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RESUMEN

TITULO: CORRECCION DEL MOVEOUT NO HIPERBOLICO EN MEDIOS CON
ISOTROPIA TRANSVERSAL CON UN EJE DE SIMETRIA VERTICAL"

AUTOR: IBANEZ JACOME, Wilson'

PALABRAS CLAVES: Anisotropia sismica, Moveout no hiperbolico, Procesamiento

de datos sismicos, Seismic Unix.

RESUMEN:

El procesamiento convencional de datos sismicos para la produccion de imagenes del
subsuelo con fines de exploracion de yacimientos de hidrocarburos, considera en su
desarrollo la correccion hiperbdlica por Normal Move Out (NMO por sus siglas en in-
glés) de las curvas de reflexion en el dominio de los Common-Mid Point (CMP por
sus siglas en inglés) para pequenos offsets. A medida que el offset aumenta, las curvas
de reflexion se desvian de su configuracion hiperbolica. Para caracterizar este compor-
tamiento no hiperbolico se ha implementado el tercer término de cuarto orden en la
expansion de Taylor para el tiempo de propagacion de la onda. Este nuevo coeficiente
incluye el anélisis de datos a grandes offsets y los parametros de anisotropia del medio
transversalmente isotropo con un eje de simetria vertical. Debido a las posibles grandes
extensiones horizontales registradas en la propagacion del campo de onda, ademés del
modelo de correccion del tercer término en la expansion de Taylor, se ha considerado
la fusion de un prototipo de correcciéon no convencional basado en la aproximaciéon de
la anisotropia débil, totalmente valida para extensiones infinitas en el offset. Para el
diseno del modelo de correcciéon no convencional se implemento6 el software de proce-
samiento Seismic Uniz, que incorpora perfiles de velocidades con anisotropia inducida,
adecua geometrias de adquisicion para la generaciéon de datos sintéticos mediante pro-
cesos iterativos, genera imagenes de disparos (Shot Gathers), implementa la técnica
de ordenamiento por CMP y elabora el andlisis de velocidades para continuar con la
correccion del Moveout no hiperbolico.

"Trabajo de Grado
"Escuela de Fisica, Facultad de Ciencias, Universidad Industrial de Santander. Director: Herling
Gonzalez Alvarez, M.Sc. Codirector: José David Sanabria Gémez, Ph.D.



ABSTRACT

TITLE: NON-HYPERBOLIC P-WAVE MOVEOUT CORRECTION FOR TRANS-
VERSE ISOTROPY WITH A VERTICAL SYMMETRY AXIS *

AUTHOR: IBANEZ JACOME, Wilson'

KEY WORDS: Moveout Correction, Non-Hyperbolic Moveout, Seismic Anisotropy,

Seismic Data Processing, Seismic Unix.

ABSTRACT:

While conventional processing of reflection data is still based on the assumption of
isotropy, there is a growing understanding that anisotropy may seriously affect the re-
sults of most basic processing and interpretation steps, such as normal moveout (NMO)
correction and velocity analysis. The first step will be to analyze all theoretical consi-
derations about the wave propagation in anisotropic media, principally to find the best
satisfactory fit curve to the exact traveltimes in P-wave reflections. For this reason, I
employ the most straightforward approximation for reflection moveouts with the Tay-
lor series expansion of the ¢2(x2) curve. However, the fourth-order Taylor series rapidly
loses numerical accuracy with increasing offset. For this purpose, I present analytic
analysis of the combined influence of the inaccuracy of the three-term Taylor series
near the vertical over incidence small angles and the better analytical expressions for
long offsets named weak anisotropy approximation. Therefore, this functional form of
t?(x?), found for weak anisotropy with the exact Taylor coefficients can describe nonhy-
perbolic moveout correction. The second section shows the methodology applications to
better utilize modeling, processing and interpretation algorithms using the open source
seismic utilities package Seismic Unix. [ analyze ray propagation in the anisotropic mo-
del and generate the data considering relatively large offset over a 2-D line of seismic
data. Likewise, I check the nonhyperbolic moveout behavior from long-spread common-
midpoint (CMP) gathers and then I use the velocity analysis to pick the velocity values
of P-wave at near-vertical incidence. With this in mind, I show the difference between
the hyperbolic and nonhyperbolic moveout correction.

*Degree Work
"Escuela de Fisica, Facultad de Ciencias, Universidad Industrial de Santander. Advisers: M.Sc.
Herling Gonzalez Alvarez and Dr. José David Sanabria Gémez.



INTRODUCCION

El analisis y procesamiento de datos sismicos producto de la propagacion de ondas en
medios con anisotropia, ha requerido de la implementacién de modelos de propagacion
de onda de mayor complejidad. Las primeras contribuciones realizadas por Polish M.P.
Rudzki en la ultima década del siglo XX demostraban la necesidad de replantear los
modelos convencionales, para dar inicio al andlisis de estructuras geologicas mucho mas
complejas [16]. En la actualidad, el procesamiento convencional ha cambiado su eficacia
y ha reestructurado su modelo de correccion del Moveout mediante la implementacion
de los parametros de anisotropia € y 0 establecidos por Thomsen [28|. De esta forma,
las metodologias convencionales aplicadas en el procesamiento de senales sismicas han
reformado gradualmente los criterios matematicos, fisicos y geoldgicos considerados en
el procesamiento. Para el caso de las correcciones en los tiempos de propagacion del
campo de onda, las limitaciones de los modelos convencionales son reflejadas en las dis-
torsiones del campo producto de los cambios del campo de velocidades en funcién de las
respectivas direcciones de propagacion. Consecuentemente, las distorsiones registradas
en el campo de onda producen erréneas interpretaciones del campo de velocidades en
el procesamiento de datos sismicos, originando escalas inexactas de profundidad en los

modelos sismicos.

En términos generales, el Moveout de los modos puros de propagaciéon procedente de un
tinico punto del reflector o CMP?* es aproximado convencionalmente por la expansion
de la serie de Taylor evaluada en las cercanias del eje de simetria. Para tal caso, el

tiempo de propagacion es expresado en funcion de un factor escalar denominado offset

La configuracion geométrica de un Common Mid Point es totalmente equivalente a la geometria
de un Common Depth Point, cuando los reflectores son horizontales.
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que determina la magnitud de la distancia entre el punto fuente del campo de onda y
el punto de registro del mismo. Ademas del offfset, un infinito nimero de constantes A;

estan denotadas como los coeficientes de la serief, tal que

n=0

Por lo tanto, para un medio con isotropia transversal, la ecuacién no exacta del tiempo

total de propagacion toma la forma [27],

t2(l’2) = AO —+ A2$2 =+ A4l‘4 + e (2)

De esta manera, para el modelo convencional son considerados solo las primeras dos
contribuciones sobre la ecuacion (2). Esta primera estimacion determina la implementa-
cion de solo dos coeficientes, tales que Ag corresponde al valor de la funcién evaluada en
el offset nulo, el cual se define como el tiempo total o tiempo doble de propagacion del
frente de onda sobre el eje vertical. Como veremos en las siguientes secciones, el valor
de A, corresponde al inverso cuadratico de la velocidad de correccion. De esta forma,

el modelo convencional de correccion del Moveout esta representado por la ecuacion,

t2<l‘2) = AO + AQI‘Q, (3)

donde el factor escalar x u offset representa la magnitud de la distancia entre la fuente
del campo de onda y la ubicacion del registro del mismo, mas conocido como ubicacion
de receptor o gedfono. Para el procesamiento convencional, en el andlisis gréifico para
el efecto de curvatura del Moveout en el dominio t?> — 22, el coeficiente de la serie A,
representa el valor de la pendiente de la linea cuya magnitud debe representar el inverso

cuadratico del campo de velocidad de correccion de las curvas hiperboélicas.

o f"(a)

n=0 n!

SLa expresion general de serie corresponde a f(z) = > (z)", donde f(z) = t3(x?).
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Por otro lado, para lograr describir y determinar el campo de velocidad es necesario
recurrir a diferentes geometrias en el registro de propagacion del campo de onda P.
En términos generales, se requiere en primera instancia del registro del campo de onda
proveniente de un mismo punto en comin. Para lograr esta geometria, la energia regis-
trada debe ser reflejada desde un tinico punto o zona sobre el reflector. Esta geometria
o dominio de datos es denominado CMP gather. Los datos de onda P en esta confi-
guracion pueden ser procesados usando la ecuacion (3). Donde las curvas de reflexion
deben representar hipérbolas exactas dentro de un radio offset /profundidad no superior
a 1.5 [29]. La Figura 1 representa un modelo estandar de adquisicion de datos sismicos,
en el que un conjunto de ge6fonos son adecuados a lo largo de la superficie de tal forma
que el campo de onda proveniente del subsuelo es registrado en cada uno de los puntos

receptores.

Para el rango de datos cuyo radio cumple con la relacion x/z < 1 — 1,5, las curvas de
reflexion logran ser representadas exactamente mediante el modelo hiperboélico como
es mostrado en la imagen a) de la Figura 1. Para mayores coberturas en el offset, el
Moveout no hiperbélico comienza a reflejarse en los tltimos arribos del campo de onda y
las curvas de reflexion progresivamente comienzan a cambiar su forma. Generalmente,
los registros temporales en cada traza comienzan a determinar menores tiempos de
propagacion como se muestra en la imagen b) de la Figura 1. Para tales casos, el
Moveout no hiperbélico es denominado negativo y sucede debido a la presencia de
un medio estratificado con diferentes velocidades. En la medida en que aumenta el
registro del campo de onda en la direcciéon horizontal, y por lo tanto se obtienen mayores
registros a offset lejano, el aumento en velocidad es progresivamente mas notorio debido
al tipo de anisotropia VTI, por tal razéon al aumentar el offset, los registros de cada
traza presentan corrimientos verticales hacia la superficie, que a su vez determinan la
progresiva disminucién en los tiempos de propagaciéon del campo de onda. Para lograr

resolver el problema, usualmente existen dos alternativas en el procesamiento.

La primera es conocida como la metodologia convencional en la que se previene la de-
gradacion de la senal en el proceso de apilamiento de datos sobre los CMP gathers, apli-
cando un corte de datos o mute sobre los arribos sobre-corregidos. En el procesamiento

e interpretacion de datos sismicos es realmente significativo conservar la informacion co-
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Figura 1: La Figura representa dos tipos de reflexiones que difieren respecto a la cober-
tura en el offset relativa a la profundidad del reflector; a) representa el efecto hiperbolico
observado a pequenos angulos de incidencia. b representa el efecto no hiperbolico ob-
servado a grandes dngulos de incidencia.

rrespondiente a las grandes coberturas en el offset sobre cada CMP gather. Por ejemplo,
para el analisis de las variaciones de la amplitud de la onda con respecto al offset (AVO
por sus siglas en inglés), es realmente esencial conservar estas grandes coberturas en los
datos sismicos para la discriminacion de importantes propiedades fisicas del subsuelo.
Sin embargo, esta primera metodologia implica en su proporciéon una gran perdida de
datos que reducen la relacion senal/ruido y por lo tanto disminuye la resolucion del
apilamiento de los mismos en cada CMP gather. Una segunda metodologia puede ser
usada considerando un término adicional en la expresion (3). La metodologia es cono-
cida como el modelo de correccion del Moveout no hiperbélico he implementa el tercer
término de cuarto orden de la serie Taylor representada en la ecuacion (2). Sin embargo,
la simple aplicacion de esta expresion en el amplio dominio del offset genera valores
divergentes entre el modelo de correcciéon y las curvas de reflexion no hiperbolicas. Por
lo tanto, en adicion a esta metodologia, es necesario incorporar un término adicional
bajo la aproximacion de la anisotropia débil que garantice la 6ptima interpolacion de

los datos y por tanto la adecuada correccién de los mismos. Con lo anterior en men-
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te, es posible definir la anisotropia sismica como en la principal propiedad general que
producira las distorsiones y variaciones direccionales del campo de velocidades, y que
por tanto, bajo los objetivos de este trabajo sera considerada como el factor principal

para efectos de correccion del Moveout no hiperbolico.

Numerosas investigaciones y relevantes resultados sobre una amplia clasificacion de
rocas han demostrado la evidente existencia de anisotropia en el subsuelo. La anisotropia
determina consecutivos cambios en velocidad para cada direccién de propagaciéon del
campo de onda y consecuentemente muestra la necesidad de describir el campo de
velocidades en su totalidad sobre las direcciones correspondientes de propagacion. Para
los objetivos de este trabajo, el principal campo de velocidades corresponde al que
describe los valores de la velocidad de correccion del Moveout o Vyme. En este trabajo
discutiremos las definiciones teéricas, estimaciones y aplicaciones del nuevo término

para la correccion del Mowveout no hiperbolico.



Capitulo 1

ANISOTROPIA SISMICA

Para entender el fenémeno de la anisotropia es necesario considerar en primera ins-
tancia, los elementos basicos de la teoria de propagacion de ondas en presencia de un
medio anis6tropo. En esencia, un medio es llamado anis6tropo con respecto a un de-
terminado pardmetro, si las medidas o magnitud de este pardmetro cambian con la
direccion. Por ejemplo, en medios con anisotropia elastica y bajo la consideracion de
deformaciones lineales, las ondas sismicas determinan diferentes velocidades respecto a
diferentes direcciones de propagacion. Este comportamiento ondulatorio corresponde a
la existencia de ciertas estructuras cuyas dimensiones son comparadas con la dimension
de la longitud de onda de propagaciéon. Para un medio con sedimentaciones consecuti-
vas, la anisotropia puede ser causada por varios factores, entre los cuales se encuentra
la existencia de medios con finas secuencias de estratificaciones is6tropas en pequenas
escalas comparadas con la longitud de onda. Otras razones como alineamientos de frac-
turas, presencia de lutitas y anisotropia intrinseca producen este tipo de distorsiones en
el campo de velocidades. De esta forma, la comprension de la influencia de la anisotro-
pia sobre la cinemética de propagacion de ondas sismicas determina vital importancia

principalmente en el analisis y procesamiento del campo de velocidades.

La vasta mayoria de los estudios existentes en anisotropia sismica estan basados sobre
el estudio de geometrias de tipo TI o transversalmente is6tropos, pero principalmente
sobre el tipo de isotropia transversal con un eje de simetria vertical. Este tipo de geome-
trias hexagonales, determinan una notable dependencia entre el angulo de propagacion

del frente de onda y el eje de simetria caracterizado en el medio.

Por otra parte, cada configuracion geométrica determina propiedades fisicas diferentes
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dentro de la mecanica de los medios continuos y por lo tanto, la distribucion de defor-
maciones para cada medio logra ser notoriamente diferente. La ley generalizada de Hook
logra representar las diferentes configuraciones elasticas sobre las distintas relaciones de
esfuerzo y deformacion del medio, de tal forma que las distintas variaciones en la distri-
bucion esfuerzo-deformacion son determinadas mediante las diferentes configuraciones
del tensor de constantes elasticas Cjr; del medio. De esta forma, un material linealmente
elastico es definido en términos de la dependencia lineal entre las componentes del es-
fuerzo 0;; y cada componente de deformacion e [21]. Las nueve posibles combinaciones

para los esfuerzos y deformaciones del medio puede ser presentadas mediante,

3 3
0ij = Zzoijklekla i, 5, k, 1 =1,2,3. (1.1)

k=1 I=1

Obedeciendo la formulacion del principio de conservaciéon de masa y el balance del
momento lineal tal como el balance del momento angular, es posible determinar la
simetria del tensor de esfuerzo y deformacion, tal que o;; = 0j; v €; = €. Luego,
cambiando la configuracién de los indices usando la notacién de Voigt [31], donde el
tensor Cjir; puede ser reemplazado por la matriz Cng. Por lo tanto, la matriz que
representa la distribucion del conjunto de constantes elasticas en un medio VTI esta

representada por:

Chy Ci1—2C Ci3 0 0 0
Ci1 — 2Cs Cn Cis 0 0 0
(VTI) _ Ci3 Cis Csz O 0 0
Cog ™ = 0 0 0 Cu 0 0 (1.2)
0 0 0 0 Cyu O
0 0 0 0 0 g

Donde el nimero total de constantes independientes corresponde a cinco. Este tipo de
configuraciones representan un medio con simetria hexagonal ya que se caracteriza por

tener un eje de simetria perpendicular a las continuas estratificaciones isotropas.



1.1 Solucién de la Ecuacion de Christoffel 19

1.1. Soluciéon de la Ecuaciéon de Christoffel

Las velocidades de fase y las distintas polarizaciones de la propagacion del campo de
onda a través de un medio VTI pueden ser obtenidas resolviendo el problema de eigen-
valores y eigenvectores de la ecuacion de Christoffel. Explicitamente, para la ecuacion

de Christoffel,

3 3 3

§2 Z (Z Cijklnjnl — p(.f)‘/aézk) Ak(.’ﬂ) =0 i,j, k,l € {1, 2, 3} (13)
k=1 \ j=1 i=1

Donde ¢ corresponde al vector lentitud del frente de onda y n; corresponde a la direccion

de polarizacion, tal que:

Los demés parametros como p(z) y Ag determinan la densidad efectiva del medio y la
componente k del vector polarizacion respectivamente. La representacion matricial de

la ecuacion (1.3) puede determinarse como:

2| (z,n) - p(a:)Vzl]A(x) —0. (1.5)

Donde I corresponde a la matriz identidad. Los elementos I';; = Cjjpn;n; definen la

matriz de Christoffel explicitamente de la forma:

> 22:1 Crju(z)nm >0, Zzzl Cijm(@)nm S0, Zzzl Cjsi(z)niny
D(z,n)=| >4 Zé:l Coju()ngm D5, Zé:l Copm(T)ngm D5, Zé:l Cojai(z)nny
> i1 2o Cyju@)ngmu 3250 0 Cagl@)ngme D250 30 Cagai(@)ngm
(1.6)
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Debido a la nulidad de algunos de los elementos Cj;i; de las componentes matriciales

de (1.6) [26], los términos I';; para un medio VTI se definen como:

FH = C’Hn% + Cﬁﬁng + 04471?,),
Fgg = 06671% + Cllng + O44TL§,
F33 = 044(71% + n%) + ngng,

[ = TI'y

= (Ci1 — Ceg)nin,
'z = I'st

= (Ci3+ Cy)ning,
a3 = T

= (013 + 044)71%77%

La matriz de Christoffel es simétrica debido a la correspondiente simetria de la matriz
Cijk;l*. En este caso, el valor de densidad efectiva se ha supuesto como constante en
cada punto de medio. Para encontrar las distintas polarizaciones del campo de onda, es
necesario resolver la representacion matricial de la ecuacion de Christoffel en (1.5), tal
que para un caso especifico y por consideraciones de simetria alrededor del eje x3, se
simplifica el problema al plano x1x3, de manera que ny, = 0. Por lo tanto, considerando

la solucion del sistema (1.5),

Cpyn? + Cyn2 — pV? 0 (Ci3 + Cua)nang Ay
0 Cg,ﬁTL% + C44TL§ - pV2 0 Ag = 0.
(Ci3 + Cug)ning 0 Cun? + Cszn2 — pV? As

(1.7)

Desacoplando el sistema (1.7) es posible hallar los campos de velocidades cuyas pola-

rizaciones pueden ser paralelas al eje x5 o al plano xyx3. En términos generales, para

* . . . P . . o« . .
Las consideraciones de simetria sobre el tensor Cj;; estan basadas sobre dos principios; el primero
debido a la simetria de los tensores de esfuerzo y deformacion tal que Cijr = Cjint v Cijrr = Ciji. El
segundo principio se basa en consideraciones termodinamicas tal que Cjjxi = Chuij [16].
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resolver el problema de valores propios y vectores propios, es necesario conocer la den-
sidad p(z)", los coeficientes elasticos Cyji; v la direccion de propagacion n de la onda.
Posteriormente, las posibles soluciones en Aj corresponden a los vectores propios del
sistema y las magnitudes del campo de velocidades de las ondas elasticas equivalentes
a los valores propios. De esta forma, expresando los vectores unitarios n; en la ecuacion
(1.7) en términos del angulo de fase respecto al eje de simetria (n; = sin#;n3 = cos )
para el modo de polarizacion A, # 0, A; = A3 = 0, cuyo campo de onda esta contenido
en el plano de isotropia y cuya polarizacion es paralela a x,. Para dicha polarizacion,

la velocidad de fase corresponde a:

Cyesin? 0 + Cyy cos® 0
Vsu(0) = \/ % ; = . (1.8)

Los modos de polarizacion P-SV estan descritos por la primera y tercera ecuacion
en (1.7) respectivamente, cuyas soluciones no triviales representan el campo de onda

contenido en el plano zix3

Ch1sin? 0 + Cyycos? 0 — pV2 (Ci3 + Cyy) sinf cos 0 A ] 0. (L9)
(C13 4 Cyq) sin b cos O Cyasin® 0 + Csgcos? § — pV? As | '

Claramente, la velocidad de fase y polarizacion de las ondas P y SV dependen de los
cuatro constantes elasticas Ci1,Cs3,Cyy y Ci3. La constante Cgg influye tinicamente
sobre el modo de propagacion SH como se muestra en la ecuacion (1.8). Para un caso
especifico, si el campo de onda es evaluado sobre el eje de simetria w3, tal que n =

(0,0,1), donde 6 =0, n3 = 1, la ecuacion (1.9) se simplifica a:

Cu — PV2 0 Ay .
0 Cis — pV2 As =0. (1.10)

Una de las soluciones de la ecuacion (1.10), corresponde al modo puro de propagacion:

TEl régimen de densidades p(z) permanece constantes en términos de las simplificaciones asumidas
en el modelado y procesamiento de datos sismicos del capitulo 4.
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VP(Q - Oo) - 1/%, Al - O,Ag - 1 (111)

Luego la segunda solucion corresponde al modo SV de onda S con un plano horizontal

de polarizacion tal que:

st(e == 00) - ’/%, Al - 1,A3 - O (]_]_2)

Para el plano is6tropo que corresponde a la direccion de propagacion a lo largo del eje

x1, donde 6 = 90°, ng = 0, la ecuacion (1.9) se reduce a:

Vp(9:900): 1/%, Alzl,AQZO,Agzo. (]_]_3)

st(e == 900) == st(e == OO) - %, Al - O,AQ - 0,143 = 1 (]_]_4)

Veu (0 =90°) = %, A =0,4,=1A3=0. (1.15)
Las ecuaciones (1.11)-(1.14) muestran que la velocidad vertical y horizontal son general-
mente diferentes para ondas P (a menos que C33 = C1;) e iguales para el caso del modo
de polarizacion SV. Infortunadamente, la relativa simplicidad de las soluciones de la
ecuacion de Christoffel para ondas P y SV no puede ser mantenida para propagaciones
con angulos oblicuos sobre el medio VTI. Por lo tanto, para el modelo de propagacion

a un angulo 6 respecto al eje de simetria donde n = (sin 6, 0, cos #) y de esta forma para

el modo generalizado de propagacion de ondas P y SV [10],

2,0V2<9) = (011 + 044) sin2 0 + (033 + 044) COS2 0 (116)
+ \/[(CH — 044) sin2 0 — (033 — 044) cos? 9]2 + 4(013 + 044)2 SiIl2 0 cos? 0.
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Donde la solucion de signo positivo frente al término radical corresponde al campo de

onda P, mientras que el signo negativo corresponde a la onda SV.

1.2. Parametros de Thomsen

Una mejorada reestructuracioén sobre la notaciéon convencional de la anisotropia, pue-
de ser definida en funcion de un cierto conjunto de combinaciones de las constantes
elasticas C,pg. La parametrizacion alternativa basada en este principio fue sugerida por
Thomsen [28| y su objetivo principal es separar la influencia de la anisotropia de las
expresiones que determinan isotropia para el campo de onda P y S. Los cinco coeficien-
tes elasticos que caracterizan un medio VTT logran ser introducidos en los denominados
pardmetros de Thomsen; las velocidades verticales Vpg v Vgo, v tres parametros aniso-

tropos adimensionales denotados como ¢, § y . De este modo,

e [C 017
p
Vo = | 4. (1.18)
P
. 2 — o\ _ /2 —N°
o= Ci — Css _ V(0 902) Ve =0 )7 (1.19)
203 2V3(0 = 0°)
_ 2 _ o) __ 2 — °
Y= Ces — Caa _ V(0 9(2) ) _VSIZ(Q 0 )’ (1.20)
204 2V (0 = 0°)
5= (Ci3 4 Cu)® — (Cs3 + 044)2' (1.21)

2033(033 - C(44)

Usando la notacion de Thomsen, la onda P y onda SV dependen de los parametros Vpy,

Vso, € y 0, mientras que la onda SH se describe en funcion de la velocidad vertical Vg y el
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parametro ~y. Posteriormente, los parametros €,  y v son nulos sobre medios isoétropos,
por lo tanto cada pardmetro logra caracterizar el grado de anisotropia del medio. El
parametro ¢, logra definir la diferencia fraccional entre la componente horizontal y
vertical del campo de onda P (ver ecuacion (1.11) y (1.13) sobre la definicion en (1.19)).
Del mismo modo, para el parAmetro v pero sobre el campo de onda SH. Finalmente,
a pesar de la menor transparencia de ¢ en su definicién en comparacion de € y v, este
parametro logra definir la segunda derivada del campo de velocidad de fase de onda
P sobre el eje de simetria. De esta forma, diferenciando la ecuacion (2.9), teniendo en

cuenta solo la solucion positiva del radical, y usando la ecuacion (1.21) para 0,

d*Vp
db?

= 2Vpo0. (1.22)
0=0

Por lo tanto, el parametro 0 es responsable de la dependencia angular de Vp sobre la
direccion del eje de simetria. De acuerdo con la ecuacion (1.22), la velocidad de fase de

onda P aumenta sobre la vertical si  es positivo y decrece si d < 0.



Capitulo 2

VELOCIDAD DEL
NORMAL-MOVEOUT EN MEDIOS
ANISOTROPOS ESTRATIFICADOS

El registro del tiempo de transito de las reflexiones sismicas proporciona informaciéon
relevante para la construccion de modelos de velocidades usando las herramientas de
procesamiento sismico, ya sea para medios isotropos o anisoétropos. Si el medio es an-
is6tropo, un intento por adecuar o ajustar la relacion tiempo de propagacion y offset
usando un campo de velocidades puramente is6tropo, puede conducir a imperfecciones
en el apilamiento o a una baja resolucion en los eventos de reflexion que a su vez pro-
ducen distorsiones en las imégenes sismicas. Por lo tanto, la comprension fisica de la
anisotropia sismica sobre la cinematica de las ondas de reflexion, es de vital importan-
cia en el anélisis de velocidades y en general en el procesamiento de datos sismicos. El
Moveout de los modos puros de propagacion de ondas sismicas sobre los puntos medios
comunes de reflexion o CMP gathers es aproximado mediante la implementacion de la

serie de Taylor evaluada en la cercania del offset nulo, de tal forma que [27]:

t2(2?) = Ag + Aga® + Aya* + -+ (2.1)

Donde x representa el campo de offsets o distancias fuente-receptor. Asi mismo, los

correspondientes coeficientes de la expansion (2.1) estan dados por:

|, fa
’ YT 2 dx? | da?

Ay = 12, Ay = —
0o 27 da?

(2.2)

=0 =0
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El valor de tpg corresponde al tiempo total de reflexion a offset nulo del campo de
onda P. La ecuacion (2.1) no incluye potencias impares de x debido a que el Moveout
de los modos puros de propagacion de onda P sobre un CMP gather es simétrico con
respecto al offset cero y de esta forma, bajo esta consideracion, la interpretacion de la
serie o el tiempo de propagacion de la onda debe permanecer invariante al intercambiar
las posiciones de las fuentes y los receptores. En las siguientes secciones se demostrara
que la expansion de Taylor representada en la ecuacion (2.1) debe ser modificada con el
propoésito de encontrar la expresion exacta que conserve en su estructura los coeficientes

Ag, Aoy A4y que a su vez sea completamente valida para el concepto de offsets infinitos.

El parametro del Moveout de mayor importancia practica en exploraciéon sismica es la
velocidad del normal Moveout o V.., responsable del Moveout hiperbolico en el modelo
convencional, donde la cobertura en offset no excede la distancia entre el punto CMP y
el reflector. La ecuacion que representa el modelo convencional de correccion esta dada

por:

1'2

V2

nmo

t%] = AO + AQI'Q = t%}o + (23)
luego la velocidad de correcciéon de las hipérbolas de reflexion representadas en la ecua-

cion (2.3) corresponde a:

1 da?

Voo = A, a2 x:0~ (2.4)
Si el tiempo de viaje es representado en el dominio de coordenadas > — 22, el factor
1/V?2  determina la pendiente inicial de la curva del Moveout en este mismo espacio.
Con el incremento en el offset, los registros del tiempo cuadratico de propagacion t%(z?)
en el dominio t? — 22 se desvian de su comportamiento lineal debido a la influencia de la
anisotropia del medio y por tanto debido al cambio progresivo del campo de velocidad
con el aumento en el offset. En la ecuacion (2.3), la no determinacion del tercer término

de cuarto orden A4 produce la desviacion entre los datos reales de reflexion y la curva

usada para su interpolacién. En muchos de los estudios relacionados con procesamiento
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no convencional, estas desviaciones estan directamente relacionadas con el denominado
término residual del Mowveout. Por lo tanto, la estimacién de la velocidad de apilamiento
o en ocasiones llamada velocidad del Moveout, usando grandes extensiones en el campo
del offset, puede diferir de la expresion analitica de la velocidad NMO definida en la

ecuacion (2.4).

El fenémeno de la anisotropia sismica causa dos tipos importantes de distorsiones sobre
el Moveout de las reflexiones sismicas. La primera de estas, en contraste a los medios iso-
tropos, consiste en la determinacién de la notable diferencia entre la velocidad vertical
o la velocidad media cuadratica V;.,,s (para un conjunto de capas o medio estratifica-
do) y la velocidad intervalica vertical en un medio estratificado. Esta es la principal
razon por la cual usualmente se presentan inconsistencias en la transformacion tiempo-
profundidad. Del mismo modo, una errénea escala en profundidad en las imégenes sis-
micas puede ser producida por efecto de la aplicacion de los algoritmos convencionales
de migracién sismica que utilizan erréneas velocidades. En segundo lugar, la anisotropia
puede sustancialmente incrementar la desviacion del comportamiento hiperbolico del
Moveout, de tal forma que las curvas de tiempo de propagacion t?(z) determinan un
comportamiento no hiperbolico, incluso sobre una capa simple anisétropa homogénea.
En las siguientes secciones, analizaremos la importancia de la anisotropia sobre la de-
terminacién de la velocidad de correccion NMO vy los tiempos de propagacion para las
grandes coberturas en el offset. Asi mismo, presentaré una descripcion concisa de los
tiempos de viaje descritos en las reflexiones sismicas en medios anis6tropos usando los

coeficientes exactos de la expansion de Taylor y la aproximacion de la anisotropia débil.

2.1. Ecuacion General 2-D del NMO Sobre Estratos
Anisbétropos

Consideremos un CMP gather dentro de un estrato homogéneo y anisétropo. La Figura
2.1, representa el modelo general de reflexion del campo de onda. La linea que une los
puntos entre el CMP y el punto de reflexion representa la incidencia normal del frente

de onda en el respectivo punto reflector. En este caso, la tinica restriccion para efectos
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del analisis de la anisotropia corresponde a la no desviacion de los vectores de velocidad
de fase y velocidad de grupo del campo de onda respecto al plano de incidencia. De esta
forma, el plano de incidencia puede corresponder al plano de inclinacion del reflector
y a su vez al plano de simetria. Para el ejemplo representado en la Figura 2.1, este
andlisis es valido para cualquier plano contenido en el eje de simetria sobre el medio
transversalmente isotropo. La deduccién mostrada en el Apéndice Al, en términos
generales, conduce a la siguiente expresion de la velocidad NMO para el modo puro de
reflexion de onda P, determinado en funcion de la velocidad de fase V' (0) y la inclinacion

del reflector ¢. De esta forma,

1 @V
M V) @
Vimol0) = Vi) = (2.5)
V(p) df
b=¢

Esta ecuacion es también valida para ondas P y ondas S en medios con planos de
simetria vertical sobre estructuras anisoétropas. Debido a que el vector normal al frente
de onda ¢ con una magnitud inversa a la velocidad de fase y a cero offset, es ortogonal al
reflector, la velocidad NMO es controlada por el comportamiento local de la funcién de
velocidad de fase en el respectivo angulo del reflector. La ecuacion (2.5) es relativamente
simple de usar debido a que la expresion muestra la dependencia sobre la velocidad de
fase en lugar de la componente del rayo a cero offset. En este sentido, podemos también

notar que el angulo entre el rayo a cero offset y la vertical es generalmente diferente de

®.

Si el medio es considerado isétropo, las derivadas de la velocidad de fase desaparecen
y la ecuacion (2.5) se reduce a la conocida relacién coseno-de-buzamiento o coseno-de-

inclinacion obtenida por Levin [19]:

Vimo(p) = —— = YomolD) (2.6)

CoS ¢ CoS ¢
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v Zo

INCIDENCIA NORMAL

REFLECTOR

Figura 2.1: Seccion en profundidad de diferentes trayectorias de rayo para un punto
medio comin o CMP gather sobre una capa homogénea y anisdétropa con un reflector
inclinado. Las variables V y Vg corresponden a los vectores de velocidad de fase y de
grupo respectivamente. Notese que en este caso el rayo que parte desde el punto de
offset cero, no necesariamente es perpendicular al reflector.

Para medios con isotropia homogénea, las curvas de reflexion que representan el Moveout
son completamente hiperbolicas, y la ecuacion (2.6) logra representar esta descripcion
de manera exacta para cualquier longitud horizontal de propagacion y para modelos con
buzamiento. La ecuacion de Levin es extensamente usada en la correccion convencional
del Moveout con reflector inclinado o Dip-Moveout (DMO) y permite posteriormente la
construccion de secciones sismicas a cero offset habilitadas para la migracion poststack o
migracion post-apilado. De manera equivalente, la ecuacion (2.5) puede ser representada
como una funcion de la componente horizontal (¢, = sinf/V) y vertical (¢, = ¢,(sn) =

cos0/V') del vector lentitud [9]:

"

Sy

Vimolh) = 4| —2—
nmo(Sh) ShS) — Sy

: (2.7)

sn()

donde ¢ = ds,/ds;, y /! = d?c,/ds}?. La ecuacion (2.7) es evaluada para el vector lentitud
del rayo a cero offset (¢, =sinf/V, ¢, = cos@/V).
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2.1.1. Reflector Horizontal

Para el caso de un reflector horizontal (¢ = 0), el término del denominador que corres-
ponde al caracter anisotropo en la ecuacion (2.5) desaparece, y la expresion del campo

de velocidades NMO toma la forma:

1 d*V
Vimo(0) = V(0), | 1 + WW 620. (2.8)
La velocidad NMO representada en la ecuacion (2.8), determina su caracter anisétropo
en el factor diferencial de segundo orden sobre la velocidad de fase respecto a su depen-
dencia espacial representada en el angulo de fase 6. En términos generales, la variacion
de la velocidad respecto al dngulo produce que la ecuacion (2.6) sea inexacta en pre-

sencia de anisotropia. El término diferencial en la ecuacion (2.8) debe corresponder a

una relacion entre los parametros anisétropos del medio.

2.2. Velocidad NMO Para Medios con Isotropia
Transversal con un Eje de Simetria Vertical

Las velocidades NMO de los modos de propagacion P, SV y SH sobre estratos horizon-
tales de tipo VTT han sido determinadas en funcién de los parametros de anisotropia, de
tal forma que cada valor en ¢, € y v puede definir el grado de la distorsion direccional de
los campos de velocidades P, SV y SH. Para comenzar con la deduccion de la velocidad
para el Moveout, es apropiado retomar las expresiones para las velocidades de fase de
onda P en funcion de las constantes elasticas del medio. De esta forma, retomando la

ecuacion (1.16),

2pV2(9) = (Cll + C44) sin2 0 + (033 + 644) COS2 0 (29)
+ \/[(011 — c44)8in? 0 — (c33 — ca4) co82 0]2 + 4(cy3 + caq)? sin? 0 cos2 6.
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Donde la soluciéon positiva para V' corresponde a la onda P y la solucién negativa

corresponde a la onda SV. A su vez retomando la definicion (1.21), donde:

(c13 + Ca4)* — (33 — Ca4)?

0=
2¢33(c33 — Ca4)

(2.10)

El resultado requerido en este caso debe conducir a la expresién que determina la velo-
cidad NMO en funciéon de algiin parametro de anisotropia. Para lograrlo, simplemente
se debe evaluar la derivada de segundo orden sobre la velocidad V'(#) en la ecuacion

(2.9) para incidencias verticales. De esta forma, retomando el resultado en la ecuacion
(1.22), donde:

d*Vp
db?

= 2Vpyf, (2.11)
0=0

y usando la ecuacion (2.11) en la ecuacion (2.8), podemos encontrar la velocidad NMO

para ondas P en funcion del pardmetro de anisotropia 9,

Vipmo.p(0) = Vo /1 + 20. (2.12)

Por lo tanto, la influencia de la isotropia transversal sobre el campo de velocidades
NMO de onda P es absorbido por el parametro 6. Para el caso en el que el eje de
simetria es perpendicular a un reflector inclinado, la velocidad NMO de onda P es
otorgada justo por la ecuacion (2.12) y el respectivo factor de coseno-de-buzamiento
generado en la ecuacion (2.5). Para el caso especial de anisotropia eliptica en el que
e = 0, la velocidad NMO representada en la ecuacion (2.12) es equivalente a la velocidad

horizontal determinada para el caso de la anisotropia débil en la ecuacion (3.67).

Claramente, a menos que el parametro 0 sea nulo, cuyo valor corresponderia a un medio
totalmente is6tropo, la velocidad NMO en un medio VTI difiere de la correspondiente
velocidad vertical. Por lo tanto, si Vi, v los tiempos de viaje en la direccion vertical del

campo de onda P son usados para determinar la profundidad del reflector, el resultado
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final deber&d mostrar un porcentaje de error aproximadamente igual al correspondiente
parametro 0. Este razonamiento es posible debido a que los parametros de Thomsen,

son variables fisicas unidimensionales.

2.2.1. Velocidad NMO Bajo la Aproximacién de Anisotropia
Débil Para un Medio VTI

Una adecuada manera de entender la influencia de la anisotropia sobre la velocidad
NMO de las ondas P en un medio de configuracion tipo VTI, es analizando el concepto
de la aproximacion de la anisotropia débil. Aunque este aproximacion puede desviarse
de la ecuacion exacta de la correccion NMO con el progresivo aumento de la magnitud
de los parametros de anisotropia, la expresion proporciona una relaciéon bésica que
esclarece la dependencia de la velocidad NMO sobre los parametros de Thomsen ¢ y
d [30]. Resolviendo para la solucion positiva en la ecuacion (2.9), es posible hallar la
velocidad de onda P y a su vez la expresion linealizada en los parametros de anisotropia

tal que,

Vp(6) = Vpo(1 + §sin? 0 cos? § + esin* 6). (2.13)

Luego, para el primer orden de diferenciacion respecto a la amplitud angular 6,

dVp(0)
do

= Vo sin 20(6 cos 20 + 2¢ sin?6). (2.14)

Procediendo nuevamente al segundo orden del término diferencial en (2.14), tal que:

dV3(0)
db?

— 2V [(5 cos 46 + 2 sin2 (1 + 2 cos 29)] . (2.15)

Luego sustituyendo este resultado en la ecuacion (2.5) y ademas linealizando la ecuacion

en los parametros € y ¢, la velocidad NMO de onda P toma la forma:
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1+ 04 2(e —6)sin® (1 + 2cos® )| . (2.16)

Por lo tanto, para un modelo de reflectores planos (¢ = 0),

Viomo(0) = Vipo(1 + 6). (2.17)

Cuya ecuacion determina la representacion de la anisotropia débil de la ecuacion exacta

(2.12). Ahora usando la ecuacion (2.17), la expresion (2.16) puede restablecerse como:

Vimo () cos ¢

Vo0 1+ dsin® @ + 3(e — §) sin® (2 — sin® ). (2.18)

Por razones de simplificacion, el modelo teoérico general que describe las pautas desarro-
lladas en las ecuaciones (2.16) y (2.18) ha sido descrito en el Apéndice A2. Los términos
anisotropos mostrados en el lado derecho de la ecuacion (2.18) cuantifican el error pro-
ducido por el buzamiento del reflector en términos de los pardmetros de anisotropia
(denominado error del Dip-Moveout en un medio anisotropo). La estructura de la ecua-
cion (2.18) sugiere que el error del Dip-Moveout para ondas P en medios VTI, posee
dos componentes principales, las cuales pueden ser denominadas como “error eliptico”
y el “error no eliptico”. En efecto, para la anisotropia eliptica (¢ = 0), el error es de-
terminado justo por el término dsin ¢ que efectivamente describe la variacion angular
en ¢ para la velocidad de fase de onda P en el modelo. La segunda componente no
eliptica del error para el DMO, es el término que contiene la diferencia € — 0. La magni-
tud de los coeficientes trigonométricos en la ecuacion (2.18) muestra que, a menos que
le — ] << ]4], el término no eliptico produce la mayor contribucion sobre el error total.
Por lo tanto, para los valores tipicos de los pardmetros de anisotropia, la diferencia
€ — 0 determina en gran medida la variaciéon angular de la velocidad de la onda P en
términos de la anisotropia. Si la relacién € — § > 0, que corresponde al caso mas tipico,
la velocidad NMO aumenta con la inclinacion muchas mas progresivamente que con
la isotropia del medio. Estas conclusiones son soportadas por los calculos numéricos

efectuados por Levin [20] basados en los modelos desarrollados por Thomsen [28].
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CORRECCION DEL MOVEOUT NO
HIPERBOLICO

Las secciones anteriores fueron dedicadas al anélisis de los efectos de la anisotropia
sobre la velocidad NMO para la correccion de los eventos sismicos de reflexion. En
relacion a este analisis, estableceremos que los pardmetros anis6tropos a su vez logran
controlar los tiempos de viaje del campo de onda en las reflexiones, especialmente sobre
el rango de offsets mayores que la distancia entre el CMP y el punto de reflexion. Si el
medio representa un modelo de continuas estratificaciones o una estructura geologica
que describe cierto grado de anisotropia o heterogeneidad, la respectiva ecuaciéon del
Moweout hiperbolico parametrizada tinicamente por la velocidad NMO representada en
expresion (2.3), pierde progresivamente exactitud con el aumento del offset. Asi mismo,
la fuerte dependencia angular de la propagacién de las ondas sobre los progresivos
cambios en el campo de velocidad a grandes offsets, produce reflexiones no hiperbolicas
incluso si el medio representa una tinica capa homogénea de algin material (a menos

que, la anisotropia sea de tipo eliptico).

Variaciones en la magnitud de la anisotropia inducida en modelos de reflexién no hiper-
bolicos para grandes coberturas en el offsets en modelos VTT han sido desarrolladas en
mucho de los trabajos realizados por Thomsen y Tsvankin [30]. En términos generales,
si los estratos o capas son isotropos (¢ = d = 0) y homogeneos, la forma del Moveout
representa puramente el modelo hiperbdlico para cualquier distancia fuente-receptor.
Para efectos de comparacion de resultados, muchos autores prefieren estimar el grado
de desviacion del Moveout hiperboélico, analizando el efecto residual del Moveout. Este

término es calculado mediante la diferencia entre los tiempos exactos de propagacion
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del campo de onda y la curva hiperbolica de mejor ajuste sobre los datos encontrada
mediante el método de minimos cuadrados. De esta forma, mientras que V,,,,, es deter-
minada analiticamente en el limite de las propagaciones nulas, la velocidad del Moveout
para finitas propagaciones horizontales es obtenida mediante el ajuste de datos no hiper-
bolicos, usando funciones hiperbélicas. Por esta razon, las coberturas en el offset cuyas
magnitudes exceden la profundidad del reflector (z > z), son usualmente eliminados de
los datos sismicos en las metodologias de procesamiento convencional. En este capitu-
lo, se desarrollaran descripciones analiticas para el procesamiento no convencional, que
comprende el analisis de datos sismicos en el dominio de las extensas propagaciones
horizontales del campo de onda. Especificamente, lo que refiere al Moveout no hiperbo-
lico en medios anisoétropos horizontalmente estratificados, con primordial importancia
sobre el analisis de las ondas P. Una intuitiva forma para considerar las desviaciones
del Moveout no hiperbolico, adoptada en este trabajo, consiste en adicionar un tercer
término de mayor orden en la expresion de dos términos para la correccion del Mo-
veout hiperbolico mostrada en la ecuacion 2.3. El nuevo coeficiente debe ser descrito
en funcion de los parametros de anisotropia que en principio producen la anomalia del

corrimiento del Moveout hiperbolico en radios de coberturas x/z > 1,5.

La expresion no convencional para el tiempo de propagacion de onda sugiere ademas
el uso de los coeficientes Ag y As, la implementacién de un término adicional de mayor
orden, cuya funcion principal es controlar la desviacion de las curvas de reflexion de su
comportamiento hiperbolico. La primera aproximacion de este modelo corresponde a la

ecuacion,

2 = Ag + Agx? + Aya?. (3.1)

Denotado tp por ser denominado como tiempo de Taylor. De manera aniloga en la
ecuacion (2.3) ha sido denominado el tiempo hiperbdlico ¢y y en las siguientes secciones

serd definido el tiempo correspondiente a la Aproximacion de la Anisotropia Débil £ 4.
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3.1. Coeficiente de Segundo Orden

EL objetivo en este punto del andlisis es encontrar la expresion que logre describir
el coeficiente A, en funcion de los pardmetros de anisotropia pertenecientes al medio.
En este caso, examinaremos tinicamente la configuracion geomeétrica estructural de los
medios con isotropia transversal con un eje de simetria vertical. Para el andlisis, es
considerado el tratamiento de ondas convertidas como un caso general de propagacion.
Posteriormente, en términos de este analisis general se logra especificar el modelo de
ondas convertidas P-P. De manera generalizada, en esta seccion son considerados los
resultados obtenidos por Hake [15] y se analizara en primera instancia la derivacion de
los coeficientes para los tipos de ondas convertidas P-P y P-SV sobre un medio estra-
tificado transversalmente isétropo con un eje de simetria vertical no restringido a las
consideraciones de la anisotropia débil. Matematicamente, el offset para ondas conver-
tidas P-SV en un medio transversalmente isétropo con N capas puede ser expresado

Ccomo:

T =q Z UpiAtp; + Z UsiAtg; |, (3.2)

donde del parametro U; define el campo de velocidades de segundo grado establecido

entre la velocidad de grupo y el pardmetro de rayo ¢. Explicitamente:

Vel
U, = %= (3.3)

SL

Para el analisis, ¢;; corresponde a la componente horizontal del vector lentitud o pa-
rametro del rayo dt/dx para un rayo que emerge al punto de offset x, At; representa
el tiempo unidireccional de la trayectoria oblicua del rayo en la capa i¢th y Vs, es la
componente horizontal del vector velocidad de grupo sobre la capa i¢th. Para el primer

coeficiente Aj, respecto a la expresion (2.4), invirtiendo el término diferencial, tal que
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dz? _xdy ZﬁilUpiAtm- + Zfil Ug; At

@ a ;a n tgj_ B Zi\;l Atpz -+ fo\il Atsz

(3.4)

Evidentemente, para el modo puro de reflexiéon P-P son eliminadas las componentes del

campo de onda SV, tal que,

dz*(P) SN UpiAtp,
dt? ZfLAtPi ‘

(3.5)

Luego usando la relacion V2 = lim, . U;, tal que el campo U; es evaluado solo en el
dominio espacial de los rayos paraxiales del modelo, es posible encontrar el parametro
de segundo orden para ondas convertidas P-P considerando un grupo estratificado de

N capas.

ZVzZi(P)AtPi- (3.6)

i=1

2 N At b
V2(P) = L ™ (2P ) _ i —ZP}VUPZ 2
As (P) z—0 dt z—0 Zi:lAtPi tpo

De esta forma, para el caso de una tnica capa en la ecuacion (3.6), el coeficiente
Ay = 1/VZ. La notaciéon de la velocidad Vs, sugiere solamente la forma en como por
definicion puede ser hallada en relacion al coeficiente As, pero en realidad corresponde
a la velocidad de correcciéon V... Estas definiciones seran estrictamente utilizadas en

la seccion de modelado y procesamiento del capitulo (4).

3.2. Coeficiente de Cuarto Orden

Claramente, el coeficiente de cuarto orden A4 es el parametro clave que permite corregir
el efecto de corrimiento del Moveout para grandes offsets debido a la anisotropia. La
expresion analitica para A, desarrollada en esta seccion, ayudara a evaluar la aplica-
bilidad de la serie (3.1), determinando en su desarrollo la reduccion del factor residual

entre las reflexiones y las curvas de correccion. De esta forma, la nueva expresion del
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tiempo tr logra mejorar la interpolacion de las curvas de reflexion, para un cierto rango
de valores en el offset tal que x/z > 1. En las siguientes secciones demostraremos que la
adicion del coeficiente A4 en la ecuaciéon convencional, no es suficiente para controlar la
anomalia producida para coberturas en el offset mucho mayores que la profundidad del
objetivo geoldgico. En primera instancia, definiremos el coeficiente A4 en términos de
las constantes elasticas del medio y luego la ecuacién final en funciéon de los parametros

de anisotropia. De esta forma, retomando la definicion (2.2),

4,-Ld ar\ _1.d Sy Atp+ 3O At (3.7)
' 2 dl’z d$2 2 d$2 Zij\ilUPiAtPi + Zf\il USiAtSi ' ’

En este caso, el proceso de derivacion puede resultar un poco extenso y por lo tanto, se
. . I N
ha preferido denominar temporalmente los términos » ._, Un;At,,; dentro de la nueva

variable €, de tal forma que:

N N
Q=) UpiAtpi+ Y UsilAts;. (3.8)
i=1 =1

Luego, la ecuacion (3.7) puede replantearse como:

i) - (e o))
(g 3

) ) )
- . (3.9)

403

Para la determinacion de la expresion (3.9) fue considerada la ecuacion (3.8) y la defini-
cion del parametro del rayo ¢, en términos del factor diferencial dt/dz. Posteriormente,

para la derivacion del término d€2/dz, se deben calcular las variaciones en el offset del
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perfil de velocidad cuadratico por un factor temporal de propagacion de onda, como se

muestra en la definicion de la variable temporal €. Por lo tanto,

ds)
L (de )—w a0
%2___i<£> by «) A
B - B - Q
dz drx \ ¢, 2 dx Q—FCLdQ Q—f-(L;Z_
ag, ds | SL

dg (Z’L l‘éPzAtPZ + Zz 1 ‘/QSzAt51>

Zz 1‘/22PzAtPl + Zz 1 252At51 + gJ— (Zz 1‘/2P2Atp7f + Zz 1 ‘/25'1At51>

Desarrollando los términos diferenciales, encontramos que el factor diferencial d€2/dx

corresponde a:

dV2,. dAtp; dV2 dAtg;
N 2P Atp; + Vip, Py 25N g + 1 i 5
dr

— dv2,. dAtp;  dVZ, dAtg; \
VR Atp; + Vi Ats + 6 l( dgm Atpi + Vi, o Pi o OV38ingo 4 12 s >
1

d§J_ 251 d
(3.10)

y considerando automéaticamente los limites  — 0, la ecuaciéon (3.10) puede reducir
muchos de sus términos a cero. Por otro lado, el término dAt;/ds, puede expresarse en

funcion de los términos diferenciales como:

N
LS an = LSy, (3.11)
. .

de tal manera que el factor diferencial de tiempo respecto al parametro del rayo ¢, en

la ecuacion (3.11), puede ser calculado como:
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N N N
d Z S Z
i - =1

=1

En la ecuacion (3.12) también se ha considerado nuevamente la aproximacion x — 0.
Ahora, teniendo en cuenta las ecuaciones (3.11) y (3.12), la ecuacion (3.10) puede
determinarse en funcion de los tiempos oblicuos de propagacion del campo, el pardmetro

del rayo ¢, y los campos de velocidades de onda P y onda SV, tal que,

! deQPz' N 14 1 v dv2251 N 14
1 dQ2 Zziﬂ dsy, Atpi+ iy VapilAtpi + azizl de, Atgi + 3,1 VagiAtp;
sude SN VR Atp + SN VA At 13
3.13

Ahora, considerando una nueva definicion que contiene nuevamente la determinacion
del limite en el offset nulo de las variables dinamicas para la propagacion dentro del

campo U; y el pardmetro del rayo,

1 dU;
H; = lim — U.

(3.14)

El nuevo factor H; determina la variacién del campo cuadrético de velocidades respecto
a la componente horizontal del parametro del rayo en las cercanias del offset nulo. De
esta forma, la expresion final que define el factor diferencial dQ2/dx en funcion de la

expresion del nuevo factor (3.14),

L0 M T Vit s S A T VS
s de Zi\il V22Pz'AtPi + Zi\il VQQSz'AtSz‘ ' '
Finalmente, reemplazando el resultado (3.15) en la ecuacion (3.9), y seleccionando tni-

camente el modo puro de reflexion P-P,
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2
(2511 VQ%DZ-AtPi) — tpo X (Hi + Vi) Aty

N 2 4
4( Zi:l VQPiAtPi>

Ay(P) = (3.16)

Ahora, la ecuacion (3.16) debe ser expresada en funcion de los parametros de anisotro-
pia de Thomsen. Particularmente, V5 y H deben ser reemplazados por las constantes
elasticas C,3 que caracterizan el medio VTI y sus valores de densidad p. Posteriormente
deben encontrarse las relaciones que caracterizan los parametros de anisotropia. Para
desarrollar la teoria completa de estas definiciones, seran retomadas las ecuaciones esta-
blecidas por Hake [15], en las que se define un nuevo conjunto de constantes en funcion

de las coeficientes elasticas C,p tales que,

A = Ci3+ Cyy, B = Cy — Cu, C' = C33 — Cuy, (3.17)

E2
- C + 2Aw + Bw?’

E? = BC — A?, T (3.18)

Luego en funcion de estos pardmetros, es definida la velocidad V' y el factor H, de tal

forma que

2 Lo
V_AqlT) (3.19)

De la misma forma como en algunas de las ecuaciones anteriores, es necesario evaluar
la expresion (3.19) en el limite del offset nulo, de manera tal que el término T — E?/C

y por lo tanto

1 B
lim V? = ;<cu - U)' (3.20)

Esta expresion puede conducir a la definiciéon de V' en funcion del pardmetro de aniso-

tropia 6 como fue representado en la ecuacion (2.12). Ahora, usando la definicion del
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factor H respecto a la ecuacion (3.14),

g Ldv 11 v
i dsy i dsy/dw dw

(3.21)

En este caso, el parametro w = tan atan 3, donde « es el angulo entre la direccion de
desplazamiento de la particula y el eje de simetria y 3 corresponde al dngulo entre el
vector velocidad normal V' y el eje de simetria. Usando la definicion (3.19) y aplicando

nuevamente el limite del offset nulo

2 A2
h'mH:i%.

lim p—e (3.22)

Ahora solo resta hallar la expresion equivalente de H en funcion de los parametros
de Thomsen ¢ y d. De esta forma, resolviendo para H en términos del conjunto de

ecuaciones en (3.17) y (3.18) [15],

20
Ve
Vi

H(P)=8Vpy(e—0) | 1+ (3.23)

Luego aplicando el resultado de la ecuacion (3.23) sobre la ecuacion (3.16) para un
modelo de capa simple, es posible expresar el respectivo coeficiente de correcciéon de

cuarto orden como:

20
I+ ——
g H H _2(e-0)" T 1-VE/VE (3.2
A2VE T AVE (14202 T 13V (1+20)% '

La relacion entre velocidades Vi, v Vo establecida en la expresion (2.12) fue imple-
mentada en la ecuacion (3.24). Para la determinacién final de la correccion del Moveout
no hiperbolico, el radio entre las velocidades de onda S y velocidades de onda P sobre el

eje de simetria es considerado de menor influencia en comparacion al término unitario
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del denominador en la ecuacion (3.24) . Esta relacion puede ser comprobada usando las
definiciones del campo de velocidades de onda S y onda P en funcién de los médulos
de elasticidad o constantes de Lamé A y u sobre propagaciones del campo netamente

verticales.

3.2.1. Modelo Alterno Para el Coeficiente de Correccién A,

Una alternativa para la definicion de los coeficientes Ay y A4 es presentada por Tsvan-
kin [31], en la que son usados los pardmetros Dy y Dy que representan las relaciones
anisotropas del modelo. A diferencia del anéalisis presentado en las secciones 3.1 y 3.2,
estas relaciones sugieren en su total definicion, el anélisis del tiempo de propagacion
de ondas P para un modelo de capa simple. De este modo, supondremos que solo los
modos puros de reflexion son registrados sobre una linea de CMPs confinada a un plano
de simetria vertical de una capa anisotropa horizontal. Al mismo tiempo, por considera-
ciones de simetria, asumiremos que el plano horizontal es un plano de simetria espejal,
de tal forma que la geometria del sistema en ambos lados del plano debe considerarse

igual. Usando la definicion del coeficiente Ay,

: (3.25)

1 d | d(#?)
A= i) [d(;ﬁ)] .

donde el enfoque final para el coeficiente A, en el analisis bidimensional corresponde a,

la expresion exacta [31]:

4Dy + 3D2 + Dy

Ay =— .
YT 1262VA(1 + Dy)?

(3.26)

Los coeficiente Dy y Dy que describen el caracter anisotropo de la ecuacion (3.26) son

definidos como:

1 d*V
0=0
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4

D, = Vio% , (3.28)

6=0

donde V'(6), como fue mencionado en los capitulos anteriores, corresponde a la velocidad
de fase, que evidentemente depende del angulo de fase respecto a la vertical”. Por lo
tanto, en este caso Vo = V/(0) corresponde a la velocidad de fase sobre la vertical. Como
se observa en las ecuaciones (3.27) y (3.28), los coeficientes Dy y D4 corresponden a
las derivadas de segundo y cuarto orden de la velocidad de fase en la direccion de
las incidencias verticales. Para un estrato puramente isoétropo, la velocidad de fase
es constante y Dy = Dy = 0, y por lo tanto en este caso el cuarto coeficiente para el
caracter anisotropo desaparece. Por consiguiente, para el caso en el que la anisotropia no
es considerada una propiedad dominante en el medio de propagacion, las reflexiones con

Moveout no hiperbolico son producidas completamente por heterogeneidades verticales

y laterales. Los detalles de esta anomalia son explicados en la seccion (3.2.2).

Para encontrar el tercer coeficiente de cuarto orden para ondas P en términos de los
parametros de anisotropia, es necesario determinar la velocidad de fase y sus respectivas
derivadas en la direccion vertical. De manera explicita, para ondas P en medios VTT,

el término d*V/d6? es encontrado mediante la ecuacion (2.11) como:

D, = 20. (3.29)

Por otro lado, el coeficiente D, puede ser obtenido usando algunas de las expresiones
mencionadas en las secciones anteriores. En primer lugar, podriamos dividir ambos

lados de la ecuacion (2.9) por la velocidad vertical de onda P,

"Para el caso particular de este trabajo, se ha denominado angulo de fase a la amplitud del dngulo
entre el vector normal al frente de onda y el eje vertical del modelo, considerando este tltimo como el
eje de simetria del medio VTL
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Vio — ,/%, (3.30)

y usar las respectivas equivalencias entre los coeficientes elasticos C,3 y los parametros

de anisotropia,

0”253533, (3.31)
5= (Ci3 + C44)2 — (Cs3 — C44)2 (3.32)

20733(C33 4 Ca) ’
sobre la ecuacion (2.9). La expresion final de la funcion de velocidad de fase | es expre-

sada a través de los parametros de Thomsen como:

: f

7 = 1+esin®0 B (3.33)

4sin® g 4e?sin" 6

+ g\/1+ o (2(5(:0329—5(:0820)4-%,

donde el término
Vo Cua

=1l-—==1—-——. 3.34
f Vgo 033 ( )

Este tltimo término, es el tnico que contiene contribuciones de la velocidad vertical
de onda S. Como fue mencionado anteriormente, el factor f puede ser aproximado a la
unidad, tal que f ~ 1. En la ecuacion (3.34) la contribucion del radio entre el campo
de onda S y el campo de onda P sobre el eje de simetria es despreciable. Para el caso
especial en el que € = 9, la velocidad de fase de onda P correspondiente a la solucion

positiva del radical se convierte en

Vp(0) = VpoV/ 1 + 25 sin? 6. (3.35)
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Esta ecuacion también podria ser utilizada para los modos de propagacion SH, con solo
reemplazar el valor de la velocidad de fase Vpy por Vg v el parametro de anisotropia ¢
por 7. La forma eliptica de la ecuacion (3.35) explica por qué en los modelos con isotro-
pia transversal con iguales valores en € y ¢ son denominados modelos con anisotropia

eliptica.

En general, para medios de tipo TI con € # 0, la ecuacion (3.33) puede ser simplificada

usando la separaciéon de los términos radicales en funcion de la relacion € — 4:

V2(0) oy S
= l+esinf— = (3.36)
V2, 2
N f 1+25Sin29 2_ 2(e — §) sin? 260
2 f f '

Finalmente, continuando con la definiciéon de los coeficientes, el término D, puede ser

obtenido usando la ecuacion (3.36) en la definicion (3.28). De este modo,

Dy = 24(c — 8)(1 + 25/ f) — 45(2 + 36). (3.37)

Luego, sustituyendo las ecuaciones (3.29) y (3.37) en la expresion general (3.26) encon-

tramos la forma explicita del coeficiente de cuarto orden de la onda P,

 2(e—=0)(1+20/f)
Av=- 12, VA, (1 +20)1 (3.38)

Esta ecuacion puede ser simplificada linealizando los pardmetros de anisotropia y con-

siderando la relacion de los campos de velocidad vertical de onda S y onda P, tal que
Vso/Vpo << 1. De esta forma, se determina una de las més relevantes definiciones de la
teoria de la aproximacion de la anisotropia débil. Como fue mencionado anteriormen-
te, una forma de simplificar la expresion para A4 en ondas P sin alterar su exactitud,
es eliminando la contribucion de la velocidad vertical de la onda S sobre la ecuaciéon
(3.38). Esto es posible teniendo en cuenta que las contribuciones de la velocidad verti-

cal de la onda P y onda S son practicamente independientes. Distintas comprobaciones
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de esta afirmacién han sido realizadas experimentalmente sobre datos reales y sobre
evaluaciones numéricas [31], comprobando que la velocidad vertical de la onda S puede
ser eliminada de la expresion para A4 sin degradar los resultados en la ecuacion para

el Moveout no hiperbolico. Explicitamente Vgy << Vpy (f &~ 1), la ecuacion (3.38) se

reduce a:
20
20— [1+ ——r
o ( 1—V30/V£o> L 2e-9)  _ 2e-9) (3.3
e 12, Vo(1 +20) T VA (L2008 T VA '

2(e —0)
AY = ———— 2, (3.40)

! 5o Vo

Donde A} corresponde al coeficiente A4 bajo la teoria de la aproximacion de la an-
isotropia débil, cuyo modelo serda mencionado mas adelante. Retomando la definicion
exacta del coeficiente A4 y considerando solamente la aproximaciéon del radio entre los
campos de onda Vsy << Vpg, es posible definir un nuevo coeficiente de anisotropia de

la serie de Taylor como:

_ 2(e—9) 2y
t%?ovﬁo(l + 26)3 B 2fQPO‘/ﬁJLmo’

donde Vo = Vimo(0) = Vpov/1 4 20 fes la correspondiente velocidad NMO de un

reflector horizontal y el nuevo parametro 7 es el coeficiente de anelipticidad definido

Ay = (3.41)

por Alkhalifah y Tsvankin [4] como:

e—0
1425

Es importante resaltar el significado de la paremetrizacion usada en la ecuacion (3.41)

n= (3.42)

y en particular, el hecho de que el pardmetro n también dirige su relevante aplicaciéon
sobre la interpretacion de datos sismicos como lo es el anilisis de atributos sismicos,

mas alla de la implementacion del tercer término de cuarto orden sobre la ecuacion del

TPor simplicidad en la notacién, en las siguientes secciones se denotard V., como la velocidad de
correccion del Moveout en un medio VTT cuyos reflectores son horizontales, tal que Vymo = Vimo(0).
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Mowveout no hiperbélico. En las proximas secciones se demostrard que el procesamiento
en tiempo de datos de onda P estd completamente controlado por dos parametros;
la velocidad de correccion Vi, v el parametro de anisotropia 7. De este modo, la
magnitud del coeficiente A4 es también gobernada por el pardmetro 7, lo cual significa
que en realidad no existe una correlacion directa entre la magnitud de la anisotropia del
campo de velocidades generalmente gobernado por un tnico parametro de anisotropia
y el efecto del Moveout no hiperbolico. Por lo tanto, para un valor constante en ¢, el
valor de A4 aumenta en la medida que el parAmetro é aumente su diferencia respecto a
¢ dentro de los rangos convencionales. Algunos de los valores permitidos para € y d son

establecidos experimentalmente por Thomsen [28].

Continuando con el analisis, es posible establecer que los valores individuales de € y 9,
por si mismos, no permiten describir la desviacién del Moveout hiperboélico. Por lo tanto,
considerando el caracter direccional de los parametros de anisotropia € y 4, la anisotropia
sismica logra ser considerada como un problema multidimensional, que se manifiesta por
si mismo en diferentes formas y en diferentes contextos, por lo tanto, un ligero y no muy
profundo analisis de los parametros de anisotropia, puede llevar a grandes errores en los
resultados del procesamiento. Para lograr desarrollar un andlisis no ambiguo sobre este
problema, desde ahora dirigimos nuestra atencion al nuevo parametro de anisotropia 1,
el cual logra describir con mayor certeza y validez, el grado de anisotropia del medio. Por
ejemplo, muchos materiales poseen valores considerablemente altos en los parametros
£y 0, lo que supone un grado de anisotropia relativamente alto sobre el Moveout. Sin
embargo, el valor predominante que logra describir el verdadero grado de anisotropia
de las ondas P, debe corresponder a la diferencia € — d. De esta forma, la desviacion de

las curvas de reflexion serd controlada principalmente por el parametro de anelipticidad

n.

3.2.2. Modelo Generalizado del Coeficiente A, Sobre un Medio
Estratificado

En las secciones anteriores el estudio del coeficiente de correccion A, ha sido analizado

en funcion de los parametros de anisotropia o en su defecto en funcién de los constantes
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elasticas del medio. Sin embargo, existe un modelo generalizado que puede describir
el comportamiento de las curvas de reflexion sobre modelos completamente is6tropos
o con otro tipo de propiedades como heterogeneidades verticales, entre otras. De esta
forma, y en términos generales, en un medio estratificado el coeficiente de cuarto orden
para Moveout no hiperbolico refleja la combinacion de la influencia y dependencia de la
anisotropia y de la estratificacion misma del medio. Las expresiones analiticas mostradas
a continuacion han sido desarrolladas para modelos 2-D de propagaciéon de onda, bajo
la consideracion de homogeneidad en el modelo geoldgico generalizado. De esta forma,
para efectos de la ejemplificacion, una linea de CMPs han sido confinada al plano de
simetria vertical de un medio anisétropo con estratificaciones horizontales y cada capa
o estrato se constituye asi mismo como un plano de simetria horizontal. De esta forma,
para un modelo 2-D constituido por N capas, el coeficiente exacto A, para un modo

puro de reflexién de onda P esta representado por:

Ay =

L (Vo8| = to o, (Vi) 115 N, A )’
[, ] — 0 S, (Vi L Al (Vnmo) ) (5.
(Vi

. 14
4| S, (v SN (Vo]

donde téi) es el tiempo de viaje vertical intervalico , Vn(qi)w y Aff) son la velocidad NMO y
el coeficiente de cuarto orden en la capa i. Originalmente, la ecuacion (3.43) fue derivada
por Hake [15] y Tsvankin y Thomsen [29]| para un medio con isotropia transversal con
eje de simetria vertical. Notemos que la suma ZL(VTSQO)%&” es igual al producto de

la velocidad cuadratica efectiva V2 'y el tiempo vertical de viaje t, y de este modo, la

ecuacion (3.43) puede ser reestablecida como:

= Vamoto = S Vano) 6" 35155 AT (Vimo)* (1) (3.4
o AV iols Vol | |

El primer término sobre el lado derecho de la ecuacion (3.43) y la ecuacion (3.44)
posee la misma forma que la correspondiente expresion para un medio isétropo estra-
tificado [1]. Sin embargo, en contraste a la isotropia, la expresion también contiene la

velocidad por intervalo del NMO, la cual es completamente diferente a la verdadera
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velocidad vertical y en general, diferente también a las mediciones de la velocidad de
fase sobre cualquier otra direccion. La magnitud de este término, el cual desaparece
en medios homogéneos, depende del contraste de velocidades NMO a lo largo de los
limites de las estratificaciones, lo que corresponderia a heterogeneidad vertical sobre el
medio. El segundo término de la expresion se hace nulo en medios isétropos o eliptica-
mente anisétropos, donde Aff) = 0y por lo tanto, representa la contribuciéon puramente

anisotropa al coeficiente de cuarto orden.

De acuerdo a la desigualdad de Cauchy-Schwartz, el primer término debe ser siempre
no positivo [15]|. El segundo término puede ser o positivo o negativo, dependiendo del
signo del coeficiente intervalico de cuarto orden Ay). Para geometrias VTT con valores
e —0 > 0y por lo tanto n > 0, el segundo término es negativo para ondas P, como
lo muestra la ecuacion (3.38). Esto significa que isotropias transversales con ejes de
simetria vertical con valores positivos en su anelepticidad, consolidan la contribucion
de la estratificacion para Moveout no hiperbolicos en ondas P. Eventualmente, como ha
sido mencionado en las secciones anteriores, el coeficiente intervalico de cuarto orden
para el Moveout en ondas P, puede ser determinado usando solamente dos parametros
principales; La velocidad NMO en reflectores horizontales y el coeficiente de anelipti-
cidad n. La contribucion por intervalo de estos parametros sobre el coeficiente A4 en
medios estratificados VTI, es claramente verificada en las ecuaciones (3.41) y (3.43). La
ecuacion (3.44) puede ser usada para derivar la formula de diferenciacion tipo Dix [11]
para el coeficiente intervalico de cuarto orden AELN). Suponiendo que los eventos de re-
flexion desde el limite superior e inferior de la capa N fueron usados para recuperar
los valores efectivos de la velocidad NMO vy el coeficiente A4. Luego, la velocidad por
intervalo Vn(ﬁg puede ser estimada desde la ecuacion de Dix. De esta forma, la ecuaciéon

(3.44) puede ser reorganizada para obtener el término:

N
1 . ) , ) A
N) = (@) V4 _ 4 AD (1) \8(4Dy2]4(0) 4

g( ) t()(N) Z_: [(Vnmo) 4 (Vnmo) (0 ) 0> (3 5)

=1

donde
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g(N) = Vi (N)[1— a4,V (N)tg(N)]. (3.46)

nmo nmo

Luego de obtener las cantidades g(N) y g(N — 1) usando las reflexiones desde la sec-
cion superior e inferior del estrato, el coeficiente intervalico de cuarto orden puede ser

encontrado como:

AN _ 1
AVama) (152

(3.47)

(VY4 g(N)to(N) — g(N — 1)to(N — 1)]
" W - 1)

3.3. Ecuacién del Moveout no Hiperbdlico

A pesar de que la expansion de Taylor representada en la ecuacion (3.1) determina el
tiempo de propagacion de la onda en funciéon de tres términos, proporcionando una
vision analitica dentro de las propiedades del comportamiento no hiperbélico de las re-
flexiones, la expresion rapidamente pierde su exactitud sobre cierto rango de extensiones
en el offset que superan la profundidad del reflector (z > 1,5z). Este comportamiento
no debe causar sorpresa dentro de nuestros analisis debido a que la serie establecida en
la ecuacion (3.1) es deducida usando los valores del campo de onda cerca de la vertical
y no cuenta con las contribuciones oblicuas de los grandes angulos de incidencia. Exten-
der la serie mas alla de la contribucion del cuarto término puede ser productivamente
ventajo en términos de las correcciones de esta desviacion y ademads, podria mejorar
abruptamente el rango de contribuciéon del campo de onda, perteneciente al registro
horizontal de las grandes coberturas comparadas con la distancia entre los puntos CMP
y el reflector iluminado. Esta nueva y mejorada aproximacion puede ser obtenida mo-
dificando la ecuacion (3.1) de tal forma que el nuevo modelo de tiempo de propagacion
pueda converger hacia el verdadero tiempo de propagacion no solamente en el rango

limitado por x — 0.
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3.3.1. Aproximacién de Anisotropia Débil

Incluso en los modelos més sencillos constituidos por un tnico estrato anisdétropo ho-
rizontal, la forma de la expresion para el tiempo de propagacion del campo de onda
en términos de los parametros de anisétropos mostrada hasta ahora, no puede ser
derivada y usada sin imponer ciertas restricciones, tales como pequenos radios offset-
profundidad, anisotropia débil y anisotropia eliptica. En esta seccion, antes de comenzar
la discusion para la ecuacion general del Moveout no hiperbdlico, debemos introducir y
analizar la aproximacion para la anisotropia débil para tiempos de viajes con grandes

coberturas en el offset relativas a la profundidad del objetivo.

Para encontrar la expresion analitica de esta aproximacion es necesario representar la
propagacion del campo de onda mediante la teoria de rayos. La Figura 3.1 representa
el modelo de propagacion de rayos que determinan la direccion normal al frente de
onda y la direcciéon de propagacion de la energia relacionadas con la velocidad de fase

y velocidad de grupo respectivamente.

S

Vpo:Vso €. 8 S

Figura 3.1: Arreglo geométrico entre fuente y receptor en un medio VTI para la deduc-
cion de la anisotropia débil aplicada al modelo de correcciéon no hiperbélico del Moveout.
En la imagen, 1 corresponde al d&ngulo de grupo y 6 corresponde al angulo de fase.

De esta forma, denotando el angulo entre el vector velocidad de grupo y el eje vertical

como ¢, como esta representado en la Figura 3.1, el tiempo de viaje de onda P puede
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ser establecido como:

_ Vpolpo
tr(Y) = — 0y Va(D) (3.48)

donde V(1) corresponde a la velocidad de grupo con un éngulo de propagacion v
respecto al eje vertical y tpg corresponde al tiempo doble de viaje del campo de onda P
a cero offset. Para el caso de la anisotropia débil, la velocidad de grupo es equivalente
a la velocidad de fase en el correspondiente dngulo de fase 6, como puede argumentarse

en la ecuacion (5.38) del Apéndice A3. De esta forma,

Va(v) = V() = Vpo(1 + dsin® 0 cos? 6 + e sin® 6), (3.49)

y usando la expresion (5.45), representada en el Apéndice A4, donde la relacion entre

las amplitudes angulares ¥, 6 y la velocidad de fase V', esta dada por:

1
tan @ + —ﬂ

tan y(0) = Tm. (3.50)

Vo do

Ahora, operando tinicamente sobre el numerador, expandiendo los términos diferenciales

para definir el resultado en funcién de los parametros de anisotropia y el &ngulo de fase,

1
tané’—i—vajl—‘e/ = tanH—I—%(1—}—551112000826’—}—5511149)
= tan@ + 26 sind cos® § — 20 sin® § cos 0
= tanf + (25(1 — sin?#) — 29 sin? 6 + 4e sin? 9) sin @ cos 6

— (1 + cos? 0(2n — 48 sin? § + 4e sin® 0)) tan 6,

luego retomando nuevamente la ecuacion (3.50), tal que,
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tan 0[1 + cos? 6(25 — 46 sin? 6 + 4e sin® 0)]
1 — tan #sin @ cos 0(26 — 40 sin® § + 4e sin? §)
tan 0[1 + cos? 6(28 + 4(e — §) sin? )]

1 —sin?0(20 + 4(c — 0) sin? 0)

tany(0) =

Nuevamente, bajo la restriccion de las pequenas extensiones en el offset, cos?0 ~ 1y

sin? 0 ~ 0, luego:

tan
1+20+4(c —0)sin?@’
Ahora en términos de la aproximacion de la anisotropia débil, considerando la reduccion

tanf = (3.51)

de los parametros de anisotropia sobre la ecuacion (3.51) de tal forma que el dngulo de
fase 6 y el angulo de grupo ¢ logran ser aproximadamente equivalentes. Por consiguiente,
la ecuacion que representa el campo de velocidades de grupo, puede ser determinado en
funcion de la amplitud angular 1) que caracteriza la direccién de propagacion del rayo,

obteniéndose:

V() = Vpo(1 4 §sin® ¢ cos? 1p + e sin* ¢), (3.52)

y de esta forma, retomando la expresion (3.48) para el tiempo de propagacion t*(1)),

t2 (¢) _ t2P0 ~ t%’O

P cos2 (1 + §sin? ¢ cos2ep + esin? )2 cos? (1 + 26 sin? 1) cos? ¥ + 2e sin? 1))
(3.53)

Ahora lo que resta del proceso es encontrar la parametrizacion adecuada para trans-

formar las funciones trigonométricas de la ecuacion (3.53) en términos del campo de

velocidades, los tiempos de propagacion a offset nulo y los valores correspondientes del

offset. Para tal objetivo, es definido el nuevo offset normalizado dado por:

__x oz
o9 T Vpotpo

Considerando el anélisis geométrico del problema, especificamente la relacion trigono-

(3.54)

métrica entre el offset x, la profundidad del objetivo z y el respectivo dngulo v,
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2
Vpot po
2 1
cos® 1) = (3.55)

2 2 = —2
Vot po n x I+X
2 2

2
2 _
sin? ) = X (3.56)

2 2 = —2-
Vot po L (® I+X
2 2

Sustituyendo las ecuaciones (3.55) y (3.56) en la expresion (3.53) para el tiempo de

propagacion cuadratico del campo de onda P,

t2<_2> _ (1 —2> . 3.57
X roll+X L 2072 267" ( )

C +y2)2 ’ (1 +22)2_

Expandiendo la ecuaciéon (3.57), nuevamente en términos de la aproximacion de las

pequenas propagaciones horizontales,

202 2ex*
1+%2 1+%2

t? (%2) R thy {1 +X° - ] = thy :

. 26 2eY?
1+X2<1_ 1+ 1+y2>
(3.58)

La ecuacion (3.58) puede expandirse nuevamente en series de Taylor alrededor de Y2

Ccomo:
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26X 2ex!
X Po |1 +X i 117 (3.59)
= 21472 25?(1 — y2) —2eyt (1 - y2>] (3.60)
= 15+ Xotho(1 — 26) 4 20t 5" — 2t By X" + 2615, X". (3.61)

Retomando la definicion (3.54) para el offset normalizado, se han eliminado los términos

trigonométricos, tal que el tiempo de propagacion puede definirse como:

— + . (3.62)

2 <x2> _e (1+20)z*  2(e—d)at  2ethyz®
= 1pg
Vo Viotho Viotdo

Finalmente, reorganizando los términos en la ecuacion (3.62), el tiempo de propagacion
de ondas P en medios anisétropos VTI bajo la consideracion de la anisotropia débil

puede expresarse de la forma:

Avz?

2
Xz
1+
(‘/potpo)

donde los coeficientes de la serie Ay y AY bajo la aproximacion de la anisotropia débil,

t*(z) = t2, + AYa® + (3.63)

han sido definidos como:

1-20
AY = ——, (3.64)
Vi
—2(e = 0)
Av = == %) (3.65)
= Va,

En las secciones anteriores el coeficiente AY de la ecuacion (3.65) fue definido en tér-
minos de la aproximacion Vsg/Vpy — 0 y la expansion sobre el pardametro 0, como se
muestra en la ecuacion (3.40). Por otro lado, al aplicar el limite (z — oo) para las

contribuciones infinitas en el offset sobre la ecuacion (3.58),
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b (2%) — (14 22 — 20) + % (3.66)
Como se observa en la ecuacion (3.66), el coeficiente del término cuadratico por concepto
de la serie de Taylor, debe ser denominado como el inverso cuadratico de la velocidad
del campo de onda evaluada en el infinito. Este valor debe corresponder al inverso de
la magnitud cuadratica de la velocidad horizontal y de esta forma, resolviendo para los

coeficientes de 2% en las ecuaciones (3.58) y (3.66), se obtiene:

V2 = V(1 + 2¢). (3.67)

Ademas de la expresion (3.63), en la actualidad existen otros modelos para la aproxi-
macion de anisotropia débil para reflexiones del Moveout no hiperbélico sobre medios
VTIL Byun [8] y Corrigan [7] sugirieron un método alterno denominado hipérbola des-
plazada , valido para extensos registros horizontales de ondas P sobre una geometria

VSP (vertical seismic profiling) y esté representado por la ecuacion:
22

(ﬁ) +<2Vh) 224 (x/2)?

Donde V., corresponde a la velocidad NMO. En este caso, el coeficiente de correccion

=12+ (3.68)

de cuarto orden de la serie de Taylor para ondas P correspondiente a la aproximacion

(3.68) fue encontrado por Sena |25] en la siguiente notacion:

2(e —9) 1
Ay p— — , .
WP TR T (1 28) (1 + 20) (3.69)

El término lineal planteado en la ecuacion (3.69) coincide con la aproximacion de la
anisotropfa débil en la ecuacion (3.40); el término adicional [(1+28)(1+ 2¢)]~! aparece
debido a la definicion de la anisotropia débil. El coeficiente de cuarto orden en la
ecuacion (3.69) es sustancialmente diferente de la expresion exacta mostrada en la
ecuacion (3.38), principalmente porque no contiene el términos de correccion (1 + 24)%
y (14 25/f). Por lo tanto, a pesar de la obvia ventaja analitica y computacional de

las aproximaciones (3.63) y (3.68) sobre método que implementa la serie de Taylor,
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las inexactas expresiones para el término de cuarto orden del Moveout impiden su
aplicacion. De manera analoga a la ecuacion (3.63), podemos ahora, definir la nueva
estructura de la expresion para el tiempo de propagacion, valida para cualquier rango

en el dominio del offset. Por consiguiente, la funcion ¢?(x?) puede ser determinada como:

A4.§L’4
1+ A2’

Donde los coeficientes exactos As y A4 de la expansion de Taylor han sido deducidos en

ti(x) =12, + Aga® + (3.70)

las secciones 3.1 y 3.2, los cuales han sido definidos para modelos anis6tropos multicapas
y de una tnica capa. Como sera explicado mas adelante, el nuevo coeficiente A®*)
introducido en el denominador de la ecuacion (3.70) logra definir del comportamiento
idealmente adecuado para la correccion de los eventos sismicos con infinitas coberturas
en el offset. Para su demostracion, considerando temporalmente el ultimo término en

la ecuacion (3.70) y evaluando este mismo en el limite del offset infinito,

. A4x4 i A4ZL‘4 1 3.71
T 14 A(Rg2 ~ Ag2 1 : (3.71)

AR) g2
Para la determinacién del limite sobre el dominio del offset x ha sido implementado la

¢

siguiente serie geométrica, cuya razén corresponde a r y es convergente solo si |r| < 1.

De esta forma:

1 =\
1_T:Zr : (3.72)

n=0
Por lo tanto, tomando en consideracion la restriccion de la serie (3.72) sobre la ecuacion

(3.71), tal que debe cumplirse la relacion

1

Asumiendo esta condicién, es posible luego desarrollar la ecuacion (3.71) usando el

término sumatorio de la serie (3.72) tal que,
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A4Z’2 1
€= (1 ~qmmt > (3.74)

Finalmente, son agrupados los términos de orden comin en el offset, de tal forma que

el tiempo de propagacion del campo logra reestablecerse como:

A A
tz(Q;) |.’E~>oo: t?)o — (A(—’j))2 + <A2 -+ A(i)>x2 4+ ... . (375)

Por lo tanto, en términos de la aproximacion desarrollada, el coeficiente que acompa-
na el término de offset cuadrético, corresponde al inverso cuadrético de la velocidad
horizontal V},, tal como fue asumido para la aproximacion de anisotropia débil en la

ecuacion (3.66). Con esto en mente,

(3.76)

De manera analoga, el resultado obtenido en la ecuacion (3.67) expresa el nuevo campo
de velocidades V}, para el coeficiente A®) | como una funcion de la velocidad de onda P

sobre el eje de simetria y el parametro de anisotropia €. Por lo tanto,

Vi = VeoV/T + 2¢, (3.77)

donde de manera equivalente, retomando la expresion (2.12),

Vimo = Vo1 + 26. (3.78)

Para el caso de la velocidad V.., el parametro ¢ es la cantidad fisica responsable de la
desviacion entre la velocidad vertical de onda P y la velocidad de correccion Vi, para
un reflector horizontal. Para la ecuacion (3.77), el parametro adimensional e representa

el porcentaje de diferencia entre las componentes de velocidad horizontal y vertical de



3.3 Ecuacion del Moveout no Hiperbdlico 60

onda P. Por otro lado, al igualar la velocidad vertical de onda P en las ecuaciones (3.77)

y (3.78),

Vn2mo th
1425 142 (3.79)

es posible definir el nuevo pardmetro de anisotropia 17 denominado como la anelipticidad
del medio. De manera explicita, usando la relacion (3.79) y retomando la ecuacion

(3.41), es posible obtener:

e—0 1( V2
”_1+25_§<V2 _1>' (380)

nmo
Tal como ha sido mencionado en otras secciones, la velocidad de correccion Vi, es
responsable de la forma hiperbdlica inicial de la curva representativa del tiempo de
propagacion t?(z?), mientras que 7 determina la desviacién del tiempo de viaje de su
forma original hiperbolica. Ahora, teniendo en cuenta las expresiones definidas para los
coeficientes Ay y Ay en las secciones 3.1 y 3.2 respectivamente, podemos encontrar la

forma explicita del coeficiente A*) como:

2e—-6) 1
Vi (1+26)°
1 1 '
V2 oove

nmo

AR —

(3.81)

Usando las relaciones entre las velocidades y los pardmetros de anisotropia en las ecua-

ciones (3.78) and (3.77), el coeficiente A" logra ser determinado de la forma:

A(n) _ _2(6 — 5)[Vn2mo vV1+ 277]2

= . 3.82
BVl 20)(V20 — Va1 + 20) (3:52)
Finalmente, el nuevo coeficiente A" es definido como:
—0)(1+4+2 142
A — e=0)A+2n)  1+32y (3.83)

ot (14+26)V2,,  thV2

nmo nmo
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Donde la relacion implica solamente los tiempos de arribo verticales, la velocidad de

correccion y el pardmetro de anisotropia 7.

3.4. Ecuacién General Para el Moveout no Hiperbo6-
lico

Existen distintas alternativas para definir la correccion final de Moveout no hiperbo-
lico. Las diferentes estructuraciones de la ecuacion (3.84) dependen de muchas de las
condiciones establecidas para el analisis de los parametros. El objetivo en este caso, es
encontrar la expresion final adecuada que permita desarrollar un modelo de correccion
viable, que esté acorde con las herramientas computacionales de este proyecto. Prin-
cipalmente, los diferentes cambios de la ecuacion (3.84) seran establecidos en el tercer
término de la serie. De esta forma, una mejor aproximacion analitica para los tiempos
de viaje del campo de onda registrados en las reflexiones puede ser obtenida usando la
combinacion de la funcién de t?(2?) encontrada para la anisotropia débil en la ecua-
cion (3.63) y los coeficientes exactos de Taylor en la funcion t%(z?). Esta idea permite
encontrar la ecuacion para grandes extensiones en el offset del Moveout sugerida por

Tsvankin y Thomsen [29]:

A4£L'4
14 AR)g2’

De esta forma, tomando en consideracion el tercer término en la ecuacion (3.84), deno-

2 (2?) = thy + Agz® + (3.84)

minandolo temporalmente como A,

—2(e — 8)z*
— A4ZE4 _ t%ovfmo<l + 25)
A= 14+ A2 (1+2n)(e —6)a?" (3.85)

77752130(1 + 25>Vn2mo
Para simplificar el algebra entre los parametros anisoétropos, en este trabajo se han
definido dos nuevas variables que absorben el caracter anisotropo de la expresion (3.85),

de tal forma que:
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¢4 ”
$2 tQOVT?mO
t2(x) = t2, + T+ P R (3.86)
nmo 1+
Z511270‘/n2mo

donde los nuevos parametros (¥ y ¢*®) son definidos como:

(W= __(ii ;5?’ (3.87)
¢ = (e =0)(1+2n) (3.88)

n(1+ 24)

La ecuacion (3.86) representa el modelo de correccion implementado en este trabajo y
serd retomado en la seccion de modelado y procesamiento en el Capitulo 4. Una segunda
opcién para la representacion del tiempo de correccion puede desarrollarse resolviendo
el problema algebraico de los parametros en (3.85) de tal forma que toda la anisotropia
sea absorbida en el parametro n. De esta forma, es posible representar el tiempo de
correccion del Moveout no hiperbolico usando solamente dos parametros de correccion;
la velocidad V. v el parametro de anisotropia . Por consiguiente, el término (3.85)

puede reestablecerse como:

—2(e — §)x?
B i (T 20) B —2(e — o)na’
ntpo (L + 26>Yimo +5§1 - 20)(E =07 vz (- 8)[3eV2,, + (1+20)2|

(3.89)
Finalmente, la ecuacion alternativa del Moveout no hiperbolico para ondas P en un

medio con isotropia transversal con un eje de simetria vertical toma la forma

2

x
t2(a:2):t§30+v2 + .

W0 Vg (B Vo + (14 20)2%]

De manera equivalente, introduciendo la expresion para la velocidad horizontal de onda

—2nzt

(3.90)

P establecida en (3.80), y eliminando la dependencia sobre el parametro 7, la ecuacion
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(3.90) puede ser reescrita como:

2 2 2 4
2 _ 42 T (Vh B Vnmo)x
£ =t o = ey ey (3.91)

La ecuacion (3.91) presenta en cierto modo mayor facilidad que las demés expresiones,

debido a que ambos pardmetros, V.o v Vi, describen la misma dimensién de velocidad.

3.5. Moveout no Hiperbdlico Para un Medio Estrati-
ficado de N Capas

De acuerdo con los resultados anteriores, el tiempo de viaje para reflexiones de ondas
P registradas desde la capa inferior N de un modelo VTT horizontalmente estratificado,
puede ser determinado en funcién de la determinacion de los parametros en la Nth capa

Ccomo:

N a? ANt
V2N 1+ AD(N)2

nmo

t*(z, N) = t3(N)

(3.92)

donde el coeficiente A (V) est4 relacionado con el coeficiente de cuarto orden A4(N),

la velocidad V,2, (N), y la velocidad horizontal V,(N) de la forma:

nmo

Ay(N)
Vi 2(N) = V2 (N)

nmo

AW(N) =

(3.93)

Las ecuaciones (3.92) y (3.93) son idénticas en su forma a las correspondientes expre-
siones para un medio homogéneo, pero los pardmetros Ay(N), A4(N) y AW (N) deben
ser calculados para el apilamiento de las capas sobre el N-th interfase. La velocidad
Vamo(IN) en un medio VTT es otorgado por la ecuacion de Dix, mientras que el coe-
ficiente A4(NN) puede ser obtenido usando la ecuacion (3.44). Luego, es conveniente
expresar A4 a través del parametro n y la velocidad NMO de la misma forma como fue

definido en el modelo de un tnico estrato VTI:
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_2p(N)
tho(N)V2

nmo

Ay(N) =

Ty (3.94)

donde n(N) ahora representa un parametro efectivo que absorbe la influencia de la
anisotropia y la estratificacion del medio. Una expresion explicita para n(N) puede ser

encontrada usando la ecuacion (3.44), asumiendo que Vgo = 0 en todas las capas,

nmo

N

1 1 . S

N) == VO + 8yl | —1 3.95
77( ) 8<V4 (N)to(N) Zzl( nmo)( + n )0 ) ( )
donde Vn(fr)m, n® y t(()i) son los valores intervélicos en el estrato ¢. Luego la ecuacion para
la velocidad V3, (N) puede ser definida en equivalencia a la ecuacion (3.77) vélida para

un medio homogéneo tal que,

Vi(N) = Vimo(N)A/1 + 2n(N). (3.96)

Por lo tanto, de la misma forma como fue definido para un modelo simple VTI con un

tinico estrato, la ecuacion (3.92) toma la forma de la ecuacion (3.90),

N 22 B 2n(N)zt .
VimoN) V2 (N) [ B(N)V2,(N) + 1+ 29(N)]a?]

nmo nmo

t*(z, N) = t3(N) (3.97)

Finalmente, reescribiendo esta expresion en términos de la velocidad horizontal efectiva

Vi(N), de manera analoga a la ecuacion (3.91),

t*(z, N) = t5(N) + ? <Vh2(N)_V’EmO(N)>x4 (3.98)
, =15 VT?mO(N) V2 (N)<t(2)(N)V4 (N)+Vh2(N)$2> .

nmo




Capitulo 4

MODELADO Y PROCESAMIENTO
DE DATOS SISMICOS CON
SEISMIC UNIX

Los resultados mostrados en las secciones previas claramente demuestran que en térmi-
nos generales , la anisotropia sismica y particularmente la isotropia transversal produce
una muy notoria y sustancial influencia sobre los tiempos de viaje del campo de onda.
El objetivo de este capitulo es modelar un medio cuyas caracteristicas correspondan
a las descritas por las configuraciones VT y luego generar datos sismicos aptos para
el procesamiento no convencional cuyos fundamentos tedricos fueron planteados en los

capitulos anteriores.

El software implementado en este proyecto consiste en un conjunto de paquetes con
utilidades y herramientas bésicas de procesamiento sismico. Seismic Unix es un soft-
ware de uso libre soportado por el Centro de fen6menos ondulatorios (Center for Wave
Phenomena) en la Escuela de Minas de Colorado (Colorado School of Mines). De esta
forma, en este trabajo se han utilizado los principales paquetes de procesamiento con el
fin de corroborar la validez del modelo de correccién no hiperbolico sobre datos sismicos

sintéticos.

4.1. Pertil Estructural del Modelo de Velocidades

El siguiente modelo de velocidades mostrado en la Figura 4.1 caracteriza un medio

estratificado de cinco capas horizontales descrito por cuatro contrastes principales de
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velocidad que determinarédn la posicion en tiempo de los reflectores del modelo. La
primera capa del modelo es la tinica componente isétropa de la estructura con una ve-
locidad constante de 1118 [m/s|. Sobre cada reflector bajo la primera capa, se posiciona
la zona de estratificacion horizontal que determina la configuracion del modelo VTI.
La componente horizontal del modelo geolégico estructural tiene una extension total
de 30 [km]| que logra garantizar el comportamiento no hiperboélico a offset lejano, en
relacion a la profundidad del modelo que corresponde a 5 [km|. La relacién z > z no
solo debe cumplirse en las extensiones del modelo. El objetivo en realidad es reconocer
la amplitud de estos valores dentro de cada CMP gather. Para la generacion del campo
de velocidades se ha implementado la funcién trimodel-make a triangulated sloth
(1/velocity?) model [12] del paquete Seismic Unix que implementa la teoria de rayos

utilizando soluciones analiticas por triangulacion.

Distancia (km)
0O :!. ? 3 4‘1 5 § ? $ 9 1‘0 1‘1 1‘2 1‘3 1f1 1‘5 1‘6 1‘7 1§ 1‘9 2‘0 2‘1 2‘2 2‘3 Zfl 2‘5 2‘6 2‘7 %8 2‘9 30

0.5

1.0

I
o

N
o

W
o

rrorunaiaaad (km)
N

Modelo Anisotropo de VVelocidades

Figura 4.1: Perfil de velocidades en escala de grises generado con la funciéon trimodel que
corresponde al primer conjunto de parametros dinamicos, sobre los cuales se desarrolla
el modelado y procesamiento de los datos sismicos. En términos del algoritmo, el con-
junto de configuraciones de constantes elasticas necesarias para generacion del modelo
anisotropo ha sido establecido mediante la implementacion del método de diferencias
finitas.

Para condicionar las variables del modelo es necesario establecer para cada regiéon entre
los reflectores principales, los valores de velocidad, el gradiente vertical del campo de

velocidades y el caracter anisoétropo del modelo para las cuatro tultimas capas.
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Parametro Nuamero de capa \

1 2 3 4 5 |

Posicion sobre el eje horizontal [km| | 150 | 15,0 | 150 | 150 [ 15,0 |
4,50

€oo [5*/km”| 080 | 065 | 0,50 | 0,35 | 0,20

| |
| | | |
| | | |
| Posicion sobre el eje vertical [km| | 0,1 | 1,00 | 2,00 | 3,00 |
| |
| |
| |
| |

Vie) [km/s] 1,118 | 1,240 [ 1,414 [ 1,690 | 2,236 |
0.€ [s*/km”] 0 [-0,01]-001]-0,01]-0,01|
0, [s*/km?] 0 0 0 0 0

Cuadro 4.1: Parametros por capa que corresponden a las caracteristicas principales
del modelo anisotropo. El parametro V. corresponde a las velocidades de capa cuyos
valores son invertidos o calculados usando el valor correspondiente de &qg.

El valor £y en el Cuadro 4.1 denominado sloth corresponde al inverso cuadratico de la
velocidad y debe ser definido en un punto del espacio entre los reflectores. En términos
del parametro de rayo ¢, el nuevo parametro £ corresponde simplemente a la magnitud
cuadratica del pardmetro del rayo ¢. De esta manera, por simplicidad en la notacién se

ha decidido denominar ¢ al término totalmente equivalente ¢2.

En total son definidos cinco valores para &y, de los cuales solo el primero permanece
constante. Los valores 0. garantizan el cambio progresivo en profundidad de la velo-
cidad para las cuatro siguientes capas, de tal forma que el valor de la velocidad para
el altimo estrato diferencial entre los reflectores sea inmediatamente mucho menor a la
velocidad de la siguiente capa. Esta condiciéon permite determinar los grandes contras-
tes de velocidad entre cada capa que definen la lineas reflectoras principales del modelo

estructural. La expresion que caracteriza el gradiente 0.£ corresponde a

2
—ﬁazv(c). (4.1)

9.6 =
El signo negativo de 0.¢ en el Cuadro 4.1, senala el incremento del campo de velocidades
en el sentido del aumento en profundidad del modelo. El incremento en 0,V|.) muestra
en el Cuadro 4.2 para la capa 2 y 3, un aumento suavizado del campo de velocidades.
Para los objetivos de este trabajo, la continua estratificacion diferencial que produce la

anisotropia del modelo representado en la Figura 4.1, es la propiedad que caracteriza la
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variacion total del campo de velocidades. Los siguientes dos gradientes referidos a las
capas 4 y 5 exhiben resultados bastantes abruptos, generando mayores cambios en el
campo de velocidades. Por lo tanto, la velocidad denominada Vj.s corresponde a la velo-
cidad en el punto justamente anterior a la siguiente capa o reflector principal. La técnica
del trazado de rayos permite calcular de manera efectiva el valor de esta velocidad de
incidencia, donde evidentemente para los reflectores mas profundos se determinaran los
mayores cambios de velocidad. El valor de Vs proporciona una estimacion indirecta del
grado de anisotropia en cada capa, de tal forma que la diferencia V,.y — V() determina
la desviacion de la velocidad en el dltimo estrato de la correspondiente capa. Por lo
tanto, A define la desviacion porcentual de la velocidad respecto a V() debida al grado

de anisotropia inducida bajo el parametro 0,€.

] Parametro \ Numero de capa ‘
| 1 [ 2 [ 3 [ 4 [ 5
| Vie [km/s] [ 1,118 [ 1,240 | 1,414 | 1,690 | 2,236 |
[0.€[s*/km®] | 0,00 [ —0,01 [ =0,01 [ —0,01 [ 0,01 |
| 9.V [1/s] | 0,00 | 0,010 [ 0,015 | 0,024 | 0,060 |
| Vies [km/s|] | 1,118 | 1,255 | 1,451 | 1,796 | 2,582 |
| A% ] 000 ] 1,21 [ 262 | 468 | 1547 |
| 9,¢ [s?/km®] | 0,00 [ 0,00 [ 0,00 | 0,00 | 0,00 |

Cuadro 4.2: Componentes dinamicas del modelo de velocidades definidas en cada capa.
El valor de la velocidad Vi garantiza en términos del contraste de velocidades, la gene-
racion de los reflectores principales del modelo y corresponde al valor de la velocidad del
ultimo estrato diferencial inmediatamente anterior al reflector principal que establece
el limite superior de la siguiente capa. Usando los resultados anteriores, especificamente
para el caso en el que la diferencia porcentual del campo de velocidades corresponde a
15,47 %, este valor de desviacion podria producir una diferencia en profundidad mayor
a 1000 |m| para un tiempo de propagacion de solo 3 |[s|.

Por otra parte, la Figura 4.2 representa el modelo equivalente en una gama espectral
generado con la funcion unif2-generate a 2D UNIFormly sampled velocity profile from
a layered model |12] que construye un perfil 2-D de propiedades uniformemente mues-
treadas a partir de un archivo ASCII que contiene las coordenadas (x,z) de una serie

de puntos que definiran la tendencia de cada interfase definida en el modelo [17].
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Distancia en cobertura del modelo [m]-Anisotropo.
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Figura 4.2: Perfil de velocidades en escala espectral que define las cinco capas del mo-
delo. En las dos tltimas capas es notoria la atenuacion inversa progresivo del espectro,
que representa el continuo cambio de la velocidad como resultado de la anisotropia.

4.2. Modelo de Trazado de Rayos

Para el diseno de la geometria de propagacion de rayos es ejecutada la funcion triray-
dynamic RAY tracing for a TRIangulated sloth model [12]. El resultado final consiste
en una secuencia de superposiciones de imagenes de trazado de rayos generadas inde-

pendientemente para cada reflector como se muestra en la Figura 4.4.

Los resultados del algoritmo permiten verificar el caracter anisoétropo de las cuatro
ultimas capas, de tal forma que debido a los continuos cambios diferenciales de velocidad
que modelan la estratificacion del medio, se observa un continuo cambio en la trayectoria
del rayo a lo largo de las capas anisotropas. La ley de Snell verifica el alejamiento del
rayo respecto a la normal de la interfase que comunica las capas consecutivas, debido a
que cada capa diferencial refractada posee un indice de refraccion menor que el estrato
precedente. La apertura angular de los rayos refractados dependera de la relacion entre

las velocidades del medio incidente y del medio refractado [18], por lo tanto,
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Figura 4.3: Trazado dindmico de rayos sobre el modelo de velocidades de la Figura
4.1. Es evidente la deflexion continua del rayo a través de las cuatro dltimas capas
anisotropas. A manera de comparacion se han asignado diferentes colores para los rayos
reflejados en cada capa.

ve = sin M EL, (4.2)

i
Para angulos mayores que 7. tal que v > 7. no existird refraccion y el rayo se refleja
totalmente. En la ecuacion (4.2) los valores j; y py corresponden a los indices de
refraccion de la capa inicial y la capa final consecutiva respectivamente. El resultado
final se muestra en la Figura 4.4 y se obtiene usando la funcion psmerge-MERGE
PostScript files [12] que superpone los archivos de salida para la imagen del modelo de

velocidades y el trazado de rayos.
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Figura 4.4: Representacion final del modelo de trazado de rayos sobre el modelo es-
tructural de la Figura 4.1. La notable desviacion de los rayos representa la presencia
de estratificacion repetitiva con espesores de capa diferenciales que deben ser mucho
menores a las longitudes de onda de la energia propagandose en el medio.
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4.3. Modelo de Adquisicién Sintética de una Linea de
Datos Sismicos Bidimensional

Una adquisicion sismica 2-D consiste en un conjunto de disparos (shots) a lo largo de
una linea de interés sobre la cual es recuperada toda la informacién del campo de onda
dentro del plano de reflexiones bidimensional. Cada disparo estaré representado por
un modelo de propagacion de onda actustica en el punto definido por la posiciéon de la
fuente como en la Figura 4.5. El objetivo de esta secciéon del modelado es recuperar la
informacion del subsuelo o del modelo de velocidades representado en la Figura 4.1 a

partir de la propagacion de las ondas sismicas.

En términos de los parametros de adquisicion generalmente el maximo offset que ma-
nifiesta un comportamiento hiperbolico en las curvas de reflexion, corresponde a la
profundidad relativa del reflector x/z = 1. Para el modelo de este estudio es utilizada
una relacion de offset-profundidad superior a la unidad de tal forma que z/z > 1,5 [29],
que puede garantizar la deteccion de la tendencia no hiperbodlica de las curvas de refle-
xion sobre un modelo anisoétropo. En el modelo estructural de velocidades de la Figura
4.1, la maxima profundidad de la tltima capa de interés es de 5,0 [km]|, por lo tanto
para generar un Moveout no hiperbolico el offset maximo debe aproximarse a 7,5 [km|.
Para optimizar los resultados se ha escogido una amplitud méxima en offset de 9,0
[km|. Bajo estas condiciones fue generado un disefio de 600 receptores separados a una
distancia de 30 [m|, con una cobertura de 9,0 |km| a cada lado del disparo. Un total
de 400 disparos son ejecutados en una cobertura total de 5,985 [km| produciendo un
conjunto de 240000 trazas por reflector en el registro de datos sintéticos cuyo formato
es de extension .su. De la misma manera, debe calcularse el tiempo de grabacion para
el registro de propagacion de la onda de acuerdo a la profundidad del altimo reflector,
que corresponde en este caso al producto del nimero de muestras, 2500 con intervalo
de muestreo de 0,004 [s], de tal forma que el tiempo de registro de grabacion es de 10
[s]. El primer disparo es ubicado a 12,0 [km]| del origen de coordenadas del modelo, que
a su vez presume la ubicacion del primer receptor que dista a 3 [km| del mismo origen.

El Cuadro 4.3 muestra los principales pardmetros de adquisicién implementados.
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] Parametro \ Valor \
’ Numero de disparos - Shots \ 400 ‘
’ Ntmero de receptores \ 600 ‘
Espacio entre disparos [km| 0,015
Espacio entre receptores [km]| 0,030
Rango de cobertura de disparos relativa al origen [km]| 12,000 — 17,985
Rango de cobertura de receptores relativa al origen |km]| 3,000 — 26,985
Extension total del modelo [km] 30,0
Cobertura en offset |km)| 9,0
Numero de trazas por disparo y por reflector en el registro tracf 600
Numero de trazas totales por reflector en el registro tracl 240000
Intervalo de muestreo temporal del registro dt [s] 0,004
Niumero de muestras temporales del registro nt 2500

Cuadro 4.3: Parametros que determinan la geometria del modelo de adquisicion sismica
de datos sintéticos bajo la funcion triseis-Gaussian beam synthetic seismograms for a
sloth model.

El ntcleo del script que genera la adquisicion sintética esta basado en la ejecucion de
procesos iterativos sobre las funciones triseis-Gaussian beam synthetic seismograms for
a sloth model, suaddhead-put headers on bare traces and set the tracl and ns fields y
sushw-Set one or more Header Words using trace number [12]. Para cada iteracion,
las funciones son ejecutadas, de tal forma que triseis crea la traza sismica, suaddhead
genera el encabezado sobre cada traza y sushw escribe los valores sobre los encabezados

de las trazas sismicas resultantes.

4.4. Modelo Actstico de Propagacion de Frentes de
Onda

De manera similar a los métodos anteriores, es posible generar un modelo actstico de
propagacion que represente los cambios temporales del frente de onda para cada shot. El
método de diferencias finitas de segundo orden permite generar dicha representacion.
Este método es una clésica aproximacion para encontrar soluciones numéricas a las

ecuaciones que gobiernan el modelo matemaético de un sistema continuo. Bésicamente
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en la solucion por diferencias finitas las derivadas son reemplazadas por aproximaciones
finitas, convirtiendo entonces el problema de las ecuaciones diferenciales en un problema
algebraico de menor complejidad. En este sentido se puede utilizar este método para
encontrar las soluciones numéricas a las ecuaciones que describen la propagacion de

ondas acusticas en un sistema bidimensional.

Para el despliegue del método son utilizadas nuevamente las propiedades fisicas y con-
diciones de contorno generadas en el perfil de velocidades. La funcién sufdmod2-Finite
Difference MODeling (2nd order) for acoustic wave equation genera el archivo de en-
trada para la funcion suzmouvie-X MOVIE plot of a 2D or 3D segy data set que ejecuta
la visualizacion del cambio espacial del frente de onda en el tiempo y esta representado

en la Figura 4.5.

PROPACACTON TF MNTIRG ATISTTRAS

Figura 4.5: Modelo acustico de propagacion de ondas P usando el método de diferencias
finitas de segundo orden. Cada shot del modelo de adquisicion en el Cuadro 4.3 estara
representado por esta secuencia. El dominio horizontal y vertical de cada secuencia
corresponde a una amplitud de 30000 [m| y 5000 [m] respectivamente.
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4.5. Generacion de Shot Gathers

En términos generales, los sismogramas sintéticos son una de las formas para modelar la
respuesta sismica sobre ciertas propiedades del subsuelo establecidas en el perfil de pro-
piedades fisicas determinadas a priori dentro del modelo. Cada disparo o shot recupera
la informacion del tendido del subsuelo desde un punto en la superficie definido por la
ubicacion de la fuente. Las curvas de reflexién que representan cada disparo permiten
identificar la anomalia que se manifiesta de manera importante en los offsets lejanos. En
la medida en que aumenta la cobertura del offset, las cuatro tltimas curvas de reflexion
describen una elevacion progresiva por ondicula en el registro de cada traza, alterando
progresivamente el modo hiperbolico de reflexion del modelo convencional. Este pro-
gresivo aumento en la velocidad estd correlacionado directamente con una disminucion
del registro temporal de la respuesta del medio de cada capa, debido a la presencia del

medio anisétropo VTI.

Para la visualizacion de los sismogramas, la funcion suwind-window traces by key word
[12] escoge el encabezado o header que define el nimero del disparo dentro del registro
de cada traza. Posteriormente se ejecutan dos formas de visualizacion: la primera utiliza
la funcion suzwigb-X-windows Bit-mapped WIGgle plot of a seqy data set que permite
detallar cada traza registrada en el dominio del disparo. La segunda implementa la
funcién suzimage- X-windows IMAGE plot of a seqy data set que utiliza espectros de

amplitudes para el registro total del disparo y esté representada en la Figura (4.6).

4.6. Ordenamiento por Punto Medio Comiin

Una vez editados los shot gathers se procede a realizar un reordenamiento de las trazas
sismicas en conjuntos de punto medio comin o CMP (por sus siglas en inglés Com-
mon MidPoint). Este ordenamiento consiste en agrupar las trazas que por geometria
pertenecen a un mismo punto medio entre una fuente y un receptor determinado. En
ocasiones los CMPs son denominados de manera equivalente como CDPs (por sus si-

glas en ingles Common depth point). la imparcialidad en el uso de estos términos se
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Figura 4.6: Imagen del shot gather nimero 200 representado mediante la funcion
suzimage- X-windows IMAGE plot of a segy data set. Puede observarse en el dominio
del disparo que el prolongado aumento en el offset sobre el medio anis6tropo, produce
paulatinamente una desviacion no hiperbodlica en las curvas de reflexion de las tltimas
cuatro capas.
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debe a que estos puntos coinciden en modelos de reflectores planos como se muestra,
en la Figura 4.1. Por lo tanto, se deduce por construccion geométrica, que el espacio
entre CMPs es la mitad del espacio entre geofonos. Las curvas de reflexiéon en estos
conjuntos poseen al igual que los shot gathers, trayectorias hiperbolicas para mode-
los is6tropos de reflectores planos. Medios con geometrias buzantes con superficies de
reflexion no horizontales o rectilineas, heterogeneidades horizontales y verticales en el
campo de velocidades y principalmente la evidente presencia de anisotropia, producen
altas inexactitudes en el modelo convencional de procesamiento, que se representan en

la tendencia no hiperbolica de las curvas de reflexion (Pech and Tsvankin, 2004).

Posteriormente el encabezado de los datos sismicos generados en la adquisicion no
contiene el valor del parametro CMP, dado que este factor es el producto del reordena-
miento de los datos respecto a los puntos medios comunes entre fuentes y receptores.
Para generar este acoplamiento se utiliza la funcion suchw-Change Header Word using
one or two header word fields 12| que logra adicionar el nuevo parametro usando los
encabezados sz y gz que refieren a las posiciones de las fuentes y los receptores respecto

al punto coordenado de la primera fuente, por consiguiente:

a + bI'§ 4 eI}

I‘1: d )

(4.3)
donde I'y = cdp, I's = gz, I's = sx,a=10,b=1,c=1,d =15y e = f = 1. Los
parametros a, b, ¢ y d en la ecuacion (4.3) corresponden al conjunto de constantes que
fueron determinadas usando la geometria de adquisicién bajo los puntos medios comunes
o CMPs. Particularmente d corresponde a una constante de normalizacion que permite
el aumento progresivo por unidad del valor de I'y, que asigna la numeracion de los
elementos del conjunto de CMPs. La finalidad de este esquema geométrico es habilitar

la configuracion de los datos para la aplicacion de la correccion NMO.

La representacion de los CMPs con mayor informacion dependeré directamente del fold
en la adquisicion, de tal forma que seran utilizados los CMPs que tengan mayor fold
o cobertura en el nimero de trazas por punto medio comun. Para los parametros de

adquisicion mostrados en el Cuadro 4.3, el valor tedrico del fold o cobertura méaxima es
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Figura 4.7: Representacion del CMP 779 usando la funcion SUXWIGB - X-windows Bit-
mapped WIGgle plot of a seqy data set que despliega en pantalla cada traza registrada
en los receptores para la geometria del CMP 779. El aumento progresivo del offset deja
ver el caracter no hiperbolico de los cuatro tltimos reflectores.
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de 600 trazas y es calculado usando la siguiente relacion [33]:

ngAg

A (4.4)

ng =
donde n, corresponde al niimero de canales activos, Ag refiere al espaciamiento entre
receptores y As representa el intervalo espacial entre fuentes. Para la geometria de
adquisicion de este modelo, la mayor cobertura en trazas para el arreglo CMP corres-
ponde a 600, que determina una extension horizontal de 18[km| en el dominio CMP.
Estos valores garantizan nuevamente el analisis a offset lejano. La Figura 4.7 representa
el CMP 779 con un fold de 300 trazas espaciadas 30 [m| y una cobertura en offset de
9 [km]. Es importante observar que solo la trayectoria del campo de onda que proviene
de la primera capa describe un comportamiento hiperbolico. Para las capas restantes
el registro de las curvas representa el modo no hiperbélico de reflexion que crece en

proporcion con el aumento del offset.

4.7. Analisis de Velocidades

Uno de los métodos més utilizados para realizar un anélisis de velocidad a partir de una
data sismica es el denominado espectro de velocidades. De este anélisis logran derivarse
varios tipos de medidas de coherencia que pueden ser usadas como parametro descriptivo
de los espectros de velocidades. En sismica es usual denominar estos parametros como
atributos de los datos sismicos, por lo tanto para efecto del anélisis de velocidades es
utilizado el atributo semblanza o, de tal forma que su valor entre dos trazas A(t) y B(t)

dentro de una ventana temporal | t1, 5| se define como:

to 2
1 2 (A, + B
025 2 t_;ig( t tzt) 9" (4-5)
iy Al 222, Bi

La semblanza se encuentra normalizada en el intervalo 0 y 1. Por lo tanto, cuando

existe baja repetitividad la semblanza tiende a cero y valores altos de repetitividad

estan asociados a valores de semblanza cercanos a 1.
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En términos de esta definicion, lo que se realiza en un analisis de semblanza, es calcular
cada cierto nimero de muestras temporales de un CMP gather, el valor del atributo
o para un rango de velocidades convenientemente ajustado. El archivo generado sera
visualizado en un mapa que muestre el rango espectral de mayor correlacion para cada
punto Vimo, tame. Donde V., es la velocidad de correccion y t,,,, es el tiempo de
picado en el CMP gather. En el modelo convencional la velocidad correspondiente al
valor maximo de semblanza para un evento en particular representa la velocidad que
mejor apila tal evento. Para el caso anisétropo ademaés de V,,,,, es necesario conocer el
valor de los parametros de Thomsen [28] o en su defecto el valor 7, de tal forma que las

curvas no hiperbélicas sean corregidas totalmente.

El célculo de semblanza para las velocidades de apilamiento de un CMP gather se ejecu-
ta mediante la funcion suvelan-compute stacking velocity semblance for cdp gathers [12]
del paquete Seismic Unix. Este andlisis es fundamental para la ejecucion del algoritmo
que establece las velocidades de correccion para las curvas de reflexion de los datos de
onda P, de tal forma que una vez sean corregidas las curvas, continiia el proceso de

apilamiento de las trazas para cada CMP.

Inicialmente el andlisis de velocidades serd desarrollado bajo la consideracion de un
modelo isotropo. Sera ejecutado el anélisis de semblanza de tal forma que sean recupe-
rados los valores de velocidad V,,,,,, a pequenos offsets, necesarias para las correcciones
de las curvas de reflexion hiperbdlicas y no hiperbolicas en las ecuaciones (2.3) y (3.86)

respectivamente.

Para disminuir el tiempo de computo requerido en la generacion de los paneles espectra-
les de semblanza en necesario limitar el rango de velocidades considerado en los datos.
En este trabajo, el primer valor corresponde a 1000 [m/s], con un intervalo de muestreo
de 17 y un namero de velocidades de 100, de tal forma que el rango de velocidades limi-
ta entre 1000[m/s| y 2700[m/s|. Finalmente, el picado de velocidades para cada CMP
genera los puntos t,me vV Vamo para cada punto de maxima coherencia en el panel de

semblanza.
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Figura 4.8: Analisis espectral de velocidades para el CMP 779 con una cobertura en
offset de 3000|m| que corresponde en forma aproximada al modelo convencional para
pequenos offsets. A cada curva de reflexion debe corresponder una relacion diferente
de offset-profundidad, por ejemplo: para la cobertura horizontal de 3000|m| el altimo
reflector describe una razon en offset-profundidad de 0,75, que cumple con la relacion
x/z < 1 para el modelo convencional. El valor de V,,,,, de la ecuacion (4.6) debe ser
estimado bajo la consideracién de pequenos offsets. El dominio en unidades del panel
espectral corresponde a tiempo-velocidad.

4.8. Correccion del Moveout

La velocidad determinada para corregir el sobre-tiempo de las ondiculas en los sismo-
gramas es la velocidad V,,,,,,. Luego de esta correccion los eventos deben ser corregidos,
a lo largo del offset, de tal forma que el efecto de la distancia fuente-receptor es elimi-
nado del tiempo de transito de la onda. Si la velocidad de correccion utilizada es mayor
que la velocidad real del medio sobre el reflector, ocurre una subcorreccion en el regis-
tro de los eventos reflejados. Asi mismo para velocidades de correccién menores que la
velocidad real, ocurre un sobrecorrecciéon. Para desarrollar el analisis de esta correccion

retomamos la ecuacion (3.86),
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Figura 4.9: Correccion NMO para el CMP de menor cobertura horizontal representado
en la Figura 4.8. Los resultados de esta correccion corroboran que para el Moveout de
onda P, el método convencional de dos términos representado en la ecuacion 2.3 logra
corregir el total de las reflexiones registradas del campo de onda, incluso en presencia
de anisotropia.

SUR
xz t2OV7LmO
t2(x):t§O+V2 b I (4.6)
nmo 1+ —IQ
t?)oVano

Con el objetivo de generar factores de equivalencia entre el modelo tedrico y la notacion
de la funcion sunmo-NMO for an arbitrary velocity function of time and CDP [12], son

definidos los coeficientes A, y A®).

C(4)
v

po ¥ nmo

Ay (4.7)

5 C(H)
2 y2

po ¥ nmo

Al (4.8)

La funcién sunmo utiliza los coeficientes de correccion anisl y anis2, de tal forma que
Ay = anisl y A®¥) = anis2. De esta manera, la funcion de correccion del Moveout es
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definida en el paquete Seismic Uniz como:

SUNMO - NMO for an arbitrary velocity function of time and CDP
moveoutis defined by

1 anisl
——= X2 b mmmmmme - x~4.
v~©2 1 + anis2 x72

sunmo <stdin >stdout [optional parameters]

La determinacion de los coeficientes anisl y anis2 debe corresponder a los valores
optimos de correccion para las curvas que presentan Moveout no hiperbolico. En este
trabajo se estimaron las constantes (¥ y ¢*) que en conjunto con los valores lpo ¥
Viumo, generan las mejores correcciones de las curvas de reflexion a offset lejano. Para
el calculo del tiempo de arribo vertical a offsets cero que corresponde a la variable t,,,
es utilizado el archivo que contiene la informacion de propagacion del rayo. La variable
Traveltime referenciada en las lineas finales de la siguiente secuencia de datos con el
simbolo {***}, corresponde al tiempo de arribo vertical para cada reflector del modelo.
En este caso, la secuencia de datos muestra algunas de las propiedades fisicas como
densidades”, velocidades, amplitudes en los coeficientes de refraccion y reflexion, entre
otros. Cada valor tpg, sobre cada reflector, es abstraido usando la secuencia de datos
como en el siguiente ejemplo.

THIS FILE CONTAINS RAY TRACING INFORMATION
sk sk s s o o o o ok sk s s o o o o sk sk sk sk o o o ok sk sk sk sk o o o ok ok sk sk sk sk ok o ok ok ok ok

defined reflection/transmission sequences:
sk ok sk sk ek o ok o sk ok o ok sk sk sk s sk o sk ok o ok sk sk ek s ok o sk o ok ok

interface 2: 0, 0

interface 3: 0, 0
interface 4: 0, 0
interface 5: 0, 0
interface 6: 1, 0

Interfaces without defined refseq are transmitting.

sk ok sk sk e ke s o sk o sk o ok s ok ok sk e ks o sk o sk s ok sk ok sk sk o ok sk ok sk ok

RAY WITH TAKEOFF ANGLE: O (degrees)

sk ok sk ok sk ok sk o ok sk ok sk ok sk sk ok sk sk sk sk ok sk sk sk sk ok sk ok ok ok ok

Interaction with interface 0 at (x=15,z=0.25).

Transmitted WITHOUT influencing amplitude.

Interaction with interface 2 at (x=15,z=0.5).

Transmitted WITH influence on amplitude.
--incident side: v1=1.11803 densl=1 incidence angle=0.011293
--opposite side: v2=1.24515 dens2=1 refracted angle=0.013063
--transmission coeff: 1.056379
--critical transm. taper: 1
--total ampli. coeff: 0.998552

Interaction with interface 0 at (x=15,z=1).

"Para el caso de las densidades p(x) establecidas en la ecuacion de Christoffel en (1.3), los valores
mostrados en la secuencia de registro de propiedades por trazado de rayos a través del medio anisétropo
muestra que las densidades permanecen constantes en toda la cobertura del modelo.
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Transmitted WITHOUT influencing amplitude.

Interaction with interface 3 at (x=15,z=1.5).

Transmitted WITH influence on amplitude.
--incident side: v1=1.25491 densl=1 incidence angle=nan
--opposite side: v2=1.43592 dens2=1 refracted angle=nan
--transmission coeff: 1.06727
--critical transm. taper: 1
--total ampli. coeff: 0.996291

Interaction with interface 0 at (x=15,z=2).

Transmitted WITHOUT influencing amplitude.

Interaction with interface 4 at (x=15,z=2.5).

Transmitted WITH influence on amplitude.
--incident side: v1=1.45095 densl=1 incidence angle=nan
--opposite side: v2=1.75412 dens2=1 refracted angle=nan
--transmission coeff: 1.09459
--critical transm. taper: 1
--total ampli. coeff: 0.991824

Interaction with interface 0 at (x=15,z=3.25).

Transmitted WITHOUT influencing amplitude.

Interaction with interface 5 at (x=15,z=4).

Transmitted WITH influence on amplitude.
--incident side: v1=1.79605 densl=1 incidence angle=0.0179595
--opposite side: v2=2.5 dens2=1 refracted angle=nan
--transmission coeff: 1.16386
--critical transm. taper: 1
--total ampli. coeff: 0.978418

Interaction with interface 0 at (x=15,z=4.5).

Transmitted WITHOUT influencing amplitude.

Interaction with interface 6 at (x=15,z=5).

Reflected pre-critically at nan degrees.
--incident side: v1=2.58199 densl=1
--opposite side: v2=23170.5 dens2=1
--reflection coeff: 0.999777
--total ampl coeff: 0.9782
--total phase shift: 0

Interaction with interface 0 at (x=15,z=4.5).

Transmitted WITHOUT influencing amplitude.

Interaction with interface 5 at (x=15,z=4).

Transmitted WITH influence on amplitude.
--incident side: v1=2.5 densl=1 incidence angle=nan
--opposite side: v2=1.79605 dens2=1 refracted angle=0.0179595
--transmission coeff: 0.836141
--critical transm. taper: 1
--total ampli. coeff: 0.964978

Interaction with interface 0 at (x=15,z=3.25).

Transmitted WITHOUT influencing amplitude.

Interaction with interface 4 at (x=15,z=2.5).

Transmitted WITH influence on amplitude.
--incident side: v1=1.75412 densl=1 incidence angle=nan
--opposite side: v2=1.45095 dens2=1 refracted angle=0.00983123
--transmission coeff: 0.905411
--critical transm. taper: 1
--total ampli. coeff: 0.960652

Interaction with interface 0 at (x=15,z=2).
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Transmitted WITHOUT influencing amplitude.
Interaction with interface 3 at (x=15,z=1.5).
Transmitted WITH influence on amplitude.
--incident side: v1=1.43592 densl=1 incidence angle=nan
--opposite side: v2=1.25491 dens2=1 refracted angle=nan
--transmission coeff: 0.932733
--critical transm. taper: 1
--total ampli. coeff: 0.958476
Interaction with interface 0 at (x=15,z=1).
Transmitted WITHOUT influencing amplitude.
Interaction with interface 2 at (x=15,z=0.5).
Transmitted WITH influence on amplitude.
--incident side: v1=1.24515 densl=1 incidence angle=nan
--opposite side: v2=1.11803 dens2=1 refracted angle=0.011293
--transmission coeff: 0.946212
--critical transm. taper: 1
--total ampli. coeff: 0.957088
Interaction with interface 0 at (x=15,2z=0.25).
Transmitted WITHOUT influencing amplitude.
Interaction with interface 1 at (x=15,z=-6.77101e-10).
Transmitted outside model. Ray stopped.
The following information is stored at the rayend:
Ray stops at (15,-6.77101e-10) at interface 1
Takeoff angle=0 Emergence angle=-4.54234e-08
Takeoff velocity=1.11803 Emergence velocity=1.11803
Slowness components px=7.09091e-10 pz=-0.894427
Traveltime=6.35752 Sigma=16.9097
kmah index=0  Number of reflections=1
Ray propagator ql=-1 q2=-16.9097
Ray propagator pl1=-2.8397e-12 p2=-1
Attenuation factor=0 Angle increment=0
Refl/Transm Amplitude=0.957088 Phase=0

Wrote 1 rays to ray file.

En esta seccion del procesamiento fue seleccionado el CMP 779 con un fold maximo
de 300 trazas que corresponde a una cobertura en offset de 9,0 [km]|. Para efectuar
el calculo de los parametros efectivos en la correccién no hiperbodlica es ejecutada la
técnica de dos pasos: en el primer paso se realiza un analisis estandar mediante el estudio
espectral de velocidades en el panel de semblanza de la Figura 4.8. En esta etapa se
utilizan Gnicamente los offsets cortos de los datos para el CMP 779. El siguiente paso
consiste en fijar los valores V,,;,,, v 1), en las ecuaciones (4.7) y (4.8) obtenidos en el paso
anterior, que en conjunto con los valores de los coeficientes A®) y A,, permitan estimar
las constantes () y (Y que determinan el grado de anisotropia inducida en el medio.
En el Cuadro 4.4 se muestran los valores de los coeficientes A®) y A, que optimizan la
correccion de las curvas no hiperbolicas del CMP 779 mostrado en la Figura 4.7.

Usando las ecuaciones (4.7) y (4.8) es posible calcular las constantes () y () en
funciéon de los valores estimados A(”), Ay, Viimo ¥ tpo. El Cuadro 4.5 muestra los valores
numéricos de los términos utilizados en la correccion NMO no convencional representada
en al ecuacion (3.86). De este modo el procesamiento en tiempo de datos sismicos
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00
00

] Parametro \ Nimero de capa ‘
| (1 2 [ 3 [ 4 | 5 |
| Ay [s*/m?] [0,00] —1,01 x 107 | —821 x 107 | —9,35 x 1071 [ —8,57 x 1071° |

[0 |

| AW [1/m? | 991x1075 [ 910x107° | 211x10™° | 9,12x10°"

)

Cuadro 4.4: Los parametros A®) y A® son estimados directamente en la ejecucion de la
funcion sunmo. La dinamica del calculo de estos valores consiste en la generacion de sus
continuos cambios progresivos, de tal forma que para ciertos valores del par A®-A®)
se produzcan las mejores correcciones de las curvas de reflexion no hiperbolicas.

permite estimar de manera aproximada mediante métodos de inversion de parametros,
los términos necesarios para la correccion de los eventos no hiperboélicos representados
en la ecuacion (3.86) 6 (4.6).

’ Parametro ‘ Numero de capa ‘
|  + [ 2 [ s [ 4 [ 5 |
| fpols] [ 0919456 | 259923 | 394774 | 5097591 | 635752 |
[ tamo[s]  [0,940915 [ 2061179 | 405784 [ 528419 [ 685576 |
| Vamo [m/s] | 1119 | 1208 \ 1335 \ 1423 \ 2249 \
[ Ay[s*/m?] | 0,00 [ -1,00x10 ™[ —-821x10"" ] -935x10"" | —857x 10" |
| AW 1/m? [ 000 [ 991x10° | 910x10° | 211x10° [ 912x10° 7 |
S | 0,00 | 015 [ -406 [ 996 | 886 |
(™ | 0,00 | 97,70 | 253x10° | 1,11x10% | 18644 |

Cuadro 4.5: En medios anisétropos de tipo VTT el término de cuarto orden es general-
mente negativo, lo que corresponde efectivamente a valores negativos para la constante
¢ y de la misma forma valores positivos para la constante ¢

Finalmente, la Figura 4.10 y 4.11 representan la correcciéon hiperbélica y no hiperbolica
del Moveout del CMP 779 respectivamente. La notable diferencia entre estas correccio-
nes corresponde principalmente a la contribucién negativa de tercer término de la serie
de Taylor, que permite compensar la disminuciéon del registro temporal de los eventos
(ondiculas) de cada traza para offsets lejanos en las capas anisotropas. En este caso
para los corrimientos negativos del Moveout que se representan por medio de los ensan-
chamientos progresivos de las curvas de reflexion, la constante () debe ser negativa y
debe corresponder a la medida del caricter anis6tropo del modelo. La disminucién en
promedio de este pardmetro confirma el aumento del orden de la anisotropia dado que
los reflectores de las capas con mayor profundidad manifiestan mayores corrimientos en
las curvas no hiperbolicas, haciendo més notorio el efecto del modelo no hiperboélico y
por lo tanto, determinando valores cada vez mas negativos sobre el parametro ¢
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Las curvas de reflexion corregidas del CMP 779 representado en la Figura 4.10 deben
ser cortadas utilizando un muting o silenciamiento de los datos, de tal forma que sean
eliminadas las trazas que son sobre corregidas. El objetivo de este proceso es lograr apilar
las trazas del CMP que sean totalmente horizontales, logrando una aproximaciéon de la
seccion a offset nulo. Posteriormente los datos apilados por cada CMP representaran
la respuesta sismica del subsuelo en un tnico punto medio entre fuentes y reflectores.
Para efectos de comparacion, el CMP 779 corregido de manera convencional debe ser
silenciado a un offset aproximado de 6,0[km| para el tercer reflector. De la misma
forma el CMP corregido mediante el modelo no hiperboélico es silenciado de manera
aproximada a un offset de 8,0(km]. La notable diferencia en las extensiones horizontales
repercute directamente en la relacion senal-ruido de la traza apilada para cada CMP.
Por lo tanto el aumento del nimero de trazas para el apilamiento de los reflectores de
un CMP corregido bajo el método de correcciéon no hiperbédlico, permite aumentar el
factor de atenuacion de los ruidos aleatorios, debido a que la informacion del conjunto
de trazas a grandes offsets es recuperada y luego sumada al registro de informaciéon de
cada punto medio del subsuelo.

Por otro parte, aparentemente las trazas con grandes offsets en su registro deben ser
excluidas del apilado, debido a que su contenido en frecuencia inmediatamente después
de la correccion NMO es considerablemente menor que el de las demés trazas. Este
efecto de ensanchamiento de las ondiculas corregidas por efectos de pérdidas de fre-
cuencia es denominado en sismica como Stretch. Las imagenes 4.10 y 4.11 representan
este fendbmeno con mayor probabilidad en los eventos someros y de mayor profundidad.
Suponiendo una mejora o recuperacion del contenido frecuencial en las trazas registra-
das para grandes offsets, la técnica de correccion del Moveout no hiperbolico considera
una muy favorable solucion al problema del corte o mute de la data sismica.
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Figura 4.10: Correccion del Moveout no hiperbolico usando el modelo convencional
representado en la ecuacion (2.3). La velocidad de correccion para cada reflector co-
rresponde a la velocidad determinada en los puntos de méxima coherencia del panel
de semblanza representado en la Figura4.8. El problema de la sobre correccion con el
aumento en el offset es evidente en las capas con presencia de anisotropia.
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Figura 4.11: Correcciéon no hiperbolica del Moveout usando el tercer término de cuarto
orden en la expansion de Taylor representado en la ecuacion (3.86) y el modelo de la
WAA. Este modelo de correccion permite eliminar las sobre correcciones generadas en
el modelo convencional, que a su vez reducen el factor de silencio o mute de las curvas
de reflexion que luego seran apilados para representar la informacion sismica de un
punto del subsuelo.
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CONCLUSIONES

En el estudio del modelo no convencional de procesamiento se encontré que la aproxi-
maciéon mas apropiada para el Moveout caracteristico de un medio VT en el dominio de
las grades coberturas del offfset, es la denominada aproximaciéon no hiperbdlica, debido
a que los registros del campo de onda en el dominio CMP logran ser totalmente corregi-
dos, lo cual posibilita mejores resultados en el apilamiento de datos. De esta forma, Se
aplicd una alternativa no convencional de procesamiento que implementa la descripcion
cuantitativa de un medio anisétropo V'TI mediante los coeficientes del tercer término
para el tiempo de propagacion de la onda, producto de la uniéon de las teorias referidas
a la expansion de la serie de Taylor y la aproximacion de la anisotropia sismica débil.
Los resultados obtenidos en las correcciones del CMP 779 en la Figura 4.10 y 4.11 co-
rroboran la notable diferencia entre el modelo convencional y el modelo no hiperbélico
de correccion. Efectivamente, la aplicacion del modelo no hiperboélico permite recuperar
mayor informacion de los datos sismicos en el dominio CMP.

Se propuso un nuevo modelo de correccion del Moveout no hiperbolico que implementa,
dos nuevas combinaciones de los parametros de anisotropia € y d. Estos nuevos para-
metros (W y (%) posibilitan la descripcion del grado de la anisotropia del medio y a su
vez permiten sincronizar la estructura de la ecuacién no convencional con el algoritmo
de correcciéon usado en Seismic Unix.

Mediante la implementacion del algoritmo de trazado de rayos, se logrd cuantificar
el campo de velocidades de incidencia Vi sobre cada estrato principal y ademas se
determinaron los tiempos de arribo vertical tpg necesarios para la correcciéon de los
eventos hiperbolicos y no hiperbdlicos.

Dentro de los limites de la aproximacion hiperbolica y no hiperbolica, se logré identificar
el factor predominante sobre cada tipo de correccion de tal forma que V,,,,, se define
como el parametro principal sobre la correccion hiperbdlica y los parametros € y  se
determinan como los términos de mayor importancia sobre la correccion del Moveout
no hiperbolico.

Se corrobor6 la amplia utilidad computacional del paquete de herramientas de modelado
y procesamiento Seismic Uniz en el desarrollo de las técnicas alternativas de procesa-
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miento, mediante la implementaciéon de dos secuencias principales: la etapa bésica de
modelado que incorpora modelos anisétropos de velocidades, trazado de rayos, adquisi-
cion de datos sintéticos y modelos diferenciales de propagacion. Finalmente, la fase de
procesamiento no convencional que refiere al modelo de correcciéon no hiperbélico del
Moveout de las curvas de reflexion de las ondas P en el dominio CMP.

En vista de los resultados del anélisis de semblanza y correcciéon del Moveout para el
CMP de menor cobertura representados en las Figuras 4.8 y 4.9, se demostrd que para
pequenas registros en las coberturas horizontales del campo de onda, limitadas por la
profundidad del reflector, el Moveout de la onda P permanece en su forma hiperbdlica
incluso en presencia de anisotropia.



APENDICES

Al. Ecuacién Bidimensional NMO Sobre una Capa
Simple VTI

Supongamos que una linea CMP es confinada al plano inclinado de un reflector cuyo
estrato es homogéneo y anisotropo (Figura 2.1). Para el desarrollo analitico del pro-
blema, supongamos que el plano de incidencia representa un plano espejo de simetria
del medio, el cual permite describir el problema en tinicamente dos dimensiones debido
a que ni el vector velocidad de grupo, ni el vector velocidad de fase de cualquier rayo
reflejado tiene componentes fuera de este plano. El objetivo es encontrar la expresion
analitica para la velocidad del Mowveout como funciéon de la inclinacion ¢ del reflector.
De esta forma, como ha sido definido en la ecuaciéon (2.4),

V2,,(p) = lim (5.1)
Considerando que para modelos homogéneos y horizontales, la componente horizontal
del vector lentitud o parametro del rayo ¢ no cambia entre el reflector y la superficie.
En este caso es conveniente representar la velocidad NMO de la siguiente forma [14]:

V2 (p) = —lim —, (5.2)

donde h = x/2 es la mitad del offset fuente-receptor y tq es el tiempo doble de viaje a
lo largo del offset nulo o incidencia normal. Por otro lado, en la Figura 2.1 se muestra
que zp es la profundidad del punto de reflexion para cualquier kA y que por tanto, puede
ser considerado igual a la profundidad del punto de reflexion a cero offset. Con esto en
mente, h = zy(tany — tanty), donde ¢y y 1 corresponden a el angulo de velocidad de
grupo para el cero offset y el a&ngulo de rayo a offset diferente de cero respectivamente.
Luego la ecuacion (5.2) se convierte en
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229 dtant
V2 == : 5.3
Buolie) = 2 lim (53)

El dngulo de grupo ¢ en un plano de simetria vertical puede ser encontrado usando la
ecuacion (5.45), de tal forma que

tan @ + Va—v

- 09
tany = fang oV (5.4)

V00

Con esto en mente, el término diferencial en la ecuacion (5.3) puede replantearse como:

dtanty dtan1/1d_6’

ds g ds’ (5:5)
luego, usando la ecuacion (5.4), encontramos
1 d*V
dtan ) L+ 775
R 5 . (5.6)
1-— tand dVf cos? 0
Vo do

Considerando la definicion del parametro de rayo ¢ = sinf/V | y las propiedades para
diferenciales trigonométricos,

do V
— = : (5.7)
ds tan 6 dV
1-— T cos 0
Ahora retomando la ecuacion (5.5), utilizando los resultados en (5.6) y (5.7),
1 d*V
Vit+ =S
dtan 1) ( V' do? )
= (5.8)

Como se muestra en la Figura 2.1, la distancia vertical desde el punto de reflexion a
cero offset a la superficie esta dada por
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20 = %VG(%)to cos y. (5.9)

Teniendo en cuenta que V(1)) cos 1y es la componente vertical del vector velocidad de
grupo, y que a su vez, dicha componente esta relacionada con la velocidad de fase y el
angulo de fase como [5]:

_O0(kV) v :
Va. = o V cost — 20 sin 6, (5.10)

@p=const

donde k, corresponde a la componente vertical del vector de onda, el cual es paralelo al
vector velocidad de fase y tiene un magnitud de k = w/V (w corresponde a la frecuencia
angular del movimiento). De esta forma, la ecuacion (5.9) corresponde a:

1 tan @ dV/
20 = §Vt0 <1 Y E) cos 0. (5.11)

El angulo de fase 8 para el offset nulo es igual a la inclinaciéon del reflector ¢, y por lo
tanto z; se convierte en:

1 tan p dV
20 = 5V(<p)t0 <1 “ Vo) @> cos 0, (5.12)

donde la derivada dV/df debe ser evaluada en el angulo ¢. Finalmente, sustituyendo
las ecuaciones (5.8) y (5.12) en la ecuacion (5.3), la velocidad NMO corresponde a:

\/1 + LCF_V
V() V(p) db?

cosp 4 tangpd_V
V(p) do

(5.13)

A2. Aproximacion de la Anisotropia Débil Para la
Velocidad NMO de Ondas P en Medios TTI

Para el desarrollo general de las expresiones para la aproximaciéon de la anisotropia
débil, se ha decidido generalizar el resultado del modelo VTT y comenzar el anélisis

con un modelo tipo TTI. Para la aproximacion, es necesario expandir la ecuacion (2.5)
en los términos anisotropos V" (¢)/V (@) y tan ¢V’ (¢)/V (¢), los cuales deben ser nulos
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para el caso de un medio is6tropo. Expandiendo y eliminando los términos cuadraticos
y de mayor orden en la expansion, la ecuacion (2.5) se transforma en

v VO o) V)

€os ¢ 2V(9) V(o)
Para ondas P, la funcién de velocidad de fase linealizada en los parametros anisétropos
esta representada en la ecuacion (2.13). Luego para el caso general, en el que el eje
de simetria del medio TI determina un angulo v con la vertical, la ecuacion (2.13) se
transforma en

(5.14)

Vp(6) = Vpo(1 + §sin? 0 cos? § + esin* 6), (5.15)

donde § = # — v. Luego para los términos diferenciales de la ecuaciéon (2.5), deben
calcularse las derivadas de Vp tales que,

V'(0) = Vpysin 20(6 cos 20 + 2¢ sin? ). (5.16)

Ahora diferenciando la ecuacion (2.14), obteniendo su segunda derivada,

V() = 2Vpo[0 cos 40 + 2¢ sin? (1 + 2 cos 20)]. (5.17)

Debido a que la velocidad de fase y sus derivadas deben ser evaluadas en el angulo
6 = p, es posible y conveniente cambiar a la notaciéon angular = ¢ — v. Luego la
ecuacion (5.14) puede replantearse como:

Vamo(p) cos o = V() |1+ ;/;EZZ; + tango“///((:;)) (tan p — tan®) “///((f)) , (5.18)
donde el término
v e Ve
C@) =V@ |1+ 575 Wizt +tanpor—s 7o) | (5.19)
(¢

describe exactamente la misma forma que [V,,,0(p) cos ¢| para un eje vertical de simetria
donde v = 0, = ¢ como en la ecuacion (5.14). Ahora, retomando la expresion (2.18)
para la aproximacion de la anisotropia débil para un medio VTI, donde

Viumo () cos ¢ = Vo[l + dsin® o + 3(e — §) sin? (2 — sin® p)]. (5.20)
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Al reemplazar ¢ por ¥ en la ecuacion (5.20), es posible representar C'(¥) en la ecuacion
(5.20) como,

C(®) = Vpo[l + 8 + 6sin® B + 3(c — 9) sin® B(2 — sin® p)]. (5.21)

Usando la ecuacion (5.15) y (5.16), y las respectivas propiedades trigonometricas, se
logra determinar la aproximaciéon de la anisotropia débil para el término remanente en
la ecuacion (5.18):

V(@) 2sinvsin®g
V(@)  cosyp

Finalmente, sustituyendo las ecuaciones (5.21) y (5.22) en la ecuacion (5.18),

(tan @ — tan @) [6 +2(e — &) sin* ). (5.22)

Vo) cOS 9 = Vp0<1 O+ 8sin? P+ 3(e — 0)sin® B(2 — sin?p)  (5.23)

9 sin 1 sin B
—smys_mgp[(s + 2(e — §) sin® @])
cos P

La ecuacion (5.23) representa la aproximacion de la anisotropia débil para la velocidad
NMO de ondas P en un medio generalizado de tipo TTI, donde los parametros de
anisotropia € y ¢ han sido completamente linealizados.

A3. Velocidad de Grupo

Antes de desarrollar cualquier analisis teorico sobre los campos de velocidades es nece-
sario hallar los parametros que restringen la equivalencia entre la velocidad de grupo
y velocidad de fase del campo de onda. En este caso, se plantea el estudio de la re-
lacion entre las orientaciones y magnitudes de los vectores ¢ y x. Matematicamente,
las componentes de estos vectores son las variables usadas para la transformaciéon de
Legendre [26]. Fisicamente, ¢ corresponde al vector normal al frente de onda y % es el
vector tangente al rayo. Consideremos un punto x del medio continuo y dentro del mis-
mo, la dependencia direccional del Hamiltoniano H. Luego, considerando las ecuaciones
de Hamilton,

i = T3 (5.24)
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1
H= §§2V2(x, S). (5.25)

Usando la primera definicion de (5.24), resolviendo para ¢ y V' de manera explicita,

a1, ., T 7 Y | /1%
= 2| = v V2 2y GV 2
v 8%( ) +2< as; — S os; +V(9 (5.26)

En la ecuacion (5.26) se ha considerado la relacion inversa entre el campo de velocidad
de fase y la magnitud del parametro ¢ resultado de la ecuaciéon Eikonal, donde, ¢?V? = 1.
Como es de saberse, el vector & es tangente al rayo z(t) y por lo tanto, & puede ser
considerado como la velocidad de la senal a lo largo del rayo. Para la magnitud de este
vector,

3 3
Vo = & = Vi = | Y > 625 (5.27)

i=1 j=1

Donde la funcion de dos variables d;; corresponde a la notacion matematica del Delta
de Kronecker. De esta forma,

10V
2 2, 1
7 ( V4 V8g2> (5.28)

Luego para las tres componentes, expandiendo la expresion (5.28) en los términos su-
matorios,

3 3
av 1 oV
v4§ <+2v§ S He ((,k)
=1 v
(5.29)

4 . 3 . . ., .
En este caso el término ) .7, = 0 bajo la consideracion del teorema para funciones

Osi

homogéneas de Euler [22|. Por lo tanto,

Vo = Zv4 G)?2 Z (g‘;) =\ | V24 W(v V) : (5.30)

donde V.V corresponde al gradiente de la funcion de velocidad de fase respecto a .
Para efectos de simplificacion y usando algunas de las propiedades de los logaritmos, la
ecuacion (5.30) puede ser establecida como:



APENDICES 98

Vo= 4|V2+ [V(nV) (5.31)

La ecuacion (5.31) representa la velocidad del rayo como funcién de la velocidad de fase.
Para el caso bidimensional, sobre el plano de propagacion x; — x3, donde z; representa
el eje vertical del modelo,

2 2
olnV OlnV
Vo=4,|V2+ + ) 5.32

Luego hallando la relacion geométrica entre el angulo de fase 6 y las componentes del

vector ?,
0 = arctan <g—1> (5.33)
63

Nuevamente, por efectos de simplificacion, el operador diferencial 0/0s; puede ser ex-
presado como:

S1
Oarctan | —
9 _0090 _ <§3>Q_ 0 (a)d (5.34)
g1 0500 s 00  Z+¢tos\ ) oo '

Para el resultado en la ecuacion (5.34) fue implementada la propiedad diferencial de la
funcion trigonometrica inversa de tanu, tal que,

0
darctanu = ruu?’ (5.35)
luego, simplificando el resultado en la expresion (5.34),
0 3 0 0 5 0
— === =gV —. 5.36
0 wtadl o0 o0 (5:36)

De la misma forma, para la segunda componente ¢3 y debido a la configuracion alge-
braica, alternando el signo del resultado en (5.36),

= —g1v2i (5.37)

9
0s3 dsz
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Finalmente, usando los resultados en (5.36) y (5.37), sobre la ecuacion (5.32), se obtiene:

Vo= V24 <—agée>> | (5.39)

Este resultado determina el factor discriminante en la diferencia de los campos de
velocidades de fase y velocidades de grupo. Principalmente, para el caso en el que
son consideradas las descripciones de un medio anisétropo débil, tal que los términos
cuadréaticos o de mayor orden en los parametros € y § pueden ser no considerados en
algunas de la expresiones de este trabajo. Por lo tanto, para el caso de la anisotropia
débil en relacion a la ecuacion (5.39) y retomando el resultado en la ecuacion (2.13),

5 2
Vo= | V2 + (a‘g—((f)> =, V24 (Vpo sin 20(8 cos 260 + 2¢ sin® 6)) : (5.40)

Vo = \/V2 + V3, sin? 20(62 cos? 20 + 4£0 cos 20 sin? 0 + 42 sin* §) ~ V. (5.41)

A4. Angulo del Rayo y de Fase

Para ilustrar la relacion entre las orientaciones de los vectores ¢ y z, consideremos ahora
el caso de un medio continuo bidimensional que esta contenido dentro del plano zixs.
Dentro de este plano, el angulo de fase corresponde al determinado en la expresion
(5.33). De manera analoga, es posible determinar la orientacion del vector tangente al
rayo X = |21, 23, en términos de una amplitud angular. Por lo tanto, el angulo del rayo
es dado por las componentes diferenciales de los términos espaciales x; y 3, tal que,

1) = arctan (i—;) (5.42)

He implementando el resultado obtenido en la ecuacion (5.28),
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10V
V 0g; '
De este modo, usando la definicién para la amplitud angular de propagacion del rayo,

representada en la ecuacion (5.42) y usando las equivalencias de (5.43) para 2y y 23
respectivamente,

i=qgV?+

(5.43)

10V S 10V

aV?+ = §1V2+<3V—8V T

_ V 01 _ 00 _ S3 V 06
tan1) = = = : (5.44)

S | i u

3 Vg O 00 Ves 00

Donde fueron utilizadas las definiciones de las ecuaciones (5.36) y (5.37). Recordando
que tanf = g3 /¢y, la expresion (5.44) puede ser reescrita por:

tan @ + Va—v

- 90
tant) = fang oV (5.45)

V00
La ecuacion (5.45) finalmente relaciona el angulo de fase y de rayo del campo de onda.
En este caso, nuevamente el factor discriminante que diferencia la velocidad de fase y
de grupo corresponde al término diferencial de campo de velocidad de fase respecto a
la amplitud angular 6.




SUMARIO DE ABREVIACIONES

NOTACIONES
Ao Coeficiente de Taylor de orden cero.
As Coeficiente de Taylor de segundo orden.
Ay Coeficiente de Taylor de cuarto orden.
AY Coeficiente de Taylor de segundo orden para
la aproximacion de la anisotropia débil.
AY Coeficiente de Taylor de cuarto orden para
la aproximacion de la anisotropia débil.
Al Coeficiente de aproximacion de anisotropia débil.
x/z Radio offset-profundidad.
to Tiempo de arribo a cero offset.
tp Tiempo de viaje de onda P.
tpo Tiempo de arribo a cero offset para ondas P.
ty Tiempo de correccion hiperboélico.
tr Tiempo de correccion de Taylor.
ta Tiempo de correccion usando la aproximacion de la anisotropia débil.
H Hamiltoniano del modelo de teoria de rayos.
P Onda P.
S Onda S.
Cop Constantes elasticas del medio
Vv Velocidad de fase.
Va Velocidad de grupo.
Vi, Velocidad horizontal.
Vimeo Velocidad de correccion del Moveout para ondas P.
Vp Velocidad del campo de onda P.
Vo Velocidad de onda P a cero offset sobre el eje de simetria.
Vs Velocidad del campo de onda S.

Vso Velocidad de onda S a cero offset sobre el eje de simetria.
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NOTACION ALFANUMERICA

GRIEGA
e and ¢
Aand p

Ui
ﬁ
S
(8

SIGLAS EN INGLES
CDP

CMP

CCP

TTI

Tl

VTI

WAA

NMO

AVO

NOTACION DE FUNCIONES
EN SEISMIC UNIX

Trimodel

Spsplot

Unif?2

Triray

Parametros de Thomsen.

Constantes de Lamé.

Parametro de anelipticidad.

Vector lentitud o parametro del rayo.

Angulo de rayo de velocidad de grupo
respecto al eje de simetria.

Angulo respecto al eje de simetria del vector
normal al frente de onda. Relacionado con

la velocidad de fase.

Término cuadratico del vector lentitud < .
Inclinacién del reflector respecto al eje
horizontal.

Parametro anisoétropo que acompana al factor
de cuarto grado en el offset sobre el tercer
término de t%(z?).

Parametro anisotropo que acompana al factor
de segundo grado en el offset sobre el tercer
término de t%(z?).

Common Depth Point

Common Mid Point

Common Converted Point

Tilted Transverse Isotropy
Transversely Isotropic

Vertical Transverse Isotropy
Weak Anisotropy Approximation
Normal Moveout Correction
Amplitude Variations with Offset

Make a triangulated sloth (1/velocity?) model.
Plot a triangulated sloth function £(z, z) via
PostScript

Generate a 2-D UNIFormly sampled velocity
profile from a

layered model. In each layer, velocity is a linear
function of position.

Dynamic RAY tracing for a TRIangulated sloth
model
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NOTACION DE FUNCIONES
EN SEISMIC UNIX

Psgraph PostScript GRAPHer

Triseis Gaussian beam synthetic seismograms for a
sloth model

Suaddhead Put headers on bare traces and set the tracl
and ns fields

Sushw Set one or more Header Words using trace
number, mod and integer divide to compute
the header word values or input the header
word values from a file.

Suaddnoise Add noise to traces

Suwind Window traces by key word

Suxwigh X-windows Bit-mapped WIGgle plot of a segy
data set. This is a modified suxwigb that uses
the depth or coordinate scaling when such
values are used as keys.

Suximage X-windows IMAGE plot of a segy data set.

Sugain Apply various types of gain.

Surange Get max and min values for non-zero header
entries.

Suvelan Compute stacking velocity semblance for cdp
gathers.

Sunmo NMO for an arbitrary velocity function of

time and CDP.
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