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Resumen

En el marco de la Geofisica Aplicada y Ambiental, un gran niimero de actividades involucran la
inyeccién o extraccién de fluidos en la corteza terrestre, tales como, la explotacion o recuperacién
secundaria de hidrocarburos, la remediacién de acuiferos contaminados, o la captura de CO9 en
repositorios geolégicos. En este contexto, resulta de vital importancia el desarrollo de nuevas me-
todologias que permitan caracterizar la distribucién espacial de los fluidos porales involucrados
y monitorear su evolucién temporal. El método sismico de prospeccion tiene un gran potencial
para lograr este objetivo debido a que las propiedades de las ondas sismicas pueden ser sensibles
a las caracteristicas de los fluidos porales. En particular, cuando un campo de ondas sismicas
viaja a través de un medio saturado con distribuciones heterogéneas de fluidos inmiscibles, las
ondas pueden perder energia debido a un mecanismo conocido como flujo inducido por onda. Es-
te mecanismo de disipacién estd siendo ampliamente estudiado, ya que un mayor entendimiento
del mismo podria permitir una caracterizacién detallada de la distribucién de fluidos y de las
propiedades hidromecanicas del subsuelo a partir del dato sismico. Los modelos empleados para
este propdsito estdn basados en la teoria de la poroelasticidad y suelen considerar escenarios
donde las rocas se encuentran saturadas por distribuciones binarias de fluidos inmiscibles. Este
tipo de distribucién de fluidos no responde a las leyes de flujo en medios porosos y, por ello,
las firmas sismicas derivadas pueden conducir a estimaciones erréneas de las propiedades de los
medios estudiados. En consecuencia, es preciso generar modelos méas realistas para evaluar el
impacto y las caracteristicas de este mecanismo de disipacién en rocas parcialmente saturadas.

En el presente trabajo de Tesis se estudia la atenuacién y dispersién de las ondas sismicas por
flujo inducido en rocas saturadas por distribuciones realistas de fluidos. Para ello, es necesario
modelar adecuadamente tanto la respuesta sismica como los campos de saturaciéon. Con este
objetivo, en primer lugar, se presenta una metodologia original para calcular la atenuacién
por flujo inducido que se encuentra completamente basada en la teoria de la poroelasticidad.
Esta metodologia permite validar la hipdtesis de sélido viscoeldstico equivalente, usualmente
empleada en la literatura, y brinda herramientas para explorar la contribuciéon local de las
diferentes regiones del medio a la atenuacion total. En segundo lugar, se estudia la atenuacién
y dispersion de ondas sismicas en presencia de campos de saturacion realistas. Para ello, se
resuelven las ecuaciones de flujo bifasico en medios porosos mediante un método de elementos
finitos. Como caso particular de estudio, se analiza la atenuacion y dispersion durante un proceso
de imbibicién. Se observa que las firmas sismicas son sensibles a los contrastes de compresibilidad
generados por el frente de saturacién y por ciertas zonas aisladas con alta saturacién de agua
rodeadas por mezclas de agua y gas. Asimismo, la tasa de inyecciéon del proceso de imbibicion
afecta significativamente al comportamiento de la atenuacion y la velocidad de las ondas sismicas.
Finalmente, se evalia la capacidad de los modelos binarios de saturacién, comtinmente empleados
en la literatura, para representar la respuesta sismica de medios parcialmente saturados. Se
demuestra que las estimaciones obtenidas por medio de modelos binarios de saturacién no son
capaces de representar, de forma simultianea, los niveles de atenuacién y dispersion, el nivel de
saturacion global, y la frecuencia critica de la muestra saturada de forma realista.

Los aportes realizados en este trabajo de Tesis muestran la importancia de considerar campos de
saturacién realistas al determinar los efectos de flujo inducido en rocas parcialmente saturadas.
En particular, un modelado mas realista de los procesos de flujo y de la respuesta sismica
asociada podrian permitir alcanzar algunos de los objetivos centrales de la Geofisica Aplicada y
Ambiental, tales como, la determinacién de la distribucién espacial y de la evoluciéon temporal
de los fluidos alojados en el subsuelo.
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"L’art ne vient pas se coucher dans les lits qu’on a faits pour lui; il se sauve aussitot
qu’on prononce son nom. Ce qu’il aime, c’est 'incognito, ses meilleurs moments sont
quand il oublie comment il s’appelle.”

Jean Dubuffet

"There is an art to science, and a science in art; the two are not enemies, but different
aspects of the whole."

Isaac Asimov



Capitulo 1

Introduccién general

La regién mas somera de la corteza terrestre es una zona de vital importancia para la
humanidad, en parte, debido a la vasta cantidad de recursos naturales que se encuen-
tran localizados en las formaciones geoldgicas que la conforman. Especificamente, los
fluidos alojados en el subsuelo, tales como el agua y los hidrocarburos, poseen una sig-
nificativa importancia socioeconémica. Se estima que un 50 % de la poblacién mundial
se abastece de fuentes de agua subterranea (Margat y Van der Gun, 2013; UNESCO,
2003), vy que, actualmente, el 56.7 % de la energia empleada por la humanidad proviene
del petréleo y el gas (British Petroleum Co., 2016). En consecuencia, la localizacion,
caracterizacion, y correcta explotacion de estos recursos son consideradas actividades
primordiales para la sociedad moderna. Los escenarios de interés exploratorio actual
presentan complejidades sin precedentes, incluyendo, por ejemplo, la utilizacion de pro-
cesos de inyeccion y/o extraccién de fluidos, tales como, la estimulacién hidraulica de
reservorios no convencionales, la recuperacion secundaria de hidrocarburos, el alma-
cenamiento de CO, en repositorios geoldgicos, y la remediacion de acuiferos. Es por
ello que la comunidad geofisica esta abocada al desarrollo de nuevas metodologias que
permitan caracterizar la distribucién espacial de los fluidos alojados en el subsuelo y
su evolucion temporal utilizando técnicas no invasivas.

Uno de los métodos geofisicos mas utilizados para estudiar las propiedades del
subsuelo es el método sismico de prospeccién (Lawyer et al., 2001). Este se basa en la
generacion de ondas sismicas por medio de fuentes controladas, tales como, la caida
de un peso o el uso de un camién vibrador. Las ondas generadas se propagan a través
del subsuelo, reflejandose o refractandose en las discontinuidades generadas por las
formaciones geologicas. En efecto, debido a reflexiones y refracciones criticas, parte
de la energia enviada al subsuelo regresa a la superficie. El tiempo de arribo de las
ondas a la superficie puede medirse empleando una serie de instrumentos distribuidos
a diferentes distancias de la fuente. Se han creado una serie de estrategias orientadas a
convertir los tiempos de arribo a profundidades, permitiendo asi generar imagenes de
alta calidad de la geometria del subsuelo. Es interesante resaltar que, en su viaje a través
del subsuelo, las ondas sismicas pierden energia, atenudndose. A su vez, el paquete de
ondas enviado al subsuelo se dispersa, haciendo posible definir una velocidad de grupo y
una velocidad de fase para cada frecuencia. El procesamiento de la informacion sismica
se realiza, esencialmente, a través de conceptos de elastodindmica (Bourbié et al., 1987).
Por lo tanto, la concepciéon de las rocas del subsuelo como medios porosos saturados
no es inherente al método sismico tradicional.

Mas alla de su capacidad para identificar las caracteristicas geométricas de los ho-
rizontes geoldgicos, el dato sismico contiene informacion altamente valiosa respecto del
medio explorado. En particular, las ondas sismicas se ven fuertemente afectadas por



la presencia de fluidos en los poros de las rocas del subsuelo y por sus propiedades hi-
dréulicas (p. €j., Gassmann, 1951; Pride, 2005; Miiller et al., 2010). Evidentemente, si
se desea estimar la composicion y las propiedades hidraulicas del subsuelo a partir del
dato sismico, es necesario poseer una profunda comprensién del comportamiento hidro-
mecanico de los medios porosos. Los primeros estudios donde se explora la influencia de
la porosidad, permeabilidad, y propiedades de los fluidos en la respuesta mecénica de
las rocas fueron realizados hace mas de 60 anos por Terzaghi (Terzaghi, 1943), Frenkel
(Frenkel, 1944), Gassmann (Gassmann, 1951), y Biot (Biot, 1941, 1956a,b). El estudio
del comportamiento de las rocas a través de esta nueva concepcion dio lugar a una
reformulacion de la teoria de propagacion de ondas sismicas en el subsuelo.

La teoria mas aceptada y utilizada para analizar la propagacién de ondas sismicas
en medios porosos saturados es conocida como Teoria de la Poroelasticidad o Teoria de
Biot (Biot, 1941, 1956a,b, 1962). Esta teoria considera que las rocas estdn compuestas
por una matriz porosa elastica homogénea e isétropa, donde el espacio poral confor-
ma una red interconectada completamente saturada por un fluido viscoso compresible
(Biot, 1962). Esencialmente, la teoria de Biot se caracteriza por incluir los efectos de
un fluido saturante moévil dentro del espacio poral, lo cual, afecta la fisica asociada
a la propagacion de ondas sismicas. Una de las particularidades mas notables de es-
ta formulacién es la existencia de un modo de propagacién adicional a los modos de
propagacion clasicos P y S, presentes en medios elasticos o viscoelasticos, denominado
onda lenta compresional (p. ej., Biot, 1956a,b, 1962). La comprobacién experimental
de la existencia de este modo compresional adicional fue realizada por Plona y Johnson
(1980), aproximadamente 25 anos después de la publicacion de los trabajos de Biot. En
el marco de la poroelasticidad, la onda lenta compresional posee un caracter difusivo
en el rango de frecuencias de la sismica de exploracion, y es altamente sensible a las
propiedades hidraulicas de las rocas. Por ello, los efectos asociados al caracter disipa-
tivo de la onda lenta de Biot son ampliamente estudiados tanto a través de modelos
numéricos (p. ej., Masson y Pride, 2011; Rubino et al., 2009; Quintal et al., 2011; Mi-
ller y Rothert, 2006), como a través de disenios experimentales (p. ej., Chapman et al.,
2016; Tisato y Quintal, 2013; Lebedev et al., 2009).

Una forma de analizar los efectos de la presencia de fluidos porales en las ondas
sismicas es a través de mediciones de atenuacién y dispersién (p. ej., White, 1975;
Dutta y Odé, 1979a,b; Johnson, 2001; Rubino et al., 2009). Estos fenémenos pueden
ser causados por efectos eldsticos (p. €j., «scattering», divergencia esférica) y por efec-
tos ineldsticos, donde la energia de la onda se disipa en forma de calor. Los efectos
inelasticos son particularmente interesantes para la sismica de exploracion, ya que las
ondas sismicas pueden sufrir una sustancial pérdida de energia debido a la friccién
viscosa asociada al movimiento relativo del fluido poral (Miiller et al., 2010). Este tipo
de proceso disipativo evidencia una conexion entre observables sismicos, tales como, la
amplitud y la velocidad de las ondas, y propiedades hidraulicas y mecanicas del medio
poroso saturado. Sin embargo, estudiar esta conexién no es una tarea sencilla, en parte
porque la disipacion por friccién viscosa puede responder a diversos procesos fisicos,
tales como: el mecanismo intrinseco de Biot o flujo global (p. €j., Biot, 1962; Bourbié
et al., 1987); el flujo inducido por onda a escala poral o flujo local' (p. ej., Dvorkin et
al., 1994, 1995); v el flujo inducido por onda a escala mesoscépica o flujo mesoscopico

'E] flujo local es comtinmente denominado «squirt flow» en los textos en inglés.



(p. €j., Miller et al., 2010; Rubino et al., 2009; Quintal et al., 2011). Cada uno de
estos mecanismos de disipacion afecta a las ondas sismicas en un rango de frecuencias
caracteristico e involucra procesos que tienen lugar a determinadas escalas espaciales,
diferenciadas en la Figura 1.1 en funcién de la longitud de onda A\ de una onda sismica
monocromatica. En particular, es de nuestro interés estudiar la disipacion de las ondas
sismicas en el rango de frecuencias de la sismica de exploracion (incluyendo mediciones
«crossholey y de perfilajes sénicos), es decir, de 1 Hz a algunos kHz.
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Figura 1.1. Tamano de las heterogeneidades involucradas en los diversos procesos
disipativos (modificado a partir de Miiller et al. (2010)).

Cuando un campo de ondas P o S se propaga por un medio poroelastico homogéneo,
las ondas se atentan por medio del mecanismo intrinseco de Biot. Este mecanismo
de disipaciéon puede manifestarse a través de dos fenémenos de relajacién diferentes
(Pride, 2005). El primero estd asociado a la generaciéon de una capa limite viscosa
dentro del espacio poral. Debido a las aceleraciones causadas por un campo de onda
sismica cldsico compresional y/o de corte, la matriz arrastra parte del fluido poral
en su movimiento, generando disipacion por friccion viscosa dentro del espacio poral
(Biot, 1956a,b; Bourbié et al., 1987). El segundo fenémeno de relajacién puede ocurrir
solamente en el caso de ondas compresionales, y sucede cuando existe tiempo suficiente
en un periodo de onda para que se equilibren las presiones entre las regiones del medio
sujetas a compresion y aquellas sujetas a extension. Este mecanismo de disipacion suele
ser también denominado flujo global (Pride, 2005), y tiene lugar, primordialmente, en
el rango de frecuencias ultrasénico (p. ej., Miller et al., 2010; Johnston et al., 1979;
Winkler, 1985; Pride, 2005).



Por otro lado, cuando una onda sismica se propaga a través de un medio que
posee heterogeneidades de microescala (ver Figura 1.1, panel inferior), tales como, por
ejemplo, microfracturas o contactos entre granos mal cementados, las ondas pierden
energia por flujo a escala poral. Debido a las diferencias geométricas y mecanicas de
estas microestructuras respecto del espacio poral principal en su entorno inmediato,
la deformacién producida por el campo de onda genera gradientes de presion. Estos
gradientes tienden a relajarse, generando disipacién por flujo viscoso (p. ej., Pride et
al., 2004). Se considera que la principal contribucién a la atenuacién y a la dispersion
sismica de este mecanismo ocurre en frecuencias ultrasénicas, aunque también puede
afectar a las ondas en las frecuencias sismicas (p. ej., Miller et al., 2010).

Por tltimo, el flujo inducido por onda a escalas mesoscépicas es considerado un
mecanismo de disipacion predominante en el rango de frecuencias de la sismica de ex-
ploracion (p. ej., Miiller et al., 2010). El flujo mesoscépico tiene lugar cuando una onda
sismica se propaga por un medio que contiene heterogeneidades de tamanos mayores
que la escala poral tipica, pero mucho menores que las longitudes de onda predominan-
tes, como se ilustra en el panel central de la Figura 1.1. Si las heterogeneidades poseen
compresibilidades distintas a las de su entorno, el paso de una onda generara gradientes
de presion y disipacién por flujo viscoso. Puede demostrarse que este proceso no es mas
que una conversion de la energia de un modo de propagacion clasico a ondas lentas
de Biot con caracter difusivo en las interfases de las heterogeneidades (Pride et al.,
2002). Este mecanismo de disipacién fue propuesto por White (1975) y White et al.
(1975). Los trabajos de Dutta y Odé (1979a,b) analizaron este proceso fisico utilizando
la teoria de la poroelasticidad de Biot, dandole asi un marco teérico mas soélido. Uno
de los aspectos més interesantes del flujo inducido por onda en la mesoescala es que el
proceso de disipacion depende directamente de propiedades hidraulicas de la matriz, es
decir, de la permeabilidad del medio, como asi también de las propiedades fisicas de los
fluidos porales, y de factores relacionados con la geometria de las heterogeneidades. Es
por ello que el comportamiento de la atenuacion y de la dispersion de la velocidad aso-
ciadas al proceso de flujo inducido por onda en la mesoescala poseen, potencialmente,
la capacidad de proveer informacion sobre las propiedades hidraulicas de la matriz, el
contenido de fluidos, y la geometria de sus distribuciones espaciales.

La interpretacién del proceso fisico de flujo inducido por onda a escalas mesosco-
picas se basa en modelos analiticos (p. ej., White, 1975; Johnson, 2001; Pride et al.,
2004) o en modelos numéricos de homogeneizacién? (p. ej., Masson y Pride, 2007; Ru-
bino et al., 2009; Quintal et al., 2011; Wenzlau et al., 2010). En general, estos modelos
hacen uso de la hipdtesis de medio viscoelastico equivalente. Es decir, asumen que la
roca porosa heterogénea estudiada puede ser representada por un medio homogéneo
viscoelastico que exhibe la misma respuesta efectiva en funcion de la frecuencia que
el medio original al ser sujeto a un campo de tensiones o deformaciones idéntico. Los
medios viscoeldsticos resultantes han sido empleados por algunos investigadores para
efectuar simulaciones de propagacién de ondas (p. €j., Rubino et al., 2011; Sidler et al.,
2013) o para comparar las curvas de atenuacién y dispersién con modelos viscoelasticos
especificos (p. ej., Picotti et al., 2010). Sin embargo, es de vital importancia contar con
una metodologia alternativa para calcular la atenuacion sismica, completamente basa-
da en la teoria de la poroelasticidad, para corroborar la validez de esta hipotesis. La

2La homogeneizacién suele denominarse «upscaling» en los textos en inglés.



razon principal por la cual es importante estudiar la validez de la hipdtesis de medio
viscoelastico equivalente es que, mas alla de la fisica que gobierna las ecuaciones a es-
cala local y de las condiciones de borde impuestas, siempre se puede definir un médulo
viscoelastico equivalente en términos de promedios volumétricos de los campos de ten-
sion y deformacién. Sin embargo, no hay garantias de que estos modulos representen
de manera adecuada el comportamiento efectivo del medio heterogéneo original desde
el punto de vista de la energia elastica almacenada y de la energia disipada. En el caso
de fallar en este tipo de representaciéon, los parametros sismicos derivados no serian
representativos de los medios que se desean estudiar.

Es importante destacar que, para que las ondas sismicas sufran disipacion por flujo
inducido en un medio homogéneo saturado por dos fluidos inmiscibles, el campo de
saturacion debe presentar heterogeneidades de escalas mesoscépicas y las fases fluidas
involucradas deben poseer contrastes de compresibilidad significativos. Debido a que las
distribuciones de agua y gas suelen satisfacer esta condicion, el estudio de este tipo de
escenario, cominmente denominado ambiente de saturacion «patchyy», es muy comuin
en la literatura. El término anglosajon «patch» hace referencia a regiones de tamano
mesoscopico saturadas de forma predominante por una de las fases fluidas (p. ej., gas
metano o CO,) rodeadas de zonas saturadas mayormente por la fase fluida restante (p.
ej., agua). Los efectos del flujo mesoscépico en ambientes con saturacién «patchy» han
sido modelados empleando procedimientos que poseen limitaciones inherentes, como es
el caso de los desarrollos analiticos, o han sido utilizados considerando distribuciones
de fluidos muy simples. Por ejemplo, la mayoria de los modelos analiticos proponen
rocas de matriz homogénea saturadas por «patchesy binarios de fluidos (p. ej., White,
1975; White et al., 1975; Johnson, 2001). Los modelos de homogeneizaciéon numérica
son mas flexibles en este sentido, sin embargo, la mayoria de los trabajos suelen consi-
derar «patches» binarios de saturacién basados en procesos estocésticos (p. ej., Rubino
et al., 2011; Masson y Pride, 2011). Existen razones fisicas que permiten cuestionar la
existencia de distribuciones binarias de saturacion en la mesoescala, tales como, pro-
cesos de difusiéon, o flotabilidad. De hecho, varios estudios experimentales evidencian
que los campos de saturacién de mesoescala, logrados en muestras de roca a partir de
procesos de inyeccién de fluidos inmiscibles, poseen variaciones espaciales suaves aso-
ciadas a las heterogeneidades de la matriz (p. ej., Cadoret et al., 1995; Toms-Stewart
et al., 2009; Alemu et al., 2013). Por lo tanto, los resultados derivados de modelos
de saturacién binarios pueden estar estimando de manera errénea los niveles de ate-
nuacion y de dispersion sismica en rocas saturadas por fluidos inmiscibles. Rubino y
Holliger (2012) propusieron, por primera vez en la literatura, estudiar la atenuacién y
dispersion por flujo mesoscopico conectando el patrén de saturacion con las heteroge-
neidades de la matriz, generando asi campos de saturacién con variaciones espaciales
suaves. Para ello, asumieron que los fluidos saturantes (gas y agua) se encontraban en
equilibrio capilar. Sus resultados muestran que los niveles de atenuacion y dispersion
sismica calculados discrepan de los resultados obtenidos empleando modelos binarios
de saturacion. Estos resultados evidencian que es necesario explorar los efectos del flu-
jo inducido por onda utilizando modelos de saturacién de fluidos realistas, dejando de
lado los modelos binarios de saturaciéon. Una propuesta interesante consiste en generar
modelos donde la distribucién de fluidos responda a las ecuaciones de flujo en medios
porosos. En este contexto, el modelado numérico de flujo bifasico en medios porosos
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constituye una herramienta de gran valor, la cual permite explorar la complejidad de
los campos de saturacién y su relacion con las propiedades del medio y de los fluidos.

Desde un enfoque experimental, se han desarrollado una serie de estrategias de la-
boratorio que apuntan a relacionar el contenido y la distribuciéon espacial de los fluidos
porales con las mediciones de atenuacion y dispersion sismica. La estrategia mas uti-
lizada consiste en medir, de manera transitoria, las propiedades sismicas de una roca
saturada por una fase fluida determinada mientras esta es desplazada por una segunda
fase (Lopes y Lebedev, 2012; Lopes et al., 2014; Zhang et al., 2015; Alemu et al., 2013).
Este tipo de procesos de flujo presentan dos casos extremos, de gran interés teodrico y
practico, denominados drenaje e imbibicion. Durante un procedimiento de drenaje, un
fluido no mojante (p. €j., gas) es inyectado en una roca inicialmente saturada por un
fluido mojante (p. ej., agua). De manera inversa, un proceso de imbibicién consiste en
la inyeccion de un fluido mojante en una roca inicialmente saturada por un fluido no
mojante. Al llevar a cabo alguno de estos procesos, los patrones de saturacién de fluido
resultantes dependeran de una serie de factores, tales como, las heterogeneidades de la
roca, y la accién combinada de fuerzas capilares, viscosas, y gravitacionales (p. ej., Shi
et al., 2011). La evidencia experimental indica que los patrones de saturacién heterogé-
neos resultantes pueden producir atenuaciéon y dispersion de las ondas sismicas (p. €j.,
Tisato y Quintal, 2013; Yin et al., 1992). Es interesante resaltar que los patrones de
fluidos resultantes de procesos de imbibicion y de drenaje suelen diferir, evidenciando
la existencia de un proceso de histéresis (p. ej., Cadoret et al., 1998; Le Ravalec et
al., 1996). Ademas, se ha observado que la distribucion espacial de los fluidos porales
es altamente sensible a la velocidad con la que una fase fluida desplaza a la otra (p.
ej., Riaz et al., 2007; Lenormand y Zarcone, 1984; Lenormand, 1990). Al cambiar las
caracteristicas del proceso de inyeccion, no solo cambia la distribucion espacial de los
fluidos, sino que, ademas, la respuesta sismica se ve significativamente afectada, como
se ha observado en estudios recientes (Lopes y Lebedev, 2012; Lopes et al., 2014). Estos
resultados evidencian una conexion entre las caracteristicas del proceso de inyeccién
de fluido, la distribucion de fluidos resultante, y la respuesta sismica asociada. Sin em-
bargo, las causas fisicas de la atenuacion y dispersion de ondas sismicas observadas en
el laboratorio durante procesos de inyeccion de fluidos y, en particular, su relacién con
la tasa de inyecciéon, no han sido explorados en profundidad.

En la actualidad, se observa una falta de trabajos en el contexto de flujo inducido
por onda a escalas mesoscopicas en medios porosos que contienen patrones de satura-
cion realistas en general, y en caso de saturacion transitoria en particular. La evolucion
temporal de los fluidos saturantes puede ser modelada resolviendo las ecuaciones de
flujo bifasico, utilizando condiciones iniciales y de borde adecuadas. Si deseamos com-
prender el impacto que poseen las distribuciones realistas de fluidos inmiscibles en las
propiedades de las ondas sismicas es necesario realizar un andlisis conjunto, conside-
rando procesos de flujo bifasico y cuantificando la disipacién sismica asociada.

1.1. Descripcion de los contenidos

El principal objetivo de este trabajo de Tesis consiste en analizar los efectos del flujo
inducido en la atenuacion y dispersion de las ondas sismicas en medios porosos he-
terogéneos saturados con patrones realistas de fluidos inmiscibles. Para ello, por un
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lado, debemos contar con herramientas adecuadas que nos permitan generar modelos
de roca parcialmente saturada respetando las leyes de flujo bifdsico en medios porosos.
Por el otro, es necesario poseer una metodologia de calculo de la atenuacion sismica
consistente con la formulaciéon empleada, es decir, con la teoria de la poroelasticidad.
En conjunto, ambas técnicas brindan la posibilidad de estudiar las relaciones existen-
tes entre las caracteristicas de los procesos de flujo y las firmas sismicas de los medios
parcialmente saturados resultantes. A su vez, este tipo de analisis conjunto permite
evaluar la representatividad de las firmas sismicas utilizando modelos binarios de sa-
turacion, ya que estos son usualmente empleados en la literatura. Con este objetivo,
la presentacion de los contenidos de este trabajo de Tesis ha sido estructurada en siete
Capitulos.

El Capitulo 2 contiene una breve descripcion de la teoria de la poroelasticidad de
Biot (1962). Se derivan las relaciones constitutivas y las ecuaciones de movimiento para
medios poroelasticos por medio de una formulaciéon de medio continuo. Se resuelven
las ecuaciones de onda y se describen las propiedades de los modos resultantes de
esta teoria. Luego, se presentan las ecuaciones de consolidacién de Biot (1941), cuya
resolucion permite explorar el caracter difusivo de la onda lenta en bajas frecuencias.
Finalmente, se introduce el flujo inducido a escalas mesoscopicas como mecanismo de
atenuacion y dispersion.

Con el fin de evaluar la validez de la hipotesis de medio viscoeldstico equivalente, en
el Capitulo 3 se propone una metodologia original de célculo de la atenuacién sismica
por flujo mesoscopico basada en la teoria de poroelasticidad. Esta nueva metodologia
utiliza la energia elastica de deformacién y la potencia disipada, en respuesta a un
test oscilatorio de relajacion. A continuacion, con la intencion de analizar los patrones
de disipacion de energia, se define la contribucion local a la atenuacién total. Este
parametro expresa la contribucién de las diferentes regiones de la roca saturada al
proceso disipativo generado por el paso de una onda sismica. Finalmente, se evalia la
validez de la hipdtesis de medio viscoelastico equivalente, y se estudia la energia elastica
almacenada y la contribucion local a la atenuacion en medios 1-D y 2-D parcialmente
saturados con distribuciones binarias de fluidos inmiscibles, y en medios fracturados.

Con la motivacion de calcular la atenuacion sismica en medios saturados con dis-
tribuciones realistas de fluidos, se propone realizar simulaciones de flujo bifasico en
medios porosos heterogéneos. Con este objetivo, en el Capitulo 4 se introducen las
ecuaciones de flujo bifasico en medios porosos y las relaciones constitutivas asociadas.
Se presenta una formulacion de las ecuaciones que permite modelar procesos de flujo en
medios porosos heterogéneos. Las ecuaciones en cuestion conforman un sistema alta-
mente no lineal y acoplado. En primer lugar se lleva a cabo una discretizacién temporal
de las ecuaciones empleando un esquema implicito en la presion y explicito en la sa-
turacion (IMPES). Luego, se describe un método de elementos finitos mixtos hibridos,
combinado con elementos finitos Galerkin discontinuos, que permite resolver el flujo
simultaneo de dos fases fluidas inmiscibles e incompresibles en un medio poroso alta-
mente heterogéneo, considerando efectos de capilaridad, gravedad, y permitiendo saltos
de saturacién. Finalmente, se procede a validar los resultados del método numérico.

En el Capitulo 5 se utilizan los métodos descriptos en los Capitulos 3 y 4 para
analizar la respuesta sismica de rocas heterogéneas durante procesos de imbibicion de
fluidos. Se analizan los cambios en las curvas de atenuacion y dispersion de la velocidad
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para diferentes estadios del proceso de inyeccién. A su vez, se utiliza la contribucién
local a la atenuacién para explorar las zonas de la roca parcialmente saturada que
contribuyen significativamente al fenémeno de flujo inducido por onda. Por tltimo, se
realiza un estudio del efecto que posee la tasa de inyeccion de fluidos en los patrones
de saturacién, y en la atenuaciéon y la dispersion de las ondas sismicas.

En el Capitulo 6, se evaltia la validez de los modelos binarios de saturacién, am-
pliamente utilizados en la literatura, para representar la respuesta sismica de rocas
saturadas por medio de procesos de imbibiciéon. En primer lugar, se analiza el caso
de la atenuacion y dispersion generada por la presencia de un frente de saturacion en
una roca homogénea. Se analiza el alcance del modelo de White et al. (1975) para
representar los niveles de saturacion, atenuacion, y dispersion de la roca saturada de
forma realista. Luego, se procede a estudiar casos més complejos utilizando una roca
heterogénea saturada por medio del proceso de imbibicion descripto en el Capitulo 5.
Se propone binarizar la distribucién de fluidos para un estadio particular, considerando
diferentes criterios de binarizacion. Luego se compara la saturacién global, la atenua-
cién y la dispersion resultantes de considerar distribuciones binarias de fluidos con la
respuesta sismica del medio realista asociado.

Finalmente, en el Capitulo 7 se destacan los aportes y contribuciones mas impor-
tantes resultantes de este trabajo de Tesis.



Capitulo 2

Ondas sismicas en medios porosos sa-
turados

En este Capitulo presentaremos una sintesis de la teoria de la poroelasticidad de Biot.
En primer lugar, comentaremos las hipotesis en las que se fundamenta esta teoria, para
luego derivar las relaciones constitutivas y las ecuaciones de movimiento. El sistema
de ecuaciones resultante permite caracterizar los medios porosos saturados desde un
punto de vista sismico. Luego, resolveremos las ecuaciones de onda asociadas y ana-
lizaremos las caracteristicas de las ondas descriptas por esta teoria. A continuacién,
introduciremos las ecuaciones de consolidacion de Biot, cominmente empleadas para
explorar la disipacién de energia causada por procesos de difusion de presion en bajas
frecuencias. Finalmente, describiremos las bases fisicas del proceso de flujo inducido
por onda en la mesoescala en medios porosos heterogéneos. Los contenidos del pre-
sente Capitulo son el resultado de una recopilacién bibliografica de textos clasicos y
publicaciones actuales. En caso de requerir informacién méas detallada sobre la teoria
de la poroelasticidad, referimos al lector a los trabajos de Biot (1941, 1956a,b, 1962) y
al libro de Bourbié et al. (1987). Para mayor informacién respecto del proceso de flujo
inducido por onda en la mesoescala, se recomienda la lectura de la revision llevada a
cabo por Miiller et al. (2010).

2.1. Introduccion

Un medio poroso es un material que posee un esqueleto sélido, comtinmente denomi-
nado matriz, que posee en su interior espacios vacios interconectados que conforman el
espacio poral. En particular, los medios porosos pueden estar completamente satura-
dos por una fase fluida o poseer una saturacion parcial, es decir, que su espacio poral
puede albergar mas de una fase fluida. Muchos materiales tales como rocas, suelos,
tejidos biologicos, cementos, y ciertos alimentos, entre otros, pueden ser representados
utilizando medios porosos. En particular las rocas que contienen agua, petréleo, y/o
gas pueden describirse como medios porosos total o parcialmente saturados.

Al abordar el problema de la propagacién de ondas sismicas en medios porosos
saturados, surge la necesidad de definir, de manera rigurosa, el medio poroso en si.
Es decir, debemos encontrar una serie de parametros y variables que permitan definir
su estado y evolucién. A nivel microscépico, el medio poroso suele presentar geome-
trias significativamente complejas, por lo cual, una descripcién matematica rigurosa
resulta virtualmente impracticable (Bear, 1972). En este sentido, la descripcién de un
medio poroso suele abordarse empleando una formulaciéon de medio continuo, a escala
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macroscopica.

Al utilizar una formulaciéon de medio continuo se asume la existencia de variables
de macroescala, definidas en volimenes elementales representativos (REV). Es decir,
se asume que para una determinada escala macroscopica es posible definir una serie
de variables, dadas por promedios volumétricos de las propiedades de microescala,
que permiten definir el estado del medio. Por ello, los REVs deben poseer el tamano
mas pequeno posible que satisfaga que todas las variables macroscopicas empleadas,
tales como, la porosidad o la permeabilidad, sean representativas del medio original.
Biot (1962) emple6 una formulacién de medio continuo para desarrollar la teorfa de la
poroelasticidad. Como se verd en este Capitulo, la teoria de Biot se encuentra basada
en una postulacion Lagrangiana y hace uso del principio de Hamilton para derivar las
ecuaciones de propagacion de ondas en medios porosos.

A continuacion abordaremos los fundamentos de la teoria de la poroelasticidad.
Esta teoria considera, bajo ciertas hipétesis debidamente fundamentadas, que al es-
tudiar la propagaciéon de ondas sismicas en medios porosos saturados por una tnica
fase fluida, la matriz es isétropa y elastica. En particular, un aspecto notable de esta
teoria es que los fluidos son libres de moverse dentro de la matriz. Esta caracteristica
posee ciertas consecuencias fenomenolégicas, entre las cuales resalta la existencia de un
modo compresional adicional a los modos de onda clésicos compresional (P) y de corte
(S) presentes en solidos elasticos y viscoelasticos. Esta onda adicional, cominmente
conocida como Py u onda lenta de Biot, se caracteriza por poseer una velocidad de fase
menor a la de la onda P clasica. A su vez, la onda lenta se asocia con un movimiento
fuera de fase de la matriz respecto del fluido poral. De forma singular, en el régimen
de bajas frecuencias la onda lenta no se expresa como un modo de propagacion, sino
que toma la forma de un fenémeno de difusién, es decir, se comporta como un proceso
que tiende a equilibrar los gradientes de presion poral presentes en el medio.

Luego, los modos de propagacion de la teoria de Biot en bajas frecuencias pueden
asociarse, de manera conceptual, a dos modos sismicos (S y P répida) y un modo
«hidrdulico» (P3). En particular, en presencia de heterogeneidades del medio poroso,
los modos cldsicos generan ondas Py por conversién tipo «scattering» (Pride, 2005).
Por lo tanto, el estudio de la propagacion de ondas sismicas en medios porosos en
el contexto de la teoria de Biot permite explorar las posibles conexiones entre los
observables sismicos y las propiedades hidraulicas del medio.

2.2. Teoria de la poroelasticidad de Biot

La teoria de Biot es ampliamente utilizada para analizar la propagaciéon de ondas
sismicas en medios porosos saturados. A continuacién, presentaremos una breve revision
de sus fundamentos.

2.2.1. Hipobtesis

Como cualquier teoria fisica, los trabajos de Biot (1941, 1956a,b, 1962) estan basados
en ciertas hipdtesis. Estas pueden resumirse de la siguiente manera (p. €j., Carcione,
2007; Bourbié et al., 1987):
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= El medio poroso estd compuesto por una matriz solida porosa continua, elastica,
e isotropa.

s Los desplazamientos de la fases sélida y fluida son muy pequenos. Consecuen-
temente, las formulaciones Eulerianas y Lagrangianas coinciden hasta el primer
orden. Esta hipotesis esta justificada, ya que las deformaciones ejercidas por el
paso de una onda sismica son tipicamente menores a 1075 unidades.

= Es posible aplicar los principios de la mecanica de medios continuos para definir
variables macroscépicas. Estas variables macroscopicas, dentro de la teoria de
Biot, son promedios volumétricos de las variables microscépicas correspondientes.

= La longitud de onda es mucho mayor que las dimensiones de los volumen elemen-
tales empleados en la formulacién de medio continuo para definir las variables
macroscopicas. A su vez, estos volimenes poseen propiedades, tales como, la po-
rosidad, la permeabilidad, y los médulos elasticos, que son representativos del
medio.

= Las condiciones termodinamicas son adiabaticas. Esta hipdtesis es razonable, ya
que la perturbacion generada por el paso de una onda sismica es un fenémeno
que tiene lugar en un intervalo de tiempo significativamente breve.

= La fase fluida es continua y la distribucién de tensiones dentro del fluido puede
ser considerada hidrostatica.

= No existen acoplamientos, en particular, acoplamientos termomecanicos.

Basandonos en estas hipdtesis procederemos a introducir las variables caracteristicas
de la teoria de Biot. Luego, derivaremos las relaciones constitutivas correspondientes.

2.2.2. Variables de la teoria de Biot

Consideremos un volumen elemental 2 de material poroso saturado, centrado en la
posicion X, que posee un tamaifio mucho mayor al tamano caracteristico de los poros
y granos solidos, pero mucho mas pequeno que las longitudes de onda sismica predo-
minantes. La porosidad en x se define como la relacién entre el volumen poral V), y el
volumen V' de €2, es decir,

P(x) = 2. (2.1)

Sean u(x,t) el desplazamiento promedio de las particulas de la matriz sélida de Q
para un tiempo ¢ y U(x, t) el desplazamiento promedio de la fase fluida en € generados
por el paso de una onda sismica. Tanto u(x,t) como U(x,t) deben entenderse como
un desplazamiento equivalente asignado al punto x. Es de utilidad definir el vector de
desplazamiento relativo del fluido,

w=¢(U —u), (2.2)

que representa el desplazamiento de fluido relativo al sélido. Es interesante notar que,
para cualquier volumen macroscépico de material poroso €2 con frontera I', utilizando
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el teorema de la divergencia tenemos que
/w~vdS:/V-de, (2.3)
r Q

donde v es el versor normal unitario exterior a I' y dS un diferencial de superficie.
En particular, si el volumen V' es suficientemente pequefio como para considerar V - w
constante en €2, la ecuacién (2.3) resulta en

1
V/FW-VdS:V-W. (2.4)

Esta ecuacion permite observar que V - w es una medida del cambio de contenido de
fluido por unidad de volumen. Por ello, se define al cambio local en el contenido de
fluido poral { como

(=-V-w. (2.5)

Si ¢ es positivo en x el contenido de fluido aumenta. De manera contraria, si ( es
negativo el contenido de fluido en x disminuye.

Como la teoria de Biot es una teoria lineal, el tensor de deformaciones de la matriz
sOlida € esta dado por

1 T
€= (Va+ (Va)?), (2.6)

donde T denota la transpuestal.

En particular, la teoria de Biot hace uso del tensor de tensiones totales o. Este tiene

en cuenta las tensiones actuantes sobre las fases sdlida y fluida, y responde a (Cheng,
2016)

o= (1-¢)o®— ¢psl, (2.7)

donde ps denota el cambio de presién del fluido poral debido a la perturbacion generada
por el paso de una onda sismica, I es la matriz identidad, y o el tensor de tensiones
de la matriz sélida.

Una vez definidas las variables de la teoria de Biot, podemos abocarnos a analizar
la expresion de la energia elastica de deformacion del medio poroso saturado. Esta
permitird relacionar el tensor de tensiones o, el tensor de deformaciones €, la presion
del fluido poral ps y el cambio en el contenido de fluido ¢.

2.2.3. Densidad de energia elastica de deformacién y relacio-
nes constitutivas

Consideremos que la perturbacion generada por el paso de una onda sismica es un
fendmeno adiabatico, ya que tiene lugar en un intervalo de tiempo significativamente
breve. Luego, es razonable asumir la existencia de un potencial volumétrico interno W,
cuya variacion representa el trabajo por unidad de volumen necesario para deformar la
roca en una transformacion infinitesimal macroscopica (p. €j., Bourbié et al., 1987). El
potencial volumétrico W, definido de esta manera, no es otra cosa que la densidad de

1El gradiente del vector desplazamiento es un tensor de segundo rango: Vu = du;/0z; &; ® &;.
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energia elastica de deformacion del medio y, por lo tanto, depende de las componentes
del tensor de deformaciones € y del cambio en el contenido de fluido (, es decir,

W =W(e (). (2.8)

Ademas, se considera que su variaciéon dVV responde a una forma diferencial exacta, es
decir,

ow ow

dw = Jes de;; + ac dc, (2.9)
donde seguimos la notacién de Einstein para la suma de subindices repetidos. El pri-
mer miembro de la ecuacién (2.9) corresponde al trabajo generado por deformacién
macroscopica a contenido de fluido constante, y el segundo término se asocia al trabajo
generado por un incremento de fluido a deformacién macroscépica fija. Luego, emplean-
do el principio de los trabajos virtuales, se encuentra que el tensor de tensiones y la
presion de fluido responden a

ow
o= 2.1
0_2.7 aeij? ( 0)
ow
pr= e (2.11)

Procedamos entonces a encontrar una expresiéon para ¥V en funcion de los desplaza-
mientos de las fases sélida y fluida.

Es importante recordar que la densidad de energia elastica de deformaciéon es una
funcién isétropa (Biot, 1962). Es decir, W depende de la deformacién propiamente
dicha, y no asi de las rotaciones que pueda sufrir el sistema. Por lo tanto, esta densidad
de energia es una funcién de los invariantes del tensor de deformacién Iy, I, I3, y del
cambio en el contenido del fluido ¢

W:W(Il,IQ,Ig,C). (212)

Como Biot considera una relaciéon lineal entre esfuerzo y deformacién, las energias
deben ser formas cuadraticas. Luego, VW depende solamente de (, y de los invariantes
lineal y cuadratico del tensor de deformaciones e,

Ii(€) = €4+ €yy+ €ss, (2.13)
12(6) = E:EmEyy + €xa€zz + ezzeyy - exyeym — €xz€zp — 6yzezyv 214)

respectivamente. Entonces, la densidad de energia elastica en el contexto de la teoria

de la poroelasticidad puede expresarse a través de la siguiente combinacién lineal (Biot,
1962)
OW = (Ao +2u) I — dply — 2aM I, ¢ + M3, (2.15)

donde A, o, 1, y M son constantes a determinar.
Luego, empleando la ecuacién (2.15) en (2.10) y (2.11), obtenemos las relaciones
constitutivas para un medio poroelastico isétropo saturado por un tnico fluido poral

o =2ue+ IV -u—aM(), (2.16)

pr=—aMV - -u+ M. (2.17)
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2.2. Teoria de la poroelasticidad de Biot

Podemos observar que las tensiones o y la presion p; se relacionan con las deformacio-
nes € y el incremento en el contenido de fluido (, a través de cuatro constantes: \., «,
w, y M. A su vez, empleando las relaciones constitutivas (2.16) y (2.17) en la ecuacion
(2.15), es facil demostrar que la energia de deformacion responde a (Biot, 1941, 1956a)

W = ;(a':e—l—pfg), (2.18)

donde o : € =}, 37, 0y€;; denota la doble contraccion de los tensores correspondientes.

Para conocer el significado de las constantes A\., a, u y M, se requiere de una
serie de experimentos teéricos, denominados experimentos «gedanken» (p. ej., Biot y
Willis, 1957). En breve, los resultados de esta serie de experimentos tedricos indican
que el coeficiente p es el moédulo de corte clasico del medio poroso saturado, que es
igual al médulo de corte de la matriz seca p,, (Gassmann, 1951). El coeficiente A. es
cominmente denominado constante de Lamé en estado «undrained», es decir, en un
escenario donde no hay intercambio de fluido con el entorno (¢ = 0 en (2.16)). Por otro
lado, el coeficiente M es denominado coeficiente de Biot, y denota el incremento de la
presiéon del fluido en respuesta a un aumento del contenido de fluido de una unidad, a
deformaciéon constante (V- u =0 en (2.17)). Por tltimo, el coeficiente o, denominado
cominmente coeficiente de Biot-Willis, cuantifica la relacién entre la variacién en el
contenido de fluido y la deformacién macroscopica para un sistema abierto, donde el
fluido puede escapar libremente (p; = 0 en (2.17)). Las constantes poroelasticas pueden
vincularse con las propiedades fisicas del medio mediante las siguientes relaciones (p.
ej., Masson y Pride, 2007)

= 1 Ko (2.19)
a = K.’ .
2
A = K, +a*M— 3 (2.20)
o  a—¢\
M = [— 2.21
(Kf + Ks b ( )

donde Ky, Ky y K, son los médulos de volumen? del fluido, del material que compone
a la matriz (p. €j., granos minerales), y de la matriz seca, respectivamente.

La teoria de Biot considera la existencia de una funcién de disipacién, cuya defini-
cién es clave en la propagacion de ondas en medios poroelasticos, y serd analizada a
continuacion.

2.2.4. Funcion de disipacion

Como ya se ha mencionado, cuando una onda se propaga por un medio poroelastico, el
fluido poral puede experimentar desplazamientos respecto de la matriz. Este proceso
puede generar disipacién de la energia por friccion viscosa. La correspondiente fuerza
disipativa F' por unidad de volumen, depende de la velocidad relativa del fluido respecto
de la matriz (Bourbié et al., 1987)

F, = —bw,, (2:22)

2Del inglés: «Bulk moduli».
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2.2. Teoria de la poroelasticidad de Biot

donde b es un coeficiente de friccién y - denota la derivada temporal de la variable res-

pectiva. Entonces, es posible definir una funcién de disipacién D tal que F; = —90D/0w;.

En consecuencia, la funcién de disipacién puede expresarse de acuerdo a (Biot, 1962)
T.p .

D= oW bw. (2.23)

La expresion del coeficiente de friccion b en funcion de las propiedades fisicas del medio
se discutird en conjunto con las ecuaciones de movimiento.

2.2.5. Densidad de energia cinética

La densidad de energia cinética macroscépica no puede obtenerse sumando la energias
cinéticas del sélido y el fluido en términos de u y w, ya que estas no son las verdaderas
velocidades (microscépicas), sino velocidades promedio. Es por ello que Biot postula
una forma cuadratica para la densidad de energia cinética que contiene un término de
acople, es decir (Bourbié et al., 1987)
I p. . Lo

Czipbu u+prw u+§gw W, (2.24)
donde p; denota la densidad del fluido poral, p, = (1 — ¢)ps + ¢py es la densidad
promedio del agregado®, y p, denota la densidad de los granos sélidos. Ademds, se define
el factor de acoplamiento de masa g, el cual cuantifica la interaccion entre las fases solida
y fluida. Este tiene en cuenta que el movimiento del fluido no se da necesariamente en
la direccion del gradiente de presion macroscopico, debido a la tortuosidad del espacio
poral, y responde a

s (2.25)

donde 7 denota la tortuosidad de la roca. La ausencia de términos del tipo w; w; en la
ecuacion (2.24) se debe a que hemos asumido que el material es isétropo.

A continuacién, empleando W, D, y C derivaremos las ecuaciones de movimiento
de un medio poroso saturado.

2.2.6. Ecuaciones de movimiento

Luego de introducir las expresiones de la energia elastica de deformacion W, la funcién
de disipacion D, y la energia cinética C, procederemos a derivar las ecuaciones de
movimiento en un medio poroeldstico. En este sentido, la teoria de Biot (1956a,b)
postula la validez de los conceptos de la mecanica del continuo y en particular de las
ecuaciones de Lagrange a escala macroscépica.

Por un lado, el Lagrangiano por unidad de volumen L, definido en base a la densidad
de energia cinética (2.24) y al potencial de deformacién (2.18), responde a

L=C—W. (2.26)

Por el otro lado, el principio de Hamilton establece que, entre todos los campos de
desplazamiento posibles que satisfacen las condiciones de contorno de un problema, el

3p, es denominada densidad «bulk» en los textos en inglés.
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2.2. Teoria de la poroelasticidad de Biot

que realmente ocurre es aquel que hace estacionaria la integral sobre tiempo y espacio
de L y del trabajo de las fuerzas disipativas. Estas ultimas se derivan de la funcion
de disipacién D (2.23). Luego, las ecuaciones de Euler Lagrange responden a (p. €j.,
Goldstein y Safko, 2014)

9oL 0 oL 9L 9D _

(2.27)

donde gq;, con © = x,y, 2z, son las coordenadas generalizadas del problema. Estas se en-
cuentran asociadas a las componentes del desplazamiento promedio de la matriz sélida
u; y las componentes del desplazamiento relativo del fluido w;. Ademas, denotamos
di,j = 09i/0x;.

Luego, empleando las expresiones de £ y D en la ecuacién (2.27), se obtienen las
ecuaciones de movimiento en el dominio del espacio y el tiempo

V.o = pyil+ prw, (2.28)

—fo = ,Ofﬁ + gVV + bw. (229)

Las ecuaciones (2.28)-(2.29) acopladas mediante las relaciones constitutivas (2.16)-
(2.17), permiten estudiar la propagacién de ondas sismicas en medios porosos saturados
por un fluido viscoso compresible. Es comtin que este juego de ecuaciones se exprese
en el dominio del espacio y la frecuencia, es decir,

V-6 =—w’pi — wipsW, (2.30)

—~Vps = —wzpfﬁ — WgW + iwbWw, (2.31)

donde w es la frecuencia angular. Empleamos la notacién ~ para expresar los parametros
asociados en el dominio de la frecuencia. Trabajar en el espacio y la frecuencia presenta
ciertas ventajas algebraicas a la hora de operar numéricamente y, por ello, la mayor
parte de los computos realizados en este trabajo de Tesis se llevan a cabo en este
dominio.

Procedamos entonces a identificar el coeficiente de friccion b. En el caso estacionario
(W; =0y i; =0), la ecuacién (2.29) se reduce a —Vpy = bw. Entonces, por analogia
con la ley de Darcy, se puede definir

p="1 (2.32)

donde 7 y k son la viscosidad dindamica del fluido y la permeabilidad de la matriz.

Es importante resaltar que las expresiones brindadas en este Capitulo para los
pardmetros b y g, ecuaciones (2.25) y (2.32), son correctas siempre y cuando el flujo
sea laminar, es decir, si las fuerzas viscosas predominan por sobre las fuerzas inerciales.
En caso contrario, se comienzan a desarrollar capas limites viscosas dentro del espacio
poral (Cheng, 2016). Para que el flujo sea considerado laminar, el espesor de la capa
limite viscosa debe ser mayor al radio poral. Esta condicién se sostiene para frecuencias
menores a la frecuencia critica de Biot (Johnson et al., 1987)

on

. 2.33
Tpf/i ( )

WBiot =
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2.2. Teoria de la poroelasticidad de Biot

Para frecuencias mayores a wgiot, €l flujo deja de ser laminar y es necesario considerar
una dependencia de by de g con la frecuencia (p. ej., Johnson et al., 1987). En general,
el valor de wg;; es mucho mayor a las frecuencias usualmente empleadas en la sismica
de exploracion, y las expresiones (2.25) y (2.32) son aceptables en la mayoria de las
aplicaciones geofisicas.

A continuacién introduciremos brevemente las soluciones de las ecuaciones de onda,
probando, entre otras cosas, la existencia de la onda lenta de Biot.

2.2.7. Soluciones de las ecuaciones de movimiento

Consideremos el teorema de descomposicion de Helmholtz para desacoplar los campos
de onda compresionales y de corte (p. ej., Tod, 2003). Para ello, asumimos que los
desplazamientos 1 y W poseen una componente irrotacional y otra isovolumétrica, es

decir,
a . V(I)l V x \Ill
Bt i a3

donde ®; y P, son potenciales escalares, y W, y W, potenciales vectoriales. De esta
manera, podemos encontrar soluciones independientes para las ecuaciones de onda
compresional y de corte.

Ondas compresionales

En efecto, al considerar la propagacién de una onda plana compresional monocromatica,
de frecuencia w, a través de un medio poroelastico, el desplazamiento del solido y del
fluido pueden expresarse de acuerdo a

ﬁ(X, c,u) = V(I)l,
w(x,w) = V. (2.35)

Consideramos que

(I)l — Acei(wtfkc-x)’
Dy = Be'Wikex) (2.36)

donde k. denota el vector de onda compresional. Para ondas homogéneas, k. puede
escribirse de acuerdo a
ke = ko(w) ke, (2.37)

donde k.(w) es el nimero de onda complejo y K. es un vector unitario en la direccién
de propagacién de la onda. Como consideramos ondas planas compresionales, G, W y
k. son paralelos. Por lo cual, sin pérdida de generalidad, podemos tomar el caso de una
onda compresional monocroméatica propagandose en la direccién del eje x, de manera
que lv<c = &1, con la intencién de simplificar los calculos.

Procedemos entonces a introducir el juego de ecuaciones (2.35) y (2.36) en las
ecuaciones de movimiento (2.30)-(2.31) y, empleando las relaciones constitutivas (2.16)-
(2.17), obtenemos el siguiente sistema de ecuaciones

[—pwa + ch(w)ﬂ A+ {—prf + OéM/{C@J)Z} B.=0, (2.38)
|—ppw? + aMk,(w)*] Ao+ |—w’g + ibw + Mk(w)?] Be =0, (2.39)
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donde H = \.+2u. Para que este sistema lineal de ecuaciones posea solucion, mas alla
de la solucién trivial B, = A. = 0, su determinante debe ser nulo. Esta condiciéon da
lugar a una ecuacion bicuadrética en k.(w), la cual posee cuatro soluciones mateméti-
camente validas. Sin embargo, solamente dos de ellas son fisicamente aceptables. Para
ello, las soluciones deben cumplir que la parte imaginaria del niimero de onda complejo
sea negativa S{k.} < 0 . Esta condicién, como puede observarse de las expresiones de
los desplazamientos

i = _ikcAceg{kc}xei(wt—ﬂ?{kc}z)él

J

W = —ik, B.eSthelreilwt-Rkdlg, (2.40)

asegura que las ondas no aumentan su amplitud al propagarse, sino que, de forma
contraria, su amplitud disminuye. Luego, existen dos posibles ondas compresionales,
usualmente denominadas onda rapida P y onda lenta Py, con niimeros de onda com-
presionales kp y kp,.

Para frecuencias mucho menores que la frecuencia critica de Biot (w << wgie), las
fuerzas viscosas dominan por sobre las fuerzas inerciales y, entonces, las fases sélida y
fluida tienden a moverse de forma conjunta frente al paso de una onda P rapida. Como el
desplazamiento relativo del fluido es practicamente nulo, la atenuacion y la dispersién
son despreciables. Para frecuencias mucho mayores que la frecuencia critica de Biot
(w >> wpiot), los efectos inerciales del fluido son significativos. Sin embargo, la capa
limite es muy delgada y las fuerzas viscosas no logran hacer trabajo. Por esta razén,
la atenuaciéon y la dispersion de la onda P son despreciables también en este rango
de frecuencias. Al considerar frecuencias cercanas a wgiot, €l espesor de la capa limite
es del orden del radio poral, de modo que practicamente todo el fluido esta afectado
por las fuerzas viscosas y, ademas, el desplazamiento relativo del fluido es considerable.
En este caso, puede observarse una significativa atenuaciéon y dispersion sismica. Es
interesante hacer notar que, un segundo mecanismo de disipacion puede tener lugar en
la propagacién de una onda P rapida (Pride, 2005). Este ocurre cuando (y si) existe
tiempo suficiente en un periodo de onda para que se equilibren las presiones entre las
regiones del medio sujetas a compresion y aquellas sujetas a extension. Sin embargo,
puede demostrarse que este mecanismo de relajacion no opera en la mayor parte de
las rocas sedimentarias (Pride, 2005). En conjunto, estos mecanismos de disipacién
conforman el cominmente denominado mecanismo intrinseco de Biot. Este tiene lugar,
primordialmente, en el rango de frecuencias ultrasénico (p. ej. Miller et al., 2010;
Johnston et al., 1979; Winkler, 1985; Pride, 2005).

Por otro lado, la onda lenta P, esta caracterizada por un movimiento fuera de fase
del fluido respecto de la matriz. Para altas frecuencias (w >> wgiet), la onda Py es un
modo de propagacién. Sin embargo, en el régimen de bajas frecuencias (w << wpgiet), la
onda P, es altamente dispersiva y, de hecho, toma la forma de un proceso de difusién
de la presion del fluido (Dutta y Odé, 1979a). La velocidad de la onda lenta de Biot
estd asociada a la velocidad propagacion de los cambios en la presion poral a través del
medio poroso (Mavko et al., 2009). Es importante resaltar que, en medios heterogéneos,
las ondas P y S pueden generar ondas P, por conversion de energia en las interfases
de las heterogeneidades. Las implicancias de este proceso seran analizadas con mayor
profundidad en la Secciéon 2.3. Como hemos comentado previamente, la confirmacion
experimental de la existencia de la onda lenta P, fue llevada a cabo, por primera vez,
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2.2. Teoria de la poroelasticidad de Biot

por Plona y Johnson (1980).

Ondas de corte

Al analizar los posibles desplazamientos transversales asociados a ondas de corte, los
desplazamientos del sélido y del fluido pueden expresarse de acuerdo a

o>

(x,w) =V x ¥y,
(x,w) =V x ¥,. (2.41)

b8

Las expresiones de los potenciales vectoriales ¥, y ¥, responden a

\Ill — Asei(wtfks-x%
U, = Bgel@! k), (2.42)

donde Ag y By son los vectores que determinan la direccién, sentido, y amplitud de
los potenciales, y kg es el vector nimero de onda. En el caso de una onda plana
monocromatica S propagandose en un medio homogéneo e isétropo, los desplazamientos
1 y W son paralelos, pero ortogonales a ks. De modo que, sin pérdida de generalidad
podemos considerar el caso de una onda plana que se propaga en la direcciéon del eje x
y que tanto ¥y como W, estdn contenidas en el eje z. En este contexto, al introducir
el juego de ecuaciones (2.41) y (2.42) en las ecuaciones de movimiento (2.30)-(2.31),
considerando las relaciones constitutivas (2.16)-(2.17), obtenemos

ks(w 2
_Pb+M< ( )> As_prs:Oa
w
b
—prAs + [—g + w] B, =0, (2.43)

donde Ay, By, v ks(w) son los médulos de los vectores Ag, Bg, v kg, respectivamente.
Nuevamente, si deseamos que el sistema tenga solucién mas alla de la solucién trivial
B, = A, = 0, el determinante del sistema debe ser nulo. Al plantear esta condicion
sobre (2.43), obtenemos que el modulo complejo para una onda S responde a

kis(w) = [wz (pb — p?.bﬂé- (2.44)

M g—1y

En este caso, existen dos posibles soluciones para kg(w). Elegimos aquella raiz que posee
una parte imaginaria negativa. Para justificar esta eleccion, podemos observar que los
desplazamientos

A . R ) — v

il = stAse\s{ks}xez(wt 3‘%{165}30)827

W = ik By hedv el Rk, (2.45)

disminuyen su amplitud al propagarse la onda a través del medio si S{k;} < 0. Por lo
cual, en el caso de ondas de corte, existe un inico modo de propagacion. Este posee,
tal como la onda P rapida, una pérdida maxima de energia por friccion viscosa para
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frecuencias cercanas a wgiot, mientras que es despreciable en el limite de bajas y de
altas frecuencias. En el caso de la onda S, la atenuacion y dispersién del medio se debe
solo a efectos de aceleracién de la matriz.

Como hemos mencionado, las ecuaciones de Biot poseen ciertas caracteristicas parti-
culares en el régimen de bajas frecuencias. A continuacién, exploraremos las ecuaciones
de consolidacién de Biot.

2.2.8. Ecuaciones de consolidacién de Biot

La ecuaciones de consolidacion o ecuaciones cuasiestaticas de la teoria de la poroelasti-
cidad (Biot, 1941) consisten en una aproximacioén de bajas frecuencias de las ecuaciones
de movimiento (2.30)-(2.31). Esta aproximacién permite estudiar de forma directa el
mecanismo de difusion por relajacién de presién poral asociado a la onda lenta de Biot,
para un fluido monofésico. Las ecuaciones cuasiestaticas de Biot, en el dominio del
espacio y la frecuencia, responden a (p. ej., Biot, 1941)

V.5=0, (2.46)

— Vi = Liww. (2.47)
K

La ecuacién (2.46) representa el equilibrio de tensiones dentro del medio, mientras que
la ecuacién (2.47) es la ley de Darcy. Utilizando las relaciones constitutivas (2.16)-(2.17)
y las ecuaciones de consolidacién (2.46)-(2.47), se deriva directamente la ecuacién de
difusién (p. ej., Carcione, 2007)

DV?p; = iwpy, (2.48)
donde D es la difusividad del medio y responde a

K (MH — o*M?
D="("F——— ).
)

; (2.49)

La ecuacién (2.48) evidencia que el movimiento relativo del fluido asociado a la onda
P5 en bajas frecuencias, responde a un proceso de difusion de presién. Se suele definir la
longitud caracteristica del proceso difusivo para procesos oscilatorios en el dominio del
espacio y la frecuencia, denominada longitud de difusion, de acuerdo a (Norris, 1993)

D
Ly = — (2.50)
La longitud de difusién cuantifica la escala espacial para la cual el proceso difusivo es
significativo.
Las ecuaciones de consolidacién de Biot (2.46) a (2.47) suelen ser empleadas para
explorar los efectos del proceso de flujo inducido por onda en la mesoescala. A conti-
nuacion abordaremos las particularidades de este proceso de disipacion.
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2.3. Flujo inducido por onda en la mesoescala

Se considera que el mecanismo de flujo inducido por onda en la mesoescala puede con-
tribuir de forma significativa a los altos niveles de disipacion tipicamente observados
en la sismica de exploracién (Pride et al., 2004; Pride, 2005). Como hemos comentado
previamente, este mecanismo de disipacion tiene lugar cuando el medio poroso posee
heterogeneidades con compresibilidades contrastantes, tales como, distribuciones irre-
gulares de los fluidos porales y /o cambios en las propiedades de la matriz. En particular,
estas heterogeneidades deben ser de escalas mucho mayores al tamano caracteristico
de los poros, pero mucho menores que las longitudes de onda predominantes. Luego,
las diversas regiones del medio poroso heterogéneo responden de manera diferente a
la deformacion causada por el paso de una onda sismica, generando asi gradientes de
presion en los fluidos saturantes. Estos gradientes de presion tenderan a relajarse por
medio de flujo a escalas mesoscopicas, disipando asi la energia de la onda por friccion
viscosa.

} — ! - — -
Compresion Dilatacién f

t<T/2 t>T/2

13 . Agua
"'» % e

Figura 2.1. Ilustracién esquematica del proceso de flujo inducido en respuesta al
campo de tension generado por una onda compresional P de periodo T. Durante el
ciclo compresivo los «patches» saturados por el fluido con mayor médulo de volumen
(agua) inyectardn fluido hacia el entorno saturado por un fluido con menor médulo
de volumen (gas). En esta figura la direccién del flujo estd indicada con flechas.
Durante el ciclo de extensién, la direccién del flujo es inversa (modificado de Miiller
et al. (2010)).

%
S o

La Figura 2.1 esquematiza el proceso de flujo inducido por el paso de una onda
compresional P. En este caso, la matriz es homogénea y se encuentra saturada por
dos fluidos inmiscibles de diferentes compresibilidades. Consideremos que las regiones
aisladas de la Figura 2.1 estdn saturadas por un fluido poco compresible (alto médulo
de volumen) como el agua y que las zonas restantes estan saturadas con un fluido muy
compresible (bajo médulo de volumen) como el gas. Las regiones saturadas por agua
responden a la compresién generada por la onda con un mayor incremento de presion del
fluido poral en comparacién con el cambio de presién experimentado en las regiones
saturadas por gas. Debido a esta diferencia de presiones, las regiones saturadas por
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agua inyectan fluido en su entorno inmediato, saturado por gas. Durante los periodos
extensionales de la onda sismica, la direccion del flujo es inversa. Este movimiento
oscilatorio genera disipacion de la energia sismica por friccion viscosa y, por ello, la
onda compresional puede verse significativamente atenuada.

Como hemos observado en la ecuacién (2.50), la longitud caracteristica del proceso
difusivo, dada por Ly, depende de la frecuencia. Consecuentemente, pueden definirse
diferentes regimenes para el proceso de flujo inducido por onda en la mesoescala de-
pendiendo de la frecuencia de la onda sismica. Cuando las frecuencias son muy bajas,
la longitud de difusién es mucho mayor que el tamano de las heterogeneidades y, por
lo tanto, habra suficiente tiempo en cada semiciclo de oscilacién para que la presion
del fluido poral del medio heterogéneo se equilibre a un valor comin. Por lo tanto, el
régimen de bajas frecuencias representa un estado relajado. En el otro extremo, para
frecuencias suficientemente altas, en un semiciclo de oscilacién no hay tiempo suficien-
te para que se equilibren las presiones porales entre las diferentes partes del medio
y, por lo tanto, el régimen de altas frecuencias se encuentra asociado a un estado no
relajado. Sin embargo, para una determinada frecuencia intermedia, que denominare-
mos frecuencia critica w,, las longitudes de difusién son comparables con la longitud
caracteristica de las heterogeneidades g0, €5 decir,

Ld(wc) X Gmeso- (251)

En este escenario, el flujo asociado al paso de una onda sismica se torna significativo.
Por lo tanto, la frecuencia caracteristica

D D
= — X
Lj

We : (2.52)

ar2neso
estd asociada con la ubicacion del maximo de atenuacion de las ondas sismicas por
flujo inducido. Es decir, el maximo de atenuacién estd determinado, en parte, por la
longitud caracteristica de las heterogeneidades apeso- Por lo cual, se deduce que el
dato sismico puede contener informacién sobre las caracteristicas geométricas de los
patrones de distribuciéon de fluidos que se encuentran por debajo de su resolucién.
Por otro lado, la difusividad D (ecuacion (2.49)) es directamente proporcional a la
permeabilidad del medio k. Luego, considerando (2.52), la frecuencia caracteristica del
proceso difusivo w, es directamente proporcional a la permeabilidad de la regién donde
tiene lugar la disipacion. Por esta razon, los métodos sismicos poseen la potencialidad
de proveer informacion de gran valor respecto de los fluidos alojados en el subsuelo y
de las propiedades hidraulicas de los reservorios.

Es importante resaltar que el flujo mesoscépico también puede ser inducido por el
paso de una onda de corte S, si el medio poroso contiene heterogeneidades de mesoescala
en la matriz. La condicién requerida para que una onda S genere gradientes locales
de presion es que estas heterogeneidades posean una geometria anisétropa (Masson
y Pride, 2007). Ejemplos de esta geometria anisétropa pueden ser una arenisca que
posee lentes de sedimentos «shale» o fracturas. Las geometrias isétropas, tales como,
inclusiones esféricas, no permiten que los esfuerzos de corte generados por el paso de
un campo de ondas S generen cambios en la presiéon del fluido poral.
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2.4. Conclusiones

En este Capitulo hemos presentado las bases de la teoria de la poroelasticidad de Biot,
introduciendo las variables, las relaciones constitutivas, y la ecuaciéon de movimiento
para medios poroelasticos. Demostramos que la teoria de Biot considera la existencia
de un modo de propagacién adicional a los modos clasicos compresional P y de corte
S, denominado onda lenta compresional Ps. Esta ultima puede asociarse, para frecuen-
cias suficientemente bajas, a un proceso de difusiéon de presion. En este sentido, se
introdujeron las ecuaciones de movimiento cuasiestaticas de Biot, las cuales permiten
modelar el proceso de difusiéon de presion asociado a la onda lenta compresional. En
este contexto, hemos definido el mecanismo de flujo inducido por onda en la mesoes-
cala, el cual contempla la disipacién de la energia sismica debido a la presencia de
heterogeneidades de escalas mayores a la dimensiéon poral y menores que las longitudes
de onda predominantes. A pesar de no poder evidenciar de manera directa la presencia
de estas heterogeneidades en el dato sismico, ya que se encuentran por debajo de su
resolucion caracteristica, su presencia genera cambios en las amplitudes y velocidades
de las ondas sismicas. Consecuentemente, las mediciones de atenuacion y dispersion de
la velocidad pueden proveer informacién valiosa sobre las caracteristicas de los medios
porosos saturados. En particular, poseen la capacidad de brindar informacién sobre
la permeabilidad del medio y las caracteristicas geométricas de las distribuciones de
fluidos.

La teoria de Biot provee un marco adecuado para estudiar los efectos de distribu-
ciones mesoscopicas de fluidos inmiscibles en las firmas sismicas, por ello sera utilizada
en este trabajo de Tesis. En el préximo Capitulo presentaremos diferentes metodologias
para estimar la atenuaciéon sismica debida a flujo inducido por onda en rocas porosas
heterogéneas.
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Capitulo 3

Modelado de atenuacién sismica en
medios porosos heterogéneos

Con el objetivo de explorar los efectos del flujo inducido a mesoescala sobre las ondas
sismicas, se han desarrollado diversos modelos numéricos y analiticos de distintas com-
plejidades. Estos modelos asumen que la respuesta sismica de una roca poroelastica
heterogénea en la mesoescala puede ser representada por un sélido viscoelastico homo-
géneo equivalente. Es decir, estas metodologias se basan en la cominmente llamada
hipotesis de medio viscoeldstico equivalente. Sin embargo, aseverar que un medio vis-
coelastico homogéneo efectivo puede representar la atenuacién y la dispersion de las
ondas sismicas debidas a flujo inducido por onda en medios porosos heterogéneos no
es algo trivial. En este Capitulo describiremos el procedimiento generalmente utilizado
para estimar la atenuacién sismica debida a flujo inducido por onda y presentaremos
una novedosa formulacion, completamente basada en la teoria de la poroelasticidad y
que no hace uso de la hipotesis de medio viscoeldstico equivalente. Esta metodologia
alternativa emplea la potencia disipada y la energia elastica almacenada en respuesta
a un experimento oscilatorio numérico de relajaciéon. Emplearemos este procedimiento
para calcular la atenuacion sismica en una serie de escenarios pertinentes, que inclu-
yen rocas parcialmente saturadas y rocas fracturadas, evaluando asi el alcance de la
hipotesis de medio viscoelastico equivalente. Ademas, a diferencia de las metodologias
clasicas, el procedimiento propuesto posee la ventaja de proveer las contribuciones lo-
cales a la atenuacion del medio. Estas permiten explorar las caracteristicas internas de
la disipaciéon viscosa en el medio estudiado. Los resultados que se presentan en este
Capitulo forman parte de los trabajos de Solazzi et al. (2014) y Solazzi et al. (2016).

3.1. Introduccion

La atenuaciéon que presentan las ondas sismicas al atravesar un medio poroso saturado
contiene informacion valiosa sobre las propiedades mecanicas e hidraulicas del mismo.
Usualmente, se emplea el inverso del factor de calidad Q' como medida no dimensio-
nal de la atenuaciéon en términos del cociente entre la potencia disipada y la energia
elastica almacenada en el medio. La definiciéon del factor de calidad () proviene de la
teoria de circuitos eléctricos y ha sido adoptada por las Geociencias empleando diversas
definiciones (Green, 1955).

La gran mayoria de los modelos desarrollados para cuantificar la atenuacion sismica
en presencia de heterogeneidades de mesoescala se basan en la hipotesis de existencia
de un medio wiscoeldstico equivalente (p. ej., Masson y Pride, 2007; Rubino et al.,
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2009; Quintal et al., 2011). Esta hipétesis considera que una roca porosa heterogénea
sujeta a un campo de tensiones o deformaciones puede ser representada por un sélido
viscoelastico homogéneo que exhibe la misma respuesta promedio en funcién de la
frecuencia. Esto permite calcular los modulos viscoelasticos complejos equivalentes de
onda plana y de corte del medio estudiado, a través del comportamiento promedio de
la roca sometida al campo de tensiéon o deformacién. Luego, de acuerdo a la teoria
de la viscoelasticidad clasica, el inverso del factor de calidad 1/QP, que cuantifica la
atenuacion del medio, se obtiene mediante la relacion entre la parte imaginaria y la
parte real de médulo complejo correspondiente (p. ej., Borcherdt, 2009)

1 S {Mw)} 1 S {pw)
W) ROL@Y QP | R{m@)}

donde M.(w) y fte(w) son los médulos complejos equivalentes de onda plana y de corte
dependientes de la frecuencia, empleados para calcular la atenuacion de onda P y S,
respectivamente.

Los solidos viscoelasticos equivalentes han sido empleados para realizar simulacio-
nes numéricas de propagacion de ondas considerando efectos de flujo inducido (p. €j.,
Rubino et al., 2011; Sidler et al., 2013), como asi también para calcular coeficientes
de reflexion (p. ej., Quintal et al., 2008; Ren et al., 2009; Rubino y Velis, 2011). Sin
embargo, es necesario un analisis riguroso que permita evaluar el alcance de la teoria
de la viscoelasticidad para representar el comportamiento de un medio poroelastico
heterogéneo en general, y para calcular la atenuacién debida a flujo inducido por onda
en particular. Un esfuerzo reciente en esta direccién fue dado por Jénicke et al. (2015),
quien derivé un proceso de homogeneizacién utilizando el criterio de Hill-Mandel (Hill,
1963, 1972). La razo6n principal por la cual es importante estudiar la hipdtesis de medio
viscoelastico equivalente es que, mas alla de la fisica que gobierna las ecuaciones a esca-
la local y de las condiciones de borde impuestas, siempre podremos definir un médulo
elastico equivalente utilizando los promedios volumétricos de los campos de tension
y deformacién. Sin embargo, no hay garantias de que estos modulos representen de
manera adecuada el comportamiento efectivo del medio heterogéneo original desde el
punto de vista de la energia elastica almacenada y de la energia disipada. De hecho,
si se falla en este tipo de representacion, los parametros sismicos derivados no seran
representativos. En el caso de medios viscoelasticos, la equivalencia entre los modulos
elasticos efectivos definidos en funcion de la energia y aquellos definidos en funcién de
promedios de los campos de tensién y deformacion esta garantizada (Hill, 1963; Hashin,
1964). Sin embargo, en el planteo que estamos proponiendo aqui, el medio original es
poroelastico, y el mecanismo de disipacion es la friccion viscosa, mientras que dentro de
la hipotesis de solido viscoelastico equivalente la disipacion es representada por viscosi-
dad intrinseca del medio. Por lo tanto, la equivalencia entre los dos procedimientos no
estd garantizada. Para poner a prueba y corroborar la hipotesis de medio viscoelastico
equivalente se deben desarrollar nuevas técnicas, completamente basadas en la teoria
de la poroelasticidad, que permitan calcular la atenuacién sismica por flujo inducido a
escalas mesoscopicas.

Si nos basamos en el concepto de disipaciéon de la energia, el inverso del factor
de calidad puede definirse de acuerdo a (p. €j., O’Connell y Budiansky, 1978; Aki y

(3.1)
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Richards, 1980)

1 AP(w)
QMw)  WWinaa(w)’

(3.2)

donde AP es la potencia disipada promedio en un ciclo de onda sismica y Wiynes €S
el maximo de la energia elastica de deformacion almacenada dentro de la muestra
de prueba en el mismo ciclo. Como el flujo inducido por onda es un mecanismo de
disipacién, la ecuacién (3.2) implica que la atenuacién puede ser cuantificada calculando
numéricamente AP v W,,.. dentro del marco de la teoria de la poroelasticidad, sin
suponer medio equivalente alguno para representar el comportamiento de la muestra.
Por lo tanto, esta expresion puede ser utilizada para verificar la hipotesis de medio
viscoelastico equivalente.

O’Connell y Budiansky (1978) han propuesto otra definicién para la atenuacién,
que responde a

1 AP(w)
QAw)  2wW(w)’

(3.3)

donde W denota la energia de deformacién promediada en un ciclo de onda. En el
marco de la teoria de la viscoelasticidad, la ecuacién (3.1) es compatible con la ecua-
cién (3.3), es decir, Q4 y QP son idénticas (O’Connell y Budiansky, 1978; Masson y
Pride, 2014). Ademaés, es posible demostrar, nuevamente en el contexto de la teoria
de viscoelasticidad, que Wiz ~ 2W si Q™ > 10 (Bourbié et al., 1987). Teniendo en
cuenta esta aproximacion, las ecuaciones (3.2) y (3.3) son equivalentes.

En general, los estudios de flujo inducido por onda se basan en la hipotesis de me-
dio viscoelastico equivalente (ecuacién (3.1)), y la equivalencia de este procedimiento
con las definiciones basadas en las ecuaciones (3.2) y (3.3) nunca ha sido explorada
para materiales poroelasticos heterogéneos. En este Capitulo presentaremos una nove-
dosa metodologia para calcular la atenuacion sismica debida a flujo inducido por onda
completamente basada en la teoria de la poroelasticidad.

Las definiciones y las metodologias propuestas en este Capitulo seran analizadas en
escenarios clasicos de la literatura, como lo son rocas conteniendo campos de saturacion
tipo «patchy» binarios y medios fracturados. Esto permite evaluar el alcance de la
metodologia propuesta, y validar la hipdtesis de medio viscoelastico equivalente en cada
caso. En los Capitulos 5 y 6 de este trabajo de Tesis, haremos uso de las herramientas
desarrolladas en este Capitulo para analizar el comportamiento de rocas heterogéneas
saturadas por distribuciones realistas de fluidos que responden a las leyes de flujo en
medios porosos.

3.2. Experimentos oscilatorios de relajacion

El modelado numérico de la atenuacién sismica debida a flujo inducido por onda en
la mesoescala es una tarea dificil. Esto se debe, principalmente, a que el proceso de
difusion de presion de fluido poral sucede a escalas mucho menores que la longitud de
onda (p. ej., Rubino et al., 2011). Por lo tanto, al discretizar el medio, es necesario
considerar celdas computacionales suficientemente pequenas como para representar de
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3.2. Experimentos oscilatorios de relajacién

manera adecuada las heterogeneidades mesoscépicas y el respectivo proceso de difusion.
A su vez, se debe considerar un dominio de resolucién suficientemente extenso como
para poder observar el decaimiento de amplitud de la onda sismica en el rango de
frecuencias de interés. Cumplir, de manera simultanea, estos dos requerimientos da
lugar a un sistema de ecuaciones cuya resolucién tiene un alto costo computacional
(Rubino et al., 2009).

Con la intencién de proveer una solucién a este problema, Rubino et al. (2009,
2013b) propusieron un procedimiento numérico de homogeneizacién basado en la re-
solucién de las ecuaciones de consolidacién de Biot (2.46)-(2.47), en conjunto con las
relaciones constitutivas (2.16)-(2.17). Este consiste en la aplicacién de un experimento
numérico de relajacion a una muestra de roca bidimensional que contiene una distri-
bucién de heterogeneidades de mesoescala representativa del medio de interés (REV)!.
Los promedios volumétricos de los campos de tension y deformacion resultantes per-
miten estimar la atenuacion y la dispersion por flujo mesoscépico haciendo uso de la
hipotesis de medio viscoelastico equivalente. Como las dimensiones de la muestra pue-
den ser mucho menores que la longitud de onda predominante )\, se evita el alto costo
computacional que supone modelar un proceso de propagacion.

Como se vera a continuacion, los campos de desplazamiento de la matriz sélida y
del fluido, en respuesta al experimento considerado, pueden emplearse para calcular la
atenuacion del medio a través de consideraciones energéticas, sin recurrir a la hipotesis
de medio viscoelastico equivalente.

a) it b)

—Aue

Figura 3.1. Tlustracién esquemadtica de las experimentos numéricos de relajacién
empleados para determinar las propiedades de las ondas a) P y b) S. Se aplica un
desplazamiento Awu a lo largo del limite superior de las muestras, emulando el campo
de tensiones y deformaciones asociados con el paso de una onda sismica.

Para obtener la respuesta de la muestra de roca seleccionada ante la deformacion
generada por el paso de una onda compresional P, aplicamos un desplazamiento sélido
vertical y arménico en tiempo, de la forma Awue™! a lo largo del borde superior de
la misma (Figura 3.1a). No se aplican fuerzas tangenciales a los bordes de la mues-
tra. Ademas, el solido estd imposibilitado de moverse verticalmente en la base de la
muestra y no posee desplazamientos horizontales en los limites laterales. El fluido se
encuentra completamente contenido dentro de la muestra, es decir, los bordes estan
sellados hidraulicamente.

Kl lector no debe confundir este REV con el aquel empleado en el marco de la formulacién de
medios continuos en el Capitulo 2.
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Sea Q = (0,L,) x (0,L,) el dominio que representa la muestra de prueba, con
frontera I', la cual estd compuesta por I' = T* UTP U UT7T, donde

' ={(z,y) € Q: z =0}, (3.4)
M= {(2,9) € Q: 2 =L}, (3.5)
I ={(z,y) € Q: y=0}, (3.6)
I ={(z,y) €Q: y=1L,} (3.7)

Para estimar la respuesta de la muestra de roca sujeta al experimento de relajacién
consideramos entonces las siguientes condiciones de borde

U-v=-Au, (z,y)el’, (3.8)
a-v=0, (z,9)eT*uT?ur?, (3.9)
(-v)" - x=0, (z,y)eTl, (3.10)
w-r=0, (z,y)el. (3.11)

Donde v y x denotan la normal saliente unitaria y la tangente unitaria sobre I, res-
pectivamente. De esta forma, {v, x} es un sistema ortonormal sobre T'.

Por otro lado, en el caso de una onda S, imponemos un desplazamiento horizontal
de la forma Aue™' a lo largo del limite superior de la muestra (Figura 3.1b). No
se aplican fuerzas normales en los bordes de la muestra e imponemos condiciones de
desplazamiento vertical nulo en los bordes laterales y desplazamiento horizontal nulo en
la base de la muestra. Ademaés, los bordes de la muestra estan sellados hidraulicamente.
El juego de condiciones de borde empleado en el experimento de relajacion de corte
responde a

a-x=Au, (r,y)el7, (3.12)
-x=0, (z,y)elturfurs, (3.13)
(-v)" -v=0, (z,y) el, (3.14)
w-r=0, (z,y)el. (3.15)
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3.3. Modelado de la atenuacion sismica utilizando
consideraciones energéticas

El comportamiento de una roca heterogénea sujeta a un experimento oscilatorio de
relajacion permite obtener estimaciones de la atenuacion sismica utilizando considera-
ciones energéticas mediante las definiciones (3.2) y (3.3). Para realizar estos calculos
es necesario contar con estimaciones de la potencia disipada y la energia elastica alma-
cenada en la muestra. A continuacién describiremos el procedimiento para obtener, de
forma numérica, estos parametros para una roca poroelastica heterogénea.

3.3.1. Potencia disipada promedio

La potencia disipada cuantifica la energia que se pierde en el sistema por unidad de
tiempo. En el caso de materiales poroelasticos, la energia de disipacion se debe a la
friccion viscosa que ocurre en el fluido poral y depende de la funciéon de disipacién por
unidad de volumen D (ecuacién (2.23)). La contribucién local a la potencia disipada
en funcién del tiempo responde a (Biot, 1962; Bourbié et al., 1987)

dP(t) = 2DdV,
- v'ngv'vdV. (3.16)

Procedamos entonces a calcular el promedio de dP(t) sobre un periodo 27 /w. Para
ello es importante resaltar que consideramos una perturbaciéon armoénica del campo
de deformacién en respuesta al experimento oscilatorio, es decir, w(t) = R{we™'} y
que, en el dominio del espacio y la frecuencia, w = iww. Luego, podemos expresar el
promedio de dP(t) sobre un periodo de oscilacion de acuerdo a

27

/ ¥ RLiww” ORIK IR iww et} dt dV, (3.17)

~ 21 Jo

w

dP(w)

donde K = 1. Las propiedades de promediacién en variables complejas dictan que da-
dos un vector A, cuyas componentes son armoénicas y complejas, y una matriz simétrica
D, se puede verificar que (p. ej., Rubino et al., 2006)

% /0 - R{ATIR{DIR{A} dt = ;%{ATDA*}, (3.18)

donde * denota el complejo conjugado. Si empleamos este resultado en la ecuacion
(3.17), obtenemos

TP(w) = ;a’e {(i) K ()"} AV = L { (o) T(iwow) AV, (319)

Luego, utilizando que (+W)T (i%)* = ||W||?, e integrando sobre el volumen de estudio,

obtenemos la potencia disipada promediada en un periodo (Johnson, 2001; Miller y
Rothert, 2006)

- w2 /I
AP(w) = ?/QEHWHMV. (3.20)
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Al resolver de forma numérica las ecuaciones cuasiestaticas de Biot (ecuaciones
(2.46) a (2.47)), discretizamos el dominio computacional {2 en N, x N, elementos rec-
tangulares Qy; de area §2. El procedimiento numérico permite obtener el desplazamiento
relativo del fluido (W), en cada elemento (), y entonces, la potencia media disipada
en esa region esta dada por

~ w? /TN
KPulw) = o (ZIwl?) o~ (3.21)

Luego, la potencia media disipada en toda la muestra se obtiene sumando las contri-
buciones locales de cada regiéon
Nz Ny

AP(w) =D > APp(w). (3.22)
k=11=1
Si se desea emplear las ecuaciones (3.2) y (3.3) para calcular la atenuacion sismica,
ademas de la potencia media disipada, es necesario poseer una estimacion del maximo
y del promedio de la energia eldstica de deformacion dentro de la muestra estudiada.
A continuacién abordaremos este tépico, empleando definiciones de la teoria de la
poroelasticidad.

3.3.2. Energia elastica de deformacion

Para una onda monocromatica de frecuencia w, la energia de deformaciéon acumulada
en el elemento 2 en funcién del tiempo Wy, (t) estd dada por la ecuacion (2.18), mul-
tiplicada por el 4rea de la celda 2. Para computar la energfa eldstica maxima sumamos
los valores de Wy(t) 52 sobre el dominio discretizado y determinamos numéricamente
el méaximo en el dominio del tiempo

N. Ny
Winaz (W) = méx {Z > W) 52} : (3.23)
v k=11=1

Por otro lado, para estimar la energia de deformaciéon promedio sobre un ciclo de
onda utilizamos, tal como hemos hecho en el caso de la potencia disipada, propiedades
de promediacion aplicadas a variables temporales, arménicas, y complejas (p. €j., Ru-
bino et al., 2006). Como resultado, la energia de deformacion promedio sobre un ciclo
de onda, en un elemento €);; puede expresarse de acuerdo a

SAT 1 A Ak A Pk
Wh(w) = Z%{a’ D€+ PpC }k;l 52 (3.24)

Los valores de las componentes de los tensores de tension y deformacion, tanto como la
presiéon y el cambio en el contenido de fluido, son determinados utilizando las relaciones
constitutivas una vez que se obtienen los desplazamientos del sélido y del fluido por
medio del experimento oscilatorio de relajacién previamente descripto.
La energia elastica de deformacién promedio sobre la muestra de prueba esta dada
por
Ny Ny

Ww) = 33 Walw). (3.25)

k=11=1
Con esta informacion podemos proceder a calcular la atenuacién por medio de
consideraciones energéticas poroelasticas.
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3.4. Atenuacion global y contribucién local
Utilizando las ecuaciones (3.2) y (3.22) podemos expresar

1 N o APy(w)
QM(w) B WWinae (W) ’

(3.26)

con APy (w) ¥ Winaz(w) dados por las ecuaciones (3.21) y (3.23), respectivamente. Por
otro lado, considerando las ecuaciones (3.3) y(3.22), tenemos

1 2 APy(w)
= — , (3.27)
Q4 (w) 2wW(w)
donde W(w) responde a la ecuacién (3.25).
Como indica la ecuacién (3.27), se puede definir, para una frecuencia determinada
w, la contribucién local a la atenuacion sismica. Esto se logra reescribiendo la ecuacion

(3.27) de acuerdo a

1 e o ~1 2
OA(w) = ;;%z (w)o”, (3.28)
donde
Y
G (W) = 253 527:’;\(,2), (3.29)

es la contribucion del elemento €2;; a la atenuacion sismica global de la roca de prueba
por unidad de area. Este parametro permite observar directamente cémo contribuyen
las heterogeneidades al proceso de disipacion de flujo inducido por onda. Es importante
notar que la ecuacién (3.29) no puede obtenerse mediante los procedimientos basados
en la hipotesis de medio viscoelastico equivalente.

A continuacién describiremos el procedimiento de calculo de la atenuacién sismi-
ca por medio de la hipdtesis de medio viscoelastico equivalente, el cual hace uso de
estimaciones del médulo de onda plana y médulo de corte equivalentes empleando pro-
medios volumétricos de componentes del tensor de tensién y deformacion resultantes
del experimento oscilatorio de relajacion.

3.5. Hipodtesis de medio viscoelastico equivalente

El procedimiento estandar para obtener la atenuacion sismica debida a flujo induci-
do asume que el medio poroelastico estudiado puede ser representado por un medio
viscoelastico homogéneo equivalente. Luego, cuando una roca es sometida a un expe-
rimento de relajacion, es posible obtener los modulos de onda plana y de corte del
medio viscoeléastico equivalente considerando el cociente entre el promedio volumétrico
de ciertas componentes del tensor de tension y del tensor de deformaciéon resultantes.
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3.6. Modelo 1-D de saturacién «patchy»

Asumiendo que los promedios volumétricos de las tensiones y deformaciones estan re-
lacionados a través de las relaciones constitutivas para solidos viscoelasticos, podemos
definir un médulo de onda plana equivalente

M,(w) = <<“<W>> (3.30)

donde (6,,(w)) v (€yy(w)) denotan los promedios volumétricos de las componentes ver-
ticales de los campos de tension y deformacion que resultan del experimento oscilatorio
de relajacién ilustrado en la Figura 3.1(a). Andlogamente, podemos definir un médulo
de corte equivalente de acuerdo a

(Ouy(w))
(Eay(w))’
donde (G, (w)) ¥ (€xy(w)) son los promedios volumétricos de las componentes de corte
de los campos de tension y deformacion que resultan del experimento oscilatorio ilus-
trado en la Figura 3.1(b). Este procedimiento, representado en las ecuaciones (3.30)
y (3.31), es en si un proceso «upscaling», ya que permite analizar las propiedades
efectivas del medio estudiado a una escala mayor.

Finalmente, el inverso del factor de calidad se deriva de los médulos equivalentes
empleando la ecuacion (3.1). Es importante notar que, en este contexto, no es posible
calcular las contribuciones locales de las diferentes regiones de la roca a la atenuacion
total.

Para estudiar la relacién entre las definiciones (3.1), (3.2), y (3.3), calcularemos las
curvas de atenuacion en funcién de la frecuencia para una serie de escenarios clasicos
de la literatura, tales como, por ejemplo, medios peridédicos estratificados (teoria de
White), medios binarios saturados con distribuciones estocasticas de fluidos, y medios
fracturados. A su vez, exploraremos la contribucion local a la atenuacién global en el
interior de dichos medios.

fe(w) = (3.31)

DN | —

3.6. Modelo 1-D de saturaciéon «patchy»

A continuacion analizaremos un escenario clasico de estudio de los efectos del flujo
mesoscopico sobre las ondas sismicas, cominmente denominado medio de White. Este
posee una geometria simple (1-D) y la solucién al sistema de ecuaciones puede ex-
presarse analiticamente. Las secciones anteriores han permitido obtener expresiones
para calcular las atenuaciones, ya sea por medio de la hipdtesis de medio viscoelasti-
co equivalente o bien empleando consideraciones energéticas, y su contribucién local
en un medio 2-D. Estas expresiones pueden emplearse en medios estratificados 1-D,
considerando tinicamente desplazamientos en la direcciéon perpendicular a las capas.

3.6.1. Medios periddicos estratificados: Teoria de White

El problema de obtener la atenuacion y dispersion sismica de un medio compuesto
por capas planas paralelas y periédicas saturadas de manera alternada con gas y agua
fue, en primer instancia, abordado por White et al. (1975). Desde un punto de vista
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hidrologico, los modelos de roca homogénea saturada por campos binarios de fluidos
inmiscibles son escenarios inestables. Es decir, debido a efectos gravitatorios, el gas
tenderia a migrar por flotabilidad y, a su vez, las transiciones entre gas y agua ten-
derian a difundirse debido a gradientes en la presion capilar. Por lo cual, los modelos
de roca saturada por campos binarios de fluidos inmiscibles no son realistas. La repre-
sentatividad de las firmas sismicas derivadas de este tipo de modelos es un problema
que sera abordado en el Capitulo 6 de este trabajo de Tesis. A pesar de su simplici-
dad, el modelo de White continua siendo, en la actualidad, uno de los modelos més
estudiados en el contexto de la disipacion sismica por flujo inducido por onda en la
mesoescala (p. ej., Norris, 1993; Gurevich y Lopatnikov, 1995; Carcione y Picotti, 2006;
Vogelaar y Smeulders, 2007; Qi et al., 2014b). A continuacién analizaremos la validez
de la hipoétesis de medio viscoelastico equivalente para el modelo de White, empleando
la metodologia poroelastica desarrollada. A su vez, utilizaremos la contribucion local
a la atenuacion para explorar las caracteristicas internas del proceso de disipacion en
dicho modelo.

El modelo de White explora la disipacion en un medio poroso homogéneo, saturado
de forma alternada por dos fluidos con compresibilidades diferentes al ser atravesado
transversalmente por una onda sismica compresional. La Figura 3.2 ilustra el medio pe-
riodico estratificado correspondiente, utilizando colores gris y blanco para esquematizar
las regiones completamente saturadas con agua y gas, respectivamente. Para calcular
los campos de desplazamiento del sélido & = [0,1(y)] y del fluido w = [0, W(y)], asocia-
dos con el campo de deformacién de una onda sismica compresional, consideraremos
un volumen elemental representativo (REV) del medio. Debido a la simetria inherente
del modelo, estudiamos la respuesta del medio considerando un subdominio compuesto
por dos semicapas, como se ilustra en la Figura 3.2b.

Resolvemos las ecuaciones de consolidacién de Biot (1941) en la muestra seleccio-
nada, empleando condiciones de borde apropiadas. Es importante recalcar que este
calculo puede ser llevado a cabo de forma numérica empleando las condiciones de bor-
de descriptas en la Seccion 3.2. Sin embargo, una de las caracteristicas mas notables
del modelo de White es que el sistema de ecuaciones resultante posee una solucién
analitica. Para este caso 1-D particular, imponemos un desplazamiento armonico y de-
pendiente del tiempo —Awu e™? en el borde superior del subdominio compuesto por dos
semicapas, emulando la deformacién causada por el paso de una onda sismica compre-
sional (Figura 3.2b). Ademads, debido a la simetria del sistema de capas paralelas, se
asume que el flujo es nulo en el techo y que tanto el flujo como el desplazamiento de
la fase solida son nulos en la base de la muestra. Luego, en el dominio del espacio y la
frecuencia, las condiciones de borde responden a

i(y) = —Au, y=1L, (3.32)
Wy) = 0, y=1L, (3.33)
w(y) = 0, y=0, (3.34)
i(y) = 0, y = 0. (3.35)

donde el eje de coordenadas y se define en la direccién perpendicular a la estratificacion,
de manera que el origen se encuentre en la base de la muestra considerada. A su vez,
L denota el espesor total de la muestra. Ademas, L = L, + Lo, con L; el espesor de la
semicapa con gas, y Ly el espesor de la semicapa con agua. Es necesario, para obtener la
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-A ue”‘” b) _Aueiwr

Figura 3.2. (a) Ilustracion esquemética del modelo de capas paralelas de White. El
rectangulo de bordes negros delimita un posible REV del medio en cuestion. Como
consecuencia de la simetria inherente del sistema, el comportamiento del medio
puede ser explorado utilizando la mitad superior (b) de este rectdngulo, donde y
varia de 0 a L.

solucion analitica del modelo de White, imponer condiciones adicionales en la interfase
entre ambas semicapas. En este sentido, imponemos continuidad del desplazamiento
del fluido y del sélido, de manera que

(L) = G2(Ly), (3.36)
W1(Ly) = wa(L1), (3.37)

donde los subindices 1 y 2 denotan los parametros correspondientes a las semicapas
saturadas con gas y con agua, respectivamente. Ademas, imponemos continuidad de
las presiones y tensiones

p1.s(L1) = pas(La), (3.38)
O1,yy(L1) = 02,y (L1). (3.39)

Es importante notar que estamos considerando una condiciéon de «poro abiertoy, es
decir, que existe una buena comunicacion hidraulica entre ambas capas. En este sentido,
Qi et al. (2014b) propuso una condicién alternativa, que modela el posible salto de
presién entre ambas capas considerando que py ¢(L1) — po.f(L1) = —Zuw(y), donde
7 es un coeficiente de resistencia. En este trabajo, sin embargo, hemos seguido el
procedimiento estandar, asumiendo Z = 0.

Obtengamos entonces la solucion analitica del modelo de White, para explorar la
atenuacion por flujo mesoscépico. Para un medio homogéneo, considerando tinicamente
desplazamientos en la direccion del eje y, las ecuaciones de movimiento y las relaciones
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constitutivas (ecuaciones (2.16)-(2.17) y (2.46)-(2.47)) pueden combinarse para obtener

i(y)
0y?

D = iwi(y), (3.40)

donde D es la difusividad del medio, dada por la ecuacién (2.49). Para resolver esta
ecuaciéon en cada capa, se propone que los desplazamientos relativos del fluido w(y)
responden a una combinacion de exponenciales, es decir,

Wi(y) = A" +Bie ™Y, ye0,Ly], (3.41)
Wo(y) = Age™ 4 Bye ™, ye Ly, L], (3.42)

ki = ,/%, j=1,2, (3.43)
J

es el nimero de onda de la onda lenta de Biot en cada semicapa. Los parametros A;,
B;, con j = 1,2, son constantes a determinar. Es importante notar que, debido a la
ecuacion de equilibrio (2.46), la tensién 6;,, es constante en cada capa.

Las ecuaciones constitutivas (2.16) y (2.17) permiten obtener las siguientes expre-
siones para la presion del fluido poral y el desplazamiento de la fase solida en cada

donde

capa
, . Ow;(y)
Dy (y) = —=Bu 65y + (B2, H; — M;) a]y : (3.44)
. ;. . 4
u](y) = ]J—_]—yyy - 6s7jwj(y) + ]Eja J= 17 27 (345)

J

donde E; y E, son constantes de integracion, y f;; = a;M;/H; son los coeficientes
de Skempton 1-D asociados a cada semicapa. El coeficiente de Skempton para cada
capa se define como el cociente entre la variacion de la presion del fluido y la tensién
aplicada en estado «undrained», es decir 35 ; = —0p; /06,yle=0 (p. €j., Wang, 2017).
Por lo cual, este parametro mide como aumenta la presion de fluido frente a una tensién
aplicada (Wang, 2017).

Para encontrar las expresiones de los campos de desplazamiento en funcion de la
posicion es preciso determinar los valores de las constantes A;, B;, E; y 6;,,. Para ello,
emplearemos las condiciones de borde (3.32) a (3.35), y las condiciones de continuidad
(3.36) a (3.39).

Las constantes A; y B; pueden vincularse analizando los valores de w;(y) en los
limites superior e inferior de la muestra explorada empleando las condiciones de borde,
es decir,

w1 (0) = Ay 0+ B e M0 = 0, 3.46

A, = —By, 3.47)

Wy(L) = Ay eF2l 4 Bye 2l = 0, 3.48)
Ay = —Bye ke 3.49)
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Por lo cual, las expresiones para el desplazamiento del fluido en cada semicapa de la
muestra considerada responden a

iy (y) = Ay (MY —eBY) |y e o, L, (3.50)
y(y) =By (72 — eR0720) |y e [Ly, L) (3.51)

Por otro lado, las constantes E; pueden calcularse a través de la ecuacién (3.45), eva-
luando @;(y), en los bordes superior e inferior de la muestra estudiada, es decir,

dp(L) = 2WL 4By, = —Au, (3.53)
H,
E, = —Au—%b (3.54)
2

Entonces, las expresiones para el desplazamiento de la fase sélida responden a

) )
iny) = My = Bain(y). y €[0. L), (3.55)

N 02, .
U (y) = —Au + Tyy(y — L) — Bsawa(y), ye€lli,L]. (3.56)
2
Para determinar las constantes restantes, A; y By, asi como el valor asociado a los
esfuerzos 6;,,, se emplean las ecuaciones (3.36)-(3.39). En primer lugar, empleando la
ecuacion (3.39), observamos que la tensién es constante en toda el dominio 6;,, = Gy,.
Luego, evaluando las presiones y desplazamientos en la interfase y = L se obtiene

Al _ (elel _ e*k1L1>71 Ugy [6872 - /38,1} ’ (357>
w Zl k?]nj coth ijLj
J:
B, = (e—kQLl . ekQ(L1—2L)>_1 Ugy [53,2 - 55,1} 7 (3.58)
w ng k;]ij coth ]{Zij

-1

[/88,2 - 53,1]2

2
. n; T
w 121 e coth k;L;

(3.59)

De esta manera, se obtienen los desplazamientos del sélido y del fluido @ (y) y a(y)
en cada capa (ecuaciones (3.50), (3.51),(3.55), y (3.56)). Empleando sus expresiones,
es posible calcular de forma directa la potencia disipada y la energia almacenada a
través de las ecuaciones (3.25),(3.23) y (3.22). Luego, es posible calcular la atenuacién
empleando las definiciones poroeldsticas 1/Q2" y 1/Q:}, ecuaciones (3.2) y (3.3).

Por otro lado, para calcular 1/ QE empleando medios viscoelasticos equivalentes
(ecuacién (3.1)) es necesario contar con una estimaciéon del médulo de onda plana
viscoeldstico equivalente del sistema M,.(w). Este puede ser calculado utilizando la
ecuacién (3.30), donde (€,,) responde en este caso a

I an
1 Ju(y) du — 1

(e =7 | T2 Ay = (a(L) — in(0)) = ~Au/L, (3.60)
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Tabla 3.1. Propiedades fisicas de los materiales sélidos y fluidos empleados en las
simulaciones numéricas (Rubino et al., 2011, 2014).

Arenisca Utsira Arenisca Agua COq
K, 36.9 GPa 37 GPa Ky 2.3 GPa 0.0229 GPa
Ps 2650 Kg/m? 2650 Kg/m*® p; 1090 Kg/m? 693 Kg/m3
) 0.37 0.1 n 0.001 Pa.s  1.56 x 107° Pa.s
K,, 2.68 GPa 26 GPa
L, 0.857 GPa 31 GPa
K 1D 107°D

A

y (6yy) = Gyy. Luego, el médulo de onda plana para el modelo de White responde a

-1

Ly Lo ) n [Bs2 — 55,1]2

M. (w) = ( 4 = (3.61)
iwL Y 2 coth k; L,
j:1 ™

LH, LH,

Por lo cual, el moédulo de onda plana efectivo para el modelo de White depende del
contraste entre los modulos de onda plana «undrained» H; y Hs, pesados por la lon-
gitud relativa de cada semicapa Li/L y Lo/L, y del contraste de los coeficientes de
Skempton ﬁs,l y 65,2‘

A continuacién, compararemos estas tres definiciones de atenuacion sismica (1/ Qf,
1/ Q;)V‘, y 1/ Q;;‘) y exploraremos la contribucién local a la atenuacién en el contexto del
modelo de White.

3.6.2. Analisis de la atenuacion sismica

Con la intencién de comparar las definiciones (3.1), (3.2), y (3.3) en el contexto del mo-
delo de White, consideramos una matriz homogénea con las propiedades de la arenisca
Utsira (Rubino et al., 2011), saturada con CO, y agua. La saturacién global de CO,
de la muestra se determina por el cociente entre el espesor de la semicapa saturada con
CO,, Ly, y el espesor total de la muestra L = Ly + Ly = 1m. Las propiedades fisicas
de la matriz y de los fluidos porales estan expresadas en la Tabla 3.1.

Las Figuras 3.3a y 3.3b muestran el inverso del factor de calidad en funcién de la
frecuencia f = w/2m para dos casos, con saturaciones globales de COy de 10 % y 90 %,
respectivamente. La solucién que emplea la hipdtesis de medio viscoelastico equivalente
1/ Qf estd representada por una linea roja solida, mientras que las soluciones basadas
en consideraciones energéticas, 1/ Q]/DV‘ y1/ Q;D“, estan representadas por una linea soélida
verde y una linea azul discontinua, respectivamente. Observamos que existe un acuerdo
excelente entre QE y Q;;‘ para ambos valores de saturacién de COs, lo cual sostiene la
relacion establecida por O’Connell y Budiansky (1978) entre las ecuaciones (3.1) y (3.3),
derivadas para modelos viscoelasticos simples, incluso cuando el medio viscoeléstico es
la contraparte equivalente de un medio poroelastico. Para el caso de baja saturacién
de COg,, tenemos que Qé\/‘ < 10 en la vecindad del maximo de atenuacién (Figura
3.3a) y, por lo tanto, nos encontramos por fuera del rango donde la aproximacién
Winaz =~ 2W es vélida. Consecuentemente, el factor de calidad Q]{,"t tiende a discrepar
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de QI? y Q;j‘, con una diferencia relativa de ~ 10 %. Sin embargo, este no es el caso en
la Figura 3.3b, ya que aqui los valores de QI/,V’ se encuentran dentro del rango donde la
aproximacion es valida. Estos comportamientos son similares a aquellos esperados para
solidos viscoelasticos y verifican que la hipotesis de medio viscoelastico equivalente esta
en acuerdo con las definiciones basadas en consideraciones energéticas para el modelo

de White.

a)
o ——

0.2 //\ D i

0.1 A / 3
O L ‘ L L ‘ L L
-2 -1 0 1 2 3 4 5
Log(Frecuencia [Hz])
b)
0.025

Log(Frecuencia [Hz])

Figura 3.3. Inverso del factor de calidad en funcién de la frecuencia para una roca
compuesta por una arena Utsira saturada de manera alternada por COs y agua. La
saturacién global de CO2 es (a) 10% y (b) 90 %. Las curvas corresponden a las tres
metodologias presentadas en las ecuaciones (3.1), (3.2) y (3.3).

Las definiciones basadas en consideraciones energéticas poroelasticas nos permiten
analizar el proceso de flujo inducido por onda en términos de las contribuciones lo-
cales ¢~ '(y, f). La Figura 3.4 nos muestra la distribucién espacial de ¢~*(y, f) para
tres frecuencias, indicadas en la Figura 3.3(a), es decir, f; = 0.27Hz, fo, = 2.15Hz, y
f3 = 38Hz. La frecuencia f5 es aquella en la cual la atenuaciéon es maxima, mientras
que f1y f3 se eligen de manera tal que Q,(f1) ~ @Q,(f3). Es importante notar que si
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Figura 3.4. Contribucién local a la atenuaciéon en funcién de la distancia para el
modelo de capas planas paralelas saturadas de forma alternada con agua y COs. Se
grafica la contribucién para tres frecuencias, resaltadas en la Figura 3.3(a).

integramos ¢~ (y, f) a lo largo de cada curva de la Figura 3.4, obtendremos la atenua-
ci6én global para esa frecuencia, graficada en la Figura 3.3(a). Una particularidad de la
Figura 3.4 es que, independientemente de la frecuencia, las contribuciones locales a la
atenuacion global tienen lugar en la capa saturada con agua. Este comportamiento es
esperado, ya que la disipacién viscosa tiene lugar, mayormente, en las zonas saturadas
con el fluido de mayor viscosidad y cerca de la interfase COs-agua, donde el gradiente
de presién del fluido poral es maximo.

Los cambios en la distribucién espacial de ¢~'(y, f) con la frecuencia pueden ana-
lizarse observando el comportamiento de las curvas de la Figura 3.4. Para frecuencias
menores a la frecuencia asociada al maximo de atenuacién, es decir, por ejemplo, para
f1, la contribucién local (curva negra) posee un méximo en la discontinuidad agua-
COg, y luego disminuye lentamente con la distancia a la interfase. Este comportamiento
cambia al considerar la frecuencia asociada al maximo de atenuacién f5. En este caso
observamos nuevamente un maximo en la curva de ¢ !(y, f2) (curva azul) en la inter-
fase agua-CO,, mayor al de ¢~!(y, f1). Sin embargo, la contribucién local disminuye de
forma mas abrupta con la distancia. A su vez, el area bajo la curva es significativamente
mayor, lo cual es esperable ya que fs5 es la frecuencia asociada al maximo de atenua-
cién. Para frecuencias mayores al maximo, como es el caso de f3, la concavidad de la
curva ¢ !(y, f3) (curva roja) se acenttia, evidenciando una contribucién alta en las re-
giones cercanas a la discontinuidad, mayor a las de ¢~ (y, f1) v ¢ (y, f2), que se vuelve
practicamente nula para regiones alejadas. Este comportamiento puede ser analizado
empleando la definicién de la longitud de difusion Lg(w) (ecuacién (2.50)). Como Ly
es inversamente proporcional a la frecuencia, la extension espacial de las regiones que
contribuyen a disipar la energia tiende a acortarse cuanto mayor es la frecuencia de la
onda, haciendo que las curvas de ¢! (y, f) aumenten su concavidad. Una caracteristica
que es posible analizar a través de la contribucién local a la atenuaciéon es que, a pesar
de que las curvas ¢ (y, f1) v ¢ (y, f3) son significativamente diferentes, el area bajo
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ambas es idéntica, por lo cual la atenuacion es igual en ambos casos.

Evidentemente, el modelo de White considera una distribucién de fluidos simple,
lo cual permite estudiar de manera directa la dependencia de cada parametro fisico en
el comportamiento de la atenuacién por flujo inducido por onda en la mesoescala. A
continuaciéon consideraremos el caso de distribuciones estocasticas de fluidos. En este
contexto, analizaremos la atenuacion en funcién de la frecuencia y, luego, estudiaremos
la contribucién local a la atenuacion.

3.7. Modelo estocastico 2-D de saturacién «patchy»

Estudiaremos ahora la atenuacion por flujo inducido por onda en la mesoescala en
medios 2-D parcialmente saturados. Para ello, tomamos una roca homogénea de 1m
de lado saturada con una distribucién espacial heterogénea de dos fluidos inmiscibles,
con compresibilidades diferentes. Las propiedades fisicas de la matriz (arenisca Utsira) y
fluidos porales (agua y CO3) son idénticas a las propiedades consideradas en el caso del
modelo de White analizado en la Seccién anterior (Tabla 3.1). En este caso, resolvemos
las ecuaciones de consolidacién de Biot (1941) considerando un experimento oscilatorio
de relajacion, utilizando las condiciones de borde descriptas por las ecuaciones (3.8)-
(3.11). El sistema de ecuaciones resultante es resuelto por medio de un método de
elementos finitos que permite encontrar los campos de desplazamiento 1 y w en funcion
del espacio y la frecuencia (Rubino et al., 2009, 2013b). Este método emplea funciones
bilineales para aproximar los vectores de desplazamiento del solido y un subespacio
cerrado de la parte vectorial del espacio de Raviart-Thomas-Nedelec de orden cero para
representar el desplazamiento relativo del fluido (Raviart y Thomas, 1977; Nedelec,
1980).

Una gran cantidad de propiedades petrofisicas asociadas a depdsitos sedimentarios
exhiben caracteristicas de escala invariante o fractales y, por ello, pueden ser modeladas
satisfactoriamente empleando funciones de covarianza de tipo von Karmén (p. ej.,
Tronicke y Holliger, 2005). Para generar una distribucién binaria altamente irregular
de fluidos utilizaremos una funcién de densidad espectral del tipo von-Karman que
responde a (Rubino y Holliger, 2012)

—(H+E/2
S (kasky) = So (14 kpa? + K2a2) "

, (3.62)
donde k, y k, son los nimeros de onda vertical y horizontal, a, y a, son las longitudes
de correlacién horizontal y vertical, Sy es una constante de normalizacion, y E es la
dimensién euclidea. El parametro H varia entre 0 y 1 y determina la complejidad
del proceso estocastico. Esta expresion corresponde a un proceso estocastico de banda
limitada y escala invariante con una dimension fractal de Hausdorft Dy = E+1— H.
Para obtener la distribucién de fluidos a partir de la ecuacién (3.62), asignamos a
cada celda 2, del dominio computacional un nimero pseudoaleatorio a partir de una
distribucién uniforme. Luego, tomamos la transformada de Fourier de este campo al
dominio del niimero de onda y filtramos su espectro de amplitud utilizando la ecuacién
(3.62). Luego, transformamos el resultado nuevamente al dominio espacial y obtenemos
una distribucién aleatoria de nimeros en la forma de una matriz de N, x N, valores.
Luego, utilizamos una transformaciéon lineal para mapear estos valores al intervalo
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[0,1]. Finalmente, el campo de saturaciéon binario de interés se obtiene por medio
de «thresholding». Es decir, se compara numéricamente el valor obtenido en cada
elemento de esta matriz con un valor umbral® determinado. Luego, toda celda cuyo
valor sea mayor a al valor umbral se considera completamente saturada con agua, de
modo contrario, se considera completamente saturada con gas.

La Figura 3.5 muestra la distribucién obtenida empleando este procedimiento nu-
meérico, la cual corresponde a una longitud isotrépica de correlacion de a, = a, = 36 cm,
H = 0.8 y un valor umbral de 0.41 para realizar la binarizaciéon. Se observa una dis-
tribucién de fluidos donde CO, (regiones negras) y agua (regiones blancas) saturan a
una arena homogénea con una saturaciéon global de CO, de 20 % .

ylm]

Figura 3.5. Campo de saturacién parcial binaria de COq (regiones negras) y agua
(regiones blancas) considerado para calcular la atenuacién sismica. La saturacién
global de COs es del 20 %. Notar que la matriz de roca es homogénea y sus propie-
dades se corresponden con las de la arenisca Utsira (Tabla 3.1).

Es importante recalcar que, a pesar de su simplicidad, los modelos de rocas homo-
géneas que contienen «patches» binarios han sido considerados en el pasado por varios
autores para modelar la respuesta sismica de ambientes parcialmente saturados (p. €j.,
White, 1975; Dutta y Odé, 1979a; Johnson, 2001; Norris, 1993; Rubino et al., 2009;
Masson y Pride, 2011). Como hemos resaltado previamente, este tipo de patrones de
saturacion no respeta las leyes de flujo en medios porosos. Sin embargo, la eleccién de
este tipo de modelo binario permite explorar las caracteristicas del proceso de difusién
evitando las complejidades asociadas a distribuciones de fluidos realistas con caracte-
risticas continuas. En este sentido, abordaremos el estudio de modelos con campos de
saturacion realistas, asociados a leyes de flujo en medios porosos, en los Capitulos 5 y
6 de esta Tesis.

2Del inglés: «Threshold value».
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3.7. Modelo estocastico 2-D de saturacion «patchy»

3.7.1. Analisis de la atenuacion sismica

La Figura 3.6 muestra el inverso del factor de calidad en funcién de la frecuencia para
las diferentes definiciones propuestas en las ecuaciones (3.1), (3.2) y (3.3). Observamos
que la curva de atenuacion asociada a la hipotesis de medio viscoelédstico equivalente Qf
(linea roja) posee un buen acuerdo con la curva que se obtiene utilizando la metodologia
basada en el calculo de la energia elastica promedio Q;f‘ (linea azul punteada). Sin
embargo, los valores del factor de calidad en las cercanias del maximo de atenuacién
caen por fuera del rango donde Q]/)V‘ 2 10, es decir, por fuera del rango de validez de la
aproximacién Wyn., ~ 2W. Observamos que, en esta situacion, hay discrepancias entre
la metodologia basada en el calculo de la energia eldstica méaxima Q;,V‘ (linea verde)
y las otras estimaciones del factor de calidad, con una diferencia relativa méaxima de
~ 5%. Estos resultados, en conjunto con los resultados obtenidos para el modelo de
White, indican que las estimaciones basadas en la hipétesis de medio viscoelastico
equivalente poseen un muy buen acuerdo con aquellas derivadas de la ecuacién (3.3).
Ademaés, observamos que las diferencias de Qf y Q;‘ respecto de la definicién clasica
Qé‘/’ son significativas solo en presencia de niveles de atenuacion muy altos. Estos
comportamientos son similares a aquellos esperados para solidos viscoelasticos, y por
ello, verifican que la hipdtesis de medio viscoelastico equivalente se condice con los
resultados obtenidos utilizando definiciones energéticas.

0.15 —————r— e
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~~
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Figura 3.6. Inverso del factor de calidad en funcién de la frecuencia para una roca
homogénea saturada con la distribucién de fluidos porales que muestra la Figura 3.5.
Las diferentes curvas corresponden a las tres definiciones de atenuacién presentadas
a través de las ecuaciones (3.1), (3.2), y (3.3).

Las definiciones basadas en consideraciones energéticas poroelasticas nos permiten
analizar el proceso de flujo inducido por onda en términos de las contribuciones locales
¢y (W) (ecuacién (3.28)). La Figura 3.7 nos muestra la distribucién espacial de g
para las frecuencias f; = 34.5Hz, fo = 837.7THz, y f3 = 5.8 x 10* Hz (indicadas en la
Figura 3.6). En este contexto, fy es la frecuencia en la cual la atenuaciéon es maxima.
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3.7. Modelo estocastico 2-D de saturacion «patchy»

Por otro lado, f1 y f3 se eligen de manera tal que Q,(f1) = Q,(fs). Es importante
notar que si integramos los valores de ¢;;' en cada panel de la Figura 3.7, obtendremos
la atenuacion global para esa frecuencia, graficada en la Figura 3.6. Al igual que en
el caso del modelo de White, observamos en la Figura 3.7 que, independientemente
de la frecuencia, las contribuciones locales a la atenuacion global tienen lugar en las
zonas saturadas con agua que rodean a los «patchesy de CO,. Este comportamiento
es esperado, ya que, como fue observado en la Figura 3.4, la disipacion tiene lugar,
mayormente, en las zonas saturadas con el fluido més viscoso y cerca de la interfase
COs-agua, donde el gradiente de presién del fluido poral es maximo.

Los cambios en la distribucién espacial de g;;'(w) con la frecuencia pueden ana-
lizarse teniendo en cuenta la longitud de difusién Lg(w) (ecuaciéon (2.50)). Podemos
observar que, para la frecuencia f;, las regiones donde g;;' es significativo, son irre-
gulares, y desaparecen completamente alrededor de algunos «patches» de CO,. Esto
se debe a que, para esta frecuencia baja, la longitud de difusion excede la distancia
que separa los «patches» de COy cercanos. Luego, estas regiones se comportan, de
manera efectiva, como un «patch» de tamano relativamente grande y, en su interior,
las contribuciones Qk_zl son esencialmente despreciables. Al realizar una comparacion
de las Figuras 3.5 y 3.7a podemos observar que, para esta frecuencia, las regiones que
contribuyen de manera significativa a la atenuacién global de la muestra estan relacio-
nadas con los «patches» de agua con tamafos caracteristicos grandes en comparacion
con las demaés regiones de la roca y que se encuentran relativamente libres de pequenos
«patches» de CO,. Para las frecuencias fo y f3, las contribuciones a la disipacién g;;'
pueden observarse alrededor de todos los «patches» de COs. Sin embargo, las regiones
caracterizadas por altas contribuciones g;,' son mayores para f = f5 y, por lo tanto, la
atenuacion global es también mayor.

Figura 3.7. Distribucion espacial de las contribuciones locales q,;ll [m~2] a la ate-
nuacion global para una roca homogénea que contiene la distribucién de fluidos la
muestra de roca de la Figura 3.5. Los paneles corresponden a tres frecuencias a)
fi1 = 34.5Hz, b)fo = 837.7Hz, y ¢) f3 = 5.8 x 10* Hz, indicadas en la Figura 3.6.

Como la longitud de difusion es inversamente proporcional a la frecuencia (ecuacién
(2.50)), es esperable que la extension espacial de las regiones con valores significati-
vos de ¢, se reduzca a las inmediaciones de los «patches» de CO, al aumentar la
frecuencia. Este comportamiento prevalece cuando las frecuencias se incrementan de
fo a f3 (Figuras 3.7b y 3.7c). Sin embargo, las Figuras 3.7a y 3.7b indican que, para
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3.7. Modelo estocastico 2-D de saturacion «patchy»

las regiones saturadas con agua, la extensién espacial sobre la cual la energia se di-
sipa se ensancha al aumentar la frecuencia de f; a f5. Esto evidencia que existe una
interaccién entre «patchesy, es decir una interferencia entre procesos de flujo vecinos,
que afecta el proceso de disipaciéon. Ademas, es importante notar que, a pesar de que
la distribucién espacial y los valores locales de g;;' en las Figuras 3.7a y 3.7c son di-
ferentes, la atenuacién global para estas dos frecuencias es la misma (Figura 3.6). La
ventaja de este analisis de atenuacion local yace en poder identificar y analizar estas
caracteristicas, cuya interpretacion permite comprender ciertos aspectos del procesos
de disipacioén, tales como, por ejemplo, la interacciéon entre el procesos de relajacion de
presion en presencia de «patches» cercanos. Esto no es posible con métodos basados
en la hipétesis de medio viscoelastico equivalente.

Hemos analizado la atenuacién global y la contribucién local g;;' en una roca homo-
génea parcialmente saturada con una distribucion binaria de CO, y agua. Es importante
notar que la atenuacién depende tanto de la disipacién P como de la energia de defor-
macién W. En este sentido, las discrepancias observadas en la Figura 3.6 entre QZ/,V‘ y
Q;j‘ se deben a que el maximo W« v el doble de la media de la energia elastica de
deformacién 2WV difieren levemente en cierto rango de frecuencias. Consecuentemente,
la energia elastica de deformacién almacenada posee algtin control en las caracteris-
ticas de las curvas de atenuacién sismica en funcién de la frecuencia. A continuacién
estudiaremos brevemente estas caracteristicas.

3.7.2. Analisis de la energia elastica de deformacién

Como lo sugieren las ecuaciones (3.2) y (3.3), la energia de deformacién controla, al
menos en parte, las caracteristicas de las curvas de factor de calidad en funciéon de
la frecuencia. A continuacién analizaremos sus caracteristicas locales y globales. En
particular, de acuerdo con la ecuacién (2.18), la energia de deformacién por unidad de
volumen en cada celda computacional de material poroeldstico se puede descomponer
en

Wialt) = Wi(t) + W), (3.63)
donde
WD) = 5 (o s Wh(D) = 5 (O (364

Los términos Wy, (t) y W,fl(t) denotan la contribucién relacionada a la deformaciéon ma-
croscopica a contenido de fluido constante y la contribucion relacionada con los cam-
bios en el contenido de fluido a deformacién macroscépica constante, respectivamente
(Bourbié et al., 1987). Trabajos previos, donde se calcula la energia de deformacion,
no consideran la contribucién WY, (t) asociada al contenido de fluido (p. ej., Mavko y
Nur, 1979; Miiller y Rothert, 2006), por lo cual, resulta interesante explorar los efectos
correspondientes sobre la energia de deformacion de forma local y global.

Es importante resaltar que W, y W,{l no son energias «sensu stricto», y que, en
determinadas situaciones, W,{l puede tomar valores negativos en el contexto de un
experimento oscilatorio. Es decir, es posible que suceda que (ps¢),; < 0 en una celda
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3.7. Modelo estocastico 2-D de saturacion «patchy»

determinada §2;;. Este comportamiento puede tener lugar en dos escenarios diferentes:

1) pr < OANC>0, en , (365)
2) pr > 0AN(C<0, en . (366)
En el primer caso, la presién del fluido poral disminuye py < 0 y el contenido de

fluido aumenta ¢ > 0. En este contexto, de acuerdo a la ecuacion (2.17), la region debe
estar sometida a una expansién macroscépica, es decir,

pr=—-aMV-u+M( < 0, (3.67)
¢ < av-u, (3.68)
0 < V-u, (3.69)

donde hemos considerado que o > 0y M > 0 (p. ¢j., Biot y Willis, 1957). Luego,
el primer escenario consiste en una disminuciéon de presion py < 0 causada por una
expansion macroscopica de la region V -u > 0, en la cual, la porcién del medio poroe-
lastico comprendido en el elemento €2; «succiona» el fluido de los elementos vecinos,
aumentando el contenido de fluido ¢ > 0.

En el segundo caso, la presion del fluido poral aumenta p; > 0 y el contenido de
fluido disminuye ¢ < 0. En este contexto, de acuerdo a la ecuacién (2.17), V- u < 0.
Por lo cual, el segundo escenario consiste en un aumento de presiéon debido a una
compresion macroscopica, donde, el elemento §2;; «expulsa» el fluido a las regiones
vecinas.

De acuerdo a la ecuacién (3.24), para una frecuencia w dada, la energia elastica
de deformacién promedio en cada celda computacional de material poroelastico, en
funcién de la transformada de Fourier de los desplazamientos, se puede expresar como

Wai(w) = Wi (w) + W(w), (3.70)
donde
IAIS 52 A Ak 7]0 52 P
Wilw) = 7 R@E: ). Whw) = 7R (0,7, (3.71)

Empleando esta definicion, podemos calcular la distribucién espacial de la energia
elastica de deformacion promedio en respuesta al desplazamiento generado por una
onda P que viaja a través de una muestra homogénea de arenisca Utsira saturada por
la distribucién de fluidos graficada en la Figura 3.5. Este comportamiento se muestra
en la Figura 3.8 para tres frecuencias de oscilacion: una frecuencia muy baja (fion =
0.1Hz) asociada a un estado relajado (columna izquierda), la frecuencia asociada al
méaximo de atenuacion (fi.. = 837.7Hz) (columna del medio) y una frecuencia muy
alta (frign = 10°Hz) asociada a un estado poco relajado (columna derecha). La fila
superior corresponde a la distribucién espacial de la energia de deformacion total Wi,

la fila central corresponde a la contribucién W, v la inferior a WY,

Comparando la Figura 3.8a con la Figura 3.5, podemos observar que para frecuen-
cias mucho menores a la frecuencia maxima f,,.. las regiones caracterizadas por valores
relativamente altos de energia promedio de deformacién corresponden a los «patches»
de CO,. Ademds, para este régimen de bajas frecuencias W;, posee una distribucién re-
lativamente homogénea (Figura 3.8d) y, por lo tanto, las irregularidades observadas en
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Figura 3.8. Energia elastica de deformacién promedio correspondiente a una roca
homogénea saturada con la distribucién de fluidos graficada en la Figura 3.5. Las
filas corresponden a la distribucion espacial de la energia de deformaciéon promedio
total Wy (fila superior), a las componentes W, (fila del medio) y W,{l (fila inferior).
Las columnas corresponden una frecuencia relativamente baja f = 0.1 Hz (columna
izquierda), a la frecuencia del maximo de atenuacién (columna del medio) y a una
frecuencia relativamente alta f = 10% Hz (columna derecha).
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3.8. Modelo 2-D de medio fracturado

la Figura 3.8a estan controladas por la contribucién asociada a cambios en el contenido
de fluidos (Fig. 3.8g).

Para la frecuencia f,,,, asociada al maximo de atenuacion, los valores maximos de
energia de deformacién promedio tienen lugar en los «patchesy de COs (Figura 3.8b).
En este caso, la energia de deformaciéon promedio se encuentra controlada principal-
mente por las deformaciones a contenido de fluido constante W§, (Figura 3.8¢). La

contribucién W}, muestra algunos valores negativos alrededor de los «patches» de CO,
(Figura 3.8h). Sin embargo, hemos verificado que estos los valores W/ son despreciables
frente a los valores tomados por WW# en este caso.

Finalmente, para una frecuencia fpig,, mucho mayor a fp.q,, observamos que las
regiones que contienen los valores mas altos de energia de deformacién promedio nue-
vamente coinciden con los «patchesy de CO,y (Figura 3.8¢). Esto es esperable, ya que
nos encontramos en un estado poco relajado y no hay tiempo suficiente en un semipe-
riodo para que haya un considerable intercambio de presion entre los «patches» y su
entorno. La energia de deformaciéon es entonces controlada por el término asociado a
deformacién a contenido de fluido constante (Figura 3.8f).

La Figura 3.9 muestra la contribucién W# (curva azul) y la energfa de deformacién
promedio total W (circulos rojos) para toda la muestra. Se observa que W =~ Ws.
Esto indica que, a pesar de que la contribucién de la energia de deformacién promedio
relacionada a cambios en el contenido de fluido W/ puede ser observada y analizada
(Figura 3.8), su efecto a escala de REV es despreciable frente al efecto de W#. Ademés,
en la Figura 3.9 se grafica la energia de deformacién maxima Wy.x para la muestra
(curva verde). Observamos que en los entornos de la frecuencia critica fiaz, Winax €8
menor que W, lo cual explica por qué 1/ Q;?V‘ es mayor que 1/ Q;j‘ (Figura 3.6).

Es importante notar que tanto el modelo de roca analizado en esta Seccién, como
el modelo 1-D de White analizado previamente, consisten en una matriz homogénea
parcialmente saturada. En este sentido, los contrastes de compresibilidad se encuentran
asociados a las propiedades de los fluidos saturantes. Como hemos anticipado, nuestro
objetivo es estudiar la atenuacién por flujo inducido por onda en rocas heterogéneas
saturadas por fluidos inmiscibles, de manera de mejorar los modelos de saturacion par-
cial usualmente empleados. Para ello, es importante explorar la atenuacion global y la
contribucion local a la atenuacién en escenarios donde la matriz es heterogénea. Un
caso interesante para explorar es el de medio fracturado. A diferencia de los medios
saturados por «patchesy», que solo generan atenuaciéon en ondas compresionales, los me-
dios fracturados generan atenuacion tanto para las ondas compresionales como para las
ondas de corte. En la préxima Seccion validaremos la hipotesis de medio viscoelastico
equivalente para ondas P y S en un medio fracturado saturado por un tnico fluido. A
su vez, analizaremos la atenuacion global y las correspondientes contribuciones locales
para ambos tipos de onda.

3.8. Modelo 2-D de medio fracturado

La presencia de fracturas puede producir altos niveles de atenuaciéon sismica por flujo
inducido por onda. Esto se debe al considerable contraste de compresibilidad que existe
entre estos objetos y el medio poroso circundante (e.g. Rubino et al., 2014). A conti-
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Figura 3.9. Energia elastica de deformacién en el REV normalizada respecto del
maximo en funcién de la frecuencia para la muestra de roca analizada. Las curvas
representan la energia de deformacién promedio total W (circulos rojos), la contri-
bucion W# (curva azul), y Whax (curva verde)

nuaciéon analizaremos la relacién entre las definiciones (3.1), (3.2), (3.3) en un medio
fracturado, para ondas P y S viajando en la direccion vertical. Utilizaremos los experi-
mentos oscilatorios descriptos en la Seccién 3.2 de este trabajo de Tesis. La muestra de
roca representativa estd ilustrada en la Figura 3.10. Esta consiste de una roca porosa
de 2.75cm de lado que contiene una fractura eliptica inclinada 45° respecto de la hori-
zontal. El tamano de la muestra de roca y las dimensiones de la fractura consideradas
estan en acuerdo con las escalas usualmente empleadas al estudiar los efectos del flujo
inducido en medios fracturados (p. €j., Rubino et al., 2014; Milani et al., 2016; Barbosa
et al., 2017).

En general, los modelos poroelasticos suelen considerar a las fracturas como parte
del medio poroso (Brajanovsky et al., 2005; Nakagawa y Schoenberg, 2007; Gurevich
et al., 2009; Rubino et al., 2013a, 2014). Como fue resaltado por Rubino et al. (2014),
la representacion efectiva de una fractura como parte de un medio poroelastico es con-
sistente con el hecho de que las fracturas tienden a estar caracterizadas por superficies
corrugadas, lo cual implica que las paredes de la fractura estan en contacto entre si en
ciertas regiones. Ademas, las regiones entre estas areas de contacto contienen fragmen-
tos de rocas, productos del «weatheringy», o depdsitos minerales. Consecuentemente,
modelamos la fractura como un medio con una muy alta porosidad y permeabilidad,
alojado en una arenisca relativamente dura cuyas propiedades estan dadas en la Tabla
3.1 (Arenisca). A su vez, consideraremos que ambos medios poseen las mismas propie-
dades a nivel de grano. Tomamos una apertura maxima A de 0.033 cm y, siguiendo el
trabajo de Nakagawa y Schoenberg (2007), utilizamos K/ = 0.02 GPay p/ = 0.01 GPa
para representar las propiedades de la matriz seca que representa la fractura (Rubino
et al., 2014). Para el material que rellena la fractura asumimos una porosidad ¢/ de
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Figura 3.10. Muestra de roca que contiene una fractura eliptica inclinada a 45°,
con una apertura maxima h de 0.033 cm. La regién de matriz no fracturada (regién
blanca) corresponde a una arenisca de baja porosidad y la fractura (regién negra) se
encuentra modelada como una region de alta porosidad y permeabilidad. La muestra
se encuentra completamente saturada con agua.

0.5 y una permeabilidad &/ de 100 D. Por tltimo, supondremos que tanto la fractura
como la matriz de roca se encuentran completamente saturadas por agua (Tabla 3.1).

3.8.1. Analisis de la atenuacion sismica

La Figura 3.11 muestra una comparacion del inverso del factor de calidad para las
ondas P y S utilizando las definiciones de atenuacién dadas segtn las ecuaciones (3.1),
(3.2), v (3.3). En el caso de la atenuacion de onda P (Figura 3.11a), las tres curvas
son muy similares a lo largo del ancho de banda graficado. Por otro lado, en el caso
de la atenuaciéon de onda S (Figura 3.11b) observamos que QM se desvia levemente
respecto de QP y Q7' cuando Q™ < 10. Estos resultados, cuyas caracteristicas son
similares a los esperados para medios viscoeldsticos lineales, evidencian que la hipotesis
de medio viscoelastico equivalente se encuentra en acuerdo con las estimaciones basadas
en consideraciones energéticas también en casos que presentan considerables contrastes
de propiedades mecanicas de la matriz.

Exploremos entonces las contribuciones locales a la atenuacién g;,' para ambas
ondas. Las Figuras 3.12 y 3.13 muestran las contribuciones locales para las frecuen-
cias indicadas en la Figura 3.11: f; = 0.2 Hz, la frecuencia del maximo de atenuacion
fo =2.15Hz, v f3 = 74.44Hz. Observamos que tanto para las ondas S como para las
ondas P la disipacion tiene lugar principalmente en la matriz de roca cercana a la frac-
tura. Esto es esperable, ya que la disipacion de la energia es inversamente proporcional
a la permeabilidad (ecuacién (3.21)). Por lo tanto, la disipacién se produce en mayor
medida en las regiones de baja permeabilidad afectadas por el flujo inducido por onda,
es decir, en las inmediaciones de las fracturas. Es interesante notar que, mientras que
la contribucién local muestra un patrén «en forma de z» para las ondas P (Figura
3.12b), el correspondiente patrén para las ondas S es relativamente simétrico respecto
a la fractura (Figura 3.13b). Podemos notar también que, tanto para las ondas S como
para las P, la region que contribuye mayormente a la atenuaciéon global se encuentra
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Figura 3.11. Inverso del factor de calidad en funciéon de la frecuencia para la
muestra de la Figura 3.10 para el caso de una propagacion vertical de una onda (a)
P y (b) S. Las curvas corresponden a las diferentes definiciones presentadas en las
ecuaciones (3.1), (3.2), y (3.3).

en los extremos de las fracturas (Figuras 3.12 y 3.13). Hemos verificado que esta carac-
teristica se mantiene para diferentes orientaciones de la fractura dentro de la muestra
de roca considerada. Esta particularidad es interesante ya que, como hemos visto pre-
viamente, se estima que el maximo de atenuacién ocurre en frecuencias w. para las
cuales la longitud de difusién Ly(w) es comparable con la longitud caracteristica de la
heterogeneidad (ecuacion (2.50)). Esto se sostiene para heterogeneidades en las cuales
el flujo tiene lugar de manera regular a lo largo de los bordes de las heterogeneidades en
la frecuencia critica, como observamos en el caso de saturacién parcial (Figura 3.7b).
Sin embargo, el hecho de que para medios fracturados la disipacion de la energia se
concentre en los extremos de las fracturas (Figuras 3.12 y 3.13) indica que esta rela-
cién entre longitud de difusion, longitud caracteristica de la fractura, y frecuencia del
maximo de atenuacién, puede no ser totalmente correcta para este tipo de escenarios.
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3.8. Modelo 2-D de medio fracturado
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Figura 3.12. Distribucién espacial de g;;' [m~2] en la muestra de la Figura 3.10
para una onda P propagandose de forma vertical con frecuencias a) f; = 0.2Hz, b)
fo=215Hz, y ¢) f3 = 74.44 Hz.
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Figura 3.13. Distribucién espacial de gi;' [m2] en la muestra de la Figura 3.10
para una onda S propagandose de forma vertical con frecuencias) f; = 0.2Hz, b)
fo=215Hz, y ¢) f3 = 74.44 Hz.
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3.9. Conclusiones

3.9. Conclusiones

En este Capitulo hemos propuesto una nueva metodologia para calcular la atenuacion
sismica debida a flujo inducido por onda en la mesoescala en medios poroeldsticos
heterogéneos. Esta metodologia esta basada en el calculo directo de la potencia disipada
y la energia elastica de deformacion asociadas al paso de un campo de ondas sismicas.

Hemos verificado que las estimaciones de atenuacion sismica basadas en la am-
pliamente utilizada hipotesis de medio viscoelastico equivalente estan en acuerdo con
aquellas obtenidas a través de una metodologia completamente desarrollada en el mar-
co teorico de la poroelasticidad que no hace uso de esta hipétesis. Esto es cierto incluso
en escenarios caracterizados por fuertes cambios de compresibilidad, tales como medios
parcialmente saturados por «patches» binarios y medios fracturados. En todos los casos
considerados en este Capitulo el factor de calidad definido en funciéon de la potencia
disipada promedio y la energia de deformacién promedio es idéntico a aquel obtenido
por medio de la hipdtesis de medio viscoelastico equivalente. Al utilizar la energia de
deformaciéon maxima para calcular el inverso del factor de calidad observamos lige-
ras diferencias para valores de atenuacion altos. Estos comportamientos, similares a
aquellos esperados en solidos viscoelasticos lineales, le dan sustento a la idea de que la
contraparte de un medio poroelastico con heterogeneidades en la mesoescala puede ser
representado correctamente por un sélido viscoelastico homogéneo equivalente.

Una caracteristica del método propuesto en este Capitulo, a diferencia de las meto-
dologias que se encuentran en la literatura, es que permite obtener la contribucion local
a la atenuacion global. Esta informacién adicional puede ser empleada para identificar
las regiones que controlan el proceso de disipacion, tales como, por ejemplo, los extre-
mos de las fracturas. También puede ser empleado para estudiar la interaccién entre
procesos de difusion iniciados en heterogeneidades vecinas. Estas dos caracteristicas
permanecen poco exploradas en el contexto del flujo inducido, y pueden permitir el
desarrollo de modelos mas adecuados para relacionar las caracteristicas geométricas de
las heterogeneidades, la longitud de difusién del proceso de flujo inducido, y las firmas
sismicas asociadas. Consecuentemente, el método propuesto posee la potencialidad de
mejorar nuestro actual conocimiento del proceso de flujo inducido por ondas sismicas
en la mesoescala. Las herramientas desarrolladas en este Capitulo seran empleadas en
este trabajo de Tesis para analizar la disipacion asociada al proceso de flujo inducido
en rocas heterogéneas saturadas por distribuciones realistas de fluidos inmiscibles.
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Capitulo 4

Flujo bifasico en medios porosos he-
terogéneos

Con el objetivo de generar campos de saturacion realistas de fluidos inmiscibles que
sirvan como escenario de estudio de las propiedades sismicas, en este Capitulo se intro-
ducen las bases tedricas de los procesos de flujo bifasico en medios porosos. En primer
lugar, se presentan las ecuaciones y relaciones constitutivas que describen este proceso
fisico. A su vez, se presenta una formulacién que permite modelar el flujo simultaneo
de dos fases inmiscibles considerando efectos de capilaridad en medios heterogéneos.
Luego, se introducen las bases de un procedimiento de elementos finitos que permite
resolver este problema de forma numérica. Por ultimo, se presenta la estructura general
del procedimiento numérico desarrollado y su respectiva validacién.

4.1. Introduccion

La mayoria de los trabajos que analizan la respuesta sismica de medios parcialmente
saturados considera que las rocas se encuentran saturadas por distribuciones binarias
de fluidos, tales como, por ejemplo, la distribuciéon de fluidos graficada en la Figura
3.5. Sin embargo, experimentos de flujo realizados en rocas porosas heterogéneas, evi-
dencian que los campos de saturacion poseen variaciones espaciales continuas, es decir,
con valores locales que se encuentran en el rango entre 0 y 1 (p. ej., Shi et al., 2011,
Alemu et al., 2013). Por estas razones, es preciso mejorar los modelos de roca parcial-
mente saturada usualmente empleados al analizar los efectos del flujo inducido sobre
las firmas sismicas. En este Capitulo presentamos un procedimiento computacional que
permite generar modelos de roca parcialmente saturada resolviendo las ecuaciones de
flujo bifasico.

En primer lugar, es preciso definir la escala de estudio y el tipo de flujo a modelar.
En este sentido, se desea generar modelos de flujo que puedan representar de forma
adecuada los campos de saturacion a escalas mayores que la escala poral. Por lo cual, del
mismo modo que al desarrollar la teoria de la poroelasticidad de Biot, se considerara una
formulacién de medio continuo, donde las leyes de conservacion y de equilibrio se basan
en la existencia de variables macroscépicas (Bear, 1972). Por otro lado, las fases fluidas
involucradas en una gran parte de los escenarios de interés de la Geofisica Aplicada y
Ambiental pueden ser consideradas inmiscibles. Tal es el caso del flujo simultaneo de
hidrocarburos y agua en un reservorio geoldgico, o el flujo de contaminantes no acuosos
(NAPLs) y agua en un acuifero (Helmig et al., 2006; Hoteit y Firoozabadi, 2008). Por
estas razones, es preciso modelar correctamente los efectos caracteristicos del flujo de
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4.1. Introduccién

dos fases inmiscibles en un medio poroso heterogéneo, entre los cuales, se destacan los
efectos capilares (p. ej., Hoteit y Firoozabadi, 2008).

El modelado numérico de procesos de flujo bifasico en medios porosos heterogéneos
es un problema de gran complejidad. Esto se debe a que las ecuaciones diferenciales
que describen este proceso fisico estan acopladas y son altamente no lineales (Chen et
al., 2006). Esta dificultad ha llevado a los investigadores a explorar formulaciones al-
ternativas a las ecuaciones de flujo, y a buscar algoritmos especializados que favorezcan
su resolucién (Binning y Celia, 1999).

El procedimiento clasico de resolucion de las ecuaciones de flujo bifasico emplea la
formulacion de dos presiones (Chavent, 1976). Esta formulacién resuelve el sistema de
ecuaciones de flujo empleando las presiones de ambas fases como variables principales
del sistema. Sin embargo, esta eleccién de variables presenta problemas si una region
se encuentra completamente saturada por una de las fases, ya que la presion de la
fase ausente queda indefinida. Para evitar este inconveniente, se suelen manipular y
combinar las ecuaciones de flujo, introduciendo funciones auxiliares, logrando asi nue-
vas formulaciones que favorecen la resolucion del sistema ante eventuales escenarios
de desaparicion de una de las fases. Una formulacién que cumple estos criterios es la
formulacion fraccional (p. ej., Chavent et al., 1990). Esta formulacién considera a los
flujos de las fases individuales como fracciones de un flujo total. Ademés, considera
que las presiones pueden integrarse formando una presion global. De esta manera, la
formulaciéon fraccional propone resolver el sistema de ecuaciones empleando como in-
cHgnitas principales la saturacion de una de las fases y la presion global, permitiendo
asi modelar problemas que involucran la ausencia de una de las fases (Binning y Celia,
1999).

Como las ecuaciones de flujo bifasico son altamente no lineales, debe emplearse una
técnica numeérica para su resolucion. Existen varias técnicas numéricas desarrolladas
para este propésito y, de hecho, la discretizacion temporal es un tépico de gran interés
en la literatura. La gran mayoria de los modelos hidrolégicos emplean esquemas com-
pletamente implicitos (p.ej., Guarracino y Santos, 2004; Celia y Binning, 1992; Binning
y Celia, 1999). Estos esquemas son estables, aunque requieren de una gran cantidad de
iteraciones para resolver la no linealidad de las ecuaciones. Por otro lado, en el marco
de las simulaciones petroleras, el esquema predominante es un esquema semiimplicito.
En este contexto, el esquema mas utilizado es implicito en las presiones y explicito
en las saturaciones (IMPES). Este procedimiento posee la capacidad de desacoplar las
ecuaciones, permitiendo asi una resolucién secuencial de las ecuaciones de presion y
de saturacién en cada paso de tiempo (p. ej., Chen et al., 2006; Hoteit y Firoozabadi,
2008; Fucik y Mikyska, 2011). Siguiendo el trabajo de Hoteit y Firoozabadi (2008), en
este trabajo de Tesis, emplearemos un esquema IMPES sobre las ecuaciones de flujo
bifésico.

Por 1ltimo, existen diversos métodos numéricos desarrollados para resolver las ecua-
ciones de flujo bifasico. En particular, los métodos de elementos finitos mixtos presen-
tan ciertas ventajas, ya que aproximan la presion y su derivada (el flujo) con la misma
precisién, operando sobre ambas variables de forma individual (Guarracino y Santos,
2004). Chavent et al. (1990) emplearon un método de elementos finitos mixto hibrido
(EFMH) para resolver el problema de flujo fraccional en medios heterogéneos, conside-
rando una unica funcion de presion capilar. Es importante resaltar que si se consideran
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4.2. Ecuaciones de flujo bifasico en medios porosos

diferentes funciones de presion capilar dentro del dominio de resolucion, la formulacién
fraccional presenta inconsistencias al ser resuelta empleando un método EFMH. Esto
se debe a que tanto la presion global como sus derivadas dejan de ser continuas al
considerar diferentes funciones de presion capilar en el dominio de resolucién (Hoteit
y Firoozabadi, 2008). Mientras que en un medio homogéneo el efecto de la presion
capilar puede ser despreciado en ciertos escenarios, este puede no ser el caso en medios
heterogéneos. De hecho, la presion capilar estd intimamente relacionada con las pro-
piedades del medio y, por lo tanto, cada heterogeneidad suele estar caracterizada por
una funcién de presién capilar particular (p. ej., Pini et al., 2012; Pini y Benson, 2013).
En este contexto, Hoteit y Firoozabadi (2008) propusieron una formulacion fraccional
alternativa que permite considerar diferentes funciones capilares dentro del dominio de
resolucion. Esta no utiliza la presion global, sino que toma como incognitas principales
a la presion y a la saturacién de una de las fases. Para resolver el sistema de ecuaciones
de flujo fraccional alternativo, Hoteit y Firoozabadi (2008) combinaron un método de
elementos finitos mixtos hibridos (EFMH) con un método de elementos finitos disconti-
nuos Galerkin (DG). Este tltimo permite describir correctamente los posibles saltos de
saturacion asociados a medios altamente heterogéneos. Esta combinacién de los méto-
dos EFMH-DG posee la ventaja de ser localmente conservativa (Hoteit y Firoozabadi,
2008; Fucik y Mikyska, 2011). Por estas razones, en este trabajo de Tesis utilizaremos
la formulacién fraccional alternativa y el método de EFMH-DG para generar modelos
numéricos de flujo en muestras de roca heterogéneas.

En este Capitulo presentaremos las ecuaciones de flujo bifasico y las relaciones cons-
titutivas en medios porosos. Luego, introduciremos la formulacion fraccional alternativa
y sus funciones auxiliares. A continuacién, emplearemos un esquema IMPES para reali-
zar la discretizacion temporal del sistema de ecuaciones resultante. Procederemos luego
a resolver el sistema de ecuaciones empleando el método de EFMH-DG. Por 1ltimo,
presentaremos una validacion del método mediante una comparacién de los resultados
con la solucién analitica de Buckley y Leverett (1942), considerando un medio 1-D
homogéneo, y con una solucién numérica, en un medio poroso 2-D heterogéneo.

4.2. Ecuaciones de flujo bifasico en medios porosos

El flujo bifasico inmiscible en medios porosos esta gobernado por dos ecuaciones de
conservacién de masa y dos ecuaciones de Darcy, una para cada fase fluida. Una de las
caracteristicas de este tipo de flujo es que una de las fases (p. €j., agua) mojard mas el
medio poroso que la fase restante (p. ej., gas o petréleo). Por lo tanto, las fases fluidas
son denominadas fase mojante y fase no mojante, de acuerdo a sus propiedades fisicas
en relacion con la matriz. Si consideramos que tanto la densidad de los fluidos como
la porosidad de la matriz no varian en el tiempo, las ecuaciones de conservaciéon de la
masa responden a (p. ej., Peaceman, 1977)

08y
V. .q, = 4.1

S, B
o+ V4 =0, (4.2)
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donde los subindices w y n denotan las fases mojante y no mojante, respectivamente.
Ademds, S¢ y q¢ denotan la saturacién y velocidad de Darcy (o flujo) de la fase £ =
{w, n}, respectivamente. El flujo de cada fase responde a la ecuacién de Darcy:

Quw = —)\w(Sw)/iv (pw — Puw8 X) ) (43)
qn = _/\n(Sn)K“V (pn — Pn8 - X) ) (4'4)

donde pe y pe son la presion y la densidad de la fase £ = {w,n}, respectivamente.
Ademas, x es el vector posicién, g el vector de aceleracién gravitacional. La movilidad
de las fases se define de acuerdo a

)\5(5&) = M, f =w,n, (45)

U3
donde 7, v k;.¢(Se) son la viscosidad dindmica y la permeabilidad relativa de la fase &,
respectivamente. La permeabilidad relativa k, ¢(S¢) expresa la reduccién de la permea-
bilidad del medio para una fase particular debido a la presencia de una segunda fase
fluida en el espacio poral y, como veremos en la Secciéon 4.2.1, existen diversos modelos
para expresar su comportamiento en funcién de la saturacion.
Las saturaciones de las fases estan condicionadas por

S+ S, = 1. (4.6)

A su vez, las presiones de ambas fases estan relacionadas por la funcién de presién
capilar p.(Sy) (p. €j., Bear, 1972)

Pe(Sw) = Pn — Puw- (4.7)

Como veremos a continuacion, el comportamiento macroscépico de la presion capilar
puede modelarse empleando una relaciéon funcional dependiente de la saturacién S,,.

El sistema de ecuaciones de flujo bifasico consiste de las ecuaciones (4.1) a (4.4),
donde las saturaciones y presiones de cada fase se encuentran relacionadas por las ecua-
ciones (4.6) y (4.7). Por ultimo, la funcién de presion capilar p.(S,) y las permeabili-
dades relativas k;,,(Sw) ¥ krn(Sn) estan determinadas por las relaciones constitutivas
del sistema.

4.2.1. Relaciones constitutivas

Al emplear una formulacién de medio continuo para expresar las ecuaciones de flujo
en medios porosos, es necesario contar con modelos que definan el comportamiento
macroscopico de la permeabilidad relativa y la presion capilar.

Presion Capilar

En las formulaciones de medio continuo, la presién capilar macroscépica p. puede re-
lacionarse con la saturacion efectiva de la fase mojante (p. ej., Corey, 1954; Brooks y
Corey, 1964; van Genuchten, 1980). Se define la saturacién efectiva de la fase mojante
como

Sw - S’r,w

Se w = )
’ Ss,w - Sr,w

(4.8)
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4.2. Ecuaciones de flujo bifasico en medios porosos

donde S, ,, y S5 son la saturacion residual y la saturacién maxima de la fase mojante,
respectivamente. La saturacion efectiva de la fase no mojante responde a S, ,, = 1—.S 4.
Los modelos mas utilizados para relacionar la presién capilar y la saturacién efectiva
son los modelos de Brooks y Corey (1964) y de van Genuchten (1980).
El modelo de Brooks y Corey (1964), propone
Seww(Pe) = {ipC/pd)ABC B (4.9)
: si pe < P,

donde Ap¢ es el factor de distribucion de tamano poral, un parametro que caracteriza
la distribucion de tamano de los poros del medio. La presion de entrada pg representa el
valor de presion que debe alcanzar la fase no mojante para desplazar a la fase mojante
del espacio poral. Por otro lado, el modelo de van Genuchten (1980), considera la
siguiente relacion entre presion capilar y saturaciéon efectiva

Seaw(pe) = [1 + (avape)™¢] ™, (4.10)

donde nyg = 1/(1 — myg), mientras que ayg y myg son parametros de ajuste.

10
Van Genuchten:
9l nva = 4.37
myg = 0.77
8t aye = 0.37
Brooks y Corey:
L Pa =2
7 Apc =2
— Swr=0.1
< i w,r
£ 6
LOO
— St
X
S
3t
24t
——Van Genuchten (1980)
1+ —Brooks y Corey (1964)
0

0 02 04 06 08 1
Sw,e

Figura 4.1. Curvas tipicas de presion capilar en funcién de la saturacion efectiva.
La curva roja responde al modelo de van Genuchten (1980) y la azul al modelo de
Brooks y Corey (1964). Los parametros de ambos modelos han sido tomados de
Pavuluri (2014).

La Figura 4.1 ilustra el comportamiento de la presiéon capilar en funcion de la
saturacion efectiva para los modelos de Brooks y Corey (ecuacion (4.9)) y de van Ge-
nuchten (ecuacién (4.10)). Podemos observar que la presién capilar asociada al modelo
de Brooks y Corey (curva azul) disminuye a medida que la roca se satura con la fase
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mojante. Al alcanzar el valor maximo de saturacion, la presiéon capilar toma el valor
de la presién de entrada p.(Ss.) = pa- En el caso del modelo de van Genuchten (curva
roja), también se observa una caida en la presién capilar a medida que S, ,, aumenta.
Sin embargo, para valores de S, cercanos a 1, es decir para saturaciones cercanas a
la saturacion maxima de agua, la presion capilar tiende a cero.

Permeabilidad relativa

Cuando dos fases fluyen simultaneamente dentro un medio poroso, obstruyéndose e
impidiéndose el paso entre ellas, la permeabilidad efectiva del medio se ve reducida.
La permeabilidad relativa es el parametro que cuantifica esta reducciéon en la per-
meabilidad en las formulaciones de medio continuo. Comtinmente, los procedimientos
utilizados para derivar las funciones de permeabilidad relativa estan basados en los
modelos predictivos de Burdine (1953) o de Mualem (1976).

Es posible derivar, utilizando el modelo predictivo de Burdine (1953), una relacién
entre la permeabilidad relativa y la saturaciéon, utilizando un determinado modelo de
presién capilar p.(S,). En este contexto, la permeabilidad relativa asociada al modelo
de Brooks y Corey (1964), ecuacion (4.9), responde a

K (Sy) = SH3se)/Xec (4.11)
Frn(Suw) = (1 = Sew)? (1 — SEAee)ee). (4.12)
1 :
‘\\‘\ —I{TVG
EWIRN AL
0.8 \ \\\ —k‘:BZC
\\ N B
O 6 L \ \\ - k””./??
. \ \
0.4}
0.2}
0 : Tt eeo oS ea
0 0.2 0.4 0.6 0.8 1
Sw,c

Figura 4.2. Curvas tipicas de permeabilidad relativa en funciéon de la saturacién.
Las curvas rojas responden al modelo de van Genuchten (1980) para la fase mojante
(curva continua) y no mojante (curva discontinua). Las curvas azules corresponden
al modelo de Brooks y Corey (1964). Los parametros de ambos modelos han sido
tomados de la Figura 4.1.
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4.3. Formulaciones de las ecuaciones de flujo

Por otro lado, empleando el modelo predictivo de Mualem (1976), la permeabilidad
relativa asociada al modelo de van Genuchten (1980), ecuacion (4.10), responde a

Fran(Su) = S22 (1= (1= Smve) ™), (4.13)

B (Sw) = (1= Seu)'? (1= SHmve (4.14)

) 2mva

La Figura 4.2 ilustra el comportamiento de la permeabilidad relativa, empleando curvas
azules y rojas para las permeabilidades relativas asociadas a los modelos de Brooks y
Corey (1964) y van Genuchten (1980), respectivamente. Para diferenciar los comporta-
mientos de la permeabilidad relativa de la fase mojante k. ,,(5,) y de la fase no mojante
ky.n(Sw), se utilizan curvas sélidas y curvas a trazos, respectivamente. Se observa que,
para ambos modelos, k,.,,(5,) aumenta con la saturacién efectiva de la fase mojante,
variando entre los valores 0 y 1. De forma contraria, k,,(S,) disminuye de 1 a 0 al
aumentar la saturaciéon efectiva.

Una vez definidas las propiedades del medio y de los fluidos, y las relaciones cons-
titutivas, podemos abocarnos a la resolucién de las ecuaciones de flujo. Como se ha
mencionado previamente, existen diversas formulaciones que permiten plantear el siste-
ma de ecuaciones en funcién de diferentes variables principales. Entre ellas se destacan:
La formulacion de dos presiones (p. ej., Chavent, 1976; Celia y Binning, 1992); la formu-
lacién fraccional (p. ej., Chavent y Jaffré, 1986; Binning y Celia, 1999); y la formulacién
fraccional alternativa (p. ej., Hoteit y Firoozabadi, 2008; Fuc¢ik y Mikyska, 2011). En
este trabajo de Tesis, emplearemos la formulacién fraccional alternativa.

4.3. Formulaciones de las ecuaciones de flujo

Las ecuaciones de flujo bifasico (4.1) a (4.4) dependen de cuatro variables S, Sy, puw,
V pn. Sin embargo, estas variables estan relacionadas. Como veremos a continuacion,
es posible reducir el problema de flujo bifasico a un sistema de dos ecuaciones con dos
incognitas. La eleccion de las variables principales esta intimamente relacionada con el
problema que se desea resolver. En este sentido, deseamos emplear una formulaciéon que
permita modelar correctamente los procesos de flujo en medios porosos heterogéneos
en los cuales pueden existir regiones completamente saturadas por la fase mojante.

4.3.1. Formulacién de dos presiones

La formulaciéon de dos presiones ha sido ampliamente utilizada en la literatura hidro-
geolégica (p. €j., Celia y Binning, 1992). En ella, las ecuaciones de flujo se escriben en
términos de las presiones de cada fase substituyendo las ecuaciones de Darcy (4.3) y
(4.4) en las ecuaciones de balance de masa (4.1) y (4.2), es decir,

62280 G IRV (i~ X)) =0
o000 0 ()R (s o)) = 0. (4.15
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donde hemos utilizado que S, = (1—S5,(p.)). El sistema (4.15) utiliza a las presiones p,,
y pn, como variables principales, y debe completarse empleando un juego de relaciones
constitutivas.

La eleccién de las presiones como variables principales no resulta adecuada para
modelar problemas donde una de las fases puede desaparecer del medio poroso en una
region determinada. Esto se debe a que, si en una determinada region la saturacion de
una de las fases es nula, la presion asociada queda indefinida (Binning y Celia, 1999).
En consecuencia, se han formulado una serie de alternativas al sistema (4.15), tales
como, la formulacién fraccional.

4.3.2. Formulaciéon fraccional

La formulacién fraccional tiene sus origenes en la literatura asociada a la industria
petrolera, y se caracteriza por expresar las ecuaciones de flujo en términos de la satu-
racién de la fase mojante y de una nueva variable denominada presion global (p. €j.,
Chavent y Jaffré, 1986).
En primer lugar se propone sumar las ecuaciones de balance de masa (4.1) y (4.2),
lo cual da lugar a
V(qw+dn) =V-q =0, (4.16)

donde q;, cominmente denominado velocidad total, es la suma de las velocidades de
Darcy de ambas fases. Luego, se define una presiéon global Py, con la intencion de
expresar la velocidad total en términos de su gradiente. Siguiendo el trabajo de Chavent
y Jaffré (1986), la presion global responde a

1 Sw 1\ dpe(Sw
Po=gutp)— [ (s -3) Ledelas,, (1.17)

donde f,,(Sw) = Aw(Sw)/Ai(Sw) esla funcion de flujo fraccional, con A\i(Sy) = A (Sw)+
An(Sw). Como se observa en la expresién (4.17), la presién global estd intimamente
relacionada con las caracteristicas de la funcién de presion capilar. Haciendo uso de la
presion global, la velocidad total responde a

qt(PGa Sw) = _H/\t(Sw)v {PG - [fw(sw)pw + fn(Sw)pn] g : X} ’ (418)
donde f,,(Sw) = A(Sw)/At(Sw). A su vez, podemos expresar la velocidad de la fase

mojante q, en términos de la velocidad total q;, es decir

Quw(Pa; Sw) = fulSw) [Qt(PGa Sw) + EAV (pe(Sw) + (pw — pn) 8 - X)] . (4.19)

Las ecuaciones de la formulacion de flujo fraccional se obtienen reemplazando la
ecuacion (4.18) en la expresién (4.16), y reescribiendo la ecuacién de balance de masa
de la fase mojante (4.1) empleando (4.19). Este procedimiento da lugar a

V- (=RA(50)V [Po = (fu(Sw)pw + fa(Sw)pn) g - x]) = 0,

+ V- {fuw(Sw) [a(FPe, Sw) + 5AV (pe(Sw) + (pw — pn)) g - x|} = 0. (4.20)

0Sy
Qﬁai

t

El sistema de ecuaciones (4.20) emplea como variables principales a la presién global
P y ala saturacion de la fase mojante S, por lo cual, suele ser adecuado para modelar
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procesos de flujo en medios heterogéneos donde la fase no mojante puede desaparecer
del dominio de resolucién. Sin embargo, debido a la dependencia de la presiéon global
Pg con la funcién de presion capilar p.(.S,,) en cada punto del dominio, la formulacién
fraccional puede presentar problemas al considerar medios heterogéneos con diferentes
funciones de presion capilar. Esto se debe a que, en este contexto, Pg y sus derivadas
no serian continuas en el dominio de resolucion.

Nuestro objetivo es estudiar el flujo de fases inmiscibles en medios heterogéneos,
incluyendo los efectos de capilaridad. Ciertamente, si un medio posee variaciones en
sus propiedades petrofisicas, las funciones p.(S,,) serdn diferentes. Con la intencién de
resolver las ecuaciones de flujo en este tipo de escenarios, Hoteit y Firoozabadi (2008)
propusieron una formulacién de flujo fraccional alternativa, que no utiliza la presion
global, sino que toma como variables principales a la presién p,, y saturacion S,,,.

4.3.3. Formulacion fraccional alternativa

La formulacién fraccional alternativa propone resolver el sistema de ecuaciones (4.1) a
(4.4) empleando nuevas velocidades, denominadas q, y q., cuyas expresiones responden
a (Fucik y Mikyska, 2011)

Qa(pwa Sw) = _)\t<Sw)’iv (pw - Puwg X) ) (421)

Ac(Sw) = =M(Sw)EV [pe(Sw) = (pn — pw) 8- X] . (4.22)

Las velocidades de Darcy de las fases mojante q, y no mojante q, pueden ser expre-
sadas en términos de las nuevas velocidades q, y q., de acuerdo a

Qu = fw(sw)qaa an = fn(Sw) (qa + qc) . (423)
Luego, se reescribe la ecuacién (4.16), empleando las nuevas velocidades,
A qi = V- (qw + qn) =V [qa + fn(Sw)qc] : (424)

El sistema de ecuaciones de la formulacion fraccional alternativa estd basado en las
ecuaciones de balance de masa (4.1) y en la ecuacién (4.24),

V - [da(Puws Sw) + fu(Sw) 4e(Sw)] = 0, (4.25)
60+ T ulS0) Galpu 80)] = 0. (4.20)

Este sistema de ecuaciones requiere de un juego de relaciones constitutivas para la
presion capilar y la permeabilidad relativa. En el contexto de la formulacién fraccional
alternativa, las ecuaciones (4.25) y (4.26) son comunmente denominadas ecuacion de
presion y ecuacion de saturacion, respectivamente (p. ej., Fuéik y Mikyska, 2011; Hoteit
y Firoozabadi, 2008). Esta eleccién de variables permite modelar procesos de flujo que
contemplan la ausencia de la fase no mojante del espacio poral. Ademas, la presion p,,
es continua ain considerando varias funciones de presion capilar dentro del dominio de
resolucion. Por estas razones, consideramos que esta formulacién es adecuada para los
objetivos planteados en este trabajo de Tesis.
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4.4. Problema diferencial

El problema diferencial asociado a la formulacion fraccional alternativa responde al
siguiente juego de ecuaciones:

¢7 + V- [fu(Sw) da] =0,

(4.27)

V Ao + fu(Sw) qe] =0, (4.28)
Qo = —A(Sw)EV (Pw — pug - %), ( )

qec = _At(Sw)/{v LPC(Sw) - (pn - pw) g X] : ( )

La resoluciéon de este sistema estd sujeta a condiciones de borde e iniciales que de-
terminan la saturaciéon inicial, y las presiones o los flujos en los bordes externos. Sea
I' = TV UTP el borde del dominio computacional €2, donde I'V y T'”? son bordes no
solapados que corresponden a condiciones tipo Neuman y Dirichlet, respectivamente.
El sistema de ecuaciones esta sujeto a

q§~1/:qév( ), xe N con, €&=n,w, (4.31)

PP (x), x e I'P c o9, (4.32)

Sw(x,t = O) Sm’(x), x e Q, (4.33)
= SP(x), x e 'Y c o9, (4.34)

donde v denota la normal saliente a Q, y ¢V y pZ son el flujo de la fase ¢ y la presion
de la fase mojante en I'V y I'P| respectivamente. A su vez, S es la saturacién inicial,
y S es la saturacion del fluido en el borde I'P. Las condiciones de borde e iniciales
deben ser consistentes con (4.6) y (4.7). En este sentido, al considerar S2 sobre I'?, se
establece un valor para la presién capilar en ese borde p?(S2). Por lo cual, de forma
indirecta, se define la presién de la fase no mojante en este borde p2 = pP(SP) + pL.

El sistema de ecuaciones (4.27)-(4.30) es un sistema no lineal y altamente acoplado.
A continuacién, implementaremos un esquema numérico IMPES, que permite resolver
de forma secuencial las ecuaciones de presion y saturacion en cada paso de tiempo (p.

ej., Hoteit y Firoozabadi, 2008; Fucik y Mikyska, 2011).

4.5. Discretizacién temporal

Sea J = (0,T), con T > 0 el intervalo de tiempo de interés, con 0 = t° < ¢! < {? <

. < tY = T una particién de J. Definiremos un paso temporal At" de acuerdo a
Attt ="+t % conn = 0,.., N — 1. El esquema de discretizacién seleccionado emplea,
un algoritmo de Euler hacia adelante, por lo cual, el problema diferencial discretizado
responde a

Sn+1 - Sn
o TV falSh) 4] =0, x€ Q (4.35a)
Vlag + fr(Se)as] =0, x € (4.35b)
Qg = — N (Sp)EV (P, — pug - X)), x € Q, (4.35¢)
a; = =N (Su)EV [P (Sy) — (pn — pu) 8 X, xe Q, (4.35d)



4.6. Discretizacion espacial

donde el supraindice n indica que la variable correspondiente se encuentra evaluada a
tiempo t". A su vez, las condiciones de borde e iniciales responden a

q v = qév’n, xe IV co0, €=n,w, (4.36a)
po = pPn, '’ c o9, (4.36b)
SO = gini x € (4.36¢)
Sno= §bm, x e I'? con. (4.36d)

El método de Euler hacia adelante es un método de primer orden lineal de simple
aplicacion, sin embargo, el error que proviene de hacer una extrapolacién lineal nos
limita a utilizar pasos temporales pequenos. Debido a que la ecuacién de saturacion
se resuelve de forma explicita, es preciso considerar el criterio de Courant-Friederichs-
Lewy (CFL) para garantizar la estabilidad del esquema (Courant et al., 1928). Este
establece que el paso temporal At™ debe satisfacer (p. ej., Chavent et al., 1990)

2h &

donde €" es el nimero de Courant, h la longitud caracteristica de la discretizacion
espacial empleada, y g;'¢ son las componentes del vector velocidad de la fase § (Dubey,
2010). Este criterio limita el paso temporal en funcion de la maxima velocidad de Darcy
presente en el dominio discretizado.

A continuacién plantearemos la discretizacién espacial del problema empleando un
método de EFMH-DG. Se emplea un método EFMH para resolver, a partir de valores
de S2, las ecuaciones (4.35b)-(4.35d), obteniendo asi las presiones p. y p2 y los flujos
d v q-. Luego, se utiliza un método de elementos finitos DG para resolver la ecuacion
de saturacién (4.35a). De esta manera se obtienen las saturaciones en el siguiente paso
temporal S21. Esto permite realizar una revaluacién de los coeficientes a tiempo ¢"*!
y, de forma iterativa, modelar la evoluciéon del campo de saturacion con el tiempo.

At i
¢t = mgx {Ch,g} <1, con £=w,n, e i=uxvy, (4.37)

4.6. Discretizacién espacial

Consideremos una particién regular no solapada de €2 en subdominios €2;; de lado A,
conj=1,.., Ny k=1,.., N, donde N, y N, representan el nimero de subdominios
en las direcciones x e y, respectivamente. La Figura 4.3a ilustra un elemento genérico
€, de la particion, cuyo borde es I'j , = Fﬁk U ka U ka U FJTk

4.6.1. Resolucién de la ecuacion de presion

Utilizaremos un método EFMH para resolver la ecuacion de presion. La idea detréas
de la aplicacién de un método de elementos finitos mixto consiste en estimar de forma
conjunta la presiéon p} y la velocidad de Darcy q.

Cuando se emplea un método de elementos finitos estandar o diferencias finitas, el
campo de velocidades se suele calcular realizando una diferenciacion numérica de la
presion pi. Como consecuencia, si la precisién en la aproximacion de pl) es de orden
O(h™), 1a precision en el campo de velocidades g2 es de un orden méas bajo O(h™!). La
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4.6. Discretizacion espacial

aproximaciéon conjunta realizada por los métodos mixtos garantiza que la estimaciéon de
la velocidad y de la presion sean del mismo orden. Ademads, los métodos mixtos garan-
tizan tanto la conservacion local como global de la masa. Sin embargo, la complejidad
y las dimensiones de los sistemas algebraicos resultantes pueden ser considerables. Lo
cual puede representar una limitaciéon computacional importante segin el problema a
resolver. Esta desventaja puede salvarse hibridizando el problema.

Los procedimiento mixtos hibridos de elementos finitos suelen resultar en sistemas
de ecuaciones simétricos y definidos positivos. Esto los hace méas simples de resolver que
los sistemas asociados a la aplicacion de un método mixto de elementos finitos conven-
cional (Hoteit y Firoozabadi, 2008). La hibridizacién consiste en remover la condicién
de continuidad de la componente normal de la velocidad en los bordes internos de los
elementos del dominio. El requerimiento de continuidad se impone introduciendo un
conjunto de multiplicadores de Lagrange, que se encuentran asociados a las presiones
pu, en los bordes de los elementos. Las Figuras 4.3b y 4.3c ilustran los grados de libertad
asociados al flujo q; y a la presiéon de la fase mojante pj).

T
| |
a) ‘ Fj,k |
y ‘ ””””””
L R
X I' I
jok Qj,k ok
Velocidades Presiones
,,,,, ‘ = Ho- -
| F],k |
T.n Ton
b ’ c ’
) (Ea,j,k ) p_w,j,k
Ln R,n L.n Py Rn
Lkt thix Pyt " Py
-B,n eB,n
qa,j,k pw,j,k

Figura 4.3. Ilustracién esquematica de a) un elemento €2; . del dominio. Se ilustran
también los grados de libertad asociados a b) la velocidad de Darcy qf, y c) a la
presion de la fase mojante ply.

El método EFMH sera utilizado para resolver de forma conjunta las ecuaciones
(4.35b) y (4.35c¢). Sin embargo, para llevar a cabo esta tarea, se debe contar con una
estimacion de qf. Para ello debe resolverse, en primer lugar, la ecuacion (4.35d).

Aproximacion de las velocidades q.

La ecuacion (4.35d) puede ser resuelta de diversas maneras. En particular, podria uti-
lizarse una diferenciacién numérica de los valores p2(Sh) en cada elemento del dominio

64



4.6. Discretizacion espacial

para aproximar la velocidad 2. Hoteit y Firoozabadi (2008) propusieron emplear un
método de EFMH para obtener una aproximacion de mejor calidad para las velocidades.
Con este objetivo, se realiza una discretizacion espacial del campo de velocidades qF v
del campo de presiones pj idéntica a la propuesta para q; y pj, ilustrada en la Figura
4.3. Empleamos funciones lineales asociadas al espacio de Raviart-Thomas-Nédélec de
menor orden (RTNy) (Raviart y Thomas, 1977; Nedelec, 1980) para aproximar la ve-
locidad y funciones escalares para aproximar el comportamiento de la presion capilar
en el centro de los elementos. Las presiones capilares asociadas a los bordes de los ele-
mentos resultan de considerar un espacio de multiplicadores de Lagrange. Se impone
continuidad en las velocidades y en las presiones capilares en los bordes internos (Ho-
teit y Firoozabadi, 2008). Haciendo uso de los valores S® en el centro de los elementos,
es posible encontrar el valor de la presién capilar en los bordes de los elementos del
dominio resolviendo un sistema de ecuaciones del tipo

MU = b, (4.38)

donde la matriz tridiagonal M} y los vectores W1 y bl tienen dimensiones iguales al
namero de bordes de la discretizacion seleccionada, es decir, (N,+1)N,+(N,+1)N,. Los
componentes del vector W son las presiones capilares en los bordes de los elementos.
La matriz M y el vector bl dependen de las propiedades del medio y de las condiciones
de borde del problema. La resolucion de este sistema se basa en un procedimiento de
eliminacién gaussiana, comtnmente denominado Algoritmo de Thomas (p. ej., Conte
y De Boor, 1980). Una vez aproximadas las presiones capilares en los bordes de los
elementos, es posible aproximar los flujos q_.

Aproximaciéon de las velocidades q,

La resolucién conjunta de las ecuaciones (4.35b) y (4.35¢) empleando un método EFMH
hace uso de las velocidades g previamente calculadas. Se utilizan funciones lineales
asociadas al espacio de RTN, para aproximar las velocidades q} en cada elemento y
funciones escalares para aproximar las presiones pli. Las presiones de la fase mojante
asociadas a los bordes de los elementos resultan de considerar un espacio de multipli-
cadores de Lagrange. Al asumir continuidad de las velocidades y de las presiones de la
fase mojante en los bordes entre elementos, obtenemos un sistema de ecuaciones del
tipo

M)W®’ =Db, (4.39)

donde la matriz M? (simétrica y definida positiva), y los vectores W2 y b? tienen
una dimension igual a la cantidad de bordes de la discretizacion seleccionada, es decir,
(Ny+1)N, + (N, +1)N,. La matriz M2 y el vector b? dependen de las propiedades del
medio y de las condiciones de borde del problema. W7 es el vector de incognitas que
contiene las presiones de la fase mojante en los bordes de los elementos. Este sistema
de ecuaciones es resuelto de forma iterativa a través de un método de subrelajacion por
lineas (LSOR) (Peaceman, 1977). Las presiones de la fase mojante en los bordes de los
elementos permiten obtener los flujos q; en todo el dominio.
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4.6.2. Resolucion de la ecuacion de saturacion

Como se ha resaltado previamente, para resolver la ecuacién de saturacién (4.35a)
empleamos un método de elementos finitos Galerkin discontinuos, considerando una
particién del dominio igual a la tomada el resolver la ecuacion de presion. Este método
asegura la conservacién de la masa a escala local y permite la existencia de saltos en
la saturacion entre elementos (Chen et al., 2006). Se emplean funciones bilineales para
aproximar la saturacion de la fase mojante en cada elemento. La Figura 4.4 ilustra
los grados de libertad asociados a la saturacién S, en un elemento genérico 2, ;. El
calculo del valor de la saturacién en cada vértice resulta de resolver un sistema de
ecuaciones simple, que depende de los valores de S, el valor de At", y los flujos q
calculados previamente en los bordes de los elementos. Es importante resaltar que, en
las simulaciones realizadas, tomaremos un nimero de Courant constante €" = 1/10, y

calcularemos At" de forma adaptativa de acuerdo a la ecuacion (4.37).

a)

T RT
wij,k w,j,k
LB RB
S S

y .
\ Wi,k wj,k

X

Figura 4.4. Tlustraciéon esquematica de los grados de libertad asociados a la satu-
racién. Los nodos del método de elementos finitos DG se encuentran en los vértices
de los elementos.

4.7. Esquema general de la simulacién

El c6digo computacional para resolver el sistema de ecuaciones por medio del procedi-
miento EFMH-DG fue desarrollado en lenguaje FORTRAN 90. La estructura del algoritmo
puede resumirse en los siguientes pasos:

1. Asignar un valor inicial t°, e inicializar el valor del campo de saturacién. Asignar
un valor de saturacion en cada vértice de €2, .

2. Repetir los siguientes pasos hasta alcanzar el tiempo final predeterminado de la
simulacion T

a) Calcular, basdndose en las saturaciones Sy, ;. en el centro de cada elemento
{2k, las presiones capilares en los centros de los elementos py ; ;. utilizando
la funcién de presion capilar correspondiente al elemento en cuestion.

b) Armar la matriz M2 y el vector b® correspondientes al sistema (4.38).
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¢) Resolver el sistema (4.38) y luego calcular los flujos g, para todos los
bordes de €2;

Armar la matriz M2 y el vector b2 correspondientes al sistema (4.39).

Resolver el sistema (4.39) y calcular ¢y ;, para todos los bordes de €.

)
)
f) Determinar At" empleando la ecuacion (4.37).
) Resolver la ecuacion de saturacion para obtener St} en los vértices de 2.
)

Verificar la conservacion de la masa empleando las velocidades de Darcy y
la variacién de la saturacion de la fase mojante en cada elemento

i) Avanzar un paso de tiempo " = " + At

4.8. Validacion del método numérico

En esta seccién procedemos a validar el método numeérico. Para ello inicialmente se
comparan sus salidas con una solucién analitica 1-D, resultante de un experimento de
flujo realizado en un medio homogéneo, en el cual se desprecian los efectos capilares.
Luego, se resuelve un experimento numérico de flujo en un medio heterogéneo 2-D,
considerando efectos capilares, y se comparan los resultados con aquellos obtenidos
por Hoteit y Firoozabadi (2008) en el mismo escenario.

4.8.1. Solucién analitica de la ecuacion de Buckley-Leverett

En el marco del flujo bifasico una de las soluciones clasicas es la ecuacion de Buckley
y Leverett (1942). Esta puede obtenerse al resolver las ecuaciones de flujo bifésico
en medios porosos para el caso de flujo unidimensional despreciando los efectos de la
gravedad, capilaridad, y compresibilidad de los fluidos (Bear, 1972; Chen et al., 2006).

Consideremos entonces un medio poroso 1-D homogéneo sujeto a las siguientes
condiciones de contorno

Sw:SfZ”, con t=0, 0<z<L,
Gw = quV, con t>0, x=0, (4.40)
¢, =0, con t>0, z=0,

donde S es el estado inicial de saturaciones, dado por la saturacién residual de agua,
v L la longitud del dominio de estudio. La tasa de inyeccién de fase mojante ¢ es
constante en el punto z = 0.

Considerando la ecuacién (4.16) en 1-D, tenemos

0 Aquw + qn
g _ 9qw+4n) _ (4.41)
ox Ox
es decir, el flujo total es constante, e igual a la tasa de inyeccién ¢; = ¢2.
Si despreciamos los efectos de la presion capilar y la gravedad, y utilizamos las

relaciones expresadas en (4.23), es facil probar que la velocidad de Darcy de la fase

67



4.8. Validacién del método numérico

mojante es igual a: ¢, = fi,(Sw)q. Luego, podemos expresar la ecuacién de saturacién
de la fase mojante (4.1), de acuerdo a

0y | 4l 0Fu(Su) 95 _
ot 6  0S, or

0. (4.42)

=3 .
9]

04 |- %) %) %2} v .

S S = o=

N <t | \= 0
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0.2 B
0.1 | X i B
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Figura 4.5. Saturacion de la fase mojante en funcion de la posiciéon durante un pro-
ceso de inyeccion a tasa constante. Los perfiles de saturacion graficados empleando
lineas sélidas azules responden a la solucién analitica de Buckley-Leverett, para
diferentes tiempos. Las soluciones del método numérico propuesto estan dadas por
lineas punteadas de diferentes colores para cada tiempo considerado en este anélisis.

La ecuacién (4.42) es una ecuacion diferencial parcial en S,, que puede resolverse
por medio del método de las caracteristicas (Bear, 1972). La solucién posee la siguiente
expresion N

wlg, (t) = q; (‘W) t+ 2|5, (0), (4.43)
donde z|g,(t) v x|s,(0) son las coordenadas del frente cuya saturacién es S, en los
tiempos t y 0, respectivamente. Esta ecuacién permite obtener S,(t) en funciéon de
x de manera implicita. En particular, la solucién (4.43) depende de 0f,,/0S,,. Por lo
cual, la solucion estd condicionada por la eleccién de las funciones k., (Sy) ¥ krn(Sw)-
Debido a las propiedades de 0f,,/9S,, la solucién de la ecuaciéon (4.43) es una funcién
multievaluada. Para salvar esta multievaluacién se emplea el método de Welge (1952).

La Figura 4.5 muestra los perfiles de saturacion para una medio homogéneo de
1m de longitud, inicialmente saturado con un fluido no mojante cuyas propiedades
estan descriptas en la Tabla 4.1, en el cual se inyecta agua por el borde izquierdo
a tasa constante, dada por ¢© = 3.57 x 1073m/s. Las curvas azules muestran los
perfiles calculados con la ecuacion de Buckley-Leverett para diferentes tiempos. A su
vez, empleando lineas punteadas, con colores diferentes en cada tiempo, se grafican los
perfiles obtenidos con el método numérico. Se ha considerado que las permeabilidades
relativas responden a las ecuaciones (4.11)-(4.12). Las propiedades de la matriz, de los
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Tabla 4.1. Propiedades fisicas de los materiales sélidos y fluidos empleados en los
ejemplos numéricos de flujo. Aquellos parametros que tengan asignado un valor N/A
en el ejemplo 1-D, no son requeridas por el modelo analitico de Buckley y Leverett

(1942).
Ejemplo 1-D Ejemplo 2-D

Domino [m] 1 300 x 150
Matriz [mD)] ¢ =0488, k =N/A $»=0.2 k=1,100
Fluidos [Pa.s] nw = 0.001, n, = 0.0035 7, = 0.001, 1, =5 x 1074

[kg/mg] Pw = N/Av Pn = N/A Pw = 1000, Pn = 660
B, [PamD'/?| N/A 1 x 107
ABC 4.66 2
Sat. residuales Swr=0S,,=0 Swr =0 S,,=0
Tamano de malla 200 segmentos 200 x 100 rectangulos

fluidos porales, y los valores de los parametros asociados a las relaciones constitutivas
se encuentran en la Tabla 4.1. Puede observarse un muy buen acuerdo entre la solucién
numérica y la analitica.

4.8.2. Flujo bifasico en medios heterogéneos 2-D

El objetivo de esta Seccién es comparar nuestras soluciones numéricas con resultados
conocidos en medios heterogéneos 2-D. Para ello consideramos un ejemplo analizado
en los trabajos de Kou y Sun (2010) y Yang et al. (2016), el cual serd descripto a conti-
nuacion. Estos autores consideran una formulacién fraccional alternativa para resolver
la ecuaciones de flujo.

Consideremos un dominio de 300 m x 150 m de permeabilidad 100 mD que contiene
dos barreras de baja permeabilidad de 1 mD, tal como se muestra en la Figura 4.6a.
Especificamente, el campo de permeabilidades responde a

1 [mD], 70<x<100 y 0<y<100,
k=1{ 1[mD], 150 <z < 180 y 50 <y < 150, (4.44)
100 [mD], en el dominio restante.

Inicialmente, el dominio se encuentra completamente saturado por petréleo (fluido
no mojante), es decir, S = 10~%. Se inyecta agua de manera uniforme a lo largo del
borde izquierdo del dominio a una tasa de g% = 3.8 x 107" m/s (0.2 volimenes porales
por ano). Se asume que los bordes superior e inferior del dominio estan sellados. A su
vez, el borde derecho del dominio se encuentra a presiéon constante pf = 0[Pal. Las
propiedades fisicas del medio y de los fluidos se encuentran detalladas en la Tabla 4.1.

En el contexto de este ejemplo, las permeabilidades relativas son funciones cuadra-
ticas de la saturacion, es decir,

koo (Sy) = S?

e,w’

rn(Sw) = (1 — Sew)?. (4.45)
Ademas, la funcién de presion capilar esta dada por

Pe(Sw) = —5% log(Se.w)s (4.46)
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Figura 4.6. a) Dominio 2-D con permeabilidad heterogénea. b) Perfiles de S, a
saturacion global 50 % obtenidos a través del procedimiento numérico desarrollado.
c-d) Perfiles de Sy, a saturacion global 50 % obtenidos por Yang et al. (2016) y Kou
y Sun (2010), respectivamente.

donde B, es un parametro capilar, que en el contexto de este ejemplo es considerado
igual a 1 x 107 [Pa mD'/?].

La Figura 4.6b muestra los valores de la saturacion de la fase mojante obtenidos con
el método numérico desarrollado, para una saturacién global de 50 %, es decir, luego
de 2.5 afnos de inyeccion. Se observa que el agua inyectada fluye mas rapidamente en
las regiones de mayor permeabilidad. Las barreras de baja permeabilidad se saturan,
principalmente, debido a los gradientes de presion capilar existentes entre estas y el
medio circundante.

Las Figuras 4.6¢ y 4.6d muestran los valores de la saturacion de la fase mojante
obtenidos por Yang et al. (2016) y por Kou y Sun (2010) para para el mismo ejemplo,
respectivamente. Es importante resaltar que las barras de color utilizadas por estos
autores son levemente diferentes a las elegidas en nuestras simulaciones numéricas. Al
comparar los resultados de las Figuras 4.6b, 4.6¢, y 4.6d, observamos que los resultados
son virtualmente idénticos. En ambos casos es posible identificar pequenas diferencias,
posiblemente asociadas a diferencias en los procedimientos numéricos empleados para
realizar las inversiones de las matrices y en la discretizaciéon temporal. Mas alla de esto,
los resultados obtenidos confirman que el procedimiento numérico desarrollado logra
modelar exitosamente el comportamiento del flujo en medios heterogéneos considerando
efectos capilares.
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4.9. Conclusiones

En este Capitulo se han presentado las ecuaciones que modelan el flujo simultaneo
de dos fases fluidas inmiscibles e incompresibles en un medio poroso heterogéneo. En
primer lugar, se introdujo una formulacion de las ecuaciones de flujo adecuada al pro-
blema que deseamos resolver. Luego, se llevo a cabo una discretizacion temporal de
las mismas través de un esquema IMPES, y se presenté6 un método EFMH-DG para
calcular la evolucion del campo de saturacion en un medio poroso sujeto a condiciones
de borde de presién o de flujo. Finalmente, la técnica numérica propuesta fue validada
por medio de la solucién analitica de Buckley y Leverett, y por medio de un ejemplo
numérico considerando rocas heterogéneas con efectos capilares. A continuacién, em-
plearemos este procedimiento numérico para simular procesos de flujo en rocas porosas
heterogéneas, con la intencién de estudiar la respuesta sismica asociada.
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Capitulo 5

Modelado de atenuacion y dispersion
de ondas sismicas durante procesos
de imbibicién

La velocidad y la amplitud de las ondas sismicas suelen experimentar cambios duran-
te procesos de inyeccion de fluidos en las formaciones exploradas. El andlisis de estos
cambios podria permitir la delimitacion y la caracterizacion de las zonas afectadas. Sin
embargo, para llevar a cabo esta tarea es necesario comprender las relaciones existentes
entre los procesos de flujo, la distribuciéon de los fluidos porales, y su efecto en las firmas
sismicas. Con esta motivacion, en este Capitulo se estudia la atenuaciéon y la dispersion
de ondas sismicas por flujo mesoscopico durante un experimento de inyeccién de flui-
dos. En particular, se propone modelar la inyeccién de agua en una roca heterogénea
inicialmente saturada con gas, emulando un experimento de imbibiciéon realizado en
laboratorio. El modelado de flujo emplea la metodologia descripta en el Capitulo 4
de este trabajo de Tesis. Luego, analizamos el comportamiento del factor de calidad y
de la velocidad sismica durante el proceso de imbibiciéon empleando las estrategias de
calculo desarrolladas en el Capitulo 3. Este tipo de andlisis numérico conjunto permite
vincular propiedades inherentes al flujo, tales como, la tasa de inyeccién y el patréon de
saturacion resultante, con la atenuacion y dispersion sismica debidas a flujo inducido
por onda. Los contenidos del presente Capitulo forman parte del trabajo de Solazzi et
al. (2017).

5.1. Introduccion

Durante un proceso de inyeccion o de extraccion de fluidos en el subsuelo, las fases
fluidas involucradas tienden a formar patrones de saturacién altamente complejos (p.
ej., Alemu et al., 2013). La geometria que presentan estas distribuciones esté contro-
lada por las propiedades fisicas de las fases fluidas y las propiedades petrofisicas de la
matriz, las caracteristicas geométricas de las heterogeneidades presentes en la forma-
cion geoldgica, el estado inicial de saturacién, y las tasas de inyeccion o extraccion de
fluidos.

Como se ha observado en los Capitulos 2 y 3, si los fluidos saturantes poseen compre-
sibilidades contrastantes, el método sismico no solo es capaz de detectar su presencia,
sino que, ademas, es sensible a las caracteristicas geométricas de sus patrones de satu-
racion. En este contexto, los experimentos de laboratorio proporcionan oportunidades
unicas para ampliar la comprension actual de los procesos de flujo multifasico, los pa-
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5.1. Introduccién

trones de distribucién de fluidos resultantes, y su impacto en las firmas sismicas. En
particular, los procesos de imbibicion, en los que una fase mojante desplaza una fase
no mojante ya presente de los poros de una roca, representa un caso de significativa
importancia tedrica y préactica. En los ultimos anos, se ha realizado un considerable
esfuerzo en el marco de las Geociencias para comprender, por medio de estudios numé-
ricos y de laboratorio, las caracteristicas de los procesos de imbibicion (p. ej., Lopes y
Lebedev, 2012; Lopes et al., 2014; Tisato y Quintal, 2013; Lenormand y Zarcone, 1984;
Yin et al., 1992). Si los campos de saturacién resultantes de procesos de imbibicién
presentan «patches» de tamanos mesoscopicos y, ademas, las compresibilidades de los
fluidos involucrados son contrastantes, las ondas sismicas pueden sufrir atenuacién y
dispersion por flujo inducido al viajar a través de este tipo de ambientes.

Las evidencias experimentales indican que los patrones de saturacion asociados a
procesos de imbibicion pueden producir niveles significativos de atenuacién y disper-
sién sismica (p. ej., Tisato y Quintal, 2013; Yin et al., 1992). Discernir las causas de
esta disipacion no es una tarea facil. Sin embargo, se ha observado en experimentos de
laboratorio que los patrones de saturacion generados por imbibicion suelen presentar
heterogeneidades de mesoescala. Por ello, se intuye que el flujo inducido por onda pue-
de ser un mecanismo de disipacién de la energia predominante. A modo de ejemplo,
la Figura 5.1 muestra una serie de tomografias computadas obtenidas por Shi et al.
(2011) que permiten observar los patrones de saturacién durante un experimento de
imbibicién. En éste, se inyecta agua de formacién en una arenisca Tako de 3.7cm de
didmetro y 14.5 cm de longitud, inicialmente saturada con CO5. Podemos observar que
los fluidos porales toman distribuciones espaciales irregulares, agrupandose en «pat-
ches» de tamanos mesoscopicos saturados predominantemente por uno de los fluidos.
Es esperable que este tipo de patrones de saturacion contribuyan a disipar la energia
de las ondas sismicas por flujo inducido en la mesoescala.

Un parametro de significativa importancia en los experimentos de imbibicion es la
tasa de inyeccién de fluido. Desde una perspectiva hidrologica, los trabajos de Lenor-
mand y Zarcone (1984) y Riaz et al. (2007) reportan que la tasa de inyeccién de un
proceso de imbibicién determina, en gran parte, la geometria de la distribucion de flui-
dos. Por otro lado, desde una perspectiva sismica, se ha observado que los cambios en
la tasa de inyeccién en experimentos de laboratorio tienen efectos significativos sobre
la velocidad de las ondas (Lopes y Lebedev, 2012; Lopes et al., 2014). Sin embargo,
los detalles de las causas fisicas de la respuesta sismica observada durante procesos de
imbibicion y, en particular, su relacion con la tasa de inyeccion son actualmente objeto
de discusion.

En la actualidad, la interpretacién de la informacién sismica en el marco del flujo
inducido por onda se basa principalmente en modelos analiticos (p. ej., White, 1975;
Pride et al., 2004) o procedimientos numéricos de upscaling (p. ej., Masson y Pride,
2007; Rubino et al., 2009). Sin embargo, como hemos visto en capitulos anteriores,
estos modelos poseen limitaciones inherentes o han sido utilizados considerando dis-
tribuciones de fluidos muy simples. Por ejemplo, los modelos analiticos, tales como el
modelo de White (White et al., 1975), consideran rocas saturadas por «patches» bina-
rios de fluidos. Los modelos de upscaling numérico son mas flexibles en este sentido, sin
embargo, la mayoria de los trabajos consideran campos de saturacion binarios basados
en procesos estocdsticos, tales como los utilizados en el modelo de la Figura 3.5 (p.
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Figura 5.1. Imagen de tomografia computada de la distribucién de agua de for-
macién (color azul) y COq (color rojo) durante un test de imbibicién. Los paneles
corresponden a estadios diferentes del proceso, donde el agua, inyectada desde el
extremo izquierdo, satura a la roca con diferentes volimenes porales (PV). La roca
considerada es una arenisca Tako heterogénea de 3.7 cm de didmetro y 14.5cm de
longitud. La porosidad media es de 0.27 y el volumen poral de 41.61 cm3. La tasa
de inyeccién, expresada como volumen inyectado por unidad de tiempo y unidad de
area, es de 3 x 107%m/s. Este experimento ha sido realizado por Shi et al. (2011).

ej., Rubino et al., 2011; Masson y Pride, 2011). Es importante resaltar que existen
razones fisicas que nos llevan a cuestionar la existencia de distribuciones binarias de
saturacion. De hecho, como hemos visto en la Figura 5.1, los estudios experimentales
muestran que los campos de saturacion, logrados en rocas representativas a partir de
procesos de inyeccién de fluidos inmiscibles, varfan de forma suave en el espacio (p. €j.,
Cadoret et al., 1995; Toms-Stewart et al., 2009).

El modelado numérico de atributos sismicos utilizando patrones de saturacion rea-
listas derivados de leyes de flujo resulta escaso. Esto se debe a que la gran mayoria
de los trabajos sobre flujo inducido por onda han estado concentrados en compren-
der las caracteristicas del proceso de difusién y su efecto sobre las firmas sismicas. En
consecuencia, se han considerado geometrias simples y/o procesos mateméticos esto-
casticos para determinar las distribuciones de fluidos. Sin embargo, trabajos recientes
han comenzado a considerar modelos mas realistas de distribuciones de fluidos. Qi et
al. (2014a) modelaron la atenuacién sismica utilizando un modelo de «patches» alea-
torio (CRM). La informacién requerida por el modelo CRM, se obtuvo binarizando
imagenes de rayos X de la distribucién de fluidos porales obtenidas durante un proceso
de imbibicién de laboratorio. Recientemente, Liu et al. (2016) incorporaron variaciones
en el tamaiio de los «patches» de fluido en el modelo CRM. En particular, estos autores
propusieron un modelo para explicar los resultados experimentales de Lopes y Lebedev
(2012) y Lopes et al. (2014), donde se midieron velocidades ultrasénicas durante ex-
perimentos de imbibicién con tasas de inyeccién variables. Sus resultados sugieren que
existe una relacién entre la tasa de inyeccion, el tamafio de los «patches» de fluido, y
la respuesta sismica del medio. Estos trabajos poseen en comin que derivan las carac-
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teristicas geométricas de los «patches» binarizando campos de saturacién medidos en
laboratorio. Como veremos en el Capitulo 6 de este trabajo de Tesis, la binarizacion de
modelos continuos produce consecuencias indeseadas, tales como la sobrestimacion de
los niveles de atenuacion y dispersion. Es importante resaltar que algunos trabajos re-
cientes han abandonado los modelos binarios, y han comenzado a considerar campos de
saturacion continuos. Rubino y Holliger (2012) exploraron la atenuacién sismica en ro-
cas heterogéneas caracterizadas por campos de saturacion continuos de agua y gas. Sin
embargo, estos autores asociaron la saturacion de la fase mojante con las propiedades de
la matriz asumiendo equilibrio capilar. Este trabajo constituye un avance significativo
en la cuantificacién de la disipacién por flujo inducido en medios parcialmente satu-
rados. Sin embargo, la condicién de equilibrio capilar aplicada no se satisface durante
los experimentos de imbibicién realizados en medios heterogéneos. Kuteynikova et al.
(2014) modelaron la atenuacién sismica producida por flujo inducido por onda en la
mesoescala en rocas homogéneas saturadas con distribuciones continuas de agua y aire.
A pesar de considerar modelos simples (capas planas paralelas con transiciones suaves),
y desestimar los procesos de flujo asociados a su generaciéon, sus resultados muestran
que pequenas variaciones en la distribucion espacial de los fluidos porales pueden cam-
biar significativamente los valores de atenuacién. Para mejorar la comprension de esta
tematica, en este Capitulo se realiza un analisis conjunto, considerando procesos de
imbibicion y cuantificando la atenuacion y la dispersion de las ondas sismicas por flujo
inducido.

5.2. Diseno de modelos numéricos 2-D

A continuacién analizaremos la evolucion de la respuesta sismica de una muestra de
roca durante un procedimiento de inyeccién de fluidos. Como hemos comentado pre-
viamente, consideraremos el caso particular de un proceso de imbibicion. EI mismo
consiste en inyectar agua de formacion a tasa constante en una arenisca heterogénea,
inicialmente saturada con una distribucién homogénea de gas metano. Para ello, hare-
mos uso de las herramientas numéricas descriptas en los Capitulos 3 y 4 de este trabajo
de Tesis. Comenzaremos por describir las propiedades de la muestra de roca, para luego
definir las condiciones del experimento.

5.2.1. Muestra de roca heterogénea y propiedades fisicas aso-
ciadas

Consideremos una muestra sintética de roca 2-D de 36 cm de altura y 18 cm de ancho.
Las propiedades mecdanicas e hidraulicas de la matriz se estiman a partir del campo de
porosidad. Empleando la funcién de densidad espectral del tipo von-Karman expresada
en la ecuacién (3.62), generamos un campo de porosidad heterogéneo con variaciones
suaves. Consideramos un proceso estocastico con una longitud de correlacion isétropa
de 1cm y un nimero de Hurst H = 1. La muestra numérica generada, representada
en la Figura 5.2a, serd empleada para realizar experimentos numéricos de imbibicién.
Luego calcularemos la atenuacion y dispersion por flujo inducido en la mesoescala.
Sin embargo, para evitar que las firmas sismicas sean influenciadas por la condicién
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5.2. Disenio de modelos numéricos 2-D

impuesta en el borde inferior de la roca durante el procedimiento numérico de imbibi-
cién, es decir, saturacion constante, la atenuacién y la dispersién seran estimadas en
una submuestra cuadrada de 18 cm de lado alejada del borde inferior (Figura 5.2b). La
distribucién de porosidad de esta submuestra posee un valor medio de 0.3 y una desvia-
cion estandar de 0.029. La Figura 5.2c¢ muestra el nimero de celdas en funcion del valor
de porosidad empleando un histograma. Asumiremos que la matriz estd compuesta de
granos de cuarzo, y que los fluidos considerados en el procedimiento de imbibicién son
agua de formacion y gas metano. Las propiedades fisicas de los granos y de los fluidos
estan expresadas en la Tabla 5.1.

;Porosidad

Numero de Celdas

0.2. 0.24 0.28 0.32 0.36 0.4
Porosidad

Figura 5.2. (a) Campo de porosidad heterogéneo 2-D considerado en los expe-
rimentos numéricos de imbibicién y (b) submuestra considerada para analizar la
atenuacion y dispersién sismica. (c¢) Histograma de la porosidad en la submuestra
caracterizado por una media de 0.3 y una desviacién estandar de 0.029.

Las variaciones en la porosidad implican cambios en otras propiedades fisicas de
la muestra de roca, incluyendo la permeabilidad, la presion de entrada, y los médulos
elasticos de la matriz seca. Utilizaremos la ecuacién de Kozeny-Carman para relacionar
los valores de porosidad de la roca con la permeabilidad (Kozeny, 1927; Carman, 1937).
Esta relacion puede ser expresada de acuerdo a (Mavko et al., 2009)

——d? (5.1)

donde B = 1/7272 es un factor geométrico que depende de la tortuosidad 7 del me-
dio poroso y dy denota el diametro medio de los granos solidos. En las simulaciones
numéricas consideraremos una arena cuarzosa con ds = 130 um (p. €j., Renaud et al.,
2013). Ademés, asumiremos 7 = 3.45, de acuerdo con la tortuosidad aproximada de la
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Tabla 5.1. Propiedades de los materiales considerados en este estudio. Adoptados
de Rubino y Holliger (2012) y Rubino et al. (2011).

Fase sdlida
Cuarzo K= 37GPa s = 44 GPa
Fases fluidas
Agua K, =23GPa 1n,=0.001Pas p,=1.09g/cm?
Gas K, =0.012GPa 7, =0.00015Pas p, =0.078g/cm?

arenisca Fontainebleau (Mair et al., 1999), usualmente considerada como un ejemplo
representativo de una arenisca cuarzosa limpia.

La presién de entrada p, del modelo de Brooks y Corey (ecuacion (4.9)) determina
parcialmente el comportamiento capilar del proceso de imbibicion. De hecho, la presién
de entrada estd condicionada por la estructura poral (p. ej., Bear, 1972). En este

sentido, el modelo de Leverett determina la presion de entrada de acuerdo a (Leverett,
1941)

pa(®) = | — (5.2)

donde 7 es la tension interfacial entre el agua y el gas. Este parametro responde a
v =~ 65 x 1073 N/m, de acuerdo con los valores reportados por Ren et al. (2000) para
interfases de metano y agua a 10MPa.

Finalmente, asumiremos que los modulos elasticos de la matriz seca pueden expre-
sarse en términos de la porosidad de acuerdo al modelo de Pride (2005)

e 1-9)

Ko = Keir o o (5.3)
_ (1-9)

Hm = B 1 5e,) (5.4)

donde K, y ps denotan el modulo volumétrico y de corte de los granos de cuarzo
(Tabla 5.1). El grado de consolidacién entre los granos estd dado por el pardmetro de
consolidacion cs. En el caso de areniscas consolidadas, ¢, se encuentra entre 2 y 20
(Pride, 2005). Siguiendo el trabajo de Pride y Berryman (2003), asumimos ¢ = 10.

A continuacién, procederemos a realizar una serie de procesos de imbibicién sobre
la roca de prueba. Como nuestra intencién es simular un proceso de imbibicion de
laboratorio, debemos determinar condiciones de borde adecuadas para el procedimiento
de elementos finitos presentado en el Capitulo 4 de este trabajo de Tesis.

5.2.2. Modelado del proceso de imbibicién

Utilizaremos el procedimiento descripto en el Capitulo 4 de este trabajo de Tesis para
resolver las ecuaciones de flujo bifasico 2-D bajo condiciones inicial y de borde apropia-
das, simulando condiciones experimentales de laboratorio para llevar a cabo un proceso
de imbibicién. Por lo tanto, imponemos una velocidad de Darcy constante —gl para el
agua a lo largo del borde superior de la muestra. A su vez, imponemos una velocidad
de Darcy nula para el gas en el borde superior. Tanto el borde izquierdo de la muestra
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5.2. Diseno de modelos numéricos 2-D

como el derecho estaran sellados, es decir, impondremos condiciones de flujo nulo en
ellas. En el borde inferior de la muestra impondremos una presiéon y una saturacion
de agua constantes. Ambas condiciones definiran de forma implicita a la presién de la
fase no mojante. Es importante destacar que estas condiciones de borde son comun-
mente utilizadas al realizar experimentos de inyeccion de fluidos en muestras de rocas
de laboratorio (p. €j., Lopes et al., 2014; Pini et al., 2012).

Sea ) = L, x L, el dominio que representa la muestra de roca donde simulamos el
proceso de imbibicién, y sea I' el borde de , con ' = '’* UTB UT? UTT, donde

' = {(z,9) € Q: =0}, (5.5)
M = {(z,y) €Q: z=L,}, (5.6)
' = {(z,y)€Q: y=0}, (5.7)
" = {(v,y) €Q: y=1L,} (5.8)

Para resolver las ecuaciones de flujo bifasico, consideraremos una condicién inicial de
saturacion constante

St —0.08, (x,y) € Q. (5.9)

Las condiciones de borde responden a

Qo V = —qy, (v,y) €T, (5.10)
qu-v = 0, (v,y) T ul”f, (5.11)
g.-v = 0, (x,y)elTurturk (5.12)
po = 10MPa, (z,y)€T?, (5.13)
S, = 008, (x,y)el® (5.14)

La resolucién del sistema de ecuaciones (4.27)-(4.30), necesita de relaciones consti-
tutivas que expresen la permeabilidad relativa y la presién capilar como funciones de
la saturacién de agua. En este sentido, asumiremos que la presion capilar obedece al
modelo de Brooks y Corey (1964) (ecuacién (4.9)). La presion de entrada estd dada
por el modelo de Leverett (1941) (ecuacién (5.2)). En el caso de areniscas consolida-
das, el comportamiento capilar ha sido modelado con valores de Ag¢ entre 1.4 y 2.7
(Pini y Benson, 2017). Luego, para las simulaciones numéricas consideradas en esta
seccién tomaremos Agc = 2. Ademas, la saturacion residual del agua sera S, = 0.05,
de acuerdo con la saturacion irreducible de agua en la arenisca Fontainebleau (Mavko
et al., 2009). Finalmente, tomaremos el modelo de Brooks y Corey (1964) (ecuaciones
(4.11)-(4.12)) para determinar las permeabilidades relativas k., (Sw) ¥ ki (Sw)-

El método MHFE-DG propuesto en el Capitulo 4, junto con las relaciones consti-
tutivas, y las condiciones de borde aqui definidas, nos permitira estimar los campos de
saturacion y su evolucién dentro de la muestra de prueba, representada en la Figura
D.2a.

A continuacion, describiremos el procedimiento de calculo de la atenuacion y dis-
persion sismica seleccionado para este analisis.
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5.2.3. Calculo de atenuaciéon y dispersion sismica por flujo
inducido por onda

Como se ha comentado previamente, nuestro interés yace en estudiar el efecto que
producen patrones de saturaciéon realistas, resultantes de procesos de imbibicion, sobre
las ondas sismicas. Para ello, saturaremos la submuestra de prueba, representada en la
Figura 5.2b, con las distribuciones de fluido obtenidas en las simulaciones de flujo en
ciertos estadios de interés. Luego, aplicaremos el test de upscaling numérico descripto
en el Capitulo 3, es decir, someteremos a la roca a un test oscilatorio de relajacién.
Este procedimiento involucra la resolucién de las ecuaciones de consolidacion de Biot
(2.46)-(2.47) y, a través de ellas, obtener el médulo de onda plana equivalente del medio
saturado utilizando la hipétesis de medio viscoeldstico equivalente (3.30). Finalmente,
utilizando los valores de M, para distintas frecuencias de oscilacién, calculamos el
inverso del factor de calidad Q" a través de la ecuacién (3.1).

Por otro lado, para calcular la velocidad de fase equivalente de la onda compresional,
utilizamos (p. €j., Rubino et al., 2009)

Vp(W):[%{ ]ép(sz)ﬂ , (5.15)

donde (p,) denota la densidad promedio del agregado.

Como hemos visto en el Capitulo 2 de este trabajo de Tesis, las ecuaciones de Biot
(Biot, 1941) consideran localmente la existencia de un tnico fluido poral. Sin embargo,
durante un experimento de imbibicién, cada celda de la roca numérica puede estar
saturada por ambas fases, agua y gas. Con la intencion de resolver esta limitacién,
emplearemos una fase fluida efectiva local al resolver las ecuaciones (2.46)-(2.47). Es
decir, siguiendo el trabajo de Rubino y Holliger (2012), en cada celda computacional
definiremos las propiedades de un fluido efectivo considerando las propiedades de las
fases individuales pesadas por los valores de saturacion respectivos. Luego, la densidad
del fluido efectivo esta dada por

P = Swpw + pn(l - Sw) (516)

Otro parametro clave en el proceso de flujo inducido por onda es el moédulo de
volumen del fluido efectivo. Como consideramos celdas cuyos tamafios son mucho me-
nores que las longitudes de difusion involucradas en el proceso de flujo inducido, las
perturbaciones en la presion poral generadas por el paso del campo de onda sismica
tienen suficiente tiempo como para equilibrarse dentro de cada celda computacional.
Luego, la presion de fluido dentro de cada celda puede asumirse uniforme y podemos
utilizar la ley de Wood (Wood, 1955) para obtener el médulo volumétrico del fluido
efectivo

S, S\
K= (Kn Kw> ’
donde K, y K, son los médulos de volumen del gas y del agua, respectivamente.
Por otro lado, siguiendo el trabajo de Rubino y Holliger (2012), utilizaremos la
relacién de Teja y Rice (1981) para obtener la viscosidad del fluido efectivo

Sw
Thw
nF="n, | — . 5.18
g (Un) ( )

(5.17)
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Es importante remarcar que, a pesar de considerar efectos capilares al resolver las
ecuaciones de flujo bifasico, estos efectos no seran tenidos en cuenta al cuantificar el
flujo inducido por onda a escala mesoscépica ya que se asume un unico fluido con
propiedades efectivas.

5.3. Analisis de la atenuacion y dispersion sismica
durante un experimento de imbibicién

En primer lugar sometemos a la muestra de roca, Figura 5.2a, a un experimento de
imbibicién, caracterizado por una tasa de inyeccién constante ¢l = 1 x 107* [m/s],
hasta llegar a un estado estacionario en la submuestra seleccionada. Consideramos un
campo de saturacion inicial homogéneo de gas, con un valor de saturacién de agua de
8 %. El mismo se encuentra por encima de la saturacion residual considerada en este
analisis (5%). Como ha sido mencionado previamente, analizaremos la evolucion de
las distribuciones de gas y agua y de las firmas sismicas asociadas a la submuestra
representada en la figura Figura 5.2b.

5.3.1. Estimacion de la atenuacion

Los gréaficos de la Figura 5.3a muestran la evolucion de los patrones de saturacion
que resultan del proceso de imbibicién estudiado. Para caracterizar esta evolucion,
calculamos, en cada caso, la saturacion global de la submuestra

_ Zz‘j Sw (Q”) ¢ (Qm)
i (i)

con €; ; denotando el elemento ij-ésimo de la malla computacional empleada. A esta-
dios tempranos del experimento de imbibicién se observa una interfase de separacion
entre las zonas donde el agua ha ingresado y aquellas saturadas mayormente por gas.
Esta interfase es conocida como «frente de saturaciony, y tiende a desaparecer de los
graficos cuando el proceso de imbibicién afecta a toda la muestra. Observamos en la
Figura 5.3a que el frente de saturacién avanza a medida que la saturacion global de la
muestra aumenta de (S,,) = 30% a 70 %. En detalle, se puede observar que, mientras
el agua invade las diferentes regiones de la muestra heterogénea, los valores locales de
saturacién aumentan y la presién capilar disminuye, siguiendo la ecuacién (4.9). Como
cada celda que compone a la roca numérica se encuentra caracterizada por una porosi-
dad, permeabilidad, y presién de entrada particular, el frente y el campo de saturacion
detras de él son heterogéneos. Debido a la distribucién espacial heterogénea de los flui-
dos porales, las diferentes regiones de la roca poseen compresibilidades diferentes. Por
esta razon, las ondas sismicas pueden sufrir disipacion por flujo inducido por onda al
propagarse por la roca de prueba. Para explorar este proceso, el panel inferior de la Fi-
gura 5.3a muestra, para los estadios del proceso de imbibicién previamente descriptos,
la atenuacion sismica asociada en funcién de la frecuencia. Es posible observar que,
efectivamente, las ondas sismicas evidencian disipacion por flujo inducido por onda en
la mesoescala. Una inspeccién mayor de estas curvas permite identificar dos maximos
de atenuacion: el primero se encuentra localizado entre las frecuencias 10 y 100 Hz y

(Sw) (5.19)
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Figura 5.3. Campos de saturacién de agua resultantes del procedimiento de imbi-
bicién numérico realizado con una tasa de inyeccién constante ¢l = 1 x 107* [m/s]
e inverso del factor de calidad 1/@Q), en funcién de la frecuencia. (a) Las curvas co-
lor verde, azul claro, y azul oscuro denotan niveles de saturacién global de 30 %,
50 % y 70 %, respectivamente; (b) Las curvas color negro, violeta, y rojo denotan
saturaciones globales de 90 %, 94 % y 98 %, respectivamente.

el segundo alrededor de los 6 kHz. Observamos que, al aumentar los valores de satura-

cién global, los niveles de atenuacién crecen para ambos maximos. Ademds, el primer

maximo se desplaza hacia frecuencias menores cuando la saturacién global aumenta.
Por otro lado, la Figura 5.3b muestra los resultados de las simulaciones a estadios
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tardios del proceso de imbibicion, para los cuales el frente de saturacion ya ha pasado a
través de la submuestra. Observamos en los paneles superiores que ciertos «patches» de
gas han quedado atrapados detras del frente de saturacion y que, a su vez, hay regiones
que poseen altos valores de saturacién de agua en sus alrededores. El panel inferior de la
Figura 5.3b indica que para estos estadios del procesos de imbibicion, el primer maximo
de atenuacién es virtualmente inexistente, mientras que el segundo se hace mas fuerte
que en estadios previos del proceso de inyecciéon. Ademads, al aumentar la saturacién
global, el segundo maximo de atenuaciéon toma valores mayores y se desplaza hacia
frecuencias mayores.

Si comparamos las curvas de atenuacion de las Figuras 5.3a y 5.3b, podemos relacio-
nar el primer maximo de atenuacion con la presencia del frente de saturaciéon mientras
que el segundo puede asociarse con la existencia de «patches» residuales detras del
frente de saturacion. Como el maximo en bajas frecuencias desaparece cuando el frente
abandona la muestra, tendemos a asociar este proceso difusivo al contraste de compre-
sibilidades generado por el frente de saturacion. En este sentido, el frente de saturacion
puede generar un cambio en las propiedades del medio, generando una distribucién
espacial similar a la de un modelo de doble capa de White (White et al., 1975). Por
otro lado, el maximo de alta frecuencia tiende a crecer cuando aparecen regiones con
valores altos de saturacién de agua rodeados por zonas que contienen una combinacion
de agua y gas en el espacio poral. En este contexto, es interesante notar, realizando
una comparacion cualitativa, que los campos de saturaciéon poseen caracteristicas si-
milares a los patrones de saturacién observados en el laboratorio por Shi et al. (2011)
(ver Figura 5.1), considerando que en dicho experimento la direccién de inyeccién es
horizontal.

Las simulaciones numéricas muestran que las distribuciones de saturacién que resul-
tan de los experimentos de imbibicién producen niveles de atenuacion sismica relativa-
mente bajos. A pesar de que no hay consenso claro sobre el menor nivel de atenuacion
medible con la tecnologia actual en experimentos de laboratorio, de acuerdo a Tisato
y Madonna (2012), es posible medir la atenuacién extensional 1/Qp para valores ma-
yores a 0.003. Por otro lado, los trabajos de Winkler y Nur (1979) y Spencer y Shine
(2016) nos permiten concluir que 1/Q), > 1/Q) g para muestras parcialmente saturadas.
Esto implica que los niveles de atenuacién obtenidos en este ejemplo son, en el mejor
de los casos, medibles experimentalmente para la saturacion global (S,,) = 70 % para
el primer méximo (Figura 5.3a) y en los casos (S,) = 94% vy (S,) = 98 % para el
segundo maximo (Figura 5.3b).

5.3.2. Estimacion de la dispersién sismica

El analisis de la variacion de la velocidad con el contenido de fluido es un topico amplia-
mente estudiado en el contexto de la Fisica de Rocas (p. €j., Murphy, 1984; Le Ravalec
et al., 1996; Lebedev et al., 2009; Lopes y Lebedev, 2012; Alemu et al., 2013; Lopes
et al., 2014; Zhang et al., 2015). Esto se debe a que una mayor comprension de esta
relacién podria ayudar a estimar el contenido de fluidos de una formaciéon de manera
remota. Sin embargo, las medidas de laboratorio suelen realizarse en rangos de fre-
cuencias mayores a los de la sismica de exploracion. Por lo tanto, seria de gran utilidad
contar con modelos que permitan representar el comportamiento de la velocidad con
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la frecuencia y el grado de saturacion, para extrapolar los efectos dispersivos observa-
dos al rango de frecuencias de interés. A continuacién analizaremos la dispersién que
sufren las ondas sismicas por flujo mesoscopico en la roca bajo estudio (Figura 5.2b)
para diferentes estadios del proceso de imbibicion.

a) b)
2680 S S
(Su) = 30% —(Sw) = 90%
26601 — {Sw) = 50% ] L —(S,) = 94%
—(Su) = T0% () = 98%
2640 | ] -
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~2 2600 ] L ]
2580 _/_/_,
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Figura 5.4. Velocidad de fase compresional en funcién de la frecuencia para (a)

estadios tempranos y (b) estadios tardios del proceso de imbibicién. Los colores y
niveles de saturacién se corresponden con aquellos de la Figura 5.3a y Figura 5.3b.

La Figura 5.4a muestra la velocidad en funcion de la frecuencia para estadios tem-
pranos del proceso de imbibicion. En particular, se grafican las velocidades asocia-
das a los paneles superiores de la Figura 5.3a, es decir, para saturaciones globales
(Sw) = 30%, (Sw) =50%, v (Sy,) = 70 %. Podemos observar que, en todos los casos,
la velocidad aumenta con la frecuencia. Esto se debe a que la roca tiende a ser mas
«rigida» a mayores frecuencias, debido a que se acerca a un estado no relajado. Las
curvas presentan una inflexién en el rango de frecuencias comprendido entre los 10 y los
100 Hz, que se encuentra directamente asociada al maximo de atenuacién localizado
en el mismo rango de frecuencias en la Figura 5.3a. A su vez, podemos observar, para
el caso (S,) = 70% (curva azul), una segunda inflexiéon comienza a manifestarse en
el rango de los kHz. Nuevamente, podemos asociar esta inflexion a las caracteristicas
de las curvas de atenuacién, es decir, al segundo proceso de relajacion localizado en
altas frecuencias (Figura 5.3a). Por tltimo, se observa que las velocidades decrecen a
medida que la saturacién pasa de 30 % a 70 % para todas las frecuencias. En particular,
la mayor disminucién se concentra en el rango de bajas frecuencias (1 a 10 Hz), donde
la velocidad decrece ~ 75m/s.

La Figura 5.4b muestra las velocidades sismicas a estadios tardios del proceso de
imbibicion, correspondientes con el panel superior de la Figura 5.3b, es decir, para
saturaciones globales de (S,) = 90%, (Sy,) = 94%, y (Sw) = 98 %. Si analizamos la
dispersién de la velocidad para el caso (S,) = 90 % (curva negra) vemos dos inflexio-
nes, una en bajas frecuencias y otra en altas. En este caso, como se observa en el panel
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superior de la Figura 5.3b, el frente no ha atravesado completamente la muestra y, ade-
mas, existen «patches» de gas y agua detras del frente, por lo cual podemos presumir
la existencia de dos procesos de relajacion asociados a estos contrastes de compresibi-
lidad. Este comportamiento puede observarse en la curva de atenuacién graficada en
la Figura 5.3b (curva negra), donde se observan dos méaximos. Sin embargo, una vez
que el frente de saturacion atraviesa la muestra completamente, tal como se observa
para saturaciones (Sy) = 94% y (S,) = 98 %, las curvas de velocidad asociadas (cur-
vas rojo claro y rojo oscuro) presentan solamente una inflexién en altas frecuencias.
Por ultimo, de manera contraria a lo sucedido en estadios tempranos del proceso de
inyeccion, observamos un aumento de la velocidad con la saturacion global, para todas
las frecuencias. El mayor incremento de velocidad se da entre los 10* y 10° Hz, donde
la velocidad aumenta ~ 70m/s.

Los resultados numéricos evidencian que las distribuciones de saturacién resultan-
tes de los experimentos de imbibicién producen niveles de dispersién de la velocidad
sismica relativamente bajos. Evidentemente, la precision experimental al medir varia-
ciones en la velocidad depende, en gran parte, del instrumental utilizado. Lopes et al.
(2014) establecen que la precisién en sus mediciones experimentales es del orden de 7
[m/s]. Esto implica que los niveles de dispersién obtenidos en este ejemplo son expe-
rimentalmente medibles en todos los casos, con salvedad de la curva de (S,) = 30 %
(Figura 5.4a), cuyos niveles de dispersion son significativamente bajos.

Una de las caracteristicas mas estudiadas de la velocidad sismica es su relacion
con la saturacion (p. ej., Gassmann, 1951; Lebedev et al., 2009; Monsen y Johnstad,
2005; Alemu et al., 2013). En lineas generales, la variacion de V), con (S,) depende
tanto de la densidad promedio del agregado (p,) como del médulo de onda plana
de la roca (ecuacion (5.15)). En este sentido, la densidad promedio aumenta con el
nivel de saturacién (S,,), disminuyendo de forma gradual la velocidad V,,. Sin embargo,
para saturaciones altas, el moédulo de onda plana aumenta y domina por sobre el
efecto de la densidad promedio del agregado. Como consecuencia, V, crece de manera
abrupta al acercarse a saturaciones globales cercanas a 100 % (p. €j., Knight y Nolen-
Hoeksema, 1990; Domenico, 1974). Este comportamiento se muestra en la Figura 5.4,
donde la velocidad disminuye con la saturacién en la Figura 5.4a, y luego aumenta
para saturaciones cercanas al 100 % en la Figura 5.4b.

El comportamiento de la velocidad con la saturacion suele ser modelado por medio
de la ecuaciéon de Gassmann (Gassmann, 1951). En particular, el modelo de Gassmann
asume que el medio poroso es homogéneo y que se encuentra saturado por un tuni-
co fluido cuya presion poral estd en equilibrio. Por lo cual, esta aproximacion puede
emplearse para encontrar el comportamiento de la velocidad en el limite de bajas fre-
cuencias. Si la roca posee mas de un fluido, el médulo de volumen efectivo del fluido
puede estimarse utilizando ley de mezcla de Wood (ecuacion (5.17)). En este sentido, la
estimacién de Gassmann empleando la ley de Wood (GW) responde a (p. €j., Johnson,
2001)

MGW
VoW = ;b , (5.20)

donde MSW = K,, +4/3u,, + a*M. En esta ecuacion, K,,, fim, &, y M son los para-
metros efectivos asociados a una roca homogénea saturada con una mezcla uniforme
de fases fluidas.
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Debido a que en nuestro caso la matriz de la roca de prueba no es homogénea
(Figura 5.2b), es necesario calcular las propiedades efectivas equivalentes para emplear
el modelo de GW. En este sentido, las magnitudes p,*, K2, pd, o1, y M pueden
estimarse empleando la porosidad media (¢), la saturacion global (S,,), y las relaciones
(5.3) v (5.4). Veamos entonces qué sucede con la relacién entre velocidad y saturacion
durante el experimento de imbibicion en relacion al limite de GW.

2680 %, | | | | I—fl : 0.01 | [Hz| | 1
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Figura 5.5. Velocidad de fase compresional en funcién de la saturacién. Las curvas
muestran el comportamiento de V), con (S,,) para cuatro frecuencias diferentes. Se
grafica la curva de Gassmann-Wood (GW) para un medio homogéneo con porosidad
(¢), como referencia del comportamiento en el limite de bajas frecuencias.

En la Figura 5.5 se observa la variaciéon de la velocidad con la saturacion global
de agua durante el proceso de imbibicion, para diferentes frecuencias, obtenidas con el
método de upscaling numérico. La velocidad de GW esta representada por una linea
discontinua de circulos. Ademas, se grafica, por medio de un sombreado gris, la zona
donde las velocidades se encuentran a 15 [m/s| de la curva de GW. En particular, se
grafica el comportamiento de la velocidad durante el proceso de imbibicién para cuatro
frecuencias: Una frecuencia significativamente baja f; = 0.1 Hz, asociada a un régimen
relajado; las frecuencias fo = 13.74 Hz y f3 = 6210 Hz, asociadas a los dos maximos de
atenuacion para (S,) = 70 % (Figura 5.3a); y la frecuencia f;, = 1.8 x 10* Hz, asociada
al inico maximo de atenuacién para (S,) = 98 % (Figura 5.3b). Se observa que el
comportamiento de la velocidad con la saturacion puede ser modelado relativamente
bien por la curva de GW. En el caso particular del comportamiento de la velocidad
para las frecuencias f3 y f4, la variacién respecto del limite de GW es inferior a 15
[m/s].

Es importante resaltar que el campo de saturaciéon de una muestra porosa depende
de las caracteristicas del proceso de inyeccion. En este sentido, los procesos de imbibi-
cién y drenaje constituyen dos regimenes extremos caracterizados por curvas de presion
capilar y de permeabilidad relativa particulares (p. ej., Soldi et al., 2017). Esto, a su
vez, genera un efecto de histéresis, que posee consecuencias significativas para la res-
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puesta sismica asociada (Yin et al., 1992; Le Ravalec et al., 1996; Zhang et al., 2015).
En particular, los experimentos de imbibicion estan asociados a niveles de atenuacion y
dispersién menores que los experimentos de drenaje (p. ej., Cadoret et al., 1995, 1998).
La tendencia a observar niveles de disipaciéon bajos durante procedimientos de imbibi-
cién se debe a que, como inicialmente la muestra contiene altos niveles de saturacién
de gas, es muy dificil que se generen regiones completamente saturadas con agua. Las
regiones que se encuentran completamente saturadas, o altamente saturadas, con agua
son cruciales para generar contrastes de compresibilidad dentro de la roca. Esto se debe
a que el modulo volumétrico del fluido efectivo estd dado por el promedio arménico
de los médulos volumétricos individuales (ecuaciéon (5.17)). La Figura 5.6 muestra el
comportamiento del médulo volumétrico del fluido efectivo en funcién de la saturacion
de agua. Podemos observar que pequenas cantidades de gas son suficientes como para
producir un moédulo efectivo muy cercano al del gas. En otras palabras, esto implica
que, a menos que existan regiones esencialmente saturadas con agua, los contrastes
de compresibilidad entre las diferentes partes de la roca tienden a ser débiles y por lo
tanto estan asociados a niveles de atenuacion y dispersion por flujo inducido por onda
en la mesoescala relativamente bajos. Como se observa en la Figura 5.3b, el escenario
méas dispersivo y atenuante tiene lugar cuando la saturacion global de la muestra se
encuentra cerca de la saturaciéon maxima de agua, y se debe a que aparecen «patches»
con saturaciones muy cercanas a la saturacién maxima de agua rodeados de zonas que
contienen gas.

2.3
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Figura 5.6. Mddulo volumétrico del fluido efectivo Ky en funciéon de la saturacion
de agua S,,. Ky varia entre K, y K, para niveles de saturacién de agua con valores
entre 0 % y 100 %, respectivamente. Las propiedades fisicas del gas y del agua estan
dadas en la Tabla 5.1.
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5.3.3. Interpretacion fisica de las curvas de atenuacion y dis-
persion

A continuacién analizaremos las razones fisicas de los comportamientos observados
en las curvas de atenuacion y dispersion representadas en las Figuras 5.3 y 5.4. Para
ello emplearemos la metodologia presentada en el Capitulo 3, que permite calcular la
contribucion local a la atenuacion qlgl. La distribucion espacial de qigl nos permitira
determinar las regiones que efectivamente contribuyen al valor de atenuacién para cada
frecuencia.

Para explorar la distribucion espacial de ngl elegimos los estadios (S,) = 70%
y (Sw) = 98%. El primero es un estadio temprano que evidencia dos méximos de
atenuacion (ver Figura (5.3)a, curva azul), mientras que el segundo posee un maximo
en altas frecuencias de muy alta amplitud (ver Figura (5.3)b, curva roja).

La contribucién local a la atenuacion para (S,,) = 70 %, representada en las Figuras
5.7b y 5.7c, corresponde a las frecuencias fo = 13.74Hz y f3 = 6210 Hz, respectiva-
mente. Estas dos frecuencias corresponden a las ubicaciones aproximadas de los dos
méaximos de atenuacién (Figura 5.3a). Para facilitar el andlisis, incluimos en la Figura
5.7a la distribucién de fluidos dentro de la muestra para este estado global de satu-
racion. Una comparacion directa de las Figuras 5.7a y 5.7b permite observar que, en
la frecuencia asociada al primer maximo de atenuacion fs, la disipacién ocurre princi-
palmente en la regién vecina al frente de saturacion caracterizada por altos valores de
saturacion de agua. Alli existe un cambio abrupto de compresibilidad al pasar de una
zona saturada principalmente con agua a una saturada principalmente por gas. En el
caso de la frecuencia asociada al segundo maximo de atenuacion f3, la disipacion de
la energia tiene lugar detrds del frente de saturacion (Figura 5.7¢). Una comparacién
entre las Figuras 5.7a y 5.7c permite observar que estas zonas con altos valores de qigl
corresponden a los bordes de «patches» caracterizados por altos valores de saturacién
de agua. Este analisis demuestra que, como fue sugerido anteriormente, el primer ma-
ximo de atenuacion observado en la Figura 5.3a corresponde al contraste de saturacion
generado por el frente de saturacién, mientras que el segundo maximo esta asociado
con las regiones que poseen altos valores de saturacién de agua y que se encuentran
por detras del frente.

La Figura 5.7e muestra la contribucion local a la atenuacién para (S,) = 98 % en la
frecuencia f; = 1.8 x 10* Hz, la cual estd asociada al maximo de atenuacién de la Figura
5.3b. Comparando la Figura 5.7d, donde se muestra la distribucion de saturacion, y la
Figura 5.7e, podemos ver que las regiones donde existe disipacion se corresponden con
los bordes de los «patches» caracterizados por poseer altos valores de saturacion de
agua. Ademas, si comparamos las Figuras 5.7c¢ y 5.7e, observamos que la presencia de
valores locales de saturaciéon de agua mas altos para (S,) = 98 % generan contrastes
de comprensibilidad mayores y, por lo tanto, mayores niveles de disipacién local de
la energia. Al mismo tiempo, a medida que aumenta la saturacién de (S,) = 70% a
(Sw) = 98 %, la fraccion de la roca que contiene regiones con saturaciones locales de
agua cercanas a 100 % aumenta, por lo cual también este hecho favorece el aumento
de los niveles de atenuacion.

Como se ha mencionado en la Seccion 2.3 de este trabajo de Tesis, la frecuencia
asociada al maximo de atenuacion f, = w,./2m, se encuentra influenciada por el tamafio
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Figura 5.7. Distribucién espacial de qigl en la muestra sujeta al proceso de imbibi-
cién para (Sy,) = 70 % utilizando la frecuencia del (b) primer y (c) segundo méximo
de atenuacion y en el caso de (S,) = 98% utilizando (e) la frecuencia asociada
al tinico méximo de atenuacién. Los paneles (a) y (d) muestran la distribucién de
fluidos dentro de la muestra para (S,) = 70% y (Sw) = 98 %, respectivamente.

caracteristico ameso de las heterogeneidades involucradas en el proceso de relajacion de
presion poral. Es decir, la atenuacién maxima tiene lugar en una frecuencia f. que
responde a la ecuacion (2.52), por lo cual, f, es inversamente proporcional al tamano
caracteristico de las heterogeneidades ayeso. Podemos observar en las Figuras 5.7a y
5.7d que

frente patch
Omeso ~ Ameso (521)

donde afite y gPatch denotan el tamafio caracteristico del frente de saturacién y de los
«patches» de agua que se encuentran detras del mismo, respectivamente. Por lo cual,
la ecuacion (2.52), w. >~ D/a2 ., implica que el méximo de atenuacién relacionado con
el frente de saturacion ocurre a frecuencias menores que el producido por los «patches»
aislados, tal como se observa en las Figuras 5.3a y 5.3b.

Una caracteristica de las curvas de atenuacion de la Figura 5.3a es el corrimiento
del maximo asociado a la presencia del frente de saturacion hacia frecuencias menores
a medida que se incrementa la saturacion global de la muestra. Este comportamiento
posee su contraparte en las curvas de dispersién (ver Figura 5.4a), donde, de manera
menos notoria, se observa que la primera inflexion se desplaza hacia bajas frecuencias.
La ecuacién (2.52) permite explicar este corrimiento. Es decir, a medida que el proceso
de imbibicion tiene lugar, el frente de saturacion avanza y la regién que contiene niveles
locales de saturacién de agua altos crece. Por lo tanto, el tamafio caracteristico alrente
aumenta y, consecuentemente, f. decrece. Es importante remarcar que la difusividad D
es un parametro que depende de las propiedades fisicas de la matriz y del fluido efectivo.
De hecho, este parametro aumenta a medida que aumenta la saturacién, haciéndose

particularmente grande para saturaciones cercanas a S, = 100%. De acuerdo con
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(2.52), f. es directamente proporcional a D. Entonces, hay una competencia entre los
efectos producidos por el tamano de la heterogeneidad y aquellos relacionados con el
valor de la difusividad. Los resultados de la Figuras 5.3a y 5.4a indican que, en el caso
del frente de saturacion, los cambios en apeso juegan un papel predominante frente a
las variaciones de D.

Por otro lado, tanto el maximo presente en la Figura 5.3b como la inflexiéon en
altas frecuencias presente en la Figura 5.4b se encuentran asociados a la presencia de
«patchesy aislados caracterizados por altos niveles de saturacion de agua. Es interesante
observar que mientras la saturaciéon de la muestra aumenta de (S,) = 90% a 98 %,
la frecuencia caracteristica se desplaza hacia altas frecuencias. Teniendo en cuenta que
tanto el tamaiio de los «patches» aP*<h como los niveles locales de saturacién aumentan,
el comportamiento presente en la Figura 5.3b indica que, en este caso, el movimiento
en frecuencia se encuentra dominado por un aumento local en la difusividad.

Finalmente, podemos emplear la ecuacién (2.52) para estimar el tamafio caracteris-
tico de las heterogeneidades a*"¢ y qPat<h ytilizando valores aproximados de f. y D,
en cada caso. Por ejemplo, podemos emplear la ecuacién (2.52) para analizar los casos
representados en las Figuras 5.7b y 5.7e. En cada caso, seleccionamos la frecuencia
asociada al maximo de atenuacion de la Figura 5.3, y las propiedades del fluido y la
matriz se calculan tomando una porosidad media igual a 0.3, y un fluido efectivo que
depende del grado de saturaciéon de agua de la heterogeneidad. Considerando que el
valor promedio de la saturaciéon de agua de la region donde ocurre la disipacién de la
energia en la situacién contemplada en la Figura 5.7b es de aproximadamente 80 %,
obtenemos un tamafio caracteristico a®™¢ ~ 6cm. Es interesante notar que este ta-
mano es comparable con el espesor de la regiéon responsable de la atenuacion (Figura
5.7b). De igual manera, considerando una saturacién de agua igual a 99 % para los
«patches» que controlan la disipaciéon de la energia en la Figura 5.7e, obtenemos un
tamafio caracteristico aP%" ~ (0.5 cm. Comparando las Figuras 5.7d y 5.7e, observamos

que también en este caso el tamano caracteristico es representativo de los «patches»
saturados con agua que contribuyen efectivamente a la atenuacién total de la muestra.

5.4. Efecto de la tasa de inyeccién en la atenuacion
y dispersiéon sismica

El régimen de flujo de un proceso de imbibicién esta determinado por el balance entre
las fuerzas viscosas, gravitacionales, y capilares (Lopes et al., 2014; Riaz et al., 2007). La
tasa de inyeccion es un parametro clave ya que afecta la relacién entre estas fuerzas vy,
por lo tanto, determina en parte la evolucién del campo de saturacién dentro del medio
poroso (Helmig et al., 2006). A continuacién, exploraremos los efectos de cambiar la tasa
de inyeccion sobre las caracteristicas de la distribucién de fluidos y sobre la atenuacion
y dispersién sismica asociada. Con este objetivo, repetiremos el analisis presentado
en las Secciones previas, pero consideraremos tres tasas de inyeccion diferentes: qgl =
1x107*[m/s], g5, = 5x107* [m/s], ¢}, = 1x107% [m/s]. Estas se encuentran en el rango
de velocidades de inyeccién usualmente empleado en experimentos de laboratorio (p.
ej., Iglauer et al., 2011; Lebedev et al., 2014; Nakagawa et al., 2013). Consideraremos las
mismas propiedades de roca y fluidos que hemos utilizados en las secciones anteriores.
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Figura 5.8. Campos de saturacién de agua resultantes de experimentos de im-
bibicién con tasas de inyeccién de (a, d, g) ¢, = 1 x 107*[m/s], (b, e, h)
gh, =5x10"*[m/s], y (c, f, i) gf, =1 x 107 [m/s]. Las diferentes filas correspon-
den a diferentes instantes del proceso de imbibicién caracterizadas por niveles de
saturacion de (Sy,) =50% (a, b, ¢), (Su) =70% (d, e, f) , y (Sw) =93% (g, h, i).
Las lineas de contorno blancas delimitan las regiones donde la saturacién local de
agua supera el 97 %.

La Figura 5.8 muestra los campos de saturacién resultantes de los tres experimentos
de imbibicion. Cada columna muestra los resultados de una tasa de inyeccién diferente,
aumentando de izquierda a derecha. Por otro lado, cada fila corresponde a una misma
saturacion global de la muestra, alcanzada a tiempos diferentes, aumentando de arriba
hacia abajo. Es importante resaltar que cada proceso de imbibiciéon posee una satura-
cién global maxima diferente, asociada con el estado estacionario alcanzado. Dada la
importancia de las regiones con valores locales de saturacién de agua altos para produ-
cir flujo inducido por onda, se incluye en cada panel una linea de contorno que delimita
las regiones donde la saturacién local de agua se encuentra por arriba de 97 %. Esto
corresponde a un modulo volumétrico de 0.35 GPa para el fluido efectivo, como puede
verse en la Figura 5.6.

Observamos en la Figura 5.8 que, a medida que la tasa de inyeccién aumenta, los
campos de saturacion cambian de un proceso de inyeccién con un entrampamiento
sustancial de gas y agua caracterizado por un frente de saturacién irregular (Figuras
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5.8a, 5.8d, 5.8g) a un proceso cuya principal caracteristica es la presencia de un frente
de saturaciéon abrupto (Figuras 5.8¢c, 5.8f, 5.81). Es decir, cuando el proceso de imbi-
bicién posee una tasa de inyeccién baja, los gradientes de presion de la fase mojante
son débiles y la accion de las fuerzas capilares es mas notoria. Por lo tanto, la fase
mojante tiende a ingresar por capilaridad en las zonas de menor permeabilidad, satu-
randolas. Consecuentemente, el proceso de imbibicion presenta un frente de saturacién
dendritico. En este escenario, se suelen formar regiones aisladas con alta saturacion de
agua detras del frente de saturacion, como se observa en las Figuras 5.8a, 5.8d, y 5.8g.
Por otro lado, cuando el proceso de imbibicion posee una tasa de inyeccién alta, el
gradiente macroscopico de presion de agua genera una rapida saturacién de todas las
regiones de la muestra de roca, y los efectos de la capilaridad son casi imperceptibles.
De manera correspondiente, la fase mojante avanza presentando un frente de satura-
cién regular, del tipo «piston», como se observa en las Figuras 5.8¢c, 5.8f, y 5.8i. En
ellas, puede observarse que las regiones con valores altos de saturacion de agua detras
del frente estan relativamente ausentes y tienden a aparecer inicamente para valores
de saturacién global altos.

Evidentemente, las ondas sismicas responden de manera diferente a la evolucién de
cada proceso de imbibicion. Para explorar la atenuacién en estos escenarios, incluimos
en la Figura 5.9 la atenuacion de onda P como funcién de la saturacion global y la
frecuencia para las tres tasas de inyeccién empleadas en la Figura 5.8. Observamos que,
para bajas tasas de inyeccion, el maximo de atenuacion de bajas frecuencias localizado
entre los 10Hz y los 100 Hz, asociado con el frente de saturacién, es insignificante
(Figura 5.9a). Esta ausencia de disipacién en las cercanias del frente para tasas de
inyeccion bajas se debe a que el frente es altamente irregular, por lo cual, los procesos
de relajacion de presion que tienen lugar en el frente interactiian entre si y tienden a
cancelarse. En cambio, el méaximo de atenuacion generado por los «patchesy» ubicados
detrés del frente de saturacion es relativamente alto, con valores de (), ! mayores a 0.01
para valores de (S,,) por encima de 90 %. La importancia de esta manifestacién de flujo
inducido por onda se debe a que las tasas de inyeccion bajas favorecen la presencia de
regiones con altos valores de saturacion de agua detras del frente de saturacion, lo cual
crea contrastes de compresibilidades significativos con el entorno.

Cuando aumentamos la tasa de inyeccién, la atenuacién experimenta cambios signi-
ficativos, como se puede ver en las Figuras 5.9b y 5.9c. Observamos la aparicién de un
maximo de atenuacion localizado aproximadamente en 14 Hz para saturaciones globales
de 30 % a 80 %, cuya magnitud aumenta para tasas de inyeccién crecientes. Notamos
en las Figuras 5.9b y 5.9¢ que este maximo de bajas frecuencias presenta un comporta-
miento transitorio. Es decir, aumenta a medida que el tamano caracteristico del frente
de saturacion y la saturacion de la muestra crecen, y, finalmente, desaparece una vez
que el frente de saturacion abandona la muestra. Ademés, como una tasa de inyeccion
alta no favorece la generacion de zonas aisladas de alta saturacion de agua detras del
frente, el maximo de atenuacién localizado aproximadamente en 1.8 x 10° Hz tiende a
reducirse con el aumento de la tasa de inyeccién, como se observa en las Figuras 5.9b
vy 5.9c.

A continuacion analizaremos el efecto de la tasa de inyeccién en el comportamiento
de las curvas de velocidad. Para ello, graficamos la velocidad en funcién de la frecuen-
cia, para diferentes estadios del proceso de imbibicion, y diferentes tasas de inyeccién.
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Figura 5.9. Inverso del factor de calidad 1/@Q), en funcién de la saturacién global y
la frecuencia para las distribuciones de fluidos obtenidas con tasas de inyeccién (a)
qgl =1x10"*[m/s], (b) qu =5x10"*[m/s], y (c) qgg =1x1073[m/s].

La Figura 5.10 muestra la velocidad de onda P en funcién de la frecuencia para estadios
tempranos del proceso de imbibicién. Se emplean lineas solidas de color negro, azul, y
rojo al graficar las curvas de dispersién para ¢, =1x107*[m/s], ¢, = 5x107*[m/s],
y q,LTU3 =1 x 1073 [m/s], respectivamente. Observamos que, en todos los casos conside-
rados en esta figura, la dispersion de la velocidad es despreciable para todas las tasas
de inyeccion seleccionadas. De hecho, si consideramos que el error de medicion de la-
boratorio es aproximadamente 7[m/s|, el comportamiento de la velocidad puede ser
relativamente bien modelado utilizando una aproximaciéon de GW de medio homogé-
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Figura 5.10. Velocidad de fase de onda P en funcién de la frecuencia para las
diferentes tasas de inyeccién consideradas en este analisis: ¢, = 1 x 107* [m/s],
gh, = 5x107*[m/s], y ¢}, = 1 x 1073 [m/s]. Se ilustran estadfos tempranos del
proceso de imbibicién.

neo (circulos negros), es decir, empleando la ecuacién (5.20). Més alld de los niveles de
variacion de la velocidad con la frecuencia, la dispersion en las Figuras 5.10a y 5.10b
suele ser mayor para tasas de inyeccion altas (lineas rojas), que para tasas medias (li-
neas azules) y bajas (lineas negras). Esto se debe a que, para estadios tempranos del
proceso de inyeccion, la disipacién tiene lugar principalmente en las cercanias del frente
de saturacion, y tiende a ser mas significativa para altas tasas. A su vez, observamos
que, a medida que la roca se satura, la frecuencia donde tiene lugar la primera infle-
xi6n disminuye, debido a un incremento en a™. Por otro lado, en la Figura 5.10c se
comienza a observar una segunda inflexion, localizada en altas frecuencias, asociada a
la formacién de «patches» de agua detras del frente. Como hemos observado previa-
mente, las tasas de inyeccion altas impiden la generacion de «patches» de agua con
altas saturaciones locales y, por lo tanto, esta segunda inflexiéon es mas pronunciada
para tasas de inyeccién bajas e intermedias que para tasas altas.

En la Figura 5.11 observamos la velocidad en funcién de la frecuencia para estadios
tardios del proceso de imbibicion, considerando las tres tasas de inyecciéon analizadas.
En el caso de las Figuras 5.11a y 5.11b, podemos observar las dos inflexiones, asociadas
a la presencia del frente de saturacion y a los «patchesy aislados detras del frente. A
medida que la saturacién global aumenta de (S,) = 70% a (S,) = 94 %, la curva de
velocidad asociada a la tasa de inyeccion baja qgl sobrepasa a aquellas relacionadas
con tasas medias y altas. Sin embargo, al analizar la Figura 5.11b, observamos que,
dependiendo del rango de frecuencias analizado, la relacién entre V, y ¢L puede sufrir
«inversiones». Por ejemplo, en la Figura 5.11b, en el rango de frecuencias entre 10 y
100 Hz, 1a menor velocidad corresponde a la menor tasa de inyeccion. Luego, en un rango
de frecuencias comprendido entre los 100 Hz y los 5 kHz, la menor velocidad estd dada
por la tasa de inyeccion media q£2. Finalmente, para frecuencias mayores a 5kHz, la
menor velocidad esta dada por la mayor tasa de inyeccién qgg. Este analisis muestra que
establecer una relacion univoca entre velocidad y tasa de inyeccion durante un proceso
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Figura 5.11. Velocidad de fase de onda P en funcién de la frecuencia para las
diferentes tasas de inyeccién consideradas en este analisis: ¢}, = 1 x 107* [m/s],
gk, =5x107*[m/s], y ¢}, = 1x 1073 [m/s]. Se ilustran estadios tardios del proceso
de imbibicién.

transitorio es algo dificil. Més alld de esto, para saturaciones relativamente altas (Figura
5.11c) la dispersién generada por tasas de inyecciéon bajas es predominante. En todos
los casos contemplados en la Figura 5.11, la dispersion de la velocidad se encuentra por
encima del limite observacional. Ademas, observamos que la curva de GW no constituye
una buena aproximaciéon para frecuencias mayores a 1 kHz.

5.5. Discusion de los resultados

En general, el objetivo de los estudios desarrollados en el contexto de flujo inducido por
onda yace en encontrar vinculos entre las propiedades de la roca, la distribucion de los
fluidos o caracteristicas de otras heterogeneidades, y las propiedades del dato sismico.
En particular, varios estudios de laboratorio se abocaron a comprender las causas de
la disipacion sismica observada durante procesos de inyeccion de fluidos en muestras
de roca (p. €j., Yin et al., 1992; Cadoret et al., 1998). Este objetivo es de significativa
importancia, ya que, si comprendemos cémo cambian las firmas sismicas durante un
proceso de inyeccion de fluidos, podremos utilizar los métodos sismicos para realizar
una caracterizacion hidraulica del subsuelo.

Nuestro anélisis numérico indica que los patrones heterogéneos de saturacién pro-
ducidos durante procesos de imbibicién, relacionados con heterogeneidades dentro de
las muestras de roca, pueden generar niveles medibles de atenuacion y dispersion sismi-
ca debido a flujo inducido por onda en la mesoescala. En particular, podemos observar
en las Figuras 5.9 y 5.11 que este mecanismo de disipacion se vuelve significativo para
saturaciones globales mayores a 90 %. Este resultado se corresponde con mediciones
de atenuacién sismica realizadas en laboratorio (p. ej., Winkler y Nur, 1979; Murphy,
1984; Yin et al., 1992; Tisato y Quintal, 2013). Por ejemplo, Yin et al. (1992) realizaron
experimentos de imbibiciéon en una muestra de arenisca Berea y observaron un maximo
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en las curvas de atenuacién en funcion de la saturaciéon para una saturacion global de
agua igual a ~ 97 %. Estos autores atribuyeron el comportamiento de la atenuacién con
la frecuencia a flujo inducido por onda entre «patches» aislados, generados durante el
proceso de imbibicién, y su entorno. Recientemente, Tisato y Quintal (2013) estudiaron
la atenuacion sismica en una muestra de arenisca Berea para valores de saturacion glo-
bal crecientes. Estos autores observaron atenuacion dependiente de la frecuencia para
saturaciones globales con valores entre 86.5% y 97.1 %, y argumentaron que se debia
a flujo inducido por onda en la mesoescala debido a una distribuciéon heterogénea de
los fluidos.

En cuanto a las caracteristicas de la velocidad sismica observadas en laboratorio, la
mayoria de las mediciones de V, en funcién de (S,,) realizadas en areniscas saturadas,
empleando frecuencias de 1 Hz a 2500 Hz, evidencian una disminucion de la velocidad
con la saturacién seguida de un incremente abrupto de las velocidades para satura-
ciones mayores a ~ 90% (p. €j., Batzle et al., 2006; Mikhaltsevitch et al., 2016). Este
resultado se encuentra en acuerdo con lo observado en nuestras simulaciones (ver, p €j.,
Figura 5.5). Batzle et al. (2006) estudi6 el comportamiento de una arenisca del Mar del
Norte para diferentes frecuencias y observé una variacién de la velocidad de ~ 600 m/s
entre los 5 Hz y los 5 x 10° Hz, para una saturacién global de (S,) = 90 %. Nuestras
simulaciones presentan una dispersién de, como méximo, 60 m/s de variaciéon en este
rango de frecuencias. Por lo cual, podemos asegurar que los niveles de dispersion mode-
lados en este Capitulo son bajos. Sin embargo, es importante resaltar que en gran parte
de los estudios citados calculan la atenuacién y la dispersién en areniscas cuyas propie-
dades difieren de la muestra numérica analizada en este Capitulo. Asimismo, ninguno
de estos experimentos realiza la saturacion de la muestra controlando la tasa de inyec-
cion. Esto es problematico a la hora de realizar comparaciones con modelos numéricos
o entre diferentes experimentos de laboratorio ya que, como hemos demostrado, la tasa
de inyeccién seleccionada afecta la respuesta sismica de la roca. Por tltimo, existen
mecanismos adicionales de disipacién, no modelados en este trabajo, tales como, flujo
inducido por onda a escala poral o anaelasticidad de la matriz, cuyos efectos pueden
ser considerables durante experimentos de imbibicion.

Debido a limitaciones computacionales, el analisis presentado en este Capitulo ha
sido realizado utilizando muestras 2-D. Sin embargo, se espera que la naturaleza gene-
ral de los resultados obtenidos se mantenga en muestras 3-D. Ademads, es importante
remarcar que los comportamientos derivados del procedimiento numérico de homoge-
neizacion empleado, descripto en el Seccion 3.2 de esta Tesis, pueden ser considerados
comparables con aquellos obtenidos en el laboratorio utilizando técnicas de oscilacion
subresonantes (p. €j., Tisato y Madonna, 2012). En este sentido, el maximo de ate-
nuacion asociado al frente de saturacion y la correspondiente inflexion en la curva de
dispersiéon no podran ser observados experimentalmente si la atenuacién sismica se
obtiene a través de la transmision de un impulso sismico. De hecho, en este caso, el
frente de saturacion sera interpretado en los datos como una interfase en la cual las
ondas se reflejan. En cambio, los «patches» que contienen niveles altos de saturacién
de agua, localizados detras del frente de saturacion, si pueden producir disipacién por
flujo inducido por onda a escala mesoscépica. Sin embargo, para frecuencias suficien-
temente altas, en vez de producir atenuacién y dispersion debido a flujo inducido por
onda, generaran «scattering». Ademas, a pesar de que los andlisis numéricos incluidos
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5.5. Discusién de los resultados

en este trabajo consideran distribuciones heterogéneas de las propiedades de la matriz,
se espera que los resultados encontrados sean aplicables a procedimientos de imbibicién
realizados en rocas comunmente consideradas como homogéneas. Esto se debe a que
la permeabilidad es un parametro altamente fluctuante, cuya variacion en cortas dis-
tancias puede llegar a varios ordenes de magnitud, y cuya determinacién en un medio
poroso es dificil de lograr. De hecho, los valores de permeabilidad obtenidos de medicio-
nes experimentales son valores efectivos calculados a escala de muestra, y no proveen
informacion sobre las posibles fluctuaciones de permeabilidad que ocurren dentro de las
rocas analizadas. Teniendo en cuenta que la permeabilidad es un parametro clave en
los procesos de flujo, se espera que en el laboratorio se generen heterogeneidades en la
distribucion de los fluidos porales cuyas caracteristicas sean similares a las observadas
en nuestros experimentos numeéricos.

Los resultados de las simulaciones numéricas muestran que, més alla del valor de la
saturacion global, las caracteristicas geométricas de la distribucion de fluidos controlan
la respuesta sismica de la muestra. Como se observa en la Figura 5.8, distintas tasas
de inyeccién generan diferentes distribuciones de gas y agua para la misma saturacién
global. El impacto de la tasa de inyeccién en la generacion de «patches» de fluidos puede
ser analizada a través del niumero capilar C,. Este nimero adimensional se utiliza para
cuantificar la relacion existente entre las fuerzas viscosas y capilares. Existen diferentes
definiciones para el nimero capilar, sin embargo, para un proceso de flujo a escalas
mesoscopicas este puede ser expresado de acuerdo a (Hilfer y Oren, 1996),

(5.22)

donde (1), (qw), (pa), y (k) son valores caracteristicos para la longitud de la muestra,
la velocidad de Darcy de la fase mojante, la presién de entrada, y la permeabilidad
de la roca, respectivamente. Si un proceso de inyeccién posee un nimero capilar C,
mayor a 1, las fuerzas viscosas dominan el desplazamiento de los fluidos. De mane-
ra contraria, si C, < 1, las fuerzas capilares controlan las caracteristicas del mismo
(Armstrong et al., 2014). Tomaremos (I) como la longitud de la submuestra, (g,,) como
la tasa de inyeccién, y (k) y (pg) como las medias aritméticas de la permeabilidad
y la presion de entrada calculadas en la submuestra, respectivamente. Obtenemos asi
tres nimeros capilares, C,, = 0.45, C,, = 2.24, y C,, = 4.45, asociados a las tasas
de inyeccién previamente propuestas, ¢, = 1 x 107*[m/s], ¢i, = 5 x 107*[m/s|, y
qZ;S =1 x 1073 [m/s], respectivamente. Entonces, podemos explorar las caracteristicas
de las curvas de atenuacion y dispersion en funcién del niimero capilar. Los resultados
muestran que los procesos de imbibicién dominados por procesos viscosos (C, > 1) se
caracterizan por una discontinuidad fuerte asociada al frente de saturacion (Figuras
5.8¢c, 5.8f, 5.8i) y, por lo tanto, presentan un méaximo de atenuacién dominante loca-
lizado en frecuencias relativamente bajas. Este se desplaza hacia frecuencias menores
a medida que el frente de saturacién avanza dentro de la muestra, y luego desaparece
cuando el frente abandona la muestra de roca (Figura 5.9c). De manera anéloga, las
curvas de dispersion de velocidad evidencian una primera inflexion que se desplaza ha-
cia bajas frecuencias y desaparece para muy altas saturaciones globales (Figuras 5.10 y
5.11). Esta manifestacion de flujo inducido por onda en la mesoescala tiene un carécter
transitorio, asociado a la presencia del frente de saturacién dentro de la muestra. Por
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5.6. Conclusiones

otro lado, en el caso de procesos dominados por fuerzas capilares, los campos de satu-
racion se caracterizan por un alto nivel de entrampamiento de agua y gas y un frente
de saturacion irregular (Figuras 5.8a, 5.8d, 5.8g). La atenuacion y dispersion sismica se
deben principalmente a flujo inducido por onda entre los «patches» con alta saturacion
de agua y su entorno. Nuestro andlisis numérico indica que el maximo de atenuaciéon
se localiza en frecuencias relativamente altas y que este se desplaza hacia frecuencias
mayores a medida que aumenta la saturaciéon global de la muestra (Figura 5.9a). Con
respecto a la dispersion de velocidad, se observa una inflexién en altas frecuencias que se
desplaza hacia frecuencias mayores para valores crecientes de saturacion global. Estos
comportamientos contrastantes, evidenciados en la ubicacién y el desplazamiento del
maximo de atenuaciéon y del punto de inflexién de las curvas de velocidad hacia altas
o bajas frecuencias, indican que puede ser posible discernir si un determinado proceso
de imbibicién estd dominado por fuerzas capilares o viscosas observando la evolucién
de las firmas sismicas asociadas.

5.6. Conclusiones

Nuestros resultados muestran que los procesos de imbibiciéon pueden generar atenuacién
y dispersion medible debido a flujo inducido por onda en la mesoescala, especialmente
para niveles altos de saturacion global. Ademas, pueden observarse dos manifestaciones
de flujo inducido. Un anélisis de la contribuciéon local a la atenuacion global permite
demostrar que la primera manifestacion se produce por la existencia de un contraste
de compresibilidad asociado al frente de saturacién. Por ello, su efecto se desvanece
cuando el frente de saturaciéon abandona la muestra. Ademas, este mecanismo tiende
a aparecer cuando el flujo estd dominado por fuerzas viscosas, las cuales resultan de
utilizar altas tasas de inyeccion. Por otro lado, la segunda manifestacion de flujo indu-
cido por onda afecta a las curvas de atenuacién y dispersion en frecuencias mas altas,
y se produce por la presencia de «patchesy» caracterizados por alta saturacion de agua
y que se encuentran localizados detras del frente de saturacion. Esta manifestacion
de flujo inducido por onda posee un rol importante durante procesos dominados por
fuerzas capilares, es decir, para tasas de inyeccion relativamente bajas. La magnitud
de los maximos de atenuacién asociados, y de la dispersién correspondiente, tienden
a aumentar con la saturacién global. Ademéas, mientras el maximo de atenuacién y la
inflexion en las curvas de velocidad producidos por el frente de saturaciéon se mueve
hacia frecuencias menores para saturaciones globales crecientes, los efectos asociados
a la presencia de «patches» de alta saturacion de agua se desplazan hacia frecuencias
mayores. Los resultados de este analisis, en combinacién con el procedimiento numérico
empleado, constituyen un estudio de gran importancia en el contexto de la interpreta-
cién de la atenuaciéon y dispersion sismica en medios parcialmente saturados en general
y durante experimentos de imbibicion en particular.
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Capitulo 6

Atenuacién y dispersiéon en medios
parcialmente saturados: Modelos rea-
listas vs. modelos binarios de satura-
cion

Al modelar los efectos del flujo mesoscopico en la respuesta sismica de rocas parcial-
mente saturadas, se suele asumir que el campo de saturacién es binario. Es decir, se
considera que los fluidos porales se distribuyen en regiones de tamanos mesoscopicos
completamente saturadas por una de las fases, rodeadas por zonas completamente sa-
turadas por la fase restante. Sin embargo, los estudios experimentales evidencian que
los campos de saturacion estan relacionados con las heterogeneidades de la matriz, y
que sus valores locales varian de forma continua entre 0 y 1. Como se ha observado pre-
viamente, las curvas de atenuaciéon y dispersién dependen de la distribucion de fluidos
empleada y, por ello, los modelos binarios de saturacién pueden resultar en estimacio-
nes erroneas de la atenuacion y velocidad de las ondas. En este Capitulo se analizan
las consecuencias de modelar la respuesta sismica de medios parcialmente saturados
empleando campos binarios de saturacién. En primer lugar, se analiza la capacidad
del modelo de White para replicar las curvas de atenuaciéon y dispersion asociadas a
la presencia de un frente de saturacién resultante de un proceso de imbibiciéon en una
roca homogénea. Luego, se exploran las consecuencias de considerar campos binarios de
saturacion para representar la respuesta sismica de una roca heterogénea 2-D sometida
a un proceso de imbibicion.

6.1. Introduccién

Desde los trabajos pioneros de White (1975) y White et al. (1975), donde se consideran
distribuciones binarias de saturaciéon en medios porosos homogéneos, los campos bina-
rios de saturacion han sido ampliamente utilizados en el contexto del flujo inducido
por ondas sismicas a escalas mesoscopicas. En particular, en las dltimas dos décadas,
los modelos binarios han sido considerados en trabajos de gran impacto en la literatura
especifica (Johnson, 2001; Pride et al., 2004; Rubino et al., 2011; Masson y Pride, 2011,
Quintal et al., 2011). Johnson (2001) estudié el comportamiento del médulo de volumen
«undrained» efectivo de un medio poroso homogéneo que contiene «patches» binarios
irregulares. Pride et al. (2004) analizaron los efectos de flujo inducido empleando solu-
ciones analiticas para una serie de casos, incluyendo medios homogéneos saturados con
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6.1. Introduccién

«patches» binarios. Rubino et al. (2011) analizaron el efecto de distribuciones binarias
de CO, y agua en las trazas sismicas, en el contexto de un proceso de inyeccién de
COg en repositorios geoldgicos. Utilizando un algoritmo de invasiéon por percolacién,
Masson y Pride (2011) calcularon la atenuacién sismica en medios saturados de for-
ma binaria por dos fluidos inmiscibles. Quintal et al. (2011) propusieron un método
de diferencias finitas para estudiar los efectos del flujo inducido en la mesoescala y lo
aplicaron a medios saturados por distribuciones binarias de fluidos. Mas alla de estos
estudios numéricos y teodricos, los modelos binarios de saturaciéon suelen ser empleados
para interpretar resultados experimentales. En este sentido, Tisato y Quintal (2013)
emplearon un modelo de «patches» binarios de aire y agua para modelar los resultados
de un experimento oscilatorio en una arenisca de la formaciéon Berea. Recientemente,
Chapman et al. (2016) utilizaron el modelo de White et al. (1975) para modelar los
resultados de un experimento oscilatorio realizado en una muestra de arenisca de la
formacion Berea para diferentes presiones de confinamiento. Sin embargo, como ha sido
mencionado previamente, las distribuciones de fluidos de escalas mesoscépicas obser-
vadas experimentalmente en muestras de roca, por medio de tomografia de rayos X
(CT), poseen variaciones espaciales suaves asociadas a las heterogeneidades del medio,
con saturaciones de las fases que toman valores locales entre 0 y 1 (p. €j., Cadoret et
al., 1998; Toms et al., 2007; Shi et al., 2011; Perrin y Benson, 2010; Li y Benson, 2015).
Por lo tanto, es razonable cuestionar tanto la existencia de las distribuciones binarias
de mesoescala de fluidos como la validez de las propiedades sismicas derivadas en este
tipo de escenarios.

Si bien los campos de saturacion observados con CT en rocas porosas heterogéneas
distan de ser binarios a escalas mesoscépicas, al analizar la distribucién de los fluidos
dentro del espacio poral es posible definir «burbujas» o «clusters» microscopicos. Es-
tudios recientes han logrado mapear la distribuciéon de fluidos inmiscibles dentro del
espacio poral empleando microtomografias computadas de rayos X (uCT) (Rahman et
al., 2016; Armstrong et al., 2014; Georgiadis et al., 2013; Iglauer et al., 2011). A modo
de ejemplo, Rahman et al. (2016) tomaron imégenes de uCT de la distribucién espacial
de CO; y agua en una muestra de arenisca Bentheimer (10 mm de altura y 5mm de
didmetro), con una porosidad promedio de 22 %, luego de estadios sucesivos de drenaje
e imbibicion. En este trabajo, las imagenes de pCT permiten medir el tamato de los
«clusters» de COs dentro del espacio poral. Podemos observar en la Figura 6.1a un
corte 2-D de la roca empleada en este andlisis, donde se observa un mapa segmentado
de las fases fluidas y de la matriz sélida. El CO esta asociado a las regiones amarillas,
el agua a las regiones azules y la matriz a las regiones grises. Se observa que los «clus-
ters» de COq poseen diversas escalas, graficadas en 3-D en la Figura 6.1b. La Figura
6.1c muestra una imagen 3-D de un «cluster» de CO5 con un tamano caracteristico
grande. Es interesante observar que, en general, el tamano de los «clusters» esta en el
orden del tamano de los granos y poros y, por lo tanto, no pueden ser considerados
heterogeneidades mesoscépicas. Mas alla de la escala de los mismos, puede observarse
en la Figura 6.1a que el espacio poral que contiene a los «clusters» de CO, se encuentra
a su vez saturado con agua. Es decir, los «clustersy de COy ocupan el «centro» del
espacio poral, y tienden a estar rodeados por una capa de agua que «moja» la paredes
del poro. Este tipo de analisis de microescala brinda aiin mas razones para considerar
incorrectos a los modelos binarios de saturacion en la mesoescala.
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6.1. Introduccion

500 pm

Figura 6.1. Imagenes de pCT de una muestra de roca arenisca de la formacién
Bentheimer saturada con COg y agua de formacién a 10 MPa y 318 K: (a) Corte 2-D
de la muestra con las fases segmentadas. Los «clusters» de CO5 estan asociados a
las regiones color amarillo, el agua al color azul, y la matriz al gris; (b) «clusters»
de CO3 en 3-D, para un volumen de 3 mm?; (c) geometria de un «cluster» de COq
de gran tamano. Figuras tomadas de Rahman et al. (2016).

En los tltimos anos, se ha comenzado a explorar la respuesta sismica de rocas satu-
radas por distribuciones continuas de dos fluidos inmiscibles, abandonando los modelos
binarios de saturacién. Rubino y Holliger (2012) exploraron la atenuacién sismica en
rocas heterogéneas caracterizadas por campos de saturacion continuos de agua y gas,
asumiendo equilibrio capilar. Kuteynikova et al. (2014) modelaron la atenuacién sis-
mica producida por flujo inducido por onda en la mesoescala en rocas homogéneas
saturadas con distribuciones continuas de agua y aire. A su vez, en el Capitulo 5 de
este trabajo de Tesis, hemos analizado el comportamiento de las curvas de atenuacién y
de dispersion de las ondas sismicas durante un procesos de imbibiciéon en un medio po-
roso heterogéneo. Sin embargo, ninguno de estos trabajos ha estudiado la capacidad de
los modelos binarios de saturacion para representar la respuesta sismica de ambientes
saturados con distribuciones realistas.

En este Capitulo, exploramos la capacidad de los modelos que consideran distri-
buciones binarias de mesoescala de fluidos para representar la atenuacion y dispersion
de las ondas sismicas en medios que contienen distribuciones realistas de fluidos. Con
este objetivo, en primer lugar analizamos la respuesta sismica de un medio 1-D. Este

100



6.2. Respuesta sismica de una roca homogénea 1-D parcialmente saturada

consiste en una roca homogénea que contiene un frente de saturacion resultante de un
experimento de imbibicion, logrado empleando el procedimiento numérico descripto en
el Capitulo 4. Luego, determinamos la velocidad y la atenuacion sismica de este medio
utilizando los procedimientos descriptos en los Capitulos 3 y 5, es decir, empleando un
test oscilatorio de relajacion y un fluido efectivo. A su vez, analizamos el alcance del
modelo de White para replicar las curvas de atenuacion y dispersién asociadas. En un
segundo analisis, estudiaremos un caso 2-D que consiste en una roca heterogénea cuyo
campo de saturacion resulta de un experimento de imbibiciéon analizado en el Capitulo
5 de este trabajo de Tesis. Exploramos las consecuencias de tomar diferentes valores
umbrales de binarizacion del campo de saturacion en el contexto de la respuesta sismica
del medio, y analizamos si es posible obtener los valores de atenuacién y dispersion del
medio parcialmente saturado original empleando «patches» binarios de mesoescala.

6.2. Respuesta sismica de una roca homogénea 1-D
parcialmente saturada

6.2.1. Muestra de roca y campo de saturacion

En esta Seccion analizamos la capacidad del modelo de White para representar la
respuesta sismica de una roca que contiene un frente de saturaciéon. Para ello simulamos
un proceso de imbibiciéon en una muestra 1-D de 1m de largo, en la cual se inyecta
agua a tasa constante. Se asume que la muestra estd inicialmente saturada de forma
homogénea con un 92 % de CO, y un 8 % de agua. Las propiedades fisicas de los fluidos
estan dadas en la Tabla 3.1, mientras que las propiedades de la muestra considerada
se corresponden con las de una arenisca de la formacién Utsira (ver Tabla 3.1). A su
vez, utilizamos el modelo de Brooks y Corey, ecuaciones (4.9), (4.11), y (4.12), con
Apc = 2y pg = 3450.18 [Pal, y una saturacién residual S, , = 0.05. En cuanto a
las condiciones de borde, imponemos una tasa de inyeccién en la parte superior de la
muestra (y = 1m) igual a ¢}, =5 x 107* m/s, mientras que en la base imponemos una
saturacion SZ = 0.08 y una presién pZ = 10 [MPa).

La Figura 6.2 muestra un instante del proceso de imbibicién, a ¢t = 600 [s] desde el
inicio del proceso de inyeccién. En este instante la roca posee una saturacion global igual
a (Sy) = 75.6 %. Observamos que el campo de saturacion toma la forma de un frente
con caracteristicas continuas, es decir, con valores locales de S,, que varian entre 0 y 1.
La muestra de roca considerada, saturada con el campo de la Figura 6.2, es sometida a
un experimento oscilatorio de relajacion. Es importante resaltar que consideramos una
roca con matriz homogénea, por lo cual, el inico contraste de compresibilidad presente
en el medio se debe al frente de saturaciéon. Empleamos el experimento oscilatorio de
relajacion descripto en el Seccidén 3.2 de esta Tesis para calcular la atenuaciéon y la
dispersién debidas a flujo inducido por onda a escalas mesoscopicas. Como cada celda
del dominio posee una combinacion de fases fluidas, debemos aplicar el procedimiento
descripto en la Secciéon 5.2.3 de este trabajo de Tesis para obtener las propiedades
efectivas del fluido poral.

Por otro lado, empleamos el modelo binario de capas planas paralelas de White
para intentar representar la respuesta sismica del medio. Es decir, buscamos una con-
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Figura 6.2. Frente de saturacién a tiempo ¢ = 600 [s] en una arena Utsira.

figuracién binaria que reproduzca la respuesta sismica del modelo realista de la Figura
6.2. El modelo de White et al. (1975), descripto en el Seccién 3.6.1, permite estimar
el médulo de onda plana equivalente M.(w) (ecuacién (3.61)). Luego, es posible ob-
tener la atenuaciéon y la dispersion para diferentes espesores de capas de CO, y agua
empleando las ecuaciones (3.1) y (5.15).

6.2.2. Atenuacion y dispersion de las ondas sismicas

La Figura 6.3 muestra el inverso del factor de calidad en funcién de la frecuencia para
la roca saturada por el campo realista representado en la Figura 6.2, y para tres esce-
narios binarios de interés. Se grafica, en la Figura 6.3a, el campo de saturacién realista,
obtenido por medio de simulaciones de flujo, y la curva de atenuacion en funciéon de
la frecuencia asociada al mismo (curva negra en la Figura 6.3e). El modelo graficado
en la Figura 6.3b es el modelo de White que presenta igual saturacion global que la
muestra realista, es decir (S,,) = 75.6 %. Podemos observar que la curva de atenuacion
asociada a este modelo (curva azul en la Figura 6.3e) sobrestima considerablemente la
atenuacion del medio. Ademas, la frecuencia critica del modelo binario es mayor que
la del modelo realista.

Por otro lado, las Figuras 6.3c y 6.3d presentan los dos tnicos modelos binarios
de capas planas paralelas que poseen el mismo nivel de atenuacién maximo @, L.
que el modelo realista. Estos modelos poseen saturaciones globales de (S,) = 31%
y (Sw) = 99.15 %, respectivamente. Es evidente que ambos casos poseen saturaciones
completamente diferentes a las del medio realista. Ademéas, ambos poseen una frecuen-
cia critica mayor a la del medio de la Figuras 6.3a. Hemos verificado que, considerando
las propiedades fisicas de la matriz y de los fluidos saturantes de este ejemplo, no existe
un medio de White que posea la misma frecuencia critica que el medio realista.

En la Figura 6.4 podemos observar la velocidad de onda P en funcién de la frecuencia
para los diferentes casos analizados en la Figura 6.3. Se grafica, a su vez, el limite de
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Figura 6.3. Inverso del factor de calidad de ondas compresionales en funciéon de
la frecuencia para el modelo de la Figura 6.2 y para diferentes modelos binarios de
saturacion.

bajas frecuencias de Gassmann-Wood (GW) empleando circulos negros. La dispersion
asociada al medio realista esta representada por una curva negra. Observamos que, al
considerar el modelo binario de la Figuras 6.3b, el cual respeta la saturacion global
del medio original, la curva de dispersién asociada (curva azul) representa bien el
comportamiento de la velocidad asociada al medio realista en el rango de frecuencias
comprendido entre los 1072 Hz y 1 Hz, pero sobrestima considerablemente la dispersién
por fuera de este rango.

Por otro lado, la dispersién asociada a los modelos binarios de las Figuras 6.3c y
6.3d, se encuentra graficada en la Figura 6.4 con curvas color rojo y verde, respecti-
vamente. El modelo con igual atenuacién maxima @, ., v con (S,) = 31% (curva
roja) presenta una inflexion en la curva de velocidad alrededor de los 100 Hz, mientras
que el medio realista posee una inflexiéon en 10 Hz. Es interesante notar que, a pesar de
poseer una saturacién diferente a la del modelo realista, este modelo binario posee una
velocidad similar en el rango de frecuencias comprendido entre los 1072 Hz y 107! Hz.
Esto se debe a que la velocidad de GW, para estas propiedades de matriz y fluidos,
varfa muy poco (£10m/s) al incrementar la saturacién global (S,,) de 5% a 80 %. Para
saturaciones globales mayores a 80 % la velocidad aumenta considerablemente. Este es
el caso del modelo binario con igual Q! ., v con (S,) = 99.15% (curva verde), cuya
velocidad y dispersion son significativamente mayores que las del medio realista.

En base a lo observado en este andlisis, es posible concluir que la utilizacién de
modelos binarios deriva en estimaciones incorrectas de la atenuaciéon y la velocidad
de las ondas sismicas. Observamos que ningin modelo binario puede representar el
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Figura 6.4. Velocidad de onda P en funcién de la frecuencia para los diferentes
casos de la Figura 6.3.

comportamiento sismico e imitar el valor de saturacién global de la muestra, de forma
simultanea. En particular, el modelo que mejor representa la distribucion de fluidos del
medio realista (Figura 6.3b), sobrestima la atenuacién y la dispersion del medio que
desea representar. A continuacion analizaremos la contribucién local a la atenuacién
con la intencién de explorar las causas de las discrepancias observadas.

6.2.3. Contribucion local a la atenuacién

La contribucién local a la atenuaciéon permite observar las regiones de la roca que
contribuyen significativamente a disipar la energia sismica por flujo inducido. A con-
tinuacion emplearemos los patrones espaciales de ¢~!(y) para analizar cudles son las
discrepancias entre el modelo binario de igual saturacion (Figura 6.3b) y el modelo
realista derivado de simulaciones de flujo (Figura 6.3a).

La Figura 6.5a presenta, de forma conjunta, el campo de saturacion resultante del
proceso de imbibicién (curva negra) y el modelo de saturacién binario previamente
representado en la Figura 6.3b (curva discontinua azul). La contribucién local a la
atenuacion global se calcula para la frecuencia asociada al maximo de atenuacién f,
correspondiente a cada modelo, es decir, fie = 1.4Hz y fB" = 2.6 Hz. Las contribu-
ciones locales asociadas con el modelo realista gL, v para el modelo binario ggp, estan
graficadas en la Figura 6.5b empleando curvas color negro y azul, respectivamente.
Podemos observar que el modelo binario presenta una contribucién local con valores
aproximadamente 4 veces mayores a los del modelo realista. Esto es esperable, ya que
hemos observado que este sobrestima los niveles de atenuacién y dispersion de la mues-
tra. En particular, observamos en la Figura 6.5b que la principal diferencia se da en las
cercanias de la interfase agua-CO, (y = 0.25m). Alli se observa una mayor contribucion
a la atenuacion para el modelo binario, que se debe a un contraste de compresibilidad
significativo de propiedades fisicas entre ambas capas completamente saturadas. Esta
caracteristica da lugar a la generacién de un gradiente de presion considerable en la
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Figura 6.5. (a) Modelos de saturacién binario (Figura 6.3b) y realista (Figura 6.2),
representados por una curva azul discontinua y una curva negra solida, respectiva-
mente. (b) Contribucién local a la atenuacién para estos modelos.

interfaz entre ambas regiones. Para el modelo saturado de forma realista, las propie-
dades varian mas gradualmente. Por lo cual, los gradientes de presién inducidos en el
fluido son menores a los generados en el caso binario. Por estas razones, la atenuacion
y dispersion obtenidas al binarizar el campo de saturaciéon son mayores.

6.3. Respuesta sismica de una roca heterogénea 2-
D parcialmente saturada

6.3.1. Muestra de roca y campo de saturacion

A continuacién comparamos la respuesta sismica de una muestra de roca heterogénea
2-D que contiene un campo de saturacion resultante de un proceso de imbibicién, con
la de un medio heterogéneo con un campo de saturaciéon binario. Para generar una roca
saturada de forma realista, tomamos los resultados del Capitulo 5 de este trabajo de
Tesis. Es decir, consideramos la roca representada en la Figura 5.2b, saturada con una
distribuciéon de agua y metano resultante de un experimento de imbibicion realizado
con una tasa de inyeccién constante qgl =1 x 107* [m/s]. En particular, seleccionamos
el estadio con saturacion global (S,,) = 94 %.

A diferencia del caso unidimensional de la Seccion 6.2, donde empleamos un me-
dio binario con geometria conocida (capas planas paralelas), la roca estudiada en esta
Seccion presenta una distribuciéon bidimensional de fluidos altamente heterogénea. En
consecuencia, es necesario definir un procedimiento que permita generar modelos bi-
narios de saturacion a partir del campo de saturacion realista. Para ello, seguiremos el
criterio empleado por Rubino y Holliger (2012) y Qi et al. (2014a), el cual consiste en
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derivar un campo binario a partir de una distribucién continua de fluidos empleando
el método de «thresholdingy. Este método, que ya ha sido empleado en la Seccién 3 de
este trabajo de Tesis para generar distribuciones binarias de fluidos, emplea un valor de
saturacién umbral SIS que sirve como criterio de corte para realizar la binarizacion.
Es decir, se compara numéricamente el valor de saturacién de agua de todas las cel-
das que conforman la roca de prueba numérica con el valor ST elegido. Luego, toda
celda cuyo valor de saturacién sea mayor o igual a ST se considera completamente
saturada con agua. De lo contrario, toda celda cuya saturacién es menor a SI™ se
considera completamente saturada con gas. Empleamos el método de «thresholding»
para determinar una serie de campos binarios derivados de la muestra realista. Luego,
calculamos la respuesta sismica asociada a cada uno de ellos con la intencién de ex-
plorar sus similitudes y diferencias respecto de la respuesta sismica del medio realista
original. Después de una busqueda exhaustiva, considerando distintos valores umbrales
SThrs “apartamos una serie de casos de interés, que serdn analizados a continuacién.

6.3.2. Atenuacion y dispersion de las ondas sismicas

La Figura 6.6 muestra las curvas de atenuacion correspondientes al modelo de roca
con saturacion realista y una serie de modelos de saturacion binaria. El esquema de la
Figura 6.6a muestra el campo de saturacion realista con (S,) = 94 %, resultante del
experimento de imbibicién previamente descripto. La curva de atenuacién en funcion
de la frecuencia de este medio, graficada en la Figura 6.6e, esta representada utilizando
una curva negra. El primer modelo binario de saturaciéon analizado estd dado por la
Figura 6.6b, el cual posee igual saturacién global que la roca original ((S,) = 94 %).
Para su determinacién se emplea un valor umbral de S = 79 %. La curva de atenua-
ci6n en funcion de la frecuencia de este modelo (curva azul) evidencia una atenuacion
considerablemente mayor a la del modelo realista. Ademas, posee una frecuencia critica
menor.

Por otro lado, el modelo ilustrado en la Figura 6.6¢ responde a un valor umbral
de SIrs = 889% y posee una saturacion global de (S,,) = 82.26 %. Lo interesante de
este modelo es que posee una curva de atenuacion (curva verde graficada en la Figura
6.6e) con una frecuencia critica idéntica a la observada en la curva de atenuacién de
la roca saturada por el campo realista. Sin embargo, este modelo posee una saturacion
global menor, y presenta un nivel de atenuacién mucho mayor a los valores asociados
al modelo realista.

Por 1ltimo, consideramos la muestra de la Figura 6.6d, que posee igual atenuacion
méxima que la roca saturada de forma realista (curva roja en la Figura 6.6e) y una
saturacion global de agua de (S,) = 99.88%. Este modelo responde a un proceso
de «thresholding» con un valor umbral de SIP™ = 55%. Podemos observar que la
frecuencia critica del modelo realista es mayor a la resultante de esta binarizacién.
Ademas, al comparar las Figuras 6.6a y 6.6¢ observamos que la distribucién de fluidos
del modelo binario no es representativa de la distribucion derivada de procesos de flujo.
Asimismo, la saturacién global del modelo binario asciende a (S,,) = 99.88 %, por lo
cual, el modelo binario sobrestima de forma considerable el nivel de saturacién global
de agua.

La Figura 6.7 presenta las curvas de velocidad de los modelos ilustrados en la

106



6.3. Respuesta sismica de una roca heterogénea 2-D parcialmente saturada

Thr:
2) <8 >=94% b S 279% —- igual <S_>=94%
1 018 "%
0.95 P & . Gas
0.9 . u - - Agua
0.85 g L »
S = 0.09 v
0.8 “w "-
0.75 9)
" Thrs
07 PN 4 S, =88% - igual £ =1.8x10* Hz
0.65 0Lt .

0 009 0.18
X [m]

0.08

0.07

0.06

0.051

1/Q,

0.04

> Thrs .
S, =55% - igual Q' =0.013

mix

0.031

0.02

0.01

Frequency[Hz| 0 0.09 0.18

x [m]

Figura 6.6. Inverso del factor de calidad de onda P en funciéon de la frecuencia
para diferentes modelos de saturacién de la roca de prueba.

Figura 6.6. Podemos observar que el modelo realista presenta una dispersion menor
a la de los modelos binarios de igual saturacién (curva azul) y de igual frecuencia
critica (curva verde), que responden a las figuras 6.6b y 6.6¢, respectivamente. Para
frecuencias cercanas a 10° Hz, ambos modelos binarios sobrestiman la velocidad en més
de 180 m/s. Es interesante notar que, a pesar de poseer saturaciones globales diferentes,
ambos modelos binarios poseen velocidades similares a las del medio realista entre 1 Hz
y 100 Hz, las cuales se encuentran relativamente bien modeladas por la aproximacion de
GW (circulos negros) considerando una saturacién global de (S,,) = 94 %. Esto se debe
a que la velocidad de GW no varia significativamente al pasar de una saturacién global
de agua de 82.26 %, asociada modelo representado en la Figura 6.6¢, a una saturacién
global de 94 %, asociada a los modelos de las Figuras 6.6a y 6.6b.

Por otro lado, en la Figura 6.7 se grafica la velocidad de fase asociada al modelo
binario que posee igual atenuaciéon maxima que el modelo realista. Observamos que
el comportamiento de la velocidad con la frecuencia (curva roja) es absolutamente
diferente a la del medio realista. Ademaés, como al binarizar con este criterio obtenemos
un medio saturado con (S,,) = 99.88 %, el valor de las velocidades en el limite de bajas
frecuencias es significativamente diferente.

Podemos concluir entonces que, al igual que en el caso 1-D previamente analiza-
do, las curvas de atenuacién y dispersion por flujo inducido asociadas a medios que
contienen campos de saturacién binarios, obtenidos por «thresholding», no pueden
satisfacer de forma simultanea los criterios de igual saturacién global, igual nivel de
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Figura 6.7. Velocidad de onda P en funcién de la frecuencia para los diferentes
casos de la Figura 6.6.

atenuacion y dispersion, e igual frecuencia critica que la muestra saturada por medio
de un proceso de flujo. En particular, el modelo binario que posee igual saturacién que
la muestra realista sobrestima considerablemente los niveles de atenuacion y dispersion
sismica. Estos ejemplos nos llevan a cuestionar la validez de las curvas de atenuacion
y dispersion obtenidas empleando modelos binarios de saturacién. A continuacién, con
la intencion de explorar las diferencias en los patrones de disipacion asociados a los
diferentes modelos, estudiaremos la contribucién local a la atenuacion.

6.3.3. Contribucién local a la atenuacion

En esta Seccién analizaremos cuéles son las regiones de la roca que contribuyen mas
significativamente a disipar la energia sismica por flujo inducido para los modelos 2-D
previamente considerados. Con esta motivacion, exploraremos las caracteristicas de la
contribucion local a la atenuacion qigl.

Para realizar una comparacion de los patrones de qigl seleccionamos el modelo
realista representado por la Figura 6.6a y los dos modelos binarios representados en las
Figuras 6.6b (modelo de igual saturacién) y 6.6¢ (modelo de igual frecuencia critica). No
analizaremos el modelo de la Figura 6.6d ya que, a pesar de presentar igual valor para

b, ! <0y la distribucién de fluidos asociada es poco representativa del medio realista.

En las Figuras 6.8a, 6.8b, y 6.8c graficamos los campos de saturacion para estos
modelos de roca saturada. A su vez, debajo de estos, se grafica la contribucién local a
la atenuacion en cada caso, calculada en la frecuencia critica correspondiente (Figuras
6.8d, 6.8e, y 6.8f). Realizando una comparacién conjunta de las distribuciones de fluidos
en las Figuras 6.8a y 6.8b, y de los patrones de qigl correspondientes (Figuras 6.8d y
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Figura 6.8. Campos de saturacién y contribucion local a la atenuacién
qlgl(wc) [m~2]. Los campos de saturaciéon graficados en los paneles (a), (b), y (c)
estan asociados a los modelos de las Figuras 6.6a, 6.6b, y 6.6c. Los paneles (d), (e)
y (f) muestran la contribucién local a la atenuaciéon asociada a los modelos corres-
pondientes que se encuentran en la fila superior.

6.8e), observamos que localmente los valores de qigl son mayores para el modelo binario.
esto se debe a que el contraste de compresibilidad es mayor y, entonces, el flujo inducido
es mas importante. Ademas, la superficie total de las regiones contribuye de forma
significativa a la atenuacién es también mayor en el modelo binario, lo que explica que
la atenuaciéon global sea mayor. Lo mismo sucede al comparar la contribucién local
del modelo binario de igual frecuencia critica (Figura 6.8f) con el del modelo realista.
En particular, observamos que cuanto mas compleja es la distribucion de gas dentro
del medio, mayor es el proceso de interacciéon entre patches y, entonces, la extension
espacial del proceso difusivo se ve reducida. Mas alld de esto, observamos que ninguno
de los modelos binarios es capaz de representar las caracteristicas de la distribucién
espacial de qigl del modelo realista.

Como se ha observado en este analisis, los modelos binarios no pueden representar
de manera simultanea los niveles de atenuacion y dispersion, la saturacion global de
la muestra, y la frecuencia critica asociada a un modelo realista. Consecuentemente,
en el eventual caso de utilizar modelos binarios en un esquema de inversiéon a partir
de datos sismicos, se obtendran estimaciones erréneas del contenido de fluido, de las
caracteristicas de su distribucién espacial, y de las propiedades hidraulicas de la ma-
triz. Estos resultados resaltan la necesidad de avanzar hacia modelos realistas de roca
saturada al realizar modelado de propagacion de ondas sismicas y al interpretar los
datos correspondientes.
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6.4. Limitaciones técnicas y practicas asociadas al
calculo de los efectos de flujo mesoscépico en
medios parcialmente saturados

El flujo inducido por onda es actualmente considerado como un mecanismo de ate-
nuacion dominante en medios porosos parcialmente saturados, siempre y cuando el
campo de saturacion presente heterogeneidades de tamafno mesoscopico y las fases flui-
das posean compresibilidades contrastantes. Las mediciones de laboratorio realizadas
en rocas con heterogeneidades mesoscopicas, empleando frecuencias sismicas y sénicas,
indican la existencia de niveles de atenuacion y dispersion sismica medibles que suelen
atribuirse a flujo mesoscépico (Yin et al., 1992; Cadoret et al., 1998; Tisato y Quintal,
2013; Chapman et al., 2016). Sin embargo, el rol que juegan los efectos del flujo mesos-
coOpico en experimentos de campo es aun incierto. De hecho, desde la introduccion del
mecanismo de atenuacion de flujo inducido por onda en medios porosos en los traba-
jos de White (1975) y White et al. (1975), los modelos desarrollados no han sido atin
acoplados a esquemas de inversion eficientes.

La falta de aplicacion de los modelos de flujo mesoscopico en escenarios de campo
posee varias razones. En primer lugar, las mediciones de atenuacion son dificiles de
realizar, y la incerteza en las mismas aumenta rapidamente a medida que la atenua-
cién disminuye (Sams et al., 1997). Ademads, las mediciones de campo se suelen realizar
en un entorno de banda limitada, lo cual condiciona el analisis de la variaciéon de la
atenuacion y velocidad con la frecuencia. En este sentido, aunque se desarrolle un mo-
delo adecuado para la atenuacion y la velocidad observadas en el rango de frecuencias
considerado, la implementacién del mismo requiere de mediciones en un amplio rango
de frecuencias para verificar que sus estimaciones sean correctas. Sams et al. (1997)
reportaron los resultados de una serie de experimentos en un amplio rango de frecuen-
cias, que incluyen: Perfilaje sismico vertical (VSP) (30 a 280Hz), datos sismicos de
«crosshole» (200 a 2300 Hz), sénicos (8 a 24kHz), y mediciones de laboratorio (0.3 a
0.9 MHz). Empleando estos datos, Pride (2005) propuso un modelo de doble porosidad
que explica la atenuacion observada en todos los rangos de frecuencia considerando
disipacion por flujo mesoscépico. El modelo propuesto consiste en una arenisca poro-
sa consolidada fracturada con «cracks» mesoscopicas elipticas de radio igual a 5cm.
Sin embargo, no existe evidencia de que este modelo haya sido verificado en el sitio
de investigacion, y como serd argumentado a continuacién, es poco probable que la
atenuacion asociada a un rango de frecuencias tan amplio esté inicamente asociada a
disipacion por flujo mesoscépico.

Por otro lado, como se ha resaltado previamente, la disipacion sismica asociada
al mecanismo de flujo inducido por onda esta relacionada con una gran cantidad de
parametros del medio, tales como la porosidad, la permeabilidad, la longitud caracte-
ristica de las heterogeneidades, las propiedades fisicas de los fluidos saturantes. Algunos
de estos parametros, tales como, por ejemplo, la permeabilidad, son parametros muy
dificiles de determinar y que pueden variar varios érdenes de magnitud en cortas dis-
tancias. Por lo cual, si se desea llevar a cabo una inversiéon de datos sismicos en el
marco de flujo mesoscopico, es preciso contar con una gran cantidad de informacion
de las formaciones analizadas. En lineas generales, debe contarse con estimaciones de
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la porosidad efectiva (p. €j., empleando perfilajes de densidad), de la saturaciéon (p.
ej., empleando perfilajes eléctricos), y de la composicién litoldgica (analizando coronas,
muestras de roca, o perfiles de pozo). Ademés, el muestreo de estas propiedades fisicas
debe ser llevado a cabo a escalas significativamente menores que las longitudes de onda
utilizadas, que en el caso de un sénico suelen encontrarse en las decenas de cm. Esta
caracteristica suele ser altamente limitante, y por ello comtinmente se recurre modelos
de fisica de rocas para obtener las propiedades en las escalas deseadas (p. ej., Milani
et al., 2015). Un esfuerzo interpretativo en esta direccion fue dado por Caspari et al.
(2011). Los autores de este trabajo emplearon datos sénicos de un experimento de al-
macenamiento de CO, en Nagaoka para estimar una relaciéon velocidad-saturacién de
COy para diferentes profundidades del reservorio. Con esta motivacién, se propuso un
modelo de flujo mesoscopico de «patches» binarios de COs que logra explicar el com-
portamiento observado. Para ello se utiliz6 el modelo de «patches» aleatorios CRM,
considerando tamanos caracteristicos para los «patches» binarios que varian entre 1 y
5mm. Sin embargo, como hemos observado en este Capitulo, los modelos de «patches»
binarios tienden a ser poco representativos de las caracteristicas del medio estudiado.

Por 1ltimo, existe una serie de mecanismos adicionales que afectan las amplitudes
sismicas en los medios porosos heterogéneos saturados, tales como el «squirt flowy, el
mecanismo intrinseco de Biot, el «scattering», la anaelasticidad de la matriz, y la di-
vergencia geométrica. Es importante resaltar que existen trabajos donde se realizaron
esfuerzos para modelar los efectos combinados de varios de estos procesos disipativos.
Milani et al. (2015) propusieron explorar la atenuacién y dispersion sismica empleando
informacién de un perfilaje sénico de multifrecuencia (1 a 30kHz) realizado en sedi-
mentos aluviales saturados por agua (Baron y Holliger, 2011). El modelo desarrollado
considera los efectos del mecanismo intrinseco de Biot, de «squirt flow», y del flujo me-
soscopico asociado a cambios en la porosidad de los sedimentos monosaturados. Para
ello, en primer lugar, las mediciones deben corregirse por divergencia esférica. Luego,
una conjunciéon de datos de perfilaje complementarios y modelos de fisica de rocas
permiten estimar los parametros poroelasticos necesarios para calcular y ajustar las
mediciones de atenuacion y dispersion sismica observadas. Los autores resaltan que el
flujo mesoscopico no posee un rol importante en este contexto, lo cual es esperable ya
que no existen contrastes de compresibilidad considerables asociados a fracturas y/o
a saturacién parcial. Recientemente, Sayar y Torres-Verdin (2017) han propuesto un
modelo de medio efectivo que considera una amplia gama de mecanismos de disipa-
cion. Entre ellos se destacan el flujo mesoscopico asociado a la presencia de fracturas,
al mecanismo intrinseco de Biot, y a «scattering» asociado a la presencia de inclusiones
esféricas y esferoidales orientadas aleatoriamente. Este modelo esta basado en los mo-
delos de flujo mesoscépico de Chapman et al. (2002, 2006) y considera que la disipacién
mesoscopica esta asociada a relajacion de presion poral entre fracturas elipsoidales y
su entorno. El trabajo de Sayar y Torres-Verdin (2017) provee de una metodologia de
facil aplicacion, lo cual es importante en un potencial esquema de inversion. En este
sentido, los costos computacionales asociados al modelado numérico de los efectos disi-
pativos poroelasticos, tales como, la realizacién de experimentos oscilatorios numéricos
de relajacion, suelen ser demasiado altos. Debido a esta razén, a pesar de sus limita-
ciones, las soluciones analiticas, tales como el modelo de Johnson (2001) o el modelo
de White et al. (1975) analizado en el Capitulo 3 de este trabajo de Tesis, poseen un
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mayor potencial para ser incluidas en esquemas de inversion.

Por estas razones, de todas las posibles técnicas sismicas, los experimento de la-
boratorio son los que tienen un mayor potencial para ser interpretados utilizando los
modelos presentados en los Capitulos 5 y 6 de este trabajo de Tesis. En particular, los
mismos deben llevarse a cabo utilizando técnicas de oscilacién subresonantes (p. ej.,
Tisato y Madonna, 2012; Chapman et al., 2016). Ademas, se debe poseer la capacidad
de controlar la tasa de inyeccion de fluidos, lo cual es una practica comin en varios
estudios experimentales (p. ej., Lopes y Lebedev, 2012; Lopes et al., 2014). La deter-
minacién de la importancia de los efectos del flujo mesoscépico en los experimentos
de laboratorio permitiria también, analizando las discrepancias entre modelo y dato,
determinar la existencia de otros mecanismos de atenuaciéon. A continuacién presenta-
remos un posible flujo de trabajo para analizar los niveles de atenuacién y dispersion
por flujo inducido por onda en la mesoescala en medios parcialmente saturados durante
procesos de inyeccién de fluidos. Este esquema ha sido implementado en los Capitulos
5y 6 de esta Tesis para estudiar las propiedades sismicas en medios saturados por pa-
trones realistas y se presenta como una alternativa superadora a los modelos basados
en «patches» binarios de fluidos.

6.5. Recomendaciones de aplicaciéon practica

La Figura 6.9 resume nuestras recomendaciones préacticas para la implementacion
de los modelos de flujo mesoscopico durante procesos de inyeccion de fluidos. Este flujo
de trabajo permite partir de las propiedades hidraulicas y mecanicas de una muestra
de roca de laboratorio, de dimensiones L, X L,, y estimar la atenuacion @), Hw) y
dispersién V,(w) considerando patrones realistas de saturacion.

Previo a la implementacion del método, se requiere de una serie procedimientos
que permitan obtener las propiedades hidraulicas y mecanicas de la roca de prueba.
En primer lugar, la distribucién de la porosidad media de la muestra de roca ¢(x)
y la saturacién inicial S (x) pueden ser calculadas empleando tomografias de rayos
X (p. €j., Shi et al., 2011; Krevor et al., 2011; Alemu et al., 2013). Las saturaciones
residuales S, ,, S, de las fases pueden obtenerse analizando las saturaciones minimas
de ambas fases empleando tomografias de rayos X o bien empleando modelos de fisica de
rocas presentes en la literatura (p. ej., Mavko et al., 2009). Las propiedades mecanicas
efectivas de los granos sélidos K, us v ps pueden obtenerse analizando la composicion
mineralégica de la muestra de roca determinada mediante un anélisis de difraccion
de rayos X (Alemu et al., 2013). La tension interfacial v y las propiedades fisicas de
los fluidos saturantes K,,, K, pn, Pws M, ¥ Tw, Pueden obtenerse de tablas presentes
en la literatura especifica considerando las temperaturas y presiones utilizadas en los
experimentos correspondientes (p. ej., Nakagawa et al., 2013; Batzle y Wang, 1992).

El flujo de trabajo puede resumirse en los siguientes pasos:

» En primer lugar, se determinan las propiedades mecanicas de la roca seca K,,(x)
Y tm(X), la presion de entrada py(x), y la permeabilidad x(x). Hemos comproba-
do que la variacion espacial de las propiedades mecanicas de la roca seca posee un
efecto despreciable en las mediciones de atenuacion y dispersion en medios par-
cialmente saturados. Por ello recomendamos emplear un tnico valor para toda la

112



6.5. Recomendaciones de aplicacién practica

muestra numérica, es decir, K,,(x) = (K,) ¥ fm(X) = (i) Estos valores a es-
cala muestra pueden obtenerse a partir de experimentos de laboratorio realizados
sobre la roca seca. La presion de entrada y la permeabilidad pueden obtenerse en
cada celda empleando modelos de fisica de rocas apropiados (p. ej., Pride, 2005;
Leverett, 1941; Kozeny, 1927; Carman, 1937).

= Luego, se utiliza un cédigo que simule el flujo bifasico en dicho medio, conside-
rando las condiciones de inyecciéon seleccionadas. El mismo estd complementado
por modelos constitutivos determinados (p. €j., Brooks y Corey, 1964; van Ge-
nuchten, 1980). De esta forma se obtiene el campo de saturacion S, (x) luego de
un tiempo determinado de inyeccion t.

= El tercer paso estd dado por la determinacién de las propiedades efectivas del
fluido saturante K(x), ny(x) y pp(x) utilizando relaciones adecuadas (p. €j.,
Teja y Rice, 1981; Wood, 1955).

» Finalmente, se determinan los parametros poroelésticos a(x), M (x), y A:(x) y la
densidad promedio del agregado p,(x). A través de los mismos es posible obtener
estimaciones de la velocidad V,(w) y de la atenuacién Q,'(w) sismica por flujo
mesoscopico empleando el test oscilatorio de relajacion descripto en el Capitulo 3.
La frecuencia angular w puede variarse en el rango de frecuencias del experimento
considerado.

Es importante resaltar que el acuerdo entre las mediciones realizadas y los resultados
del esquema aqui propuesto dependeran de los modelos de fisica de rocas empleados.
Por lo cual, es esperable que sea necesario un ajuste de los parametros de los mismos si
se desea representar adecuadamente los datos. En particular, la principal limitacién en
la aplicacion de este modelo se encuentra en la estimacion del campo de permeabilidad
k(x), ya que este no puede medirse con el instrumental actual y es un pardmetro clave
en los procesos de flujo. Existen diferentes relaciones empiricas para estimar la permea-
bilidad a partir del campo de porosidad ¢(x) que pueden ser utilizadas (p. €j., Kozeny,
1927; Carman, 1937; Krause et al., 2009, 2013). En este sentido, se recomienda repetir
el proceso considerando distintas relaciones empiricas, con la intencién de analizar el
impacto de la incertidumbre asociada a la estimacién de este parametro en los valores
de Q;1(w) ¥ Vy(w) .

El esquema de trabajo propuesto en esta seccién tiene como objetivo proveer de
una estimacion de los niveles de atenuacién y dispersion por flujo mesoscédpico en rocas
parcialmente saturadas. De hecho, diversos trabajos han propuesto distribuciones bi-
narias de fluidos con este proposito. Por ejemplo, Tisato y Quintal (2013) midieron la
atenuacion sismica en una roca Berea luego de un proceso de imbibicién, considerando
agua y aire, empleando técnicas de oscilacion subresonantes. Estos autores propusieron
como mecanismo de atenuacién predominante al flujo inducido a escala mesoscopica
debido a la existencia de heterogeneidades en el campo de saturacion, y emplearon un
modelo de «patches» binarios para modelar sus datos. Como hemos observado en este
Capitulo, los modelos binarios de saturacion tienden a estar asociados a estimaciones
erroneas de las caracteristicas del medio. En este contexto, el presente modelo podria
permitir comprender la importancia del flujo mesoscopico empleando distribuciones
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mas realistas. En particular, las posibles discrepancias con los datos podrian ser in-
dicadores de que otros mecanismos de atenuacion, como el «squirt flow», deben ser
considerados.

PaSOI -
N
PaSOH -
Paso 111
aso Propiedades del Fluido Efectivo
r—— - - - - - - - a N - - Sy R L
| Prop. de los fluidos ! IProp. de iil(uz;l)o efectivo |
I
L KL KNy NP Py | N
L_—_p‘ix>___.l

Paso IV

Figura 6.9. Flujo de trabajo para calcular la atenuacién y dispersiéon por flujo
inducido en la mesoescala empleando campos de saturaciéon realistas.
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6.6. Conclusiones

En este Capitulo hemos analizado la capacidad de los modelos binarios para representar
la atenuacion y dispersion sismica debido a flujo inducido por onda en la mesoescala
asociada a modelos con distribuciones realistas de fluidos inmiscibles. En primer lugar,
hemos empleado el modelo de White para intentar reproducir la respuesta sismica de
un frente de saturacién resultante de un experimento de imbibicion realizado en una
roca homogénea. Luego, hemos generado distribuciones binarias de saturacion a partir
de un modelo 2-D de saturacion realista, derivado de un proceso de imbibicién en una
roca heterogénea. Los resultados evidencian que las estimaciones obtenidas por medio
de modelos binarios no han podido representar, de manera simultanea, los niveles de
atenuacion y dispersion, el nivel de saturacion global, y la frecuencia critica de la
muestra saturada de forma realista.

Un analisis detallado de las caracteristicas de la contribucion local a la atenuacion
nos permite observar que los modelos binarios méas representativos, es decir, aquellos
cuya distribucion de fluidos se asemeja a la distribucién original, tienden a sobrees-
timar los niveles de disipacién local alrededor de los «patches» en comparacién con
los valores asociados a modelos realistas. Esto hace que la atenuacion y la disipacién
sismica resultante tienda a ser considerablemente mayor en comparacién con los efectos
asociados a los campos de saturacion realista correspondientes. Por estas razones, si
se emplean modelos binarios para interpretar la respuesta sismica de un medio poro-
so parcialmente saturado, se puede incurrir en estimaciones erréneas del contenido de
fluidos, la geometria de los «patches», y de las propiedades hidraulicas de la matriz.
Estos resultados permiten afirmar que, si se desea modelar correctamente la atenuacién
y dispersion sismica por flujo inducido en medios parcialmente saturados, es preciso
considerar patrones de fluidos realistas. Asimismo, en base a este analisis, gran parte
de las conclusiones obtenidas en los trabajos de la literatura empleando distribuciones
binarias de fluidos deberian reverse o cuestionarse.

Por dltimo, se propone un posible flujo de trabajo para analizar los niveles de ate-
nuacién y dispersion por flujo mesoscépico en medios parcialmente saturados durante
procesos de inyeccion de fluidos. El mismo se presenta como una alternativa superadora
a los modelos basados en «patches» binarios de fluidos.
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Capitulo 7

Conclusiones

En este trabajo de Tesis se propuso analizar los efectos del flujo inducido sobre las
ondas sismicas en medios parcialmente saturados con distribuciones realistas de fluidos
inmiscibles. Con este objetivo, en primer lugar, se presenté una metodologia original
para calcular la atenuacion sismica de este tipo de medios en el contexto de la teoria de
la poroelasticidad de Biot. La misma utiliza la relacion entre la potencia disipada y la
energia de deformacién elastica almacenada en un medio poroelastico deformado por
el paso de un campo de ondas sismicas. Esta técnica permitié validar la hipétesis de
medio viscoelastico equivalente, ampliamente utilizada en la literatura, para una serie
de escenarios clasicos. Este resultado es de utilidad e importancia, ya que los parametros
viscoelasticos efectivos derivados pueden emplearse en modelos de propagacion de ondas
sismicas considerando los efectos disipativos del flujo mesoscopico.

A su vez, la metodologia propuesta permitié obtener la contribucién local a la
atenuacion global, una herramienta de analisis que no es posible obtener a través de
los métodos convencionales empleados en la literatura. Esta herramienta demostro ser
de gran utilidad para explorar las caracteristicas del proceso difusivo, en particular
para comprender el rol que tienen la longitud de difusién asociada, la geometria de las
heterogeneidades, y la relacion de estas con la respuesta sismica. Analizando modelos
de roca parcialmente saturada con «patches» binarios se observé que la disipacion
tiene lugar en las zonas saturadas con el fluido mas viscoso que se encuentran en
las inmediaciones de las zonas saturadas con el fluido restante. Se observd que, para
frecuencias cercanas a la critica, las regiones donde tiene lugar la mayor parte de
la disipacién tienden a distribuirse de forma regular alrededor de los «patches» del
fluido menos viscoso. Para frecuencias menores, observamos que existe una interaccién
entre «patches» durante el proceso difusivo, mientras que para frecuencias mayores a la
critica la disipacién tiende a concentrarse en el entorno inmediato de estos «patches». Al
analizar medios fracturados, se observd que la disipacion tiene lugar principalmente en
la region circundante a los extremos de las fracturas. Cabe destacar que la metodologia
desarrollada en el Capitulo 3 de este trabajo de Tesis para calcular la contribucién
local a la atenuacion es actualmente considerada una herramienta de gran utilidad para
analizar las caracteristicas internas de los patrones de disipacion por flujo inducido, y
ha sido utilizada en los trabajos de Rubino et al. (2016), Barbosa et al. (2017), Hunziker
et al. (2018) y Barbosa et al. (2018).

Debido a que los campos binarios de saturacion no representan adecuadamente las
heterogeneidades de mesoescala observadas en el laboratorio, se propuso estudiar la
respuesta sismica de rocas saturadas por campos realistas. Con este fin, se implement6
una técnica numérica para resolver las ecuaciones de flujo bifasico que permite obte-
ner la distribucion espacial de dos fluidos porales inmiscibles de manera transitoria en
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un medio poroso heterogéneo. Esta técnica fue empleada para modelar un proceso de
imbibicion considerando la inyeccion de agua en una roca heterogénea bidimensional
inicialmente saturada por gas metano. Se estudiaron las caracteristicas geométricas de
los campos de saturacion resultantes y el rol de la tasa de inyeccién. Para tasas de
inyeccion altas, el proceso de imbibicion estd dominado por fuerzas viscosas. En este
caso, el frente de saturacion se presenta como una discontinuidad abrupta dentro de
la muestra de roca. A su vez, el agua desplaza el gas existente en la muestra y no se
evidencia un significativo entrampamiento de las fases fluidas en forma de regiones ais-
ladas detras del frente. Por otro lado, al inyectar a tasas bajas el proceso de imbibicién
estd dominado por fuerzas capilares. Entonces, el frente de saturacion es irregular y se
favorece el entrampamiento en forma de regiones aisladas de agua y gas detras del fren-
te, asociadas a las heterogeneidades de la matriz. Esto implica que la tasa de inyeccion
determina la distribucién espacial de las fases fluidas, y puede elegirse favoreciendo el
desplazamiento y/o el entrampamiento de las fases.

Con el objetivo de estudiar el impacto de estas caracteristicas del campo de satu-
racion en la respuesta sismica, se emplearon las técnicas previamente descriptas para
obtener las curvas de atenuacion y dispersion de las ondas sismicas en la roca de prue-
ba sometida al experimento de imbibicién. De esta manera se estimaron los efectos del
flujo inducido en las firmas sismicas. Se observaron dos manifestaciones de flujo indu-
cido, las cuales generan dos méaximos de atenuacion y dos inflexiones en la curva de
dispersion de la velocidad. Las mismas estan asociadas a procesos difusivos que tienen
lugar debido al contraste de compresibilidad generado por el frente de saturacion y a
la existencia de «patches» con caracteristicas continuas detras del frente de saturacién.
La primera manifestaciéon ocurre para valores intermedios de saturacién global y des-
aparece cuando el frente de saturacion del proceso de imbibicién abandona el medio.
La segunda manifestacion aparece para altos valores de saturacion y tiende a aumentar
su magnitud con el incremento de la saturacion global. Los niveles de atenuacién para
estas manifestaciones de flujo inducido varian ademas en funciéon de las caracteristicas
del proceso de imbibicién, es decir, si este es impulsado por fuerzas capilares o por
fuerzas viscosas. De esta manera, se establece un vinculo directo entre caracteristicas
del proceso de inyeccion y la respuesta sismica del medio, lo cual constituye una de las
principales contribuciones de este trabajo de Tesis.

Finalmente, se analizaron las consecuencias de representar la respuesta sismica de
medios parcialmente saturados utilizando campos binarios de saturacion, ya que estos
son frecuentemente utilizados en la literatura. Se considerd una serie de modelos bina-
rios para representar, de manera simple, distribuciones realistas de fluidos inmiscibles.
En este sentido, los campos de saturacion realistas provienen de realizar modelado
numérico de procesos de imbibicion en medios homogéneos y heterogéneos. Hemos
observado que las estimaciones obtenidas por medio de modelos binarios no pueden
reproducir los niveles de atenuacién y dispersion, la saturacion global, y la frecuencia
critica asociadas al medio realista de forma simultanea. A su vez, empleando la con-
tribucion local a la atenuacion, observamos que las regiones que contribuyen a disipar
la energia por friccién viscosa y las intensidades de la disipacién en modelos realistas
y binarios son fundamentalmente diferentes. Por todas estas razones, se concluye que
los resultados obtenidos en la literatura empleando distribuciones binarias de fluidos
deberian reverse o cuestionarse. Asimismo, los resultados de este trabajo de Tesis resal-
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tan la importancia de emplear patrones de saturacién realistas, que respeten las leyes
de flujo en medios porosos, al modelar los efectos del flujo inducido por ondas sismicas
en medios parcialmente saturados. En este contexto, luego de discutir las limitaciones
técnicas y practicas asociadas al calculo de los efectos del flujo mesoscopico, se propo-
ne un posible flujo de trabajo para analizar los niveles de atenuacion y dispersién en
medios parcialmente saturados durante procesos de inyeccién de fluidos.

En sintesis, en el presente trabajo de Tesis se han desarrollado herramientas numé-
ricas y tedricas que permiten mejorar la comprension actual de la respuesta sismica de
rocas heterogéneas saturadas por fluidos inmiscibles. En particular, es de significativa
importancia la vinculacién de los procesos de flujo con las caracteristicas de las curvas
de atenuacion y dispersion de las ondas sismicas. La necesidad de emplear campos
realistas de saturaciéon se ve resaltada por el hecho de que los modelos binarios de satu-
racion estiman de forma incorrecta la atenuaciéon y la dispersion de las ondas sismicas
por flujo inducido por onda a escalas mesoscopicas. Estos resultados han sido publi-
cados en revistas de la especialidad en los trabajos Solazzi et al. (2014), Solazzi et al.
(2016), y Solazzi et al. (2017), y conforman una base tedrica sdlida para la realizacién
de distintos trabajos a futuro. Entre ellos se destacan explorar los efectos de los feno-
menos de histéresis (realizando drenaje e imbibicién) en las firmas sismicas, estudiar
los efectos de la relacion de viscosidad entre los fluidos inyectados y analizar los efectos
del flujo inducido empleando una teoria extendida de Biot que permita considerar dos
fluidos inmiscibles en el espacio poral, entre otros. Ampliar la comprension actual de
las conexiones entre los procesos de flujo, la distribucién espacial de los fluidos porales,
y los observables geofisicos podria permitir alcanzar algunos de los objetivos centra-
les de la Geofisica Aplicada y Ambiental, tales como la determinacién no invasiva de
los parametros hidraulicos de un reservorio, y del tipo de fluido poral y su evolucién
temporal.
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