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ABSTRACT

Potential field inversion to determine parameters such as depth, location and size
of subsurface structures are variables that can be considered as an inverse optimi-
zation problem, where physical properties of a model which leads to its magnetic
or gravitational response are estimated from field data on the Earth’s surface. This
problem can be solved by minimizing the difference between synthetic model data
and field observations using least squares solution through different methods and
heuristics.

This thesis aims present the aplication of inversion method (Camacho 2000) to
estimate the parameters of structures using potential data measurements (gravi-
metry, magnetometry, and tensor gravity). The algorithm is based on the source
reconstruction by means of growing bodies, expanding the anomalous bodies to
tit the observed data taking into account a pre-established density contrast.

The data used correspond to a geological model constructed synthetically, which
simulates a real problem of salt tectonics commonly found in exploration areas of
the Gulf of Mexico. The inversion of potential field data is applied to determine
the dimensions of salt bodies.



RESUMEN

En inversién de métodos potenciales determinar pardmetros tales como la pro-
fundidad, localizacién y tamafio de estructuras del subsuelo son variables que
pueden ser consideradas en un problema inverso de optimizacién, donde propie-
dades fisicas de un modelo que da lugar a su respuesta magnética o gravitacional
son estimados a partir de datos obtenidos en campo sobre la superficie terres-
tre. Este problema puede ser resuelto minimizando la diferencia entre datos del
modelo sintético y las observaciones de campo aplicando solucién por minimos
cuadrados a través de diferentes métodos y técnicas heuristicas.

Esta tesis tiene como objetivo presentar la aplicaciéon del método de inversiéon
(Camacho 2000) para estimar pardmetros de estructuras utilizando datos potencia-
les (gravimetria, magnetometria y tensor gravimétrico). El algoritmo se basa en la
reconstruccién de fuentes por medio de crecimiento de cuerpos, expandiendo el
cuerpo anémalo hasta ajustar los datos observados tomando en consideracién un
contraste de densidad pre-establecido.

Los datos utilizados corresponden a un modelo geolégico construido sintética-
mente, el cual simula un problema real de tecténica salina encontrado comtnmen-
te en zonas de exploracién del Golfo de México. La inversion de datos de campos
potenciales es aplicado para determinar las dimensiones de cuerpos de sal.
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INTRODUCCION

Los estudios de gravimetria y magnetometria conocidos como métodos potenciales,
son herramientas utilizadas en una gran variedad de objetivos de exploracién geo-
fisica. Actualmente el campo de aplicacion esta enfocado hacia la exploracién en
mineria, exploracion de hidrocarburos, estudios de la corteza y fuentes geoterma-
les. Las exploraciones se pueden llevan a cabo con diversos equipos y a través de
diferentes vias, estos pueden ser de manera terrestre, satelital, en barco o en avién,
obteniéndose medidas o datos de variaciones de gravedad y magnetismo. Entre
las maneras de llevar acabo la exploracion, los estudios aéreos son los de mayor
popularidad y rdpida covertura en dreas muy extensas.

Nuevos métodos de exploracién incluyen datos del tensor gravimétrico. Estos
contienen las primeras derivadas del vector de gravedad en las tres direcciones
ortogonales. En afios recientes varias técnicas de interpretacion se han introducido
en la literatura (Pedersen y Rasmussen, 1990; Vasco y Taylor, 1991; Edwards et al.,
1997; Routh et al.,, 2001; Zhdanov et al., 2004; Droujinine et al., 2007; While et al.,
2006; Mikhailov et al., 2007; Pajot et al., 2008; While et al., 2009; Beiki y Pedersen,
2010). A la vez que el costo computacional se ha multiplicado para una mayor
resolucién en los datos y obtencién de resultados en menor tiempo.

La determinacioén de cuerpos bajo la superficie terrestre a través de métodos
potenciales es considerado un problema de inversién geofisica, que se caracteriza
por ser mal planteado, no tnico y de solucién no lineal. Un problema de inver-
sién se puede considerar como un proceso de optimizacioén en el que se busca un
modelo adecuado y que mejor se adapte a ciertos datos observados, minimizando
una funcién de error que representa la diferencia entre los datos reales y los que
describen un modelo propuesto. En los problemas no lineales, la solucién puede
ser obtenida iterativamente aproximando valores de un modelo linealizado, sin
embargo, técnicas de inversién por modelos linealizados pueden sufrir algunas
inestabilidades numéricas debido al mal condicionamiento de las matrices y con
datos para los cuales la inversiéon obtiene soluciones no son tnicas (Sambridge
y Mosegaard, 2002; Montesinos et al., 2005). En este sentido, técnicas de opti-
mizacion deben considerarse como alternativa para obtener de manera exitosa,
soluciones a problemas de inversién geofisica.

La solucién en inversién de datos aplicando métodos de optimizacion global
consiste en la busqueda sobre el espacio de pardmetros (Tarantola, 2005), en el
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INTRODUCCION

que se encuentran soluciones por ensayo y error compardndolos con subsecuen-
tes modelos. Este proceso continua hasta que la diferencia entre las observaciones
del modelo propuesto y observaciones de datos reales se minimizan. Asi, las solu-
ciones se obtienen directamente del espacio de parametros, eliminando cualquier
reestriccién hacia el condicionamiento de la matriz de sensitividades. Estos méto-
dos también se denominan heuristicos, en el que buscan soluciones 6ptimas o casi
Optimas sin garantizar el 6ptimo absoluto.

En el caso tridimensional, la inversién a gran escala requiere del almacenamien-
to de memoria para matrices, particularmente la matriz de sensitividades y el
tiempo requerido en la multiplicacién matriz-vector para resolver el sistema lineal.
Diversas técnicas de aprovechamiento han sido planteadas: el uso de transforma-
da de fourier para la multiplicacién de matriz-vector (Pilkington, 1997; Zhdanov
et al., 2004); otra estrategia involucra diferentes técnicas de compresién de la ma-
triz de sensitividades (Portniaguine y Zhdanov (2002); Li y Oldenburg (2003)).
Recientes estrategias evitan el cdlculo completo de la matriz de sensitividades y
se calculan s6lo aquellos elementos que son relevantes en un espacio de biisqueda
determinado (Cox et al., 2010; Zhdanov et al., 2010; Wilson et al., 2011).

Alternativamente, existen métodos de inversién que no resuelven el sistema li-
neal, si no que se busca en un espacio particular las posibles soluciones de un
Optimo. Esta clase de algoritmos se pueden dividir en métodos de busqueda alea-
toria (Nagihara y Hall (2001); Krahenbuhl and Li (2009)) y métodos de buisqueda
sistemdtica (Zidarov y Zhelev’s (1970); René (1986); Camacho et al. (2000); Uieda
y Barbosa (2012)).

Siguiendo esta tdltima clase, Camacho et al. (2000) estima una distribucién de
densidades usando una busqueda sistemdtica para crecer iterativamente la solu-
cioén con un elemento prismatico a la vez, partiendo de una distribucién inicial de
densidades nula. En cada iteracién un nuevo prisma es elegido del conjunto total
de prismas que permanecen en densidad cero y que su incorporacién a la estima-
cién minimiza una funcién objetivo que se compone de la funcién de desajuste de
datos més la norma L2 de la distribucién ponderada de contrastes de densidad.

Asi, el algoritmo descrito anteriormente es la base para el desarrollo de este
trabajo y su aplicacion es realizado sobre cuerpos sintéticos de forma simple y
compleja, considerando a éste ultimo como ejemplo representativo de un ambiente
real de tecténica salina regional en el Golfo de México.

1.1 JUSTIFICACION

En zonas de exploracién de hidrocarburos, la presencia de cuerpos salinos pueden
representar problemas en el procesamiento sismico y su interpretacién, por lo que



1.2 OBJETIVO

la integracién de métodos potenciales resulta de gran apoyo en la interpretaciéon
sismica-estructural y del ajuste en los espesores de columnas sedimentarias o dis-
tribuciéon de cuerpos salinos someros y profundos, asi como la configuracién de
regionales tales como el basamento y la construccién de modelos para procesos
de migracién sismica.

1.2 OBJETIVO

El objetivo general de esta tesis es la inversion de datos potenciales sobre una
estructura geolégica que emplaza cuerpos salinos, con el fin de determinar su
espesor o base, aplicando un algoritmo de inversion iterativo.

La aplicacion se realizé adaptando el algoritmo desarrollado por Camacho et
al.(2000) para invertir ya sean datos de tipo gravimétrico, magnético o del ten-
sor gravimétrico. Estos tltimos son mds sensitivos a cambios en la forma de las
anomalias que los campos potenciales vectoriales, ya que los gradientes son las se-
gundas derivadas del campo potencial. Esta propiedad hace que la gradiometria
pueda detectar masas andémalas en superficie somera con mayor precision.

Los datos sintéticos utilizados son parte de un modelo geolégico construido
previamente, para el cual se obtiene la respuesta gravimétrica como modelo inicial
(modelado directo) y luego se obtiene una solucién de los pardmetros del modelo
de interés de forma iterativa hasta obtener una coincidencia aceptable entre los
datos observados y los datos sintéticos.

Complementariamente se presenta el esquema de paralelizacion OpenMP apli-
cado al algoritmo de inversién, de modo que se puede acelerar el proceso de
convergencia de los resultados.
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ANTECEDENTES

El requerimiento de fuentes energéticas procedentes de combustibles fésiles o hi-
drocarburos, hace necesaria la exploracién de reservas en busca de nuevos cam-
pos petroleros. Actualmente, diferentes compafiias de exploracion y explotacion
petrolera se encuentran realizando estudios de prospeccién en mar abierto, tal
desarrollo se asocia con el término de exploraciéon en “aguas profundas”, el cual
se refiere a regiones ubicadas en tirantes de agua (distancia entre la superficie y
el lecho marino) mayores a 500 metros. Al conjunto de yacimientos o prospectos,
el cual tienen en comdn el mismo sistema petrolero (roca madre, roca almacén,
roca sello y migracién) y la misma historia de generaciéon de hidrocarburos, se
conoce como “play”. Uno de los desafios dentro de los estudios de exploracién
son los problemas debido a los enormes emplazamientos de mantos salinos. Estos
son grandes cuerpos de sal que se encuentran en el subsuelo, formando estruc-
turas geoldgicamente complejas. Se extienden tanto en la plataforma continental
como en zonas menos exploradas dentro del talud continental. Existe el interés
en su exploracion debido a que las estructuras salinas estdn asociadas con poten-
ciales trampas de hidrocarburos, ya que tienen como particularidad brindar un
excelente sello (play-subsalino).

La exploracion petrolera en aguas profundas del Golfo de México hacia la mini-
cuenca ha presentado numerosas técnicas de investigacion. Uno de los problemas
particulares involucra determinar geometrias tridimensionales complejas tanto en
unidades de sal autéctona como aléctona. Indicios parciales de la naturaleza com-
pleja de la formacién de sal aléctona es expresado por la morfologia de la bati-
metria en aguas profundas que se ha formado en respuesta a la migraciéon de la
sal.

Varias dificultades se hacen presentes cuando se trata de representar de manera
visual las estructuras profundas que se encuentran por debajo de cuerpos salinos.
Estudios de exploracién sismica, particularmente sismica de reflexién es la herra-
mienta que més ha hecho frente a este problema, sin embargo se ha demostrado
que ha sido dificil alcanzar a delimitar la base de la formacién de sal aléctona
aplicando este método. En la sal, las velocidades de las ondas sismicas varian
considerablemente con respecto a las que viajan en los sedimentos adyacentes. Es-
te contraste de velocidad produce problemas de generaciéon de imédgenes sismicas
que enmascaran las estructuras infrayacentes e impiden determinar la localizacién
o el alcance de los yacimientos potenciales. En la Figura 2.1 se muestra una secciéon
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ANTECEDENTES

sismica donde se observa las dificultades en cuanto a los reflectores por debajo de
los cuerpos de sal.

Cima sal Cima sal

Escape de sal

Fuente

- Soldadura

Figura 2.1: Imagen de seccién sismica mostrando dos estructuras salinas, en cada caso las
partes profundas muestran dificultades para determinar reflectores por debajo
de los cuerpos salinos, modificada de Fossen (2010).

Los voltmenes de sal encontrados el cualquier proceso de deformacion tect6-
nica tienden a definir una variedad de formas geométricas. Aunque muchas de
estas estructuras son denominadas como diapiros tienen diferentes nombres co-
mo se ilustran en la Figura 2.2. Un diapiro de sal es utilizado en geologia para
describir a la manera que intrusionan estos cuerpos de sal sobre materiales mas
dductiles y deformables, a través de rocas suprayacentes. De este modo, algunas
estructuras como almohadillas de sal (salt pillows) y anticlinales de sal (salt anti-
clines) que doblan y elevan las capas superpuestas no son diapiros en el sentido
estricto, ya que no perforan las capas suprayacentes. Sin embargo, la mayoria de
estas estructuras representan las diversas etapas que podrian conducir a la forma-
cién de un verdadero diapiro. Los diapiros de sal pueden tomar una variedad de
formas, entre estos se puede destacar: a los que presentan forma de enchufe y se
componen por tallo (stem) y bulbo (bulb), se les conoce como troncos de sal (salt
stocks); estructuras de sal alargadas con una amplitud mayor que los domos y co-
munmente forman hileras sinuosas, se llaman paredes de sal (salt walls); otro tipo
de diapiros presentan estructuras en donde su longitud es mucho mayor que su
espesor, tipicamente se conocen como ldminas de sal (salt sheets) y estas pueden
presentar separacion con la capa madre en su parte inferior, en cuyo caso son lami-
nas de sal separadas (detached salt sheets). Muchos diapiros forman un hongo en
la parte superior, denominandose comtnmente como domo salino y este puede
estar completamente separado de su capa de origen. Tales cuerpos independientes
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de sal pueden mostrar una geometria asimétrica que es causado por el movimien-
to lateral de la sal sobre estratos sedimentarios mds recientes, en cuyo caso la sal
se dice que es aléctona. También pueden aplanarse y unirse con otros cuerpos de
sal, formando varios tipos de toldos o sabanas de sal (salt canopies).

glacier Surface

—
Detached
salt sheet

Salt
roller pillows

Figura 2.2: Diferentes tipos de estructuras de sal, nombres y formas geométricas adopta-
das (Fossen, 2010).

Debido a que explorar sobre aguas profundas constituye un ambiente dificil,
derivado de los altos costos en los equipos de perforacién, terminaciéon de pozos
y condiciones de extraccion, el desarrollo de tecnologias y su aplicacién en la
exploracién subsalina en aguas profundas son de gran utilidad para el estudio de
los plays subsalinos.

Complementariamente se ha demostrado que apoyarse de métodos no sismicos
tales como magnéticos, gravimétricos y electromagnéticos para medir diferentes
propiedades del terreno, han sido vitales para determinar con mayor probabili-
dad la localizacién de un drea prospectiva para su perforacién. La identificacion
de estructuras pueden ser inferidas mediante la combinacién de levantamientos
gravimétricos, levantamientos de perfiles del fondo ocednico y datos sismicos, pa-
ra destacar los domos salinos y diferentes rasgos asociados. Estas formaciones
pueden ser mapeadas de manera aproximada, siempre que la densidad, suscepti-
bilidad o conductividad elétrica asociada produzca una variacién significante para
los diferentes campos.

A pesar de que la resoluciéon espacial de las inversiones gravimétricas, mag-
néticas o electromagnéticas son mucho menor en comparacion con las imédgenes
sismicas, las soluciones obtenidas proporcionan una valiosa informacién en las
regiones donde otros métodos no son viables ademds de que pueden ser de gran
apoyo para discriminar entre diferentes interpretaciones sismicas.
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El campo gravitacional y magnético son ambos campos vectoriales, sus componen-
tes se obtienen de la derivacién del campo potencial. La descripcién matematica
y férmulas para obtener los gradientes del tensor gravimétrico se presenta en este
capitulo.

3.1 CAMPO GRAVITACIONAL

Los estudios gravimétricos se basan en la medicién sobre la superficie terrestre,
detectando pequefias variaciones del campo gravitacional. Las anomalias son cau-
sadas por variaciones laterales en la distribucién de masas de la corteza terrestre,
lo que indica una distribucién geolégica de diferente densidad en las capas estra-
tigraficas del subsuelo. Como resultado de la distribucién irregular, se producira
una variaciéon en la intensidad del campo gravimétrico.

Altos estructurales (como anticlinales), implican una distribucién de rocas més
densa que hace que aumente la atraccién local de la gravedad directamente encima
de la estructura. Los domos salinos, compuestos de material més ligero que el
de los sedimentos adyacentes, a quienes penetra generalmente, da origen a una
fuerza gravitatoria menor directamente encima de la estructura.

Una masa puntual localizada en Q = (x/,y’,z’) produce en el lugar de medicién
P = (x,y, z) una perturbacién de potencial dada por:

U(p) =v (1)

m
T

donde:

1 es la distancia entre Py Q

Y =6,67428 .10~ % es la constante gravitacional y
m es una particula de masa a considerar

A partir de un campo escalar U, se puede obtener un campo vectorial g como
el gradiente de U, tal que:
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g=Vlu (2)
Donde V se puede interpretar en coordenadas cartesianas como:

0 0 0
= —i+—j+=—k
v ath ayJ + 0z G
Las tres componentes vectoriales del campo g se definen en términos del campo
potencial como:

o _au _au “
gx_ax'gy_ay'gz_az 4

El campo gravitacional medido en un punto de la superficie terrestre, es un
vector que apunta hacia el centro de masa de la anomalia fuente. La componente
vertical o g, es el valor comiinmente utilizado en estudios de exploracién y las
unidades que se adopta es el mGal (miligal = 1073 Gal).

El potencial gravitacional U de un punto P debido a una masa con densidad p
en una regién con volumen V se expresa de la siguiente manera:

_ P
u(p) _ijﬁ_?,'dv (5)

Donde [fF—F'| = \/(x —x)2+ (y —y’)2 + (z—2/)2, es la distancia entre el ele-
mento de volumen dv y el punto de observacién P(x,y,z) (Figura 3.3).

P(x,y,2)
g(7)

glx.y,z)

dv

Figura 3.3: Variables consideradas en la atraccién gravitacional debido a una masa volu-
métrica que se observa en el punto P.
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Por conveniencia se adopta un sistema regular derecho con la direccién z po-
sitivo hacia abajo, de esta manera se puede establecer coordenadas de cuerpo
(x’,y’,2') y coordenadas de campo (x,y, z).

Entonces la gravedad debida a un cuerpo tridimensional con densidad p(x’,y’,z’)
y un punto de observacion arbitrario en P(xo, Yo, zo) es:

= _ou ’o /i 1
oo = VU= 5o =[xy 23 (e ) v ©
Vv

! / / i ]
:Vmp(" Y25y (\/(x—x’)z—l—(y—y’)z—i—(z—z’)Z) v 0

\%

/

_ P ox— o
_YJVJP(X,y,Z) (\/(X_X/)2+(y_y/)2+(z_2/)2>3 dv (8)

Donde o representa las diferentes direcciones en x,y,z y dv = dx’dy’dz’. Por
lo tanto g(¥)« se puede escribir como:

g(™)x :—YJ”P(X/,U,rZ/) 37 dx'dy’dz’ ©)

(V=7 +ly =7+ (z—2'7?)
g(F)y =—v J” p(x’,y’,2") vy 373 dx'dy’dz’ (10)
(V=17 + y—v+ (z—2)?)

z—z'

(V=7 + =y + =27

g(¥)2 :*YHJP(XCU/,Z/) 373 dx’dy’dz’ (11)

Una coleccién de prismas rectangulares provee una manera simple para apro-
ximar un volumen de masa. Si es lo suficientemente pequefio, cada prisma puede
ser asumido para tener una densidad constante, entonces, basdndonos en el prin-
cipio de superposicion, la anomalia gravitacional de un cuerpo en cualquier punto
puede ser aproximado sumando los efectos de todos los prismas. Ahora, si el pun-
to de observacién P se ubica en el origen de coordenadas, la integral se simplifica
Blakely (1996):

22 (Y2 X2 o
9u :YPJ J J ~dx'dy’dz’ (12)
zi Jyr Ixa (272 +y’2 +x/2)2

Plouff (1976) desarrolla una solucién numérica para el calculo de la componen-
te vertical de atraccién gravitacional de un prisma rectangular, obtenido desde
cualquier punto sobre su superficie:
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gz =7YpP

2
i=

2
X{U;
Z uijk[zkarctan =L —xidn (tijx +y5) —

Ti=1 k=1 ZkTijk (13)

yjln (Tijk +Xi) }

Donde:

Xi =%X0— &L, Yi =Yo —Mi, zi = 20 — (i,

Tijk = \/Xiz—i—yiz—l-ziz, (14)

mik = (1= (=1)*

De acuerdo a la expresion anterior, un prisma rectangular derecho en el cual
los lados son paralelos a los ejes x,y,z, con densidad uniforme y con dimensiones
descritas por los limites &1 <= Ax <=&;, M1 <= Ay <=My (1 <=Az <= ({,
(Figura 3.4), tiene una atraccién vertical en un punto P(xo, Yo, z0) que se puede
obtener implementando un algoritmo de calculo.

Y
T]?/ oP(xo;yo,Zo)
€1 g
)
A

Figura 3.4: Delimitacién de un prisma rectangular en el plano cartesiano.

La subrutina “gbox” Blakely (1996) funciona introduciendo parametros de célcu-
lo, en donde se deben proporcionar coordenadas del punto de observacion (xo, Yo, zo)
en [km], coordenadas de los vértices de extension del prisma (x1,y1,z1), (x2,Y2,22)
en [km] y el contraste de densidad p en [kg/m3], de tal manera que:

gz = f(x0,Y0,20,%1,Y1,21,%X2,Y2,22, P) (15)
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Asumiendo una malla o linea de observaciones y un ensamble de prismas, cum-
pliendo con la condicién de que ningtn prisma se traslape, se puede llamar re-
petidas veces la funcién (15) para calcular la respuesta gravimétrica del ensamble,
arrojando resultados en mGal.

Gx mGal Gy mGal
1.0y 0.06 1.0 0.06
0.04 0.04
0.03 0.03
—_ 0.01 —_ 0.01
£ IS
0.5 0.00 0.5 0.00
> >
-0.01 -0.01
—0.03 -0.03
-0.04 —-0.04
0.0 -0.06 0.0 05 1.0 —0.06
X [km]
Gz mGal
1. 1.0 0.12
0.10
0.09
_ _ 0.07
§ 0.5 § 0.5 0.06
> >
0.04
0.03
0.01
o 0.5 1.0 ae 0.5 1.0 Ba
X [km] X [km]

Figura 3.5: Respuesta gravimétrica de un prisma rectangular.

Asf la resultante de calcular las componentes de un prisma de 200 m3 por lado
con densidad constante de 100 kg/m3, sepultado a una profundidad de 200 m y
una malla de observaciones a una altura de 0,01 km con longitud de 1 km por
lado se muestra en la Figura 3.5.
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3.2 GRADIOMETRIA

En comparacion con los datos de gravedad, medidas del tensor gravimétrico pro-
porcionan una mayor sensibilidad en longitudes de onda corta. Su aplicacién en la
exploracion se presenta con el avance en los experimentos de la balanza de torsién
(Bell y Hansen, 1998). La unidad fundamental es el E6tvos (E):

TE=0,1 ugal/m =10""s"2 1 mGal = 10 °m/s? (16)

Nuevos sistemas se han desarrollado para medir los gradientes de las compo-
nentes vectoriales y en la dltima década nuevos gradiémetros se introdujeron en
la industria de la exploracién (Bell et al., 1997), el tensor completo (FTG) obteni-
do por Bell Geospace (Murphy, 2007) y ARKeX (Barnes et al., 2008), y el sistema
Falcon operado por Fugro (Lee, 2001).

Como fue descrito ateriormente, el campo vectorial de gravedad es el gradiente
del campo potencial U, en las tres direcciones del plano cartesiano. Similarmente,
el préximo orden de derivacion espacial se define como las derivadas del campo
vectorial con respecto a las direcciones x, y y z. Estas se describen como:

é_agx. a& 99,

ox ax1+ ax)+ axk (17)

g 0gx. 0gy. 0g:

2 - 25 22 k 8

oy oy i+ ay]—i— 3y (18)
0gx. O0gy. O

8 _ O Buy, Bzp (19)

0z 0z 0z 0z

De esta manera, asi como el campo g define la existencia de las tres componentes
Jx, 9y Y 9z, tambien define los gradientes del tensor del campo. Las componentes
del tensor gradiométrico son encontradas derivando las componentes vectoriales
con respectoa x, yy z.

Aplicando la segunda derivada parcial del potencial gravitacional:

2
Jap (I') = Wug(r) ;& [5 =X%Y,z (20)
Se tiene que:
N2 (e 2
o) = [] [ 20— o, (21)

N2 (2
gy ) =[], T o ay (22)
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R
o) = [] [ 2 o, (24)
guale) =[] LT ot ay (25)
o) = [[[, T ot ay (26)

Se puede denotar el tensor gravitacional de la siguiente manera:

Oxx 9xy 9Ixz
9yx 9yy 9Jyz (27)
9zx 9zy 9Gzz

=

El tensor gradiente es simétrico y la suma de la traza es igual a cero, satisfacien-
do la ecuacién de Laplace, por lo que se puede obtener las siguientes relaciones:

Oxy = 9yx » 9yz = 9zy , 9Yxz = Yzx (28)
gxx + Gyy T+ 9zz = 0 (29)
gxx + Gyy = —9zz (30)

También se puede utilizar combinacién de componentes (Zhdanov et al. 2004),
(Saad et al. 2006):

Juv = w (31)

Magnitud del gradiente horizontal de g, (HG)

(32)
HG = ((gzx)z + (gzy)2)1/2

Magnitud del gradiente total de g, (Amplitud de la sefial analitica) (TG)

/ (33)
TG = ((gzx)z + (gzy)z + (sz)2>] :

27
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Tendencia directiva horizontal o curvatura diferencial (HDT)

(34)
HDT = ((gyy - gxx)z + (ngy)2>]/2

Por otro lado, los invariantes escalares del tensor I' se obtienen mediante la
siguiente descompsicién:

VITV=A (35)
M 00

Donde V = [vi,v2,vily A= | 0 A, 0 |,son los eigenvectores y eigen-
0 0 Az

valores, respectivamente. El superindice T denota transposicién. La ecuacion (35)
denota que en cualquier punto de observacién, se puede encontrar un nuevo sis-
tema de coordenanas con ejes a lo largo de los vectores propios en el que para el
tensor gradiente es la forma diagonal. De esta manera, hay tres rotaciones posibles
(Pedersen y Rasmussen 1990):

Io =Trace(T) =A1 +A2+A3 =0, (36)

I; =TT + Toal33 + T3 — 2% —Ta3% —T132 = MA2 +A0A3 +A173,  (37)

[ = det(T') = A1A2A3 (38)

La ecuacion caracteristica para determinar los eigenvalores A1, A, y A3 es:

AMNoIoAM+IA—L=AM+L4A-1,=0 (39)

La ecuacién (39) tiene raices de la forma:

1/3

{Iz/2+ [(12/2)2 + (11/3)3} Ve } ,

b= {12/2— [(12/2)2 + (1]/3)3] /2 }‘/3 (40)

C
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La condicién de que todos los A son reales lleva a la siguiente reestriccion:

(12/2)* +(11/3)*> <0 (41)

De esta manera, si I1 < 0, la ecuacién (41) puede ser expresada en términos de
la cantidad adimensional I:

_ (/27
0<I= /37 <1 (42)

Asi "I" serd igual a cero si el campo es invariante a lo largo de una direccién
particular, es decir, fuente 2-D e igual a 1 para una fuente puntual.

Gxz
. 0.5 1.0

X [km]

Eo
6

4

Gyz

0.0 0.5 1.0

X [km]

Figura 3.6: Componentes tensoriales I} j calculadas de un prisma rectangular.
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De modo similar que en gravimetria, la respuesta de la componente g,, debido
a un prisma rectangular con densidad p constante es (X. Li y M. Chouteau (1998)):

XiYi
ZxTijk

Jzz =7YP (43)

2
1=

2
Z Lijk arctan

1j=1k=1

donde:

Xi =%0 — &, Yi = Yo —MNi,zi =20 — G,

Tijk = inz_i_yiz_i_ziz, (44)

Hijie = (=D =1 (=1)*
Se tiene para las demds componentes que:

2

Zk
E Hijk arctanL,
=1 XiTijk

2
Jxx =YP Z
i=1

M- TM-

2 2
Gy =YPY_ DD Hijkarctan— o,
i=1j=1k=1 YiTijk
2 2 2
9xy ZYPZZ Z Hijk In (Zk+Tijk)/ (45)

1

Il
=
-
Il
=
~
I
=

Mo
e
Mo

—_
—

—_

=~

M
M
Mw L

Jxz =YP ik In (yj + 1ij%)

i
Jyz =YP Hijk In (xq 4 Tij)

1j=1

~
I

i 1

—.

En ejemplo de la Figura 3.6, se consider6 un prisma de las mismas proporciones
y parametros del ejemplo gravimétrico, de tal manera que se puede considerar las
siguientes interpretaciones:

e Tzz: localiza el objetivo.
e Txx y Tyy: identifican bordes en las direcciones N-S y E-W.

e Txz y Tyz: identifican ejes de centro de masa, altos y bajos que definen las
tendencias de falla.

¢ Txy: muestra anomalias asociadas con las “esquinas” del objetivo.
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Para el caso de combinacién de componentes, la interpretaciones son:

® gy, : determina los limites del objetivo en ambas direcciones N-S y E-W.
e HG: detecta bordes o contornos del cuerpo a mapear.

TG: se puede usar para interpretar profundidad de cuerpos.

HDT: resalta notablemente los efectos de fuentes poco profundas.
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3.3 CAMPO MAGNETICO

La tierra puede generalizarse en tres partes; nticleo, manto y corteza. Los procesos
de conveccién en la parte liquida da lugar al campo geomagnético dipolar que se
asemeja a una gran barra magnética alineada aproximadamente a lo largo del eje
de rotacion de la tierra. La interaccién del campo con las rocas de la corteza terres-
tre produce las anomalias magnéticas obtenidas en las exploraciones magnéticas
llevadas acabo en la superficie terrestre.

Las unidades del campo en el SI se define en términos del flujo de corriente
eléctrica necesitada en una bobina para poder generar un campo. Como conse-
cuencia, las unidades de medida son Weber/m? o Teslas (T). La magnitud para
mediciones en geofisica en unidades SI es el nanoTesla (nT = 10~ T). El cam-
po magnético terrestre oscila entre valores de aproximadamente 50,000 nT. Las
anomalias magnéticas son mas pequefias en magnitud y pueden ser medidas en
exploraciones geofisicas para objetivos de importancia geoldgica. Las unidades nT
tienen una equivalencia numérica con las antiguas unidades del cgs, en gamma
(v) (1 gamma = 47t nT).

Usualmente en los métodos magnéticos aplicados en geofisica, representamos
al campo magnético inducido como la suma de

B =Bo+Bq (46)

donde By y B4 es el campo normal y campo anémalo respectivamente. Podemos
asumir a By como el campo magnético terrestre, y el campo anémalo como un
cambio relativo en las componentes del campo con respecto a la del campo normal.
Asfi, las anomalias magnéticas son causadas por la magnetizaciéon de rocas y su
intensidad asi como la forma dependen de la geologia. El campo anémalo es
causado por la magnetizacion M, que es dependiente de la susceptibilidad.

En la presencia de un campo magnético inducido H, la magnetizacién M adqui-
rido en un volumen de material magnético es:

M = xH = x(Ho + Hs) (47)

donde x es la susceptibilidad magnética, Hy es la intensidad el campo magnético
terrestre o campo geomagnético y Hs es un campo secundario inducido asociado
con el material magnético. En las interpretaciones de datos magnéticos en explora-
ciones geofisicas a menudo se asume el campo anémalo inducido es insignificante
y la magnetizacion inducida es:

M = xHp (48)
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donde Hp = By/1o y Mo es la permeablidad magnética en el vacio (ng = 47 x
10~7 H/m). La Eq. (48) desprecia la magnetizacién remanente y el efecto de auto-
desmagnetizacion, siendo que este campo secundario reduce el campo inductor
en regiones susceptibles y como resultado una magnetizacién més débil.

x Norte Geogrifico

Norte Magnético
D d

Z

Figura 3.7: Inclinacién (I) y declinacién (D) del campo ambiental B.

Para cualquier estudio magnético, la inclinacién (I) y declinacién (D) del cam-
po magnético inductor (o campo ambiental), puede ser obtenido del Campo Geo-
magnético Internacional de Referencia (IGRF), con valores dados en grados. La
inclinacién es positiva por debajo de la horizontal (Figura 3.7) y la declinacién es
positiva hacia el Este partiendo del Norte, asi los cosenos directores quedan de la

siguiente manera:

B:Bx+By+Bz (49)

Donde:

B, = B cos(I) cos(D)3,

By = B cos(I) sin(D)j,
B, = Bsin(I)k.

Referenciando a la magnetizacién de manera similar al campo inductor:

M =My +My +M, (50)
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Donde:

My = M cos(Ln) cos(Dm)i,

~

My = M cos(I,) sin(Dy,)j,
M, = Msin(I, k.

La induccién magnética B observado en un punto Py del espacio, debido a una
masa volumétrica con magnetizaciéon M se expresa como:

1
B(Py) = —CmVOJ M- V;dv (51)
\%

donde C,, es un factor de escala (C,,, = 1 en el sistema emu; Cm = 10~7 en el S.I),
Vo y V es el operador gradiente para coordenadas de campo y cuerpo respecti-
vamente, r es la distancia del elemento de volumen dv al punto de observacién
Po.

Usualmente, en las exploraciones se mide la magnitud del campo o intensidad
magnetica total (TMI por sus siglas en inglés) y no su direccién y sentido, de esta
forma se tiene que:

Brur = [B = /(Bx)2 + (Bx)? + (B.)? (52)

En la intensidad magnética observada se debe realizan correcciones para estar
libre de influencias de campos temporales. A este valor se resta el campo regional
F para obtener la anomalia de campo total (AT).

Considerando la integral (51) y un campo anémalo causado por un cuerpo mag-
netizado, la respuesta magnética se puede obtener mediante:

Z2 Y2 (X2 1
AT(Xo,Uo,Zo)Z—kaVoJ J J M'V<T) dxdydz (53)

z1 JY1 JXq

donde (xo,Yo,z0) representa el punto de observaciéon, M es la magnetizacién, k
es el vector unitario que involucra los cosenos directores del campo geomagnéti-
co y r es la distancia entre un punto de observaciéon P(xo,yo,z0) v el elemento
volumeétrico localizado en (x’,y’,z’).

Un algoritmo propuesto por Bhattacharyya (1964) para calcular la anomalia
magnética de campo total de un prisma con magnetizacién arbitraria, consiste en
calcular la anomalia magnética causada por un prisma extendido infinitamente en
profundidad y observado en el punto P(x,y,0) (Figura 3.8):
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(E Ny ZI)

(82, N2, 20)

Z [oo]
Figura 3.8: Variables involucradas en el algoritmo propuesto por Bhattacharyya para el
célculo de anomalfa magnética.

®23 To —x’ o3 To—y’
ATlxy,0) = Cva[ 2 108 (ro -i—x/) T8 (w +3> -

C o x'y’
x12log (ro +z —FMtan]< >_
12log (to +z1) — FxMy X2 ¥ 1oz + 212 (54)
r_ y’:nz
A x'y’ P Xy \ [
By Ky tan ' ( J 2) +F.N tan™ ( ° )]
102 4+ 1027 + X’ ToZ1 X'=&1]yr=n,

Donde:
Mp = M(M,i+ Myj + M,K) : Vector magnetizacién del prisma

F=(Fi+ FAyf +F,K) : Vector unitario en direccién del campo ambiental

To = /(X' —=x)2 + (y’ —y)2 + 212 : Distancia del punto de observacién al ele-
mento volumétrico del prisma dv

X12 = MXFAy + MyFAx , X13 = MXF’\Z + MZFAX ;, X23 = MyFAz + MZFAy

Asumiendo un vector de magnetizaciéon homogéneo, Blakely (1996) propone un
algoritmo de célculo para la respuesta magnética de un prisma tridimensional
extendido infinitamente en profundidad (mbox):

ATi = f(XO/yO/ Z0,%X1,Y1,X2,Y2,Z1, M, M4, My, ki/ kd) (55)
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Figura 3.9: Anomalia magnética para un prisma de Am = 0,005 [%] y varios valores de
inclinacién y declinacién de campo y magnetizacion.

donde m es la magnitud de la magnetizacién en [2], m; y mq es la inclinacién y
declinacién de la magnetizacién en [grados]; ki y kq la inclinaciéon y declinacion
del campo ambiental en [grados], (xo,Yo,z0) punto de observaciéon en [km] y
(x1,Y1,%2,Y2,21) las dimensiones del prisma en [km].



3.3 CAMPO MAGNETICO

El célculo se obtiene mediante la aplicaciéon de la funcién anterior para un pris-
ma sepultado a una profundidad AT; = f(z1) y el mismo prisma sepultado a una
profundidad mayor AT, = f(z,). Se realiza entonces la sustracciéon para obtener la
anomalfa magnética en [nT]:

AT = T] — Tz. (56)

dependiendo de las dimensiones o resolucién del objetivo, los prismas pueden cal-
cularse de cualquier tamafio, cumpliendo con la condicién de que no se traslapen,
asi la respuesta total se logra con las sumas individuales de cada prisma sobre
diferentes puntos de observacion.

Como ejemplo se calcul6 la anomalia de las mismas dimensiones y parametros
de observacién que el ejemplo gravimétrico, obteniendose para diferentes inclina-
ciones y declinaciones de campo ambiental y magnetizacioén (Figura 3.9).

Imagen Am = (&) Fi, Fp Mj, Mp
a) 0.005 90°, 0° 90°, 0°
b) 0.005 45°, 0° 90°, 0°
Q) 0.005 0°, 0° 90°, 0°
d) 0.005 45°, 0° 65°, 25°
e) 0.005 0°, 0° 0°, 25°

Tabla 1: Variables utilizadas en el cdlculo de anomalias magnéticas, Am: contraste de mag-
netizacion, L,D: Inclinacién y declinacién, F: Campo ambiental y M: Magnetiza-
cion.
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MODELADO TRIDIMENSIONAL

4.1 DESCRIPCION DE METODOS

Una vez que se han completado los estudios de exploracién gravimétrica o mag-
nética, ademads de aplicarse los procesos necesarios para remover los campos re-
gionales de manera apropiada, se comienza la etapa de interpretacién; en el pro-
blema se trata de estimar los pardmetros de las fuentes que corresponden a las
observaciones de campo potencial, incorporando la informacién geolégica - geofi-
sica disponible, entre algtn otro tipo de informacion.

Integracion de
informacion —
Geofisica-Geolédgica

Modelo
inicial

|

Calculo de
A

|

Comparacion de
datos observados
y calculados

A,, A
Diferencia No Ajuste de
dentro del rango ——> parametros
de tolerancia PIDL, -

J

Modelo final

Figura 4.10: Flujo de trabajo en el proceso de modelado tridimensional (Blakely 1996).

Asfi la interpretacién obedece a una serie de pasos en el que se determina la
distribucién espacial de las fuentes. Para este propodsito se debe contar con algo-
ritmos que puedan aproximar datos conforme a la realidad y que muy a menudo
en los modelos tridimensionales, suelen ser célculos de alto costo computacional
y memoria debido a la resolucién de la informacion.
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Dentro de esta aplicacion se encuentran:
e Modelado directo

e Modelado inverso

e Filtrado o procesamiento de mejora de anomalias

El modelado directo se basa de la informacién inicial obtenido de un modelo
construido comtnmente de interpretaciones geoldgicas. A este modelo se calcula
observada. De esta forma se pue-

de observar las diferencias y ajustar los pardmetros (cuerpos con densidades o
susceptibilidad magnética) de manera repetida hasta que los datos observados y

su anomalia y se compara con la anomalia

calculados se consideren lo suficientemente parecidos (Figura 4.10).

j
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Figura 4.11: Parametrizacién del modelo. Cada bloque o prisma representa un valor cons-

tante de densidad o magnetizacion .

Para calcular la anomalia en un medio estructural con densidad o magnetiza-
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4.1 DESCRIPCION DE METODOS

F; : Respuesta gravimétrica o magnética observada en el punto i
fp : Respuesta gravimétrica o magnética debido al jth prisma
;i : Distancia del punto de observacién al prisma

x1, x2,y1,y2,z1,z2 : Limites correspondientes al jth prisma

Considerando que el efecto de los cuerpos en las anomalias se debe a varia-
ciones de desidad o susceptibilidad magnética, en la interpretacién de fuentes se
trabaja con contrastes de densidad o susceptibilidad, en vez de valores absolutos.
Por lo que:

AP = Pcuerpo — Pexterior : densidad del cuerpo menos la densidad del material que
lo rodea.

AM = Mcuerpo — Mexterior : Magnetizacion del cuerpo menos la magnetizacion del
material que lo rodea.

El Modelado inverso tiene como objetivo inferir los pardmetros directamente de
los datos observados, es decir, de las anomalias gravimétricas o magnéticas me-
didas en campo. Sin embargo, la caracterizacién de los pardmetros es un proceso
con mayor demanda computacional en comparacién con el modelado directo. Los
detalles del procedimiento se abordardn més adelante en el capitulo 5.

En el filtrado o procesamiento de mejora de anomalias se asume que las anoma-
lias son producidas por contrastes de propiedades de las rocas del subsuelo. Estos
contrastes se deben a varias formas y estructuras geolégicas y ya que las anoma-
lias resultan de la superposiciéon de campos generados de multiples fuentes, la
ubicacién de fuentes aisladas se dificulta si no se aplica a las anomalias algtin tipo
de tratamiento que pueda destacar tales fuentes.

Dentro de los principales tratamientos para anomalias gravimétricas y magné-
ticas se encuentran: Continuacién ascendente y descendente, filtros de paso alto,
bajo y banda, aproximacién de bordes, derivadas direccionales, reduccién al polo
(datos magnéticos), sefial analitica y deconvolucién de Euler.
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4.2 MODELADO DE CUERPOS SINTETICOS

Conforme a la interpretacién de datos, se propone modelos sintéticos generados
a partir de figuras regulares. Se obtiene su respuesta gravimétrica, magnética y
tensor gravimétrico aplicando la teoria del capitulo 3 y el esquema de modelado
directo descrito al inicio del capitulo 4.

La finalidad de trabajar con pequefios modelos es realizar pruebas en la imple-
mentacion y eficiencia de los algoritmos, el reconocimiento de los aspectos relacio-
nados con el tensor gradiométrico en comparacién con la componente vertical de
gravedad y la magnitud del campo total en el caso magnético, asi como base en
las pruebas de los algoritmos de inversion.

Se disefiaron dos modelos sintéticos: T y S; cada uno formado por un ensamble
de prismas de idénticas dimensiones Figura 4.12 y Figura 4.16.

Los pardmetros utilizados para el cdlculo se muestran en las siguientes tablas:

Profundidad
A
Modelo Ap= 2] [kcm]
300 1
S 300 1
Tabla 2: Pardmetros considerados para el cdlculo de anomalias gravimétricas en modelos
TyS.
Profundidad
A
Modelo Am = [E} FI, FD MI, MD [km]
T 0.01 90°, 0° 90°, 0° 1
S 0.01 90°, 0° 90°, 0° 1

Tabla 3: Pardmetros considerados para el cdlculo de anomalias magnéticas en modelos T
y S.

La malla de observaciones para cada modelo consiste en un grid de puntos
equiespaciado en 180 [m] para ambas direccciones X y Y, con un total de 2,601
puntos (51 puntos en direccién X y 51 puntos en direccién Y).

El sistema de referencia es un sistema cartesiano 3D con el eje X dirigido hacia
el este, el eje Y hacia el norte y el eje Z dirigido hacia abajo.

Para los dos casos, la malla de observacion se ubicé en el plano Z = 0 y las
anomalias magnéticas fueron calculadas en el polo (I = 90).
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Se muestra el ensamble del modelo T visto en diferentes perspectivas.
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Figura 4.12: Modelo T utilizado para el célculo de anomalias.

En las siguientes figuras se muestra el resultado del cdlculo de anomalias y las

combinaciones obtenidas para el caso del tensor gravimétrico.
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Figura 4.13: Respuesta gravimétrica y magnética del modelo T.
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Figura 4.14: Anomalias correspondientes al tensor gravimétrico del modelo T.
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Figura 4.15: Anomalias correspondientes a combinaciones del tensor gravimétrico del mo-
delo T.
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Se muestra el ensamble del modelo S visto en diferentes perspectivas.
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Figura 4.16: Modelo S utilizado para el cdlculo de anomalias.

En las siguientes figuras se muestra el resultado del calculo de anomalias y las
combinaciones obtenidas para el caso del tensor gravimétrico.
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Figura 4.17: Respuesta gravimétrica y magnética del modelo S.
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Figura 4.18: Anomalias correspondientes al tensor gravimétrico del modelo S.
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Figura 4.19: Anomalias correspondientes a combinaciones del tensor gravimétrico del mo-
delo S.
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4.3 MODELADO DE CUERPOS SALINOS

La aplicacién del modelado directo en el calculo de anomalias gravimétricas y
magnéticas, asi como las componentes tensoriales, se realizé sobre un modelo de
densidades construido previamente basado en datos similares a una formacién
geologica real del Golfo de México.

Como parte del proceso inicial en el modelado tridimensional, el cdlculo de los
modelos realizados en este apartado se derivaron de diferentes horizontes geol6gi-
cos en donde se incluye un cuerpo de sal con un espesor previamente determina-
do, conociendo asi su cima y base. Los resultados obtenidos serdn representativos
para aplicar los algoritmos de inversion.

Los datos que se utilizaron para obtener los modelos base en el calculo de
anomalias son:

o Columna estratigrdfica: Se dispone de la descripcién de una columna estra-
tigrafica en el que se consideran diferentes secuencias sedimentarias basadas
en la naturaleza tecténica del Golfo de México y los valores de densidad pro-
medio representativos de cada secuencia.

o Imdgenes 2D de horizontes geoldgicos: Se cuenta con imdgenes interpreta-
das de horizontes geoldgicos y que seran la base para delimitar tridimensio-
nalmente el volumen de datos de densidad. La interpretaciéon de horizontes
se tiene hasta la identificaciéon de cima de basamento. Los datos estan referi-
dos a un sistema de coordenadas con origen en la superficie del mar.

o Curva de compactacion de sedimentos de Golfo de México: Curva forma-
da a partir de datos de pozos del Golfo de México, en el que se muestra
la variacién de la densidad de la sal con los sedimentos que lo rodean en
profundidad (Nagihara y Hall 2001).
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4.3.1 Anomalia gravimétrica y tensorial.

La metodologia que se sigui6 para construir el modelo de densidades con la infor-
macién anteriormente descrita, se presenta en los siguientes pasos:

Determinacion de las dimensiones del modelo: Para la caracterizaciéon del domi-
nio se disponen de horizontes de interés tales como batimetria, cima y base aproxi-
mada de sal aléctona, horizontes identificados por debajo de la sal (interpretados
a partir de zonas donde no existe cuerpos salinos) y basamento (Figura 4.20).

Al conjunto de datos XYZ que representan la cima de cada horizonte apliqué
un algoritmo de interpolacién para construir mallas equiespaciadas compensando
datos ausentes. Se asegur6 que el conjunto de mallas obtenidas fueran coherentes
con las cimas identificadas y que no estuvieran manipuladas en forma. También se
evita el traslape de puntos, siguiendo la secuencia litégica mostrada en la columna
estratigréfica. De esta forma, los diferentes horizontes incluyendo la distribucién
de cuerpos salinos, determinaradn los limites precisos de densidad en cada volu-
men.

Batimetria &> 0

Cuerpo de Sal =

[wH] joud

Basamento — ~127]|

050 0 5 10 15 20 25 30 35 40
m X [Km]

Figura 4.20: Horizontes interpolados a partir de secciones sismicas previamente interpre-
tadas.

El calculo de anomalias utilizando los algoritmos de modelado anteriormente
descritos generan efectos de borde, por lo tanto, se afiadi6 al 4rea en cuestion 5
[km] en cada extremo. El tamafio del dominio tiene longitudes de 40,5 x 36,5 x
14,1 [km] en las direcciones este-oeste, norte-sur y profundidad respectivamente.

Asignacion de voliimen de densidad: Como las cimas de los diferentes hori-
zontes sismicos son mallas de coordenadas XYZ equiespaciadas, el dominio se
encuentra dividido de forma regular y los puntos generados a partir de estas
mallas interpoladas son ftiles para construir volimenes de cubos de densidad
constante. La asignacion de los valores de densidad entre los limites de cada ho-
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rizonte (limites en profundidad) dependerd de la resolucién del prisma en esa
localizacion.

El modelo de densidades puede realizarse con mayor detalle si se incorpora
densidades aparentes calculadas a partir del intervalo de velocidades (cubo de
velocidades), la transformacién de velocidades a densidades puede ser derivado
de la ecuacion de Gardner (Gardner et. al. 1974).

En este caso, la densidad asignada en cada cubo fue incorporada a partir de
la informacién estratigrafica correspondiente en cada secuencia y de la curva de
variacién de densidad para sedimentos.
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Y26

I 2.1

1

°

%3 02 02 015 04 006 005 01 0.5

Figura 4.21: Curva de compactacion relativo a sedimentos del Golfo de México (Nagihara
y Hall 2001) y porcién del volumen de densidades correspondiente a zona
con emplazamiento de cuerpos salinos.

La geometria del modelo para los calculos de anomalias gravimétricas y tensor
gravimétrico consta de un ensamble con prismas de dimensién constante de 500
[m] en direccién X, 500 [m] en direcciéon Y y 50 [m] en direccién Z, lo que nos da
un namero total de 81 x 73 x 282 = 1,667,466 prismas.

Calculo de anomalias: Con el modelo geolégico propuesto se calculé la ano-
malia gravimétrica aire-libre y anomalia del tensor gravimétrico aire-libre para
una malla de observacién de 35 puntos en direccién X y 31 puntos en direccién Y
(1,085 puntos en total), ubicada a 100 [m] sobre el nivel del mar.

El rango de densidades utilizado varia entre 1,300 [kg/m3] y 2,700 [kg/m?3]
desde el tirante de agua hasta el basamento (Figura 4.21).

*
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En las siguientes figuras se muestra el resultado de las anomalias gravimétricas
y tensor gravimétrico obtenido para el volumen de desidades descrito anterior-
mente.
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Figura 4.22: Anomalia gravimétrica aire-libre obtenida del volumen de densidades para
los diferentes horizontes sismicos interpretados.
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Figura 4.23: Anomalia gravimétrica tensorial aire-libre obtenida del volumen de densida-
des para los diferentes horizontes sismicos interpretados.
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Para obtener la respuesta debida solamente al cuerpo de sal, se removié el efec-
to producido por los sedimentos que rodean al cuerpo salino de las anomalias
calculadas anteriormente. Las densidades que pertenecen a tales sedimentos pue-
den ser consideradas parte del modelo de fondo (background model) y ya que
se conoce la geologia que envuelve al horizonte de sal, los cubos que pertencen a
dichos sedimentos serdn considerados ahora con un contraste de densidad nulo.

En las siguientes figuras se muestran las anomalias gravimétricas y tensor gra-
vimétrico obtenido para el modelo de sal.
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Figura 4.24: Anomalia gravimétrica correspondiente a cuerpos salinos con variacién de
densidad en profundidad.



4.3 MODELADO DE CUERPOS SALINOS 55

GXxX

00 5 10 15 20 25 30 35 40
X [km]
Gxz
3
3
2
€2
=
>_

5 10 15 20 25 30 35 40 5 10 15 20 25 30 35 40
X [km] X [km]
Eo E
Gx Gzz °
135 08
3 0.0
0.90
25 -0.8
- 0.45 — -1.6
€2 €
= 2 -2.4
s 0.00
-3.2
-0.45 1, —4.0
-0.90 g -4.8
] e -5.6
5 10 15 20 25 30 35 40 133 5 10 15 20 25 30 35 40
X [km] X [km]

Figura 4.25: Anomalia gravimétrica tensorial correspondiente a cuerpos salinos con varia-
cién de densidad en profundidad.
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4.3.2  Anomalia magnética.

Siguiendo la misma configuracién descrita anteriormente y considerando que los
cuerpos salinos pueden ser fuente de anomalias magnéticas, se aplic6é a dichos
cuerpos un contraste de susceptibilidad magnética ligeramente menor en compa-
racién con los sedimentos circundantes, debe hacerse notar que esta relacién no
es Unica para cuerpos salinos ya que puede no cumplirse para todos los casos.

El célculo de la anomalia se realiz6 tomando en cuenta que no existe variacién
de susceptibilidad con la profundidad, se consideré también que el medio cir-
cundante tiene un valor de susceptibilidad promedio de sedimentos de 350x10~°
(adimensional, S.I.) y la sal una susceptibilidad de —10x10~° (adimensional, S.I.)
(Reynolds, 1997). Ademads el vector geomagnético y la magnetizacion del medio
se manejaron verticales y paralelos (visto en el polo).

En la siguiente figura se muestra el resultado de anomalia magnética obtenida.
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Figura 4.26: Anomalia magnética correspondiente a cuerpos salinos (contraste de suscep-
tibilidad magnética constante).
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5.1 ASPECTOS DEL MODELADO INVERSO

La inversién de datos tiene como objetivo recuperar informacién acerca de los
pardmetros del modelo a partir de un conjunto de datos. En geofisica, estos mo-
delos son estructuras internas de la tierra en el que se establece una relacién entre
el espacio de datos y el espacio de modelos.

Modelado
/W'Eto
A
Espacio de Espacio de
Modelos Datos
(m,, m,,....m,) ., d.,...,.d,)

N »
Inversion

Figura 5.27: Correspondencia entre datos y modelos en un problema directo e inverso.

La existencia del problema inverso se relaciona directamente con la existencia
del modelado directo (Figura 5.27), por lo que la solucién en la inversién de datos
comenzara por la solucién del problema directo. De esta manera, el aumento en
la complejidad de los modelos terrestres afectard de la misma forma en la comple-
jidad del problema directo.

En la interpretacion se debe de contar con criterios acerca de la naturaleza de la
distribucién de datos para diferentes estructuras en el subsuelo. En general, los va-
lores estimados no pueden ser idénticos a los valores observados por dos razones:
las incertidumbres de medicién e imperfecciones en los modelos (Tarantola 2005).
Por lo tanto, la relacién de datos se plantea como una correlacién probabilistica entre
observaciones y parametros.

Parker 1977 propone que la soluciéon del problema inverso puede basarse en
cinco conceptos:
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e Existencia: La existencia de un problema inverso implica la existencia del
problema directo. La solucién de modelacién directa en forma analitica se
dispone para simples geometrias del subsuelo y de forma numérica para
casos matemdticamente inmanejables.

e Construccién: La construccion de un problema inverso se puede hacer de
diferentes maneras, tomando encuenta lo siguiente:

i) Examinacién de datos y aplicacién de regularizacion.

ii) Consideracién de un modelo inicial basado en la naturaleza de los da-
tos.

iii) Solucién del problema directo.

iv) Comparaciéon de los datos observados con los obtenidos de manera
sintética (estimados).

v) Evaluar las diferencias entre datos observados y estimados (residuos o
errores).

vi) Elegir un enfoque particular de inversién basado en la aproximacién
linealizada o técnica de optimizacién global.

vii) Aproximar la solucién mediante la convergencia iterativa.

e Aproximaciones: La mayoria de los problemas geofisicos son no-lineales, por
lo que se pueden linealizar truncando términos de orden superior en la serie
de Taylor y realizar aproximacién al ubicarse en el dominio de problemas
inversos lineales generalizados. El efecto de truncamiento de términos de
orden superior puede ser menos severo para ciertos problemas y pueden co-
siderarse problemas débilmente no-lineales o linealizables. Para otros casos,
el efecto de linealizacion puede ser desfavorable (problemas fuertemente no
lineales). Algunos de estos problemas no lineales pueden ser linealizados en
el punto de méxima verosimilitud, mientras que otros problemas no pueden
ser linealizados en absoluto. Por lo tanto, para problemas fuertemente no
lineales se debe optar por métodos de optimizacién global.

e Estabilidad: La estabilidad de un problema inverso significa tener libre movi-
miento y sin reestricciones para los pardmetros enfocados hacia la respuesta
real. Ampliar el nimero de pardmetros en un mayor espacio de modelos
causaria mayor probabilidad de divergencia. De esta forma, si en el espacio
de pardmetros, todos avanzan hacia la respuesta real, el problema inverso
se considera estable. Otras razones en el que un problema inverso se vuelve
inestable se debe a:

i) Insuficiencia o inexactitud de datos.

ii) Eleccion inicial muy pobre de los pardametros del modelo.
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iii) Generacién de matriz mal condicionada.
iv) Optimizacion sin reestricciones.

El espacio de datos y el espacio modelo estdn conectados por un operador
diferencial lineal. Dado que la mayoria de los problemas geofisicos son no
lineales, los operadores diferenciales lineales se utilizan generalmente para
construir la matriz de sensibilidad. Si la matriz generada es una matriz bien
condicionada y los datos son adecuados (buena calidad) se puede generar
un problema bien planteado.

Otras técnicas para mejorar la estabilidad de un problema inverso es afiadir
valores de covarianza en los elementos diagonales de la matriz de sensibili-
dad, positividad o no negatividad en el espacio de pardmetros, introduccién
de informacién previa con el fin de reducir el nimero de pardmetros des-
conocidos, entre otros.

¢ Nounicidad: Para un conjunto de datos observados, existe una infinidad de
modelos que pueden satisfacer el ajuste de datos estimados conforme un
rango de error.

Tomando en cuenta un modelo inicial de pardmetros, la probabilidad de
converger rdpidamente debido a la no unicidad se reduce.

De acuerdo con lo anterior, se puede afirmar que los problemas de inversién
geofisica son mal planteados y no poseen soluciones tnicas y estables, por lo que
su solucién casi siempre se concentra en la optimizaciéon de una funcién objetivo.
Esta funcién evalda la diferencia entre la comparacion de los datos observados y
estimados, implicando la buisqueda o exploracién en el espacio de modelos.
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5.2 PROBLEMA LINEAL

Partiendo de la solucion del modelado directo, el conjunto de prismas con densidad
0 magnetizacién constante (pardmetros) y las observaciones (datos) pueden ser
ordenados de forma vectorial:

vector de pardmetros -+ m = (mj, my, ..., mM)T

(58)
vector de datos — d = (dy,d2, ..., dN)T >

Donde el superindice T denota transpuesta.

Para ciertos problemas geofisicos en el que se conoce la ubicaciéon y tamafio de
los pardmetros en el ensamble 3D de manera general, cada punto de observacién
i puede ser asumido como una funcion lineal debido al jth pardmetro del dominio:

M
di =) flm] (59)
j=1
o bien
d = f[m] (60)

El problema inverso se convierte entonces en una bisqueda de modelos en m.

Aproximando a f[m] hasta sus dos primeros términos en la serie de Taylor:
0 A .
flm] = flmo] + af [mo][m — my] + términos de orden superior (61)

Donde m representa el conjunto de pardmetros del modelo inicial (informacién
a priori). Tomando la ecuacién (61), la expresion (59) se puede reescribir como:

< od
d; =do+ Z ai [m)’ —myg] (62)
j=1 ) Im—my
Restando dop en ambos lados de la igualdad:
M
od
[di —do] = ; airn] - [m; —myo] (63)

o bien
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M
adi 3 20

— Am; 6

m—1my

j=1

Donde Ad; representa la diferencia entre los datos observados y los estimados
como anomalia inicial; Am; representa la diferencia entre el actual y el modelo
inicial de pardmetros.

Entonces la expresién (64) puede escribirse de forma matricial:

ACL‘L = Gij Am]‘ (65)

Donde Gj; se conoce como matriz de sensibilidad (kernel o matriz jacobiana),
donde sus elementos representan las derivadas parciales de los datos d; con res-
pecto de los pardmetros m;:

ad od ad
am1 i amz i mpq i]
od od ad
om; om; | omp
Gij — 12 . 12 ' 12 (66)
ad ad od
i om; in om) in omp in |
Se puede generalizar entonces en el caso de que mp sea un modelo nulo:
di = Gijm; (67)

Los elementos de Gj; determinaran el valor que se contribuye en un punto i
debido al prisma con densidad o magnetizacién unitaria localizado en j.

El calculo de la multiplicacién entre Gi; y m; resultard en un vector de datos d;
que contiene la anomalia del modelo propuesto.
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5.3 INVERSION MEDIANTE CRECIMIENTO DE CUERPOS.

En la préctica, la solucién en los problemas de inversion geofisica se obtienen
al encontrar la minima diferencia de una funcién de varias variables. La funcién
conocida como funcién objetivo o funcién de costo casi siempre contiene varios mini-
mos locales, por lo que métodos de optimizacién global son cosiderados en estos
problemas debido a que tienen la cualidad de saltar de minimos locales (Figu-
ra 5.28).

Las técnicas son en gran medida heuristicas, en el sentido de que no existen re-
glas firmes que conducen a descubrir eficientemente una solucién global 6ptima
para cualquier problema inverso dado. En cambio, se pone mds atencién en el
desempefio promedio o esperado de un método como el que se aplica a un pro-
blema inverso a gran escala (Sen y Stoffa (1995)).

Funcién objetivo
o[m]
Buisqueda

-<

m,.

m global

Modelo de parametros

[m]

Figura 5.28: Métodos por optimizacién global en el espacio de pardmetros permite salir
de mygcales Y encotrar el mgjopal-

A. G. Camacho ha desarrollado un método de inversiéon no lineal en el que
estima la fuente anémala del subsuelo mediante la agregacién de prismas de den-
sidad constante y conocida (Camacho et. al. (2000, 2007)).

El método considera a la divisién del espacio tridimensional en prismas toman-
do como premisa un dnico valor de contraste de densidad (positivo o negativo),
en el que se puede considerar al conjuto de prismas como vacios (sin densidad
inicial) o inicializar con un modelo inicial (semillas) en uno o varios prismas com-
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pletados a priori. De esta manera, el cuerpo anémalo tiende a crecer en la periferia
del modelo inicial.

Se puede considerar de manera general los siguientes aspectos en el algoritmo:

e Espacio de buisqueda bidimensional o tridimensional.

e La particion del espacio puede ser de prismas irregulares (prismas de distin-
tas dimensiones).

e Determinacién de la tendencia regional de los datos observados durante el
proceso de inversion.

e No se obliga a que el crecimiento sea especificamente en la periferia del
modelo inicial.

e Se prueba entre contrastes de densidad positivo y negativo.

e Se puede variar el valor de contrastes de densidad durante el proceso (smooth).

e Toma en cuenta los errores en las observaciones.

5.3.1 Metodologia de inversion.

Dado un conjunto de datos N correspondientes a una anomalia gravimétrica o
magnética d; = Pi(xi,Yi,zi)(i = 1,...,N) sobre la superficie terrestre y una regioén
tridimensional discretizada en M prismas regulares con profiedad fisica (densidad
o susceptibilidad magnética) m;(j =1, ..., M), la relacién lineal es descrita en la sec-
cién 5.2 y se busca estimar un vector de modelos desconocido m = (my, ..., mm) "
que satisfaga la ecuacion (67).

El campo regional es aproximado mediante la funcién:

dreg =Po +Px (x—xm) +Py (U—Yym) (68)

donde (xm,ym) son las coordenadas del punto central para el conjunto de
datos en el drea; po, px, py son tres valores desconocidos que ajustan la tendencia
regional (polinomio de superficie de primer grado).

La inversion consiste entonces de un procedimiento iterativo para la bisqueda
de la celda apropiada y asignar su propiedad fisica, ademds de la evaluacion
de valores para el campo regional minimizando un funcional compuesto de un
término para el desajuste de datos y otro para el modelo de contrastes de densidad
suavizado. En el comienzo del proceso (k = 0), todos los elementos del vector
modelo son ceros mj =0 (j = 1,..., M) y hacia un paso arbitrario k-th un conjunto

63



64

INVERSION TRIDIMENSIONAL DE DATOS POTENCIALES.

de prismas han sido ya determinados, por lo que el modelo calculado en la i-th
iteracion se puede representar como:

(d)* ! = Z Gijm; (69)
FEA1ee A1)

Se busca entonces un nuevo prisma para ser modificado de los M —k + T no
modificados. Si un nuevo prisma j(# (Aq,...,Axk—1)) es elegido para asignarle el

valor de propiedad fisica, la relacion lineal se expresa como dgk) = dgkf] it Gijm;
y el residual entre los datos observados y calculados se escribe como:
-1 .
Ad(M = di (a7 + Gymy ) fic — dreg i =1, N (70)

donde fx > 1 es un valor desconocido (factor de escala) para ajustar los datos
observados y calculados. La funcion de energia a minimizar para datos gravimé-
tricos y magnéticos estimando los coeficientes fk,p‘g,p’;,pl_j es:

b[m] = e (my, A)* = Ad{ Qg ' Ady + AfEm) Q;, my (71)

y para inversion del tensor gravimétrico como la suma de las componentes a
invertir:

Nc
j=1
blmlap = e (my, A)5g (73)

Donde N es el nimero de componentes a invertir y o, B = x, Y, z.

De la ecuaciéon (71) Ady = (Adk,..., Adh), my es el vector de modelos, Q4

es la matriz covarianza de datos (matriz N x N), Qm = GTQB]G es la matriz
covarianza de modelos (matriz M x M).

El primer término de la ecuacién (71) representa el desajuste de datos norma-
lizados por la matriz covarianza Qp, el segundo término es una suma ponderada
del vector modelo balanceado por el pardmetro A (positivo). De esta manera, A
juega un rol similar al pardmetro de amortiguamiento en la inversién de Occam
y su valor debe ser elegido cuidadosamente. Para valores de A bajos se obtiene
un buen ajuste de los datos observados pero el modelo estimado puede crecer de
forma excesiva, apareciendo estructuras ficticias para ajustar lo mejor posible los
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datos; en el caso de valores altos de A el modelo tiende a ser simple y superficial
ajustando pobremente las observaciones.

La solucién del sistema de ecuaciones en (71) y (68) involucra términos que
pueden ser calculados de la siguiente manera:

(Srd s — P s — pék)sry) / (S + ASmm)
(Fud —Px —Pl(J uy) /Fuu

"= (Gxa =P Gry ) /G

pi, — (GxxGya nyexd) / (GyyGrx — Gy Gxy)

(74)

donde los subindices 7, d, u,x y y se refieren a los n—vectores r,d, u,x y y con
las siguientes i—th componentes:

(75)

y donde sym = mTQ;J m y los coeficientes s;g, Syu, Srx, Sy, Srrs Smms Fug, Fuxs
Fuy, Fuw, Gxg, Gxy, Gxx, Gyg ¥ Gyy son calculados con expresiones subsecuentes
reemplazando el subindice a y b con el correspondiente par de subindices 1, g, u, x

YV

T—T
Fab = Sab (Srr + }\Smm) — SarSor

(76)
Gab = FuuFab - FuaFub

De esta manera, siguiendo paso a paso el crecimiento de cuerpos anémalos,
el factor de escala fx > 1 es disminuido en cada paso. El proceso finaliza cuan-
do fx = 1y el modelo resultante es aceptado como final. Entonces el campo
regional obtenido al final del proceso es determinado al sustituir los coeficientes

pék),pik),pgk) en la ecuacién (68).
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En el caso de elegir variar los contrastes de densidad o susceptibilidad duran-
te el proceso, la eleccién de un contraste excesivamente alto ajustard la anomalia
observada, pero producird un modelo demasiado simple. Por el contrario, un con-
traste demasiado pequefio ajustard no sélo la anomalia generada por los cuerpos
anémalos verdaderos, sino que también lo hard con el ruido observado, aparecien-
do cuerpos artificiales en el modelo haciéndolo mas complejo. Para disminuir este
problema, se adopta un criterio de variacion de la densidad a lo largo del proceso
iterativo.

Partiendo del valor méximo de contraste m;,qx (sea positivo o negativo), es-
te valor evolucionard a lo largo del proceso de inversion mediante la siguiente
funcién de variacién de contrastes:

+_ 1
Am)' My ax j <] (f +0,1 )T) (77)
donde el factor de escala f > 1 es usado como pardmetro para describir el ins-
tante de crecimiento y T es un valor fijo para indicar la variacién deseada de los
contrastes de densidad. Por lo tanto, valores altos de T producird modelos homo-
géneos con geometrias angulosas y contrastes cercanos al valor maximo, mientras
que valores pequerfios de T resultard en modelos de contrastes muy variados que
decrecen hacia el exterior del cuerpo anémalo en crecimiento dando lugar a geo-
metrias suavizadas.
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5.3.2 Inversion de datos sintéticos.

Conforme a los modelos sintéticos S y T realizados en el Capitulo 3, se resolvi6 el
problema inverso para datos gravimétricos, magnéticos y tensor gravimétrico en
ambos modelos basandome en el algoritmo de crecimiento de cuerpos, estimando
la forma de la fuente anémala partiendo desde un modelo de contrastes nulo
(todos los prismas en densidad o susceptibilidad cero) y un espacio de busqueda
comprendido entre los limites mostrados en la Figuras 4.12 y 4.16 para ambos
casos.

De esta manera, el espacio de bisqueda se conforma por un conjunto de 31104
prismas.

Cabe mecionar que el algoritmo fue escrito en lenguaje fortran y adapatado para
probar entre contrastes positivos solamente, eliminando la posibilidad de ajustar
prismas con valor de contraste negativo.

En las siguientes figuras se muestra las configuraciones finales del modelo T
para datos gravimétricos y los pardmetros elegidos para el proceso de inversion.

El desajuste entre datos observados y calculados se realizé mediante norma L-2.
Las anomalias iniciales en todos los casos se muestran en mapa de colores escala-
do y las anomalias obtenidas mediante el algoritmo de inversién se muestran en
lineas de contorno negro.

Configuracién de parametros en inversién de datos
gravimétricos modelo T

numeros de observaciones 2601
nimero de prismas 31104
pardametro lambda (A) 2,04
densidad inicial maxima (p) 300 [kg/m3]
coeficiente de suavizado (7) 8
Desajuste modelo inicial (L2) 116,251 [(ImGal]
Desajuste minimo alcanzado (L2) 0,373 [mGal]
Numero total de iteraciones 1314

Tabla 4: Variables y valores obtenidos para el modelo T de datos gravimétricos.
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mGal

Gz 6.3

Y [km]

= N W D 1O N 00O
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Figura 5.29: Anomalia gravimétrica inicial (mapa de colores) e invertida (lineas de con-
torno) correspondiente al modelo T.
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Figura 5.30: Modelo gravimétrico T invertido mostrado en diferentes perspectivas.
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En las siguientes figuras se muestra las configuraciones finales del modelo T
para datos magnéticos.

Configuracién de pardmetros en inversién de datos
magnéticos modelo T

nameros de observaciones 2601
nimero de prismas 31104
pardmetro lambda (A) 4,04
magnetizacién inicial maxima 0,01 [A/m]
coeficiente de suavizado (7) 8
Desajuste modelo inicial (L2) 29,304 [nT]
Desajuste minimo alcanzado (L2) 0,366[n.T]
Numero total de iteraciones 1323

Tabla 5: Variables y valores obtenidos para el modelo T de datos magnéticos.

nT
2.1

Anomalia mag. Campo Total

1.8
1.5
1.2
0.9

Y [km]
= N WD Ul O N 0O

0.6
0.3
0.0

(@)

0 1 2 3 45 6 7 8 9

X [km]

Figura 5.31: Anomalia magnética inicial (mapa de colores) e invertida (lineas de contorno)
correspondiente al modelo T.
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Figura 5.32: Modelo magnético T invertido mostrado en diferentes perspectivas.

En el caso de inversion del tensor gravimétrico se realizé la inversion conjunta
usando las componentes Gy, Gxy Yy Gz, del conjunto total de componentes del
tensor, esto con el fin de disminuir el espacio de memoria ocupado por las matri-
ces de sensitividades utilizadas en la inversién simultdnea (3 matrices en total) y
obtener la convergencia del proceso en menor tiempo.

En las siguientes figuras se muestra las configuraciones finales del modelo T
para datos del tensor gravimétrico y los pardmetros elegidos para el proceso de
inversion.
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Parametros utilizados en inversién conjunta modelo T

numeros de observaciones 2601
ndmero de prismas 31104
pardmetro lambda (A) 7,04
densidad inicial méxima (p) 300kg/ m3]
coeficiente de suavizado (t) 8

Desajuste modelo inicial G, (L2) 581,733 [Eo]

Desajuste minimo alcanzado G, (L2) 4,223 [Eo]

Desajuste modelo inicial Gy (L2) 183,120 [Eo]

Desajuste minimo alcanzado Gy (L2) 1,032 [Eo]

Desajuste modelo inicial Gy, (L2) 271,326 [EO]

Desajuste minimo alcanzado G, (L2) 2,102 [Eo]

Numero total de iteraciones 1354

Tabla 6: Variables y valores obtenidos para el modelo T de datos del tensor gravimétrico.
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Figura 5.33: Anomalias del tensor gravimétrico inicial (mapa de colores) e invertida (lineas
de contorno) correspondiente al modelo T.
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Figura 5.34: Modelo del tensor gravimétrico T invertido mostrado en diferentes perspecti-
vas.
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De igual forma se muestra en las siguientes figuras las configuraciones finales
del modelo S para datos gravimétricos y los pardmetros elegidos para el proceso
de inversion.

Configuraciéon de parametros en inversién de datos
gravimétricos modelo S

numeros de observaciones 2601
nimero de prismas 31104
pardmetro lambda (A) 2,04
densidad inicial méxima (p) 300[kg/m3]
coeficiente de suavizado (7) 8
Desajuste modelo inicial (L2) 84,281 [mGal]
Desajuste minimo alcanzado (L2) 0,273[mGal]
Numero total de iteraciones 1299

Tabla 7: Variables y valores obtenidos para el modelo S de datos gravimétricos.
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Figura 5.35: Anomalia gravimétrica inicial (mapa de colores) e invertida (lineas de con-
torno) correspondiente al modelo S.
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Configuraciéon de parametros en inversién de datos
magnéticos modelo S

ntmeros de observaciones 2601
nuimero de prismas 31104
parametro lambda () 5,04
magnetizacién inicial maxima 0,01 [A/m]
coeficiente de suavizado (T) 8
Desajuste modelo inicial (L2) 18,645 [nT]
Desajuste minimo alcanzado (L2) 0,276 [nT]
Numero total de iteraciones 1212

Tabla 8: Variables y valores obtenidos para el modelo S de datos magnéticos.
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Figura 5.36: Modelo gravimétrico S invertido mostrado en diferentes perspectivas.
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Figura 5.37: Anomalia magnética inicial (mapa de colores) e invertida (lineas de contorno)
correspondiente al modelo S.
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Figura 5.38: Modelo magnético S invertido mostrado en diferentes perspectivas.
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Parametros utilizados en inversién conjunta modelo S

ndmeros de observaciones 2601
nimero de prismas 31104
pardametro lambda (A) 7,04
densidad inicial méxima (p) 300 [kg/m3]
coeficiente de suavizado (7) 8

Desajuste modelo inicial G, (L2) 370,240 [Eo]

Desajuste minimo alcanzado G, (L2) 5,043 [Eo]

Desajuste modelo inicial Gy (L2) 113,830 [Eo]

Desajuste minimo alcanzado Gyy (L2) 1,771 [Eo]

Desajuste modelo inicial Gy, (L2) 200,341 [Eo]

Desajuste minimo alcanzado G, (L2) 2,583 [Eo]

Numero total de iteraciones 1146

Tabla g9: Variables y valores obtenidos para el modelo S de datos del tensor gravimétrico.

1 2 3 4 3 4 5
X [km] X [km]

6 7 8 9

Figura 5.39: Anomalias del tensor gravimétrico inicial (mapa de colores) e invertida (lineas
de contorno) correspondiente al modelo S.
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Figura 5.40: Modelo del tensor gravimétrico S invertido mostrado en diferentes perspecti-
vas.

De los resultados obtenidos se puede observar que existen buenos ajustes entre
los datos observados y ajustados, aunque puequefias diferencias son mas observa-
bles en los datos del tensor gravimétrico.

La suma de los dos términos en la funcién objetivo da lugar a modelos compac-
tos, definiendo aceptablemente la cima de los diferentes modelos, por lo que se
puede considerar de manera general que las soluciones son similares a los mode-
los propuestos, mostrando asi la efectividad del método.

El modelo obtenido con inversién conjunta de datos tensoriales tiende a ser mas
compacto y mejor determinado en limites laterales.

Como es de esperarse en los métodos potenciales, el ajuste de pardmetros tiende
a ser mds sensitivo en prismas mds superficiales en comparacién con los profun-
dos, esto es més evidente en el modelo S, el cual tiende ajustar prismas de manera
lateral que a profundidad, por lo que podria considerarse establecer reestricciones
en el espacio de biisqueda para obtener modelos més parecidos al original.
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5.3.3 Inversion de cuerpos salinos.

De la misma forma que en la inversién de datos sintéticos, se muestra los resulta-
dos finales para inversiéon de cuerpos salinos mediante el algoritmo de crecimiento
de cuerpos utilizando las mallas de anomalia gravimétrica, magnética y tesor gra-
vimétrico obtenidas del modelado directo (Capitulo 4).

La configuracién del dominio discreto es un bloque rectangular de 24,5[km] y
10,5[km] en sus direcciones XY respectivamente, representando los limites de cuer-
pos salinos en longitud lateral interpretados de las secciones sismicas y 6,2[km]
en profundidad. El bloque esta dividido en prismas de igual tamafio y dimensio-
nes de: 250[m] x 250[m] x 100[m], en sus direcciones XYZ respectivamente (Figu-
ra 5.41).

El proceso de inversion se encuentra limitado para probar parametros que perte-
necen solamente a prismas por debajo del horizonte interpolado correspondiente
a la cima de sal y sin reestriccién en profundidad.

351
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o
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0 5 10 15 20 25 30 35 40

Dir X [km]

Figura 5.41: Dominio discreto visto en planta mostrando los limites establecidos para la
inversién de cuerpos salinos.

Asi, en todos lo casos el nimero total de pardmetros usados para el algoritmo
de inversién es de 72,269 prismas, la malla de observaciones se ubica a 100[m]
sobre el origen y el desajuste de error entre datos observados y calculados es por
norma L-2.
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Las densidad y susceptibilidad magnética pre-establecida en el algoritmo de
inversién es de 2200[kg/m?3] para datos gravimétricos y —0,00036 (adimensional
S.I) para datos magnéticos.

Configuracién de pardmetros para inversién de datos
gravimétricos de cuerpos salinos

numeros de observaciones 2601
nimero de prismas 72269
pardmetro lambda (A) 2,04
densidad inicial méxima (p) 2200 [kg/m?3]
coeficiente de suavizado (7) 8
Desajuste modelo inicial (L2) 28,411[mGal]
Desajuste minimo alcanzado (Lz2) 0,061[mGal]
Numero total de iteraciones 31677

Tabla 10: Variables y valores obtenidos para cuerpos salinos en inversién de datos gra-
vimétricos.

mGal

0 5 10 15 20 25 30 35 40
X [km]

Figura 5.42: Anomalia gravimétrica inicial (mapa de colores) e invertida (lineas de con-
torno) correspondiente a cuerpos salinos.
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Figura 5.43: Modelo final gravimétrico de inversién de cuerpos salinos mostrado en dife-
rentes perspectivas (densidades absolutas), la linea punteada determina los
limites del modelo real.
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Configuracién de parametros para inversion de datos
magnéticos de cuerpos salinos

numeros de observaciones 2601
nuimero de prismas 72269
pardmetro lambda (A) 8,04
sus. mag. maxima —0,00036
coeficiente de suavizado (t) 8
Desajuste modelo inicial (L2) 10,547 [nT]
Desajuste minimo alcanzado (L2) 0,111 [nT]
Numero total de iteraciones 33878

Tabla 11: Variables y valores obtenidos para cuerpos salinos en inversiéon de datos magné-

ticos.
nT
Anomalia Mag. Campo Total 03
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Figura 5.44: Anomalia magnética inicial (mapa de colores) e invertida (lineas de contorno)
correspondiente a cuerpos salinos.
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Figura 5.45: Modelo final magnético de inversién de cuerpos salinos mostrado en dife-
rentes perspectivas, la linea punteada determina los limites del modelo real.
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Parametros utilizados en inversién conjunta de cuerpos

salinos
numeros de observaciones 2601
numero de prismas 72269
pardmetro lambda (A) 8,04
densidad inicial méxima (p) 2200[kg/m?3]
coeficiente de suavizado (7) 8

Desajuste modelo inicial Gz, (L2) 50,209 [Eo]

Desajuste minimo alcanzado G, (L2) 0,624 [E0]

Desajuste modelo inicial Gyy (L2) 16,446 [Eo]

Desajuste minimo alcanzado Gyy (L2) 0,180 [Eo]
Desajuste modelo inicial Gy, (L2) 20,607 [Eo]

Desajuste minimo alcanzado Gy, (L2) 0,451 [Eo]

Numero total de iteraciones 30611

Tabla 12: Variables y valores obtenidos para cuerpos salinos en inversién del tensor gra-
vimétrico.

5 10 15 20 25 30 35 40 5 10 15 20 25 30 35 40 L8
X fkm] X [k
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5 10 15 20 25 30 35 40 5 10 15 20 25 30 35 40
X X [km
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Figura 5.46: Anomalias del tensor gravimétrico inicial (mapa de colores) e invertida (lineas
de contorno) correspondiente a cuerpos salinos.
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Figura 5.47: Modelo final tensor gravimétrico de inversién de cuerpos salinos mostrado en
diferentes perspectivas (densidades absolutas), la linea punteada determina
los limites del modelo real.
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De acuerdo a las configuraciones finales obtenidas se puede notar que:

e La resolucién de prismas aplicada en el modelado inverso obtiene ajustes
muy aceptables con los datos observados.

e La configuracion del modelo de sal obtenido de la inversién conjunta de da-
tos tensoriales es mas compacta en comparacién con el modelo gravimétrico
o magnético obtenido, definiendo mejor sus limites.

e La variacion de densidades correspondiente al coeficiente de suavizamiento
del algoritmo de inversién es menos considerable en el modelo obtenido
con inversién conjunta de datos tensoriales, concentrando estas variaciones
en mayor medida hacia los bordes del cuerpo salino.

Hay que hacer notar que la cantidad de datos pertenecientes a la malla de obser-
vaciones y los parametros del dominio a invertir son longitudes que determinan
el tamafno de la matriz de sensitividades, en este caso para datos tensoriales se
tendrian 3 matrices de sensitividades para usar simultdneamente en el algoritmo,
por lo que las resoluciones a considerar dependen del espacio de memoria del
computador, dificultdndose en tal caso para ordenadores pequefios.
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METODOLOGIA DE LA PROGRAMACION EN PARALELO

Debido a la necesidad de resolver problemas en el que las soluciones pueden llevar
un tiempo de computo considerable, surgen maquinas con varios procesadores
para uso concurrente; en estos se resuelven problemas maés rapidamente de lo que
se puede hacer con un solo procesador.

Asi, una computadora para uso en paralelo consta de un conjunto de procesa-
dores que trabajan de manera simultanea para solucionar un problema compu-
tacional.

Existen varios disefios de supercomputadoras con diferentes arquitecturas y di-
versas cantidades de procesadores, entre estos, los de memoria compartida cada
dia predominan més en la industria del computo de alto rendimiento, permitien-
do avances en la tecnologia del hardware para incrementar el ntimero de niicleos
que comparten el mismo espacio de direcciones de memoria.

Actualmente es preferible que cada uno de los nodos de un sistema multi-
computador comtnmente conocido como cluster en la jerga de la computacién
cientifica tenga el mayor ntiimero de ntcleos integrados ya sea por nimero de
procesadores con varios ntcleos o través de GPU, con la finalidad de aminorar el
costo de comunicacién producido por el uso de la red en un modelo de paso de
mensajes.

6.1 EL MODELO DE PROGRAMACION DE OPENMP

OpenMP es una API (Application Program Interface) que puede ser utilizada para
disefar explicitamente programas paralelos multithread en memoria compartida,
basicamente es una especificacion que define un conjunto de directivas. OpenMP
no es un lenguaje de programacion, el conjunto de directivas y funciones que
se coordinan con las variables de ambiente permiten al programador expresar el
paralelismo en maquinas de memoria compartida en lenguajes como Fortran, C y
Ct++.

Cuando se insertan las directivas en el cédigo fuente, el compilador genera un
cédigo que puede ser ejecutado en paralelo utilizando multiples hilos de ejecucién
o procesadores (Figura 6.48), en general no se necesita utilizar demasiadas directi-
vas o modificar la estructura del cédigo, por tal motivo OpenMP se ha convertido
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en una especificacion bastante aceptada por los principales proveedores de equipo
de alto rendimiento como Sun, Intel, IBM and SGI, ya que de manera uniforme y
portable se pueden producir programas que se ejecutan en paralelo.

Memoria

|
| |

Procesador Procesador Procesador Procesador
0 1 2 3

Figura 6.48: Sistemas de memoria compartida.

OpenMP utiliza el modelo fork-join (division-unién) que consiste en dividir
una tarea en subtareas que son llevadas a cabo por los hilos de ejecucién y una vez
finalizada llegar a un punto de encuentro donde se pueden hacer operaciones de
reduccién llamada barrera, esto es, cuando el hilo inicial o maestro encuentra un
constructor paralelo crea un conjunto de hilos, donde todos los hilos del conjunto
ejecutan el c6digo que se encuentra dentro de la regioén paralela, existe una barrera
implicita al final de la regién paralela. Unicamente el hilo maestro contintia la
ejecucion del cédigo posterior a la regioén paralela.

El namero de hilos dentro de una regién paralela puede ser especificado de
diferentes maneras, una a través de la variable de ambiente OMP_NUM_THREADS, otra
por medio de la rutina omp_set_num_threads() y finalmente por medio de la clau-
sula num_threads en conjunto con la directiva parallel. Cada hilo dentro del grupo
de hilos puede tener su memoria privada, es decir, el conjunto de variables a las
que privadamente tiene acceso, y el conjunto de variables publicas que son com-
partidas por todos los hilos, a estas tltimas se debe tener especial atencién ya que
pueden producir problemas de coherencia de la informacién y por lo tanto deben
ser accesadas a través de regiones criticas o protegidas de forma exclusiva por
cada hilo de ejecucion.

OpenMP por sus facilidades para generar cddigo multi-hilado se ha convertido
en un estdndar para la industria y podemos listar sus caracteristicas relevantes:

CARACTERISTICAS:

e Los codigos con directivas OpenMP solamente se ejecutan en paralelo en
méaquinas de memoria compartida, aunque existen algunos compiladores
que toman las directivas OpenMP y las convierten al modelo de paso de
mensajes para su ejecucion distribuida.



6.1 EL MODELO DE PROGRAMACION DE OPENMP

Es altamente portatil entre plataformas, por lo que no es necesario cambiar
el codigo fuente para recompilarse y ejecutarse en diferentes arquitecturas.

Su facilidad de uso permite establecer un conjunto limitado de directivas
para programar, obteniendo un paralelismo significativo tinicamente con 3
0 4 directivas.

Produce tareas de granularidad media y fina. Las tareas son llevadas a cabo
por los hilos.

Es un modelo de paralelismo implicito.

Provee una mayor abstraccion computacional que los modelos basados en
paso de mensajes como MPL

Dependiendo de la semdntica y légica del programa, la directiva permitira ex-
presar distintas construcciones paralelas. No existe limite en el nimero de cons-
tructores paralelos dentro del programa, por lo que se puede expandir o eliminar
varias veces los threads durante su ejecucion.

Los threads en paralelo toman la tarea que el hilo maestro haria individual-
mente en un programa secuencial, las sentencias que se encuentran dentro del
constructor en paralelo y rutinas llamadas desde el constructor se ejecutardn en
paralelo hasta que el trabajo del constructor termine, dejando al thread maestro
continuar su ejecucion.

OpenMP puede soportar paralelismo anidado, consiguiendo la inclusién de
constructores paralelos en el interior de constructores paralelos, soportando tam-
bién la gestion dindmica de threads de ejecucion.
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IMPLEMENTACION DEL ALGORITMO DE INVERSION EN
OPENMP

La parte més complicada de la programacion en paralelo comienza antes de que la
primera directiva o funcién para producir cédigo paralelo sea escrita, ya que tener
un coédigo bien disefiado y el algoritmo bien estudiado es esencial para cumplir
el objetivo principal del cémputo paralelo que es reducir el tiempo de computo. El
disefio es esencial para producir un programa altamente paralelo y en general se
debe seguir una metodologia (Foster (1995)).

Se puede describir entonces etapa tipicas para el disefio de algiritmos paralelos:

e Particionamiento. Dividir el calculo en pequefias subtareas. Aunque se pue-
de tomar como independiente de la arquitectura o modelo de programacion,
un buen particionamiento dividird los calculos asociados con el problema
obteniendo un tiempo de reduccién 6ptimo.

e Comunicacion. Las tareas generadas por el particionamiento tendrdn calcu-
los de ejecucion que requerirdn datos asociados con otras tareas, por lo que
deben transferirse datos entre si para que los calculos procedan.

e Aglomeracién y mapeo. Las tareas pueden ser combinadas en tareas mas
grandes, con el fin de mejorar la ejecucién y reducir costos de comunicacién
y sincronizacion.

Por lo anteriormente expuesto se debe buscar el mejor disefio del algoritmo
para que sea altamente paralelizable, para asegurar el mejor rendimiento posible
y por ende la reduccién en el tiempo de computo.

7.1 DISENO EN OPENMP

La inversién de datos potenciales por crecimiento de cuerpos, es un algoritmo
donde se explora diferentes soluciones individuales (volimenes elementales) que
gradualmente disminuyen la diferencia entre datos observados y calculados, consi-
guiendo finalmente la mejor configuracién de modelos en un espacio de busqueda
determinado.

Aunque el algoritmo tenga como reestriccién la densidad de cuerpos, sigue
existiendo el problema de no unicidad por lo que una manera de reducir aun més
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este problema es acotar el espacio de busqueda. Sin embargo, la resolucién de
los prismas y el espacio deseado para llevar a cabo la inversién podria llevar a
que el algoritmo converja en un largo tiempo, debido a que en cada iteracién se
selecciona solo un prisma de los totales posibles.

De esta manera, la paralelizacién del algoritmo puede llevarse a cabo sobre
la eleccién del mejor prisma, es decir, dividir el espacio de busqueda (espacio
tridimensional) entre los procesadores disponibles y entonces cada procesador
encuentre de manera independiente el mejor prisma en su espacio de btusqueda
seleccionado. Finalmente de los diferentes procesadores se selecciona el prisma
que mejor se adapte a la diferencia entre datos observados y calculados.

Una vez terminado el ciclo, se toma este tiltimo prisma como parte del cuerpo en
crecimiento y se vuelve a iniciar el ciclo actualizando para todos los procesadores
la anomalia del cuerpo actual y los prismas que ya no deben ser modificados.

En la Figura 7.49 se ilustra de manera general la paralelizacién por divisién de
dominio.

prismas

I\I\I\I\I\I\I\I\I\I\I\I\
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Figura 7.49: Esquema de paralelizaciéon para el proceso de inversién por crecimiento de
cuerpos.



7.2 PRUEBAS DE RENDIMIENTO Y RESULTADOS DE LA SIMULACION
7.2 PRUEBAS DE RENDIMIENTO Y RESULTADOS DE LA SIMULACION
7.2.1  Descripcion del equipo

Las especificaciones técnicas de la estacién de trabajo donde se llevaron a cabo los
experimentos son las siguientes:

o cluster con nueve nodos de célculo

e cada nodo cuenta con 2 CPUs X5650 Intel (R) Xeon (R) con 6 cores emulando
12 cada uno

¢ 48 GB de memoria RAM
e Sistema Operativo Red Hat 4.1.2

El compilador que se utiliz6 fue GNU Fortran versién 4.1.2, disponible en el
equipo.

7.2.2 Experimentos de rendimiento sobre modelo T.

En el cluster descrito se realizaron los trabajos de inversiéon de datos y experimen-
tos de rendimiento sobre un nodo, donde se cuenta con un total de 12 ntcleos
emulando 24, por lo que se crearan 24 hilos de ejecucion para analizar el rendi-
miento.

El ejemplo sintético que se tomo para este andlisis fue el modelo T (Seccién 4.2),
midiendo el rendimiento para los tres tipos de inversién: gravimétrico, magnético
y tensor gravimétrico. El problema que se aborda tiene un total de 31104 prismas
junto con una malla de observaciones equiespaciada de 51 x 51 = 2601 puntos.

Utilizando un solo procesador (forma serial) para determinar el modelo de pa-
rdmetros, se obtuvieron tiempos que se muestran en la siguiente tabla:

procesador  Tipo de inversion Tiempo de cémputo

1 gravimétrico Th34m03s
1 magnético Th42m13s
1 tensor gravimétrico 5h04m27s

Tabla 13: Tiempos de computo obtenidos con el algoritmo de inversién en forma serial.

Al aplicar el algoritmo en paralelo se tienen los siguientes tiempos para diferen-
tes hilos (se miden tiempos para hilos pares).
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Hilos Tiempo de cémputo Hilos Tiempo de cémputo

1 Th43m25s(0,91X) 14 0h12m38s(7,44X)

2 Oh51m44s(1,82X) 16 Oh10mb4s(8,62X)
4 0h25m54s(3,63X) 18 0h09m525(9,53X)
6 0h17m38s(5,29X) 20 Oh10m09s(9,09X)

8 O0h13m31s(6,95X) 22 0h09m28s(9,92X)
10 Oh10m40s(8,81X) 24 0h08m45s(10,73X)
12 0h09m06s(10,32X)

Tabla 14: Tiempos de cémputo y speed-up en inversién de datos gravimétricos.

Hilos Tiempo de cémputo Hilos Tiempo de cémputo

1 Th48m13s(0,94X) 14 0h12m20s(8,29X)

2 Th00m26s(1,69X) 16 O0h10m56s(9,36X)
4 0h38m12s(2,67X) 18 0h09m575(10,27X)
6 0h32m08s(3,18X) 20 Oh10m21s(9,87X)
8 0h25m20s(4,03X) 22 0h09m28s(10,79X)
10 O0h10m47s(9,48X) 24 0h08m43s(11,72X)
12 0h08m59s(11,39X)

Tabla 15: Tiempos de cémputo y speed-up en inversién de datos magnéticos (Anomalia

Campo Total).

Hilos Tiempo de cémputo Hilos Tiempo de cémputo
1 5h38m45s(0,90X) 14 0h38m15s(7,96X)
2 2h51m34s(1,77X) 16 0h34m19s(8,87X)
4 Th25m51s(3,55X) 18 0h33m02s(9,21X)
6 Th00m22s(5,04X) 20 0h32m53s(9,26X)
8 1h04m03s(4,75X) 22 0h32m24s(9,40X)
10 0h55m52s(5,45X) 24 0h29m49s(10,21X)
12 0h30m43s(9,91X)

Tabla 16: Tiempos de coémputo y speed-up en inversiéon de datos del tensor gravimétrico
Gzz, ny y Guv.



7.2 PRUEBAS DE RENDIMIENTO Y RESULTADOS DE LA SIMULACION

Usando todos los ntcleos disponibles de los CPU se reduce la inversiéon del
modelo T en 10,73X(8m45s) para datos gravimétricos, 11,72X(8m43s) para datos
magnéticos y 10,21X(29m49s) para datos del tensor gravimétrico. El tiempo de
cémputo se disminuye considerablemente, lo cual es muy necesario en los proce-
sos de ambiente industrial.

En las siguientes figuras se muestra el comportamiento de tiempos de computo
correspondientes a las tablas 14, 15 y 16.
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Figura 7.50: Comportamiento del tiempo de computo para inversién gravimétrica.
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Figura 7.51: Comportamiento del tiempo de cémputo para inversiéon magnética.
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Figura 7.52: Comportamiento del tiempo de computo para inversién conjunta de datos
tensoriales gravimétricos.

En las siguientes figuras se muestra el comportamiento del speed-up correspon-
dientes a las tablas 14, 15y 16.
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Figura 7.53: Speed-up ideal y correspondiente a los tiempos de ejecucién de inversién
gravimétrica.
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Figura 7.54: Speed-up ideal y correspondiente a los tiempos de ejecuciéon de inversién

magnética.
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Figura 7.55: Speed-up ideal y correspondiente a los tiempos de ejecucién de inversién
tensorial de datos gravimétricos.

Los resultados de speed-up como se pueden observar en las Figuras 7.53, 7.54
y 7.55, obtienen un mejor tiempo usando 24 hilos de ejecucion, sin embargo, se
tienen valores muy parecidos al usar 12 hilos de ejecucién, por lo que al ir incre-
mentado el ntimero de hilos por arriba de 12 se tienen variaciones de rendimiento

influenciadas por la sobre carga de hilos.






CONCLUSIONES Y RECOMENDACIONES

La inversién de métodos potenciales mediante el algoritmo de crecimiento de cuer-
pos aplicando reestricciéon en contrastes de densidad o susceptibilidad magnética
(pre-fijados), ha demostrado ser un método eficiente para inversiéon de cuerpos
en gran escala. Dentro de estas ventajas se puede recalcar que el trabajo con la
matriz de sensitividades es practicamente nula, ya que no se necesité en ningtin
caso algtn tipo de condicionamiento o solucién del sistema de ecuaciones salvo
las dificultades en el almacenamiento y extraccion de datos.

La eleccion de un parametro adecuado A y los contrastes de densidad selec-
cionados para la inversién de datos derivados del conocimiento geolégico son
fundamentales para estimar resultados mds o menos correctos, en donde estable-
cer espacios de bisqueda adecuados reduce en gran medida los problemas de no
unicidad o aparicién de fuentes ficticias.

Los datos del tensor gravimétrico en comparacién con los datos convencionales
de gravedad representan una mejor sensibilidad para la caracterizaciéon de los
limites de objetivos y es la razén por la cual los datos pueden ser incorporados
con éxito en la interpretacién de zonas de exploracién.

Los experimentos numéricos basados en el disefio paralelo implementado en
OpenMP, demuestran que la reducciéon de tiempo es efectiva, este rendimiento
ofrece varias ventajas hacia la caracterizacién de estructuras masivas en lapsos de
tiempo relativamente cortos a la vez que la conversiéon de cédigos para hacerlos
paralelos no requiere de grandes modificaciones en el algoritmo original.

Las recomendaciones en trabajos posteriores son las siguientes:

Ya que en una inversién tridimensional la matriz de sensitividades crece en
tamafio con la resolucién de pardmetros y observaciones, se pueden considerar
técnicas de compresion de matrices para aminorar el espacio necesitado en memo-
ria y poder asi acceder a resoluciones atin mayores.

Apoyarse de un modelo de velocidades para obtener un modelo convertido a
densidades, el cual puede ser obtenido aplicando la ecuacién de Gardner (1974)
para una construccién mas aproximada del modelo.

Contemplar nuevas tecnologias de arquitectura para procesamiento en paralelo,
tales como las basadas en GPUs y coprocesadores, migrando aplicaciones como lo
es la inversion de datos potenciales y comparar los rendimientos obtenidos.
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Ya que un mismo objetivo pueden ser mapeado a partir de diferentes tipos
de métodos de exploracion, la respuesta obtenida puede proporcionar un marco
para formular su combinacién y aplicar métodos de inversién conjunta con el fin
de reestringir en mayor medida la cantidad de posibles soluciones del modelo a
estimar.
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