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ABSTRACT. This paper shows a technique based on the phase-shift method (PSM) to implement pre-stack depth migration on locally transverse isotropic media (LTI),

with the symmetry axis direction varies continually along the layers. For seismic modeling, a generalization of the finite differences method for the solution of the elastic

wave equation was used. With this procedure, it was possible to accommodate seismic modeling on LTI media defined by six parameters at each grid point, i.e. , density,

P and S wave propagation velocities along the local symmetry axis, Thomsen parameters and the direction of the local symmetry axis itself. In order to separate from the

seismograms the qP and qSV wavefields, an algorithm based on the Christoffel equation was implemented. The migration for each common shot gather is implemented

solely by phase-shift based algorithms, which means that not only the depropagation of the registered wavefield, but also the generation of the time matrices involved

in the imaging condition were obtained in this manner for each set of parameters at each depth level. The migration results using qP-qP and qP-qSV reflections show

that the horizons were located precisely, and that the process is stable in relation to the symmetry axis variations. The proposed method is for multicomponent seismic

acquisitions and might be applied to marine seismic data using streamers, or Ocean Bottom Cables or vertical cables. Since the proposed method uses phase-shift

algorithms, its parallel implementation can be highly efficient.
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RESUMO. Este trabalho propõe uma técnica do tipo rotação de fase (PSM – Phase-Shift Method), para migração em profundidade de dados sı́smicos para meios

localmente transversalmente isotrópicos (LTI), nos quais a direção do eixo de simetria varia continuamente ao longo das camadas. Para a modelagem em meios LTI,

onde cada ponto da malha tem suas caracteŕısticas definidas pelas velocidades de fase P e SV, parâmetros de Thomsen, densidade e inclinação do eixo de simetria,

desenvolveu-se um método baseado na solução da equação elástica da onda por diferenças finitas. Na separação dos modos de onda qP e qSV dos sismogramas,

implementou-se um algoritmo baseado na solução da equação de Christoffel. A migração para cada famı́lia de tiro comum é realizada somente por PSM. Nos resultados

das migrações usando reflexões dos tipos qP-qP e qP-qSV, os horizontes foram localizados precisamente e verificou-se que o processo é estável em relação à variação

do eixo de simetria. O método proposto é para aquisições śısmicas multicomponentes podendo ser aplicado em dados sı́smicos maŕıtimos convencionais, como também

em dados provenientes de aquisições do tipo cabo de fundo e cabo vertical. Como o método proposto se baseia em algoritmos que utilizam PSM a sua implementação

paralela pode ser altamente eficiente.
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INTRODUÇÃO

Os algoritmos de imageamento e inversão dos dados śısmicos
usados com sucesso na prospecção petroĺıfera, que utilizam as
abordagens tradicionais, baseadas em meios isotrópicos e on-
das refletidas compressionais, têm tido resultados satisfatórios na
busca de grandes acumulações, contudo têm-se mostrado inade-
quados na prospecção de trapas estratigráficas e estruturais mais
sutis (Tsvankin & Thomsen, 1994), pois necessita-se de imagens
de maior definição e resolução. Para isso meios anisotrópicos e
propagação da onda cisalhante devem ser consideradas.

Algoritmos de imageamento de dados sı́smicos que exploram
anisotropias do tipo polar com eixo fixo (horizontal ou vertical)
são mais reaĺısticos em situações em que os horizontes de inte-
resse estão localizados abaixo de espessas camadas de folhelho
ou de rochas intensamente fraturadas. Contudo, em áreas tec-
tonicamente perturbadas, nas quais as camadas de folhelho ou
fraturas encontram-se curvadas, a suposição de um meio trans-
versalmente isotrópico com eixo fixo (vertical-TIV, horizontal-TIH
e inclinado-TII), pode não ser reaĺıstica.

Aprimoramentos não são vistos somente na qualidade da
imagem, mas também num maior grau de consistência entre os
dados śısmicos e os de poço, conseqüentemente levando a uma
interpretação geológica mais confiável. Tal consistência foi obser-
vada por Uzcategui & Mujica (1995) que mostraram a correlação
do aspecto geológico de uma seção migrada em profundidade
com a śısmica de poço e dados de poço, especificamente em um
campo venezuelano. Em outro exemplo, Rimmer (1990) mostrou
que o processamento padrão subestimou a profundidade de um
reservatório de petróleo sob uma camada de sal e posteriormente
verificou-se que tal erro foi provocado pela presença de uma es-
pessa camada de folhelho. Notou também que o erro foi menor
nas regiões sob camadas mais finas. Existem também provas que
sugerem a melhoria em imageamentos sub-basálticos como na
margem (plataforma continental) do norte do Atlântico no Reino
Unido (Druzhinin et al., 1999). Outros casos que mostram a in-
fluência da anisotropia foram apresentados por Meadows & Abriel
(1994) numa análise no Golfo do México e por Banik (1984) na
bacia do Mar do Norte. Observa-se que mesmo a anisotropia
pouco pronunciada produz um efeito significativo.

Ball (1995) faz um estudo detalhado do imageamento em pro-
fundidade de falhas inclinadas no Zaire. O maior incentivo é a
fraca definição das falhas e o mapeamento dos reservatórios nas
zonas de falhas em uma sı́smica 3D. Embora o problema seja
ampliado por baixos coeficientes de reflexão e múltiplas, o maior
fator é a anisotropia, que é confirmado na inferência desta aniso-

tropia pela comparação das velocidades intervalares de empilha-
mento e das velocidades de poço. Como forma de garantir este
resultado, foi feita uma inspeção baseada em VSP (Vertical Seis-
mic Profile), dados de poço e estudos laboratoriais dos teste-
munhos. A inspeção proveu a localização, origem, magnitude
e natureza desta anisotropia, que neste caso foi provocada pela
presença de carbonato fraturado. A migração pré-empilhamento
em profundidade foi processada com o método de Kirchhoff
usando a estimativa desta anisotropia. A consideração da aniso-
tropia levou a uma imagem significativamente melhor. Outros
resultados e observações com relação ao problema da anisotro-
pia podem ser encontrados em MacBeth & Lynn (2000).

Como mencionado anteriormente, os trabalhos consideravam
as estruturas anisotrópicas com eixo de simetria fixo sendo defi-
nidas como TIV, TIH e TII. Neste trabalho, supõe-se que a simetria
polar é local (meios LTI) para as camadas de folhelho e fraturas,
como sugerido em Thomsen (2002), isto é, cada ponto possui um
eixo de simetria particular. Esta suposição permite modelar cama-
das anisotrópicas com variação do eixo de simetria ao longo da
mesma. Uma possı́vel estrutura que gere tal anisotropia seria uma
camada de folhelho dobrada tectonicamente.

Neste trabalho, a parametrização das camadas anisotrópicas
é feita para cada ponto do meio, sendo necessários os valo-
res das velocidades de fase P e S na direção do eixo de sime-
tria local, densidade, parâmetros de Thomsen (1986) ε e δ e
a direção do eixo de simetria em relação a um sistema global
de referência. Utilizando esta parametrização, desenvolveu-se
um algoritmo para a geração de dados sintéticos considerando
meios LTI. A implementação deste algoritmo é baseada na técnica
de diferenças finitas (Zahradnı́k & Hron, 1992), originalmente
válido para meios elásticos isotrópicos. No algoritmo, usam-
se aproximações de segunda ordem nas derivadas parciais, os
parâmetros são introduzidos através de integrações ao longo das
linhas da malha, utilizam-se bordas laterais e inferior de absorção
(Cerjan et al., 1985) e aplica-se o formalismo do vácuo na borda
superior do modelo (Zahradnı́k & Priolo, 1994).

Nesta modelagem são gerados campos de deslocamento
horizontal e vertical e para se processar a migração em profun-
didade, usando o método de rotação de fase, faz-se necessária
a separação dos modos de onda. Desenvolveu-se um método
no domı́nio da freqüência baseado em Dellinger (1991), para a
separação das ondas qP e qSV em meios TI com eixo incli-
nado, quando a profundidade de referência na qual é realizada a
separação encontra-se numa camada anisotrópica. Nos casos em
que a separação dos modos de onda ocorre no interior de cama-
das isotrópicas, aplicam-se os operadores divergente e rotacio-
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nal, como em Bulcão (2004), Sun & McMechan (2001) e Cunha
Filho (1992).

METODOLOGIA

O processo para se obter os resultados sintéticos gerados neste
trabalho está dividido na criação do modelo sintético, na mode-
lagem, separação dos campos e na migração.

A etapa inicial consiste em definir um modelo 2D que aco-
mode as caracteŕısticas anisotrópicas das camadas. O modelo
deve conter as velocidades de fase das ondas P (α ou vp(0

◦))
e SV (β ou vsv(0

◦)), a densidade ρ, os parâmetros de Thom-
sen (ε e δ) e o ângulo de inclinação φ do eixo local em relação
ao sistema global. Tais parâmetros são definidos em cada ponto
da malha do modelo, isto é, o meio pode ser heterogêneo. Nas
camadas isotrópicas do modelo, os parâmetros ε, δ e φ são
iguais a zero.

O algoritmo de modelagem elástica desenvolvido gera da-
dos multicomponentes que se assemelham a dados reais a me-
nos de ruı́dos e outras peculiaridades inerentes ao processo de
aquisição. Os sismogramas das componentes elásticas devem
ser separados nos campos de onda P e SV para se processar
a migração por rotação de fase. Se a camada onde se adqui-
rem os sinais for anisotrópica será necessário utilizar o algo-
ritmo de separação aqui desenvolvido, que é muito eficiente em
meios homogêneos.

Nos exemplos mostrados, a primeira camada é isotrópica, e
neste caso, para a separação dos modos de onda P e SV, aplica-
se o divergente e o rotacional, respectivamente. Cabe ressaltar
que, caso o dado seja proveniente de modelagem acústica ou de
aquisição maŕıtima o sismograma gerado corresponde ao de onda
P, não necessitando de separação de campos.

O próximo passo é efetuar uma filtragem FK e fazer o silen-
ciamento da onda direta, porém, como o dado é simulado, estes
processos foram substituı́dos pela retirada da onda direta a partir
da subtração de um sismograma contendo somente a onda direta.
Este sismograma é gerado por um modelo de dimensões iguais
ao original e com velocidades de fase da primeira camada, sem
conter interfaces. Assim o resultado desta subtração elimina o
maior causador de ruı́dos na migração.

A migração usa técnicas de rotação de fase para resolver a
equação acústica da onda, processando separadamente os sis-
mogramas das ondas qP e qSV. Os algoritmos de depropagação
da onda e o de cálculo dos tempos de trânsito são hı́bridos, isto
é, calcula-se a rotação de fase em cada ponto da malha de formas
distintas para os casos isotrópico e anisotrópico. Estes algorit-

mos usam os parâmetros do modelo α, β , ρ, ε, δ e φ diferen-
temente da modelagem, pois eles processam separadamente as
ondas qP e qSV.

Os exemplos deste trabalho utilizam como condição de ima-
gem os tempos de trânsito calculados a partir da propagação das
ondas P (ou qP) (Cetale Santos et al., 2005). Então ao se proces-
sar a depropagação dos sismogramas P e SV são obtidas imagens
geradas com as ondas refletidas P-P e P-SV (ou qP-qP e qP-qSV).
Também é posśıvel obter a imagem das ondas refletidas SV-P e
SV-SV (ou qSV-qP e qSV-SV), bastando para isso utilizar como
condição de imagem os tempos de trânsito da onda SV (ou qSV)
(Cetale Santos et al., 2005).

Geradas as imagens das ondas P e SV para cada tiro comum
(PSDM) é necessário processar separadamente o empilhamento
das mesmas. Para o empilhamento das ondas P faz-se a soma
direta das imagens para obter a seção śısmica em profundida-
de final. No caso das ondas SV é necessário utilizar um proces-
samento para corrigir a mudança de fase existente ao longo de
um mesmo refletor, pois senão haverá cancelamentos mútuos
no empilhamento. Este processamento não foi abordado neste
trabalho.

MODELAGEM ELÁSTICA EM MEIOS LTI

O fenômeno ondulatório em meios elásticos anisotrópicos é re-
gido pela seguinte equação:

∂τi j

∂xi
+ fi = ρ

∂2ui
∂t2

, (1)

onde τ i j denota o tensor de esforços, fi representa a i-ésima
componente de densidade de forças externas, ρ a densidade, e
ui é a i-ésima componente do vetor deslocamento.

A relação entre o tensor de esforços e as derivadas espaciais
do vetor deslocamento é dada pela lei de Hooke generalizada
expressa por:

τi j = ci jkl · ∂uk
∂xl

, (2)

onde ci jkl representa as componentes do tensor elástico que
para um meio tricĺınico, que na notação Voigt (Carcione, 2001)
é dado por:

Cmn =




C11 C12 C13 C14 C15 C16
C22 C23 C24 C25 C26

C33 C34 C35 C36
C44 C45 C46

C55 C56
C66




. (3)
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Assim sendo, substituindo a Eq. (2) na Eq. (1), pode-se es-
crever a Eq. (1) em termos do vetor deslocamento:

∂

∂x j

(
ci jkl · ∂uk

∂xl

)
+ fi = ρ

∂2ui
∂t2

, (4)

Para o caso 2.5D, a Eq. (4) é simplificada suprimindo-se a com-
ponente u2 e todas as dependências em relação ao segundo
ı́ndice, isto é, explicitamente utiliza-se o seguinte sistema de
equações, apresentado por Cetale Santos et al. (2003b).

∂

∂x1



C11︷ ︸︸ ︷
c1111

∂u1
∂x1


 + ∂

∂x1



C15︷ ︸︸ ︷
c1113

∂u1
∂x3


 + ∂

∂x1



C15︷ ︸︸ ︷
c1131

∂u3
∂x1




+ ∂

∂x1



C13︷ ︸︸ ︷
c1133

∂u3
∂x3


 + ∂

∂x3



C15︷ ︸︸ ︷
c1311

∂u1
∂x1


 + ∂

∂x3



C55︷ ︸︸ ︷
c1313

∂u1
∂x3




+ ∂

∂x3



C55︷ ︸︸ ︷
c1331

∂u3
∂x1


 + ∂

∂x3



C35︷ ︸︸ ︷
c1333

∂u3
∂x3


 + f1(x, z) = ρ

∂2u1
∂t2

(5a)

∂

∂x1



C15︷ ︸︸ ︷
c3111

∂u1
∂x1


 + ∂

∂x1



C55︷ ︸︸ ︷
c3113

∂u1
∂x3


 + ∂

∂x3131



C55︷ ︸︸ ︷
c3131

∂u3
∂x1




+ ∂

∂x1



C35︷ ︸︸ ︷
c3133

∂u3
∂x3


 + ∂

∂x3



C13︷ ︸︸ ︷
c3311

∂u1
∂x1


 + ∂

∂x3



C35︷ ︸︸ ︷
c3313

∂u1
∂x3




+ ∂

∂x3



C35︷ ︸︸ ︷
c3331

du3
dx1


 + ∂

∂x3



C33︷ ︸︸ ︷
c3333

∂u3
∂x3


 + f3(x, z) = ρ

∂2u3
∂t2

(5b)

As Eqs. (5a) e (5b) são válidas para meios 2.5D e fontes linea-
res infinitas perpendiculares ao plano formado pelos eixos hori-
zontal e vertical, ou seja, x1 e x3.

Nos meios LTI, para cada ponto da malha, são definidos os
valores das velocidades de fase das ondas P e S (α e β), os
parâmetros de Thomsen ε e δ, a densidade ρ e o ângulo φ, que
define a direção do eixo de simetria polar no ponto. Com es-
tes valores, excluindo a inclinação, obtêm-se as componentes do
tensor elástico, em cada ponto, relativas ao sistema de coordena-
das local, conforme as seguintes equações:

C ′
33

= ρα2 , (6a)

C ′
44

= ρβ2 , (6b)

C ′
11

= (2ε + 1)C ′
33

, (6c)

C ′
13

= −C ′
44

±
√
C ′2
44

+ (2δ + 1)C ′2
33

− (2δ + 2)C ′
33
C ′
44

(6d)

Desta forma, para se utilizar as Eqs. (5a) e (5b), expressas
num sistema de coordenadas globais (com eixos horizontal e

vertical, x e z respectivamente), realizam-se transformações de
coordenadas em todos os pontos através da seguinte matriz de
rotação (Thomsen, 2002).

R(φ) =

 cosφ 0 − sinφ

0 1 0

sinφ 0 cosφ


 , (7)

em que φ é o ângulo de inclinação do eixo de simetria em relação
ao sistema global. As componentes do tensor elástico para um
meio tricĺınico podem ser escritas como:

ci jkl (xi ) = Rim(φ) · R jn(φ) · Rko(φ)

× Rlp(φ) · c′mnop(xi ) ,
(8)

onde c′mnop(xi ) denota as componentes do tensor elástico para
um meio transversamente isotrópico expressas no sistema local
que explora sua simetria. O tensor c′mnop(xi ) na notação de Voigt
é escrito como:

C ′
mn (xi ) =




C ′
11

C ′
11

− 2C ′
66

C ′
13

C ′
11

− 2C ′
66

C ′
11

C ′
13

C ′
13

C ′
13

C ′
33

C ′
44

C ′
44

C ′
66




(9)

O tensor ci jkl(xi ) da Eq. (8) representa um meio transver-
salmente isotrópico onde o eixo de simetria está inclinado em
relação ao sistema global. Este tensor, quando escrito na notação
de Voigt, apresenta 21 elementos diferentes. Porém, no caso
2.5D, somente 6 destes elementos são usados, não implicando
em um acréscimo computacional significativo em relação a um
meio que seja representado pela Eq. (9) que tem 5 elementos
diferentes.

As derivadas parciais encontradas nas Eqs. (5a) e (5b) são
discretizadas com aproximações de segunda ordem da forma
apresentada em (Zahradnı́k & Priolo, 1994). Com relação às deri-
vadas temporais usou-se as aproximações centrais

∂u
∂t

≈ 1

	t2
(
Un+1i, j − 2Uni, j +Un−1i, j

)
, (10)

onde U representa uma das componentes do vetor desloca-
mento, Uni j = U (i · 	x, j · 	z, n · 	t), 	x e 	z são os
passos nas direções horizontal e vertical, respectivamente, e 	t
é o intervalo de amostragem temporal.

Em relação às derivadas parciais, com respeito às coordena-
das x e z, temos aproximações distintas para as derivadas sim-
ples e mistas. Para as primeiras, ou seja, aquelas que envolvem
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uma única coordenada, x ou z, utilizam-se as aproximações:

∂

∂z

(
a

∂u
∂z

)
≈ 1

	z2

[
aS

(
Ui, j+1 +Ui, j

)
− aN

(
Ui, j −Ui, j−1

) ]
∂

∂x

(
a

∂u
∂x

)
≈ 1

	x2

[
aE

(
Ui+1, j −Ui, j

)
− aW

(
Ui, j −Ui−1, j

) ]
, (11)

onde aS , aN , aE e aW são integrações do parâmetro elástico
realizadas ao longo da malha, respectivamente nas direções sul,
norte, leste e oeste.

Para as derivadas mistas no interior do modelo, utilizam-se
as aproximações “curtas”

∂

∂z

(
a

∂u
∂x

)
≈ 1

4	x	z[
aS

(
Ui+1, j+1 +Ui+1, j −Ui−1, j+1 −Ui−1, j

)
−aN

(
Ui+1, j−1 +Ui+1, j −Ui−1, j−1 −Ui−1, j

) ]
,

(12a)

∂

∂x

(
a

∂u
∂z

)
≈ 1

4	x	z[
aE

(
Ui+1, j+1 +Ui, j+1 −Ui+1, j−1 −Ui, j−1

)
−aW

(
Ui−1, j+1 +Ui, j+1 −Ui−1, j−1 −Ui, j−1

)]
.

(12b)

Na superf́ıcie de observação ( j = 1), para atender ao forma-
lismo do vácuo (Zahradnı́k & Priolo, 1994), usa-se a seguinte
aproximação “longa”

∂

∂z

(
a

∂u
∂x

)
≈ 1

4	x	z[
aSE

(
Ui+1, j+1 +Ui+1, j −Ui, j −Ui, j+1

)
+aSW

(
Ui, j +Ui, j+1 −Ui−1, j−1 −Ui−1, j

)
−aNE

(
Ui+1, j−1 +Ui+1, j −Ui, j−1 −Ui, j

)
−aNW

(
Ui, j−1 +Ui, j −Ui−1, j−1 −Ui−1, j

)]
,

(13)

onde aSE , aSW , aNE e aNW são integrações realizadas com
orientação norte-sul para os pontos à sudeste, sudoeste, nordeste
e noroeste do ponto do cálculo.

A outra derivada parcial mista relativa à Eq. (12b) é obtida
analogamente à Eq. (13), porém definindo novos coeficientes
aES , aWS , aEN e aWN com orientação de integração leste-
oeste (Zahradnı́k & Hron, 1992).

No método proposto, os intervalos temporais e espaciais são
definidos conforme Faria (1993), garantindo um processo estável
e sem dispersão numérica.

Separação dos campos de deslocamento da onda
em meios LTI

Atualmente, com a crescente necessidade da melhoria na reso-
lução śısmica, necessita-se de processos de aquisição cada vez
mais sofisticados. A aquisição multicomponente é uma destas
tecnologias, sendo que para aproveitar estes dados torna-se ne-
cessário a separação dos modos de onda P, SV e SH. Uma das
técnicas usadas na separação envolve os operadores divergente
e rotacional para os meios isotrópicos (Clayton, 1981; Bulcão et
al., 2003; Sun & Wang, 1999). No caso anisotrópico, pode-se
utilizar a metodologia aqui estendida para meios LTI, que foi ini-
cialmente descrita para meios transversalmente isotrópicos (TI)
por Dellinger (1991).

Separação de campo isotrópico

Um campo vetorial arbitrário U(x, y, z) pode ser expresso por:

U = ∇P − ∇ × S, (14)

onde P é um escalar e S é um campo vetorial cujo divergente
é igual a zero. Considerando duas dimensões (x, 0, z), S tem
que ser representado por S = S1y , onde S é um escalar e 1y
é o vetor unitário (0,1,0). Então ambos, P e S, podem ser tra-
tados como escalares. Portanto, da Eq. (14), pode-se decom-
por um campo vetorial isotrópico U, nas suas componentes P e
S, calculando-se ∇ · U = (∇2P) e ∇ × U = (1y∇2S),
respectivamente (Aki & Richards, 2002). Esta propriedade de
separação de (∇·) e (∇×) é explorada pelos algoritmos de
migração e inversão elástica para o tratamento das ondas P e S
(Bulcão et al., 2003).

Qualquer campo vetorial isotrópico ou não, pode ser sepa-
rado como na Eq. (14), mas os potenciais resultantes representam
ondas puras somente no caso isotrópico e homogêneo.

O cálculo do divergente (∇·) para obtenção do potencial P
em duas dimensões é dado por:

∇ · U = ∂Ux (x, z)
∂x

+ ∂Uz(x, z)
∂z

. (15)

Sua representação discretizada utilizando a aproximação de
primeira ordem para a derivada é

P = ∇ ·U = ui+1, j − ui−1, j
2	x

+ wi, j+1 − wi, j−1
2	z

, (16)
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onde 	x e 	z são os passos da integração espacial, u e w

são as componentes horizontal (Ux ) e vertical (Uz), respecti-
vamente.

Usa-se o cálculo do rotacional (∇×) para se obter o poten-
cial S, Eq. (17), que por ser uma componente vertical, foi deno-
minado de onda SV, dada por:

∇ × U = ∂Ux (x, z)
∂z

− ∂Uz(x, z)
∂x

(17)

Sua representação discretizada é

SV = ∇ × U = ui, j+1 − ui, j−1
2	z

− wi+1, j − wi−1, j
2	x

,

(18)

onde 	x e 	z são os passos da integração espacial, u e w

são as componentes horizontal (Ux ) e vertical (Uz), respecti-
vamente.

Outra forma de implementação dos operadores divergente e
rotacional é no domı́nio da Freqüência. O operador divergente
neste domı́nio é obtido pela transformada de Fourier da Eq. (15)
e tem a seguinte representação:

∧∇ · ∧
U = ikx

∧
U
x
(kx , kz) + ikz

∧
U
z
(kx , kz) (19)

onde
( ∧∇ ·) e

( ∧
U

)
são as representações no domı́nio de Fourier

de
( ·∇ )

e U, respectivamente, e i = √−1.
Reescrevendo a Eq. (19) de outra forma, temos a Eq. (20)

∧∇ · ∧
U = ik(→l · ∧

U) (20)

onde
k =

√
k2x + k2z

é o número de onda em (kx , kz) e
→
l é o vetor normalizado

(kx/k, kz/k). Cada ponto (kx , kz) no domı́nio de Fourier
representa ondas planas percorrendo na direção de

→
l , com

freqüência espacial k. Em um dado ponto (kx , kz) há dois
tipos de ondas, que são distinguidas pelas suas velocidades
de propagação e pela direção da movimentação das part́ıculas.
No caso isotrópico, os tipos de onda são P e SV. Para a onda
P as part́ıculas se movimentam paralelas a

→
l e no caso SV per-

pendiculares a
→
l . Assim a Eq. (19) separa as ondas P, pois os

movimentos das part́ıculas são paralelos a
→
l , zerando as ondas

SH que são perpendiculares.
O operador divergente no domı́nio de Fourier não é um se-

parador puro, devido à presença do fator k. Este fator faz no

domı́nio espacial a operação de derivação, amplificando as al-
tas freqüências. Um operador que retire as ondas P e rejeite as
SV sem alterar as freqüências pode ser construı́do pela transfor-
mada inversa de Fourier do operador (i

→
l ·), ao invés de utilizar

o operador divergente,
∧∇ · = ik

→
l · . Entretanto, o divergente

continua sendo muito utilizado, porque o operador i
→
l · apre-

senta uma descontinuidade em (kx = 0, kz = 0), onde
→
l é

indefinido. Esta descontinuidade não é fatal, pois pode-se con-
siderar um campo de onda que não tenha energia na freqüência
zero, uma vez que os geofones são insenśıvel a esta freqüência.
Uma conseqüência desta descontinuidade é causar um operador
no domı́nio espacial com o suporte menos compacto que o do
divergente.

Caso anisotrópico

A principal mudança no caso isotrópico está na direção dos mo-
vimentos das part́ıculas em relação à propagação dos modos
de onda. Neste caso, os movimentos das part́ıculas não são
mais simplesmente paralelos e perpendiculares a

→
l . Agora esta

direção de movimentação da part́ıcula depende de uma expressão
mais complexa de kx e kz .

Como no caso isotrópico, pode-se usar a caracteŕıstica da
transformada de Fourier para se analisar separadamente a direção
de movimentação das part́ıculas para cada onda plana. Isso pode
ser feito diretamente da equação elástica da onda no domı́nio de
Fourier que é conhecida como equação de Christoffel (Carcione,
2001)

DCDT on = ρ
(ωn

k

)2
on . (21)

Simplificando a Eq. (20) para o caso 2D temos,

D =
[
lx 0 lz
0 lz lx

]
e C =


 C11 C13 C15
C13 C33 C35
C15 C35 C55


 ,

onde D é a matriz formada somente pelas freqüências espaciais
normalizadas, lx = kx/k, lz = kz/k, C é a matriz das cons-
tantes elásticas que definem a propriedade do meio, ρ é a den-
sidade do meio, ωn é a freqüência temporal para a solução n, k
é o número de onda espacial e on é a direção da movimentação
da part́ıcula para a onda plana (kx , kz) (Auld, 1973). Para um
dado conjunto de parâmetros C , k e l , a Eq. (21) sempre tem
duas soluções ortogonais o1 e o2. Cada uma destas soluções
corresponde a um modo de onda.

A separação dos modos de onda é feito por um algoritmo que
determina a direção de movimentação das part́ıculas no domı́nio
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da freqüência para cada modo de onda, e para um meio defi-
nido pela matriz de constantes elásticas C. Tendo-se a direção,
pode-se facilmente separar o campo de ondas elásticas. Este al-
goritmo pode ser usado para encontrar o separador isotrópico e
anisotrópico. Para o caso isotrópico usa-se diretamente o opera-
dor ik

→
l · na freqüência ou o divergente no espaço. O fluxograma

deste algoritmo é mostrado na Figura 1.

Figura 1 – Fluxograma do algoritmo de separação dos modos de onda.

Nas Figuras 2 e 3 são mostrados os campos de separação
resultantes da aplicação do algoritmo da Figura 1 para o caso
anisotrópico.

Para ilustrar a separação do campo, considera-se um meio
anisotrópico homogêneo com parâmetros ε = 0.3, δ= 0.0, α=
3000 m/s, β = 1732 m/s, e densidade igual a 2460 kg/m3. Neste
exemplo o modelo tem uma inclinação de eixo igual a 30◦, e um

valor extremo de ε, que faz aparecer cúspides nas frentes de ondas
propagadas (Fig. 4). Pode-se observar que a onda P na separação
pelo método na freqüência está mais ressaltada (Fig. 6) do que
na separação pelo divergente (Fig. 5).

PSDM por Rotação de Fase para meios LTI
Existe um grande número de trabalhos apresentando estratégias
efetivas para o imageamento em profundidade em meios aniso-
trópicos, entretanto estes trabalhos levam em consideração meios
homogêneos por parte ou eixo de simetria vertical, como por
exemplo: Kitchenside (1991), Faria (1993) e Uzcategui (1994).
Porém, em Thomsen (2002) é mostrado que para alguns casos,
a suposição de se usar um eixo vertical de simetria ao longo do
meio pode acarretar em erros significativos.

Nesta seção será apresentada a técnica de migração pré-
empilhamento em profundidade (PSDM), que contempla meios
transversalmente isotrópicos com qualquer inclinação do eixo de
simetria, podendo ser definido de forma única em cada ponto do
meio. Esta técnica está baseada no método de migração em pro-
fundidade por rotação de fase.

A equação de propagação da onda acústica tem como solução
no domı́nio de Fourier

P(kx , z0 + 	z, ω) = eikz	z P(kx , z0, ω). (22)

Após a aplicação da transformada inversa de Fourier obtém-se o
campo p(x, z + 	z, t) na profundidade z + 	z, como mos-
trado por Gazdag (1978). Da relação de dispersão é obtido o
módulo de kz , e é aplicado o sinal negativo para uma solução
ascendente, o que é dado por:

kz = −
√

w2

v2
− k2x , (23)

onde kx , kz , ω e v são as freqüências espaciais, a freqüência
temporal e a velocidade, respectivamente.

Para a modelagem, a solução da Eq. (22) propaga somente as
ondas dos refletores para a superf́ıcie, usando um 	z com sinal
negativo. No caso da migração 	z tem sinal positivo.

Esta metodologia é aplicada na migração pós-empilhamento,
onde emprega-se a metade da velocidade de propagação para
corrigir o tempo que a onda real leva para viajar da superf́ıcie
até o refletor, somado ao tempo de retorno à superf́ıcie. A con-
dição de imagem para esta situação é dada quando o tempo de
depropagação for igual a zero.

Para a migração pré-empilhamento, faz-se a depropagação de
cada sismograma separadamente e usa-se uma condição de ima-
gem diferente da condição para a migração pós-empilhamento,
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Figura 2 – Operadores de separação dos campos de onda para um meio anisotrópico: (a) Operador de onda P;
(b) Operador de onda SV.

Figura 3 – Operadores de separação dos campos de onda para um meio anisotrópico com inclinação do eixo de
simetria: (a) Operador de onda P; (b) Operador de onda SV.

Figura 4 – Componentes de deslocamento num instantâneo para um meio homogêneo e transversalmente isotrópico
com eixo inclinado (φ=30˚). (a) componente vertical; (b) componente horizontal.
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Figura 5 – Separação dos modos de onda qP e qSV, usando os operadores divergente e rotacional: (a) onda P; (b) onda SV.

Figura 6 – Separação dos modos de onda qP e qSV, usando os operadores calculados no domı́nio das freqüências espaciais: (a) onda P; (b) onda SV.

dado pelo tempo de percurso da onda direta para cada ponto do
meio. Assim a Eq. (22) toma a forma,

P(kx , z0 + 	z, ω) =
FFTx

{
e−iω.TD I FFTx

{
eikz	z P(kx , z0, ω)

}} (24)

onde P é o campo que está sendo depropagado e TD denota o
tempo de percurso da onda direta.

A depropagação do campo para modelos LTI é processada
através de um algoritmo hı́brido, Cetale Santos (2003), ou seja,
para os pontos isotrópicos da malha, kz será computado de
acordo com a Eq. (23), e para os pontos LTI da malha, kz será
estimado respeitando as seguintes equações:

kx
ω

= sin θ

ν (θ − φ)
(25)

kz
ω

= cos θ

ν (θ − φ)
, (26)

onde θ é o ângulo da normal à frente de onda e φ é o ângulo de
inclinação do eixo de simetria em relação ao sistema global.

O valor de kz para um meio isotrópico também poderia ser
calculado por estas equações, mas o custo computacional para
resolvê-las é maior do que o da Eq. (23).

Para melhor entender as Eqs. (25) e (26) parte-se da relação
de dispersão: (ω

ν

)2 = k2x + k2z ,

que se mantém constante caso a velocidade não varie com o
ângulo. Isso não ocorre nos meios transversalmente isotrópicos,
pois a velocidade varia com o ângulo, tornando-se necessário
usar as relações trigonométricas para se obter o valor de kz . As
relações das Eqs. (25) e (26) são retiradas do triângulo retângulo
mostrado na Figura 7.

Figura 7 – Relação trigonométrica de kx /ω em função dos ângulos θ e φ.
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Para otimizar o processamento, ao invés de calcular as
equações (25) e (26), estima-se a freqüência espacial kz através
da construção de uma tabela que relaciona sin θ/v(θ − φ) e
cos θ/v(θ − φ) (Rousseau, 1997). Nesta construção varia-se
o valor de θ em intervalos pequenos de 0 a π rad. Esta tabela
implicitamente relaciona os valores de kx /ω e kz /ω, segundo as
Eqs. (25) e (26). Assim, tendo-se os valores de kx e ω é posśıvel
determinar kz a partir da tabela.

Os valores de kx e ω que tornem o valor kx /ω fora dos
valores de sin θ/v(θ − φ) da tabela, representam o decai-
mento horizontal das ondas evanescentes, isto é, kz é um número
imaginário, e neste algoritmo quando ocorrem estes valores o
campo é zerado. Isto significa, que não se levam em conta as
ondas evanescentes.

As migrações para as ondas P-P e P-SV são computadas
usando o algoritmo hı́brido, onde a condição de imageamento
para ambas é dada pelo tempo de percurso da onda de com-
pressão.

As velocidades de fase são computadas pelas seguintes
relações propostas por Thomsen (1986):

v2P (θ ′) = α2
[
1+ ε · sin2(θ ′) + D(θ ′)

]
e (27)

v2SV (θ ′) = β2

[
1+ α2

β2
ε · sin2(θ ′) − α2

β2
D(θ ′)

]
(28)

onde

D(θ ′) = f
2

·
{[
1+ 4δ

f 2
sin
2 θ ′

cos
2 θ ′ + 4 ( f + ε)

f 2
ε sin4 θ ′

]
− 1

}
,

f = 1− β2

α2
, α e β

são as velocidades de fase, ε e δ são os parâmetros de Thomsen
e θ ′ = θ − φ, isto é, θ ’ é o ângulo entre a normal da frente
de onda (θ ) e o eixo local de simetria (φ), como mostrado na
Figura 8.

Figura 8 – Referência de θ ’ em relação ao eixo local e referência dos ângulos θ

e φ em relação ao eixo global.

Na Figura 9 é mostrado o fluxograma do algoritmo de PSDM
para meios LTI, utilizando a técnica descrida anteriormente. Neste
algoritmo não são utilizadas interpolações de campos.

Para o cálculo do tempo de trânsito TD é utilizado o mesmo
esquema de rotação de fase hı́brido (Cetale Santos et al., 2005).
Entretanto, neste caso, se efetua uma modelagem descendente de
uma fonte impulsiva localizada no mesmo lugar em que foi dado
o tiro na modelagem LTI e usa-se o valor de kz positivo.

Sendo o cálculo de TD baseado na equação da onda em uma
única direção, diminuem-se os erros que seriam provocados pe-
las reflexões, caso a equação da onda fosse completa.

Vale observar que na migração o ângulo θ ’ é sempre o valor
negativo do usado na modelagem. Na Migração a onda se pro-
paga na direção de z crescente e tomando o refletor como refe-
rência, o ângulo inverte de sinal. Já para o cálculo de TD não há
esta necessidade, pois a referência está na superf́ıcie.

Esta técnica de migração LTI pode, também, efetuar migra-
ções pós-empilhamento modificando-se a condição de imagem
para TD = 0 e usando-se nos modelos metade das velocidades
de fase P e SV reais.

O algoritmo pode ser utilizado tanto para dados marı́timos
como para dados multicomponentes, pois trabalha com os modos
de onda separadamente. Com algumas alterações, o mesmo pode
ser usado em sistemas ortorrômbicos empregando as fórmulas de
velocidade de fase apresentadas em Thomsen (2002).

Cabe ressaltar que com a técnica proposta não há neces-
sidade de suavização dos parâmetros do modelo.

RESULTADOS

Nesta seção são apresentados três exemplos cobrindo aspectos
do algoritmo quanto ao imageamento correto, a sensibilidade da
migração, às variações do eixo de simetria e a sensibilidade da
migração ao ruı́do aditivo.

Migração

O Exemplo 1 mostra o resultado da migração em profundidade de
um meio LTI para uma famı́lia de tiro comum. Para tanto, gerou-
se o modelo mostrado na Figura 10, onde é usada uma malha
retangular de 400x800 pontos com intervalo espacial de 4m e
seus parâmetros são definidos na Tabela1. Este modelo tem uma
estrutura complexa, que inclui uma falha e três camadas trans-
versalmente isotrópicas com inclinações diferentes para os seus
eixos de simetria. Para este caso, modela-se um tiro (famı́lia de
tiro comum) com a fonte localizada no centro do modelo a 12m
de profundidade, geofones cobrindo toda a extensão do modelo e
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Figura 9 – Fluxograma do algoritmo de migração PSDM em meios LTI.

intervalo temporal de simulação igual a 0.2 ms. Nas Figuras 11(a)
e (b) são mostrados os sismogramas das componentes horizon-
tal e vertical do campo de deslocamento, gerados na modelagem.
Estes são processados para a retirada das ondas P e SV gerando
os sismogramas das Figuras 11(c) e (d).

Tabela 1 – Parâmetros de Thomsen para o Exemplo 1.

Meios ρ (kg/m3) α (m/s) β (m/s) ε δ φ

1 2460 2950 1703 0 0 0◦
2 2460 3000 1732 0,3 0 20◦
3 2460 3600 2079 0 0 0◦
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Figura 10 – Modelo sintético para o Exemplo 1.

Figura 11 – Sismogramas do modelo do Exemplo 1: (a) Componente vertical, (b) Componente horizontal (c) Sismograma
de onda P (d) Sismograma de onda SV.
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As Figuras 12(a) e (b) mostram o resultado do PSDM aniso-
trópico, para ondas P e SV, respectivamente. Pode-se notar que
as interfaces são recuperadas com precisão dentro da região bem
iluminada pela geometria. No caso da imagem correspondente à
onda SV, nota-se uma melhor resolução em relação ao da onda P,
devido a seu menor comprimento de onda.

As Figuras 13(a) e (b) mostram os resultados do PSDM iso-
trópico usando as velocidades de fase α e β , respectivamente.
Note que no caso da imagem P, existe um pequeno erro de posi-
cionamento em relação à interface horizontal na profundidade
1360 m, que não é percept́ıvel no caso da imagem SV.

Sensibilidade do algoritmo de migração às variações
dos parâmetros

No Exemplo 2 o modelo tem três camadas com interfaces pla-
nas como mostrado na Figura 14a. Neste caso a camada central
é anisotrópica com inclinação do eixo de simetria igual a φ =
20◦ e com ε = 0.3 e o principal objetivo é recuperar a inter-
face na profundidade de 1400 m. Os parâmetros completos deste
modelo se encontram na Tabela 2. O PSDM foi processado para
apenas um tiro, com uma fonte explosiva no centro do modelo e
a uma profundidade de 12 m. Foi usada uma malha regular com
400×600 pontos e um intervalo de 4 m entre pontos consecuti-
vos nas direções vertical e horizontal.

Tabela 2 – Parâmetros de Thomsen para o Exemplo 2.

Meios
ρ α β

ε δ
Incl.

(kg/m3) (m/s) (m/s) (φ)
1 2460 2500 1443 0 0 0◦
2 2460 2550 1472 0,1 0 10◦
3 2460 2700 1559 0,2 0,1 30◦
4 2460 2700 1732 0,2 0,1 –10◦
5 2460 3000 1732 0 0 0◦
6 2460 3100 1790 0 0 0◦
7 2460 3300 1905 0 0 0◦
8 2460 3500 2021 0 0 0◦

As Tabelas 3 e 4 mostram os erros de posicionamento da
interface localizada a 1400 m de profundidade, relativos aos
diferentes modelos de migração. Os erros foram obtidos pela
diferença entre o posicionamento correto e o posicionamento do
maior pico da forma de onda da imagem migrada para esta in-
terface. Estes erros foram computados para 3 traços em 1100,
1200 (posição da fonte) e 1300 m. Os resultados da Tabela 3
foram obtidos com um processamento isotrópico, onde no pri-
meiro teste é usada a velocidade vertical que é calculada a partir

dos parâmetros anisotrópicos, e no segundo teste foram usadas
as velocidades de fase α e β .

Na Tabela 4 temos os resultados obtidos nas simulações, com
a mudança na inclinação do eixo de simetria, mantendo-se os va-
lores de α, β , ε, δ e ρ usados na modelagem. Os resultados
desta tabela demonstram a estabilidade em relação à variação do
eixo de simetria.

Como mostrado em Cetale Santos et al. (2003a), para peque-
nas variações no ângulo do eixo de simetria, em torno de ± 5◦
para este exemplo, geram erros nas imagens da onda P pequenos
e que se mantêm estáveis. Pode-se mostrar também que essas
pequenas variações ocorrem para a onda SV. As variações nestes
ângulos acarretam diferentes variações no posicionamento das
interfaces para as ondas P e SV, o que era esperado, pois a velo-
cidade de fase de cada modo de onda tem sua geometria própria.

Desta forma, os resultados obtidos supondo uma migração
isotrópica são melhores do que os obtidos através da migração
anisotrópica com erros na inclinação do eixo de simetria maiores
que 5◦.

Sensibilidade do algoritmo de migração ao ruı́do aditivo

O Exemplo 3 trata da sensibilidade do algoritmo de migração
à introdução de ruı́do aleatório. Neste caso, são analisadas as
seções migradas geradas a partir do sismograma de onda P,
mostrado na Figura 11c, acrescido de diferentes nı́veis de ruı́do
com distribuição normal. Os testes foram realizados pela adição
de ruı́do branco, com relações sinal-ruı́do (RSR) de 10 dB, 1 dB
e –10 dB, e pela adição de ruı́do colorido, com RSR de 1 dB,
–10dB e –20dB a um sismograma sintético. O ruı́do colorido
foi obtido pela filtragem do ruı́do branco por um filtro passa-
baixa de resposta impulsional infinita, com freqüência de corte
de 80 Hz. Assim, o ruı́do está na mesma faixa das freqüências do
sinal śısmico.

A Figura 15(a) mostra o sismograma adicionado do ruı́do
branco com RSR de –10 dB, e na Figura 15(b) um traço do sis-
mograma no afastamento 800 m (representado pela linha branca
mostrada em (a), e em (c) o resultado da migração.

CONCLUSÕES

Foram efetuadas migrações separadamente das ondas P-P (qP-
qP) e P-SV (qP-qSV) para meios LTI. Tais meios podem conter
variações cont́ınuas na inclinação do eixo. Para estas migrações,
usou-se como condição de imagem os tempos de trânsito da onda
P, mas nada impede que sejam usados os tempos de trânsito
da onda SV (qSV), possibilitando assim as migrações das ondas
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Figura 12 – Resultados da Migração anisotrópica de um tiro usando os mesmos parâmetros da modelagem para: (a) Onda P (b) Onda SV.

Tabela 3 – Erro de posicionamento na migração isotrópica.

Erro de posicionamento do refletor em (m) nos afastamentos:

Velocidade de Onda P Onda SV
migração 1100 m 1200 m 1300 m 1100 m 1200 m 1300 m

Vp(90◦) e VSV (90◦) –4 0 –4 0 0 –4
α e β –20 –16 –20 –28 –28 –24

SV-SV (e qSV-qSV) e SV-P (qSV-qP).
A técnica proposta, da forma que foi implementada, é mais

precisa do que as do tipo PSPI (Phase Shift Plus Interpolation),
pois não envolve interpolações. Isto é, por exemplo, se em uma
determinada profundidade tiver 50 conjuntos de parâmetros, de-
finindo 50 meios, a rotação de fase é feita para cada um destes
meios e mesmo que todos os pontos da malha sejam diferentes,
o algoritmo fará a rotação de fase para todos os pontos. Desta
forma, o custo computacional aumenta de acordo com a comple-
xidade do meio.

O algoritmo de separação dos campos de onda no domı́nio da
freqüência é válido para meios anisotrópicos, porém está limitado

a meios homogêneos. No caso de meios heterogêneos é posśıvel
traçar uma estratégia de solução que dividida o meio em partes
homogêneas e use interpolação.

O algoritmo de modelagem desenvolvido permite observar
que os meios anisotrópicos provocam grandes alterações nos
dados śısmicos. Essas alterações incluem: mudança de fase até
mesmo em refletores no sismograma de onda P; diferentes com-
portamentos para reflexões nas interfaces isotrópica-anisotró-
pica, anisotrópica-anisotrópica e anisotrópica-isotrópica; altera-
ções de fase e mudanças de amplitudes do sinal em relação aos
dados gerados em meios isotrópicos.

A maioria dos testes usou camadas com parâmetros de aniso-
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Figura 13 – Resultados da Migração de um tiro com os parâmetros isotrópicos. (a) Velocidade α para onda P e (b) Velocidade β para onda SV.

Tabela 4 – Erro de posicionamento na migração anisotrópica.

Erro de posicionamento do refletor em (m) nos afastamentos:
Inclinação do eixo Onda P Onda SV

de migração 1100 m 1200 m 1300 m 1100 m 1200 m 1300 m
20◦ 0 0 0 0 0 0
0◦ –16 –16 –16 –28 –28 –28

20◦ + 5◦ +16 +12 +12 +12 +12 +16
20◦ + 15◦ +44 +44 +44 +24 +32 +40
20◦ + 25◦ +80 +80 +80 +32 +46 +60
20◦ + 35◦ +112 +116 +120 +32 +52 +68
20◦ + 45◦ +140 +148 +148 +32 +52 +68
20◦ + 65◦ +176 +180 +180 +36 +44 +48
20◦ – 5◦ –8 –8 –8 –8 –8 –12
20◦ – 15◦ –16 –16 –16 –28 –28 –24
20◦ – 25◦ –16 –16 –16 –28 –24 –28
20◦ – 35◦ –8 –8 –8 –12 –8 –4
20◦ – 45◦ +12 +12 +16 +16 +16 +16
20◦ – 65◦ +80 +80 +80 +56 +44 +56
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Figura 14 – (a) Modelo sintético para o Exemplo 2; (b) Migração anisotrópica de onda P; (c) Migração anisotrópica de onda SV.

Figura 15 – (a) Sismograma adicionado de ruı́do branco com RSR = –10 db. (b) Traço do afastamento 800 m. (c) Migração do sismograma mostrado em (a).
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tropia fortes, em relação aos encontrados em bacias sedimenta-
res (Thomsen,1986), e serviram para a verificação da precisão do
algoritmo. Nos testes apresentados mostrou-se que a anisotropia
pode realmente alterar o posicionamento dos refletores, conforme
previsto na literatura cient́ıfica. Este fato é de suma importância
para a indústria petroĺıfera, já que se um reservatório estiver sob
camadas anisotrópicas pode haver variações significativas no seu
dimensionamento.

A precisão do algoritmo de migração desenvolvido foi con-
firmada através dos resultados obtidos nos testes. Cabe ressaltar
que com apenas uma famı́lia de tiro comum, usando um arranjo
de receptores longo, foi possı́vel recuperar praticamente todas as
caracteŕısticas do modelo. As imagens obtidas com os modos de
onda SV (qSV) oferecem resolução superior às encontradas com
as ondas P (qP) por apresentarem velocidades menores, isto é,
uma fonte śısmica produz ondas SV com suporte espacial mais
compacto que as ondas P.

A obtenção dos parâmetros de Thomsen medidos em labo-
ratório deve levar em conta o sistema local de simetria polar
considerando, assim, o acamamento ou fraturas existentes no
testemunho. Em aplicações de dados reais os valores de parâ-
metros de Thomsen devem estar associados aos sistemas locais,
pois a não observação deste fato pode comprometer o imagea-
mento, como verificado na análise de estabilidade do processo.
Concluiu-se que a estimativa incorreta do eixo de simetria de um
meio anisotrópico, pode acarretar em resultado pior do que o ob-
tido assumindo o meio como isotrópico.
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Técnico do LPS/PUC-Rio, trabalhando com o processamento sı́smico, ajudando na orientação de alunos interessados no processamento de sinais aplicados a Geof́ısica e
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