fuente sea evitado o atenuado

e La amplitud de las ondas de superficie debe disminuir o por su lentitud

deben arribar mucho después de las ondas reflejadas

e La trayectoria de los eventos de reflexion sea lo suficientemente distinguible

para poder remover los ruidos con trayectorias coherentes.

La figura 2.5 muestra un arreglo de punto de tiro simétrico, el cual es

frecuentemente usado en levantamientos sismicos terrestres.

La hipérbola

producida por el evento de reflexién es tangente en x e igual a cero en el caso de

capas planas.

200 — |Flitro Pasabanda de 0-12-60-100 Hz, AGC de 500 m3

57‘0

55?0

B8]
TIRO BILATERAL SIMETRICO CON 240 CANALES
5?0

6(}0 GIIO

6210 Gfllﬂ 3'?0

850

I

Time (ms)

|

039 mfs

Distencia enire Grupol = 25 m.

1
v

3800 — [~ sdlo 5@ grafica 1 da cada 2 trazas{

~| % por lo que se tiene una traza cada 50 m,

———— HPALAFOX 2001 —_—

Juf

987 mis-

o
8a8 mf

it

2056 mfs

e

s

EL EFECTO POR DISTANCIA

CURVAS HIPERBOLICAS MOSTRANDO

A4

™7

3

i

200

[— 1860

2200
a0
— 2600
— 7800
— 3000
— 3200
— J603

— 3600

},
|- 3800
i

Figura 2.5. Arreglo simétrico, curvas hiperbdlicas mostrando el
efecto por offset. (Palafox, 2001).
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2.6 Punto medio comiin

Los datos de los CSG son reorganizados a manera que formen un arreglo de punto
medio comtn conocido como Common Midpoint Gather (CMP), donde todas las
trazas tienen el mismo punto medio en el subsuelo P entre fuente y receptor.

El punto medio en la superficie xm y la coordenada de la mitad del offset xn, en el
CMP estan relacionadas con las coordenadas de la fuente x5 y del receptor x; en un
CSG por:

Xm = (Xr + Xs)/2 ; Xn= (Xr = Xs)/2 (ecs. 2.4)
Lo importante del CMP es que cada traza contiene energia de reflexiéon que

representa la misma zona de un reflector. En la figura 2.6 las trayectorias en el
CMP describen las reflexiones primarias de los eventos reflejados en el subsuelo.

E.'

Figura 2.6. Arreglo de punto medio comtin CMP.
(www.fis.usb.ve/~mcaicedo/education/procesamiento-
sismico/web-course/lectures/INTRO-SISMICA..pps. Caicedo)

2.7 Ecuaciéon de sobretiempo normal (NMO) y sobretiempo
hiperbdlico

El sobretiempo normal (normal moveout NMO) es el procedimiento que remueve
el desplazamiento en tiempo debido al offset entre la fuente y receptor y corrige
todas las trazas a offset cero.

E S SUPERFICIE
H' Rt HORIZONTE REFLECTOR
| i
! e ES=X
! . M
E').°

Figura 2.7. Modelo de terreno para Offset cero. (Cordier,
1985).
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Si ilustramos para un estrato del subsuelo y un reflector horizontal para obtener el
modelo del NMO se tiene, de la figura 2.7, que:
La distancia entre el punto de emision E y el receptor S estd dado por ES = X;

V es la velocidad del horizonte que sobreyace al reflector.

To es el tiempo de propagacion vertical en ambas direcciones a lo largo de la
trayectoria EH, entonces:

To=2EH / V=EE" / V, donde;
E’, es la imagen de espejo de la fuente formada por la superficie reflectora.

Tx, es igual al tiempo que toma el rayo sismico a lo largo de la trayectoria EMS,
entonces;

Tx=EMS/V=ES/V
De tal manera que Tx - To
Es conocida como AT o NMO (normal moveout)
AT =Tx-To (ec. 2.5)
entonces el valor de AT corresponde al valor de correccién dindmica.
La medida de AT que encontramos anteriormente es la base del andlisis de la
velocidad en la sismica de reflexion. Si retomamos el triangulo EE’S, de la figura
2.7 tenemos que:
ES? + EE2 = E'S?, o bien
ES? /V2+EE? /V2=E'S? /V2, 0 bien
T, =T, +X?/V?, que representa una hipérbola (cc. 2.6)
,debido a que AT = Tx - To, entonces
AT2+2To AT - X2/ V2=0
La tinica solucién de esta ecuacion es el valor cero o mayor que cero.

AT=-To+ |To+ X2/ V2 |*” (ec. 2.7)
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Si AT es pequetio (en el caso de que X es pequefia comparada con la profundidad
de la superficie relectora), AT?~ 0 y de la ecuacién anteriorfinalmente:

AT = X2/2V2To (ec. 2.8)

2.7.1 Para el caso de velocidad constante

T =T +4X?/V? (ec. 2.9)

2.7.2 Para un reflector inclinado
T;:T02+X2C052¢/V2 (eC. 210)

Igualmente: AT = Tx - To. Entonces:

2 1/2
AT :_T°+[T°2+(V/i>scb)2} (ec. 2.11)

2.7.3 Sobretiempo normal en reflectores multiples horizontales

homogéneos
Brown calcula AT = Tx - To para el caso de una superficie compuesta de capas
homogéneas horizontales.
Si v es la velocidad de cualquier intervalo en la superficie y 6 el dngulo de la
trayectoria sismica con respecto a la vertical en este intervalo (figura 2.8), entonces
podemos escribir la ley de Snell en la forma:

dx
«—>

v ()

Figura 2.8. Definicion de parametros.
(Cordjier, 1985).
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sind =v cl/2, tal que ¢ es una constante cuya raiz cuadrada estd tomada por
conveniencia. Para obtener T, se calcula la diferencia entre el tiempo tomado a lo
largo de la trayectoria oblicua Tx (desde la fuente al receptor el cual es el offset) y
el tiempo que toma a lo largo de la trayectoria vertical (o sea la distancia entre la
fuente y el receptor con offset cero) que corresponde con To, ver figura 2.9.

e

=

\
X /
\ o /1 z
\ 4
L
\/

Figura 2.9. Modelo de subsuelo con n
capas homogéneas horizontales.

(Cordier, 1985).
Se tiene:
2 (ec. 2.12)
T, =2 %
0 vcosd
ATzzjz[ ! —1de (ec. 2.13)
0\ cos@ v
X = 2IOZtan 0.dz (ec.2.14)

Expresando 1/cos 6, como una serie de potencias y después usando sinf = v c1/2
en una serie de potencias en CV?, se puede encontrar que, tand mediante la
multiplicacion de las series para 1/cos0 por sinf = vcl/2 , entonces ponemos ese
resultado en la ecuacién 2.12, 2.13, 2.14, notaremos que:

\TQ=1J.ZV“dZ (ec. 2.15)
7 <0
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V" es la velocidad promedio en profundidad de orden n de varios intervalos de

velocidad, entonces tenemos una aproximacioén para X y AT como una funcién de
z, ¢ y velocidades promedio de varios ordenes. Efectuando desarrollos se obtiene la
eliminacién del parametro c, llegando a:

z|(xY HESNRINCANEA B3
v, (ZZJ V§(2Zj 8 (VJ V. (22) e

La anterior puede rescribirse, mediante el reemplazo de las velocidades de la
profundidad promedio por el tiempo promedio, entonces de la férmula

n+l

-V

V? — -t (CC. 2.17)
Vi
Finalmente:
2 I 4 42 6 6
IECRUE RS W B
2viTy 82T | v v 16y T,
El cuadrado de esta ecuacion da
T, =C, +C,X*+C3X*+..+C,X”? +..., donde (ec. 2.19)
G224
C1=T02/ sz%/ C3: 12 Vt724vt
Vt 4T0 Vt

En la ecuacion de arriba Vv, es el tiempo promedio de los cuadrados de las

velocidades de las capas elementales del subsuelo:

- 1

V=
TO

media (root mean Squire).

TO . . s g
IO vidt =Vg,, entonces Vrus es conocida como la velocidad cuadratica

Si de las ecuaciones 2.18, 2.19 eliminamos las potencias después del segundo orden
(lo cual se justifica si X es muy pequefio comparado con la profundidad de la

superficie reflectora), entonces tenemos:
2

T, =T+~
) VAW,

que es;

TX2 =T02 + X 2 /VR’2MS (CC. 2.20)
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Esta ecuacion nos da una buena aproximacion al valor de Tx como una funcién de

X, del tiempo vertical To, de Vrwms, para el apilamiento de capas horizontales
homogéneas.

Entonces, la correccién aplicada a los datos da diferentes tiempos de reflexion en
diferentes trazas a un tiempo particular correspondiente a una trayectoria normal,
en la cual el punto de disparo y el receptor coinciden (figura 2.10).

SECCION VERTICAL DE 6 PARES DISPARO RECEPTOR
Eg E5 F4 Ej E

REFLECTOR

M
COLECCION DE CDP DE 6 TRAZAS POR APILAR, ANTES DE LA
CORRECCION DINAMICA Y ARREGLADAS EN ORDEN DE

NCREMENTO DE DISTANCIAS
TrazaEq - §9 ———------—

TrazaEg- Sp

TrazaEg - 83

TrazaEyq - 84 oo

—~
e
TcazaE§ B oo JU‘—
e S

TrazaEg - Sg -

%T%%%$

Trazal E - E .__\fU\ f\r

VIS
e &) “’Jpﬂhﬁm—

E
Traza4 E - E - 'q/\
Traza5E - E w Jlf\ ‘/V\
’ f M P Mal M
TRAZA APILADA

Traza S E -

m

—r

Figure 2.10. Ejemplo de correccion dindmica obteniendo una traza
apilada. (Chapel, 1980).
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La figura anterior muestra la relaciéon de los rayos sismicos con un punto de reflejo,
este punto se conoce como punto de profundidad comtn (common depth point
CDP). Las correspondientes trazas sismicas se conocen colectivamente como CDP
gather. Las sefales relativas a varias trayectorias aparecen en esas trazas a
intervalos de tiempo, los cuales se vuelven mds grandes mientras mas grande se
hace el offset.

De esta manera “una traza apilada“se obtiene por la suma de trazas elementales de
adquisicion CDP. Después de la correcciéon dindmica forman una seccioén sismica.
Las figuras 2.11 y 2.12 muestran la coleccion CDP y una “seccién” sismica.

Trazas pares Trazas impares

aga

260@

Figure 2.11. Ejemplo de adquisicion CDP. Figure 2.12. Ejemplo de una seccion
(Cordier, 1985). sismica. (Cordier, 1985).

Por otra parte, la relaciéon entre las constantes elasticas y las velocidades de
propagacioén de las ondas sismicas muestran, por la teoria de la elasticidad, que en
un medio no poroso, las velocidades de las ondas compresionales Vp y ondas
cortantes Vs estan dadas por:

vp|E (-v) [ IKeaszu (e 22D
p (1+o)1-20) P
E 1 172 172

vs== oo =2 (ec.2.22)

Clp2i+v) p
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,donde:
E es el moédulo de Young [Gpa] 6 [Ibf/in?]
B es el médulo cortante
p es la densidad
v es la relacion de Poisson
Kes el médulo volumétrico

Todos estos valores se refieren a las propiedades del material cuando esta sujeto a
un cierto esfuerzo. Por ejemplo, p es una medida de la rigidez del material.
En los liquidos p = 0 y entonces:

1

; |:> Vs =0
Yol

Significa que los fluidos no transmiten las ondas S.

Estas constantes eldsticas no son independientes, estin conectadas por las
ecuaciones bésicas:

E E
= Aqe K =
Aty Y ademds: 3(1-20)

U

El conocimiento de Vp y Vs nos permite calcular los valores de varias constantes
elasticas para un medio dado (De Clark ,1966),

1/2 2 _ 2
de la relacion de Poisson v: pr _ [ 1-v j ,entonces: = 7\/9 - 2V52
Vs \0.5-v 2V, -Vo)
Del modulo cortante: u=pV.} (ec. 2.23)
(ec. 2.24)

Del médulo de elasticidad: K = p(V, - jvsz)

Es por esta razon que en la actualidad se procura obtener y hacer uso de las ondas
S en la prospeccion sismica y asi tratar de tener un mayor conocimiento del
subsuelo. La razén de Poisson varia desde 0.1-0.2 para rocas muy compactas (por
ejemplo areniscas compactas), de 0.45-0.5 para rocas con bajo grado de
consolidacion (arcillas); La variacién en la relacién Vp/Vs puede por consiguiente
mostrar cambios en la facies litografica o cambios en el estado de fracturamiento
de las rocas.

21



Por otra parte, la presencia de fluidos en un depésito tiene un pequefio efecto en el
valor de Vs mientras la presencia de gas o aceite tiene el efecto de reducir Vp.

2.8 Velocidades de propagacion de las ondas sismicas

La velocidad de propagacién de las ondas sismicas depende de pardmetros que
estan relacionados.

2.8.1 Litologia
e Para cualquier litologia en particular, las velocidades en general estan
ampliamente dispersas.
e Los rangos de velocidades para las diferentes rocas se traslapan en una gran

extension, como se observa en datos recolectados por Birch (1942), Clark
(1966) y Serra (1970) en la Tabla 2.1.

Material Velocidades Material Velocidades
(km/s) (km/s)
VP Vp Vs
Superficie 05-2.0  Gneiss 31-54
Aluvién a Basalto 3.0-64
2000 m Prof. 3.0-35  Granito 40-5.7
Suelo seco 03-09 Agua 5°C 1.44 21-33
Marga 1.8-3.8  fresca 15°C 1.48
Arena 02-2 25°C 1.50
Caliza 1.7-64 35°C 1.53
Arenisca 14-6
Dolomia 33-76 Aguade
Sal(NaCl) 4.6 mar 1.48 -1.53 1.6 -1.85
Anhidrita 6.1 Hielo 3.2-37
(CaSOy) Aceite 13-14
Carbon 20-34 Gas 04
metano

Tabla 2.1. La velocidad como funcion de la litologia.
(Cordier, 1985).

Por consiguiente, es muy dificil identificar rocas solamente mediante mediciones
de velocidad.
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2.8.2 Influencia de la porosidad y naturaleza de los fluidos
contenidos en las rocas

Las ecuaciones para Vp y Vs en rocas porosas que contienen fluidos han sido
determinadas por Biot (1956) y Geerstma (1961), Utilizando la nomenclatura
debida a Domenico (1977) se tiene:

Vo {K 1.3 ﬂ}(m/kpf )+(1—ﬁ)(1—ﬂ—2¢/k)} -
Cb 4 (l_¢_ﬂ)cs +¢Cf pb(l_pfij (CC. 225)
e ) 2.26
Pb( _pf¢] (ec. 2.26)
Py K
donde:

Cb  eslacompresibilidad de la roca libre de fluido
Cs  eslacompresibilidad de la matriz

Cf  eslacompresibilidad del fluido en los poros

B es el moédulo cortante de la roca libre de fluido
¢ es la porosidad de la roca

B es la relacion Cb / Cs

En la ecuacion 2.25, el primer término de la expresion dentro de las llaves elevadas
a la raiz cuadrada es el efecto de la matriz de la roca y el segundo término es el
efecto de los fluidos contenidos en los poros.
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Capitulo 3
La Velocidad en el Procesamiento Sismico

La velocidad en el trabajo sismico es simplemente la razén de viaje de una onda
sismica a través de un medio con respecto al tiempo. La figura 2.1 ilustra un
modelo de estratos horizontales, asumiendo que la energia sismica es iniciada en la
superficie al tiempo to y pasando a través de los diferentes reflectores a las
profundidades hi, hy, y hs cuyas velocidades son Vi, V2, Vs, respectivamente.
Dentro de h; hay varios reflectores a los tiempos ti, to, t3, y t4, entonces:

to
A tl
t
hl t3 V1
t
d t“
h2 5 V2
h3 to V3
v

Figura 3.1. Terminologia de velocidad.
(Gadallah, 1994).

1. Velocidad de intervalo: es la velocidad medida entre dos reflectores.

V, =h, /('[4—'[0) (ec. 3.1)

2. Velocidad promedio: Corresponde a la profundidad dividida por el tiempo
de viaje sismico a esa profundidad.

V. =2 profundidad.a.un.reflector
M doble.tiempo.de.viaje.vertical.de.reflexion

V,, [al.horizonte.3]=d /(t, —t,) (ec. 3.2)

3. Velocidad RMS (root mean square: velocidad raiz cuadratica media
promedio).

Vs, = 2 V2t )/ > At (ec. 3.3)

i=l i=1
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4. Velocidad de apilamiento: medida directamente de datos sismicos de CDP.
5. Velocidad de migracién: medida desde el frente de onda sismica.

3.1 Velocidad de apilamiento

La velocidad NMO (Vnmo) es utilizada también en eventos sismicos para
distinguir eventos de reflexiéon de los ruidos coherentes, ondas superficiales y
multiples. Los arribos que tienen una velocidad aparente grande y con forma
hiperbolica, usualmente son eventos de reflexién, ver figura 3.2.

Distance (m)
0 200
|:| ] ]

100+
z il -
“é‘ 200- 4 t e
— J i

3004 J

400 ‘

Figura 3.2. Grafica conocida como registro de tiro.
(www.earthsci.unimelb.edu.au/ES304/MODULES/SEIS
INOTES/sintro.html).

En este caso, el tiempo corre a lo largo del eje vertical y la distancia desde la fuente
a lo largo del eje horizontal. A cada distancia apropiada entre disparo y receptor se
obtiene la traza sismica (registro del movimiento del suelo en esa localidad); en
este caso, los receptores estan localizados en intervalos de cinco metros de
distancia.

La ventaja de contar con registros de disparos, es que podemos observar como
varian los tiempos de arribo mientras varia la distancia con respecto a los disparos,
es decir como varia el moveout. Los arribos con grandes moveout buzan
rdpidamente en el registro de disparos, los que tienen pequefios moveout buzan
mas lentamente.

El célculo de velocidades puede ser utilizada para correcciéon por NMO, de tal
manera que las reflexiones son alineadas en trazas colectadas de CMP antes del
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apilamiento. La velocidad de apilamiento se calcula para encontrar el mejor
apilamiento para el andlisis de velocidad, frecuentemente llamada Vwmo.

De la ecuaciéon T, =T; + X*/Va,s , la velocidad Vrus se deriva del mejor ajuste de

la hipérbola en toda su extensiéon. La figura 3.3 ilustra la ecuacién anterior en el
plano T?(x) vs X2, la pendiente de esta linea es 1/V2nmo v el valor de intercepcion
en X=0 es t?(0). En la préctica, el método pesado de los minimos cuadrados es
utilizado para definir la linea de pendiente.

El método T2 - X? es una manera confiable de estimar la velocidad de apilamiento.
La exactitud depende de la relacion sefial-ruido, la cual puede afectar la calidad del
picado de velocidad.

Las variaciones en el valor de AT estan enlazadas con el hecho de que la trayectoria
sismica es segmentada, para el caso de un modelo de varias capas de diferentes
velocidades, debido a que la trayectoria del rayo desde la superficie al reflector no
es rectilinea y es dividida en un numero de segmentos de diferentes inclinaciones
de acuerdo con el principio de Fermat, que establece que la sefial sismica sigue la
trayectoria correspondiente al minimo tiempo de propagacién entre dos puntos.

El valor de AT decrece, mientras la diferencia de velocidades se incrementa,
siempre que la velocidad vertical promedio permanece constante. Sin embargo, es
de interés considerar una trayectoria rectilinea imaginaria; DIX en 1955 mostr6
mediante la ley de refraccion que una aproximacién cercana a Tx puede ser
calculada a partir de la férmula

1/2

T, =2+ X2 V2 (ec. 3.4)
y vimos que esta ecuacion fue derivada de los primeros dos términos de una serie,

en esta formula Vrums se define como
1/2

ivfti
i:_l_n
2t
i=1 |

VRMS — (ec.3.5)

ti es el tiempo de la trayectoria vertical, sea de ida, o ida y regreso a través de la
capa de velocidad Vi.

Analicemos los modelos siguientes y observemos los valores de Vw, Tx, AT y Vruws.
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Modelo 1. Superficie de reflejo horizontal, por debajo de una capa de material
homogéneo.

AT

X=2000 m

V1=2500 m/s

R
>
Y

h:=1500 m

VM = 2500 m/s

VRMS = (25002 x 1.2/1.2)1/2
=2500 m/s

en un medio homogéneo

VM = VRMS

To=1.200s

Modelo 2. Superficies de reflejo horizontales, dos capas de material homogéneo.

A

X=2000 m

v

V1=2000 m/s

@1:24.70

V1=3000 m/

D,=38.8°

D,

»d

h:=600 m

hi=900 m

VM = 2(h1+h2)/T() = 2500 m/s

VRMS = [(vitr+ vo't)/(tr+:)]
=2550 m/s

Tx = (To+X3/Vrus) 2
=1.434s

AT=1.434-1.200=0.234 s
El resultado es mucho mas cercano
al real +4 ms que el obtenido

mediante el uso de la velocidad
promedio.
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Modelo 3. Superficies de reflejo horizontales, dos capas de material homogéneo.

E_ X=2000 m R
< > VM = 2(h;+hy)/To = 2500 m/s
i VRMS = [(vi2ti+ vo2to)/(tr )]
hi=300 m
®,=17.5° Tx = (To™+X*/Vrus) '
\4 =1.426s
T A
0 |
D,=37.0 | AT =1.426—-1.200=0.226s
|
! Resultado aceptable +5 ms del valor
: verdadero.
i
(Dz I
| hi=1200 m
Vi=3000 m/3\ |
i v

Para el valor de Va que es la velocidad de apilamiento, le corresponde la férmula:

T =T, +X?/V], entonces la velocidad de apilamiento, contando con el valor
exacto de AT queda:

va=[x2/T, -12)]" (ec. 3.6)

Para el modelo 1 se tiene;
Va=Vm=VrMs=2,500m/s
Para el modelo 2;
Va=2572m/s

Para el modelo 3;

Va=2,628m/s
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Como se observa, la velocidad de apilamiento varia con la longitud del offset. De
tal forma que los resultados basados en el anélisis de velocidades dependen del
offset durante el registro.

Tomando en cuenta Vrwms y Va, mientras mas pequefio sea el offset, mas cercana
sera la aproximacion optima de apilamiento de la hipérbola a la pequeiia extension
de la hipérbola, de la mas pequenia diferencia entre ambas velocidades.

Lo cual significa que el promedio de la velocidad vertical es el tiempo promedio de
la velocidad instantdnea v (medida en pozo por el registro sénico, también es la
velocidad medida por el estudio sismico check shot), y debe ser utilizada para
conversion de tiempos a profundidades pero nunca para correcciones de NMO
(podria dar valores muy altos para AT).

3.1.1 Principio de anélisis de velocidades

No se desarrollard a detalle, solo se hara una descripcion general, basdndose en la
tigura 3.3., sobre las trazas, desde un punto tnico de reflexion, las sefiales que
regresan de un reflector (primario o multiple), podrian aparecer a lo largo de la
hipérbola de ecuacion:

T, =T, + X */V >, definida asimismo por To y la velocidad de apilamiento
Va. Consiste en buscar la ecuacion de la hipérbola que mejor amarra estas sefiales,
considerando varias ecuaciones alterando Va para un To dado, y tomando la
suma(o la correlacién) de las sefiales para cada traza, las que caen en la hipérbola
definida.

La suma maxima(o la mejor correlacién) nos da Va, para un valor de To dado, en la
tigura 3.3., la hipérbola (2) es la que mas se ajusta a las sefiales en fase y asimismo
determina la velocidad.

Es evidente, sin embargo, que en los registros actuales, las reflexiones no siempre
estdn situadas exactamente en una hipérbola. Esta velocidad de apilamiento
corresponde de cualquier manera a la mejor aproximacién posible a la funcién
hiperbélica en cada caso individual. Esta velocidad es en la practica considerada
semejante a la velocidad Vrws.
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DISTANCIA VELOCIDAD DE APILAMENTO
X1 X2 X3 X4 X5 X6

B ; o
I'_‘_Méxima
| amplitud
To -gé___ To - G- _
_:“:?}‘ <l o | e;) I
K ~ i 5 - | I l
@) B \\ e A % | | :
& S I 5 o\
o) <) T - = |
ﬁ o %‘ P [_‘ | | |
~N % A 1 A
N ONONO,
?1}
Y Y
=1 4+ X
Figure 3.3. Principio de andlisis de velocidad. (Cordier, X 0 F
1985). a

Una seccién apilada supone que las capas del subsuelo son esencialmente planas,
homogéneas, con poca variaciéon de las velocidades y las reflexiones se registran
verticalmente debajo del punto de referencia. En la seccion apilada se presenta el
punto de reflejo verticalmente debajo del receptor coincidente.

3.1.2 Determinacion de las velocidades de intervalo con la férmula de
Dix

Si recordamos que los valores de Va, deducidos del andlisis de velocidades,

pueden ser considerado igual a los valores de Vrwms, esta aproximacién nos habilita

para el calculo de velocidades en los horizontes, usando la formula de Dix, la cual

es consecuencia directa de la definiciéon de Vrwms:

5 5 1/2
V :(VRMSZt2 _VRMSltl]
1-2 t_t
27 M

(ec. 3.7)

donde:

Vrwmsi, es la velocidad medida en el tiempo 1

Vrmsy, es la velocidad medida en el tiempo 2

V1.2, es la velocidad de la capa de material incluida entre los tiempos t1 y to.
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En el célculo de las velocidades de intervalo de los datos previstos mediante el
andlisis de velocidades, es importante utilizar la férmula de arriba. Si
consideramos las velocidades derivadas del analisis de velocidades como siendo
velocidades promedio, entonces utilizamos la férmula simplificada del tipo.

Vztz _V1t1
tz - tl

El error en la determinacién de las velocidades en las capas puede ser arriba del
25%.

3.1.3 Influencia del buzamiento en la determinacion de las velocidades

de intervalo
En este caso, las velocidades son multiplicadas por el coseno del angulo de
buzamiento, el valor asi obtenido es una primer aproximacién cercana a la
velocidad Vrwms al centro del arreglo sismico. Si consideramos las velocidades
dadas por un andlisis como equivalentes a la velocidad Vrwms, la velocidad de Dix
tendra la férmula:

V2 2 gt V2 2 4t 1/2
rms2 €08~ @b, —Viys, cos™ gt

V1—2 =
tz _tl
1/2
VRZMSZtZ _VR2M51t1
Vi, = £ _t cos ¢ (ec. 3.8)
|
donde:

®, es el angulo de inclinacion de las superficies reflectoras.

Mediante la aplicacién del coseno de correcciéon a las velocidades como célculo
desde valores basados en el andlisis de velocidad, obtendremos una razonable
aproximacion a las velocidades verdaderas de las capas. La diferencia entre las
velocidades calculadas y actuales de los estratos puede llegar a ser muy grande.

3.1.4 Caso de horizontes no paralelos

En este caso el problema es complejo y se requiere un modelo para determinar las
velocidades de intervalo a partir de las velocidades de apilamiento, con un grado
de precision aceptable. La figura 3.4 muestra el caso de una serie de horizontes en
forma de abanico. La diferencia entre las velocidades de intervalo calculadas a
partir de la férmula de Dix, partiendo de las velocidades de apilamiento y la
verdadera velocidad de intervalo, varia entre 6% y 18%.
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[)[‘)"I'AN(I]A EN KILOMETROS

0 1 2 3 4 b 7 8 9 10 11 12 13
A I -\u\\\\\\\"\\m‘““t! 7 ;
H“ s __ \\\ \\\\ -. erEhRAE uk??
' W) fl‘!??' ]
f , o
% 1000 - !
= e T
z H2 __——
=
o |
2 2000 v
E 13
% ” ;
e 4
E H:’- e o Velocidadesy elocidades ¥ elocidades 239
S 30004 . de de e interval A
E ’ ‘:‘“ valo erdad 4
; DIX 2 3
:-_|_.1 - o H1 | 1820 1820 1520
4000 Hs5.~ HZ | 2252 2582 2440 0.06
o H3 | 2642 3440 3180 0.08
H 4 3107 4203 3840 0.09
HS 3521 4636 3920 0.18

Figura 3.4. Comparacion entre velocidades de intervalo calculados a partir de la formula de Dix
y las velocidades de intervalo verdaderas, para una serie de horizontes en abanico.

(de ELF AQUITAINE).

Las figuras 3.5, a 3.7, corresponden al caso de una serie sedimentaria de geometria

compleja.
DISTANCIA EN KILOMETROS
0 5 10 15 20 25 29
1 1
R
8 2103 m/sec. 2103 m/sec.
E !0t
3840 m/sec. 3940 m/sec. 3840 m/sec.
Z 2000
91: 3940 m/sec.
% 3000+ 4419 m/sec. K
2 4000 \__ —_—
8 B —
=2

5000

Figura 3.5. Modelo investigado. (de ELF AQUITANE).
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DISTANCIA EN KILOMETROS

0 2
o
S 1000
[—1
>
5 2000
=
m
& 3000 {
g
E 4000
2
& 5000 o agedy o s [LANEN RNSE
Figura 3.6. Arreglo CDP utilizados en el céalculo del analisis de velocidad sobre
el modelo en la figura 3.5 (distancia entre trazas 100 y 12 de cobertura), (de
ELF AQUITANE).
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Figura 3.7. Diferencias en las velocidades de intervalo calculadas de las velocidades de apilamiento
y las velocidades de intervalo verdaderas (m/s), para el modelo de la figura 3.5 y los arreglos de
trazas de la figura 3.6. (de ELF AQUITANE)

La figura 3.5, nos muestra el modelo a investigar. La figura 3.6, muestra varias
colecciones de trazas para CDP’s, como se usa para el analisis de velocidad. La
Figura 3.7, nos da para cada analisis la diferencia observada entre las velocidades
de intervalo calculadas y verdaderas. Esas diferencias varian en general entre 0% y
25%, pero también pueden alcanzar el 100%.

3.1.5 Velocidad cuadratica media
El célculo de las velocidades de intervalo a partir de la férmula de Dix es una
velocidad cuadratica media Vruws,

Si Vrmsn ¥ Vrmsk son para trayectorias verticales a los tiempos tn y tk , la velocidad

de intervalo de la secciéon del subsuelo que ocurre entre los tiempos t, y tk, estd
dada por la férmula de DIX siguiente:
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remplazando los valores de Vrms por sus expresiones elementales, esto es como
funciones de velocidades y espesores de los estratos, se tendra:

n

K
Vi, — ZV “it,
1 =

Vit t, ==
k>*n tn_tk , 0
n
D Vi,
vt t, =l (cc. 3.9)
2.t
i=k+1

la velocidad de intervalo asi calculada, por consiguiente, es una velocidad Vrwms
correspondiente a la Figura 2.8.

T VMk

t, VMn

Figura 3.8. Céalculo de las velocidades de intervalo de los
valores de la velocidad. (Chapel, 1980).

3.2 Velocidad de migracién

La migraciéon consiste en reubicar datos de reflexién sismica para adecuar sus
posiciones a las posiciones de los reflectores asociados o puntos difractantes, para
obtener una imagen estructural. La migracién se basa generalmente en la premisa
de que todos los elementos de datos representan ya sea reflexiones primarias o
difracciones.
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La migraciéon requiere del conocimiento de la distribucién de la velocidad; los
cambios en la velocidad desvian las trayectorias de los rayos y por lo tanto afectan
la migracién. El enfoque mas sencillo para la migracion es determinar la direccién
del acceso de la energia y rastrear hacia atras la trayectoria del rayo al punto
reflectante a la mitad del tiempo de viaje, o encontrar la tangente comun a los
frentes de onda a la mitad del tiempo de viaje.

Los métodos de computadora implican generalmente soluciones de la ecuacién de
onda. Se reemplaza el tiempo por la mitad del tiempo de viaje, es decir, se empieza
por la energia que se origina en cada reflector, como si cada reflector estuviera
cubierto por fuentes puntuales elementales, como lo postula el principio de
Huygens, todas actuando en el instante t=0. Se considera y(x, z, 0) como una
seccion vertical que muestra el movimiento de la onda en el punto (x, z) en el
tiempo t=c, o sea una seccién sismica no migrada corresponde a y(x, z, 0).

3.2.1 Migracion de apilamiento de difraccion

La migracién de apilamiento de difraccién se basa en un concepto de Hagedoorn
(1954). Se supone una velocidad constante V' y los tiempos de llegada se convierten
a distancias multiplicando por %2 V. En la figura 3.9a se muestra una serie de
puntos fuente y receptores coincidentes So, S1, etc.

Fuente y receptor

A ” coincide

X i il / coincidentes
. 4

=2 4 3 g : > T

P v I -~ '

B~ " NS '
b s Vil e i A:; C ' /

5 :

Posicién

Curvas de frente de 3. migrada (4
ondz a través de P : \ Posicién no \@,’-‘
Curva de frente de onda a través de N ‘::\‘ jigzada \vré,-
(a) S
a) Reflexion no migrada MN, se b) Relacion entre curvas de frente de onda
migra sobre el reflector. y de difraccion.

Figura 3.9. Curvas de frente de onda y difraccion intersecando las posiciones no
migrada y migrada. (Hagedoorn, 1954.).

Un reflector con echado & pasa a través de P, a una profundidad zo, donde SoP es
perpendicular al reflector. Si se trazan arcos con centros Sop, S1, etc., con radios
iguales a las distancias al reflector, se define una linea recta MN, que es la reflexiéon
sobre una seccion no migrada con la escala vertical en profundidad. Si se supone
que P es un punto difractante, los tiempos de llegada de las difracciones
corresponderan a las distancias PSo, PS;, etc. Hagedoorn denominé a la curva de
difraccién no migrada PMR “curva de convexidad maxima”, ya que ningin otro
evento proveniente de la profundidad z, puede tener mayor curvatura (figura
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3.10). La curva de difracciéon es una hipérbola con vértice en P y la reflexion no
migrada es tangente a M.

AL/

|\ |

Punto difractante d = In

(d) (e) "

Figura 3.10. Efectos de la curvatura del reflector. a) Efecto sobre la curvatura del
frente de onda cuando el reflector cambia de anticlinal a sinclinal; d, punto
difractante a, anticlinal; r, reflector plano; s, sinclinal. Frentes de onda
respectivos D, A, R, S; puntos de imagen Ip, I, Iy, Is; y radios de curvatura pp,
Pa, Pr» Ps- b) Trayectorias de rayo pasando a través de una region focal cuando el
centro de curvatura C esta abajo de la superficie. c¢) Trazas de largo
desplazamiento S; y S, que pasan a través del foco incluso donde las trazas de
corto desplazamiento Sy no pasan. d) Reflexiones desde varios puntos en el
reflector cuando hay cambios de curvatura. e) Frente de onda incidente de radio
p;i incidiendo sobre el reflector de radio p, cuando p; > p,. (Sheriff, Geldart,
1991

La idea de llevar a cabo la migracion es graficar una curva de difracciéon para cada
profundidad y deslizarla a lo largo de la seccién no migrada (manteniendo la parte
superior alineada con la profundidad cero) hasta que un segmento de una
reflexion sea tangente a una de las curvas; sobre la seccion migrada
correspondiente se sittia el reflector en la cresta de la curva de difraccién tangente
al frente de onda, que pasa a través del punto de tangencia de la reflexién con la
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curva de difraccion (figura 3.9b). El principio es el mismo si la velocidad no es
constante y si las secciones, frentes de onda y curvas de difraccién se grafican
respecto al tiempo en vez de la profundidad.

Al efectuar la migraciéon de apilamiento de difraccion la curva de difraccion se
calcula para cada punto sobre la seccién migrada. Los datos en cada uno de los
puntos sobre la seccién no migrada donde la curva de difracciéon interseca las
trazas, se suman entre si para dar la amplitud en el punto sobre la seccién migrada.
Si hay energia proveniente en el punto en la cresta de la curva de difraccion,
entonces la adicién a lo largo de la curva de difraccion producira el valor
apropiado a la energia comprendida en ese punto; si solo hay ruido presente, seran
igualmente probables valores positivos y negativos a lo largo de la curva de
difracciéon, de modo que la suma serd siempre muy pequefia. Las figuras 3.11a y b
dan un ejemplo de migracion.

35 43
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Figura 3.11a. Migracion de apilamiento de difraccion antes de la migracion.
(Sheriff, Geldart, 1991).

En efecto en la migracion de apilamiento de difraccion cada elemento de una
reflexiéon no migrada se trata como una porcién de una difraccién, es decir, un
reflector se considera como una secuencia de puntos difractantes muy cercanos
entre si. La relaciéon entre puntos en la Figura 3.9b sugiere que los datos en cada
punto se podrian distribuir a lo largo del frente de onda a través de ese punto
(traslape de frente de onda) y cuando los traslapes para todos los puntos se
superponen se reforzaran donde hay reflectores, de lo contrario los valores
positivo y negativo serdn igualmente probables y la suma pequefia.
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Figura 3.11b. Migracion de apilamiento de difraccion después de la migracion.
Los eventos de reflexion de ramas multiples provenientes del basamento plegado
pronunciadamente se migran para mostrar un reflector de basamento
relativamente continuo. No estdin migrados apropiadamente los datos mas
profundos, que son probablemente multiples, difracciones fuera del plano.

(Sheriff, Geldart, 1991).

3.2.2 Migracioén en el dominio de la frecuencia-namero de onda
2

oy _

Este método se inicia con la ecuacion Ve ot =V2y, que corresponde con la forma

general de la ecuaciéon de onda en dos dimensiones, con el eje x a lo largo de la
direccion del perfil y el eje z positivo y vertical hacia abajo se obtiene,

2 2 2
0 ‘»2”:\/2(a v, V;j (ec. 3.10)
ot OoX oz

usando transformadas multidimensionales de Fourier, se toma la transformada
tridimensional de y(x, z, t) y obtener y(x, z, t) < ¥(kx, ks, w) continuando con
calculos posteriormente se toma la transformada bidimensional de y(x, z, t) con
respecto a x y z, y se obtiene exp{- j(k,x+k,z)}dxdz, si la solucién se restringe a
ondas armonicas, se puede plantear Wx.(kx, ks, t) = Wxo(ky, ks, 0)e7@t , después de
otras transformaciones se llega finalmente a obtener;

Pxa(kn Kz, 0) = Wa(ky w) g:v (ec. 3.11)
1
Wy (ks ke, 0) =V, (k Wi+ (k, /K2 (ec. 3.12)
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1
w=V(k; +k;)? (ec. 3.13)

la solucién migrada depende de una velocidad constante, sin embargo, la
velocidad es usual una funcién de z.

Para obtener una seccién con velocidad efectivamente constante, se extiende la
escala de tiempo, atin cuando la velocidad como una funcién del tiempo difiere
para reflexiones con diferentes cantidades de echado.

3.2.3 Otras consideraciones sobre la migracion

Ventajas de los diferentes métodos de la migracién.

En las dos secciones anteriores se vieron dos métodos de migracion, en la practica
cada método implica aproximaciones y limitaciones que afectan los datos de
distintas maneras dédndoles diferentes caracteristicas, asi, que un método puede
migrar mejor para un conjunto de datos, pero otro método puede ser superior para
un diferente conjunto de datos, o bien, la ejecuciéon de un método dara mejores
resultados que otro del mismo método. Entre las caracteristicas de los métodos
estan las siguientes:

a) Migracion de apilamiento de difraccién:
e Migra echados pronunciados,
e Permite la ponderacién y la atenuacién conforme al echado o la coherencia,
e Laapertura se puede variar explicitamente,
e Por lo coman no se adapta para acomodar la variacion de velocidad lateral.

b) Migracién frecuencia-niimero de onda:
e Migra echados hasta limitaciones de doblamiento espacial,
e Dificulta el acomodo de variaciones de velocidad lateral,
e Se puede aplicar a areas especificas limitadas.

c) Migracién por diferencias finitas:
e Migra echados hasta de 45 grados,
e Produce menos ruido de migracién,
e Es efectivo en dreas de baja relacion sefal-ruido,
e Puede acomodar variaciones de velocidad lateral.

d) Migracion frecuencia-espacio:
e Migra echados hasta limitaciones de doblamiento espacial,
e Con frecuencia es el método mas facil para migracién en profundidad,
porque la velocidad como una funcién del espacio es explicita.
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Es importante sefalar que la migraciéon por casi cualquier método, casi siempre
produce un resultado que es mas aproximado a la imagen correcta que el que se
obtendrd si no se aplicara la migracion. En &reas estructuralmente complejas se
necesita mas la migracién en profundidad.

3.2.4 El modelo de velocidad para la migracién en tiempo
La migracién en tiempo es la operaciéon que transforma la seccién en tiempo a una
seccién en tiempo migrada tal que:
e Laabcisa de cada reflexion original es aquella de un punto en una superficie
reflectora de la cual proviene,
e La ordenada de cada reflexién original es igual al doble tiempo de viaje de
la trayectoria vertical To entre el punto de reflejo y la superficie del terreno.

Una reflexiéon en una secciéon en tiempo es la envoltura de la hipérbola de
difracciéon generada por cada punto de la superficie de reflexion., el conjunto de
apices de la hipérbola de difraccién observada en la secciéon en tiempo, por
consiguiente podria dar la posicion de la reflexion migrada.

Para localizar, en la préactica, los apices de la hipérbola de difraccién, recurrimos a
un método muy similar al utilizado para correccién dindmica. Consideramos una
traza en una seccién sismica y buscamos la hipérbola cuyos apices puedan estar
situados en aquellas trazas. Para este propoésito, sumamos las amplitudes de trazas

adyacentes a lo largo de la ecuacién de la hipérbola. T= T02 +X?/V?

centrando en la traza bajo consideraciéon en puntos de incremento de profundidad;
pueden ocurrir varios casos.

ler. Caso: el punto bajo consideracion es el dpex de la hipérbola de difracciéon
contribuyendo a la formacién de una reflexién, la cual es de cualquier forma una
tangente. La suma de las amplitudes tiene un valor grande relativo.

2do. Caso: el punto bajo consideracién es un punto de difraccién. La suma de las
amplitudes es alta.

3er. Caso:  no existe hipérbola con el punto bajo consideraciéon como su origen.
La suma de amplitudes es practicamente cero.

El valor de la suma asi calculada es transferida a cada punto del analisis (esto es el
apex de la hipérbola, si este existe). Repetimos el mismo calculo para cada traza de
la seccion sismica y asi obtenemos la seccion migrada en tiempo.

Para obtener la seccion migrada en profundidad, solo necesitamos multiplicar los
tiempos verticales por la velocidad vertical promedio. French (1975) mostré que
existe un valor de velocidad de migracion tal que el resultado de la migraciéon
provee una correcta imagen estructural de la superficie reflectora en el plano
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vertical pasando por el perfil sismico. Este valor es independiente de la inclinacion
de la superficie reflectora.

Si V es la velocidad del medio por encima de la superficie reflectora este valor
VMg es:

Vmic =V /cosb (ec. 3.14)

3.2.5 Influencia del parametro de velocidad

Retomemos el punto anterior, en donde la velocidad es un parametro importante
en el proceso de migracion. Es necesario, de hecho, que las amplitudes a lo largo de
la hipérbola sean sumadas y deberian ser idénticas con la presente hipérbola de
difraccion en la seccidon sismica, cuando esta exista. La velocidad ideal de
migracion es aquella para la cual esas dos hipérbolas son idénticas.

El campo de la velocidad para la migracién en tiempo se obtiene de la velocidad
(Vrms), de preferencia después del DMO.

Inspeccionando la velocidad en un grafico de isovelocidad, mapa de contornos o
de color a lo largo de la linea, los valores que se advierten erréneos, es decir
anomalfas basadas en puntos aislados y oscilaciones severas, deben corregirse
manualmente para que no afecten el suavizado del resto del campo de velocidad;
asi, la velocidad de intervalo (Vint) debe mantenerse en un rango geoldgicamente
aceptable.

La segunda etapa consiste en suavizar la velocidad editada que se hace
manualmente previa a esta etapa; el objetivo es adaptar el campo de velocidad al
requerimiento de la migracién en tiempo

3.2.6 la Migracion en profundidad

A diferencia de la migracién en tiempo, esta velocidad se toma en cuenta para los
cambios laterales de velocidad, para distribuciones horizontales aplanados, los
cambios laterales de velocidad son pequefios. Para datos estructurados los cambios
laterales de velocidad pueden ser grandes. Por lo cual un modelo manejado con
migracién en profundidad es preferible.

Pero para que la migracion en profundidad produzca mejores resultados, las
variaciones laterales deben ser mds grandes que los errores en el modelo de
velocidad. El mismo problema ocurre cuando introducimos anisotropia no eliptica.
El problema es lo robusto del modelo y la integracion de la informacién a partir de
otras fuentes, como es el conocimiento de datos de pozo y geol6gicos a-priori.
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Considerando que la migracién de la imagen del rayo apunta esencialmente a
encontrar la localizacién de la profundidad verdadera de la imagen de los mapas
contorneados en tiempo para la seleccion de horizontes clave.

La migraciéon sismica en profundidad involucra la transferencia de todas las
muestras de una seccién sismica migrada en tiempo a profundidad. La migraciéon
en profundidad requiere basicamente la misma informacién requerida para la
migracién de la imagen del rayo. Esta migracién consiste de la distribucion local de
la velocidad del subsuelo dada como una funcién de la profundidad (o imagen del
doble tiempo de viaje), los tiempos de viaje de los horizontes seleccionados no se
requieren.

La figura 3.12 muestra la superficie de la tierra, el sub-espacio por encima de esta
estd en el domino del tiempo, para datos migrados en tiempo, por debajo de la
superficie esta el dominio de la profundidad

TRAZA MIGRADA EN TIEMPO

=]

TIEMPO

DOMINIO DEL TIEMPO

/y SUPERFICIE

56 /

X

vix.y.z)

DOMINIO DE LA PROFUNDIDAD

PROFUNDIDAD

F)

z TRAZA MIGRADA EN PROFUNDIDAD

Figura 3.12. Traza migrada en el dominio del tiempo y en el dominio de
la profundidad (Hubral & Krey, 1980).

CASO 1: Migracién 2D, analisis de velocidad.

Para obtener el maximo realismo para los eventos de difraccion consideremos
trazas no apiladas disponibles dentro de un rango de apertura especificada.
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Dejemos que la localizacion del andlisis a lo largo de la linea sismica sea en el
punto A, en la mitad del rango de apertura limitado por XaL y Xar de la linea
sismica (figura 3.13), el par fuente receptor incluye en el andlisis perteneciente al
perfil CDP que se traslada a lo largo de la linea sismica. Un par fuente-receptor
51-G1 se indica y entonces el punto medio es SGi.

D

Figura 3.13. Trayectoria de rayo, para la migracion antes de apilamiento
usada en el analisis de velocidad de migracion 2D. (Hubral & Krey, 1980).

Sien A (con abcisa Xs=0), se construye la traza migrada en tiempo a partir de todas
las trazas disponibles, entonces toda la informacién que puede incluirse puede
provenir de puntos esparcidos en el subsuelo, distribuidos a lo largo de la imagen
del rayo. El doble tiempo de viaje de la onda D hipotética que se origina en D
puede ser aproximada por encima del rango de apertura elegida con respecto a la
coordenada X por;
Tm(x) = Tm + 2x2 / Tm V2u,
o
TzM(X) =T\ + 4x2 / V2,
donde:
VM es la velocidad de migracion,
Tm es el tiempo cercano a la imagen del doble tiempo de viaje entre A y D, seria
igual si el rango de apertura se reduce a cero,

Dejemos que T(X, Xwm) sea el tiempo de la dispersion desde S; en la abcisa X -Xum a

D y regresar a G1 en la abcisa X -Xwm , X es la abcisa del punto medio entre S1 y Gy,
entonces T(X, Xm) puede ser aproximada por:

T2(X,Xm) = T2 + 4(X2 + X2m)/ V2m = T2 + 4X2%5/ V2, (ec. 3.15)

Donde X2 = X2 + X2\ y las potencias de mayor grado a 2 de Xs son desechadas.
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Para X—0y Xm—0, la velocidad de migracién Vu se aproxima a Vsam.
Todas las trazas en la adquisicién CDP tienen puntos medios en el rango XaL a Xar
constituyendo una adquisicién aumentada a la cual llamamos

CASO 2: Migracién 3D, andlisis de velocidad.

Refiriendo a la figura 3.14 que corresponde a la superficie de la tierra considerando
un nimero de pares de fuentes fuente-receptor en localizaciones arbitrarias tales
que sus puntos medios caigan dentro de un rango de apertura circular
predeterminada alrededor de la localizaciéon A especificada por el analisis de
velocidad de migracion 3D (MVA). Nuevamente deseamos presentar MVA sobre
datos no apilados y considerando todos los pares fuente-receptor dentro del rango
de apertura especifica. Una traza migrada en tiempo construida en A desplegara
informacién perteneciente a puntos a lo largo de la imagen del rayo pasando por
A.

> <

Aperturadela 4
circunferencia

S A »Xs

Figura 3.14. Vision del plano mostrando los vectores X y Xy para una
fuente y un receptor dentro de la apertura usada para el analisis de
velocidad de migracion 3D. (Hubral & Krey, 1980).

La superficie difractora en tiempo para el punto de dispersion en D puede ser
aproximado por la siguiente hiperboloide de migracion;
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2T
Tl\i(XSJyS):TI\i + VM
1

dondeX =(Xg,Y;),ademas
A2 5
a21 a‘22
Twm, es aproximadamente la imagen del doble tiempo de viaje y V1 es la velocidad
de la primera capa, las potencias mayores de 2 de |Xs| son despreciadas
nuevamente.

La ecuacién 3.16 se reduce al hiperboloide de migracién de apertura corta, en la
medida que la apertura se reduce a cero., por ejemplo A, se aproxima a Ao, la

X AX{ (ec. 3.16)

matriz de curvatura la matriz del frente de onda del punto D emergente curva en
el punto A. La velocidad e migracion puede ser expresada como;

1/V,, (¢) = (T, /2v,)eAe’ (ec.3.17)

con

e =(cosg@,seng)
donde O describe algtin azimut del perfil mediante el anélisis del punto A con
respecto al sistema [XS A ]

Un par fuente receptor S1. Gi considerado para MVA en A se muestra en la figura
3.14, el punto medio del par estd en X = (x, y). La fuente S; estd localizada en
X =Xy =(X=Xy.Y—Yy ) y el receptor Gi en X + X,, =(Xx+X,,Y+ Y, ). Dejemos que
T =(XXy,Y,Yy) sea el tiempo de dispersion desde S1 a D y a G, esto puede ser
aproximado por;

TZ(X,XM,y,yM)=T,\j+2;I/-M

1

(X AXT X AXL) (65319

nuevamente despreciando potencias superiores a 2 de | X |o | Xum ]| .

Esta expresion para T es una funcién de cuatro escalares desconocidos, Twm y los
tres elementos de A,, que deben ser determinados adecuadamente para medir la
velocidad de migracion Vwm(J) para el tiempo Tm. La ecuacién 3.18 es la
contraparte de la ecuacion 3.15. Cuando reducimos el rango de apertura la
velocidad de migracion Vm(J), que obtenemos de las ecuaciones 3.17 y 3.18, se
reduce a la velocidad de migraciéon Vsam() de la apertura pequefia deseada.

En el caso mas general el estudio del campo sismico nos proporciona un area de
distribucion de los vectores X, Xu, entonces Ty y los tres elementos de A, pueden
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ser determinados por el mejor amarre de las observaciones actuales de la ecuacién
3.18., haciendo lo anterior tenemos nuevamente una sobre-determinacién de v,

como en el caso de un area de cobertura CDP. Encontrando la hiperboloide de
migracién, de una superficie difractora en tiempo, sin embargo no es una tarea
facil porque los tres pardmetros deben ser determinados para cada Twm valuado en
un evento.

Es mas simple intentar amarrar un hiperboloide rotacional de migracién a una
superficie difractora en tiempo (referirse a Sattlegger, 1975; Dhor y Stiller, 1975).
Sin embargo, esta proporciona un resultado aceptable, sélo cuando el medio es
suficientemente homogéneo para hacer innecesaria la migracién en profundidad,
esto es la imagen de los rayos son cercanos a la vertical y entonces la migraciéon en
tiempo se vuelve adecuada.

Esos datos de velocidad son todos requeridos para comenzar a construir imagenes
de rayo en localizaciones superficiales arbitrarias, todos los datos migrados en
tiempo en el dominio de 1 tiempo son migrados a profundidad en el dominio de la
profundidad de la siguiente forma. Como se muestra en la figura 3.12, la
informaciéon contenida en la imagen del doble tiempo de viaje T en una traza
migrada en tiempo posicionada en SG proviene de una dispersion del subsuelo
localizada en D. El tiempo de viaje mas corto desde D a la superficie de la tierra es
T/2; esto se asocia con la trayectoria del rayo (imagen) que emerge en SG. La
migracion en profundidad no envuelve més que el movimiento de la amplitud
apareciendo al tiempo T en la traza migrada en tiempo a la localizacién en la
profundidad D.

Las amplitudes o reflexiones en una secciéon migrada en tiempo son una medida de
la energia esparcida por una interfase difractora. La verdadera imagen en
profundidad de la traza completa migrada en tiempo en SG esta indicada en a
tigura 3.12 en la forma de traza contorneada graficada a lo largo de la imagen del
rayo. Debido a este tipo de despliegue es de valor practico, esperariamos re-
muestrear los valores de los datos posicionados en el dominio de la profundidad,
entonces el despliegue de la secciéon en profundidad sera representada por
amplitudes en una rejilla rectangular como se hace para datos en el dominio del
tiempo.

El siguiente ejemplo ilustra algunos resultados; la figura 3.15 muestra una seccién
CDP apilada de la cual se muestra la migracion de Kirchhoff aplicada en la figura
3.16.
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Figura 3.16. Seccion migrada en tiempo (Western Geophysical, 1980).

La figura 3.17 muestra la distribucién local de la velocidad asumida en Ia
migracion en el dominio del tiempo, y la figura 3.18 muestra el dominio de la
profundidad junto con la imagen del rayo.
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Figura 3.17. Distribucion local de la velocidad del ~ Figura 3.18. Imagen de los rayos en el dominio de la
subsuelo, como una funcién de la imagen del profundidad (Western Geophysical, 1980).
doble tiempo de viaje para la seccién CDP
apilada (Western Geophysical, 1980).

La seccién migrada en profundidad de la figura 3.19 difiere mucho en la parte
superior izquierda de la seccién convencional en profundidad de la figura 3.20, la
cual fue obtenida mediante escalamiento vertical de la suma de Kirchhoff de la
seccion en profundidad.
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Figura 3.19. Seccién migrada en profundidad (Western Geophysical, 1980).
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Figura 3.20. Seccion en profundidad obtenida de la migracion de Kirchhoff resultante
mediante escalamiento vertical de la traza (Western Geophysical, 1980).

En conclusion el andlisis de velocidad de migracion MVA es basicamente similar al
andlisis de velocidad de apilamiento SVA, cada concepto es un SVA que tiene su
contraparte en un MVA, lo cual se muestra en la Tabla 2.1

SVA MVA
Velocidad de apilamiento (Vs Velocidad de migracién (Vi)
Velocidad Normal Move Out (Vnmo) | Velocidad de migracion de apertura corta (Vsam)
Maximo Offset (rmax) Apertura de la mitad de ancho (a)
Hipérbola de apilamiento Hipérbola de migraciéon
Rayo normal Imagen de rayo
Coleccion CDP Migracioén de la coleccion antes del apilado.
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Capitulo 4
Analisis de Velocidades del Registro Sénico, Tiro de Prueba y Perfil
Sismico Vertical

En exploracién, existen dos fuentes para determinar las velocidades:

1. Medicién en superficie
e métodos de refracciéon
e métodos de reflexion
e métodos topograficos
2. Medicién en pozos
e Registros soénicos
e Tiros de calibraciéon (Check Shot)
e Perfil sismico vertical (VSP)

En este capitulo, sélo se tratard el estudio de las velocidades de registro sénico, tiro
de prueba y VSP.

4.1 Registro s6nico

Es el método mas usado en pozos que se emplea para medir la velocidad, el
registro soénico es la grabaciéon a profundidad del tiempo de transito At, que es
requerido para que una onda de sonido compresional atraviese un pie de la
formacién, conocido como tiempo de transito de intervalo, tal que At es el
reciproco de la velocidad de la onda compresional; el tiempo de transito para una
formacién particular depende sobre todo de la litologia y la porosidad, y sélo
depende de la porosidad cuando la litologia es conocida; esto hace que el registro
sénico sea muy ttil como un registro de porosidad.

La integracién de los tiempos de trédnsito sonicos ayuda de manera sustancial en la
interpretacion de registros sismicos. Existe una herramienta que se usa
actualmente en la obtencion de los registros sonicos, el “Sistema Compensado de
Pozo” o BHC; este tipo de sonda reduce sustancialmente los efectos que causan
errores debido a cambios en el tamafio del didmetro del pozo, asi como errores
debidos a la inclinacion de la sonda; las velocidades sénicas en formaciones
litologicas comunes van de un rango de 6,000 a 23,000 ft/sec. Para evitar fracciones
decimales muy pequeiias, el reciproco de la velocidad At es grabado en psec/ft,
sobre un rango que va desde 44 psec/ft para la dolomia densa de cero porosidad,
hasta 190 psec/ft para el agua.
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En formaciones sedimentarias, la velocidad medida por la sonda depende de
varios pardmetros, principalmente de la matriz de la roca (arenas, lutitas,
dolomias, etc.) y de la distribucién de la porosidad. También depende de rangos de
valores de velocidad sénica y tiempos de transito. Materiales con las matrices més
comunes estan listados en la tabla 4.1, también se muestran los valores mas
comunes de Atma para rocas no porosas, ya que la adiciéon de porosidad a la
formacion rocosa hace decrecer la velocidad sénica dentro del material y en
consecuencia incrementa el valor de At.

Material Vma(pie/seg) Atma(pseg/ pie) Atma(pseg/ pie)
Comunmente
usada
Arenisca 18,000-19,500 55.5-55.0 55.5-51.0
Lutitas 21,000-23,000 47.6-43.5 47.5
Dolomitas 23,000 43.5 43.5
Anhidritas 20,000 50.5 50.0
Sal 15,000 66.7 67.0
Casing (acero) 17,000 57.0 57.0

Tabla 4.1 Valores para rocas no porosas.
(Reilly, 1993).

4.2 Tiro de calibracion

El tiro de prueba (checkshot) es similar al Perfil Sismico Vertical (VSP), en el cual
sefiales desde la fuente en la superficie cerca del pozo son grabadas dentro del
mismo pozo, con el propodsito de obtener una relaciéon mds exacta tiempo a
profundidad en la localidad del pozo, pero la diferencia con respecto al VSP radica
en las mediciones hechas que corresponden a los primeros arribos (no formas de
onda como en el VSP) y las mediciones son hechas a espacios muy grandes de
profundidad. El levantamiento de velocidad de checkshot, puede ser usado para
correccion del registro sismico.

Si se dispone de informaciéon de un registro de densidad, entonces se puede

realizar un sismograma sintético mas exacto, integrando el registro soénico
corregido con el checkshot.
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4.3 Perfil sismico vertical

Este método (VSP) registra simultdneamente los trenes de onda ascendente y
descendente, ver figura 4.1, lo cual representa una gran ventaja con respecto a la
sismica de reflexion convencional, que sélo registra las ondas ascendentes,
registrando un nimero de niveles espaciados (50 o mas) de manera bastante
regular (de 4 a 7 m) en el pozo; entonces un andlisis del campo ascendente y
descendente permitird estudiar detalladamente el cambio del tren de ondas
sismicas con la profundidad; asi, las ondas actsticas de la Tierra pueden entonces
relacionarse directamente con la litologia del subsuelo e interpretarse de acuerdo a
ella.

l| REGISTRO
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Figura 4.1. Disposicion tipica del equipo y trayectoria de rayos sismicos en un
pozo de exploracion. En un levantamiento sobre velocidad de checkshot,
solamente las primeras sefiales que llegan directamente seran detectadas por el
geofono del pozo. En el perfil sismico vertical, se utilizan las sefiales que
llegan directamente y las reflejadas. (Brewer, 2000).
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Figura 4.2. Eventos sismicos del VSP de cima a base ondas “D”y de
base a cima ondas “U”. (http:/ /energia3.mecon.gov.ar/contenidos/,2 008).

El campo de onda total registrado en el detector dentro del agujero consiste en
sefiales que llegan desde arriba de la herramienta (descendentes) y sefales que
llegan por debajo de ella (ascendentes). Las sefales son las llegadas directas
(primeras) y los multiples descendentes; las sefiales ascendentes consisten en
reflexiones directas y multiples ascendentes, como se observa en la figura 4.2.
Algunas ventajas de la técnica del perfil sismico vertical incluyen:

1.

2.

Registrar la traza sismica real en el pozo en lugar de confiar en un
sismograma generado de manera sintética.

La medicion del contenido espectral de la sefial sismica descendente en
funcién de la profundidad.

La determinacién de un enlace preciso entre los resultados sismicos en la
superficie y los registros de pozo, ya que el VSP es una mediciéon de
velocidad de alta resolucion.

El registro de sefiales con un contenido de altas frecuencias, debido a que
solo atraviesan una sola vez las capas de baja velocidad y con la capacidad
de absorcion alta cerca de la superficie.

El mejoramiento de la resolucién sismica de caracteristicas estratigraficas
alrededor del pozo, tales como fallas y acufiamiento.

El registro de sefales del reflector profundo que no se reciben en la
superficie, lo cual tiene una utilidad particular en las &reas de estructura
compleja.

Un excelente registro de la serie de coeficientes de reflexiéon de banda
limitada mediante la deconvolucién del VSP.
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Un VSP sintético también puede usarse en la resolucion de capas delgadas y en el
modelado. Un problema de aplicacion es que rara vez existen registros para todo el
trayecto hasta la superficie; por tanto, los cambios importantes de impedancia
actstica que ocurren a baja profundidad no pueden tomarse en cuenta para el
procesamiento.

Dentro de las aplicaciones se tienen:

1. El mejoramiento en la resolucién del VSP hace posible comprobar o negar la
presencia de reflexiones confusas o dudosas en las secciones sismicas cerca
del pozo.

2. Debido a que registra el campo de ondas descendentes, se puede identificar
y eliminar las reflexiones madltiples. La misma informacién sobre ondas
descendentes puede emplearse para volver a procesar los perfiles sismicos
superficiales en la proximidad del pozo.

3. El VSP correlaciona reflexiones observadas en un perfil sismico de
superficie y las propiedades petrofisicas especificas medidas en el pozo.

4. Al colocar la fuente sismica a distancia considerable del pozo, se pueden
describir las caracteristicas estructurales a una distancia de cientos y hasta
miles de pies del pozo, y compararlos con la sismica de superficie.

En particular, la convencién de polaridad resulta evidente al comparar el VSP con
los perfiles sonicos y de densidad en el sismograma sintético.

En este caso particular, los “picks” de formacién coinciden con contrastes de
impedancia actstica. Sin embargo, esto no puede adoptarse como regla general y
una correcta interpretacion deberia incluir un analisis més detallado, que permita
determinar exactamente cual es el camino litolégico o linea de tiempo asociado con
cada reflexion primaria (figura 4.3).

Existe un dilema para aplicar estas velocidades en la migracion en profundidad,
debido a la necesidad de tener una buena descripcién de la velocidad del subsuelo,
que es precisamente el objetivo del proceso.

A pesar de que la creacion de sismogramas sintéticos, para amarrar cimas de
registros con horizontes sismicos, es una técnica ampliamente establecida, los
recientes avances en el procesamiento sismico con offset lejano, combinado con la
habilidad para medir tiempos de transito de las ondas cortantes, han abierto
nuevas posibilidades para la determinacién de facies y determinacién de fluidos a
partir de los datos sismicos.
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Figura 4.3. Empate entre el pozo y la sismica de superficie
(http:/ /energia3.mecon.gov.ar/contenidos/2008).

4.4 Sismogramas sintéticos

El primer elemento para crear un sismograma sintético es la derivacion de la
impedancia actstica (Al) de los registros, de los cuales la reflectividad se derivada.
El segundo es la conversion de las trazas relacionadas con la profundidad desde
una referencia en profundidad a una referencia en tiempo, de tal manera que
puedan ser comparadas con las secciones sismicas. De los datos sismicos se puede
derivar lo siguiente:

Vr =1E6/(3.281 * sénico) (ec. 4.1)
Vp estd enm/sy el registro sénico en ps/ft.
p = 1E6 * densidad

p estd en kg/m3 y la densidad medida en g/ cc.
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La impedancia actstica esta dada por: Al=p*Vp [kg/m?s].

Una vez derivada la traza de impedancia acustica en profundidad, esta debe ser
convertida en sismica de doble tiempo de viaje (TWT); dos conjuntos de datos
estaran disponibles para convertir de profundidad a tiempo. El primero es el
registro sonico mismo, el cual puede ser utilizado para obtener el tiempo total de
transito. El segundo conjunto de datos se toman del tiro de prueba WST (well shot
test) o de VSP (vertical seismic profile), que daria el TWT a cierta profundidad en el
pozo.

El procedimiento normal es utilizar el registro sénico integrado para realizar la
conversion entre puntos de VSP o checkshot donde existan. Un registro sénico
calibrado puede darnos lo que se conoce como grafico TZ (tiempo contra
profundidad), en el cual el TWT relaciona a cualquier profundidad que pueda
derivarse. El grafico TZ es utilizado para convertir el registro de Al basado en
profundidad a uno basado en tiempo

El proximo paso es convertir la traza de impedancia actstica a una traza de
reflectividad. Esto se hace mediante la diferenciacién del registro con respecto al
tiempo.

Consideremos dos muestras Al; y Al, entonces la reflectividad est4 definida como:
R = (AL - Aly)/ (AL - AlL) (ec.4.2)

Entonces si 8(Al) 0 (ALz -Al), y el incremento de muestreo es 6, entonces:

R~ [6(AI)/6:]*[6¢/ (2*Al)]a d(AL)/ dt.

Asi queda derivada la reflectividad desde la Al, con sélo diferenciar con respecto

al tiempo. Ahora que contamos con Al(t) y R(t), estas trazas contienen frecuencias

por arriba de (1/6t) ), y la Al también contiene un componente de corriente directa

(DC).

El préximo paso es convolucionar las trazas con una ondicula que sea
representativa del contenido de frecuencias y fase de la sefial sismica.

El procesamiento sismico puede ampliamente convertir la sefial de fase minima a
fase cero, de tal manera que la ondicula sea simétrica con respecto al evento con
un pico central.

Para hacer que R(t) derivada de Al(t) sea comparable con el registro sismico se

convoluciona con la ondicula. Un ejemplo de filtro es el Butterworth, ver figura 4.4,
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el cual esta especificado por cuatro frecuencias, tal que las rampas ocurren entre las
frecuencias minimo y méxima Yy entre las frecuencias medias ninguna atenuacién
es aplicada. Después del filtrado las componentes de DC son removidas y si se
grafican en la forma tradicional de wiggle pueden compararse directamente con las
trazas sismicas originadas en el pozo.
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Figura 4.4. Filtro Butterworth. (Darling, 2005).

La figura 4.5 muestra los registros convertidos en tiempo y la traza sintética Al,; a
esto se le conoce como sismograma sintético (comtinmente llamados sintético). El
contenido de frecuencias del registro sismico puede ser medianamente conocido,
pero es comun experimentar con diferentes tipos de filtros hasta que el caracter de
los sismogramas sintéticos empate con el de la sismica.

SE puede observar que la traza Al se parece a una onda senoidal y que la traza R(t)
estd basada en la diferencial de AI(t) (por ejemplo una onda cosenoidal); si
movemos la traza Al(t) hacia arriba o hacia abajo en un cuarto de longitud de
onda, lucird muy similar a la traza R(t). Grandes incrementos en Al(t), podrian
resultar en una gran cresta. En la convencién SEG (Society of Exploration
Geophysicists) esta se despliega como una curva negra (a la derecha);
similarmente, un gran valle se despliega como curva blanca (a la izquierda), una
convencion similar es utilizada para R(t).

Las profundidades corresponden a mayores cambios en la litologia, y fuertes o
suaves curvas, las cuales generalmente son topes de formacién, podrian
convertirse de profundidad a tiempo en su extensiéon con el registro Al; estas
puede ser cargadas mas tarde en la sismica, para ver si ello corresponde a los
eventos sismicos. Es en este momento cuando la forma del sintético es importante,
debido a los problemas con las “estaticas” (desplazamientos sismicos causados por
eventos superficiales) o efectos de gas, eventos que pueden llegar a desplazarse en
la sismica, de tal manera que no puedan empatarse con el sintético.
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Figura 4.5. Sismograma sintético. (Darling, 2005).

Mediante la comparacién del sintético y la sismica y empatando cada curvatura,
seria posible aplicar un desplazamiento estatico al sintético, de tal manera que los
dos empataran; entonces, la posicion de la cima de la formacién en el registro
sismico como se observan en el pozo, puede directamente amarrar con la secciéon
sismica. La situacién en este punto depende de que tan grande sea el contraste del
Al con los cambios de litologia y la calidad de los datos registrados y el analisis
sismico.

Cuando modelamos una anomalia GOC (contacto aceite/gas) en la cima de una
formacién, en muchas ocasiones es necesario crear registros artificiales mediante
una sucesiva eliminacién de una seccién particular de un registro o cambiando el
espesor de un cuerpo de arena; esto puede llevarse acabo ya sea en el dominio del
tiempo o de la profundidad y la traza resultante filtrada, como se hizo
anteriormente, para crear una seccién sismica artificial en la cual el efecto pueda
ser modelado.
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Capitulo 5
Modelos de Velocidades Con Variacion Vertical y con Variacion
Horizontal

La conversion a profundidad a partir de los datos sismicos en tiempo, requiere de
la construccion de un modelo numérico del campo de velocidades superficiales. El
dato de velocidad que va con este modelo se deriva de varias fuentes, tales como
tiros de prueba, VSP y registros sénicos y de mediciones indirectas tales como las
velocidades de procesamiento sismico, preferentemente como picados de
velocidades de apilamiento después del DMO. También flatspots y otros tales como
superficies de referencia en profundidad nos pueden proveer un control adicional
de velocidad.

Los modelos de velocidad a partir de los datos de pozo utilizan ecuaciones
estadisticas establecidas que describen los cambios verticales de la velocidad,
debido a que ellos estan naturalmente disponibles de este particular muestreo
espacial. Los modelos de velocidad estan construidos en capas, separados por
superficies interpretadas. Las velocidades para diferentes capas, estan calibradas a
los pozos. La homogeneidad o transiciéon suavizada es asumida entre pozos. Tales
modelos son muy precisos cuando las hipétesis se encuentran y estas preservan los
espesores en capas delgadas muy bien.

5.1 Velocidad con variacion vertical

a) Valores T-Z, obtenidos de tiros de pozos someros para determinar
velocidades superficiales (figura 5.1).

b) Velocidades sismicas obtenidas de tiros de pozos; es la relacion entre la
profundidad Z vy el tiempo T empleado por la onda sismica para alcanzar la
profundidad Z, desde la superficie o un nivel de referencia (figura 5.2).
Vm=2Z/t ; Vi =2/(T/2) (ec. 5.1)

t = tiempo sencillo de viaje
T = tiempo doble = 2t
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Figura 5.1. Valores T-Z obtenidos de pozo somero. (Palafox,2001).
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Figura 5.2. Tiro de pozo profundo para determinar velocidades del subsuelo. (Palafox,2001).

c) Velocidad (promedio) RMS.

La raiz cuadratica media promedio, comtnmente llamada velocidad RMS,

de datos de pozo empleando la ecuacion de DIX.

~~
S\
v
O
O
~—~

los limites de las capas coinciden con los puntos de observacion T-Z del
sin echado (figura 5.3).

pozo profundo. Este tipo de velocidad solo es cierta para estratos planos y
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Figura 5.3. Velocidad RMS obtenida a partir de datos de pozo, en este caso usando una
fuente VSP. (Palafox,2001).
d) Funcién lineal.

Estas ecuaciones o funciones se desarrollan en base al ajuste de una ecuacion

o funcién matematica, a los valores T-Z obtenidas en el tiro de pozo (figura
5.4).
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Vy =V, +KZ (ec.5.3)

donde:

Vz esla velocidad media a la profundidad Z

V1 es la velocidad de la primera capa de alta velocidad (velocidad de
reemplazamiento)

Z profundidad al tiempo t

K es la constante de incremento de velocidad

POZ0 1.

CALCULO DE LA FUNCION LINEAL AL NIVEL DEL MAR.

Tiempo (s) Prof., observada (m) Prof. calculada {m) Errar (m)

t(tgo) Zo (Dgo) (Zc) (Zo - Zc)
0.07465 178.30 172.11 6.19
0.19230 523.30 519.34 3.96
0.28930 888.30 895.13 - 6.83
0.32575 1068.30 1062.12 6.18
0.35150 1203.30 1189.79 13.51
0.39490 1453,30 1424 .84 28.46
0.41895 1556.30 1566.72 - 10.42
0.45515 1756.30 1797.34 - 41.04

Vo =2093.37644 m/seg
K =2.54568 1/seg
Entonces la funcién lineal queda

Vz =2093.38 + 2.5457Z m/seg

Figura 5.4. Determinacion de la funcion lineal de velocidad del pozo 1. (Palafox,2001).



5.2 Velocidad con variacion lateral

Cuando la velocidad varia lateralmente, el muestreo espacial preferencial del pozo
hace mas dificil la interpretaciéon de resultados. Las velocidades de apilamiento
proporcionan informacién complementaria para entender y modelar esos cambios
de velocidad. Las arenas con gas poco profundas, horizontes escarpados o lodo
con diapirismo pueden generar fuertes sobrecargas de anomalias de velocidad;
estos amplios gradientes de velocidades laterales inducen distorsiones en tiempo
en los horizontes elegidos, que muchas veces es necesario removerlas para inferir
una anomalia libre de un modelo de velocidad sobrecargado y para evaluar
propiamente los coeficientes de compactacion o gradientes. El contraste de la
velocidad principal ocurre en algunos horizontes tal que una identificaciéon y
seleccion cuidadosa de intervalos criticos se hace también importante.

La migracion en profundidad a diferencia de la migracién en tiempo cuenta para
los cambios de velocidad laterales. Para datos estructurales los cambios laterales de
velocidad pueden ser grandes, el manejo de un modelo de migracién en
profundidad es entonces preferible, pero para que la migracién en profundidad
produzca mejores resultados, las variaciones laterales deben ser mas grandes que
los errores en el modelo de velocidad. El mismo problema ocurre cuando
introducimos anisotropia no eliptica. Los resultados son mejorados solo si
podemos sumar los pardmetros con suficiente precision. El problema es robustecer
el modelo y la integracion de la informacion a partir de otras fuentes tales como el
conocimiento de la geologia y los datos de pozo.

La variacién lateral combinada con un gradiente vertical de velocidad hace un
modelo mas complejo, entonces el modelo de velocidad instantanea parametrizada
se presenta como;

V. (X, ¥,2,) =V, (X, y)+kz (ec.5.4)

en este modelo, esta ecuacion envuelve velocidades promedio verticales validas, la
variacion lateral de velocidad no lineal introducida por una funcién arbitraria
V,(X,Y), significa que los rayos no son de forma circular. Para evitar este problema

algunos software que realizan trazado de rayos, suponen que la variaciéon de la
velocidad puede aproximarse mediante un gradiente lineal;

Vi (X, Y,2,) =V, + K, (X=%) +K, (Y= Y) +K,z2  (ec. 5.5)

la velocidad de referencia Vo, es la velocidad instantanea en la posiciéon
(Xy» Yo, Z =0) de la superficie.
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El modelo de velocidad instantdnea, puede variar también lateralmente, incluso el
gradiente por si mismo puede variar, de tal manera que el modelo ahora seria;

Vins(x’ y’ Za) :VO(Xa y) + k(X, y)(Z - ZO(Xa y)) (ec. 56)

Jla superficie de referencia Zo(x,y) frecuentemente es la cima del estrato.
Nuevamente permitiendo la variacién lateral en el modelo permite llegar a una
aproximacién mas cercana a la realidad geolégica, pero a costa de perder las
ventajas primarias del modelo original Vo +k Z en ciertas aplicaciones.

Por otra parte la anisotropia ocurre cuando la propagaciéon de la velocidad
depende de la direccién de la onda. La anisotropia es siempre el resultado efectivo

de la heterogeneidad en una direccién particular y en una escala particular.

Se puede utilizar un ejemplo sencillo usando la superficie de DIX siguiente:

Profundidad

Figura 5.5. Modelo de la formula de DIX que aproxima el tiempo
de una reflexion en un medio horizontal estratificado como una funcién de la distancia
(Offset) 2h entre el disparo y el receptor y el reflector de profundidad z. (Robein,2003).

este modelo consiste de una secuencia de n estratos horizontales homogéneos,
cada estrato con su velocidad de propagacion y espesor Az. En el caso en que las
velocidades de los estratos son diferentes entre si, existira una heterogeneidad
vertical. El tiempo de viaje de primer orden se definird en términos del offset h,
usando la férmula de Dix:
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1 cos(¢)2+sen(¢)2 (ec. 5.7)
Vi (9:2) | Vao(Z)  Vio(2)

para una profundidad z o un tiempo vertical T y en términos de dos pardmetros
Vave (promedio) y Vrms , desde la superficie hasta Z.

Un modelo equivalente puede ser uno de un sélo estrato de espesor Z, que sea
homogéneo pero anisotropico y para el cual el tiempo de viaje t(h) para la
profundidad Z sea exactamente t(h). En tal medio todas las trayectorias de rayo
son rectilineas debido a la homogeneidad como se observa en la figura 5.6,

WY ¢

elipse I = Vm(¢)

ave

| _ cos’(9) _ sin’(4)
Vo.(6.2) Vi (z) Vi(2)

ave ms

Profundidad Z

Figura 5.6. Medio homogéneo, pero elipticamente anisotropico. (Robein, 2003).

tal que la velocidad de propagacion puede tener dependencia angular con respecto
a los tiempos de viaje, pero habra una funcién de la fuente-receptor con el offset h.
Denotaremos esta dependencia angular de la velocidad como Vani(P). El tiempo
de viaje para un offset 2h seréd;

_ (2Z)’+(2hy’

Vani (¢)2 ,donde.¢ = ¢(Z, h) (ec. 5.8)

t*(Z,h)

y se espera que este modelo sea equivalente al modelo de DIX para el parametro
del tiempo de viaje t(h). Haciendo uso de relaciones geométricas simples entre h, Z
y @, se obtendré una expresion final de Vani (P) necesaria:
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Vv vV Vo (4) V() | Ve V.

ave rms ave rms

, la segunda ecuacion representa al medio homogéneo y anisotrépico, debido a
que su velocidad muestra una dependencia en el angulo ® de propagacién con la
vertical. Para ser mas precisos @ es el angulo de grupo y Vani es la velocidad de
grupo, esto porque ambas cantidades fueron determinadas por el tiempo de arribo
de la energia elastica registrada en los receptores.

De aqui se dice que el medio es elipticamente anisotrépico, debido a que el lugar
geométrico que describe el vector Vani es una elipse con variaciéon en ®. El medio
varia efectivamente si la velocidad promedio y la velocidad rms varian con la
profundidad del reflector involucrado y que:

la velocidad vertical es: Vani(0°) = Vpromedio
y la velocidad horizontal es: Vani(90”) =Vrms .
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Capitulo 6
Conversion de Tiempo a Profundidad con Modelo Generado

El objetivo en este capitulo es la descripciéon de los métodos que apuntan a
proporcionar la mejor estimacién posible de profundidad, donde el producto final
puede ser uno de los siguientes:
e Mapas calibrados con pozos, el cual es el acercamiento més comun,
e Laimagen sismica directamente en profundidad, también amarrada con los
pozos.

Alcanzar este objetivo implica una conciliacién de toda la informacién sismica
reunida durante el proceso e interpretaciéon y todos los datos medidos en los
pozos. La conversion vertical tiempo-profundidad es la forma mas clésica.

La imagen de rayo y el rayo normal como migraciones se hacen bastante
inestables en geologia compleja, pero no se considerara la migracion.

En los proyectos de conversion a profundidad dos tipos de datos estan a nuestra
disposicion :

e Mediciones en pozo:

v Todos los registros pero especialmente los sénicos,

v" Estudios de checkshot o VSP,

v Los soénicos y estudios de checkshot frecuentemente son reescritos en una
“curva calibrada tiempo-profundidad” denotada T = f(z),

v

Datos de echados; notar que los echados estructurales mas que los echados
estratigraficos deben ser considerados.

e Datos sismicos:
v" Mapas en tiempo de horizontes que serdn convertidos en profundidad,
v" Velocidades de apilamiento, ya sea obtenidas post-DMO o post-PreSTM.

La relacién entre mediciones de pozo y mapas sismicos es un problema clave en la
conversién a profundidad. La liga entre estos dos es el “amarre de la sismica al
pozo”, presentado a través del calculo de sismograma sintético o VSP (corridor
stack).

68



6.1 Métodos de conversion global

6.1.1 Usando un sélo pozo y una funcién analitica

Este es el caso mas directo, dada la localizacién de un pozo la funcién T = £(Z) se
establece utilizando datos de VSP, estudios de checkshot, sénico integrado, etc. Esta
curva es por consiguiente digitalizada y en cada punto mallado de un mapa en
tiempo, esta funcion es utilizada para encontrar la profundidad que corresponde al
tiempo de viaje vertical sencillo leido en el punto de la malla. De esto se
desprenden tres posibilidades ampliamente utilizadas.

> Digitalizar la curva T = {(Z) y utilizarla como tabla, esto requiere una
simple interpolacion lineal vertical, las muestras no deben ser
multiples integradas de la razén de muestreo de la curva
digitalizada.

> Usar una técnica de regresién para aproximar la curva T = f(Z) por
una funcién analitica. Un polinomio como T(Z)=U.Z+aZ2+bZ3+... ,
notar que el coeficiente U, es la lentitud instantanea, esto es
dT/dZ=1/V, en la profundidad de referencia (que frecuentemente es
la superficie Z=0, pero no necesariamente). Limitando al anterior
polinomio a la segunda potencia de Z es lo mas popular, entonces la

ecuacion Z(T) :2161(«/U02 +4aeT —UO) (eligiendo el signo +, como

S_IZ_(O):il, debe ser > 0), debera ser utilizada como una

0

transformacion tiempo-profundidad.

> Una regresion directa de Z como funcién del tiempo, nuevamente
utiliza un polinomio tal como Z(T)=U,T+aT?+bT3, o bien una funcién

InT

exponencial como Z(T)= ao(e —1) que corresponde con el modelo

clasico Z=f(T)=Vo+keZ.

6.1.2 Usando varios pozos y una sola funcién polinomial

Usando una sola funcién polinomial Z=Zs=f(T-Ts), la técnica de regresion es muy
utilizada, especialmente cuando los datos de varios pozos esta disponible, la figura
6.1 ilustra un ejemplo de regresion multi-pozos con referencias variables de
profundidad.
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Figura 6.1. Conversién tiempo-profundidad usando curvas T=f(Z) de varios pozosy
regresion polinomial. En este ejemplo todas las curvas deben ser corregidas para
estimar una funcién tnica que sea suficientemente representativa del drea completa.
(Robein, 2003).

6.1.3 Usando varios pozos y mapas de velocidad promedio
Promediando las funciones T=f(Z) de diferentes pozos y usando una funcién
Unica, es en muchas ocasiones un camino deficiente para considerar cambios
laterales en cuenta. Las variaciones laterales tienen dos causas principales:

» Variaciones laterales de litologia en un estrato dado,

> Geometria del estrato; por ejemplo, estratos homogéneos pero de espesor
variable que producen variaciones laterales de las curvas tiempo-
profundidad o equivalentemente funciones de velocidad promedio.
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La interpolacién entre los pozos y extrapolacién mas alla de estos es entonces el
camino mas natural de direccionar los cambios laterales. Idealmente este proceso
deberia tomar en cuenta la causa de las variaciones laterales de velocidad tanto
como sea posible.

6.2 El campo Flounder

Se va a iniciar el trabajo de conversion en este dltimo capitulo con un estudio
sismico 3D en el del campo Flounder, que corresponde a la provincia de la cuenca
de Gippsland localizada en la costa del sureste de Australia. Se forma de dos
depresiones falladas en un margen pasivo durante el Cretacico. La formacion de
esta cuenca se relaciona con el rompimiento de Gondwana, qué es el resultado en
la separaciéon de Antartica de Australia, la separacion de Nueva Zelanda y el
levantamiento de la corteza continental Lord Howe de Australia. El carbén y las
lutitas carboniferas de edad del Cretacico Tardio y el Eoceno son las rocas
generadoras de aceite y gas que se acumulan predominantemente en trampas
anticlinales.

6.2.1 Geologia del area

La Cuenca de Gippsland abarca un &rea dentro y fuera de la linea de costa y
porciones de la plataforma pre-Terciaria del sur y noreste con un total de 81,095
metros cuadrados (figura 6.2).

6.2.2 Tectonica

Durante el Jurasico Tardio a Cretacico Temprano, la Cuenca de Gippsland era
parte de una compleja depresiéon de varios kilémetros de ancho formada entre la
placa de Australia, el pliegue del Cinturén de Tasmania y la placa del Antartico.
Este Sistema de depresiones de la cuenca, incluy6 tres componentes mayores del
oeste al este, el Otway, un bajo y la Cuenca de Gippsland. En el Cretacico medio-
tardio, esta depresion compleja fue el sitio de la separaciéon de Gondwana a lo
largo de lo que es ahora el margen del sur de Australia. Aunque el complejo de la
depresion del Jurasico Tardio se localizo entre Australia y Tasmania, la separacion
de Cretacico Tardio y la creaciéon de corteza del océano ocurrieron al oeste de
Tasmania.
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Figura 6.2. Mapa de la Cuenca de Gippsland, provincia 3930 de Australia,
localizada dentro y fuera de la linea de costa
(http:/ /pubs.usgs.gov/of/1999/ofr-99-0050/ OF99-50Q/ fig1 htmI#TOP.Bishop, 1999).

6.2.3 Marco estructural

La tendencia de la cuenca de Gippsland es este-oeste y esta incluida en una
depresion central simétricamente limitada por terraplenes fallados y plataformas
estables en el norte y sur (figura 6.3). Estd limitada hacia el norte por el lago
Wellington fallado y hacia el sur por el sistema de fallas Foster. La profunda
depresién central contintia dentro de la linea de costa como depresion marina.

Las fallas normales van de del noroeste al suroeste y la depresiéon central del
Cretécico temprano al Eoceno temprano. Los mayores campos estan localizados en
trampas anticlinales formadas por eventos compresionales y fallas deslizantes
asociadas con la apertura del mar de Tasmania. Los anticlinales del Eoceno tardio,
el Oligoceno temprano y el Mioceno tardio, generalmente se orientan del suroeste
al noroeste y estan localizados en la parte central de la depresién y al norte.
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Figura 6.3. Cuenca de Gippsland, provincia 3930 de Australia,
Muestra la situacion estructural generalizada
(http:/ /pubs.usgs.gov/of/1999/ ofr-99-0050/ OF99-50Q/ figl.html#TOP.,
DPIE,1998; Mehin y Bock, 1998; Megallaa, 1993; Abelle y otros
, 1976; Ozimic, 1987; Rahmanian y otros, 1990).

» Seccion sismica de la depresion central

Las trampas estratigraficas generalmente se visualizan en la sismica del subsuelo
tan delgadas o conformables con su geometria circundante. El detalle que puede
indicar una trampa estratigrafica en los datos sismicos puede ser justamente una
pequefia parte de una traza sismica singular, quizd soélo una pequefa
protuberancia, un cambio de curvatura o una ligera diferencia de la forma de onda
que no se presentd en un principio.
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A continuacién se muestra un canal formado por una trampa estratigréfica, el cual
servird para los propositos finales de conversion (figura 6.4), muestra el patréon de
sigmoides, los eventos sismicos truncados son indicativos de una inconformidad y
los cambios de amplitud de una traza a otra.
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Figura 6.4. Trampa estratigrafica formada por un canal, Formacion Flounder en la cuenca de
Gippsland fuera de la linea de costa con indicacion de rasgos. (Oildfield Review, 1997).

6.3 Conversion de horizontes interpretados en tiempo a profundidad
con plataforma interactiva

A partir de la base informativa del capitulo anterior se procederd a definir la
localizacién del campo Flounder y los pozos que intervienen en el estudio.

6.3.1 proyecto Flounder 3D y pozos
El proyecto Flounder abarca de la linea 1-129 y de la traza 25-476, con el sistema de
referencia cartografico UTM (figura 6.5). En la figura 6.6 se presenta la ventana
Seismic View de la aplicacion SeisWorks de la plataforma Landmark que
corresponde al drea de estudio en planta.
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El estudio contiene 6 pozos desviados que contienen los registros geofisicos de
pozos requeridos (DT, RHO, entre otros), estos se nombran del Flounderl al

Flounder6.
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Figura 6.5. Geometria de la malla y datos de localizacion. (Landmark, 2008).

6.3.2 picado de reflectores y generacion de horizontes
Linea 76 sismica que contiene los horizontes interpretados y la localizacién de
pozos (figura 6.7) con la ayuda de la ventana de Seismic View, en ella se observan
los reflectores que se llevaran a la interpolacién para que tomen el caracter de
horizontes y que a su vez se podrdn mostrar como tales con la ayuda de la
aplicacion de Geoprobe (figura 6.8), donde también se puede desplegar el cubo
sismico Flounder. Este horizonte que representa la base de la trampa estratigréafica
inicia a los 500 ms, aproximadamente.

75



=| SeisWorksitap View [= 10

File Yiew Horizons Faults Mapping Contours Wells Help

JFLOUNDER 4
FLOUNDER-3

el S E

1

Hane: FLOUNDER-2
TD: 2841,00 {HD}

s |7

o

fLINE: TRACE: X: ¥: Z HRZ:

‘Scale:1em=1315m

Figura 6.6. Area de estudio y localizacion de pozos. (Landmark, 2008).
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Figura 6.7. Seccion sismica de la linea 76 y pozos, donde se muestra el
rasgo de la trampa estratigrafica con el reflector rojo. (Landmark, 2008).
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Figura 6.8. Horizontes interpretados e interpolados en tiempo que con
la ayuda de Geoprobe se pueden visualizar. (Landmark, 2008).
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6.3.3 Anélisis del registro sénico y densidad

Con la aplicaciéon Well Curve Viewer se observan los registros que interesan y se
determinan de forma rdpida las anomalias que se presentan en cada registro
(figuras 6.9 y 6.10). Se cargan los registros en la aplicacién Log Edit y se ubican los
saltos de ciclo para corregirlos, se empalman las corridas del mismo registro hecho
en dos partes, ademds se aplican las correcciones ambientales al registro de

densidad (figura 6.11).
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Figura 6.9. Registro sonico del pozo
Flounder 3, que se pude ver en el visor
de curvas de pozo Well Curve Viewer.

(Landmark, 2008).
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Figura 6.11. Se identifican los errores
del registro y se editan con
ayuda de Log Edit. Derecha sin
edicion, izquierda con edicion.
(Landmark, 2008).
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6.3.4 Obtencion de las funciones TZ

A partir de los registros corregidos DT y RHOB, se generan las series de
impedancia actstica y series de los coeficientes de reflexién, que aparecerdn
desplegados graficamente en la ventana de la aplicacién Syntool, por otra parte se
generan también las TZ’s, las cuales se pueden guardar como tablas o como
funcién, la cual se utilizara posteriormente en la conversion (figuras 6.12 y 6.13), en
la figura 6.14 se observan las velocidades generadas.

File View Panes Picks Extract

o Scale Time-Depth AZ - Sonic £é-Density ¥ - Impedance 10-SynCor - SeisWorks Sei
1 BEXER 1D SVH>.

Morl

- T
<A-IMPEDANCE> | <A-RC~ <A-1D SYN> <A-1D S¥YN> | 4548 \ MIGPRESTM_C|
0] [8.51] g.fiem3.s » T4-14-25-44 :sm :-80 Xeor val + env ce

s HorPol

PLIOCEMHO INFE™ -~~~

HERCNBEEMOL=@W

B

1500
1600 - {MIOCENO SUPE™ - -+
1700 - -+~ {MIOCENO MED~ - -~
1800
1900

2000

21002600
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Figura 6.12. Se extrae la impedancia acustica (Al) y se generan las
funciones TZ’s, a partir de los registros DT y RHOB. (Landmark,
2008).
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Figura 6.13. Despliegue de la tabla tiempo-profundidad y ademas las velocidades
de intervalo . (Landmark, 2008).
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Figura 6.14. Despliegue de las velocidades obtenidas con la ayuda de la opcioén
Function Viewer and Editor (visor de funciones). (Landmark, 2008).
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6.3.5 Construccion del modelo de velocidades
a) De acuerdo a los datos que se tienen del proyecto Flounder se seguira el
primer flujo de trabajo denominado Flujo de trabajo, Construcciéon del
Modelo Tipico, el cual toma en cuenta las funciones de velocidades, los picks
de los pozos y los horizontes picados, este flujo estd representado en la
figura 6.15 con la ayuda de la aplicacién Depth Team Express.

[P
i

Seismic_Velocity or
Analytic Velocity
Model

Typical Model Building Workflow

-

Seismic Velocity Model Workflow

Analytic Velocity Model Workflow

Figura 6.15. Flujos de trabajo para la construccion de modelos de velocidad.
(Landmark, Depth Team, 2008).

b) Se utiliza la aplicacién Depth Team Express para introducir los parametros
que requiere la “carcaza” donde se alimentard con los elementos que
modelaran el cubo de velocidades: la descripcién del modelo, el proyecto
que “jalamos” de SeisWorks, el intérprete y el espaciamiento entre nodos de
la malla (entre otros), (figura 6.16).
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Figura 6.16. Ventana de DTE, que muestra los parametros iniciales para la
construccion del modelo de velocidades. (Landmark, Depth Team Express, 2008).

¢) A continuacién se inicia el modelado con la carga de las Tz’s de cada uno de
los pozos que intervienen en el proyecto, recurriendo al icono que permite
visualizar todas las TZ” que se han generado en todos los pozos, se eligira
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solamente aquellas que realizadas o bien aquellas obtenidas de un informe
(figura 6.17), en este momento se empezara a calibrar el modelo.

=-i Data Load - DepthTeam [ iD
ﬂﬁﬂvgiéaeal\%g)ﬁ(tsabases ‘: Eﬁiiﬁfﬁl B | [tem count: 6 sel, 0 hidden, 77 total.
=2 El-ézilijirc‘ilgiE‘uBolum . ¥ Apply time shift last (SeisWorks)
» Time Girids Well Name Uwl TD Table | Interpreter
» Time-Depth Tables FLOUNDER=T |_ OUNDE | cursoT o P |_
» Time=Depth Tables (F| | | |er ER= =B = SV I
. LOUNDER-2 LOUNDE curso1.D... LGC
> Time-Depth Volumes || | [[FCOUNDER=3 |FLOUNDE cursol: 0. ILGC
>;‘I'Jiehngulgted Volumes FLOUNDER-4  [FLOUNDE cursoT.D... LGC
» Well Picks FLOUNDEB-5  [FLOUNDE cursol.D... LGC
=+ 1 SeisWorks/EarthCube FLOUNDER-6  [FLOUNDE... Dicursol.D... LGC
13D - | [FLOUNDER- FLOUNDE... BRcore:De...
o TimeHowons " IFLOUNDER-1  FLOUNDE.. CURSO5 TZESH?
oK | Apply Cancel| Help

Figura 6.17. Carga de TZ en el icono administrador de funciones T/D (Function
Manager T/D). (Landmark, Depth Team Express, 2008).

d) Ahora se realizara la carga de horizontes para continuar con la validacion
del modelo, recurriendo al icono de nombre Administrador de Superficies
(Surface Manager), alli podemos localizar los horizontes de interés y el
horizonte objetivo para llevarlo al dominio de la profundidad (figura 6.18).

> Time-Depth Volumes | - 4 B3/Kg 1, | 4 t 5 sel. 0 hidden. 87 total
F > Triangulated Volumes ! E Em B €M count o sel, D dden, otal
> Well Picks Horizon Name |
| Er_13eisWorks/EarthCube 4 p fuber
|| =+23D estrat intL T
=-_1findr3d op Pay Zone Full
» Time Horizons Water Bottom Full
> Velocity Horizons asperopulus pickwell al intlL T
> salnor 1 wat bot
-l | : I'E TR TeaTers

OK Apply Cancell Help |

Figura 6.18. Carga de superficies en el icono administrador de superficies (Surface
Manager). (Landmark, Depth Team Express, 2008).

e) Una vez realizado lo anterior, el modelo ha sido validado por tablas TZ,
superficies y finalmente se valida por medio de los picks de los pozos,
entonces el modelo ya ha sido construido y calibrado (figura 6.19).
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La figura 6.20 muestra una tabla que corresponde al record de la
modelacién. Las figuras 6.21, 6.22 y 6.23 muestran la secuencia grafica de las
diferentes validaciones.

=i Data Load - DepthTeam i : 1|:|
ﬂ ﬁﬂ‘-’gg%%'&gﬁéabases ‘: Erl]ii%' B|12 Item count: 5 sel, 0 hidden, 20 total.
=3 Flbc:iléjirc‘ilgiE\aolumes J Name | Observation No. |
i N
. Time Grids TOPPAY ZONE -

> Time-Depth Tables U M. DIVERSUS

» Time-Depth Tables (P -/ | [Upper Unconformity
> Time-Depth Volumes || | [Water Bottom

> Triangulated Volumes

—_
[

» Well Picks BASE FLOUNDER FM
L 1 QaicliinrkelEarthiha /| [Bottom Arenisca
i | ~ ||Forest 1

i OK Apply | Cancel| Help |

Figura 6.19. Carga de picks en el icono administrador de picks (Picks Manager).
(Landmark, Depth Team Express, 2008).

-:-i Secorecard Report {a iD
ScoreCard Table
Data Type Used? How Many |
Volumes No 0
1/D Functions Yes 6
Surfaces for Interpolation Yes 5
Well Picks Yes 5

Meodel Grid Info

Coord Type Original Grid Spacing Current Grid Spacing
LINE 249 meters 249 meters
TRACE 225 meters 225 meters
TIME 25 msec 25 msec

Model Building Info

T/D function Interpolator: DTE [F
Pick calibration Interpolator: Linear (Th3)
Interpolation tvpe: Inverse Distance

Mo seismic welocities are used for model building or calikbration.
6 T/D functicns are used to build a welocity wolume.
5 surfaces are used for structural interpolation from & T/D functions.
5 well-pick sets and their associated surfaces are used for calibrating
the welocity wolume built by & T/D functions.

Figura 6.20. Reporte de las acciones realizadas para llevar a cabo la modelacion del
cubo de velocidades. (Landmark, Depth Team Express, 2008).
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Figura 6.21. Modelacion del cubo con la
insercion de las TZ’s. (Landmark, Depth
Team Express, 2008).

Hie  Contnls
Sierra Hornal . .

Figura 6.22. Modelacion del cubo con
wra la adicion de los Horizontes y los
1812 Picks. (Landmark, Depth Team

222y Express, 2008).
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Figura 6.23. Modelacion final del cubo
de velocidades mostrando los rasgos
claramente de las velocidades que lo
conforman. (Landmark, Depth Team

3Rt Express, 2008).
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f) En este parte se muestra el horizonte de interés, que corresponde a la base
de la trampa estratigrafica (figura 6.24) y que se mencioné en la figura 6.4 y
ademas se extrae del cubo de velocidades esta misma superficie, notando
los cambios debido al modelo en la figura 6.25.

Figura 6.24. Horizonte en tiempo que sirvid para
la modelacion y que es el de interés para pasarlo a
profundidad. (Landmark, Depth Team Express,
2008).
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Figura 6.25. Horizonte extraido del cubo de
velocidades, en correspondencia con el de la figura
6.24. (Landmark, Depth Team Express, 2008).
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6.3.6 Conversion a profundidad del horizonte en tiempo

Como conclusion del modelado dentro del flujo de trabajo, se lleva el modelo de
velocidades a la aplicacion TDQ, donde finalmente se hara la conversion del
horizonte de interés del dominio del tiempo al de profundidad (figura 6.26).

Model  Build Grids Horizons Faults Traces  Utilities

SeisWorks Project: (none) List ...

Hodel Name: Cunnamed) Interpreter: ALBER

Hodel Comment:

| Time | DEPTH

Figura 6.26. La aplicacion TDQ utiliza el modelo de velocidades
construido en DTE para llevar a cabo la conversion Tiempo-
Profundidad. (Landmark, TDQ, 2008).

a) Una vez que se introduce el horizonte en la aplicaciéon TDQ se hace la
conversion y el horizonte es pasado al dominio de la profundidad, las
figuras 6.27 y 6.28 muestran los gréficos del horizonte en profundidad y
la escala correspondiente en colores gradados para la identificacion de
las profundidades, nétese que esta presentacion se refiere a la trampa
estratigrafica que se trabajo.
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Figura 6.27. Horizonte en profundidad
resultado de la interaccion con el modelo DTE
creado. (Landmark, Depth Team Express,
2008).

File  Contrls

blkwhtrd

R

_I Marker D Reset|

Precision
o

Edit Opacity

Figura 6.28. Base de la trampa estratigrafica en profundidad, donde esta
asociado el codigo de colores que corresponde a las profundidades limites
que alcanza. (Landmark, Depth Team Express, 2008).
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b) La figura 6.29 que se observa con la aplicacion Geoprobe muestra el
panorama general, entre la sismica en volumen, la integraciéon del
horizonte en tiempo y la diferencia entre el horizonte en profundidad,
observando claras diferencias en ambos.

Min Max Size
129.00 1.00 128.00
: 28.00 476.00 448.00
Z2:1500.00 1500.00 0.00
Mode:Seed Point
Vol :Volumes/n mig801.3dv.vol

Figura 6.29. Horizontes en tiempo (rojo oscuro, verde, amarillo) y en profundidad.
(rojo claro, azul claro, azul grisaceo), inmersas en la sismica del proyecto Flounder.
(Landmark, Geoprobe, 2008).
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Capitulo 7
Conclusiones

Una seccién migrada, interpretada en tiempo es usualmente el punto de
inicio para un estudio de conversién a profundidad. La migracién en tiempo
removera eventos de forma curva como las difracciones, al colapsarlas
mejorara la posicion lateral de los eventos e incrementara la resolucion
espacial, lo cual resultara en datos que se pueden interpretar mejor.

Si el modelo de velocidad no es muy contrastante no alcanzaré a atenuar las
difracciones.

Para utilizar un modelo basico aproximado primero se deben seleccionar los
horizontes en la seccién sismica, tal que los eventos picados deben definir
los parametros con los cuales se construye un modelo, que a su vez
construye un modelo de volimenes 3D, donde esta aproximacién llega a ser
mas complicada con baja calidad en los datos donde sé6lo fragmentos de los
reflectores pueden ser identificados

Muchos de los problemas de los registros sénicos en su “amarre” con la
sismica es su mayor resolucién vertical. Un registro sénico respaldado con
un checkshot hace mas facil la determinacién de las velocidades de intervalo
entre formaciones de roca claves.

Los datos sismicos de pozo son el puente mas efectivo disponible entre el
pozo y los datos sismicos de superficie. Los datos sismicos de pozo que
incluyen el checkshot y VSP, debido a que pueden medir grandes volimenes
de roca, pueden indicar la presencia de anomalias de velocidad.

No importa el cuidado que se tenga en el modelado, el modelo en
profundidad sera impreciso. Se requiere evaluar las incertidumbres en la
construccion del modelo; el modelo de velocidad debera ser la sintesis de
nuestro conocimiento y entendimiento sobre las variaciones. Este deberia
incorporar:

La disponibilidad de los datos y su calidad,

La densidad y precision del picado de velocidades de apilamiento,
La relacién sefial a ruido,

Los pasos para el procesamiento después del anélisis de velocidades,
La disponibilidad de registros geofisicos de pozos,

El conocimiento geolégico del area,
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> los cambios de velocidad lateral y vertical,
> Las herramientas de software disponibles,
> La bitacora del estudio.

6. Comparando los resultados obtenidos en otros trabajos del area de estudio,

después de haber convertido el horizonte observamos en este corte de la
Figura C.1 que existen dos porciones la del Eoceno, que tiene una cima entre
los 1,000m de profundidad y su base a los 2,000m, aproximados en las
partes més bajas. La porciéon del Paleoceno cuya cima aproximada estd en
los 1,500m y su base en los 2,700m aproximadamente en su parte mas baja.
Por lo cual nuestra referencia es relativa al no contar con la referencia exacta
de la linea / traza que pretendemos comparar.

5 %;lrl.rrt;lrﬂrn S-'hlEh'ﬂr:klI'l,:'l Central Depression ;-Jg:'ﬂgmsnzela_lk N
3} e &

L Seaspray Group ,ﬂ{"“

; SRS T WL a vl b

1 o £, e

E

i (=]

*1 Strzelecki I Group "=

& 4 g =
L & -
7 7

B

Figura C.1. Seccién transversal generalizada de la cuenca de la provincia de Gippsland 3930

No existe escala horizontal, modificado de Rhamani y otros1990, Able y otros 1976
(http:/ /pubs.usgs.gov/of /1999/ 0fr-99-0050/ OF99-50Q// figl html#TOP.Bishop, 1999).

7. Para llevar a la practica el flujo propuesto de modelado de velocidades y la

conversiéon final de rasgos geologicos a profundidad en el software
propuesto, se hace necesario contar con las licencias respectivas, invertir
mucho tiempo de méquina para el acceso a la informacion, en las diferentes
aplicaciones que conforman la plataforma y después poder manipular los
datos para lograr un producto final, por ejemplo en la aplicacién SeisWorks
(la generacion de horizontes), Syntool (la generaciéon de TZ’s) y Well Curve
Viewer (las curvas de los registros).

Pero lo mas importante es contar con la mayor informacién adicional, como
la informacién geolégica y saber como manipular los datos.
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