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Resumen

En este trabajo se presentan los principios basicos de la anisotropia
sismica, haciendo énfasis en los dos tipos de anisotropia méas usada en
exploracion de hidrocarburos: la anisotropia VTI (Vertical Transverse
Isotropy) y la anisotropia TTI (Tilted Transverse Isotropy). Se revisan las
ecuaciones de onda que modelan el fenémeno de propagacién de ondas en
dichos medios, asi como la aproximaciénes actsticas definida por Alkhalifah
y Zhang. Se presentan los algoritmos numéricos desarrollados que resuelven
la ecuaciéon de onda del medio actiistico con anisotropia eliptica VTI y TTI
con base en la técnica de FD (Finite Differences), haciendo uso de
operadores temporales y espaciales de segundo y octavo orden,
respectivamente. Dicho algoritmo numérico permite obtener el campo de
onda y el sismograma sintético que contribuyen al anélisis de la
propagaciéon de las ondas en modelos con estos tipos de anisotropia.

En una segunda parte del trabajo se exponen los métodos de migraciéon
sismica méas empleados, asi como sus alcances y limitaciones para
posteriormente profundizar en el método de RTM (Reverse Time
Migration). Se comparan cualitativamente las imégenes migradas TTI, VTI
e is6tropas con datos modelados con anisotropia TTI, en ellas se observan
las diferencias en cuanto a la resoluciéon sismica y posicién de los eventos.
Para el caso en el que la anisotropia TTI es tenida en cuenta en el
algoritmo RTM, se evidenciaron imégenes bien posicionadas y con buena
resolucion. Dichas imégenes se obtienen a partir de datos sintéticos
correspondientes a modelos con reflectores planos e inclinados (Fletcher et
al.l 2009) y también del modelo de BP creado por (Shah, 2007) (cortesia de
BP Exploration Operation Company Limited).

Para finalizar, se considera el enfoque HPC (High Performance Computing)
y se muestran datos del desempetio del algoritmo (escrito en lenguaje C) en
diferentes arquitecturas CPU (Central Processing Unit) y GPU (Graphics
Processing Unit). Para ello se exploraron las posibilidades que ofrece
CUDA (Compute Unified Device Architecture) y se implement6 en paralelo
la propagacién de ondas actsticas considerando anisotropia TTI eliptica,
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obteniendo, en primer lugar, imagenes finales méas fieles al modelo de
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Capitulo 1

Introduccion

La sismica de reflexiéon para exploraciéon de hidrocarburos ha sido uno
de los métodos geofisicos més desarrollados por su profundidad de
penetracién, su resoluciéon y por el interés econémico que representa. Los
geofisicos han desarrollado ampliamente el modelo de la propagacion de
ondas sismicas en el subsuelo y la migracion sismica con el fin de obtener
imAgenes del subsuelo con la mejor resoluciéon y el mejor posicionamiento
de los reflectores, de tal forma que contribuya a disminuir la incertidumbre
de la interpretaciéon sismica.

Una de las propiedades del medio que debe tenerse en cuenta para mejorar
la resoluciéon y el posicionamiento de los reflectores es la anisotropia
sfsmica, la cual es definida en este contexto, como la variaciéon de la
velocidad con la direccion en la cual se propagan las ondas. Dicha
propiedad es exhibida por ciertas rocas como las arcillas, entre otras
(Thomsen, |1986]).

La teoria de anisotropia estd basada en las ecuaciones del medio elédstico
continuo con anisotropia y segin el caso, es posible representar medios
elasticos homogéneos VTI (Vertical Transverse Isotropy) y TTIL (Tilted
Transverse Isotropy) valiéndose de las simetrias del tensor elasticidad
(Love, 1927). A partir de las ecuaciones de velocidad de fase para las ondas
P y SV en medios de este tipo, se reescriben las diferentes expresiones para
dichas velocidades en términos de los coeficientes elésticos de la matriz de
Voigt (Daley y Hron| 1977) y en términos de los pardmetros de Thomsen
(Thomsen, |1986)), ademés de su aproximacion acustica (Alkhalifah vy
Tsvankin), 1995)).

El modelado sismico utiliza los métodos numéricos para resolver las
ecuaciones que modelan la propagaciéon de ondas. Entre los existentes se
hace énfasis en el método de FD (Finite Differences). Dependiendo del tipo
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de medio a modelar se deben considerar diferentes ecuaciones de onda. La
ecuacion acistica o ecuacién de presion considera el caso en donde sélo se
propaga un tipo de onda, la onda P. La ecuacién de onda elastica isétropa
considera dos tipos de onda, la onda P y la onda S, conocidas también
como onda compresional y onda de corte. La ecuaciéon de onda elastica con
anisotropfa considera tres tipos de ondas, la onda ¢P, la onda ¢SV y la
onda gSH, estas dos ultimas ondas se polarizan en un plano perpendicular
al de la onda gp (cabe aclarar que en un medio elastico isétropo también
existe polarizaciéon en la onda secundaria, sin embargo la velocidad de la
onda SV es igual a la velocidad de la onda SH). Conociendo las ecuaciones
que gobiernan la propagacion de las ondas en el medio, el método de FD
provee una solucién aproximada de dichas ecuaciones y de esta forma, a
través del modelado numérico, se pueden describir los diferentes fenémenos
que se presentan en el subsuelo cuando las ondas sismicas se propagan,
tales como reflexion, refraccion, difraccion, dispersion geométrica, entre
otros (Torres, 2010)).

En el presente trabajo se considera una aproximacién de la ecuacién de
onda elastica en dos dimensiones para un medio con anisotropia tipo VTT1 y
TTI, en donde se considera nulo el valor de la componente de la velocidad
para la onda SV en direccién paralela al eje de simetria del medio
(Alkhalifahl 2000; [Zhang y Hoversten, |2005). La ecuacion se modela usando
operadores discretos en FD con malla homogénea en un segundo orden de
aproximacion para las derivadas temporales y en un octavo orden de
aproximaciéon para las derivadas espaciales, este tipo de esquema
computacional calcula las variables del medio en cada nodo de la malla

(Alkhalifahl 2000).

En la industria se efectian dos tipos de migraciéon por extrapolacion del
campo de onda, la que se realiza en direccién del tiempo y aquella que se
hace direcciéon de la profundidad, ambas pueden ser ejecutadas antes o
después de apilar la informacién, conocidas como migracion pre-apilado y
migraciéon pos-apilado, respectivamente. La extrapolacién en direcciéon del
tiempo es conocida como RTM (Reverse Time Migration) (Baysal et al.
1983) y trabaja con la ecuacion de onda completa, solucionando la ecuacién
de onda actstica. La migracién por extrapolaciéon en la direcciéon de la
profundidad estd basada en las ecuaciones de onda unidireccionales o
ecuaciones de sentido tinico OWWE (One-Way Wave Equation) (Gazdag,
1978).

En este trabajo se describe la soluciéon de la ecuacién de onda acistica, esta
técnica de solucién se basa en la propagacién numérica de dos campos de
onda, uno hacia adelante, el cual es modelado desde la fuente, y otro hacia



atrés, el cual corresponde al campo registrado en los receptores. Estos
campos son correlacionados usando una condicion de imagen tipo
correlacion propuesta por (Claerbout| (1966), la cual construye el reflector en
el punto donde los dos campos coinciden en tiempo y espacio.
Posteriormente, se extiende el método para considerar anisotropia tipo VTI
y TTTI al solucionar la ecuaciéon de onda correspondiente a cada caso.

La estructura del documento estd dada en capitulos; una vez finalizada esta
introduccién se presenta el tema de anisotropia sismica: definiciones,
causas, tipos de anisotropia y la teoria que permite modelar medios con
anisotropia transversal. En el tercer capitulo se describe el efecto de la
anisotropia en el modelado de las ecuaciones diferenciales que gobiernan la
propagacién de onda en medios actsticos VIT y TTI. El cuarto capitulo
expone algunos métodos de migracion y profundiza en RTM, alli se
muestra la metodologia empleada y se detalla en cada uno de los pasos del
algoritmo, desde la generaciéon de datos sintéticos hasta la obtencién de una
imagen filtrada. En el quinto capitulo se muestran diferentes experimentos
numéricos para modelos simples: homogéneos y con reflectores planos e
inclinados, ademas de modelos complejos como el de BP (Shah, [2007)); en el
sexto se analizan los resultados, resaltando las diferencias entre los
resultados obtenidos considerando los distintos tipos de anisotropia ademas
de la implementacién en paralelo del algoritmo, al comparar datos del
desempeno del en diferentes arquitecturas. Finalmente un capitulo de
conclusiones y recomendaciones de este trabajo.
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Capitulo 2

Fundamentos de anisotropia
sismica

2.1. Introduccién

En los siguientes pérrafos se presentan las definiciones y conceptos
fundamentales de la anisotropia sismica, sus causas, las ecuaciones y las
expresiones en las cuales se basa, ademéas se referencian los casos
particulares que se tratardn posteriormente, junto con las consideraciones y
aproximaciones hechas para simplificar las ecuaciones que describen este
fenémeno.

2.2. Definicion y algunas causas anisotropia sismica

En principio, en la exploracién sismica se asumia que los estratos que
componen el subsuelo a explorar son medios isétropos, es decir, cuyas
velocidades sismicas no varian con la direccién de propagaciéon de las ondas,
sin embargo el comportamiento real del subsuelo es diferente, este exhibe
anisotropfa. Se define la anisotropia sismica como la variacion de la
velocidad con la direcciéon de propagaciéon de las ondas y se presenta
comunmente en materiales como las arcillas, cristales y arenas, entre otros
(Thomsen, [1986)); asi mismo en intercalacion de estratos delgados y
formaciones con alto grado de fracturamiento (Torres, 2010]).

2.2.1. Anisotropia debida a la escala

En el contexto de la sismica de prospeccion, se usa el término anisotropia
para indicar la dependencia de la velocidad de propagacién de las ondas
sfsmicas con la direcciéon del vector de onda y es causada por estructuras en
una escala significativamente mas pequena que la longitud de onda utilizada,
por ejemplo, un medio formado por diversas capas is6tropas puede mostrarse
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anisotropo si es censado con una longitud de onda (A) mayor al espesor (¢)
de las capas (A > 10¢) (Backus, |1962).

2.2.2. Anisotropia debida a la estructura del mineral

En teorfa, la organizaciéon atomica de un material puede darse de 32
formas diferentes, estas pueden reunirse en siete grupos con parametros
caracteristicos, como longitud, orientacién y posicién de los ejes de su celda
unitariaﬂ tal y como se aprecia en la Figura

a=b=c awbeg

a=b=c £ #90° f =90°
& B,y #90° @y =90° a,y=90°
NI NI >\
)
C C C
\ { {
a\] ay] ayJ
Triclinico Monoclinico
azh=c a=b=c a=b=c azh=c
a=f=y=90°" a=g=y=90° a=g=y=90° a=F=y=90"
c| c c c
b b b b
a a a a

! Ortorrémbico

a=b=c a=b=c

) ) @ 1=90% y=120° a=f=y#90°
ol b ;;4;«(}0 . — /t\\—/.\
=g=r=90° a=g=y=90° . - \
F " ~ ./_I_ S
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C| 4 c
b b
a a 7 \/ b
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Trigonal / Hexagonal Trigonal
a=b=c a=b=c a=b=c
a=f=y=90° a=f=y=90° a=f=y=90°
C [ c
b b b
a a a

Cubico

Figura 2.1: Diferentes sistemas cristalinos y sus parametros. Tomada y

modificada de |(CSIC| (2017)

Si un material presenta una organizacién cibica se considera isétropo, si
se organiza en cualquier otro tipo de red (hexagonal, trigonal, tetragonal,
rémbica, ortorrémbica, monoclinica o triclinica) presenta anisotropia.

!Se define una celda unitaria como la subdivisién més pequeiia posible del arreglo
atomico propio de un material que continta conservando las propiedades de este ultimo.
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2.2.3. Anisotropia debida a otros fenémenos

En la sismica de prospeccion cualquier estructura al interior de la tierra
que se repita durante cierta extensién puede causar anisotropia, dichas
estructuras pueden ser inclusiones fracturas paralelas, granos (no
esféricos) orientados e incluso estratos’| (Villamizar} 2013). Dado que en las
rocas el ordenamiento de 4tomos, iones y moléculas encontrado en cristales
rara vez persiste en distancias tan grandes como las tipicas longitudes de
onda sismica, la anisotropia observada en los registros sismicos se debe al
ordenamiento de otros elementos. A continuacion se listan unos cuantos:

s Flujo de rocas igneas que produce la orientacién de cristalitas
elongadas.

» Arreglo preferencial de granos de arena (aproximadamente elipsoidales)
con su eje largo sobre el plano horizontal.

= Compactaciéon vertical bajo presion de sobrecarga que resulta en una
posterior rotaciéon de los ejes de los granos sobre el plano horizontal.

» Formacién de fracturas orientadas bajo esfuerzos de tension.

= Recristalizacion a gran escala debido al metamorfismo, causal de
foliacion o esquistosidad [

= Distorsiones horizontales u oblicuas debido a la compresién tecténica.

= Aperturas o cierres preferenciales de fallas compilantes y poros
causadas por esfuerzos principales desiguales.

Cada uno de estos fenémenos presenta simetria axial y por lo tanto conduce
a la llamada isotropia transversal, el tipo mas simple de anisotropia, donde
todas las direcciones que se alineen con el eje de simetria son equivalentes. La
combinacién de muchos de estos agentes orientados de distinta manera causa
tipos mas complicados de anisotropia. Por ejemplo, fracturas paralelas con
un plano de simetria vertical dentro de un medio horizontalmente laminado
causan simetria ortorréombica (Helbig) 1994)).

2Se conoce como inclusiéon a un cuerpo o sustancia encerrada por otra. Una diferencia
significativa entre sus propiedades causa el fenémeno de anisotropia.

3En el contexto geoldgico, un estrato es sinénimo de capa. Cuando las rocas se disponen
en sucesivos estratos se dice que estan estratificadas.

4La esquistosidad es la propiedad que presentan algunas rocas de romperse a lo largo
de superficies aproximadamente paralelas.
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2.3. Anisotropia VITy TTI

Como se estableci6 anteriormente, la anisotropia es causada por un
alineamiento en la estructura del material a una escala més pequena que la
resoluciéon del método sismico. Mediante su observacién es posible rastrear
su causa y asi recuperar informacién a una escala mas fina que lo que limita
la resolucién. Entre los fendémenos de interés se encuentra la formacion de
capas finas, tectéonica de granos, diaclasasﬂ fracturas y su orientacion e
intensidad; todos los anteriores son parametros significativos para revelar la
ubicacion y el mejor camino hacia reservorios de petroleo y gas (Helbig,
1994). Tener en cuenta la anisotropia en el procesamiento de datos sismicos
mejora la calidad de las imagenes migradas ya que se aproxima en mayor
medida el medio considerado al subsuelo real, de la misma forma sucede
para cualquier pardmetro que se determine de los mismos. Comtnmente, se
consideran dos tipos de anisotropia en exploraciéon de hidrocarburos: la
anisotropia VTI y la anisotropia TTI. Generalmente este tipo de
anisotropia es causado por una estratificacion menor en escala que la
longitud de onda sfsmica. En cualquiera de los dos casos de anisotropia
polar, existe un eje de simetria perpendicular a la direccién en la cual se
depositan los sedimentos (normal a la estratificacion), mientras las
velocidades en el plano normal a este eje son idénticas. Si el eje de simetria
es vertical, la anisotropia es llamada anisotropia transversal vertical, mas
conocida por sus siglas en inglés como VTI, en este caso la isotropia esta
limitada al plano horizontal. Si el eje de simetria no es vertical, esta recibe
el nombre de anisotropia transversal inclinada o TTI, también por sus
siglas en inglés (Torres|, 2010)). Este fenémeno se aprecia en la Figura .

5Fractura o fisura en una masa rocosa en la que no se observa un movimiento relativo
de sus lados.
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(a) Estratos con eje de simetria vertical (b) Afloramiento con estratos inclinados

(V1) (Chacon, BO1S). (Clicon 2010).

|

T
(c) Esquema: Anisotropia VTI. Tomada (d) Esquema: Anisotropia TTI. Tomada
y modificada de [Ensiklopedi| (2009). y modificada de [Ensiklopedi| (2009).

Figura 2.2: Isotropia transversal en rocas sedimentarias y esquema
representativo.

2.4. Tensor de elasticidad

Se denomina medio elastico a aquel que puede sufrir deformaciones
debidas a fuerzas externas y recuperar su forma original cuando dichas
fuerzas desaparecen. Una onda propagandose en dicho medio puede ser
descrita tensorialmente en términos de su velocidad de propagacion y las
fuerzas presentes en el medio, como sigue

82’&1' o aaij
Pt = O

donde p es la densidad del medio, o0;; es el tensor de esfuerzos, u; los

desplazamientos y x; las coordenadas espaciales (Helbig, [1994).

Similarmente, la ley de Hooke (Ecuacion constitutiva de Lam-Hooke) puede
escribirse como

Oij = Cijkl€kl, (2-1)

donde ¢;, es llamado tensor de deformacion y es de segundo orden; mientras
que c;ji; corresponde al tensor de constantes elasticas (rigidez) del medio. En
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general c tiene ochenta y un componentes (3%), sin embargo, ambos tensores
esfuerzo y deformacion son simétricos, lo que resulta en

Cijkl = Cjikl = Cijlk,

reduciéndose asi el reduciéndose asi el ntmero de constantes elédsticas a
veintitn (Love, [1927). Este es el nimero mas grande de constantes elasticas
que podria necesitarse para describir particularmente a un material
anisdtropo. Un material que requiera todas las veintiuna constantes para su
completa descripcién pertenece a la clase de simetria triclinica. En
contraste, el nimero méas pequeno de constantes elasticas necesario para
describir un material es dos. Un medio que requiera sb6lo dos constantes
para su completa descripcién recibe el nombre de isétropo, y las dos
constantes elasticas pueden expresarse como los bien conocidos parametros
de Lamé, A y pu (los cuales se relacionan fisicamente con la rigidez e
incompresibilidad del medio, respectivamente) (Slawinski, 2003)).

En algunos casos la manera méas conveniente de expresar el tensor de rigidez
es por medio de una matriz 6 x 6. Existe un método simple para traducir los
indices entre la notacion tensorial, ¢;;1; y la notacion matricial Ciy,y, conocido
como notacion de Voigt (Thomsen, [2001]):

Tensor
Matriz

ijokl | 11 | 22 | 33 | 32=23 | 31=13 | 21=12
momn | 1 2 3 5 6 7

Tabla 2.1: Notacion de Voigt para el cambio de indices del tensor /matriz de
rigidez (Thomsen) 2001)).

Siguiendo la anterior regla, la Ecuacién [2.1] puede expresarse de manera
matricial como

o11 Cii Ci2 Ci3 Cuu Ci5 Cis 11
0922 Oy Ca3 Cog Ca5 O €92
033 C33 C34 C35 Csp €33
023 Cy Cs5 Cye €23 |’
013 S I M Css Cse €13

| 012 i Ces | | €12 |

en la cual SIM denota simetria con respecto a la diagonal. Para el caso
particular de un medio con anisotropia transversal son necesarias cinco
constantes independientes Ci1, C13, Cs3, Cua v Cgg, quedando la matriz C'
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como sigue
[ Ci1 Ci2 Ci3 i
Cin Cis
Cs3
C = Cua , (2.2)
S I M Cya
i Ces |
con

1
Ces = 3 (C11 — Ch2).

En caso de presentarse un medio horizontalmente estratificado o un medio
donde predominen esfuerzos con direccion vertical (el cual en un estudio
geofisico puede ser asociado con el peso de una sobrecarga), la anisotropia
VTI resulta particularmente conveniente. En este caso, la velocidad
permanece constante en la direcciéon azimutal, pero varia con el angulo de
propagacién en el plano vertical. La dependencia vertical de la velocidad es
la misma en todos los planos verticales, es decir, tan s6lo un plano a
cualquier azimut representa al medio. Se podria decir que cualquier plano
vertical es un plano de simetria (Slawinski, 2003]).

En un medio isétropo la matriz dada por la Ecuacion depende de dos
coeficientes elasticos C11 v Cyy, los cuales se expresan en términos de los
parametros de Lamé, \ y p definidos de la siguiente forma (Slawinski, 2003]):

A :=C11 — 2Cy,
M ::0447

segin lo anterior, la matriz queda expresada como

[ A +2u A A
A+ 2p0 A
O = A+ 2u
1
S 1 M 1
I p

A partir de las ecuaciones de movimiento de Cauchy para un elemento
infinitesimal del continuo (Aki y Richards, |2002):

agui 80”-
patz - axj _fiv

ije{1,2,3), (2.3)

donde p es la densidad del medio, u; son las componentes del vector
desplazamiento, f; son las fuerzas de cuerpo, t es el tiempo y z; son las
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coordenadas cartesianas; reemplazando la Ecuacion 2.0 en la Ecuacion [2.3]

se obtiene )
0" u;  Ocijrick

- =fi, 1€{1,2,3}, 24
P~ et g, e (1.23) (2.4
donde el tensor deformacion esté definido por (Slawinskil, 2003)):
1 /0w, Oy
=—|—+ k,le{l1,2,3}.
€kl 9 <a$l + a$k>’ ) 6{ PR }

Las fuerzas de cuerpo, como la gravitacional, juegan un papel importante en
aplicaciones como la sismologia, donde el interés es entender la estructutra
interna de la tierra en una escala de decenas y centenas de kilometros. Sin
embargo, para la sismica, las profundidades consideradas son mucho menores
(< 10 km). Por esta razon, dichas fuerzas pueden despreciarse (f; = 0) en la

Ecuacién obteniendo

82ui 82uk
— — Cijkl=——— = 0. 2.5
p ot? ikl O0xj0x; (2:5)
Una onda plana de tipo armoénica se usa para encontrar una solucién de
prueba de la Ecuacion [2.5

U = Ukeiw<@_t>, (26)

donde Uy son las componentes del vector polarizacion , w es la frecuencia
angular, v es la velocidad de propagacion de la onda (cominmente llamada
velocidad de fase), 7i es el vector unidad, que es ortogonal al plano de frente
de onda. Usando la expresion [2.6| en la Ecuacion [2.5] se obtiene la Ecuacion
de Christoffel de la velocidad de fase v y el vector polarizacion U (Du, [2007):

Gi1 — pv? G2 G13 U1
G2 Gag — p1/? Ga3 Uy | =0,
G13 G32 Gs3 — pv? Us

donde Gy es la matriz de Christoffel, la cual depende de las propiedades
elasticas del medio y de la direccion de propagacion G = c¢ijkin;ng,
utilizando estas relaciones en las ecuaciones de movimiento se obtiene una
Ecuaciéon de onda con tres soluciones independientes, una
cuasi-longitudinal (¢P), una cuasitransversal (¢SV) y una transversal
(SH), las tres ondas estan polarizadas en direcciones mutuamente
ortogonales, Daley y Hron (Daley y Hron, |1977)) obtuvieron las relaciones
de dispersiéon para estos tres tipos de onda, mostradas a continuacion:

1 .
,01/123 (9) :i [033 + Cyq + (CH - 033) sin? 6 -+ D(G)} , (2.7)

1 .
pl/SQ’U (9) =3 [033 + Cys + (C11 — Cs3) sin? g — D(G)] , (2.8)
pv2, (0) =Cesin? 0 + Cyy cos® 6, (2.9)



2.4. Tensor de elasticidad 13

donde p es la densidad y 6 es el &ngulo entre la normal al frente de onda y el
eje vertical, D(#) es una notaciéon compacta para la combinaciéon cuadratica

D) ={ (Cis — Cua)*
+ 2 [2 (Cis + 044)2 — (C33 — Cyq) (Cy1 + Cs3 — 2044)} sin’ 0

1

+ [(Cll + C33 — 2044)2 —4 (013 + 044)} sin? (9}5. (2.10)

Las Ecuaciones 2.7} 2.8 y [2.9] denotan la velocidad de fase para la onda P,
la onda SV y la onda SH, respectivamente. Cuando la onda se propaga en
la direccion vertical, paralela al eje de simetria (§ = 0°), y en la direccion
horizontal, perpendicular al eje de simetria (§ = 90°), la velocidad de fase
para la onda P esta dada por las expresiones

o C
vp (0°) = vp0 = —;3, (2.11)
o C
Vp (90 ) = Up9o = 7;1,

donde vyo corresponde a la velocidad de la onda P medida paralela al eje de
simetria de un medio VTT y vy es la velocidad de la onda P perpendicular
al eje de simetria de un medio VTI, similarmente para la componente vertical
de la onda S se obtiene

Vsy (0°) = vy (2.12)

NRIENE
> >

Vgy (900) = VUsv90 =

en este caso, las velocidades paralela y perpendicular al eje de simetria poseen
el mismo valor. Para la onda SH se obtiene

Vs, (0°) = vgp (2.13)

Vsh (90%) = vgngo =

S8 |8
o] >~

la velocidad de la onda SH paralela al eje de simetria, vgg, y perpendicular
al eje de simetria, vgp90, son diferentes. Para un medio isétropo, Cyy = Cegg
y C11 = C33, por lo tanto las velocidades vso = Vsn90 ¥ Upo = Vp9o-
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Las Ecuaciones de la velocidad de fase fueron simplificadas por Thomsen
(1986) quien defini6 tres parametros, €, 7 y 0%, los cuales describio
adimensionalmente como combinaciones de los coeficientes elasticos del
tensor y los defini6 de tal forma que se redujeran a cero en el caso isétropo.
Algunos materiales son catalogados con valores pequenos (<< 0.2) para
cada parametro, esto es llamado anisotropia débil (Thomsen, [1986). Los
parametros € y 7 son definidos en la forma:

. _ G —Cs
_ Ce6 — Cug
- 204

estos dos parametros, € y v, permiten describir diferencias entre la velocidad
de la onda P y la onda SH en direccion paralela y en direcciéon perpendicular
al eje de simetria del medio, respectivamente. El tercer parametro, §* carece
de significado fisico y Thomsen lo definié como

. 2 (C13 + Cug)? — (C33 — Cuy) (Ch3 + Cs3 — 2C44)

)
2C2,

Las relaciones de dispersion 2.7} 2.8 y [2.9] fueron escritas por Thomsen
incluyendo los tres parametros, €, v y 6* en la forma

v(0) = vpg [1 + esin® 6 + D*(0)]

V2 Uzo
1+ L% esin®6 — (g) D*(Q)] ,
Ysvo Uso
2 (p) _ .2 .2
v (0) = v [1+ 2ysin® 6],

ng(g) = V%’VO

donde el factor D*(#) esta dado por la siguiente expresion:

1 2
D) == [1- =0
2 V5o
1
19 (1 Yo 2
4e si — 5 4¢
46* sin? @ cos? 0 S o2, T
2 2 + 7_;2
_ ’USO 1 __ _Zs0
(1 V30 ) < U0 )
Es importante tener claridad y distinguir las diferencias entre el anguo 6 y
el angulo ¢, el primero se refiere al angulo entre la direccién de propagacion,
dada por el vector de onda (k) y el eje de simetria, el segundo es el angulo
que forma el vector velocidad para el rayo, por donde la energia se propaga

y el eje de simetria (véase Figura [2.3)). El frente de onda, localmente, es
perpendicular al vector de propagacion (k), ya que esta apunta en la direccion

1+
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de la tasa méaxima de aumento de la fase, la velocidad de fase v también se
llama velocidad del frente de onda, ya que mide la velocidad del frente de
onda a lo largo de k. Para el caso isétropo ambos angulos son iguales y por
lo tanto se obtienen frentes de onda esféricos. Si existen diferencias entre la
direccion de la velocidad normal (la misma del vector de onda) y la velocidad
del rayo, se presentan frentes no esféricos.

Figura 2.3: Frente de onda esférico en un medio homogéneo isétropo
(izquierda) y frente de onda no esférico en un medio homogéneo anisétropo
(derecha) (Torres, [2010)

En ciertas ocasiones se requiere expresar la relacion de dispersion en términos
de la frecuencia w y el nimero de onda, para eso se introduce la siguiente
notaciéon. El vector ntimero de onda k se representa en 2D (al igual que todo
lo desarrollado anteriormente) como

k= (ks 0, k)
con sus componentes dadas por
ky =k(0)sinf y k., =k(0)cos(d),

con magnitud

k(0) = VK2 + k2 = %

en donde w determina la frecuencia angular de la onda y v(6) la velocidad
de fase. La velocidad de grupo para el medio dispersivo corresponde a

7o (Kov o kov
0k, ok,
cuya magnitud, de acuerdo a|Torres| (2010), puede ser expresada en términos
de la velocidad de fase v en la forma

v =+ (%)
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para 8 = 0° y 8 = 90° el segundo término del miembro derecho de la
anterior Ecuacion desaparece, bajo estas condiciones la velocidad de grupo
es equivalente a la velocidad de fase, caracteristica de un medio no
dispersivo.

2.5. Anisotropia débil

En su articulo de 1986, Thomsen realiz6 ciertas consideraciones para
simplificar las expresiones [2.7H2.10, de acuerdo a los resultados
experimentales. El not6 que las mediciones de sus pardametros en ciertas
rocas sedimentarias estaban por debajo de 0.2 (véase Figura ?7), a lo que
llamé anisotropia débil, posteriormente linealiz6 las ecuaciones de velocidad
de fase para valores pequenos de € y § mediante una expansion en serie de
Taylor, obteniendo las siguientes expresiones

vp(0) = vpo (1 +6 sin® § cos® 0 + e sin’ 0), (2.14)
2

Vsy(0) = 1U—"2’0 (¢ — &) sin®fcos? 0| , (2.15)
Ys0

vsh(6) = vso (1 + 7y sin? 9),
donde ¢ se redefine como

(Ch3 + Cus)? — (C33 — Cuy)?

5=
2C33 (C33 — Cua)

La aproximacién obedece a los términos truncados de la expansiéon en series
de Taylor, estas expresiones posibilitan el analisis fisico correspondiente a la
propagacion de la onda en el medio anisétropo. Para el caso en que 6 = 0,
se obtiene

vp(0) =vp0,
VS’U(O) =Vs0,
Vsh<0) =Us0,

que son las velocidades de fase en la direccién paralela al eje de simetria
y corresponden a las velocidades en un medio isétropo, de acuerdo a las
FEcuaciones [2.11} [2.12] y [2.13]

2.6. Velocidad de fase en un medio elastico VTI

En 1996, Tsvankin (Tsvankin, 1996) reformul6 la expresion para la
velocidad de fase en un medio con anisotropia polar vertical en términos de
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los parametros de Thomsen:

Upo 272 f2
(2.16)

2 C
f:(_z’éz):O—C‘;), (2.17)

y donde @ es el angulo que forma la direccién de propagaciéon con el eje de
simetria vertical. En la Ecuacién [2.16] el signo “+ 7 esté relacionado con la
velocidad de fase para la onda P y el signo “ —" corresponde a la velocidad
de fase para la onda SV. Dicha Ecuacion puede ser simplificada bajo la
condicion de anisotropia débil (¢ < 0.2 y 0 < 0.2) al expandir el radical en
una serie de Taylor, despreciando los términos cuadraticos en los parametros

€y 0, se obtiene para la onda P:

4sin” 4e2 sint 0
—1+€sin20—fif\/l+ Sl;l (25COS29—EC0820)+&,

donde f es

v2(9)

Upo

= 1+ 26sin? 0 cos® O + 2esin 4, (2.18)

tomando la raiz cuadrada y linealizando la Ecuacién [2.18| se obtiene la
expresion dada anteriormente en la Ecuacion De la aproximacion de
anisotropia débil:

=1+ dsin®fcos? 0 + esin 6. (2.19)

Similarmente para la onda SV, se obtiene la velocidad de fase teniendo en
cuenta la anisotropia débil, equivalente a la expresion [2.15}

Vsy(0)

= 1—f+2(c—0)sin®fcos® 6, (2.20)
s0

Vsy(0)

=1+ 20 sin?(f) cos?(h),
Vs0

donde o es una expresion que combina los parametros de Thomsen y las
componentes en direccion paralela al eje de simetria de las ondas P y S:

<

2
o= -9).
US

]

2.7. Velocidad de fase en un medio elastico TTI

Para obtener la velocidad de fase en un medio con anisotropia transversal
inclinada, se sustituye 8 = 6 — ¢, donde ¢ representa la inclinaciéon de los
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estratos al interior de una configuraciéon con un eje de simetria inclinado
TTI, de tal forma que de la Ecuaciéon (Dul, [2007) se obtiene la siguiente
expresion:

f

UQii(’)@ =1+esin?® (0 — @) — 5

4e2sin’ (0 — ¢)

ié\/l—i—w(26cosz(0—¢)—50052(0—¢))+ 72

(2.21)

De la Ecuacion [2.2]] se obtienen las expresiones para la velocidad de fase de
la ondas P y SV en un medio con anisotropia débil TTI, de la misma forma
en que se obtuvieron las Ecuaciones 2.19] y [2:20}

W_Hasi& (60— ¢) cos (6 — ¢) +sin’ (6 — )
0
y
VS;(Q) =1—f+2(e—68)sin® (0 — ¢)cos® (0 — ¢),
s0

donde f esta relacionado con las velocidades vpg y vs0, 6 es el dngulo entre
la direccién de propagacion y el eje de simetria inclinado y ¢ es el angulo de
inclinacion del eje de simetria.

2.8. Velocidad de fase en un medio actstico VTI y
TTI

La Ecuacion [2.16 puede reescribirse considerando vgy = 0y de esta forma
obtener la velocidad de fase de un medio actstico homogéneo con anisotropia
VTI, en términos de los parametros de Thomsen y la componente de la onda
P en direccion paralela al eje de simetria vertical (Dul [2007)):

v2(0)

Upo

= % + esin? 0 + %\/(1 + 2esin?§) — 8 (¢ — §) sin* Hcos?f, (2.22)

similarmente en un medio TTI, segtn la Ecuacion [2.21] se obtiene

v2(0)

UpO

:% + esin? (0 — ¢)

1
+§\/(1 +2esin? (6 — ) — 8 ( — 0) sin? (0 — ¢) cos? (6 — ¢).
(2.23)
La Ecuacion [2.23] esta expresada en términos del angulo 6, el dngulo de

inclinacion del eje de simetria ¢, de los pardmetros de anisotropia y de la
velocidad de onda P en la direccién paralela al eje de simetria vyo. Las
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Figuras [2.4) y 2.5 muestran la validez de la Ecuacion [2.23] al compararla con
la velocidad de fase exacta en un medio TTI y una aproximacién en series
de Taylor de la misma, alli se aprecia cuan cerca se encuentra la expresiéon
dada por Alkhalifah de representar a la Ecuacién exacta, siendo incluso una
mejor aproximacion que una expansion en series de la misma (Torres, 2010).

Velocidad de Fase - ¢$=60" ¢=0.25 6=0.1

3500 . .

Exacta i i i i

3450 b Aprox. S.T
SAProx vgg=0 | | : ?

3350 | -

3250 oo

3150 | | 1 1 |

PSP ISV WS - SN S AU SO B

3050 | -

Tz

VgP (8) [m/s]

0 [rad]

Figura 2.4: Velocidad de fase exacta (linea roja), aproximada (linea verde)
y formula de Alkhalifah (linea azul) para la onda P en un medio TTI donde
¢ = 609¢8 ~ 1.047 rad (Torres, 2010).
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Velocidad de Fase - $=90" £=0.25 6=0.1

3700 T T T [ I I
——__ Exacta ; ; ;
Aprox. S.T : s :
3600 - Apro:?%}@gg rrrrrrrrrrr e e e R
@ '
o 3300 |- -
o
3200 |- -
0 0.2 0.4 0.6 0.8 1 1.2 1.4 1.6

9 [rad]

Figura 2.5: Velocidad de fase exacta (linea roja), aproximada (linea verde)
y formula de Alkhalifah (linea azul) para la onda P en un medio TTI donde
¢ = 909°8 ~ 1.571 rad (Torres, 2010).

2.9. Anisotropia eliptica

Bajo ciertas consideraciones puede obtenerse un frente de onda eliptico
para la onda P y esférico para la onda SV, estas implican que los pardmetros
de anisotropia sean iguales en todo el medio (¢ = d). Tal y como se aprecia
en la Figura la condiciéon de elipticidad se cumple para algunos tipos de
rocas sedimentarias, en ella se muestran los parametros de anisotropia € y §
para una cantidad considerable de muestras del subsuelo y los que se ajustan
a la condicion de elipticidad (Thomsen) [1986)), la cual permite desacoplar las
ecuaciones de onda que describen los fenémenos de propagacién mientras se
conserva la dependencia angular del modelo.
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Comparacion de los parametros de anisotropia

0.8
Datos de rocas en -
la corteza(laboratorio y campo)

06l Condicion de elipticidad

. [ ’ ™ 7
0.4+ .

u
|
< 0.2 m LI S -
¥ P
-. (1]
-
0r .k. | I -
A Ty -
: . -
|
0.2 - .
]

_04 | | | | |

-0.4 -0.2 0 0.2 0.4 0.6 0.8

Figura 2.6: Valores de los parametros de anisotropia § y € para ciertas rocas.
Tomada y modificada de [Thomsen (1986)).

En las préximas paginas se muestra la derivacién de las ecuaciones de onda
para los medios acusticos VIT y TTI, partiendo de las velocidades de fase
expuestas en las Ecuaciones y respectivamente. Posteriormente se
expone su discretizacion y el proceso de solucién numérica usando el método
de FD, el cual hace uso de operadores diferenciales de segundo y octavo
orden. Asi mismo se tratan aspectos de suma importancia para la solucién
numérica, como lo son la dispersién y la estabilidad del método.






Capitulo 3

Ecuaciones de onda actustica y
diferencias finitas

3.1. Introducciéon

El capitulo inicia con la deduccién de la Ecuacién de onda para un medio
homogéneo e isotropo, basada en el libro de Romanelli (Romanelli, [2010).
A continuacién se hace una revision de la derivacion de las Ecuaciones de
onda para medios actsticos con anisotropia VTI y TTI; posteriormente se
expone su solucion, empleando el método de diferencias finitas para finalizar
con los esquemas discretos que modelan el fenémeno de propagaciéon, no sin
antes hacer hincapié en detalles como la estabilidad y dispersiéon numérica, de
importancia en todo esquema numérico basado en el método de diferencias
finitas.

3.2. Propagaciéon de ondas acusticas

Entre los fen6menos méas comunes y fundamentales que se presencian en
el universo se encuentra el movimiento ondulatorio. Al lanzar una piedra
sobre la superficie de un lago el agua se perturba y se forman ondas que se
desplazan radialmente hacia afuera; al golpear un diapazén, las ondas
sonoras se propagan en todas las direcciones desde la fuente de sonido.
Dichos fenénemos son modelados mediante la ecuacién de onda, la cual
proporciona una descripciéon de sistemas fisicos vibratorios y oscilantes.
Esta misma juega un papel muy importante en el estudio de las ondas
acusticas y elasticas que se propagan al interior de la tierra (subsuelo) y los
diferentes fenémenos que al interior de ella suceden, tales como reflexion,
refraccién, transmision, etc.

23
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3.2.1. Ecuaciéon de onda para un medio actstico is6tropo

El fenénemo de propagacién de una senal sismica puede ser entendido
considerando un medio puramente acistico, en el cual no viajan ondas
transversales. Partiendo de ello, el significado de la Ecuaciéon de onda es
fundamental para un pleno entendimiento del método sismico. Para un
fluido la Ley de Hooke establece que

, oV

P=—K; Alxl/rgo AV’

donde P es la presion ejercida por la onda, 6V es la variacion de volumen y

AV es el volumen inicial del fluido. En realidad, P corresponde a una

variacion de la presiéon, la cual puede ser medida por un hidréfono, a

diferencia de la presion atmosférica. Finalmente, K; es el moédulo de
compresibilidad del fluido

(3.1)

Ky =v"p, (3:2)
donde p y v son la densidad y velocidad del medio sin deformar,
respectivamente. En la Ecuacion el volumen &V puede ser escrito como

OV = (dz + duy) (0y + duy) (62 + duy) — AxAyAz,

donde (uy,uy,u;) representa el desplazamiento del cuerpo en las tres
componentes, provocado por la onda, mientras que el producto AxAyAz
corresponde al volumen original AV. Despreciando los términos mas
pequenos, la variaciéon de volumen puede expresarse como

0V =~ du, AyAz + duyAxAz + du, AxAy,
al dividir este resultado por el volumen AV, se tiene
8V bus , by bue
AV Az Ay Az
calculando el limite limay—, y reemplazandolo en la Ecuacion [3.1], se obtiene
una nueva version de la Ley de Hooke

B Ougy ~ Ouy  Ou,
P_Kf(aa: +87y+ 82)’

o en la forma vectorial,

P=-K;V-1,

donde “-” indica el producto escalar, @ es el vector de desplazamiento del
cuerpo, como ya se menciond, y V es el operador vectorial nabla, definido
por
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= O - O ~
V=—i+_—j+=—k

Oz 8y‘7 0z

La aplicacién de la Ley de Hooke en la propagaciéon de ondas puede ilustrarse
facilmente para el caso unidimensional, en el cual se considera una onda plana
viajando a lo largo del eje z, en ese caso la Ley de Hooke puede escribirse
como

ou,
0z’
donde u, representa el desplazamiento en esa direcciéon y el signo negativo
indica que una variacién positiva de la presién reduce el volumen del cuerpo.
Por otra parte, la variacién de presion introducida por la onda también
se relaciona con el desplazamiento del cuerpo mediante la segunda Ley de
Newton, recordando que la presién representa fuerza por unidad de area, se
tiene que

P=-K; (3.3)

0%u,
o’
donde S es el area, APS es la fuerza y pSAz es la masa desplazada,
reordenando términos y haciendo que Az tienda a cero se tiene

APS = —pSAz (3.4)

orP 9%,

5 = o
donde el signo menos indica que al reducir el volumen se efectiia una
reduccion local de la velocidad con la que el cuerpo se desplaza, es decir, la
aceleracion es negativa. Sustituyendo la Ecuacion [3.5] en la Ecuacion [3.4] se
tiene

(3.5)

0 Ou, 0%,
9z <Kf 9z ) — oz (36)

asumiendo K constante y sustituyendo la Ecuacion [3.2) en la Ecuacion [3.6]
se tiene

2 2
0%u, i(’) Uy
022 w2 o2’
para involucrar la presion, se deriva la Ecuacion [3.06] con respecto a z
asumiendo heterogeneidad en la densidad, lo cual resulta en

0 [10 Ou, 9% [ Ou,

~ == (K; = — :

0z | p0z 0z ot? \ 0z
ahora, teniendo en cuenta la Ecuacion [3.3] y notando que Ky es invariante
en el tiempo, se tiene que
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o (10P\ 1 9?P
0z \p0dz) Ky ot2’
si se considera un medio con densidad constante se obtiene
o’P  18°P
022 2 o2’
la anterior expresiéon puede ser extendida para el caso bidimensional,
resultando en

PP PP _ 1P
ox2 = 022 02 o2

Al ser modelada, la Ecuacion [3.7] produce frentes de onda circulares, como
el mostrado en la Figura [3.1

(3.7)

50

E100

150

200
50 100 150 200 250 300 350 400

X (m)
Figura 3.1: Captura del campo de onda P en el instante ¢ = 0.02 s para un
medio actistico, homogéneo e is6tropo con velocidad v, = 5000 m/s, obtenida
por medio de FD. El modelo construido posee dimensiones L, = 400 m y
L, = 200 m con paso de malla dx = dz = 1 m. La posicién de la fuente es
(zs,25) = (200,100) m.

3.2.2. Ecuacion de onda para un medio acustico con
anisotropia transversal vertical (VTI)

Partiendo de la ya mencionada expresion que describe la velocidad de
fase para las ondas P y SV en un medio con anisotropia polar vertical
(VTI) (Ecuaciones y [2.17)), la cual fue reformulada (Tsvankin) [1996) en
términos de los parametros de Thomsen, ¢ y § (Thomsen, 1986), junto con
las componentes de la velocidad en direcciéon paralela al eje de simetria, vy
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y vs0; Alkhalifah y Tsvankin (Alkhalifah y Tsvankin, [1995)) obtuvieron la
relacion de dispersion para el medio actstico VTI

2 (1.2 2
}2 — Vnmo (UWZ I Ut ) > , (3.8)

: Ug() 721mo w? — QU%mon (k% + k?;)

donde k, y k, son las componentes del vector de onda E, w es la frecuencia,
Upo €s la componente en la direccién paralela al eje de simetria de la onda
P, vpmo es la velocidad NMO (Normal Moveout) y

B €e—0
1420

Ui

es un parametro de anisotropia, se profundizaré sobre estos dos tltimos més
adelante. Multiplicando a ambos lados de la Ecuacion por el campo
F (ky, ky, k-, w) en el dominio de Fourier y aplicando la transformada inversa
de Fourier en el campo k (k. — —id%) se obtiene (Alkhalifah, [2000)

d2F (k?;,;, ky7k27w) _ _UTQLmO w2 o w2 (kg + kg) F(ky, ky, k
d=2 - 2 2 2 _ 9,2 k2 4+ k2 (Ka, by, kzy w)
z va Unmo w vnmon( T =+ y)

efectuando una transformada inversa de Fourier en k, y ky
(km iy —z%), se obtiene (Alkhalifah] 2000)

5 20°F s o [ O'F O*F
U0t 52 210 Vnmo U0 012022 + 0y2072
0*’F  O°F

+ (1 + 277) U%mOUJQ <ax2 + 8:[/2> + w4F (k’x, ky, kz,W) =0.

Finalmente, aplicando la transformada inversa de Fourier en w (w — i%),
se obtiene la Ecuacion de onda actstica homogénea de un medio VTI
(Alkhalifah), 2000):

02P , 0P  , 0P , o O'F
o2 = (1 + 277) Unmo Or2 + va 922 - 277vnmovp0 81'2(92:2’ (39)
donde
0*F
— =P 3.10
or? (3.10)

La Ecuacion describe la propagacion de una onda P en un medio
actstico que presenta anisotropia transversal vertical o VTI, con la
condicion velocidad de propagaciéon nula para ondas S, es decir, vgg = 0
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(Alkhalifah y Tsvankin, [1998). Cabe aclarar que el pardmetro vpmo
(Alkhalifah y Tsvankin, [1995) es la velocidad NMO para un reflector
horizontal, dada por la expresion

Unmo (0) = vpoV1 + 20, (3.11)

y el parametro de anisotropia 1 puede expresarse como una combinaciéon de
los parametros de Thomsen:

1 v} e—4
I h 1) = . 12
g 2(1}2 0) > 1426 (312)

nmo

La Ecuaciéon hace referencia a un hipotético medio actstico y
anisotropo donde se considera un eje de simetria vertical (VTI), aunque es
fisicamente imposible es una buena aproximacién cinemética a la Ecuacion
de onda eléstica anisotropa (Alkhalifah y Tsvankin, 1998). Esta Ecuacion
es de cuarto orden y presenta dos conjuntos de soluciones complejas
conjugadas, el primero es para la onda actstica y el segundo describe un
tipo de onda que se progaga a una velocidad menor que la onda P, (onda
SV'), para un valor de n positivo; en contraste, para valores de 1 negativos,
esta velocidad crece de manera exponencial, generando inestabilidades
(Alkhalifah y  Tsvankin, |1998). Afortunadamente, los valores
correspondientes a 1 en la mayoria de rocas sedimentarias son positivos y
ubicando la fuente en una capa isotropa, algo muy comun en sismica de
exploracién marina, se elimina la mayor parte de energia de este tipo de
ondas (Alkhalifah y Tsvankin 1998]).

Si en la Ecuacion se fija 1 = 0y Vnmo 7# Vpo se obtiene la expresiéon para
medios con anisotropia eliptica con eje de simetria vertical en 2D

’p ’p ’p
88? = Uimog? 050687, (3.13)
la cual fue modelada por el método de FD y constituye la base para el
algoritmo RTM VTI desarrollado en este trabajo. Si ademaés se establece
Unmo = Upo = v la Ecuacion toma la forma, ya conocida, para un
medio actstico homogéneo isétropo 2D (ver Ecuacion . En la Figura
3.2| se aprecia una captura en tiempo del modelado de la propagaciéon hacia
adelante, usando la Ecuacion [3:13] obsérvense los efectos de la anisotropia
eliptica.
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Figura 3.2: Captura del campo de onda P en el instante ¢ = 0.02 s para un
medio actstico y homogéneo con velocidad v, = 5000 m/s, ¢ = 6 = 0.25
Y Unmo =~ 599 m/s, obtenida por medio de FD. El modelo construido posee
dimensiones L, = 400 m y L, = 200 m con paso de malla dr = dz = 1 m.
La posicion de la fuente es (zs,25) = (200,100) m. La flecha roja indica la
direccién del eje de simetria.

3.2.3. Ecuacion de onda para un medio actustico con
anisotropia transversal inclinada (TTI)

La Ecuaciéon diferencial en derivadas parciales para el medio actstico
considerando anisotropia transversal con el eje de simetria inclinado en un
angulo ¢ (TTI) (Zhang y Hoversten, [2005), estd dada por la siguiente
expresion:

882t2 = [v2, sin® ¢ + (1 + 2n)v2,,, cos® @] nmoaaQI:
+ [vgo cos® ¢ + (1 + 2n)v2,,, sin? ¢] 8327]23
+ [v2, + (1 + 2n)vk,,,] sin(2¢) 5 ;gz
_UI270 V201 (2 — 3sin®(2¢)) %
; ;O v psin (2¢)£ + v Unmon sin(4¢)%
; 50 w2, nsin (2¢) 84F vgovimon sin(4¢)%, (3.14)

y Upo €s la componente de la onda P en la direccién del eje de simetria del
medio, Upme es la velocidad NMO (ver Ecuacion [3.11)), 7 es el parametro de
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anisotropia definido por Alkhalifah (ver Ecuacion , ¢ es el angulo de
inclinacion, 0 es el dngulo que forma el eje de simetria con la direcciéon de
propagacion, F' es un campo auxiliar (ver Ecuacion , €y 0 son los
parametros de anisotropia de Thomsen (Thomsen, 1986).

De manera similar a la expuesta para el caso VTI, fijando n = 0 y Vnmo #
vpo se obtiene la Ecuacion para medios con anisotropia eliptica con eje de
simetria inclinado en 2D:

or
ot?

, 0°P
nmo 8%2
o°p
2 2 2 2
+ [vpo os” ¢ + Up o sin” @] 52
. 0?pP
+ ['Ugo + UTQLmo] Sln(2¢)m, (315)

= [v?

L2 2 2
po SINT @ + VU, COS o] v

expresion modelada usando FD y en la cual se basa el algoritmo RTM TTI
desarrollado en este trabajo. La Figura [3.3] muestra una captura en tiempo
de dicho modelado, a diferencia de la Figura|3.2] en esta puede apreciarse el
efecto del buzamiento sobre la propagaciéon de la onda en el medio acistico.

E 100
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200
50 100 150 200 250 300 350 400

x (m)
Figura 3.3: Captura del campo de onda gP en el instante t = 0.02 s para un
medio homogéneo con anisotropia TTI, velocidad v, = 5000 m/s, ¢ = 6 =
0.25, Vnmo = 599 m/s y ¢ ~ 40.19°¢ = (.7 rad, obtenida por medio de FD.
El modelo construido posee dimensiones L, = 400 m y L, = 200 m con paso
de malla dr = dz = 1 m. La posicion de la fuente es (s, z5) = (200, 100) m.
La flecha roja indica la direccién del eje de simetria.
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3.3. Derivacion de los operadores en FD

Sea una funcién = +— g¢(z), y una aproximaciéon en diferencias de la
forma

q
9" (i) = Y dig (wigk), pq >0, (3.16)
k=—p

donde g™ (z;) = ggm)

definidos en una malla

es la mt" derivada, y los puntos x; se encuentran

Gn:={jh:j€Z,h>0}.

Los valores de p, ¢ y m son escogidos adecuadamente de tal forma que la
derivada y el stencil requerido sean representados.

3.3.1. Tabla de Taylor

Si bien los operadores en diferencias son bastante conocidos para primer
y segundo orden de aproximacién, un operador de orden mayor puede
derivarse sisteméaticamente con el método de la tabla de Taylor (Gerald y
Wheatley, 1998)), por ejemplo, si se desea calcular una aproximacion en
diferencias centradas para la segunda derivada teniendo en cuenta tres
puntos de malla, es decir m = 2 y p = ¢ = 1, se requieren tres coeficientes
dy en . Reemplazando los anteriores valores en dicha Ecuacion se
tiene

q" (@) = d_19i—1 + dogi + d1gi+1 = agi—1 + bgi + cgit1, (3.17)

los tres coeficientes se obtienen de manera sistematica expandiendo la funcion
como una serie de potencias (expansion en series de Taylor). Teniendo en
cuenta que

oohn

n=0

es posible aproximar la funcién en cada punto de malla como sigue

2
"

h h3 h4 4
gi-1 =g (x —h)=g; — hgi + —gi — 9 +7g§)_|_...7

2 3 4
h? h3 h?
giv1 =g+ 1) =i+ hgi+ gl + gl gl b (318)
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sustituyendo la expresion [3.18 en la Ecuacion [3.17] se tiene

h2 , K3 Wt
9" (x;) =a [gi —hgi+ 59 =39+ ng )}

+bg;

h? h3 ht (4
+c [gi + hg; + 39;’ + ggg" + Zgi( .
La anterior Ecuacion puede ser resumida en una tabla (ver Tabla [3.1)), lo
cual se hace conveniente para derivadas mayores y/o stencils més grandes.
Notese que cada expansion se ha truncado arbitrariamente después de la
cuarta derivada.

Término en (13. 17[) gi | hgt | h3g! | h3g h49¢( Y
agi—1 a | —a 5 T 21
ba; b0 0| 0 | 0
CGi+1 c ¢ 3 % 2
Z 0 0 1 ? ?

Tabla 3.1: Método de Taylor para la obtencién de esquemas en FD.

De la anterior tabla se obtiene una ecuacién lineal por cada incégnita

a—+ b+ c=0,
—a + ¢ =0,
@, e
2 2
cuya solucion es
a=c=1 ; b=-2 (3.19)

sustituyendo (3.19)) en (3.17)) se tiene

h4
gi-1 = 29i + giv1 = h’g + 591(4)7

que conduce directamente a la aproximacién en diferencias

v 9120+ gi1 B
7

! h? 12

I

donde
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oy _ M
O(h") =0 (h%) = -9,
12
representa el error en la aproximacion y r el grado de exactitud de la misma,
para este caso una aproximacién de segundo orden.

3.3.2. Algunas consideraciones

1. Se requieren al menos m + 1 puntos de malla para aproximar una m-
ésima derivada (Gerald y Wheatley, [1998)), lo anterior debe cumplirse
para solucionar el sistema de Ecuaciones obtenido a partir de la tabla
de Taylor, es decir

p+qg=>m

2. En términos generales, la exactitud de una aproximacién para una
derivada m-ésima esta dada por

r=({p+q+1)—m,

sin embargo, si se cumplen ciertas condiciones de simetria y paridad
(tal como en el ejemplo), la exactitud de la aproximacion se torna un
orden mayor.

3.4. Solucion en diferencias finitas de la Ecuacion
acustica VTI

La Ecuacién que modela el campo de onda en un medio acistico 2D
considerando anisotropia VTI (Ecuacion [3.13), es resuelta usando la técnica
numérica de diferencias finitas. Debido a las tres dimensiones que presenta la
Ecuacion a tratar (dos espaciales y una temporal), se emplea una notacion
de tres indices para el campo P (z, z,t) de tal forma que

P(z =z +1iAx, 2 = 20 + jAz,t = o + nAt) = P},

donde Ax, Az y At son las separaciones entre los puntos de malla, tanto
espacial como temporalmente; mientras que i, j y n, denotan el indice que
identifica el punto de malla, ya sea en la coordenada z, z o t. La derivada
temporal en la Ecuacion se aproxima por medio de un operador en
diferencias finitas de segundo orden, dado por la siguiente expresion:

-1 +1
o Py 2P+ B
ot? At2 ’

(3.20)
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mientras que las derivadas de segundo orden de P con respecto a z y z de la
Ecuacion se aproximan con un operador de octavo orden con el fin de
reducir la dispersion numérica (Amado et al., 2015])

P 1 1 8 1 8 205
022~ Ag? ( ~ 560 40 T gptites ~ghines H 5Py - o B

8 1 8 1

+ Py — g Plhes + gy Pivss — 56013&4,3‘)7 (3.21)
2P 1 1 8 1 8 205
922 %M<_560PJ ETE S B R S R A

8 1 8 1
+ gPiT,LjH - gPﬁjH + Epﬁjw - 560Pz'7}j+4>‘ (3.22)

Teniendo en cuenta los operadores diferenciales descritos por las Ecuaciones
[3.20] [3.27] y [3.22], los cuales pueden ser obtenidos por el método ya expuesto
y contrastados con los documentados por Fornberg (Fornberg), 1996), la
Ecuacion que representa el medio actustico VIT 2D con anisotropia
eliptica se expresa con el siguiente esquema discreto en diferencias finitas,
en el cual se considera una malla cuadrada (Az = Az = Ah):

1 8 8 205
+1_
Py = CLlC( ~sgolicas t g ticas — 5Pz" Pl = o P
8 1 8 1
+ Py — g Plhes + gy Pivss — 5&)3&40‘)
1 8 1 8 205
+a20<_560P’] 4+315PT’L‘]73 5P7"7 2+5‘P’Lj 1= 72.P,ZZ
8 1 8 1
+ 5P1;7,1j+1 - 5]3{%2 + ﬁpﬁﬁs - 560P£j+4>
1
+2P—F,
donde
a1 :Uimo’
ag :U2
p0»

Q
I

<§2>2 . (3.23)
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El anterior esquema modela la propagaciéon considerando condiciones de
dispersion numérica (Zhang y Hoversten, 2005), en las cuales el paso de
malla debe satisfacer

Ah < B”;”" : (3.24)

donde § es el nimero de muestras por la minima longitud de onda, vy, es la
velocidad minima del modelo y f,q: es la maxima frecuencia de la ondicula.
Adicionalmente, se tiene en cuenta la condicién de estabilidad numérica para
el caso VTI (Jin et al.| [2010) :

Ap< Bh 2

— 3.25
o Uma:v \/57 ( )

donde
1 m=M

£ y ¢ son los pardametros de anisotropia de Thomsen, v, €s la velocidad de
migracion méxima, W, es el m-ésimo coeficiente en diferencias finitas y M
el orden de los operadores espaciales. Para los operadores de octavo orden
ya mencionados

a = 6.5016 (2 + dEmas + M) :

teniendo en cuenta que para el caso de anisotropia eliptica € = 4.

La ondicula que simula la fuente del pulso estéa dada por la expresion (Scales,
1997)

0= 1o (U ()

2

donde wy es la frecuencia y ¢y el tiempo inicial del pulso (véase Figura [3.4)).
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1
0.5
=
2
=
=
<
0
0.5 1 1 1 1 1 1
-0.3 -0.2 -0.1 0 0.1 0.2 0.3 0.4
Tiempo (s)

Figura 3.4: Ondicula que simula la fuente del pulso con una frecuencia de
wo = 30 Hz y un tiempo inicial de tyo = 0.05 s . El eje horizontal representa
el tiempo medido en segundos y el eje vertical la amplitud.

A esta ondicula se le conoce como ondicula de Ricker o sombrero Mexicano

(SEG] 017).

3.5. Solucion en diferencias finitas de la Ecuacién
acustica TTI

La Ecuacién la cual modela el campo de onda en un medio acistico
2D con anisotropia TTI, es resuelta por el método de FD al aplicar una
metodologia similar a la empleada en la Seccién Como se aprecia, la
FEcuacién [3.15] posee una estructura similar a la de la Ecuaciéon |3.13] ya que
los dos primeros términos cambian tinicamente en sus coeficientes, es por eso
que se hace uso de los operadores diferenciales ya mencionados (Ecuaciones
13.20} 13.21] y [3.22)). Sin embargo, el tercer término del miembro derecho en la
Ecuacion [3.15 exhibe una derivada cruzada:
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P 1 (
920z ~ T05600AzAz

—96P 3, 4+ 1024P] 5, 53— 537613{13&_2
+ 21504 P 5 ; 4 — 21504P" 3 ;.1 + 5376F;" 5 ;5
—1024P" 3 ;5 +96P" 3 ;g +504P" 5 ;4
— 53T6P 5 ; 3+ 28224P" 5 ; 5 — 112896P] 5 ;
+ 112896 P 5 ;.1 — 28224P] 5 ;5 + 5376 5 ;5
—504P 5 ;.4 —2016P" | ; 4+ 21504P]  ; 4
— 112896 P | ; o + 451584 P | ; | —451584P]" | . 4
+ 112896 P | ;.o — 21504P" ; ;.5 +2016P | ;4
+ 2016 P ;4 — 21504P], ; 3+ 112896P] ;
— 451584P]% ;| +451584P] ;. — 112896 P ;5
+21504P] ; ;3 — 2016 P | ;44 — 504P] 5 ;4
+ 53T6P] 5 ;5 — 28224,y ; 5+ 112896 Z+2] 1
— 112896P], 5 ;1 + 28224 P 5 ;o — 53T6P] 5 ;.5
+504P+2j+4+96 s a— 1024P0 5 5
+ 5376 5 j_o — 21504P]\ 5 ;1 4 21504P] 3 ;
— 5376P] 3 15+ 1024P/ 5 ;5 —96P/ 5 5.4

—9P] ;4 +96P), ;5 —504P], i o +2016P],; ,
— 2016P] ;11 4+ 504P] y ;0 — 6Py s+ 9P y 14), (3.26)

9.Pz'n_47j_4 - 96Pin_4’j_3 + 504Pn —4,5—-2 2016Pin_4,j_1

la cual se obtiene aplicando consecutivamente dos operadores de primer
orden. Similarmente, considerando una malla cuadrada, se obtiene un
esquema discreto en diferencias finitas para la Ecuacién que representa
el medio actistico T'TI 2D con anisotropia eliptica:
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8 8 205
n+1 __ n n n n .
By = blc( 560P 31570 5P ~25 Tl Ty F
5Pz+1j 5Pi+2,j + 7315Pi+3,j - 560Pi+4,j>

+b20< B 5éopﬂ i 3?513@,3 - %P’Z’ iplnf b 27025 b
ipznaﬂ ;Pﬁjw + %R‘Z’H 5(130 ’f]+4>
+b3C (9P 4 ;4 — 6P 4 ; 3+ 504P 4 ; 5 —2016P] , ;
+2016P" y j 11 —B04P" jo o +96P" ;5 —9P" ;14
—96P" 3 ; 4 +1024P] 3, 5 —5376P" 5, ,
+21504P" 5 ;1 — 21504 P;" 5 ;11 + 5376 P 5 ;5
—1024P" 3 ;5 +96P" 3 ;4 +504P" 5 ;4
— B3T6P]" 5 ; 3+ 28224P . o — 112896P" 5 ;
+ 112896 5 ;1 — 28224 P 5 ;1o + 53T6P" 5 ;13
— 504" 5 ;4 — 2016P]" ;4 + 21504P" | ; 3
— 112896 P | ; o+ 451584P]" | ; | — 451584P | ;)
+ 112896 P | ;o — 21504P]" | ;5 + 2016P" | ;.
+2016P] ;4 — 21504P] ) ; 5+ 112896P7, ;
— 451584P]" | ;| +451584P7 | ;.| — 112896P7, ;.5
+ 21504 z+1g+3 2016 P 1 ;44 — 504P7 ;4
+ 5376P] 5 ; 3 — 28224P] 5 ; 5 + 112896 [‘Hj_l
— 112896 5 ;41 + 28224P] 5 i\ 5 — B3T6P 5 ;13
+504P) 5 j 14+ 96P] 3 4 —1024P) 5 5
+ 5376P) 5 ;o — 21504P] 5 ;| + 21504P] 5 1,
— 53T6P] 5 1o + 1024P7 5 ;15 — 6P 5, 4
— 9Pl 4 4+ 96P), ;5 —504P}, i 5+ 2016, ;
—2016P]% 4 j1 1 +504P ;10 —96P), 5+ 9P, 51 4)
2P

donde
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2 1.2 2 2 2

by = [Upo Sin® ¢ + vy, COS ¢] Unmo>
2 2 2 s 2

by = [ po COS™ @ + Vpp SIN gb] )

1
705600

b3 [vﬁo +02,,0] sin(20),

y C esta definido por la Ecuacion [3:23] En cuanto a dispersion numérica,
para el caso TTI debe cumplirse de igual manera con la desigualdad
mientras que para la estabilidad numérica (véase Ecuacion [3.25) (Jin et al.l
2010)

a =W (a1 + az),
a1 = (14 2epmaz) (2 —0),
as =v/1 4 26,4z (1 +b),
b =cos® fsin 2¢ + sin 26 (sin ¢ + cos @),

una vez méas, W es la suma de los valores absolutos de los coeficientes del
esquema en diferencias finitas de octavo orden, esto es W = 6.5016, mientras
que 0 y ¢ son los angulos de acimut y buzamiento para el medio TTI. Para
implementar el pulso que simula la propagacion, se utiliza la ondicula ya
mencionada (véase Ecuacion .

En el proximo capitulo se expone el método de migracién sismica mientras
se comparan brevemente algunas de las metodologias empleadas para dicho
proceso. Se hace énfasis en el algoritmo de RTM, el cual se basa en las
Ecuaciones de onda y y se muestran algunos ejemplos de su
aplicacién, asi como sus alcances y limitaciones, ademés de los retos que
presenta actualmente.






Capitulo 4
Migracién sismica

4.1. Introduccion

La migracién sismica es un proceso que tiene como objetivo transformar
el campo de onda registrado, en una imagen que represente fielmente a una
estructura geoldgica. A grandes rasgos existen dos técnicas de migracion, la
basada en la Ecuacion Eikonal, llamada migracion Kirchhoff (Schneider,
1978), y las basadas en la Ecuacién de onda. Estas tltimas se conocen
como métodos de migracion de un camino (one-way) y de dos caminos
(two-way). La migracion one-way, como PS  (Phase-Shift) vy
PSPI (Phase-Shift Plus Interpolation), esta basada en las ecuaciones de
sentido tnico o ecuaciones de onda unidireccionales (OWWE) (Gazdag]
1978) mientras que las técnicas two-way se conocen como Migracion
Reversa en el Tiempo (RTM) (Baysal et al., [1983). Mediante este método
se obtienen dos campos propagados en el tiempo, uno hacia adelante
(forward) y wuno hacia atras (backward) o retropropagado, dicha
propagacion se basa en la Ecuacion de onda completa (para el caso isétropo
se emplea la Ecuacion y trae ventajas considerables ya que registra
todos los posibles arribos del campo de onda sin limitaciones en cuanto a la
inclinacion de los estratos o a la variacion lateral de la velocidad del medio,
produciendo asi mejores imagenes que otros métodos. A pesar de las
ventajas ya mencionadas, los principales obstéculos en la aplicacién de tal
técnica son el ruido de baja frecuencia y, principalmente, su alto costo
computacional (dos Santos, |2015), aunque este ultimo puede ser subsanado
con HPC (High-Performace Computing), programacion paralelo y el uso de
clusters de CPU (Central Processing Unit)s y GPU (Graphics Processing
Unit)s.

41
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4.2. Relaciéon entre migracién y modelado

El modelado sismico y la migraciéon son, de cierta forma, procesos
inversos. El modelado describe el proceso de propagaciéon de onda hacia
adelante: desde las fuentes, a través de los reflectores hasta los receptores,
generando asi datos sismicos. La migraciéon apunta a deshacer los efectos de
propagaciéon de la onda para producir una imagen del subsuelo. El
modelado por diferencias finitas usando la ecuaciéon de onda completa no
tiene limitaciones de buzamiento y puede recrear todos los efectos
relacionados con la ecuacion de onda (por ejemplo multiples reflexiones,
frentes de onda, anisotropia y conversiones de modo), por lo tanto es la
manera ideal para obtener datos sismicos realistas a partir de un modelo de
la Tierra que conocido en detalle, en contraste con los datos de campo, los
cuales vienen de una Tierra real pero desconocida. Aunque el objetivo de la
migracién es construir imagenes de la Tierra a partir de datos de campo,
resulta dificil probar la exactitud de los métodos de migraciéon cuando el
resultado deseado, la imagen correcta, no se conoce (Gray et al., 2001).

4.3. Meétodos de migracion

Existen diversas formulaciones para la migracion sismica. Realizar una
evaluacién o documentaciéon de cada una de ellas se escapa al alcance de
este documento, no obstante se exponen a continuaciéon las generalidades
de los métodos méas empleados: las técnicas basadas en rayos o técnicas
integrales propagan los campos de onda de la fuente y del receptor hacia
cada potencial receptor en el subsuelo usando aproximaciones de alta
frecuencia, conocida como migraciéon Kirchhoff. Los métodos basados en
diferencias finitas propagan los campos de onda de la fuente y del receptor
usando técnicas recursivas. Particularmente, RTM calcula el campo
incidente en cada receptor usando la ecuaciéon de onda e introduciendo el
registro de la fuente en el modelo, desde la posicién de la fuente. Este
proceso es un modelado estandar en el cual se obtiene el campo propagado,
donde los instantes posteriores se determinan a partir de los anteriores.
Posteriormente, se calcula el campo retropropagado, determinando
instantes anteriores con base en los posteriores. Esto hace posible estimar el
campo de onda reflejado en cada punto del subsuelo. En este caso, el
campo de onda registrado se introduce dentro del modelo en las
ubicaciones de los receptores, comenzando por el tiempo final y terminando
por el inicial. Para obtener la reflectividad en cada posicion, se
correlacionan los campos de onda indicentes y reflejados en la totalidad del
dominio espacial y se suman para cada disparo en una imagen de salida. Lo
expuesto anteriormente puede apreciarse en la Figura alli se observa,
ademés de la estructura del subsuelo una captura en tiempo para la
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fase de propagaciéon y retropropagacion , asi como la aplicacion
de la condicién de imagen tipo correlacion cruzada para dicho instante
. La clave de esta técnica se encuentra en que, una vez que la energia
se introduce en la malla de propagacién, no existe aproximaciéon en la
amplitud. El campo de onda se propaga actsticamente y no hay
limitaciones en la propagacion con la direccion. Los métodos OWWE
estAndar usan una técnica similar para predecir los campos de onda de la
fuente y del receptor en el subsuelo, pero el lugar de propagar el campo de

onda en el tiempo, usan el dominio mixto ( E,w , (z,w)). El campo de

onda de la fuente se propaga recursivamente en el subsuelo bajo la
suposiciéon de que este se propaga en una sola direccién. (Farmer et al.

2009).

(a) Estructura del subsuelo. (b) Propagaciéon del campo de onda
(forward) en el tiempo t = 4.0 s.

(¢c) Propagacion del campo de onda (d) Correlacion cruzada entre los campos
(backward) en el tiempo t = 4.0 s. de onda propagado y retropropagado en
el tiempo t = 4.0 s.

Figura 4.1: Fases de ejecucion del algoritmo RTM QSeismicCityL |2()16[).

Para demostrar el potencial de RTM en comparaciéon con los métodos
OWWE se presenta el resultado de migrar datos sintéticos con ambos
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algoritmos, la Figura [£.2] muestra una migracion con un algoritmo OWWE
y una RTM. En la imagen OWWE, debido a limitaciones en el buzamiento
del algoritmo, no se iluminan correctamente algunas zonas del diapiro de
sal. En contraste, los buzamientos pronunciados y la energia de las turning
waves son procesadas de mejor manera por el algoritmo RTM, produciendo
una imagén mas clara (Farmer et al., 2009).

Figura 4.2: (a) Datos sintéticos migrados con un algoritmo OWWE. (b)

Datos sintéticos migrados con un algoritmo RTM (Farmer et al., 2009)

La Figura [£.3] muestra el desempefio de los algoritmos mencionados en un
proyecto de imaging donde no se conoce el modelo en su totalidad, RTM no
mejora significativamente la imagen en comparacion con los otros métodos;
pero incluso con un modelo pobre, iluminara buzamientos pronunciados. Sin
embargo, conforme el modelo se conoce con més detalle, la imagen RTM
mejora considerablemente (Farmer et al., [2009).

Perfecta

Kirchoff
con ecuacion de onda

Kirchoff con haz Gaussiano
Reversa en el Tiempo

Calidad en la imagen (mejora)

re Perfecta

Exactitud del modelo

Figura 4.3: Calidad de la imagen Vs. exactitud en la velocidad. Tomada y
modificada de Farmer et al.| (2009)
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4.4. Migraciéon Reversa en el Tiempo

RTM wusa diferencias finitas para solucionar la ecuacién de onda
completa (two-way), ya sea acustica o elastica, mediante extrapolacién en
el tiempo, permitiéndole asi a las ondas propagarse en todas las
direcciones. El concepto es simple y se relaciona con lo ya descrito en la
Seccion A2 RTM modela la ecuacion de onda mediante diferencias finitas,
propagando hacia atras en el tiempo. Sus ventajas, entre otras, permiten
obtener imégenes sin limite en el buzamiento y con gran fidelidad del
modelo empleado (Gray et al., [2001)).

RTM posee los mismos problemas con estabilidad y dispersién numérica
que el modelado por diferencias finitas, lo cual es facil (pero costoso) de
controlar. Su costo computacional es proporcional al producto
N¢ - Ny - N, - Nyq, donde Ny es el ntimero de pasos en el tiempo, N, - IV, es
el niimero de puntos de malla en los cuales se resuelve la ecuacién de onda
y Ngq es el nimero de puntos usados localmente por los operadores en
diferencias finitas. Para muestrear adecuadamente el campo de onda, el
tamano de las celdas de la malla debe disminuir conforme la méaxima
frecuencia de los datos incrementa. Por razones de estabilidad, el tamano
de paso en tiempo debe decrecer mientras el tamano de la celda decrece.
Debido a esto, el costo computacional se incrementa, sin embargo RTM es
potencialmente el método mas exacto en el sentido que sigue fielmente la
ecuacion de onda (Gray et al., [2001)).

En las proximas secciones se presental los principios en los que se basa el
algoritmo de RTM, tales como el principio de Huygens, el de reversibilidad
temporal y de reciprocidad. Estos muestran que la ecuaciéon de onda puede
ser utilizada también en el sentido inverso en el tiempo y que, ademas de
usar un tnico punto de malla para introducir la senal sismica (fuente), es
posible utilizar cada una de las posiciones de los receptores para introducir
un sismograma (sintético o real). Posteriormente se presentan la condicion
de imagen necesaria para obtener una seccién migrada junto con el filtro
implementado para remover los efectos de bajas frecuencias (Filtro
Laplaciano).

4.4.1. Principio de Huygens

Christian Huygens propuso un método de representaciéon de frentes de
onda, donde cada punto en ellos se comporta como una nueva fuente de
ondas elementales, propagéandose en la misma direccién que la onda original
y con igual frecuencia. Formalmente, el enunciado del principio de Huygens
es el siguiente: Todos los puntos de un frente de onda deben ser considerados
como fuentes puntuales de ondas esféricas secundarias. Después de un cierto
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tiempo t, una nueva posicion del frente de onda es la superficie tangencial
a todas esas ondas secundarias. Entonces, cada punto sobre una superficie
reflectora puede ser considerado como una fuente secundaria de radiacion
con su propia superficia de onda (dos Santos, [2015)).

4.4.2. Principio de reversibilidad temporal

RTM se basa en la ecuacién de onda en el dominio espacio temporal. El
concepto es simple, se propagan los datos sismicos de reflexién obtenidos,
hacia atréas en el tiempo (Becerra, 2011)). Si P (x, z,t) representa el campo
propagado hacia adelante, P (x, z,7) denota el campo propagado hacia atras,
donde

T=T—-1 (4.1)

y T es el tiempo total de observacion. Considerando la transformacién
aplicando regla de la cadena se tiene

op _orop
ot Ot or’

derivando nuevamente,

otz ot \ ot or
_827'3P n or d OP
ot2 or Ot Ot Ot
_827 oP 07t 0t 0 OP

~oZor T ototoror
9’1 0P (&)2 82P

827]3 0 <87’6P>

otz or \ot) or
En la Ecuacion [4.1] se aprecia que

2
ﬁ =0 vy & = —1.
ot2 ot
Con lo anterior se demuestra que el procedimiento RT'M es posible, dado que
el operador de la ecuacién de onda es invariante bajo traslacion e inversiéon
de la coordenada temporal (Becerra, |2011)). Un procedimiento analogo puede
ser realizado para el caso VI y TTI, con el fin de garantizar su invarianza

temporal (dos Santos, 2015).

4.4.3. Principio de reciprocidad

Considere un par fuente-receptor ubicada en una ubicacién dada. El
principio de reciprocidad afirma que la solucién de la ecuacién de onda no
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se altera si se intercambian las posiciones entre fuente y receptor. Prueba
de ello puede encontrarse en |[dos Santos (2015)), vélida para medios
actsticos VI y TTI.

4.4.4. Condiciéon de imagen

El principio de imagen de |Claerbout| (1966) afirma que: Un reflector
existe en puntos del subsuelo donde la primera llegada de onda descendente
conincide en el tiempo (tq) y espacio (x,z), con la onda ascendente. Esta
afirmacion se representa matematicamente como:

PA (.T,Z,td)
I =177 77
(@2) Pp (x,2,tq)’

donde P4 es la onda ascendente, Pp la onda descendente e I la ubicacion de
los reflectores. El tiempo t4 no se conoce de antemano, por lo que se hace
necesario un esquema practico que permita localizar la posicion del reflector
y estimar un valor de la amplitud proporcional a la reflectividad. [Claerbout
(1966) mostro que la amplitud y posicion del reflector corresponden al pico
de correlacién cruzada en la dimensiéon temporal de los campos ascendente
y descendente, lo cual se puede expresar en el dominio frecuencial mediante:

pr ¢
b (¥, 2 td) dew, (4.2)
Pp

donde Py, representa el complejo conjugado del campo de onda Pp. La
Ecuacion se conoce como condicién de imagen por deconvolucién. El
espectro Pp (z,2,tq) P}y (z,2,tq) posee un valor real y, por tanto, no
contiene informacién acerca de la fase. Una implementaciéon natural de la
condiciéon de imagen, sin tener en cuenta la amplitud, es omitir el
denominador de la Ecuacién 4.2 con ello:

I(2,2) = / Pa (2, 2 t0) P (2, 2 1y) dw, (4.3)

la cual es conocida como condicién de imagen por correlacién. En el presente
trabajo se implementa una condicién de imagen en el dominio del tiempo,
de esta forma la Ecuacion [4.3] puede reescribirse como:

I(z,2)= /PA (z,2,tq) Pp (x, z,tq) dt.

Al aplicar la condicién de imagen tipo correlacién en un dominio discreto,
la imagen en cada punto se forma con la sumatoria del producto entre los
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campos ascendente P4 y descendente Pp para todas las fuentes y todos
los instantes de tiempo, siendo diferente de cero sblo en los puntos sobre
el reflector. En otros puntos, la sumatoria resultard en un valor nulo, o casi
nulo, debido al ruido y al espectro limitado de la ondicula (dos Santos|, 2015]):

I(z,2) =) Y Pa(x,2ta) Pp(x,2,tq). (4.4)

S;

4.4.5. Filtro Laplaciano

El ruido de baja frecuencia es uno de los principales obstaculos en la
aplicaciéon de RTM. Este efecto surge debido a la presencia de energia de
extrapolaciéon de la fuente después de una reflexiéon con la extrapolacién del
reflector, lo cual produce coeficientes de correlacion diferentes no nulos. Con
el fin de remover o atenuar tal efecto en la seccién migrada, un filtro pasa
alto puede ser aplicado a la imagen final. De esta forma, si I (z,z) es la
imagen migrada final, el filtro Laplaciano para el caso 2-D tiene la siguiente
forma (dos Santos| 2015):

0?1 (z,2)  O%I(z,2)
Iy (z,2) = < 02 + 922 > ‘

Ademas de su facil implementacion, la principal ventaja de este tipo de filtros
es que preservan la informacion de los reflectores més inclinados, al contrario
de lo que podria acontecer con un filtro pasa bajo (dos Santos, 2015).

4.4.6. Implementacion del algoritmo

Con el fin ilustrar el algoritmo se expone a continuaciéon un walkthrough
del método de RTM, el cual se basa en la Ecuaciéon de onda completa. En este
caso se parte de la Ecuacion de onda para un medio is6tropo (ver Ecuacion
, la cual puede reescribirse como:

2
88;; = v?V?P.
La anterior expresion se soluciona mediante FD utilizando operadores
espaciales de segundo orden (ver Ecuacion , obteniendo:

i,j—1
At?

—1 +1
Pl 2854 PG o (Pl — 2P+ P L B 72054 Bl
Az? Az2 ’

asumiendo una malla cuadrada, es decir Ax = Az = Ah, se obtiene

VAL
Ah?

—1 1
Py 2P+ P = (Pl = 2P0 + Pl + Plyoy = 2P0 + Piljia)
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haciendo v2At?/Ah? = G, se determina el campo futuro Pi"j+1 como sigue

1
P{ff =G (Py;+ Py j+ Py + Ply)
-1
+2(1-2G) P — PZ”] . (4.5)
De la anterior expresion se obtiene el pardmetro de estabilidad inherente al
esquema numérico implementado, al notar que 1 — 2G debe ser un término
positivo, lo cual implica

At <

V2Ah
20
El primer paso en el algoritmo implementado es el modelado, del cual se
obtienen los sismogramas sintéticos esenciales para su las subsecuentes
etapas. Para ello se propaga hacia adelante en el tiempo (desde el tiempo
inicial hasta el tiempo final) un pulso de onda, el cual consecuencia se
anade a la Ecuacién un término extra que modela dicha fuente:

+1 _
PJZ,J‘ =G <Pﬁ71,j t PJZH,J’ + P}Z,jﬂ - P}Z,Frl)
+2(1-2G) P} — Pt tsre(a, 2t = T), (4.6)

donde P; representa el campo propagado desde la fuente. La anterior
expresion permite registrar el campo en los receptores (comtnmente
ubicados en la superficie) y con ello las trazas sismicas que se introducen en
la segunda fase del algoritmo: la retropropagaciéon. En ella se propaga hacia
atras en el tiempo (desde el tiempo final hasta el tiempo inicial) el campo
de onda en la superficie, es decir, se determina el campo de onda pasado en
términos del presente y futuro:

-1
PRt =G (P + B+ B P

bi,j+1

+2(1-2G) P — szjl +tre(x, z, T —t), (4.7)

donde P, representa el campo retropropagado desde los receptores y
tre(x, z, T — t) corresponde a las trazas sismicas. Si bien la Ecuacion es
vélida, es posible reescribirla de manera similar a la Ecuacion [£.6] lo cual
facilita su implementacién computacional. Para ello se invierte la traza
sismica y se modela en tiempo hacia adelante, obteniendo

ATc (- Y RS Y

i+1,j i+ 1

+2(1-2G) B — By Mt tre(w, 2t = T).
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Una vez determinados los campos Py y P, se implementa la condicion de
imagen tipo correlacion dada por la Ecuacién resultando en

Ii; = ZZP}:JPZ;,J"
si n

donde s; representa la i-ésima fuente sismica. La Figura resume lo
expuesto en las anteriores lineas y lo expone a manera de diagrama de
flujo, alli se aprecia a grandes rasgos las fases de la implementacion del
algoritmo RTM.

Modelo de
velocidad v(z, 2)

Fuente sismica / / Traza sismica
Fagt) 7 R

Campo Campo
propagado retropropagado
Pf (x,z,t+ At) Py (x,z,t — At)
Condicion
de imagen

I<mvz> - Zsi Zn
Py (x,z,t + At)
Py((x,z,t — At)

Figura 4.4: Diagrama de flujo para la implementacion de un algoritmo RTM,
basado en la ecuacién de onda para medios isétropos.

De manera similar, La Figura muestra el algoritmo para el caso V'TT eliptico,
en el cual debe anadirse como parametro de entrada el modelo de anisotropia
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Modelo de
velocidad v(z, z).
Modelo de
anisotropia
e(z,2z) = d(x, z)

Fuente sismica / / Traza sismica
F(x&t) / / R(a;,t)

Campo Campo
propagado retropropagado
Py (x,2,t 4+ At) Py (x,z,t — At)
Condiciéon
de imagen

(x,2) =326 2
Py (x,z,t+ At)
Py((x,z,t — At)

Figura 4.5: Diagrama de flujo para la implementacion de un algoritmo RTM,
basado en la ecuacién de onda para medios con anisotropia VTT eliptica.

Por tltimo, la Figura muestra el algoritmo para RTM considerando
anisotropia TTI eliptica en el cual, ademéas de considerarse el parametro de
anisotropia, debe tenerse en cuenta la inclinacion de los reflectores.
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Modelo de
velocidad v(z, z).
Modelo de
amsotropla

= (z, 2).
Modelo de
1nchna010n

Fuente sismica / Traza sismica
F(..1) / 7 Rl

Campo Campo
propagado retropropagado
Pf(aczt—i-At Pb(x,z,t—At)

Condicién
de 1magen
=2 5 2m
Pf x,z,t + At)
(x,z,t — At)

Figura 4.6: Diagrama de flujo para la implementacion de un algoritmo RTM,
basado en la ecuacién de onda para medios con anisotropia TTT eliptica.

Basado en la metodologia expuesta para el algoritmo RTM que considera
medios is6tropos, se realiza una implementaciéon andloga para los medios
con anisotropia de tipo VIT y TTI. En el proximo capitulo se exponen los
modelos sintéticos construidos para probar y evaluar el desempeno del
método en cada uno de los tres casos. Se muestran las imagenes obtenidas
y se comparan datos de tiempo de ejecucién en diferentes arquitecturas. En
adicién se muestran los resultados obtenidos aplicar el algoritmo RTM en
un modelo complejo, como lo es el de BP (Shah, 2007)).



Capitulo 5

Experimentos numeéricos

5.1. Introduccién

En los siguientes parrafos se exponen los experimentos numéricos
realizados en la ejecucion del algoritmo RTM mientras se detallan cada una
de las fases del proceso, desde la construccién de los modelos sintéticos
hasta la obtencién de una imagen migrada. En primer lugar se muestra el
caso de un modelo homogéneo, sobre el cual se evaltia el desempeno del
modelado de la propagaciéon de ondas en medios actsticos con anisotropia
eliptica TTI, comparando su implementacion en CPU y GPU.
Posteriormente se muestran los resultados obtenidos de la aplicacién del
algoritmo RTM al considerar anisotropia eliptica VTI y TTI sobre un
modelo geoldgico complejo, el cual se compone de capas planas e inclinadas
con diferentes valores de ¢ = § . Finalmente, se aplica el algoritmo RTM
(en sus tres versiones) a una porcion del modelo de BP, el cual se usa con
fines de benchmark en procesos de migraciéon sismica.

5.2. Modelo homogéneo

Debido al alto costo computacional del algoritmo RTM, cualquier
implementacién que permita reducir el tiempo de ejecucién del mismo
resulta valiosa (dos Santos, 2015)), debido a lo anterior se emplea HPC. En
primera instancia se hizo uso de MPI (Message Passing Interface) para
paralelizar el algoritmo empleando una arquitectura de disparo donde un
proceso modela independientemente la propagacion (hacia adelante y atras)
de una fuente. Con el fin de explotar el potencial del algoritmo, se
implementé una paralelizaciéon a nivel local empleando computaciéon en
GPU, y no en CPU como es usual, desarrollando un co6digo para el
modelado de la propagacion TTI usando CUDA (Compute Unified Device
Architecture)-C.

93
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Con el fin de probar el desempefnio se construyé un modelo de velocidad,
anisotropia e inclinacién constante, donde la velocidad vertical posee un valor
de vy0 = 5000 m/s, los pardmetros de anisotropfa e = § = 0.25 y el angulo de
inclinacion ¢ =~ 40.1°. Sobre dicho modelo se modelé la propagaciéon de ondas
actusticas en medios con anisotropia eliptica TTI, en ambas arquitecturas. Los
detalles de este proceso se aprecian en la Tabla

Puntos de malla en la horizontal 400
Puntos de malla en la vertical 200
Intervalos de tiempo 5000
Ax 0.01 m
Az 0.01 m
At 0.0005 s
wo 30 Hz
Nuamero de disparos 1

Tabla 5.1: Parametros para el modelado de la propagacion en CPU y GPU.

Los resultados de la comparaciéon entre el algoritmo estrictamente
secuencial y el paralelizado usando CUDA se muestran en la Figura [5.1]
Alli se evidencian las diferencias entre los tiempos de ejecucién para la
implementaciéon en CPU y GPU (Sanders y Kandrot|, 2010), la cual se
realiz6 en dos diferentes plataformas, ambas con procesadores Intel a 2.0
GHz, 6 Gb de RAM, HDD y una GPU NVIDIA.

25

20
15
o B Core i7 2.0 GHz, 2Gen, 6Gb RAM,
g HDD - GT 540M, 2GB
E W Core i7 2.0 GHz. 2Gen, 6Gb RAM,
F 10 HDD - GT 940M, 2GB
5
I c—
1]
CPU Performance GPU Performance

Figura 5.1: Comparacion del desempeno del modelado. Tiempo de ejecucion:
Algoritmo secuencial Vs. Algoritmo paralelizado usando CUDA-C.

Asi mismo se realizé un estudio de granularidad (Amado et al., 2015), el
cual consiste en variar el tamafio del bloque (ntumero de threads por bloque
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y dimensiones del mismo), con el fin de encontrar la mejor distribucion de
trabajo en cada arquitectura GPU (Cheng et al., 2014). Estos resultados se
aprecian en la Figura [5.2] en ella se evidencia como el tamano del bloque
(threads per block in X-direction x threads per block in Y-direction) afecta el
rendimiento

10
9
8
7
6
W
R
E N GT540M
Fo4 m GTO40M
3
2
) L L L
, B B Be l-

16x16 1x240 2x120  4x60 16x15

Threads por blogue

Figura 5.2: Tiempo de ejecuciéon Vs. Threads por bloque.

5.3. Modelo geolégico complejo

[Fletcher et al| (2009) en su articulo proponen un modelo sintético, el
cual fue tomado y modificado con el fin de probar el algoritmo RTM
desarrollado. Usando las rutinas trimodel y tri2uni de SU (Seismic
Uniz) (Cohen y Stockwell, |2008]), se construy6 un modelo de velocidad con
diferentes parametros de anisotropia e inclinacion. La Figura [5.3a] muestra
la velocidad de la onda P (v,) para el modelo construido, la cual varia
desde 2500 m/s en la capa somera, hasta 6500 m/s en la zona mas
profunda. Con el fin de observar la influencia de la anisotropia sobre la
imagen final, se construyeron tres diferentes modelos para el parametro ¢,
en ellos varia dicho valor al interior de las zonas inclinadas, tal y como se
aprecia en la Figura [5.3b] dicho parametro posee un valor casi nulo
(¢ = 0.01), lo cual contrasta con los valores de ¢ = 0.15 y ¢ = 0.24
utilizados para los otros dos modelos (ver Figura y Figura .
Finalmente, el modelo de inclinacién indica el angulo que forma el eje de
simetria de los reflectores con la vertical, para el modelo construido este va
desde ¢ = 0° hasta ¢ = 60°, aproximadamente. Dicho pardmetro se aprecia
en la Figura [5.3¢
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(c) Modelo de anisotropia (0 y €). Version
2: Valores de anisotropia moderados en la
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(d) Modelo de anisotropia (§ y €). Version
3: Valores de anisotropia altos en la zona
de capas inclinadas.
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(e) Modelo de inclinacion (¢).

Figura 5.3: Modelo geolégico complejo, tomado y modificado de

AL, (2009).

En resumen, existen tres versiones del modelo en las cuales cambia el

pardmetro de anisotropia (¢ = J) en la zona de estratos inclinados,

mientras que se mantiene una tUnica versiéon para la velocidad vertical
paralela al eje de simetria (vp) e inclinacion (¢), es decir, existen tres
juegos de datos de entrada para los cuales se corren las tres versiones del
algoritmo de RTM: el clésico algoritmo isétropo y aquellos que consideran

anisotropia eliptica VIT y TTI. En la Tabla [5.2] se exponen los parametros
empleados para la ejecuciéon del algoritmo:
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Parametro Valor
Puntos de malla en la horizontal 500
Puntos de malla en la vertical 350
Intervalos de tiempo 5000
Ax 1m
Az 1m
At 0.05 s
wo 0.1 Hz
Nuamero de disparos 13

Tabla 5.2: Parametros para la ejecucion del algoritmo RTM en el modelo
geologico complejo.

Las fuentes sismicas se ubicaron a una profundidad de z; = 1m y se
distribuyeron horizontalmente tal y como se indica en la Tabla

xs (m)

40 | 75 [ 110 | 145 | 180 | 215 | 250 | 285 | 320 | 355 | 390 | 425 [ 460

Tabla 5.3: Coordenada x5 de las fuentes sismicas para la ejecuciéon del
algoritmo RTM sobre el modelo geolégico complejo.

La metodologia para la obtencién de resultados es bastante directa,
primero se ejecutd el algoritmo RTM TTI, el cual genera en su fase de
modelado un sismograma sintético, utilizado posteriormente como entrada
para la fase de retropropagacion en los algoritmos RTM VTI e isétropo. Lo
anterior se lleva a cabo propagando el pulso de onda, proveniente de la
fuente sismica, sobre el dominio computacional. La Figura muestra
cuatro snapshots del campo de onda P para distintos instantes de tiempo
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Figura 5.4: Campo de onda P. Propagacion en tiempo. Version 1 del modelo.

Conforme se propaga el campo de onda, las trazas sismicas registradas en la
superficie son almacenadas en un archivo, el cual constituye el ya mencionado
sismograma sintético y se aprecia en la Figura |5.5)

Distancia (m)

Tiempo (s)
=

-
o

20

Figura 5.5: Sismograma sintético. Fuente ubicada en x;, =250 my z; = 1 m.
Version 1 del modelo.

Una vez obtenido el registro sismico, este se inyecta en la fase de
retropropagacion, sustituyendo a la fuente sismica. De esta forma se
generan los campos retropropagados, mostrados en la Figura [5.6] los cuales
son comparados uno a uno con los propagados hacia adelante (mostrados
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en la Figura [5.4) por medio de la condicion de imagen tipo correlacion
cruzada.

Distancia (m)
200 300

(a) t=1.0s (b)t=20s
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poR o=
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3 8 3

Profundidad (m)
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wom =

(¢)t=3.0s (d)t=4.0s

Figura 5.6:

Campo de onda P. Retropropagacién en tiempo. Version 1 del
modelo.

Los algoritmos RTM is6tropo y VTI, utilizan el dato sismico generado
al considerar anisotropia TTI. La aplicacién de la condiciéon de imagen para
todas las fuentes y un posterior apilado, da como resultado la imagen final.
En la Figura se muestra la imagen migrada para el algoritmo isétropo:
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Figura 5.7: Imagen migrada con algoritmo RTM isétropo, previa a la
aplicaciéon de un filtro Laplaciano. Versiéon 1 del modelo, 6 = & = 0.01 en la
zona inclinada (ver Figura [5.3b)).

De manera similar, la Figura[5.§ muestra la imagen migrada con el algoritmo
RTM VTI

Distancia (m)
180 240 300

Profundidad (m)

Figura 5.8: Imagen migrada con algoritmo RTM VTI, previa a la aplicaciéon
de un filtro Laplaciano. Versién 1 del modelo, § = ¢ = 0.01 en la zona
inclinada (ver Figura [5.3b)).

Finalmente, en la Figura [5.9 se aprecia el resultado de la ejecucién del
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algoritmo RTM TTI. Como es notable, conforme se consideran més
parametros del modelo, la calidad de la imagen mejora.

Distancia (m)
180 240 300 360

Profundidad (m)

Figura 5.9: Imagen migrada con algoritmo RTM TTI, previa a la aplicacion
de un filtro Laplaciano. Versién 1 del modelo, § = ¢ = 0.01 en la zona
inclinada (ver Figura [5.3b)).

La Figura[5.10| muestra el CPU time para los algoritmos RTM is6tropo, VTI
y TTI, los cuales arrojaron como resultados las imégenes migradas para el
modelo geologico complejo tratado en esta seccion. Una vez obtenidas las
secciones migradas finales, se procede a la aplicaciéon de un filtro Laplaciano
el cual, como se indicé en el capitulo pasado, permite eliminar el ruido de
baja frecuencia, uno de los mayores problemas del algoritmo RTM. En la
Figura [5.11] se muestra la imagen filtrada correspondiente a la ejecucion
del algoritmo is6tropo para la Version 1 del modelo, de manera anéloga las
Figuras[5.12]y [5.13]lo hacen para los algoritmos VTI y TTI, respectivamente



62 CAPITULO 5. Experimentos numéricos

3000
2500
2000
—
)
)
E’ 1500
m CPU time
2 1000 "
- . l
0
Isotropo VTI TTI

Algoritmo RTM

Figura 5.10: CPU time para las tres versiones del algoritmo RTM. Modelo
geologico complejo (ver Figura . Parametros de ejecucion: Tablas y
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Figura 5.11: Imagen migrada con algoritmo RTM is6tropo, posterior a la
aplicacion de un filtro Laplaciano. Version 1 del modelo, 6 = ¢ = 0.01 en la
zona inclinada (ver Figura [5.3b)).
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Figura 5.12: Imagen migrada con algoritmo RTM VTI, posterior a la
aplicaciéon de un filtro Laplaciano. Version 1 del modelo, § = € = 0.01 en la
zona inclinada (ver Figura [5.3b)).
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Figura 5.13: Imagen migrada con algoritmo RTM TTI, posterior a la
aplicacion de un filtro Laplaciano. Version 1 del modelo, 6 = & = 0.01 en la
zona inclinada (ver Figura [5.3b)).

A continuacién se muestran los resultados para la Versiéon 2 del modelo,
de ahora en adelante sélo se exponen las imégenes filtradas, puesto que el
procedimiento anterior se repite sistematicamente para todos los casos. La
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Figura[5.14] corresponde al caso isétropo, mientras que la Figura[5.15| muestra
el resultado para el caso VTI y la Figura hace lo propio para el caso
TTI.
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Figura 5.14: Imagen migrada con algoritmo RTM is6tropo, posterior a la
aplicaciéon de un filtro Laplaciano. Versiéon 2 del modelo, 6 = e = 0.15 en la

zona inclinada (ver Figura [5.3c]).
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Figura 5.15: Imagen migrada con algoritmo RTM VTI, posterior a la
aplicacion de un filtro Laplaciano. Version 2 del modelo, é = ¢ = 0.15 en la

zona inclinada (ver Figura [5.3c).
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Figura 5.16: Imagen migrada con algoritmo RTM TTI, posterior a la
aplicaciéon de un filtro Laplaciano. Version 2 del modelo, § = e = 0.15 en la

zona inclinada (ver Figura [5.3c).

Por dltimo, para la Versiéon 3 del modelo, se muestran de manera analoga los
resultados obtenidos para la ejecucion de cada uno de los algoritmos RTM

(is6tropo: Figura VTI: Figura TTI: Figura|5.19):
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Figura 5.17: Imagen migrada con algoritmo RTM is6tropo, posterior a la
aplicacion de un filtro Laplaciano. Version 3 del modelo, 6 = & = 0.24 en la
zona inclinada (ver Figura [5.3d)).



66 CAPITULO 5. Experimentos numéricos

Distancia (m)
120 180 240 300 360
A — T

Profundidad (m)

Figura 5.18: Imagen migrada con algoritmo RTM VTI, posterior a la
aplicaciéon de un filtro Laplaciano. Versiéon 3 del modelo, 6 = & = 0.24 en la

zona inclinada (ver Figura [5.3d)).
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Figura 5.19: Imagen migrada con algoritmo RTM TTI, posterior a la
aplicacion de un filtro Laplaciano. Version 3 del modelo, 6 = ¢ = 0.24 en la
zona inclinada (ver Figura [5.3d)).
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5.4. Modelo BP

El modelo BP fue creado por Shahl (2007)) (cortesia de BP Exploration
Operation Company Limited) con el fin de evaluar procesos de migracion
sismica en medios con anisotropia TTI 2D. Debido a su extension (1801 x
12596), solo una seccion del mismo fue usada para probar los algoritmos
implementados. La Figura muestra la velocidad v,y de la seccion
empleada, en ella se aprecia una region salina, en medio de distintas capas
con valores de velocidad que van desde los 1200 m/s hasta los 4500 m/s,
aproximadamente. Debido a la aproximaciéon de anisotropia eliptica
realizada, s6lo se toma en cuenta un valor de anisotropia, en este caso €. La
Figura muestra zonas donde dicho valor es casi nulo, en contraste con
otras donde el valor de anisotropia alcanza casi ¢ = 0.25. Por iltimo, el
modelo de inclinacién se puede apreciar en la Figura donde se
muestran valores negativos y positivos del angulo ¢, que van desde -45°
hasta 45°, aproximadamente.

Siguiendo una metodologia similar a la expuesta en la seccién anterior, se
ejecutd el algoritmo RTM sobre el modelo BP, usando los parametros
mostrados en la Tabla [(.4]

Parametro Valor
Puntos de malla en la horizontal 2001
Puntos de malla en la vertical 1801
Intervalos de tiempo 16000
Ax 6.25 m
Az 6.25 m
At 0.0005 s
wo 10 Hz
Ntumero de disparos 19

Tabla 5.4: Parametros para la ejecuciéon del algoritmo RTM en el modelo

BP.

Los disparos se ubicaron a una profundidad de z; = 1 m en las siguientes
coordenadas horizontales mostradas en la Tabla 5.5l
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Figura 5.20: Seccion del modelo BP (Shahl 2007) usada para la ejecucion
de los algoritmos de RTM is6tropo, VII y TTI. Extensiéon 1801 x 2001,

Ar =6.25m, Az =6.25 m.

zs (m)
631.25 1256.25 | 1881.25 | 2506.25 | 3131.25
3756.25 | 4381.25 | 5006.25 | 5631.25 | 6256.25
6881.25 | 7506.25 | 8131.25 | 8756.25 | 9381.25
10006.25 | 10631.25 | 11256.25 | 11881.25

Tabla 5.5: Coordenada xs de las fuentes sismicas para la ejecucion del
algoritmo RTM sobre el modelo BP.

Con el fin de mantener la estabilidad y la dispersiéon numérica para la
ejecucion del algoritmo RTM, se escogieron el intervalo de tiempo y
frecuencia de muestreo de acuerdo a las Ecuaciones [3.25]y para el caso
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TTI

At < 0.00079 s (5.1)
Winag < 23.720 Hz

Siguiendo la metodologia ya expuesta en la seccién anterior, a continuacion
se presentan los resultados finales de la ejecuciéon de cada algoritmo sobre el
modelo BP. La Figura [5.21] muestra el resultado obtenido para el algoritmo
RTM isétropo.

Distancia (km)
6 8 10 12

2 4

) NN
. .

/W/ -

Profundidad (km)

10

Figura 5.21: Imagen migrada con algoritmo RTM is6tropo, posterior a la
aplicacién de un filtro Laplaciano. Modelo BP.

En la Figura [5.22] se aprecia la imagen obtenida para la ejecucion del
algoritmo RTM VTI,
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Figura 5.22: Imagen migrada con algoritmo RTM VTI, posterior a la
aplicaciéon de un filtro Laplaciano. Modelo BP.

Finalmente, la Figura [5.23| muestra el resultado para el algoritmo RTM que
considera anisotropia TTI, una vez més, sélo se han aprecian las imagenes
después de la aplicacion del filtro Laplaciano
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Figura 5.23: Imagen migrada con algoritmo RTM TTI, posterior a la
aplicacién de un filtro Laplaciano. Modelo BP.

En las siguientas péginas se realiza el andlisis de los resultados
expuestos anteriormente. Para ello se cuantifica la disminucién en tiempos
de ejecucion para la implementacion secuencial y en paralelo. Asi mismo, se
muestran detalles de las imagenes migradas y filtradas, haciendo énfasis en
las zonas en las que se evidencian mejoras en el proceso de imaging,
analizando pardmetros como correcto posicionamiento de los reflectores y
continuidad de los mismos, entre otros.






Capitulo 6

Analisis de resultados

6.1. Introduccion

A continuaciéon se analizan los resultados expuestos en el capitulo
anterior. Se comparan los tiempos para la ejecuciéon de los algoritmos RTM
is6tropo, VTI y TTI en CPU. Se cuantifica la disminucién de tiempo de
ejecucion obtenida en la fase de modelado, en el mejor de los casos, usando
CUDA-C. Posteriormente se muestran detalles de las zonas donde el
algoritmo RTM TTI presenta mejoras sobre las otras dos versiones,
teniendo en cuenta parametros como el correcto posicionamiento de los
reflectores y la continuidad de los mismos.

6.2. Modelado en CUDA

Debido a la gran cantidad de operaciones flotantes que se ejecutan al
calcular la propagacién de ondas actisticas en medios con anisotropia
eliptica TTI y a las posibilidades de paralelizaciéon que presenta el método
de FD, se implementé dicha fase del algoritmo RTM usando CUDA. Los
tiempos de ejecuciéon del modelado para el cédigo estrictamente secuencial
y su version en paralelo se muestran en la Figura [5.1] alli se aprecia una
notable disminucién de dicho tiempo, siendo del 97.25% (22.33 s Vs. 0.61
s) y del 98.23% (20.26 s Vs. 0.35 s) en las dos plataformas disponibles. Lo
anterior resulta alentador, pues la propagaciéon (y retropropagacion) del
campo de onda constituye la base para el algoritmo RTM vy, en adicién, la
inclusién de derivadas cruzadas para el calculo de Ecuaciones de onda mas
complejas implica un ndmero considerablemente mayor de operaciones
flotantes, lo cual conlleva a un incremento significativo del tiempo de
ejecucion. Lo anterior se puede apreciar en la Figura donde la
ejecucion del algoritmo de modelado TTI, el cual calcula derivadas con 99
términos (Ecuaciones [3.21} [3.22| y [3.26), tarda mas del doble que las
versiones VTI e isotropa, las cuales calculan derivadas con 18 términos. Si
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bien este crecimiento parece no lineal, se requiere del uso de un profiler y
de la medicién del desempeiio de los algoritmos sobre modelos més grandes
antes de apresurarse a alguna conclusion.

La Figura muestra la influencia del tamanio del bloque y, en
consecuencia, del niimero de threads que se invocan en ambas direcciones.
Como alli se aprecia, el desempeno del algoritmo se ve gravemente afectado
por dicho parametro, en consecuencia existe un caso 6ptimo, siendo un
bloque de 2 x 120 la mejor opciéon para la ejecucién del algoritmo de
modelado TTI usando CUDA-C, en las GPUs disponibles. Una vez més,
este enfoque no es determinista, por lo que se requiere indagar mas a
profundidad acerca del tipo (jerarquia) (Amado et al.l 2015) y tamano de
cache line de cada tarjeta, asi como de otros aspectos del hardware, antes
de concluir sobre el impacto de la granularidad en el desempeno.

6.3. RTM en modelo geolégico complejo

Las iméAgenes migradas y filtradas, resultado de la aplicacion de los
algoritmos RTM isétropo, VTI y TTI, sobre el modelo mostrado en la
Figura [5.3] presentan diferencias notables. Dichas diferencias constatan las
ventajas que se obtienen al incluir més informacién al modelo de entrada.
En primer lugar, la Figura muestra el reflector plano bajo las zonas
inclinadas, en este detalle se aprecia la influencia de las capas con
anisotropia sobre dicho reflector (se muestran los resultados para la Version
3 del modelo, ver Figura, pues para el algoritmo isétropo dificilmente
se aprecia un evento horizontal, en contraste, el algoritmo VTT define dicho
evento de mejor manera, mientras que el TTI se acerca aiin mas a la
realidad, al aplanarlo casi en su totalidad.

(a) RTM isétropo. (b) RTM VTL (¢) RTM TTIL.

Figura 6.1: Detalle 1. Imaging del modelo geologico complejo. Version 3.
Notese el evento horizontal, el cual se aplana de mejor manera para el
algoritmo RTM TTI.

La Figura [6.2] muestra uno de los eventos mas dificiles de iluminar para
diversos metodos de migracién sismica, debido al pronunciado buzamiento
que presenta. Sin embargo, tal y como se aprecia, el algoritmo RTM lo define
y posiciona correctamente, con mayor cantidad de artefactos para la version
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is6tropa, la cual disminuye para las versiones VTT y TTI.

(a) RTM is6tropo. ) RTM VTIL ) RTM TTI.

Figura 6.2: Detalle 2. Imaging del modelo geolégico complejo. Versiéon 3.
Notese el evento vertical definido correctamente con menos cantidad de
artefactos para el algoritmo RTM TTI. La linea azul representa la correcta
posicién de los eventos.

En la Figura[6.3] se aprecia uno de los reflectores inclinados como el evento
se desplaza hacia su correcta ubicacién conforme se usa un algoritmo més
complejo, siendo la migraciéon RTM TTI la que mejor lo posiciona. Como
referencia se muestran las posiciones reales por medio de una linea roja,
obsérvese como el reflector aparece por debajo de dicha linea para el
algoritmo VTI, mientras que para la versiéon TTI se encuentra totalmente
cubierto por ella.

(a) RTM isétropo. (b) RTM VTL (¢) RTM TTIL.

Figura 6.3: Detalle 3. Imaging del modelo geolégico complejo. Version
3. Notese el evento inclinado, el cual se posiciona correctamente para el
algoritmo RTM TTI. La linea roja representa la correcta posiciéon de los
eventos.
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6.4. RTM en el modelo BP

A continuacién se muestran detalles de las imégenes migradas y filtradas
obtenidas al aplicar los algoritmos RTM isétropo, VT1y TTI sobre el modelo
BP (ver Figura. A diferencia de la seccién anterior, la complejidad del
modelo imposibilita el sefialar sobre las imagenes la correcta posiciéon de los
reflectores, debido a esto se anade una captura del modelo de velocidad (v,0)
para su comparaciéon. En primer lugar, en la Figura se aprecia el flanco
izquierdo de la zona salina presente en el modelo, alli se evidencia como las
capas a la izquierda no se definen para el caso isétropo, mientras que los
algoritmos VTI y TTI logran iluminarlas, siendo este tltimo el que mejor los
posiciona.

3

(c) RTM TTIL (d) Modelo de velocidad vpo.

Figura 6.4: Detalle 1. Imaging del modelo BP. Nétese las capas de reflectores
a la izquierda, las cuales se definen y ubican de mejor manera para el
algoritmo RTM TTL
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La Figura [6.5 muestra la base de la zona salina. La cual logra iluminarse
correcta y completamente inicamente para el algoritmo RTM TTI. Para los
otros dos, dicho reflector pierde continuidad y es ubicado de manera erronea.

|

(a) RTM isétropo. (b) RTM VTIL

(¢) RTM TTIL. (d) Modelo de velocidad vpo.

Figura 6.5: Detalle 2. Imaging del modelo BP. Noétese la base de la zona
salina, la cual s6lo tiene continuidad para el algoritmo RTM TTI.

Finalmente, la Figura[6.6| muestra una zona donde los tres algoritmos definen
los eventos, sin embargo, las discontinuidades que presentan las versiones
isotropa y VTI son mucho mayores que las presentadas por la migracion
TTIL
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(c) RTM TTIL (d) Modelo de velocidad vpo.

Figura 6.6: Detalle 3. Imaging del modelo BP. Nétese una mayor continuidad
en los eventos para el algoritmo RTM TTI.



Conclusiones

Se revisd la teorfa de anisotropia sismica en medios continuos,
incluyendo sus causas, definiciones y aproximaciones.

Se obtuvo un algoritmo para el modelado de ondas aciisticas propagandose
en medios con anisotropia eliptica VTI y TTI, el cual resulté estable y
arroj6 resultados satisfactorios, comparables con los disponibles en la
bibliografia..

Se obtuvo un algoritmo RTM-TTI para anisotropia eliptica 2D estable y
con buenos resultados en los modelos sintéticos usados, tanto en el modelo
geologico complejo como en el modelo BP, el cual arrojé imégenes con
buena resolucién y eventos correctamente posicionados en el caso donde se
migra considerando anisotropia eliptica TTI.

Se observaron las deficiencias de los algoritmos convencionales is6tropo y
VTI al recibir como entrada un sismograma modelado considerando
anisotropia TTI, tales la pobre iluminacién de los eventos, su poca
continuidad y erroneo posicionamiento. Lo anterior se extrapola a los datos
reales, los cuales contienen toda la informaciéon acerca del subsuelo,
mientras que el algoritmo RTM que los recibe, por completo que sea,
considera tnicamente una parte de la informacion disponible.

Se compararon los tiempos de ejecucién para la implementacién secuencial
y en paralelo usando CUDA-C, asi como la influencia de la granularidad en
el desempeno, obteniendo disminuciones de hasta el 98 % para el mejor de
los casos.
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Recomendaciones

Considerar el caso no eliptico, € # §, y usar versiones de las ecuaciones
diferenciales parciales pseudo acusticas, acopladas y desacopladas

Implementar la retropropagacion en CUDA-C y asi realizar un algoritmo
RTM-TTTI en dicho lenguaje.

Realizar pruebas con otros modelos sintéticos complejos 2D, como
HESS-VTI.

Extender los algoritmos propuestos a 3D.

Considerar otro tipo de anisotropia como la ortorrémbica y monoclinica,
2D y 3D.

Comparar los algoritmos implementados con los tradicionales, como
Kirchhoff y los basados en las Ecuaciones de sentido tnico (OWWE) como
PSPI-TTIL.

Llevar estos algoritmos a software comercial como SeisSpace/Promaz y
realizar pruebas con datos reales.
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Lista de acréonimos y siglas

CPU.......... Central Processing Unit
CUDA ........ Compute Unified Device Architecture
FD............ Finite Differences
GPU.......... Graphics Processing Unit
HPC.......... High-Performace Computing
MPI........... Message Passing Interface
NMO ......... Normal Moveout
OWWE....... One-Way Wave Equation
PS............ Phase-Shift

PSPI.......... Phase-Shift Plus Interpolation
RTM.......... Reverse Time Muigration

SU ... Seismic Unix

TTI........... Tilted Transverse Isotropy
VTIL........... Vertical Transverse Isotropy
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Lista de simbolos

07717 I Tensor esfuerzo

FoF % B, Tensor deformacion

7% S Frecuencia angular

2 Velocidad de fase

P Densidad de masa

0. Angulo medido desde el eje de simetria al vector niimero
de onda

1 J Angulo de inclinacion en un medio TTI

Ao Parametro de Lamé

|7 Pardametro de Lamé, también conocido como moédulo de
rigidez

€ Parametro de anisotropia definido por Thomsen

P Parametro de anisotropia definido por Thomsen

A Parametro de anisotropia definido por Thomsen

/S Parametro de anisotropia definido por Tsvankin

(0 I Velocidad de onda P paralela al eje de simetria

Vngno - o evvnn- Velocidad NMO

Cighl v ovvvnnnn Tensor de elasticidad

Crim oo, Matriz de elasticidad y parametros de elasticidad

Gigg oo Matriz de Christoffel
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90 LISTA DE SIMBOLOS

{77 S Desplazamiento

G I Coordenada espacial

P Campo de onda principal

S Campo de onda auxiliar

I Campo de onda principal discretizado en tiempo y espacio
At............ Intervalo de muestreo en tiempo

JAY: /N Intervalo de muestreo en la direccién horizontal

AV S Intervalo de muestreo en la direccién vertical



...eres el sueno que sueno cuando sonrio,
la vida sin ti es un concierto en un teatro vacio...

Nach
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