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Este artigo é o ultimo de uma série. Ele objetiva apresentar didaticamente o desenvolvimento formulacdes
numéricas para problemas de propagacdo de ondas e sua aplicacdo ao mapeamento de estruturas utilizando dados
sismicos, especificamente em meios anisotropicos. Para tal, obtém-se as equacdes nas quais o meio é tratado como
um meio elastico, que sofre deformacoes quando sujeito a tensées, retornando a sua configuracdo de equilibrio
quando estas deixam de existir. Tanto materiais isotropicos como anisotrépicos sdo abordados, discutindo em
especial o grau de anisotropia com simetria transversa. As equacoes sdo simplificadas para o caso “actstico” com
anisotropia vertical transversa, mostrando-se que elas se simplificam para a equagdo acustica da onda quando os
parametros de anisotropia sdo nulos. Solugées numéricas simples das equagdes anisotrépicas sdo entao discutidas,
bem como a aplicagdo destas solugdes ao problema de mapeamento de estruturas geoldgicas, caracterizadas por
descontinuidade de propriedades fisicas do meio de propagacdo. Um exemplo sintético é rodado e discutido em
detalhes, demonstrando que o correto tratamento da anisotropia melhora substancialmente a imagem.
Palavras-chave: Ondas, meios eldsticos, anisotropia, método das diferengas finitas, imagem.

This article is the second and last of a series. It aims to present didactically the development of numerical
formulations for wave propagation problems and their application to the imaging of structures using seismic
data, specifically in simple anisotropic media. Hence, it is developed equations in which the medium is treated
as elastic, which suffers deformations when subjected to stresses, returning to its equilibrium configuration when
these cease to exist. Both isotropic and anisotropic materials are treated, and the “acoustic” equations for the
case of media with vertical transverse symetric, showing that these equations reduces to acoustic wave equation
as anisotropic parameters are null. Simple numerical solutions of the anisotropic equations are discused, as well
as their application to the problem of mapping geological structures, characterized by discontinuity of physical
properties. A synthetic example is implemented and discussed in detail, demonstrating that correct anisotropy
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treatment substantially improves the final image.

Keywords: Waves, elastic media, anisotropy, finite-diference method, imaging.

1. Introducao

O conceito de onda é um dos mais importantes e
disseminados na Ciéncia. Tem papel de destaque em
Fisica, Geofisica, Engenharias, Medicina e etc, sendo
especialmente util em diversas aplicagbes tecnologicas.
Na Geofisica, em especial, este tema desempenha um
papel central no Método Sismico [1, 2].

O fen6émeno fisico da propagacdo de ondas mecanicas
(ondas sismicas) na interior da Terra é o fundamento
maior da Sismologia, seja aplicada a exploragao de
hidrocarbonetos ou ndo. Na Sismologia Aplicada, sdo
gerados artificialmente sismos de pequenas proporcdes e,
assim como num terremoto, as ondas geradas atravessam
diversos tipos de materiais liquidos e sélidos, como as
rochas, mar e solos que compoe as camadas superficiais
do nosso planeta, bem como nas suas camadas mais
profundas, e.g., manto e nicleo. A energia que retorna
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as estacoes de medida pode ser utilizada para inferir
informacoes valiosas das camadas superficiais da Terra
ou mesmo da Terra como um todo, na sismologia
aplicada ou na sismologia, respectivamente.

Este artigo é o segundo e tltimo de uma série. Ele
objetiva discutir conceitos fisicos importantes — como a
anisotropia e equagoes de propagacao de ondas sismicas
em tais meios e a modelagem computacional — para
leitores graduandos ou graduados em Fisica, especial-
mente professores do magistério superior, incentivando
a utilizacdo de métodos modernos dentro do escopo
da Fisica e contribuindo para a disseminagdo de con-
ceitos de modelagem numérica, assunto praticamente
neglicenciado nos cursos de graduagdo em Fisica. Es-
pecificamente, visa apresentar os fundamentos tedricos
e numéricos da propagacdo de ondas elasticas em
meios anisotrépicos. Primeiro sdo deduzidas, de forma
simples, as equagoes lineares da elastodindmica para
meios anisotropicos gerais, utilizando-se um formalismo
integral e depois tais equacdes sdo simplificadas para o
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chamado caso “pseudo-actstico” em meios com um grau
de anisotropia simples (isotropia transversa vertical, do
inglés, VTI, vertical transverse isotropy). Tais equagoes
objetivam descrever apenas a parcela compressional da
onda (onda P) em meios VTI. Por fim, discute-se a
aplicacao do algoritmo de propagacao de ondas em meios
anisotrépicos para o mapeamento de estrutura, mostra-
se que neglicenciar os efeitos da anisotropia acarreta
em problemas nas imagens obtidas, demonstrando-se a
importancia do correto tratamento da anisotropia em
aplicacoes da equacao da onda.

Como é bem disseminado, as ondas provenientes dos
terremotos sao as medidas principais de que se dispoe
para o mapeamento do planeta Terra como um todos, na
chamada Sismologia (Geofisica de Terra Sélida). No caso
da Sismologia Aplicada (ou, simplesmente, Sismica),
similarmente as camadas de rochas sedimentares que
compoem as bacias sedimentares podem ser mapeadas,
em busca de estruturas que retinam condigoes favoraveis
para a acumulacao de hidrocarbonetos. E importante
observar que a sismologia, que tem como objeto de
estudo a Terra como um todo, opera em frequéncias
bem menores que Sismica, sendo, portanto, capaz de
“enxergar” estruturas de maiores dimensbes do que a
Sismica, que, por sua vez, é capaz de delinear estruturas,
na melhor das hipdteses, da ordem de algumas dezenas
de metros.

Como mencionado, o Método Sismico aplicado a
exploracdo de hidrocarbonetos é empregado no interior
de bacias sedimentares, o que pode ocorrer tanto em
terra (onshore) quanto em mar (offshore). Ele é a
principal ferramenta nao somente para a identificacéo
como também para o monitoramento de reservatorios.
Pode-se dizer, sem exagero, que este método é o grande
e maior responsavel pela identificacdo dos reservatérios
ja encontrados, desde o inicio do século passado. Na
verdade, estd fazendo exatamente 100 anos que John
Clearence Karcher provou que o método sismico baseado
em reflexbes de ondas era capaz de identificar reser-
vatérios de hidrocarbonetos [3]. Em tal método, como
ja mencionado, ondas sismicas geradas artificialmente se
propagam para o interior da regido de interesse, onde
sofrem reflexdes e refragoes diversas (descritas pela Lei
de Snell), bem como difragées — quando encontram
contrastes de impedéncia entre as camadas de rochas.
Parte da desta energia, em especial aquela proveniente
de reflexoes, retorna a superficie da Terra, onde as
ondas podem ser medidas por equipamentos préprios
especialmente construidos.

O posterior processamento dos dados adquiridos em
campo é realizado para inferir informagoes valiosas sobre
a geologia das rochas sedimentares que compode a bacia.
Grande parte dos procedimentos realizados se refere ao
processamento digital de sinais [2}[4], e.g., a atenuacéo de
ruidos nao desejados e soma de informacoes redundantes
(empilhamento) com o objetivo de elevagdo da razdo
sinal-ruido.
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Uma das tltimas etapas do processamento é a cha-
mada migracdo, onde objetiva-se obter um mapa dos
refletores, i.e., das regides associadas a descontinuidades
de impedancia do meio geolégico [1l 2]. A migracdo é
um problema inverso [5] simplificado no qual objetiva-
se obter informagoes sobre o dominio de propagacao,
especificamente a posi¢ao dos refletores, a partir do co-
nhecimento da solucao da equacdo da onda em determi-
nados pontos (em geral na superficie), informacoes estas
medidas em campo, e das velocidades de propagacao da
onda, em geral de baixa frequéncia, as vezes chamado de
macromodelo de velocidades.

A migracao é uma inversao aproximada pois, diferente
de um problema inverso estrito senso, nele é requerido
como entrada o modelo de velocidades de propagacao do
meio. Na Geofisica Aplicada, tal modelo é obtido dentro
do fluxo de processamento através de técnicas especiais
denominada de andlise de velocidade. Uma das técnicas
mais modernas para analise de velocidades é baseada na
resolugdo do problema inverso (ndo linear) linearizado
tendo como base a equacdo acustica da onda, uma
técnica muito dispendiosa computacionalmente e cara,
enquanto técnicas mais antigas e baratas sao baseadas
em tomografia sismica com os dados de superficie.

Assim como a inversao citada acima, as técnicas de mi-
gracdo mais poderosas disponiveis atualmente utilizam
algoritmos de propagac¢ao de ondas para reposicionar o
registro sismico medido para as suas corretas posi¢oes
em profundidade, uma vez que os efeitos decorrentes
da propagacdo de ondas podem, de alguma forma,
serem desfeitos lancando-se mao da equagao da onda
aplicada, por exemplo, no sentido inverso do tempo.
Neste caso, o algoritmo de migracao [6] é denominado
de Migragao Reversa no Tempo (RTM, do inglés reverse-
time migration), sendo exatamente o procedimento que
inspirou este trabalho. Entretanto, a RTM foi proposta
originalmente para o caso acustico e isotropico, sendo
utilizada apenas nas ultimas décadas em caso praticos
(da indtstria). Como curiosidade, menciona-se que os al-
goritmos mais utilizados para migracao sismica sao base-
ados em solugdes de equacdes integrais da propagacgao de
ondas em meios homogéneos (e.g., migra¢io Kirchhoff),
adotado em virtude da sua eficiéncia computacional.

Fisicamente, entretanto, o mapeamento geolégico ba-
seado em propagacao de ondas é muito mais intuitivo e
simples de compreender, embora demande mais recursos
computacionais em virtude da necessidade de utilizacao
de um algoritmos para a propagacao de ondas e da
consequente marcha no tempo que é necessaria durante
a aplicagdo da condicdo de imagem. Ele se fundamenta
em dois principios fisicos bésicos: o primeiro e mais
conhecido é o que a equacdo da onda é invariante
sob reversao temporal e o segundo é conhecido como
principio da reciprocidade. Tal principio, afirma que as
posigoes da fonte e do receptor podem ser trocadas sem
que se altere o resultado da medida.

O método de mapeamento de estruturas baseado na
propagacao reversa de ondas, pode ser aciistico (quando
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se consideram apenas ondas compressionais ou, simples-
mente, ondas P) ou eldstico (quanto as ondas cisalhantes
ou transversais ou, simplesmente, ondas S também sdo
utilizada). Neste sentido, a teoria mais simples capaz de
explicar a propagacao dos diferentes modos de onda exis-
tentes no registro sismico (seja terremotos ou aquisi¢oes
sismicas com fonte artificial) é a chamada teoria da
elastodindmica. A principio, esta teoria pode servir de
base para construgao de um algoritmo para mapeamento
de refletores. Entretanto, este tipo de abordagem é mais
complexa e requer passos adicionais de processamento,
por exemplo, para a separacao dos modos de onda P
e S, complicagdo que o autor julga desnecessaria para
os objetivos deste artigo. Neste sentido, sera discutido
apenas a aplicacdo de formulagdoes para meios VTI
“pseudo-actsticos”.

De toda forma, na teoria elastica, o meio de pro-
pagagao é suposto eldstico, ou seja, uma vez que
as tensoes deixam de existir, cessam também as de-
formacdes e o meio retorna a configuracao inicial, antes
da aplicagao da tensdo. Os dois modos de onda (P e 5),
bem como as conversdes entre eles e as ondas de
superficie surgem das solucbes destas equagoes.

A teoria actstica também é capaz de descrever o
comportamento de ondas sismicas, embora de forma
menos completa, uma vez que tal teoria somente é capaz
de levar em conta a propagacao de ondas compressionais
(ondas P). Na teoria do imageamento sismico [2], o
modo de onda P é considerado o mais importante, sendo
frequentemente utilizado isoladamente para imagear es-
truturas geoldgicas na exploragdo de hidrocarbonetos [7].
Para que este procedimento tenha sucesso, os dados sao
processados buscando-se realcar os eventos associados a
propagacao de ondas P, atenuando os eventos associados
a propagacao de ondas S. O primeiro motivo para
utilizar prioritariamente as onda P na sismica se deve
as amplitudes das ondas compressionais serem maiores,
frequentemente se sobressaindo no registro. Em segundo
lugar, a consideracdo apenas de ondas compressionais
simplifica o problema e reduz o ntimero de parametros
necessarios para a migracao, além de levar a algoritmos
eficientes.

Em relacdo ao meio de propagagdo, independente
da teoria utilizada, é sabido desde o século XIX que
as rochas se comportam como meios anisotrépicos [§],
ou seja, que suas propriedades elasticas variam com a
dire¢do. Ainda no inicio do século XX, a propagagao
de ondas elasticas em meios com simetria azimutal
(transversamente isotrépicos ou simplesmente TI) foi
considerada [9], embora apenas muito mais recentemente
efeitos de anisotropia sejam levados em conta em algo-
ritmos de processamento sismico.

Neste trabalho, discute-se a propagagao de ondas
eldsticas em meios anisotropicos gerais e, em particular,
em meios VTI. A apresentacdo é detalhada tanto no
que se refere aos conceitos fisicos quanto a construcéo
dos algoritmos, que é apresentada de forma tutorial em
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material suplementar, através de pseudo-cédigos. A par-
tir de uma modelagem sintética de um meio complexo, de
interesse geofisico, busca-se entdao verificar a influéncia
de levar em conta a anisotropia ou nao (considerando o
meio isotrépico) na qualidade da imagem obtida.

A estrutura do artigo é a apresentada a seguir.
Primeiro apresenta-se as equacbes da elastodindmica
linear para meios anisotrépicos e heterogéneos gerais.
Em seguida, tais equagoes sdo simplificadas para des-
crever apenas o modo onda compressional em meios
com simetria transversa vertical (VTI). Na sequéncia,
solugbes numéricas explicitas, utilizando-se o método
das diferencas finitas (MDF), sdo desenvolvidas. Por
fim, discute-se a aplicagdo do algoritmo de modelagem
de ondas no mapeamento de estruturas geologicas em
meios VTI, comparando-se o resultado com os resultados
advindos da aplicagdo de um algoritmo isotrépico.

2. Equacoes gerais da elastodinamica

Nesta secao, as equagdes que descrevem a propagacao de
ondas em meios elasticos heterogéneos e anisotrépicos
gerais sdo apresentadas. Como serd visto elas sdo con-
sequéncia da aplicacdo direta de leis da fisica. Aqui sera
feita a obtencdo das equactes basicas de forma simples,
tendo por base o importante livro texto de Wapenaar e
Berkout [10], onde a formulacio integral da segunda lei
de Newton é utilizada. Detalhamento teérico adicional
sobre a elastodindmica podem ser encontrados nas Refs
[IIHIB], entre outros livros textos avancados de Fisica.

2.1. Conservacao do momento linear

Considere uma regido do espaco contendo um material
sélido, cuja densidade é dada por p(7,t), como mostrado
na Fig. [} Seja (7, t) a velocidade de deslocamento das
particulas, onde 7 é a posicdo e t o tempo. Considere,
entdao, uma porgao deste material de volume V', delimi-
tada pela superficie S com normal 7 como mostrado.

A lei da conservacdo do momento linear estabelece
que qualquer alteragao do momento linear das particulas
dentro do volume deve ser igual ao fluxo de momento
linear entrando pela superficie, adicionado da resultante

Figura 1: Regido do espa¢o contendo o sélido de interesse.
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das forgas que atuam nas particulas em V (2% lei de
Newton generalizada), ou seja, [10]

% ///V pTdV = — ﬁg(pﬁ)ﬁ.ﬁdS LEW), (1)

sendo a forga que atua no volume V' dada por

F(V) = ﬁé 7,dS + ///V fav. (2)

A primeira parcela da Eq. se refere as forcas de
contato que atuam na superficie da regiao considerada
devido ao restante do meio (na regido interna, pela
Terceira Lei de Newton, estas for¢as se anulam), sendo
T, o vetor de forca que atua em cada ponto da superficie
(que depende da orientagdo da superficie). O vetor de
for¢a pode ser obtido por meio do tensor de tensdo para
uma dire¢do qualquer. A segunda parcela representa a
forga externa aplicada em cada ponto do volume (forca
de volume), sendo f a densidade de forga.

A tnica diferenca da Eq. para a expressao corres-
pondente ao caso acustico [I0] é que no caso eldstico esta
sendo utilizada uma tensdo geral 7, que inclui tensoes
de cisalhamento enquanto no caso acustico a tensao é
a mesma em todas as diregoes, sendo dada por —pn
(Principio de Pascal).

Aplicando o teorema de Gauss na Eq. , obtém-se

//v 8(8/;17) v = _///V[W‘(m?) + (pUN)TdV + F(V),
(3)

FVv)=-— //v ;7 dV + //V fav. (4)

Como o volume V é arbitrario, chega-se a

9(pv)
ot

com

—

+ 0V.(p0) + (pB.V)T — 07 = f. (5)

Esta equacgdo vetorial expressa a conservagao do mo-
mento linear (ou quantidade de movimento), sendo
conhecida como equagdo nao linear de movimento para
meios eldsticos. Considerando-se um sistema de coorde-
nadas cartesianas, e utilizando a notacdo de Einstein,
pode-se escrever facilmente a Eq. €como

d(pvi)
ot

+ m@j(pvj) + P'Ujajvi - 6j7-ij = fi (6)

onde 7;; sdo as componentes do tensor de tensdo.

Para diversas aplicagoes praticas, como é o caso da
Geofisica, o interesse se restringe ao regime linear, sendo
as equagoes lineares dadas por [10]

avi

P — 9T = fi- (7)
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2.2. Relacgoes constitutivas

Para a descricio completa dos movimentos em um
meio elastico, é necessirio ainda levar em conta as
chamadas relagoes constitutivas do meio, isto é, como se
relacionam os tensores de tensao 7;; (7, t) e de deformacao
ei;(7,t) (ambos tensores de segunda ordem). No regime
linear, sua forma mais geral é dada pela lei de Hook
generalizada, dada pela expressao

Tij(’F, t) = Cijkl(":‘)ekl(ﬁ t), (8)

onde cix; € o tensor de elasticidade que caracteriza
completamente as propriedades eldsticas do meio (a
notagdo de Einstein é utilizada). A Equacao é a
relagdo linear mais geral possivel entre o tensor de tensdo
e o de deformacdo, sendo similar a F = k% Neste
sentido, considerando-se um prisma alongado na diregao
x, com comprimento L e drea da secdo transversa A,
quando se traciona ele com uma for¢a F na dire¢ao z, a
expressao

F Ax

Loyie (9)

A L
onde Y é o médulo de Young (que, diferente da constante
k da mola, depende apenas do material), descreve o
comportamento do sélido no regime linear, i.e., a sua
deformacao Ax/L. No caso de sélidos, quando existem
tensdes mais complexas aplicadas (que ndo a tensdo
normal discutida no exemplo anterior), a principio, o
tensor de elasticidades tem 3* = 81 componentes, por
ser um tensor de quarta ordem. Entretanto, devido a
existéncia de diversas simetrias fisica, este ntmero se
reduz substancialmente. Primeiro, devido ao equilibrio
de rotacoes, tem-se

Cijkl = Cjiki, (10)
uma vez que T;; = 74;. Além disso,
Cijkl = Cijlk, (11)

uma vez que e;; = e;; (ver Eq. . Por fim, assumindo
deformagoes adiabatica, pode-se demonstrar que [13]

Cijki = Chlij- (12)

As simetrias descritas acima, reduzem o nimero de
coeficientes independentes do tensor de elasticidade para
21. Dependendo do grau de anisotropia, o niimero de
coeficientes independentes se reduz ainda mais, sendo
0 caso mais simples aquele em que as propriedades
elasticas independem da direcéo, isto é, o caso isotrépico.
Neste caso, existem apenas duas componentes indepen-
dentes que podem ser escritos em fungdao do médulo de
Young e da razao de Poisson. Na verdade, o caso actstico
pode ser visto como o caso mais simples de elasticidade,
onde existe apenas uma quantidade independente. Uma
exposicdo elegante das diferentes formas do tensor de
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elasticidade, para diferentes graus de anisotropia, decor-
rentes de graus distintos de simetrias, ¢é feita na Ref. [16].
Neste trabalho, apenas sera utilizado, sem demonstrar, o
tensor de elasticidade para meios com simetria azimutal.

De qualquer forma, na presenca de uma distribuicao
de fontes de tensdo (ou deformagao) externa, a Eq.
se torna

Tij (7, 1) — cijr(Few (7, t) = —gi; (7, t), (13)
com
9ij (75 ) = cijra (M hi (7, 1), (14)

onde hy (7, t) representa as componentes do tensor de
deformagao, referente a fonte externa aplicada. Substi-
tuindo a defini¢cdo de deformagdo em termos de desloca-
mentos (definigdo deste tensor), i.e.,

1
eij = 5 (0ju; + Oiu;), (15)
na Eq. , chega-se a
1
Tij = 5Cijkl (Orug + Opwy) = —gij- (16)

Usando a simetria ¢;jr = cijin (Eq. ), obtém-se
Tij — CijiOug = —Gij- (17)

Por fim, considerando a velocidade v das particulas ¢ =
O, chega-se a relagdo tensdo-velocidade linear

O0iTij — CijriOvg = —01gij.- (18)

Tal equagdo, em conjunto com a Eq. , descreve com-
pletamente a propagacdo de ondas em meios elasticos
anisotrépicos gerais. Trata-se de um sistema de equacdes
hiperbdlico de primeira ordem, em termos dos campos de
velocidade e tensdo, onde o meio é caracterizado tanto
pela densidade como pelas componentes do tensor de
elasticidade do meio, que podem variar ponto a ponto.

2.3. Equacao em termos de tensées

Aqui, obtemos as equagoes de segunda ordem em termos
apenas das tensoes [IT], que serdo utilizadas na segdo
seguinte para chegar as equagdes pseudo-acisticas para
o caso VTL

Para chegar a equacao desejada, divide-se a Eq.
por p (multiplica-se por b = 1/p), derivando-se em
seguida em relacdo a x; e multiplicando, por fim, por
¢ijki (contracao de k e [). Com isso, segue

Cij1 A0V — CijriOl(b0nTkn) = cijriOi(bfi). (19)
Derivando a Eq. em relagdo ao tempo, tem-se
OFTij — Cijr00wy = —07gij- (20)
Somando, entao, as Eq. e , chega-se a
077 — Cijr10(b0nTn) = 5ij, (21)
onde

sij = cijmO(bfr) — 07 ;. (22)
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3. Equacoes VTI pseudo-acusticas

As equagdes vistas anteriormente descrevem todos os
modos de onda presentes em meios anisotrépicos quais-
quer. Nesta secao, serdo obtidas as equagdes que visam
descrever apenas o modo de onda compressional (similar
ao som), denominado de quase-P (ou simplesmente g-P)
em meios VTI, i.e., meios anisotrépicos que possuem
simetria azimutal vertical. As onda compressionais séo
denominada de quase-P, assim como feito para o modo
cisalhante de onda quase-S porque nao se caracterizam
como perturbacoes nas dire¢des longitudinal e transver-
sal a direcdo de propagacdo, em virtude da diferenca
entre velocidade de fase e velocidade de grupo [I1] no
caso anisotropico.

Serd visto que tais equagbes para meios “pseudo-
acusticos” VTI podem ser obtidas por meio de uma
abordagem simples e direta [I8] tomando por base
as equacgoes vistas anteriormente e aplicando-se uma
simplificacado adequada, na qual o meio é considerado
como “actustico”, embora anisotrépico. Emprega-se a
palavra “pseudo-acustico” com o objetivo apenas de
deixar claro que o interesse é em descrever o modo
de onda compressional, muito embora fisicamente meios
anisotropicos nao sejam actisticos, mas sim elasticos.

3.1. Notagao de Voigt

Em virtude das simetrias existentes nos tensores de
tensdo, deformagdo e elasticidade (ver Egs (10)-(12)),
é possivel reescrever estes campos com uma notacao
compacta. Isto é especialmente 1til para o tensor de
elasticidade, um tensor de alta ordem (quarta).

O tensor de tensdo, por ser um tensor de segunda
ordem, pode ser representado matricialmente por

Ti1 Ti2 Ti13
T=1T12 T22 7T23|, (23)
T13 T23 733

onde, v =1, y =2, 2 =3 e To3 = T32, T13 = T31, T12 =
To1, totalizando 6 componentes independentes. Assim,
uma forma conveniente de representar o tensor de tensao
é a que segue:

T11 T1

T22 T2

T: T:
r=|21=|2], (24)

T23 T4

T13 T5

T12 T6

onde, para tornar possivel a representacao utilizando um
vetor, os indices 7, j foram transformados em um indice
n Unico, utilizando-se (notacdo de Voigt)

n=148; +(9—1i—7)(1—di), (25)

onde d;; é o delta de kronecker.

Revista Brasileira de Ensino de Fisica, vol. 43, €20210259, 2021



€20210259-6

Utilizando a mesma notacdo — tendo em conta as
simetrias nos indices originais ijkl vistas acima —, pode-
se escrever o tensor de elasticidade como

Cii Cip Ciz3 Ciy Ci5 Cig
Cia Oy O3 Cay Co5 Oy
Ciz3 O3 C33 (O34 C35 Csp
Cis Cos C3s Cys Cys Cye
Cis5 Cys C35 Cys Cs5 Cse
Cis Cos C36 Cis Cs6 Ces

Repare que as simetrias nos indices originais da tensao
implicam que os novos indices sao simétricos, evidenci-
ando a existéncia de 21 propriedades independentes no
caso anisotropico geral, como mencionado acima.

3.2. Simetria VTI e parametros elasticos

Neste tépico, os pardmetros anisotrépicos que caracteri-
zam a simetria vertical transversa (VTI) serdo apresen-
tados. Primeiro, entretanto, discute-se o que caracteriza
este tipo de simetria, muito importante no caso da
Geofisica, mas também em Fisica. Sua importancia, no
primeiro caso, reside no fato do depdsito de sedimentos
em bacias sedimentares se darem num sentido preferen-
cial, ocorrendo um acamamento na dire¢cao horizontal na
regido mais central da bacial, como mostrado na parte
(a) da Fig. |2l Com isso, nesta porgdo da bacia, gera-se
uma rocha com simetria vertical transversa, i.e., um tipo
de anisotropia na qual o moédulo de elasticidade varia
com o azimute mas é invariante por rotacao em torno
do eixo vertical de simetria. Na Figura [2, outro tipo de
simetria azimutal é mostrado, na parte (b), na qual o
acamamento de sedimentos ocorre na direcao vertical,
sendo o eixo de simetria o eixo x: este meio é chamado
de meio com simetria horizontal transversa (HTI, do
inglés, horizontal transverse isotropy). Quando o eixo
de simetria nao é nem vertical nem horizontal, o meio é
dito TTT (do inglés, tilted transverse isotropy).

Agora, os parametros anisotrépicos que caracterizam
os meios VTI serdo apresentados. Aplicando-se as sime-
trias que caracterizam o meio (como a rotagdo em torno
do eixo z), pode-se chegar a seguinte forma para o tensor

Z Eixo de simetria Z
vertical

X
(a) Eixo de simetria ( b)

horizontal

Figura 2: Simetria VTl e HTI.
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de elasticidade em notagéo de Voigt [16]:

CVTI —
Ci3 Ci3 C3z 0 0 O
0 0 0 Cs5 O 0
0 0 0 0 Cs5 O
0 0 0 0 0 Cg

Para chegar a aproximacao actstica, naturalmente,
deve-se exigir que cs5 = cgs = 0 (pardmetros associados
a velocidade de onda S), obtendo-se

Ci;p Ci1 Ci3 0 0 O
C;p Ci;1 Ci3 0 0 O
C C C 0 0 O
vTIli __ 13 13 33
Ca o 0 0 0O 0 0 o} (27)
0 0 0O 0 0 O
0 0 0O 0 0 O

Mais convenientemente, a utilizacao de pardmetros
eldsticos com significado fisico (pardmetros de Thomsen
e outros semelhantes) é muito util. Os pardmetros de
Thomsen (¢, § e a velocidade cp, de propagacio na
direcdo vertical), de acordo com a definicdo dada na
Ref. [19], podem ser escritos em termos de pardmetros
elasticos, para o caso acustico, como

Cs3
epe = |22, 2%
P p (28)

_ Ci1 — Cs3

2 2
5= o 0533, (30)

onde € regula a diferenca entre a velocidade da onda
q-P nas direcdes vertical e horizontal: quando € > 0,
a velocidade é maior na direccdo horizontal do que na
direcgao vertical; § é responséivel pela dependéncia an-
gular da velocidade de fase das ondas q-P na vizinhanca
do eixo de simetria (vertical): quando 6 > 0, a frente
de onda se move mais rapidamente perto do eixo z
em relagdo ao que ocorreria se o meio foi isotrépica.
Este comportamento é exemplificado na Fig. [3] De toda
forma, utilizando os pardmetros de Thomsen, pode-se
escrever o tensor de elasticidade como

Ci1 Ci3\ 2 1+2¢ V1426
Ci3 Cs3 = Pops V1+20 1
2 cp»Cpn,
p(oF i) ey

CpzCpn Cp,

onde cp, (pardmetros que aparece no processamento
sismico) e cpy sdo, respectivamente, a velocidade de
sobre-tempo normal da onda g-P e a velocidade da onda
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isotrépico}"

anisotrdpico
£=020
6=020

Figura 3: Parametros de anisotropia de Thomsen.

q-P na diregao horizontal, definidas como [15]

2
Cis _ cpV1+ 20, (32)

Cpn =
r pC33
cpg = 7 =cp,V 1+ 2e. (33)

3.3. Equacgbes em tensao e velocidade

Em notacgao de Voigt, a lei de Hook generalizada fica
i = Cije;j. (34)

No caso acustico VTI, é possivel definir 7 = 711 = 792

e Ty =T33 (155 = 0se i # j). Logo, tomando a derivada
temporal da Eq. [34] pode-se escrever

Vg va
é THY _ Cn Cis %z + 5y (35)
ot \1v Ci3 Cs3 v, '

Resta considerar as equagdes de movimento. A partir
da Eq. [7] para o caso geral, chega-se facilmente &

OtH
a Ve ox
el

Pa Uy | = aT; . (36)
z Ity
0z

As Equacoes descrevem a propagacao de ondas
g-P em meios VTI 3D. As equagoes para meios 2D séo
semelhantes: a componente v, desaparece, reduzindo-

se de 5 para 4 equagbes. E importante notar que estas
equagdes requerem que € > ¢ [20].
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3.4. Equacdes em termos de tensao

Eliminando as velocidades nas Eqs [35}36] obtém-se
equagoes para o caso acustico VTT [18§]:

827H o 8 87H 8 aTH
mz—@{w@mj+@G@J]

0 aTV
327"/ o 8 aTH 8 aTH
= 0ol (050) + 5 (5]
(9 67’\/
+Cs 5 <baz>. (38)

Uma vez que nao se estd interessados nas amplitu-
des das ondas para o mapeamento geoldgico, pode-se
considerar a densidade constante ao longo do meio para
reescrever as equacoes utilizando as velocidades:

82TH 2 327'}[ ({927'[-[ 2’7"/
it = hu St | ersem g 09
627'\/ 82TH 82TH 2 827'\/

= . 4
o2 CpPzCpn [ 2 + D2 } +cp. 022 (40)

E importante lembrar que a trajetoria do raio associado
a onda, que é o que de fato importa para o mapeamento
de refletores, depende apenas das velocidades de pro-
pagagio, de acordo com a lei de Snell. Além disso, é
facil ver que as equacdes acima se simplificam para a
equagcao acustica da onda no caso em que os parametros
de Thomsen sdo negligenciaveis, pois

2
cpn =1/ Cls =cp.V1+26=cp, (41)
pCs3

C
L ep V17 26 = cp, (42)

cpH =
TH =Ty = —D. (43)

Logo as Egs — se simplificam para a equacéo
acustica da onda:
2 2 2 2
op =2 p  9p Op ) (44)
ot? ox?2 = Oy? 022

3.5. Fonte sismica

De forma geral, uma fonte sismica é qualquer aparato
utilizado para gerar ondas sismicas que irdo se propagar
através do meio. No formalismo desenvolvido neste tra-
balho, uma fonte geral é caracterizada pela densidade de
forga externa aplicada f e pela tensao externa aplicada
gi;. Por simplicidade, uma vez que rodamos apenas um
exemplo onde a fonte é colocada no mar, considera-
se apenas fontes explosivas, caracterizada por g;; # 0
apenas quando ¢ = j e f = 0. Serd adotado o chamado
pulso de Ricker, que corresponde a uma g;; Gaussiana 7,
com gi1 = g3z = iy
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4. Solucao numérica e aplicagao ao
“imageamento”

Nesta sec¢ado, serd apresentada de forma direta uma
formulagdo explicita simples a partir das Eqgs [39-40]
utilizando o método das diferencgas finitas (MDF'), bem
como sua aplicacdo ao mapeamento e estrutura. Maiores
esclarecimentos sdo encontrados no artigo que acompa-
nha este [7]. Para conveniéncia do leitor, os algoritmo
sao discutidos em detalhes em material suplementar.
Antes de discutir a formulagdo numérica em si, lem-
bramos que uma formulacdo explicita é tal que as
solugoes podem ser obtidas a partir do conhecimento
das solucbes em tempos anteriores. E importante menci-
onar também que o MDF é o método numérico mais
simples capaz de fornecer solugdes satisfatérias para
equacoes diferenciais parciais. Ele divide o dominio do
problema em pontos regularmente espacgados e utiliza
aproximagoes (denominadas de diferengas finitas) para
as derivadas, sendo um dos método numérico mais sim-
ples de programar. Ele fornece respostas muito eficientes
em problemas de propagacao de ondas, principalmente
através da classe das chamadas formulagoes explicitas.

4.1. Formulacdao numérica adotada

As seguintes aproximacoes de diferencas finitas séo
utilizadas para obter a solucao explicita do problema:

& _ P —2F L 45
a |, a A2 ) (45)
dt (iAz,kAznAt) t

0% f 1

Oa? = v |- Fn

Ox? (iAz,kAz,nAL) 12A22 [~ (Filo + Fiia)+

16(F"y o + iy ) — 30Fi7}k}a (46)

onde F}", representa o campo f discretizado na malha
de diferencgas finitas, ou seja, em x = iAx,z = kAz,t =
nAt, sendo Az e Az os espacamentos da malha e At
o incremento temporal. As aproximacoes acima sao,
respectivamente, de segunda e quarta ordens.

As aproximacoes (e similares para a diregdo z) sdo
substituidas nas Eqgs para o caso 2D, obtendo-se
as equacoes de diferencas a partir da qual as solugoes
sdo geradas através da marcha no tempo explicita.
Especificamente, denominando de (H,V) e (Z,X,N)
as componentes discretas de (7g,7v) e (¢pz,cpH,Cpn),
isolando-se no primeiro membro o termo de tempo mais
avancgado, obtém-se

HI'EY = i H™ + b V' + 2HD, — HI'CY, (47

VI = b g VT2V - VI (48)
onde

H" = — (Hlyp o+ H' o i) +16 (H2 oy j + H )
— 30H7,, (49)
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V' = = (Vo + Vo) +16 (Vi + Vil 1)
—30V/"%, (50)
A APXZ, . b At2Z2 N, (51)
bk 1272 bk 1212

Da mesma forma que a formulagao acustica discutida
na Ref. [2I] e as formulagGes eldsticas discutidas na
Ref. [I7], a formulac¢do definida pelas equagdes acima
é uma formulagao explicita, como dito no inicio, uma
vez que a resposta pode ser calculada explicitamente nos
tempos futuros em funcdo de tempos anteriores. Assim,
especificamente, dadas condigoes iniciais conhecidas (em
n = 0), a solugdo pode ser calculada de forma explicita
no passo de tempo seguinte (em n = 1) em fungdo de
valores de Hgk e Vi?k conhecidos no tempo nulo e de
valores H i kl e Vz_k1 no passo anterior (nulos pois anterior
a aplicagdo da fonte).

De forma geral, conhecendo-se os valores dos campos
H e V nos passos de tempo n e n — 1, pode-se calcular
todos os valores dos campos no passo de tempon + 1 e
este processo continua até que se atinja um determinado
tempo final de andlise desejado. Esquemas explicitos tém
a vantagem de nao necessitarem de solugdo de sistemas
lineares a cada passo de tempo, um processo bem mais
dispendioso computacionalmente. Os pontos de tensao
normal discretos (sobre a malha de diferencas finitas)
necessarios para o computo de um ponto de tensao no
tempo futuro definem o que se chama de esténcil do
operador de diferengas finitas, mostrado na Fig. [4] para
0 caso em questao.

Agora discute-se brevemente o “imageamento” de
estruturas. Maiores detalhes devem ser procurados no
artigo 1 [7], como mencionado anteriormente. Detalhes
adicionais sobre a implementagao computacional podem
ser acessados no material suplementar. Como men-
cionado anteriormente, qualquer técnica de migracao
pressupde o conhecimento do macromodelo de veloci-
dades. Como se estd trabalhando com dados sintéticos,
o modelo de velocidade adotado é o modelo conhecido.
Entretanto, para minimizar ruidos de baixa frequéncia
inerentes ao método, utiliza-se este modelo suavizado,
sendo realizada a suavizagdo no inverso da velocidade
(vagarosidade), como discutido em [7].

t
A
o AERT 0
t =nAt / pontos
H'e V"
X
“ n- n+
7 Hy' ()

Figura 4: Esténcil do esquema acdstico VTI (4E-2T).
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A primeira etapa da RTM consiste na propagacao da
onda no sentido direto do tempo, onde os tempos de
chegada da onda direta em cada ponto do dominio sdo
calculados e registrados na chamada Matriz de Tempo
de Transito (MTT). Na segunda etapa, a energia do
sismograma (obtido em campo ou sintético) que se deseja
imagear é reintroduzida no dominio, através da aplicagdo
dos valores medidos pelos receptores como fonte (na
posicdo em que foram medidos) e propagando-se no
sentido inverso do tempo, do final da anélise até o inicio.
Uma imagem para esta etapa é a seguinte: considerando-
se a onda que propaga da fonte até os receptores com um
filme, a segunda etapa nada mais é do que voltar o filme
para tras, de forma que a onda vai retornando ao formato
original.

Na segunda etapa, uma condicdo de imagem adequada
deve ser aplicada. Ela é responsavel por fazer com
que a energia depropagada identifique o local em que
ela foi gerada, seja ela uma reflexdo ou difragdo. Em
outras palavras, a condi¢do de imagem é responsavel
por posicionar a energia depropagada na sua correta
posicao em profundidade, sobre os refletores. A condigao
de imagem estabelece que um ponto imagem P é todo
aquele em que o tempo da onda depropagada é igual
ao tempo da onda direta (dado pela MTT previamente
calculada), sendo denominada de condicdo de imagem
por tempo de excitacao.

5. Exemplo numérico

No exemplo rodado, o mesmo do artigo 1, utilizou-se o
modelo conhecido como Hess VTI (com a camada de
dgua estendida), mas, neste caso, com a consideracao da
anisotropia VTT do modelo original (ver Figural[5)). A ge-
ometria de aquisi¢ao (disposigao das fontes e receptores
para os diferentes tiros) adotada foi a mesma do artigo 1.

O resultado final da migragdo, apds o empilhamento
dos 160 tiros, é mostrado na Fig [6] em comparacao
com a migragdo utilizando a formulagdo isotrépica [7].
Uma vez que os dados migrados sdo sintéticos, eles
foram gerados utilizando a formulacao “actstica” VTI,
de forma a simular o comportamento VTI. Logicamente,
ambas as imagens utilizaram estes mesmos dados. As
imagens finais mostradas sdo apresentadas como saidas
do algoritmo de empilhamento (no qual as images dos
diferentes tiros foram simplesmente somada), ndo tendo
sido aplicados quaisquer filtros.

Pode ser visto claramente que a migragao VTI produz
resultados (Fig. 6-b) superiores e mais confidveis que
a migragdo isotrépica (Fig. @-a), em especial, em uma
area critica: proxima as duas camadas delgadas que
caracterizam o reservatorio, na parte inferior direita do
sal. Quando a anisotropia ¢é tratada de forma adequada,
a imagem ganha contornos mais nitidos e melhor foco
na regiao. Além disso, pode-se ver também a atenuacgao
de ruidos em comparagdo com a migracdo isotrdpica.
Enfatiza-se ainda que a imagem no caso isotrépico
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Figura 5: Modelo adaptador de Hess VTI. (a) velocidade de
onda P na diregdo vertical, cp., (b) € e (c) 9.
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Figura 6: Comparacdo da imagem final do modelo Hess apés
o empilhamento dos 165 tiros: (a) migracdo isotrépica e (b)
migragdo VTI.

apresenta um erro de posicionamento de cerca de 80
metros no delineamento da base do sal.

6. Conclusoes

Neste trabalho, um algoritmo explicito de mode-
lagem actstica para meios verticalmente isotropicos
(VTI), baseado no método das diferencas finitas, foi
aplicado para o caso de mapeamento de estruturas
geolbgicas. O método de mapeamento de estruturas
adotado foi inspirado no procedimento conhecido na
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literatura especializada como migragao reversa no tempo
pré-empilhamento. Trata-se de um dos métodos que
melhores resultados tem fornecido, sendo utilizado es-
pecialmente para mapear regides problematicas para
outros métodos, e.g., contornos de sal e baixo do sal.

As ideias fundamentais acerca da construcao do al-
goritmo de modelagem em meios VTI foram discu-
tidas, inclusive apresentado o algoritmo em detalhes
em material suplementar, tendo sido a parte teorica
abordada também com algum detalhamento, aquele
que se julgou adequado aos objetivos do artigo. Foi
discutido especialmente a questao do grau de anisotropia
caracterizado pela simetria transversa. A aplicacdo da
modelagem ao mapeamento foi discutida com detalhes.
Viu-se que o método de mapeamento de estruturas
em meios que apresentam comportamento anisotrépico
pequeno (até um méaximo de cerca de 0,2 para cada
um dos parametros de Thomsen), embora significativo,
demanda a utilizacdo de equagdes de onda mais com-
plexas, que levam em conta tais efeitos de anisotropia,
para gerar resultados de melhor qualidade. Foi mostrado
que estas equacOes de onda pra meios anisotrépicos
recaem na equacao acustica da onda no caso de meios
isotrépicos, i.e., quando os pardmetros de anisotropia sao
negligenciaveis.

O resultado obtido no exemplo apresentado mostrou
um erro de posicionamento de cerca de 80 metros no deli-
neamento da base do sal quando se desconsidera a aniso-
tropia do meio (mesmo esta sendo fraca), além de ruidos
e mal posicionamento de refletores nos reservatorios.
Tais problemas na imagem, no caso da aplicagdo a
exploracao de hidrocarbonetos, especialmente explorada
neste artigo, podem fazer a diferenga entre encontrar
ou nao petréleo em um pogo exploratério, resultando
no sucesso ou nao de todo o projeto exploratério. Isto
exemplifica bem a importancia de se levar em conta
efeitos de anisotropia em aplicagoes de propagacao de
ondas.

E importante mencionar que considerdveis desa-
fios sdo introduzidos em aquisi¢oes reais, onde toda
a informacdo (por exemplo, a velocidades de pro-
pagacdo e os pardmetros de anisotropia) deve ser ex-
traida diretamente dos dados sismicos, diferente da
migragao sintética aplicada neste trabalho, que utilizou
os parametros conhecidos para a migragao. Logicamente,
a introducgao de erros nestes valores leva a resultados tao
piores quanto maiores os erros.

Por fim, salienta-se que os métodos e resultados aqui
descritos podem ser extrapolados para casos de interesse
em fisica, em especial casos que envolvem problemas
inversos. Como discutido, o método desenvolvido é
um problema inverso simplificado, onde informacoes de
velocidades necessitam ser utilizadas. Frequentemente,
quando aplicado em problemas reais de Geofisica, este
tipo de mapeamento de estruturas é feito de forma
iterativa, sendo o modelo de velocidades atualizado e o
processo de migragao refeito. Com isto, nos aproximamos
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ainda mais de um problema inverso. Entretanto, a
grande vantagem do método descrito aqui é que o grau
de complexidade matemética é consideravelmente menor
do que em problemas inversos tradicionais, onde se
busca minimizar uma funcdo objetivo que quantifica a
diferenca entre dados modelados e medidos.

Material Suplementar

O seguinte materia suplementar esta disponivel online;
Desenvolvimento de algoritmos para propagacao de on-
das e mapeamento de estruturas em meios acusticos

VTIL
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