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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, /e, density,
Pand 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 gP 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-gP and gP-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.

Keywords: migration, modeling, phase-shift, anisotropy, locally transverse isotropic media, finite differences.

RESUMO. Este trabalho propde uma técnica do tipo rotagdo de fase (PSM — Phase-Shift Method), para migragdo em profundidade de dados sismicos para meios
localmente transversalmente isotrépicos (LTI), nos quais a diregdo do eixo de simetria varia continuamente ao longo das camadas. Para a modelagem em meios LTI,
onde cada ponto da malha tem suas caracteristicas definidas pelas velocidades de fase P e SV, parametros de Thomsen, densidade e inclinagdo do eixo de simetria,
desenvolveu-se um método baseado na solugdo da equacdo eldstica da onda por diferencas finitas. Na separagdo dos modos de onda gP e gSV dos sismogramas,
implementou-se um algoritmo baseado na solugdo da equacdo de Christoffel. A migracdo para cada familia de tiro comum é realizada somente por PSM. Nos resultados
das migracdes usando reflexdes dos tipos qP-qP e qP-qSV, os horizontes foram localizados precisamente e verificou-se que o processo é estavel em relagdo a variagao
do eixo de simetria. O método proposto € para aquisicdes sismicas multicomponentes podendo ser aplicado em dados sismicos maritimos convencionais, como também
em dados provenientes de aquisi¢des do tipo cabo de fundo e cabo vertical. Como o método proposto se baseia em algoritmos que utilizam PSM a sua implementagdo
paralela pode ser altamente eficiente.

Palavras-chave: migragdo, modelagem, rotagdo de fase, anisotropia, meios localmente transversalmente isotropicos, diferencas finitas.
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ROTAGAQ DE FASE EM MEIOS COM SIMETRIA POLAR LOCAL

INTRODUGAOQ

Os algoritmos de imageamento e inversdo dos dados sismicos
usados com Sucesso na prospeccdo petrolifera, que utilizam as
abordagens tradicionais, baseadas em meios isotropicos e on-
das refletidas compressionais, tém tido resultados satisfatdrios na
busca de grandes acumulagdes, contudo t8m-se mostrado inade-
quados na prospeccdo de trapas estratigraficas e estruturais mais
sutis (Tsvankin & Thomsen, 1994), pois necessita-se de imagens
de maior definigdo e resolugdo. Para isso meios anisotropicos e
propagacdo da onda cisalhante devem ser consideradas.

Algoritmos de imageamento de dados sismicos que exploram
anisotropias do tipo polar com eixo fixo (horizontal ou vertical)
sdo mais realisticos em situagGes em que oS horizontes de inte-
resse estdo localizados abaixo de espessas camadas de folhelho
ou de rochas intensamente fraturadas. Contudo, em dreas tec-
tonicamente perturbadas, nas quais as camadas de folhelho ou
fraturas encontram-se curvadas, a suposicdo de um meio trans-
versalmente isotropico com eixo fixo (vertical-TIV, horizontal-TIH
g inclinado-TII), pode ndo ser realistica.

Aprimoramentos ndo sdo vistos somente na qualidade da
imagem, mas também num maior grau de consisténcia entre 0s
dados sismicos e 0s de pogo, conseqlientemente levando a uma
interpretacdo geoldgica mais confidvel. Tal consisténcia foi obser-
vada por Uzcategui & Mujica (1995) que mostraram a correlagdo
do aspecto geoldgico de uma se¢do migrada em profundidade
com a sismica de poco e dados de pogo, especificamente em um
campo venezuelano. Em outro exemplo, Rimmer (1990) mostrou
que o processamento padrdo subestimou a profundidade de um
reservatorio de petr6leo sob uma camada de sal e posteriormente
verificou-se que tal erro foi provocado pela presenga de uma es-
pessa camada de folhelho. Notou também que o erro foi menor
nas regides sob camadas mais finas. Existem também provas que
sugerem a melhoria em imageamentos sub-basalticos como na
margem (plataforma continental) do norte do Atlantico no Reino
Unido (Druzhinin et al., 1999). Qutros casos que mostram a in-
fluéncia da anisotropia foram apresentados por Meadows & Abriel
(1994) numa andlise 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 definigdo das falhas e 0 mapeamento dos reservatorios nas
zonas de falhas em uma sismica 3D. Embora o problema seja
ampliado por baixos coeficientes de reflexdo e multiplas, o maior
fator é a anisotropia, que é confirmado na inferéncia desta aniso-

tropia pela comparagdo das velocidades intervalares de empilha-
mento e das velocidades de poco. Como forma de garantir este
resultado, foi feita uma inspecdo baseada em VSP (Vertical Seis-
mic Profile), dados de poco e estudos laboratoriais dos teste-
munhos. A inspecdo proveu a localizagdo, origem, magnitude
e natureza desta anisotropia, que neste caso foi provocada pela
presenca de carbonato fraturado. A migragdo pré-empilhamento
em profundidade foi processada com o método de Kirchhoff
usando a estimativa desta anisotropia. A consideragdo da aniso-
tropia levou a uma imagem significativamente melhor. Qutros
resultados e observagoes com relagdo ao problema da anisotro-
pia podem ser encontrados em MacBeth & Lynn (2000).

Como mencionado anteriormente, os trabalhos consideravam
as estruturas anisotropicas com eixo de simetria fixo sendo defi-
nidas como TIV, TIH e TlI. Neste trabalho, supde-se que a simetria
polar € local (meios LTI) para as camadas de folhelho e fraturas,
como sugerido em Thomsen (2002), isto 6, cada ponto possui um
eixo de simetria particular. Esta suposi¢do permite modelar cama-
das anisotropicas com variagdo do eixo de simetria ao longo da
mesma. Uma possivel estrutura que gere tal anisotropia seria uma
camada de folhelho dobrada tectonicamente.

Neste trabalho, a parametrizacdo das camadas anisotropicas
¢ feita para cada ponto do meio, sendo necessdrios 0s valo-
res das velocidades de fase P e S na direcdo do eixo de sime-
tria local, densidade, par&metros de Thomsen (1986) ¢ e & €
a direcdo do eixo de simetria em relagdo a um sistema global
de referéncia. Utilizando esta parametrizagdo, desenvolveu-se
um algoritmo para a geragdo de dados sintéticos considerando
meios LTI. A implementacdo deste algoritmo é baseada na técnica
de diferencas finitas (Zahradnik & Hron, 1992), originalmente
valido para meios eldsticos isotropicos. No algoritmo, usam-
se aproximag0es de segunda ordem nas derivadas parciais, 0S
pardmetros sdo introduzidos através de integragGes ao longo das
linhas da malha, utilizam-se bordas laterais e inferior de absorgao
(Cerjan et al., 1985) e aplica-se o formalismo do véacuo na borda
superior do modelo (Zahradnik & Priolo, 1994).

Nesta modelagem sdo gerados campos de deslocamento
horizontal e vertical e para se processar a migracdo em profun-
didade, usando o método de rotacdo de fase, faz-se necessdria
a separagdo dos modos de onda. Desenvolveu-se um método
no dominio da freqiiéncia baseado em Dellinger (1991), para a
separagdo das ondas gP e qSV em meios TI com eixo incli-
nado, quando a profundidade de referéncia na qual é realizada a
separacdo encontra-se numa camada anisotrdpica. Nos casos em
que a separacdo dos modos de onda ocorre no interior de cama-
das isotrdpicas, aplicam-se os operadores divergente e rotacio-
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nal, como em Bulcdo (2004), Sun & McMechan (2001) e Cunha
Filho (1992).

METODOLOGIA

0 processo para se obter os resultados sintéticos gerados neste
trabalho esté dividido na criagdo do modelo sintético, na mode-
lagem, separacdo dos campos & na migragdo.

A etapa inicial consiste em definir um modelo 2D que aco-
mode as caracteristicas anisotropicas das camadas. O modelo
deve conter as velocidades de fase das ondas P (e ou v,,(0°))
e SV (B ou vy, (0°)), a densidade p, 0s parametros de Thom-
sen (e e &) e 0 angulo de inclinagdo ¢ do eixo local em relagdo
a0 sistema global. Tais pardmetros sdo definidos em cada ponto
da malha do modelo, isto é, 0 meio pode ser heterogéneo. Nas
camadas isotropicas do modelo, 0s pardmetros ¢, 8 € ¢ Sd0
iguais a zero.

0 algoritmo de modelagem eldstica desenvolvido gera da-
dos multicomponentes que se assemelham a dados reais a me-
nos de ruidos e outras peculiaridades inerentes ao processo de
aquisicdo. Os sismogramas das componentes eldsticas devem
ser separados nos campos de onda P e SV para se processar
a migracdo por rotacdo de fase. Se a camada onde se adqui-
rem 0s sinais for anisotropica sera necessario utilizar o algo-
ritmo de separagdo aqui desenvolvido, que é muito eficiente em
meios homogéneos.

Nos exemplos mostrados, a primeira camada € isotropica, e
neste caso, para a separacdo dos modos de onda P e SV, aplica-
se 0 divergente e o rotacional, respectivamente. Cabe ressaltar
que, caso o dado seja proveniente de modelagem acustica ou de
aquisicdo marftima o sismograma gerado corresponde ao de onda
P, ndo necessitando de separagdo de campos.

0 proximo passo é efetuar uma filtragem FK e fazer o silen-
ciamento da onda direta, porém, como o dado é simulado, estes
processos foram substituidos pela retirada da onda direta a partir
da subtragdo de um sismograma contendo somente a onda direta.
Este sismograma € gerado por um modelo de dimensdes iguais
ao original e com velocidades de fase da primeira camada, sem
conter interfaces. Assim o resultado desta subtragdo elimina o
maior causador de ruidos na migracdo.

A migracdo usa técnicas de rotacdo de fase para resolver a
equacdo acUstica da onda, processando separadamente 0s sis-
mogramas das ondas gP e qSV. Os algoritmos de depropagagao
da onda e o de célculo dos tempos de transito sdo hibridos, isto
é, calcula-se a rotagdo de fase em cada ponto da malha de formas
distintas para os casos isotropico e anisotropico. Estes algorit-

Brazilian Journal of Geophysics, Vol. 25(2), 2007

mos usam 0s parametros do modelo «, B, p, €, 8 € ¢ diferen-
temente da modelagem, pois eles processam separadamente as
ondas qP e qSV.

0s exemplos deste trabalho utilizam como condigdo de ima-
gem os tempos de trénsito calculados a partir da propagagao das
ondas P (ou gP) (Cetale Santos et al., 2005). Entdo ao se proces-
sar a depropagacdo dos sismogramas P e SV sdo obtidas imagens
geradas com as ondas refletidas P-P e P-SV (ou qP-qP e gP-qSV).
Também € possivel obter a imagem das ondas refletidas SV-P e
SV-SV (ou gSV-gP e gSV-SV), bastando para isso utilizar como
condicdo de imagem os tempos de trénsito da onda SV (ou qSV)
(Cetale Santos et al., 2005).

Geradas as imagens das ondas P e SV para cada tiro comum
(PSDM) € necessario processar separadamente o0 empilhamento
das mesmas. Para o empilhamento das ondas P faz-se a soma
direta das imagens para obter a se¢do sismica em profundida-
de final. No caso das ondas SV € necessario utilizar um proces-
samento para corrigir a mudanca de fase existente ao longo de
um mesmo refletor, pois sendo havera cancelamentos mituos
no empilhamento. Este processamento ndo foi abordado neste
trabalho.

MODELAGEM ELASTICA EM MEIOS LTI

0 fendmeno ondulatdrio em meios elasticos anisotropicos é re-
gido pela seguinte equacdo:

—p— (1)

onde z;; denota o tensor de esforgos, f; representa a i-ésima
componente de densidade de forgas externas, o a densidade, e
u; € ai-6sima componente do vetor deslocamento.

A relagdo entre o tensor de esforgos e as derivadas espaciais
do vetor deslocamento é dada pela lei de Hooke generalizada

expressa por:

ouy
Tij = Cijkl - 8_x] > 2)

onde ¢;jx representa as componentes do tensor eldstico que
para um meio triclinico, que na notacdo Voigt (Carcione, 2001)
é dado por:

Cii Cnn Ciz Cis Ci5 Cig
Cyn Cx3 Cu Cys Cy
Cor = Gz Cy C3s Cs e
Cas Cys5 Cye
Css  Cse

Ces6
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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:

d duy
gj (Ci_jkl : —) + fi=

ax;

82u,-
a2’

(4)

Para 0 caso 2.5D, a Eq. (4) é simplificada suprimindo-se a com-
ponente u, e todas as dependéncias em relagdo ao segundo
indice, isto €, explicitamente utiliza-se 0 seguinte sistema de
equacOes, apresentado por Cetale Santos et al. (2003b).

n Cis Cis
a | —— dup i a | —— duj i 9 [ ~—— du3
—|c — —|c — —|c —
oy |1 oy oy | 113 9y ol UL
) 13 ) s Cis ) ) Css s
LA Embnilk ] LA Bl | LA Pomtiiid | 5a
+ ox) 1133 o3 + ovs 1311 ox) + o3 1313 o3 ( )
Css C3s )
4 d | —— du3 . 9 | —— duj + i) 0%uy
— | c _— — | _— X,z) =
oy | 133 ) prol EEERrren 1 v
Css Css
—~ Ju d —— 0u3
sl | ta— | sk
1 dx3 0x3131 dxy
) (35 ) s C13 ) s C35 )
9 o ous LA Bl | G2l (Bh
+ ox1 3133 o3 + o3 3311 P + ov3 €3313 ox3 ( )

C3s C33 )
i il ~—— duy . ) —— 0u3 ¥ A7) 0“u3
—|c — — e — x,z) =
0x3 3331 dx| 0x3 3333 x3 3 ° a2

As Egs. (5a) e (5b) sdo vélidas para meios 2.5D e fontes linea-
res infinitas perpendiculares ao plano formado pelos eixos hori-
zontal e vertical, ou seja, x; € x3.

Nos meios LTI, para cada ponto da malha, sdo definidos os
valores das velocidades de fase das ondas P e S (o e B), 0s
parametros de Thomsen ¢ e 8, a densidade o e 0 angulo ¢, que
define a direcdo do eixo de simetria polar no ponto. Com es-
tes valores, excluindo a inclinagdo, obtém-se as componentes do
tensor eldstico, em cada ponto, relativas ao sistema de coordena-
das local, conforme as seguintes equagoes:

Cly = pa?, (6a)

Cly = pB. (6b)

Ci, = Qe+ 1)Cly. (6¢)
3= —Cly

+ R+ @5+ 1CR — 28 +2)C5C, (6)

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

vertical, x € z respectivamente), realizam-se transformagdes de
coordenadas em todos os pontos através da seguinte matriz de
rotagdo (Thomsen, 2002).

cos¢p 0 —sing
R(p) = 0 1 0 , (7
sing 0 cos¢

em que ¢ ¢ 0 angulo de inclinagdo do eixo de simetria em relacdo
ao sistema global. As componentes do tensor elastico para um
meio triclinico podem ser escritas como:

¢ijkl (Xi) = Rim (@) - Rjn(®) - Rio ()
X R]p (¢) - C;nnop(xi) ’

8)

onde cy,,,,, (x;) denota as componentes do tensor eldstico para
um meio transversamente isotrépico expressas no sistema local

que explorasuasimetria. Otensor ¢/ (x;) nanotacdo de Voigt

mnop
é escrito como:
/ ’ ’ !
/Cn ) anzcsé C}s
Cll _/2C66 C}l C}}
C C C
Chn i) = 13 13 33 ol (9)
44 ,
Cya
C/

0 tensor ¢;j(x;) da Eq. (8) representa um meio transver-
salmente isotrdpico onde o eixo de simetria estd inclinado em
relagdo ao sistema global. Este tensor, quando escrito na notagdo
de Voigt, apresenta 21 elementos diferentes. Porém, no caso
2.5D, somente 6 destes elementos sdo usados, ndo implicando
em um acréscimo computacional significativo em relagdo a um
meio que seja representado pela Eq. (9) que tem 5 elementos
diferentes.

As derivadas parciais encontradas nas Eqgs. (5a) e (5b) sdo
discretizadas com aproximacdes de segunda ordem da forma
apresentada em (Zahradnik & Priolo, 1994). Com relagdo as deri-
vadas temporais usou-se as aproximagoes centrais

ou 1
TRl CHRSELVR LR B
onde U representa uma das componentes do vetor desloca-
mento, U[.’J'. =U@G - Ax,j - Az,n - At), Ax & Az 30 03
passos nas direcdes horizontal e vertical, respectivamente, e At
é 0 intervalo de amostragem temporal.

Em relacdo as derivadas parciais, com respeito as coordena-
das x e z, temos aproximac0es distintas para as derivadas sim-
ples e mistas. Para as primeiras, ou seja, aquelas que envolvem
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uma tnica coordenada, x ou z, utilizam-se as aproximagoes:

ou) 1 U U
P e ’VE—GS( ij+1+Uij)

—ay (Ui, —U,,j,l)]
i} du\ 1T ’ (1)
a aa NE ag (Ui+1,j—Ui,j)

—ay (Us,j - U,-_l,_,-)]

onde as, ay, ag € ay SA0 integracdes do pardmetro elastico
realizadas ao longo da malha, respectivamente nas diregGes sul,
norte, leste e oeste.

Para as derivadas mistas no interior do modelo, utilizam-se
as aproximac0es “curtas”

A uy 1
9z \“ox ] T 4axaz

[as(Ui+1,j+1 +Uit1,j — Uizt j41 = Uic1,y)  (123)

—ayn (Uis1,j—1 + Uig1,j — Uizt j—1 — Ui—l,j)]v

O (ouy 1
ax \“9z2 ) aaxAz

[aE(Ui+1,j+1 + Ui j41 —Uigr,j—1 — Ui j—1)  (12b)

—aw(Ui1,j41 + Ui jy1 = Ui, j—1 — Ui,j—l):|~

Na superficie de observacdo (; = 1), para atender ao forma-
lismo do véacuo (Zahradnik & Priolo, 1994), usa-se a seguinte
aproximacao “longa”

d ou 1
—la— | &
0z ax 4Ax Az

[aSE(Ui+1,j+1 +Uit1,j —Uij =

ij+1)

U +U i1 —U_1 1 —U_1 : (13)
+aSW( i,j + i,j+1 i—1,j—1 1—1,])
—ang(Uis1,j—1 +Uis1,j — Ui j—1 = Ui )

—anw (Ui j—1 +Uij —Ui—1j-1 — Ui,l,j)],

onde asg, asw, aNe € ayw SA0 integracOes realizadas com
orientacdo norte-sul para os pontos a sudeste, sudoeste, nordeste
e noroeste do ponto do célculo.

A outra derivada parcial mista relativa a Eq. (12b) é obtida
analogamente a Eq. (13), porém definindo novos coeficientes
ags, aws, agy € ayy COM orientacdo de integracdo leste-
oeste (Zahradnik & Hron, 1992).
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No método proposto, 0s intervalos temporais e espaciais sdo
definidos conforme Faria (1993), garantindo um processo estavel
e sem dispersdo numérica.

Separacao dos campos de deslocamento da onda
em meios LTI

Atualmente, com a crescente necessidade da melhoria na reso-
lugdo sismica, necessita-se de processos de aquisicdo cada vez
mais sofisticados. A aquisicdo multicomponente é uma destas
tecnologias, sendo que para aproveitar estes dados torna-se ne-
cessario a separagdo dos modos de onda P, SV e SH. Uma das
técnicas usadas na separagdo envolve 0s operadores divergente
g rotacional para os meios isotrépicos (Clayton, 1981; Bulcdo et
al., 2003; Sun & Wang, 1999). No caso anisotropico, pode-se
utilizar a metodologia aqui estendida para meios LTI, que foi ini-
cialmente descrita para meios transversalmente isotropicos (TI)
por Dellinger (1991).

Separacao de campo isotrépico
Um campo vetorial arbitrdrio U(x, y, z) pode Ser expresso por:

U=VP -V xS, (14)

onde P é um escalar e S é um campo vetorial cujo divergente
¢ igual a zero. Considerando duas dimensdes (x, 0, z), S tem
que ser representado por S = S1,, onde S € um escalar e 1,
é o vetor unitdrio (0,1,0). Entdo ambos, P e S, podem ser tra-
tados como escalares. Portanto, da Eq. (14), pode-se decom-
por um campo vetorial isotrépico U, nas suas componentes P e
S, calculando-se V - U = (V2P)eV x U = (1,V2S),
respectivamente (Aki & Richards, 2002). Esta propriedade de
separacdo de (V-) e (Vx) é explorada pelos algoritmos de
migragdo e inversdo eldstica para o tratamento das ondas P e S
(Bulcdo et al., 2003).

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

0 célculo do divergente (V-) para obtencdo do potencial P
em duas dimensGes é dado por:

aUX(xvz) aUZ(x5Z)
= + .
0x 0z

V.U (15)
Sua representacdo discretizada utilizando a aproximacdo de
primeira ordem para a derivada é

_ Uitlj —Ui-1;

Wi jr1 — Wi j—1 (16)
2Ax ’

2Az
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onde Ax e Az s30 0S passos da integracdo espacial, u e w
sdo as componentes horizontal (U, ) e vertical (U,), respecti-
vamente.

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

_9Ux(x,z2)  U:(x,2)

VxU (17)
0z ax
Sua representacdo discretizada é
SV =VxU= —”"*1“2_ Hij—1
Wi+1,j — Wi—1,j

)

2Ax

onde Ax e Az sdo 0s passos da integracdo espacial, u e w
sd0 as componentes horizontal (Uy) e vertical (U,), respecti-
vamente.

QOutra forma de implementagdo dos operadores divergente e
rotacional é no dominio da Fregiiéncia. O operador divergente
neste dominio é obtido pela transformada de Fourier da Eqg. (15)
e tem a seguinte representagdo:

AN A A N
V-U =ik U(kxskz)+ikz Uk, kz) (19)
X z

A A ~ ~ L. .
onde (v ) e (U) s as representacdes no dominio de Fourier

de (V) e U, respectivamente, e i = /—1.
Reescrevendo a Eq. (19) de outra forma, temos a Eq. (20)
1

ANAN A
V-U=ik(1-U) (20)

k= k% +k2

é 0 nimero de onda em (ky, k) € T ¢ 0 vetor normalizado
(ky/k, k;/k). Cada ponto (k,, k;) no dominio de Fourier
representa ondas planas percorrendo na diregdo de _f com
freqliéncia espacial k. Em um dado ponto (&, k,) ha dois
tipos de ondas, que sdo distinguidas pelas suas velocidades
de propagagdo e pela direcdo da movimentagdo das particulas.
No caso isotrGpico, o0s tipos de onda sdo P e SV. Para a onda
P as particulas se movimentam paralelas a Te no caso SV per-
pendiculares a T Assim a Eq. (19) separa as ondas P, pois 0s
movimentos das particulas sdo paralelos a _f zerando as ondas
SH que s&o perpendiculares.

0 operador divergente no dominio de Fourier ndo é um se-
parador puro, devido a presenca do fator k. Este fator faz no

onde

dominio espacial a operagdo de derivagdo, amplificando as al-
tas freqiiéncias. Um operador que retire as ondas P e rejeite as
SV sem alterar as fregiiéncias pode ser construido pela transfor-
mada inversa de Fourier do operador (i _f -), a0 invés de utilizar
0 operador divergente, €~ = ikT -. Entretanto, o divergente
continua sendo muito utilizado, porque o operador iT - apre-
senta uma descontinuidade em (ky = 0, k, = 0), onde _f é
indefinido. Esta descontinuidade ndo é fatal, pois pode-se con-
siderar um campo de onda que ndo tenha energia na freqiiéncia
Zero, uma vez que 0s geofones sdo insensivel a esta freqiiéncia.
Uma conseqiiéncia desta descontinuidade é causar um operador
no dominio espacial com o suporte menos compacto que 0 do
divergente.

Caso anisotrdpico

A principal mudanga no caso isotrapico esta na diregdo dos mo-
vimentos das particulas em relagdo a propagacdo dos modos
de onda. Neste caso, os movimentos das particulas ndo sdo
mais simplesmente paralelos e perpendiculares a T Agora esta
direcdo de movimentacdo da particula depende de uma expressao
mais complexa de &, € k..

Como no caso isotropico, pode-se usar a caracteristica da
transformada de Fourier para se analisar separadamente a diregdo
de movimentagdo das particulas para cada onda plana. 1sso pode
ser feito diretamente da equacdo eldstica da onda no dominio de
Fourier que é conhecida como equagdo de Christoffel (Carcione,
2001)

DCD o, = p (%)zon. (21)

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

Cii Ciz3 Cis
L, 0 [,
D= 0 L 1 eC=| C3 C3;3 G35 |,
=7 Cis C35 Css

onde D é a matriz formada somente pelas freqiiéncias espaciais
normalizadas, Iy = k. /k, I, = k,/k, C é a matriz das cons-
tantes elasticas que definem a propriedade do meio, p € a den-
sidade do meio, w,, é a freqtiéncia temporal para a solugdo n, &
€ 0 numero de onda espacial € o,, é a diregdo da movimentagdo
da particula para a onda plana (&, k) (Auld, 1973). Para um
dado conjunto de pardmetros C, k e /, a Eg. (21) sempre tem
duas solugBes ortogonais o; € op. Gada uma destas solucdes
corresponde a um modo de onda.

A separagdo dos modos de onda é feito por um algoritmo que
determina a diregdo de movimentagdo das particulas no dominio
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da freqiifncia para cada modo de onda, e para um meio defi-
nido pela matriz de constantes elasticas C. Tendo-se a diregao,
pode-se facilmente separar 0 campo de ondas elasticas. Este al-
goritmo pode ser usado para encontrar 0 separador isotrépico e
anisotropico. Para o caso isotropico usa-se diretamente o opera-
dorik T -nafreqtiéncia ou o divergente no espaco. O fluxograma
deste algoritmo é mostrado na Figura 1.

O meioé Tlou LTI ?

Rotagao dos
coeficientes elésticos

\
Para os valores de K,
e K, resolve-se

Y

o, ok
= autovetores(DCD" . —)
0, P

Escolhe-se uma
orientagao e determina-se
qual vetor 01 ou 02 esta
orientado da mesma
forma.

v

armazena-se o em
Olk,k,)

Campos de
deslocamentos
Horizontal e Vertical

FFT (x,2)

v

Multiplicam-se os campos
no dominio da freqliéncia

Y

( IFFT(x2) )

A

Campos separados nos
modos de onda P e SV

Figura 1 — Fluxograma do algoritmo de separagdo dos modos de onda.

Nas Figuras 2 e 3 sdo mostrados 0s campos de separagdo
resultantes da aplicacdo do algoritmo da Figura 1 para o caso
anisotropico.

Para ilustrar a separagdo do campo, considera-se um meio
anisotropico homogéneo com parametros ¢ =0.3,6=0.0,a =
3000m/s, B = 1732 m/s, e densidade igual a 2460 kg/m>. Neste
exemplo 0 modelo tem uma inclinagdo de eixo igual a 30°, & um
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valor extremo de &, que faz aparecer cuspides nas frentes de ondas
propagadas (Fig. 4). Pode-se observar que a onda P na separagao
pelo método na freqliéncia estd mais ressaltada (Fig. 6) do que
na separacdo pelo divergente (Fig. 5).

PSDM por Rotagao de Fase para meios LTI

Existe um grande nimero de trabalhos apresentando estratégias
efetivas para 0 imageamento em profundidade em meios aniso-
trGpicos, entretanto estes trabalhos levam em consideragdo meios
homogéneos 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 suposicdo de se usar um eixo vertical de simetria ao longo do
meio pode acarretar em erros significativos.

Nesta secdo serd apresentada a técnica de migragdo pré-
empilhamento em profundidade (PSDM), que contempla meios
transversalmente isotropicos com qualquer inclinagdo do eixo de
simetria, podendo ser definido de forma tnica em cada ponto do
meio. Esta técnica estd baseada no método de migragdo em pro-
fundidade por rotacdo de fase.

Aequacdo de propagagdo da onda acustica tem como solugdo
no dominio de Fourier

P(ky,zo + Az, 0) = €2 Pky, 2o, w).  (22)

Ap0s a aplicacdo da transformada inversa de Fourier obtém-se o
campo p(x, z + Az, t) na profundidade z + Az, cOMo Mos-
trado por Gazdag (1978). Da relagdo de dispersdo é obtido o
madulo de k., e é aplicado o sinal negativo para uma solugéo
ascendente, o que é dado por:

(23)

onde k,, k. , w € v 530 as freqliéncias espaciais, a freqiiéncia
temporal e a velocidade, respectivamente.

Paraamodelagem, a solugdo da Eq. (22) propaga somente as
ondas dos refletores para a superficie, usando um Az com sinal
negativo. No caso da migragao Az tem sinal positivo.

Esta metodologia € aplicada na migracdo pos-empilhamento,
onde emprega-se a metade da velocidade de propagagdo para
corrigir o tempo que a onda real leva para viajar da superficie
até o refletor, somado ao tempo de retorno a superficie. A con-
dicdo de imagem para esta situacdo é dada quando o tempo de
depropagacdo for igual a zero.

Paraamigragdo pré-empilhamento, faz-se a depropagacdo de
cada sismograma separadamente e usa-se uma condicdo de ima-
gem diferente da condicdo para a migracdo pés-empilhamento,
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Figura 2 — Operadores de separagdo dos campos de onda para um meio anisotropico: (a) Operador de onda P;
(b) Operador de onda SV.

Figura 3 — Operadores de separagdo dos campos de onda para um meio anisotrépico com inclinagdo do eixo de
simetria: (a) Operador de onda P; (b) Operador de onda SV.

Figura 4 — Componentes de deslocamento num instantaneo para um meio homogéneo e transversalmente isotropico
com eixo inclinado (¢=30°). (a) componente vertical; (b) componente horizontal.
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(b)

Figura 5 — Separagdo dos modos de onda gP e gSV, usando os operadores divergente e rotacional: (a) onda P; (b) onda SV.

Figura 6 — Separagdo dos modos de onda qP e SV, usando os operadores calculados no dominio das freqiiéncias 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,ZO+AZ,w)= ( )
. . 24
FFT, {e"“"TDIFFTx {e’szZP(kx,zo, a))}}

onde P é 0 campo que esta sendo depropagado e T denota o
tempo de percurso da onda direta.

A depropagagdo do campo para modelos LTI é processada
através de um algoritmo hibrido, Cetale Santos (2003), ou sgja,
para 0s pontos isotrdpicos da malha, &, serd computado de
acordo com a Eq. (23), e para os pontos LTI da malha, &, serd
gstimado respeitando as seguintes equagoes:

ky _ sin

v -9 29
k_z _ cos 6 ’ (26)
o v —9¢)

onde @ é o angulo da normal a frente de onda e ¢ € 0 dngulo de
inclinacdo do eixo de simetria em relagdo ao sistema global.
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0 valor de k. para um meio isotropico também poderia ser
calculado por estas equages, mas o custo computacional para
resolvé-las é maior do que o da Eq. (23).

Para melhor entender as Egs. (25) e (26) parte-se da relagdo
de dispersdo:

2
(9) = 2+
que se mantém constante caso a velocidade ndo varie com 0
angulo. Isso ndo ocorre nos meios transversalmente isotrépicos,
pois a velocidade varia com o angulo, tornando-se necessario
usar as relacdes trigonométricas para se obter o valor de k. As
relacOes das Egs. (25) e (26) sdo retiradas do triangulo retdngulo
mostrado na Figura 7.

N\ o,

Ky

Figura 7 — Relagdo trigonométrica de k. /e em fungao dos angulos 6 e ¢.
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Para otimizar o processamento, ao invés de calcular as
equacles (25) e (26), estima-se a freqliéncia espacial k, através
da construgdo de uma tabela que relaciona sinf/v(6 — ¢) €
cosB/v(0® — ¢) (Rousseau, 1997). Nesta construcdo varia-se
0 valor de 6 em intervalos pequenos de 0 a  rad. Esta tabela
implicitamente relaciona os valores de & /w € k./w, Segundo as
Egs. (25) e (26). Assim, tendo-se 0s valores de k, e w & possivel
determinar k. a partir da tabela.

Os valores de &, e w que tornem o valor k. /e fora dos
valores de sin6/v(0 — ¢) da tabela, representam o decai-
mento horizontal das ondas evanescentes, isto é, &, é um ndmero
imagindrio, e neste algoritmo quando ocorrem estes valores o
campo é zerado. Isto significa, que ndo se levam em conta as
ondas evanescentes.

As migrac0es para as ondas P-P e P-SV sdo computadas
usando o algoritmo hibrido, onde a condi¢do de imageamento
para ambas é dada pelo tempo de percurso da onda de com-
pressao.

As velocidades de fase sdao computadas pelas seguintes
relagdes propostas por Thomsen (1986):

20 = o [1 +e-sint@) + D(O/)] 6 (27)

o2

2 ’ 2 a2 s 200/
vy (@) =B | 1+ —5¢-sin (9)—/32

e D(G/)i| (28)

onde

sdo as velocidades de fase, & e § sd0 0s parametros de Thomsen
g0 = 0 — ¢, isto & 6’ € o angulo entre a normal da frente
de onda (0) e o eixo local de simetria (¢), como mostrado na
Figura 8.

¢ vi

Figura 8 — Referéncia de 6’ em relacdo ao eixo local e referéncia dos angulos @
e ¢ em relagdo ao eixo global.

Na Figura 9 é mostrado o fluxograma do algoritmo de PSDM
parameios LTI, utilizando a técnica descrida anteriormente. Neste
algoritmo ndo sdo utilizadas interpolagGes de campos.

Para o célculo do tempo de transito 7)p é utilizado 0 mesmo
esquema de rotagdo de fase hibrido (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
0 tiro na modelagem LT! e usa-se o valor de % positivo.

Sendo o célculo de T baseado na equacdo da onda em uma
(nica direcdo, diminuem-se 0S erros que seriam provocados pe-
las reflexGes, caso a equacdo da onda fosse completa.

Vale observar que na migragdo o angulo 6’ é sempre o valor
negativo do usado na modelagem. Na Migragdo a onda se pro-
paga na dire¢do de z crescente e tomando o refletor como refe-
réncia, 0 angulo inverte de sinal. Ja para o cdlculo de Tp ndo ha
gsta necessidade, pois a referéncia esta na superficie.

Esta técnica de migragdo LTI pode, também, efetuar migra-
¢0es pos-empilhamento modificando-se a condicdo de imagem
para Tp = 0 e usando-se nos modelos metade das velocidades
de fase P & SV reais.

0 algoritmo pode ser utilizado tanto para dados maritimos
como para dados multicomponentes, pois trabalha com os modos
de onda separadamente. Com algumas alterag@es, 0 mesmo pode
ser usado em sistemas ortorrdmbicos empregando as formulas de
velocidade de fase apresentadas em Thomsen (2002).

Cabe ressaltar que com a técnica proposta ndo hd neces-
sidade de suavizagdo dos parametros do modelo.

RESULTADOS

Nesta secdo sdo apresentados trés exemplos cobrindo aspectos
do algoritmo quanto ao imageamento correto, a sensibilidade da
migragdo, as variagOes do eixo de simetria e a sensibilidade da
migragdo ao ruido aditivo.

Migracao

0 Exemplo 1 mostra o resultado da migracdo em profundidade de
um meio LTI para uma familia de tiro comum. Para tanto, gerou-
se 0 modelo mostrado na Figura 10, onde é usada uma malha
retangular de 400x800 pontos com intervalo espacial de 4m e
seus parametros sdo definidos na Tabelal. Este modelo tem uma
gstrutura complexa, que inclui uma falha e trés camadas trans-
versalmente isotropicas com inclinages diferentes para 0s seus
gixos de simetria. Para este caso, modela-se um tiro (familia de
tiro comum) com a fonte localizada no centro do modelo a 12m
de profundidade, geofones cobrindo toda a extensdo do modelo e
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Sismograma P ou SV
P(t,x,z=0) ou SV(t,x,z=0)

)

Y

[ FFT em tempo e x ]

Y

4’( Para z=0 até z maximo.

L]

—b( Para cada conjunto de parametros no nivel z. )

isotrépico
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Rotacao de fase
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Armazenar o campo para
estes par@metros
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relacionam os valores de

k,,w e a velocidade
anisotrépica com k, para
cada meio do modelo.

X,z) & o sismograma migrado
em profundidade

J

Figura 9 — Fluxograma do algoritmo de migracdo PSDM em meios LTI.

intervalo temporal de simulagdo igual a 0.2 ms. Nas Figuras 11(a)
e (b) sdo mostrados 0s sismogramas das componentes horizon-

Tabela 1 — Pardmetros de Thomsen para o Exemplo 1.

tal e vertical do campo de deslocamento, gerados na modelagem.

Estes sdo processados para a retirada das ondas P e SV gerando

0s sismogramas das Figuras 11(c) e (d).

Meios | p (kg/m3) | a(mfs) | B(mfs) | & | 8| ¢
1 2460 2950 1703 0 | 0] 0°
2 2460 3000 1732 0310 | 20°
3 2460 3600 2079 0 [0} 0°
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profundidade (m)

1600 3200
afastamento (m)

Figura 10 — Modelo sintético para o Exemplo 1.

0 1600 3200 1600
afastamento (m) afastamento (m)

(c)

tempo (s)

1600 3200 0 1600
afastamento (m) afastamento (m)

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-
tropico, para ondas P e SV, respectivamente. Pode-se notar que
as interfaces sdo recuperadas com precisao dentro da regido bem
iluminada pela geometria. No caso da imagem correspondente a
onda SV, nota-se uma melhor resolugdo em relagdo ao da onda P,
devido a seu menor comprimento de onda.

As Figuras 13(a) e (b) mostram os resultados do PSDM iso-
trépico usando as velocidades de fase « e B, respectivamente.
Note que no caso da imagem P, existe um pequeno erro de posi-
cionamento em relagdo a interface horizontal na profundidade
1360 m, que ndo é perceptivel no caso da imagem SV.

Sensibilidade do algoritmo de migragao as variacdes
dos parametros

No Exemplo 2 0 modelo tem trés camadas com interfaces pla-
nas como mostrado na Figura 14a. Neste caso a camada central
é anisotropica com inclinagdo do eixo de simetria igual a ¢ =
20° e com ¢ = 0.3 e 0 principal objetivo é recuperar a inter-
face na profundidade de 1400 m. Os pardmetros 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
400x 600 pontos e um intervalo de 4 m entre pontos consecuti-
vos nas direg@es vertical e horizontal.

Tabela 2 — Parametros de Thomsen para o Exemplo 2.

. 0 a B Incl.
MEI0S | gm3) | ms) | ms) | ¢ | % | (@)
1 2460 2500 | 1443 0 0 0°
2 2460 2550 | 1472 | 01 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 migracdo. Os erros foram obtidos pela
diferenga 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 tragos em 1100,
1200 (posicdo da fonte) e 1300 m. Os resultados da Tabela 3
foram obtidos com um processamento isotropico, onde no pri-
meiro teste é usada a velocidade vertical que é calculada a partir
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dos pardmetros anisotrGpicos, € no segundo teste foram usadas
as velocidades de fase « € B.

Na Tabela 4 temos os resultados obtidos nas simulages, com
amudanga na inclinagdo do eixo de simetria, mantendo-se os va-
lores de a, B, €, 8 & p usados na modelagem. Os resultados
desta tabela demonstram a estabilidade em relagdo a variagdo do
gixo de simetria.

Como mostrado em Cetale Santos et al. (2003a), para peque-
nas variagGes no angulo do eixo de simetria, em torno de + 5°
para este exemplo, geram erros nas imagens da onda P pequenos
e que se mantém estaveis. Pode-se mostrar também que essas
pequenas variagbes ocorrem para a onda SV. As variac0es nestes
angulos acarretam diferentes variacdes 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 prépria.

Desta forma, 0s resultados obtidos supondo uma migragdo
isotropica sdo melhores do que os obtidos através da migragao
anisotropica com erros na inclinagdo do eixo de simetria maiores
que 5°.

Sensibilidade do algoritmo de migracgao ao ruido aditivo

0 Exemplo 3 trata da sensibilidade do algoritmo de migragdo
a introdugdo de ruido aleatdrio. Neste caso, sdo analisadas as
secOes migradas geradas a partir do sismograma de onda P,
mostrado na Figura 11c, acrescido de diferentes niveis de ruido
com distribuicdo normal. Os testes foram realizados pela adi¢do
de ruido branco, com relag@es sinal-ruido (RSR) de 10 dB, 1 dB
e —10 dB, e pela adicdo de ruido colorido, com RSR de 1 dB,
—10dB & —20dB a um sismograma sintético. O ruido colorido
foi obtido pela filtragem do ruido branco por um filtro passa-
baixa de resposta impulsional infinita, com freqliéncia de corte
de 80 Hz. Assim, 0 ruido esta na mesma faixa das freqiiéncias do
sinal sismico.

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

CONCLUSOES

Foram efetuadas migraces separadamente das ondas P-P (gP-
gP) e P-SV (qP-qSV) para meios LTI. Tais meios podem conter
variagOes continuas na inclinagdo do eixo. Para estas migragdes,
usou-se como condicdo de imagem os tempos de transito da onda
P. mas nada impede que sejam usados os tempos de transito
da onda SV (gSV), possibilitando assim as migracGes das ondas
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Figura 12 — Resultados da Migragdo anisotropica de um tiro usando os mesmos pardmetros da modelagem para: (a) Onda P (b) Onda SV.

Tabela 3 — Erro de posicionamento na migragdo isotropica.

Erro de posicionamento do refletor em (m) nos afastamentos:
Velocidade de Onda P Onda SV
migracdo 1100m | 1200m | 1300m | 1100m | 1200m | 1300 m
Vp(90°) & Vgp(90°) —4 0 -4 0 0 —4
aep -20 -16 -20 -28 28 =24

SV-SV (e qSV-qSV) e SV-P (qSV-gP).

A técnica proposta, da forma que foi implementada, é mais
precisa do que as do tipo PSPI (Phase Shift Plus Interpolation),
pois ndo envolve interpolacdes. Isto é, por exemplo, se em uma
determinada profundidade tiver 50 conjuntos de parametros, de-
finindo 50 meios, a rotacdo de fase € feita para cada um destes
meios & mesmo que todos os pontos da malha sejam diferentes,
0 algoritmo fara a rotacdo de fase para todos os pontos. Desta
forma, o custo computacional aumenta de acordo com a comple-
xidade do meio.

0 algoritmo de separagdo dos campos de onda no dominio da
freqiiéncia é valido para meios anisotrGpicos, porém estd limitado

ameios homogéneos. No caso de meios heterogéneos é possivel
tracar uma estratégia de solugdo que dividida o meio em partes
homogéneas e use interpolagdo.

0 algoritmo de modelagem desenvolvido permite observar
que 0S meios anisotrépicos provocam grandes alteragGes nos
dados sismicos. Essas alterages incluem: mudanca de fase até
mesmo em refletores no sismograma de onda P; diferentes com-
portamentos para reflexdes nas interfaces isotropica-anisotro-
pica, anisotrpica-anisotropica e anisotropica-isotropica; altera-
¢Oes de fase e mudancas de amplitudes do sinal em relagdo aos
dados gerados em meios isotropicos.

Amaioria dos testes usou camadas com pardmetros de aniso-
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Figura 13 — Resultados da Migragdo de um tiro com os parametros isotrépicos. (a) Velocidade « para onda P e (b) Velocidade 8 para onda SV.

afastamento (m)

Tabela 4 — Erro de posicionamento na migragdo anisotrépica.

3196

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

de migragdo 1100m | 1200m | 1300m | 1100m | 1200m | 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 15 — (a) Sismograma adicionado de ruido branco com RSR =—10 db. (b) Trago do afastamento 800 m. (c) Migragdo do sismograma mostrado em (a).
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tropia fortes, em relagdo aos encontrados em bacias sedimenta-
res (Thomsen,1986), e serviram para a verificagdo da precisao do
algoritmo. Nos testes apresentados mostrou-se que a anisotropia
pode realmente alterar o posicionamento dos refletores, conforme
previsto na literatura cientifica. Este fato é de suma importancia
para a inddstria petrolifera, ja que se um reservatorio estiver sob
camadas anisotropicas pode haver variagdes significativas no seu
dimensionamento.

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

A obtengdo dos parametros de Thomsen medidos em labo-
ratorio deve levar em conta o sistema local de simetria polar
considerando, assim, o acamamento ou fraturas existentes no
testemunho. Em aplicagbes de dados reais os valores de paré-
metros de Thomsen devem estar associados aos sistemas locais,
pois a ndo observagdo deste fato pode comprometer o imagea-
mento, como verificado na andlise de estabilidade do processo.
Concluiu-se que a estimativa incorreta do eixo de simetria de um
meio anisotrépico, pode acarretar em resultado pior do que o ob-
tido assumindo 0 meio como isotropico.
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