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RESUMO

A necessidade da adogdo de modelos elasticos anisotrépicos, no contexto da sismica de
exploragao, vem crescendo com o advento de novas ténicas de aquisi¢io de dados como VSP,
walkway VSP, tomografia poco a poco e levantamentos sismicos com grande afastamento.
Meios anisotrépicos, no contexto da sismica de exploragido, sio modelos efetivos para explicar
a propagacao de ondas através de meios que apresentam padroes de heterogeneidade em escala
muito menor que o comprimento de onda das ondas sismicas. Particularmente, estes modelos
sdo muito uteis para explicar o dado sismico mais robusto que sdo as medidas de tempo de

transito.

Neste trabalho, sao investigados aspectos da propagacdo de ondas, tragado de raios e
inversdo de tempos de transito em meios anisotrépicos. E estudada a propagacdo de ondas
SH em meios anisotrépicos estratificados na situagdo mais geral onde estas ondas podem
ocorrer, ou seja, em meios monoclinicos com um plano vertical de simetria especular. E
mostrado que o campo de ondas SH refletido a partir de um semi-espago estratificado, nio

apresenta qualquer informagao sobre a possivel presenca de anisotropia em subsuperficie.

Sao apresentados métodos simples e eficientes para o tracado de raios em 3D através de
melos anisotrépicos estratificados, baseados no principio de Fermat. Estes métodos constitu-
em o primeiro passo para o desenvolvimento de algoritmos de inversio de tempos de transito
para meios anisotrépicos em 3D, a partir de dados de VSP e walkaway VSP. Esta abordagem
é promissora para determinacao de modelos de velocidade, que sdo necessirios para migragio

de dados sismicos 3D na presencga de anisotropia.

E efetuada a analise da inversio tomografica néo linear, para meios estratificados transver-
salmente isotrépicos com um eixo de simetria vertical(TIV). As limitagdes dos dados de tempo
de transito de eventos qP para determinacdo das constantes elasticas, sdo estabelecidas e ca-
racterizados os efeitos da falta de cobertura angular completa na inversio tomografica. Um
algoritmo de inversdo foi desenvolvido e avaliado em dados sintéticos. A aplicagio do al-
goritmo a dados reais demonstra a consisténcia de meios TIV. Esta abordagem é 1til para
casos onde ha informacao a priori sobre a estratificacio quase plana das formacdes e onde os
proprios dados do levantamento pogo a pogo apresentam um alto grau de simetria especular
em relagido a um plano vertical. Também pode ser 1til em interpretacdes preliminares, onde

a estimativa de um meio estratificado, serve como modelo de fundo para se efetuar analises




mais detalhadas, por exemplo, como um modelo de velocidades anisotrépico para migragao,

ou como um modelo de calibragdo para anélises de AVO.




ABSTRACT

The assumption of anisotropic elastic models, in the context of exploration seismology, has
been increasing since the advent of new aquisition tecniques: VSP, walkway VSP, crosshole
tomography and large offset seismic surveys. Effective anisotropic elastic models can account
for patterns of inhomogeneities at a scale much lower than the wavelength of the propagating
seismic energy. Particularly, effective media can account for the most robust seismic data,

i.e., traveltime measurements.

This work investigates some aspects of wave propagation, raytracing and traveltime inver-
sion in anisotropic media. The propagation of SH waves in a layered anisotropic medium in
the most general case where these waves can occur, i.e., propagation in the mirror symmetry
plane of a monoclinic medium, is studied. It is shown that SH reflected field from a stratified

half-space is ’blind’ to the possible anisotropy below.

Fast ray tracing procedures for stratified anisotropic media in 3D are presented. Such
ray tracing codes are a first step towards the development of traveltime inversion algorithms
for non-flat anisotropic layers in 3D. Traveltime inversion of VSP and walkway VSP is a
promissing approach to 3D velocity model building, starting from a well location. These

velocity models are necessary for the migration of seismic data in the presence of anisotropy.

The analysis of the nonlinear tomographic inversion, for a vertically inhomogeneous
transversally isotropic medium with vertical axis of symmetry (TIV), is presented. The
limitations of qP traveltime data are pointed as well as the consequences of the lack of full
angular ray coverage for tomographic inversion. An algorithm for tomographic inversion is
presented and evaluated in synthetic data sets. Application to real data is presented. This
approach is attractive for cases where the formations are known a priori to be relatively flat,
and where crosswell data itself shows a high degree of left-right symmetry. It also may be of
use for preliminary surveys, where the layered estimate can be used as a background model
to carry out more detailed analysis, e.g., as an anisotropic velocity model for migration, or

as a calibration model for AVO analysis.




1 - INTRODUCAO

A interpretacdo de experimentos sismicos de superficie, no contexto da sismica de ex-
ploracdo, era feita, até recentemente, pressupondo-se um modelo elastico isotrépico para a
subsuperficie. O advento de novas técnicas de aquisigdo como a perfilagem sismica vertical
(VSP), tomografia pogo a pogo e levantamentos sismicos de superficie com grande afasta-
mento tem mostrado que modelos isotrdpicos sdo inconsistentes com os dados em um nidmero
crescente de casos (ALFORD,1986 ; MILLER & CHAPMAN, 1991). Estes resultados tém
estimulado a ado¢do de modelos elasticos anisotrépicos como uma alternativa simples para
interpretacao sismica nestas situagGes. Para avaliar as consequéncias da adogio de modelos
anisotrépicos tem havido um esforgo crescente na tentativa de entender as seguintes questdes:

a) Quais os mecanismos fisicos responséveis pela anisotropia na subsuperficie na escala da

sismica de exploragio ?
b) Como a anisotropia afeta os diferentes experimentos sismicos?

c) O que se pode inferir sobre a anisotropia em subsuperficie a partir dos experimentos
sismicos ? Quais medidas sdo necessirias para determinar os parametros que caracter-

izam a anisotropia de formagGes geoldgicas, no contexto da exploragio?

O entendimento dos mecanismos fisicos responsaveis pela anisotropia na crosta terrestre se
iniciou muito antes das exigéncias experimentais para adog¢do de modelos eldsticos anisotrépicos
na sismica de exploracio. POSTMA(1955) sugeriu que meios elasticos com estratificacdes
laminares se comportam como meios tranversalmente isotrépicos efetivos no limite quase-
estatico, isto é, para grandes comprimentos de onda. HUDSON(1981) obteve modelos
anisotropicos efetivos, no limite quase-estatico, para meios com fissuras circulares, este tra-
balho também apresenta fatores de atenuagio efetivos associados ao espalhamento pro-
duzido pelas fissuras. SCHOENBERG & DOUMA (1988) ¢ SCHOENBERG & MUIR
(1989) mostraram como combinar camadas laminares e uma interface deslizante (SCHOEN-
BERG,1983), um modelo para fraturas, para obter meios anisotrépicos efetivos com difer-
entes propriedades de simetria (também no limite quasi-estitico). Estes modelos tém se
mostrado muito uteis para explicar os aspectos cineméticos da propagacio de ondas (tempos
de transito), na faixa de frequéncia de levantamentos sismicos de superficie, VSP e experi-

mentos po¢o a pogo.




Existe atualmente um esforgo para ir além da aproximacio quase-estatica, na tentativa
de se caracterizar mais adequadamente os registros sismicos(DE HOOP et al.;1991). A
pesquisa nesta area tem levado a um interesse crescente pelo estudo da propagacao de ondas
em meios aleatorios. Mesmo considerando-se que esta abordagem é mais ambiciosa, meios
anisotrépicos efetivos (nos limites da aproximagio quase estética), por outro lado, possuem
o grande atrativo de serem modelos simples que explicam o dado sismico mais robusto, que

sdo as medidas de tempo de transito.

Esta tese é composta de trés capitulos, relacionados as questdes b e ¢ acima. No primeiro
capitulo é mostrado que ondas SH refletidas em um meio anisotrdpico estratificado subja-
cente, nao possuem qualquer informagao sobre a anisotropia, isto é, nenhum experimento na
superficie utilizando apenas registros de ondas SH pode detectar a presenca de anisotropia.
Este resultado também se aplica a interpretagio sismica utilizando modelos acisticos com

anisotropia eliptica, quando é considerado somente o tempo de transito dos eventos.

No segundo capitulo sdo apresentados algoritmos simples para o tracado de raios em
meios anisotropicos a partir do principio de Fermat. Dois algoritmos sio apresentados: o
primeiro, é uma extensdo para meios anisotrépicos do método da continuagao, proposto por
KELLER & PEROZZI(1983) para o tragado de raios em meios isotrépicos. O algoritmo se
aplica ao tracado de raios em 3D através de modelos anisotrépicos estratificados lateralmente
heterogéneos; o segundo se aplica ao tragado de raios em meios com estratificagio plana.
Particularmente, este algoritmo foi implementado para meios transversalmente isotrépicos
apresentando eixo vertical de simetria (TIV). O desempenho computacional e a robustez
desses algoritmos sdo adequados a procedimentos de inversdo de tempos de transito para

meios anisotrdpicos.

O terceiro capitulo desta tese discute a inversio tomografica nao linear para meios TIV
estratificados. A partir da andlise das derivadas de Fréchet sdo identificadas as combinagdes
de parametros que podem ser resolvidas a partir de eventos qP e os efeitos da falta de
cobertura angular completa para inversdo tomografica. Um algoritmo é proposto e avaliado

através de dados sintéticos. E apresentada a aplicagdo deste algoritmo a dados reais.




2 - A INDETERMINACAO DE ANISOTROPIA POR
ONDAS SH REFLETIDAS

2.1 CONSIDERACOES INICIAIS

Um meio monoclinico, dentro dos limites da elasticidade linear, tem um plano especular
de simetria. A propagacao neste plano é o caso mais geral de propagagdo de onda elastica em
um meio anisotrépico para o qual, uma deformacdo puramente cisalhante e normal ao plano
de propagagao pode ocorrer em todas as as dire¢es. Quando este plano é vertical, estas
ondas puramente cisalhantes sdo ondas SH e para que a sua propagacao seja possivel, o meio
deve ter um plano vertical de simetria especular e a propagacao deve se dar neste plano. Esta
simetria ocorre quando todas as caracteristicas texturais sdo planas e perpendiculares a um
plano vertical comum, como se observa num meio anisotrépico homogéneo, equivalente, no
limite de grandes comprimentos de onda, a uma massa rochosa com textura (SCHOENBERG
& MUIR, 1989). Um exemplo é quando existem varias camadas finas inclinadas, originando
isotropia transversal com eixo de simetria nido vertical. Ondas SH podem se propagar no
plano vertical que contém o eixo de simetria, chamado plano de mergulho. A adigio de um
ou mais sistemas de fraturas paralelas, com normais no plano de mergulho (ou seja, o sistema
de fraturas e a estratificagdo possuem uma direcao de ’strike’ comum, perpendicular ao plano
de mergulho), néo altera a simetria especular do meio em torno do plano de mergulho, desde
que as fraturas tenham este plano como um plano de simetria. SCHOENBERG & DOUMA
(1988) discutem as possiveis simetrias associadas a sistemas de fraturas. Quaisquer das
caracteristicas, incluindo um dos sistemas de fraturas ou estratificacdo, podem ser verticais
ou horizontais, sem destruir a simetria. Qutra caracteristica que pode ser adicionada, sem
destruir a simetria especular em torno do plano de mergulho comum, € um sistema de fraturas
paralelas verticais no plano de mergulho, desde que a compliancia normal das fraturas seja

desacoplada da compliancia tangencial (SCHOENBERG & DOUMA, 1988).

Atualmente, ondas SH tem sido bastante utilizadas em levantamentos de ondas cisalhan-
tes, uma vez que fontes cisalhantes e receptores, ambos direcionais, estdo se tornando mais
comuns e a orientacdo de fontes e receptores, perpendicular a linha sismica, permite investigar
as propriedades cisalhantes da subsuperficie com pequeno acoplamento de ondas compressio-

nais. Entretanto, estes pressupostos sio vilidos somente quando ha pouco mergulho fora do




plano de propagagio e quando a anisotropia do meio é tal, que o plano vertical de propagagio
é um plano de simetria especular. No caso do plano de propagagdo ser um plano de simetria
especular, o campo de ondas resultante consiste somente de ondas SH e é rigorosamente
um campo escalar, sendo, presumivelmente, mais facil de interpretar. NAYFEH (1989)
discute a propagagido de modos SH em meios anisotrépicos estratificados, mas com cada um
dos estratos ortorrémbico e com eixos alinhados com a estratificagdo. Isto implica que as
superficies de vagarosidade SH, que sempre sdo elipticas, estdo alinhadas & estratificacdo.
No caso monoclinico mais geral, aqui considerado, as superficies de vagarosidade SH podem

estar inclinadas em relacao a estratificagao.

Este trabalho investiga o efeito da anisotropia sobre estas ondas escalares SH e que in-
formacgdes sobre a anisotropia pode ser extraida destes efeitos. A analise aqui efetuada, para
o ambiente anisotrépico estratificado mais geral onde estas ondas existem, é bastante sim-
ples e produz alguns resultados surpreendentes. Na primeira se¢io, é discutida a teoria da
propagacdo de ondas SH em meios anisotrépicos. Na segunda, é apresentado o problema
de reflexdo-transmissdo em um semi-espaco anisotrépico. Na terceira, esta andlise é gener-
alizada para um semi-espago anisotrdpico estratificado. Finalmente, na quarta segdo, sio
apresentados os resultados de dois experimentos numéricos, simulando a propagagio através
de uma camada monoclinica abaixo de um meio isotrépico. Alguns instantineos do campo
de ondas, que demonstram alguns fenémenos surpreendentes previstos analiticamente, sao
obtidos.

A principal conclusdo é que, quando os receptores estio localizados em um semi-espago
isotrépico sobre um semi-espago estratificado, o campo de ondas SH refletido ndo contém
informag3o sobre a anisotropia ou mesmo qualquer informagio quantitativa sobre a estrati-
ficagdo. Para se obter informacGes sobre a anisotropia de uma regiao, a partir de ondas SH
apenas, fontes e/ou receptores devem estar localizados, simultaneamente, acima e abaixo da
regiao em questao.

2.2 ONDAS SH EM UM MEIO MONOCLINICO

Seja um meio monoclinico, eldstico e homogéneo, tendo o plano z; — z; como seu tnico
plano de simetria especular. O meio é caracterizado por sua densidade p e uma matriz de
moédulos elasticos 6x6 tal que a lei de tensdo-deformacio, em notagio condensada, seguindo




AULD (1973), é

o1 0 cin a2 a3 0 s O €1

022 o2 | ciz €2 ¢3 0 ¢35 O €

o3| _ o3| |3 cs ;3 0 ez O €3 91
= - ’ ( . )

023 4 0 0 0 C44 0 C46 €4

J31 Os ci5 €5 ¢35 0 cs5 O €5

012 o6 0 0 0 cu6 0 co6f | ¢o

onde as componentes de deformagdo, em termos das componentes do deslocamento, sdo

€ U1t
€2 U2,2
€ | _ U3,3
€ | | usiztuzs
€5 Uy,3 +U3y1
| €6 ] | U251 +u1,2 )

Este meio serd designado por M. Observe que esta formulagdo geral contém muitos casos
especiais de maior simetria, ou seja, qualquer meio que contenha pelo menos um plano de
simetria. AULD (1973) lista dez sistemas de simetria para um meio elastico linear: triclinico,
monoclinico, ortorrombico, tetragonal com um unico eixo de simetria para rotacoes de 90°
(tetragonal fraco) , tetragonal com um eixo de simetria para rotagdes de 90° e um plano
de simetria especular perpendicular a este eixo (tetragonal forte), trigonal com um tnico
eixo de simetria para rotacdes de 120° (trigonal fraco), trigonal com um eixo de simetria
para rotagdes de 120° e um plano de simetria especular perpendicular a este eixo (trigonal
forte), hexagonal, ciibico e isotrépico. Meios triclinicos ndo tém planos de simetria e meios
trigonais fracos ndo possuem planos de simetria especular. Meios tetragonais fracos, meios
trigonais fortes e meios ortorrombicos, sdo subconjuntos dos conjuntos de meios monoclinicos,
enquanto meios tetragonais fortes, meios hexagonais, meios cibicos e meios isotrépicos sdo
subconjuntos do conjunto de meios ortorréombicos. Se um meio tém o plano z; — z3 como
plano de simetria, ele pode ser rotacionado neste plano e ainda reter seu carater monoclinico,

ou seja , ainda ter uma matriz de médulos elasticos na forma (2.1).

Supondo-se a hipétese de deformagio perpendicular ao plano de propagagio, isto é , que a
velocidade da particula s6 apresenta componente na dire¢do z2, esta pode ser escrita na forma
v(z1,23). Isto, juntamente com a estrutura da matriz de médulos elasticos em (2.1), implica
que as unicas componentes ndo nulas do tensor de tensdo sido, em notagio condensada, o4 €

o¢. Tais componentes sdo dadas por

04 = C44U 3 + C46V,1 , Op = C46V,3 + Ce6¥,1 - (2:2)




Segue-se, dai, que as componentes 1 e 3 das equagbes de movimento sio trivialmente satis-

feitas e que a segunda componente satisfaz
CesV,11 + 2C46V,13 + C44V 33 = pU , (2.3)

onde a virgula denota derivacdo partial. Como a matriz dos mddulos elasticos é positiva
definida, as seguintes relagdes sdo obedecidas

C44>0, Css>0, 625644666—026>0. (2.4)

A velocidade associada a uma onda harménica plana, de amplitude A, é escrita na forma
v = Aexpliw(si1z1 + s3z3 — )] . (2.5)

A substitui¢do desta forma em (2.3), resulta na relagéo que define a superficie de vagarosidade

para ondas SH em um meio monoclinico e que é dada por
Ceesf + 20463133 + C44S§ =p . (2.6)

No espago real s; — s3, esta relagio represénta uma elipse, devido a condigdo (2.4).

A Figura 2.1 mostra esta elipse com as coordenadas de intersecgio s; e s3 e as posigoes de
suas tangentes horizontais e verticais em termos dos quatro pardmetros cy4,cq¢,ce6 € p. De
fundamental importancia, € mostrada a coordenada s; da tangente vertical & elipse, que nada
mais é do que a vagarosidade horizontal critica para ondas incidentes sobre a interface. E
mostrada, também, a inclinagido do vetor de vagarosidade para o caso critico. As dimensdes,
excentricidade e orientagdo da elipse de vagarosidade e a superficie de velocidade de grupo

ou frente de onda associada , que também é eliptica, sdo discutidas no Anexo I.

Para identificar ondas que se propagam para cima e para baixo, a relagio de vagarosidade

(2.6) é resolvida para s3, em fungio da vagarosidade horizontal

2
[+ p C44 C46
st = :{:——‘/——? — 8- —3s . 2.1
Caqg V¥ C4q4 C Cq4 :

Portanto, existem duas ondas planas em qualquer frequéncia w e vagarosodade horizontal s,
dadas por
v = At exp(iwsdz3) + A” exp(iws; z3) , (2.8)

onde, nesta equagdo e nas expressdes subsequentes, o fator exp[iw(s;z; — t)] é omitido. O
sobrescrito * denota ondas que se propagam para baixo, na dire¢io +z3, enquanto o so-
brescrito ~ denota ondas que se propagam para cima, na direcdo —z3. Para uma elipse de
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vagarosidade inclinada, é possivel que s§ e s; possuam o mesmo sinal, mas sempre com
s > s3. Quando sF sdo complexos, o sinal mais implica em atenuacio na diregio +z3 € o

sinal menos, atenuagdo na diregio —z3.

A tragdo que atua no plano horizontal(zs constante), tem uma componente o4 dada por
(2.2). Nas expressoes seguintes o4 serd simplesmente denotada por o. Assim,

— 0 = AT (caast + cae51) exp(iwsT x3) + A7 (caas3 + ca681) exp(iws; z3) . (2.9)

Mas, por (2.7), os fatores (csssF + cs651) que aparecem em (2.9), sio dados por

p CZ4 2
toyf L2 2=tz (2.10)
2
Cq4 C
que representa a impedancia de um meio monoclinico quando a vagarosidade horizontal é s;.

Portanto, (2.9) pode ser reescrita na forma,
— 0 = Zy[At exp(iwst z3) — A™ exp(iws; 23)] . (2.11)

A impedancia Zjs se anula para valores de vagarosidade horizontal critica, indicados na
Figura 2.1.

2.3 O PROBLEMA DA REFLEXAO-TRANSMISSAO PARA ONDAS SH EM UM SEMI-
ESPACO MONOCLINICO

Nesta secao € discutido o problema da reflexao e transmissio de ondas SH, através da
interface que separa um semi-espago eldstico, homogéneo e isotrépico I, caracterizado pela
densidade po e mddulo de cisalhamento yo, com velocidade de propagagao 8 = 1/ po/po, de um
outro semi-espago elastico, homogéneo e monoclinico, descrito anteriormente (Figura 2.2(a)).
A interface define o plano z3 = 0, com a orientagdo positiva do eixo z3 apontando para baixo,
no meio monoclinico. Consideremos, agora, uma onda plana SH, unitiria, propagando-se no
plano z; — z3 de um meio isotrépico superior e incindente sobre a interface. Ela produzira,
entdo, uma unica onda refletida SH no meio isotrépico e uma tnica onda transmitida SH
no meio monoclinico, com amplitudes R e T', respectivamente. Isto porque o plano z; — z3,
por hipétese, define o plano de simetria do meio monoclinico. O fato de que s; deve ser a
mesma para as trés ondas (Lei de Snell), estd indicado esquematicamente para dois casos.
Na Figura 2.2(b), o vetor vagarosidade da onda transmitida tem componente s3 positiva e
aponta para baixo. Na Figura 2.2(c), ele tem componente vertical negativa e aponta para
cima. O vetor vagarosidade da onda transmitida deve ser um ponto sobre a superficie inferior
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da elipse de vagarosidade (linha sélida na Figura 2.2(b)), isto é , um vetor cuja velocidade
de grupo associada, que é normal a elipse de vagarosidade, aponta para baixo.

No meio isotrépico I, para qualquer w e s;, a componente de velocidade na diregao z; e
a componente de tracdo associada o no plano horizontal sao

v = exp(iwszors) + Rexp(—iwszozs) ,
(2.12)

—0 = Zplexp(iwszozs) — Rexp(—iwssors)] ,

onde a vagarosidade vertical s3p e a impedancia Zg sdo dadas por

830 = V l/ﬂg - S% , Zo = [oS30 - (213)

No meio monoclinico M hé somente uma onda SH transmitida, de amplitude T, que se

propaga para baixo. De (2.8) e (2.11), v e —o¢ sdo dados por

v = Texp(iwsizs) ,
(2.14)

~0 = ZyTexp(iwstzs) ,
onde s3 é dado por (2.7) e Zy por (2.10). A continuidade de v e —o em z3 = 0 requer que
1+R=T , Zo¢(l—-R)=2ZuT. (2.15)

Suas solugBes usuais sdo dadas por

_Z=2u . _ 2

R=22"2M p_ _Z%0
Zo + Zn Zo+ Znm

(2.16)

Como Zy e Zp dependem somente de s2, R e T sio independentes do sinal de s; e,
portanto, o campo refletido devido a uma fonte puntual em z3 = 0 é simétrico (em torno
do plano 2 — z3), apesar da falta de simetria do meio refletor em torno deste plano. Esta
conclusao nédo é surpreendente e poderia ser deduzida do teorema da reciprocidade, aplicado
a campos escalares SH.

Uma conclusio mais geral é que qualquer meio inferior com impedancia Z,(s?) = Zp(s?)
para todo s;, com Zp dado por (2.10), produzird exatamente os mesmos valores para R e
T. Portanto, qualquer outro meio monoclinico com densidade p’ e mddulos de elasticidade

relavantes a propagacdo SH, ¢y, cjg € cge € sujeitos a

ro ' 2 g2 2
C44Ce6 —C4g =C =C

i
|
i
i
i
§
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P =pcss (2.17)

produzird os mesmos R e T', para todo s;, para todos os possiveis meios incidentes, isotrépicos
ou anisotrépicos e podem ser chamados meios ’equivalentes’ ao meio M. Considerando meios
elasticos, anisotrdpicos, definidos por suas elipses de vagarosidade SH, a familia de quatro

parametros desses meios, contém uma familia de dois parametros, que é equivalente ao meio

M.

Se além do mais, a elipse de vagarosidade no meio superior ndo for inclinada, ou seja,
che = 0, hd uma familia de meios ortorrombicos dependente de trés parametros. As duas
condigdes (2.17) deixam uma familia de um parametro de meios, equivalentes ao meio M.

Finalmente , se é especificado que, ndo somente ¢4, mas também c, = cgg = p/, resulta,
para ondas SH, uma familia de dois parametros de meios isotrépicos. As duas condiges
(2.17) determinam um tnico meio isotrépico equivalente a M. As condigdes (2.17) para o

meio isotrdépico equivalente sdo,

p=c , pu=pcy (2.18)
as quais implicam que p’ = pcys/c € que 1/’ é igual a vagarosidade horizontal critica para
o meio monoclinico (Figura 2.1). Portanto, nenhum conjunto de experimentos com ondas
SH efetuados no plano z, — z3 acima da interface pode revelar qualquer informacao sobre a

anisotropia do meio subjacente!

Se o meio superior é o unico meio isotropico, tal que Zy = Zy, entao R =0e T = 1.
Isto é verdade quando o meio superior é quaisquer dos meios que tém a mesma impedancia
que o meio inferior. Nestes meios equivalentes, ndo ha campo refletido e, portanto, nenhuma
maneira de se saber, no meio superior, se a interface z3 = 0 entre os dois semi-espagos, pelo

menos existe!

2.4 O PROBLEMA DE REFLEXAO - TRANSMISSAO DE ONDAS SH ATRAVES DE
UM SEMI - ESPAGO MONOCLINICO ESTRATIFICADO

Na discussao a seguir, a regiao z3z > 0 é ocupada por um semi-espago monoclinico estrat-
3 .
ificado. A estratificacdo é composta de n camadas sobre um semi-espago homogéneo, com a
k-ésima camada, do meio M} , ocupando a regiao zx_; < z3 < 2;. O semi-espaco homogéneo
9 ’ 1
subjacente ocupa a regido x3 > z,, enquanto que a regido z3z < z¢p = 0 é, pressupostamente,
ocupada por um semi-espago homogéneo, isotrépico, no qual ondas planas incidem e sdo

refletidas pelo semi-espago estratificado subjacente (Figura 2.3).
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A k-ésima camada do meio M, é caracterizada por médulos elasticos ¢;j, , densidade py,
e espessura hy = 2 — 2zx—1. A matriz de propagagio da k-ésima camada relaciona v e —¢
na profundidade zj, com estas estas mesmas quantidades, & profundidade z;_; (para uma
discussdo sobre matrizes de propagagio, veja o Anexo II) e, a partir de (B4), é dada por

Qi = exp(—iw—Leh, cosw(Zup/cauc)hi  (i/Zm,) sinw(Znr, /o )b
Caa 1Zm, sinw(Zp, [cas )Pk cos w(Zn, [Caay )k
= exp( —iw%slhk) Qy, (2.19)
C44p

onde Q’, é a matriz de propagacdo do meio isotrépico, equivalente ao meio My, de espessura
b = (ck/csa,)hr (veja a derivagdo das expressbes (B5) e (B6)). Para qualquer camada
monoclinica, tal meio isotropico sempre existe, é inico, e pode ser chamado camada isotrépica

equivalente a camada monoclinica.

A matriz de propagacdo permite que a velocidade e tensdo a uma dada profundidade
de cada camada, seja escrita em termos destas quantidades em outra profundidade, através
da multiplicacdo de todas as matrizes de propagacio entre as duas profundidades, com as
condic¢des de continuidade das velocidade e tensio através das interfaces, sendo obedecidas
automaticamente. Assim, v e —o, na base do estrato de camadas a uma profundidade
2, = H = Y F_, hx, em termos de v e —o no topo da estratificagio em 2o = 0, pode ser

escrita como

[ v(zn) ] _ Q,.[ v(#n1) }anQn_l[ v(#n-2) ]=ann-lqn-2[ v(2n-3) ]

—0o(2n) —0(2n-1) —0(zn-2) ~0(zp-3)

= QnQn—-lQn—z-.-Ql[ v(zO) ] ’ (220)

—0(2o)
isto é, o propagador para a totalidade das camadas é
1 n \ 1
Q=] Qi=exp [——iwsl > E‘w—khk} [1Qi=exp [——iw <8 slH] Q', (2.21)
k=n k=1 Ca4k | jmp, C44

onde Q' é a matrix de propagacdo da estratificagdo de n camadas isotrdpicas equivalentes e
< - > denota (1/H) Y %-1(:)hk, a média ponderada pela espessura. A quantidade cqe/cqq é
conservada no calculo do meio que é equivalente, no limite de grandes comprimentos de onda,
ao conjunto de n camadas monoclinicas, isto é, c4¢/cq4 para o meio equivalente é exatamente
igual a < ¢y/caa > (SCHOENBERG & MUIR, 1989). As outras quantidades conservadas,
relevantes para propagacio SH, sdo 1/c44, ¢?/cqs € a densidade. Isto pode ser constatado

2

avaliando-se Q' e negligenciando termos de ordem igual ou maior que w?, o que resulta em

. 1 zw(c%‘)
V= li(<p>-(2)e) 1 22)
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As condigdes em z3 = 2o = 0 sdo, a partir de (2.12) em notagao matricial, dadas por

[ o } - [ % -2 { p ] 22)

e as condigOes na interface 3 = H sdo, a partir de (14),dadas por

v H) | |1 1 Texpiwsi H | | 1
—o(H) | | Zu —Zu 0 Y,

Combinando estas duas equagdes utilizando a matriz de propagagio Q e (21), obtem-se

1 : . c 1 1 1
[ZM]Texpzwsg'H = exp [—zw< £>s1 ]Q' [ Z —Zo] [R] ) (2.25)

duas equagées em R e T, que resolvidas, produzem

1 1+ Q1220
Zm Qn + Q2o

TexpiwsiH . (2.24)

R= .
1 =@ + Q1220
I —Qn+ Q%2
22,
T = 0 exp [—iw(s{,"+ <2y sl)H] . (2.26)
1 —Qn+ @12 Cu

/ /
Zy —Qy + Q3o
Portanto, o coeficiente de reflexdo de um meio monoclinico estratificado é idéntico ao do

semi-espaco isotrépico equivalente estratificado, para todas as vagarosidades horizontais e
todas as frequéncias.

O campo total de velocidades no semi-espago inferior é dado por

v = Texpiw(s12; + sTzs—1) (2.27)

27,
= 0 - expiw[si(z1— < f:4—6>H)+.s§,','(:1:3—H)——t]
1 —Q4 + Q1220 Ca4 ‘

Zy —Qy + Q%0

Se as n camadas forem substituidas por camadas isotrépicas, o campo de velocidades no meio

inferior seria
27,
1 —Qnu+ Q1220
Zm —Qn+ Q322

exp iw[s;z, + s3 (-a:s -H)-1] (2.28)
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onde N
H=Yh=<—

n=1 Ca4

>H

Assim, a substituicao de camadas monoclinicas por camadas isotropicas equivalentes, causaria
o mesmo deslocamento espacial do campo no meio inferior, para todos os niimeros de onda.
Portanto, para quaisquer fontes no semi-spaco superior, o fato do meio ser monoclinico, pro-
duz apenas um deslocamento espacial do campo no semi-espago inferior, em geral, tanto hor-
izontal quanto vertical. O deslocamento espacial no campo transmitido através das camadas
monoclinicas, relativo ao campo transmitido através das camadas isotrépicas equivalentes, é

Aporiz =< X > H ,Avert =H-H = (1— < _c_C_ >)H y (229)
44

Cq4

comparando-se (27) e (28).

2.5 SIMULACAO NUMERICA

Duas simulag¢oes numéricas de uma fonte linha de ondas SH em um semi-espago foram
efetuadas, para ilustrar o efeito, ou falta deste, que a anisotropia tem sobre os campos de
onda escalares SH. Nas duas simulagdes, a camada superior, um semi-espago de um meio
isotrépico I, normalizado com po = 1 e pp = 1 (portanto a velocidade é de uma unidade
de comprimento por segundo), contém uma fonte SH situada a distancia 0,5 (unidades de
comprimento) sobre sua interface com um meio monoclinico subjacente M, de espessura 2,0,
cujos parametros foram escolhidos de modo que a elipse de vagarosidade tenha excentricidade
0,6 (o que implica que a razdo semi-eixo maior / semi-eixo menor vale 2,0), seu eixo maior
estd inclinado de —7 /6 em relagao a vertical e é equivalente ao meio isotrépico normalizado
I. Os médulos e a densidade do meio M sio,

cas = T/8 ,ca6 = —3V3/8 ,co6 =13/8 ,p = 8/7 (2.30)

que produzem ¢ = 1. Na primeira simulag@o, outro semi-espago isotrépico do mesmo meio
isotropico normalizado I, esta subjacente a camada monoclinica.

Os célculos foram efetuados pelo método de Fourier (KOSLOFF & BAYSAL, 1982) e
uma assinatura Ricker foi utilizada como fonte, com frequéncia dominante de 2,5 Hz . A
Figura 2.4(a) e (b) mostram instantidneos do campo de velocidades, nos tempos t = 2,0s
e t = 4,5s respectivamente. Nado hd campo refletido em qualquer das interfaces internas,
porque estes sao meios equivalentes. Se a camada monoclinica fosse substituida por seu meio
isotrépico equivalente, todo o meio seria homogéneo, e a frente de onda no meio inferior seria

um circulo de raio ¢, com centro na posicao da fonte. O fato da camada intermediaria ser o
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meio monoclinico equivalente, implica que a frente de onda no semi-espago isotrépico inferior
ainda é um circulo de raio ¢, cujo centro foi deslocado horizontal e verticalmente, a partir
das equages (29), de —6/3/7 e -2/17, respectivamente, em concordancia com o instantaneo
da Figura 2.4(b).

A configuragio do segundo exemplo numérico difere do primeiro exemplo, apenas por que
ha uma meio rigido abaixo da camada monoclinica M, tal que o campo de ondas é totalmente
refletido na base da camada monoclinica. A Figura 2.5 mostra um instantaneo do campo
de velocidades em ¢ = 6,5s. Como no teste anterior, ndo ha reflexao na interface entre os
meios I e M. A onda que se propaga para baixo, no meio monoclinico, € a mesma que na
configuracdo do primeiro exemplo numérico. A onda refletida do semi-espago rigido e que
é transmitida para o meio isotrépico, € circular, sem deslocamento horizontal (como foi o
caso da onda transmitida no exemplo anterior) e tem seu centro, 39/7 abaixo da fonte. Um
calculo de tempo de trasito direto (mas algebricamente complicado), mostraria que a curva
de ’moveout’ do tempo de chegada da onda refletida, como func¢ao da distancia horizontal
fonte-receptor, ndo muda quando a camada monoclinica, de espessura 2, é substituido pela
camada isotrépica de espessura 2x8/7 = 16/7. O campo total refletido (tempo de transito,
amplitude e fase) é idéntico, em ambos os casos; nenhum experimento de reflexdo efetuado

na superficie pode detetar a anisotropia na camada inferior.

2.6 CONSIDERACOES FINAIS

Ondas SH em um ambiente estratificado foram examinadas em detalhe para o tipo de
anisostropia mais geral em que estas ondas podem ocorrer. Esta anistropia é monoclinica
e ondas SH podem se propagar no plano de simetria especular do meio. Naturalmente que
isto inclui formas de anisotropia mais simétricas, tais como ortorrombica, tetragonal forte ou
cibica (em um dos planos de simetria) e hexagonal (em qualquer plano contendo o eixo de
simetria ou no plano normal ao eixo de simetria). O principal resultado é que o coeficiente
de reflexdo para ondas SH, refletidas de um semi-espago monoclinico M, especificado por
quatro parametros, ca4, Ces, C46 € p, depende somente de dois parimetros, ¢? = cyyces — Cog €
pcas. Todos os meios que tém estes parametros iguais, isto €, uma familia de dois parametros
de meios que sao equivalentes, em relagdo a reflexdo SH, ao meio M, produzirdo o mesmo
coeficiente de reflexdo para todos os angulos de incidéncia. Além disso, dentro desta familia
de dois parametros, existe um unico meio isotrépico que é equivalente, em relagao a reflexao
SH, ao meio M especificado por g’ = ¢ e p' = pcasfc. Se o meio incidente acima do meio

M é este tnico meio isotrdpico, entido o coeficiente de reflexdao é identicamente zero para

todos os angulos de incidéncia e a interface entre os dois meios é transparente em relagao
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a observacoes feitas somente de um lado da interface. Isto é mostrado nos instantaneos do

campo de ondas calculados numericamente, nas Figura 2.4 e Figura 2.5.

QOutros resultados foram desenvolvidos concernentes a refletividade SH de um semi-espago
monoclinico estratificado arbitrario. Aqui também foi encontrado que para um semi-espago
monoclinico estratificado arbitrario, existe um semi-espago isotrépico estratificado que produz
coeficiente de refexdo idénticos para todos os angulos de incidéncia e todas as frequéncias,
demonstrando assim, e conclusivamente, que um campo de ondas SH refletido de um semi-
espaco estratificado nao é sensivel a possivel anisotropia subjacente! Poderia ser concluido que
experimentos com ondas SH deveriam ser realizados somente em conjucao com experimentos

sismicos que produzam e registrem movimentos no plano de simetria.




Figura 2.1 - Uma elipse de vagarosidade da onda SH, para um meio monoclinico.
Neste exemplo, cgg > c44 € ¢4 > 0. Os valores maximos e minimos da
elipse sdo dados por (I-8) e os 4ngulos correspondentes, por (I-10).

18




rare s yard 7777777 777 %

(a) X3

Sy

(b)

(c) Sy t

Figura 2.2 - As ondas incidente, refletida e transmitida na interface entre um
meio isotrépico e outro monoclinico: (a) mostrando os raios, (b) os
vetores de vagarosidade, quando a onda transmitida tem o vetor de
vagarosidade apontando para baixo, e (c) os vetores de vagarosidade,
quando a onda transmitida tem o vetor de vagarosidade apontando
para cima. Nos casos (b) e (c), o vetor velocidade de grupo associado
é normal a superficie de vagarosidade e aponta para baixo, na onda
transmitida.
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Figura 2.3 - Um semi-espago isotrépico (o meio incidente superior) ocupando a
regido r3 < 2o = 0, acima de um semi-espago monoclinico consistindo
de n camadas monoclinicas, acima, por sua vez, de um semi-espago
inferior homogéneo, monoclinico, ocupando a regido z3 > z, = H.
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Figura 2.5

22

- Um instantaneo do campo de velocidade em ¢ = 6,5s para a mesma

configuragdo da Figura 2.4, excepto que o semi-espago isotrdépico
abaixo do meio anisotrépico da Figura 2.4 é substituido por um semi-
espaco rigido de tal forma que as ondas se_]a,m totalmente refletidas na

base da camada monoclinica.




3 - TRACADO DE RAIOS EM MEIOS ANISOTRO-
PICOS

3.1 CONSIDERACOES INICIAIS

O tracado de raios e o célculo do tempo de transito entre dois pontos, no caso, fonte e
receptor, é parte essencial de qualquer algoritmo de inversao de tempos de transito. Neste
capitulo é discutido o célculo das trajetérias dos raios e dos tempos de transito correspon-
dentes para eventos em meios anisotrdpicos estratificados. Duas formas de tracado de raios
entre dois pontos sdo apresentadas. A primeira, para meios estratificados com interfaces
nao planas e a segunda, para meios estratificados com interfaces planas e horizontais. O
tracado de raios em meios com interfaces nio planas é baseado no principio de Fermat e é
resolvido utilizando-se o método da continuagido (KELLER & PEROZZI, 1983). Este método
permite determinar a trajetéria dos raios em um meio complexo, através de transformacoes
continuas, partindo-se de configuracées mais simples. J4 o caso do tracado de raios em meios
com interfaces planas é baseado na lei de Snell. A discussdo aqui apresentada é aplicada a
meios transversalmente isotrépicos mas o algoritmo também pode ser extendido para meios

anisotrépicos com outros tipos de simetria.

Neste trabalho, uma sequéncia de procedimentos de continuagdo é efetuada. A partir de
um raio vertical em um meio isotrdpico estratificado com interfaces planas, as superficies
de vagarosidade sao deformadas até atingirem as superficies de vagarosidade anisotrdpicas
desejadas. O préximo passo transforma as interfaces planas nas superficies arbitrarias, que
definem as interfaces do modelo. Finalmente, fontes e receptores sdo movidos até atingirem
a configuracao do experimento sismico que se deseja simular. Este algoritmo apresenta a
mesma performance no calculo de eventos qP, que implementagdes semelhantes no tragado
de raios em meios isotrépicos (DOCHERTY & BLEISTEIN, 1984). O cilculo das trajetérias
em eventos qS1 e qS2 apresenta dificuldades em regiGes singulares onde as superficies de
vagarosidade, para estas ondas, se interceptam e, também, em regides onde as superficies de

vagarosidade ndo sdo convexas.

A simplicidade e robustez destes dois procedimentos para tragado de raios entre fonte e re-
ceptor sao convenientes para solugdo do problema direto, utilizado em algoritmos de inversao

de tempos de transito considerando-se modelos anisotrépicos estratificados. O algoritmo para

.
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tragado de raios em meios estratificados com interfaces planas é muito eficiente. Este proce-
dimento é empregado no préximo capitulo como subrotina para calculo do problema direto,
em esquemas de inversao de tempo de transito para modelos TIV. J4 o algoritmo baseado no
método de continuagio é particularmente adequado para o calculo de trajetdrias dos raios e
dos tempos de transito em levantamentos sismicos de superficie e VSP. Este algoritmo pode,
também, ser empregado no calculo do problema direto, em esquemas de inversio de tempos
de transito, utilizados para estimar modelos anisotrépicos globais (WHITMORE & LINES,
1986 ; CHIU & STEWART, 1987), convenientes para procedimentos de migracao.

3.2 PRINCIPIO DE FERMAT E VELOCIDADE DE GRUPO EM MEIOS ANISOTRO-
PICOS

O principio de Fermat, para raios em um meio anisotrépico, ndo dissipativo, pode ser
enunciado convenientemente no espago de fase extendido(ARNOLD, 1989): considerando as
trajetérias, no espago de fase (x,s), parametrizadas por £ e conectando os pontos fixos x,({o)
e X,(4), o principio de Fermat estabelece que a trajetéria seguida pelo raio é aquela que

torna estacionario o tempo de transito

Xr £
-— . — . /
T(x,s)—/ s-dx /to s-x'dl (3.1)

Xs
ao longo desta trajetoria e sujeita a relacdo de dispersdo sobre a vagarosidade s, em cada

ponto X,
F(x, s) = 0. (32)

Aqui, o apdstrofo denota a derivada em relagdo a /.

A solugdo deste problema variacional (ARNOLD, 1989), definido por (3.1) e (3.2), resulta
no sistema Hamiltoniano

x' = AVgF (3.3)
S’ = _AVxF . ‘ (3.4)
Multiplicando-se escalarmente os membros de (3.3) por s , A pode ser explicitado como

_ s-x
—S'VsF

(3.5)

Tomando £ como o tempo de transito 7 ao longo do raio e denotando por ponto a derivada em

relagdo a 7, X pode, entdo, ser identificado com a velocidade de grupo v e, considerando-se
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que (3.1) é vélida, mesmo para um segmento infinitesimal do raio, obtém-se a importante

relacdo
s-v=1 . (3.6)

Com isto, (3.5) se reduz a A = 1/s - V4 F e as equagdes (3.3) e (3.4) sdo reescritas como

Vs F

V=X STVU.F (3.7
. VxF
$ A (3.8)

A solugao do sistema acima nos permite calcular o tempo de transito através da integracdo

de (3.1).

Alternativamente, a expressio (3.7), para a velocidade de grupo, pode ser obtida de uma
relagdo de dispersdo mais geral, na forma F(k,w) = 0, onde w é a frequéncia radial e k = ws,

o vetor nimero de onda. Esta relagio é obtida no Anexo III.

A relagio de dispersdo (3.2) para um meio homogéneo é obtida a partir de uma onda
plana,
u; = Ue; expliw(sjz; —t)]

em que u; sao as componentes deslocamento da particula, e; sio as componentes do vetor
unitario na dire¢ao de polarizagdo , U a amplitude do deslocamento , s; as componentes
vetor vagarosidade e w a frequéncia angular. Substituindo esta expressio na equacio da

onda eldstica (MUSGRAVE, 1970),
PUi = CijriUkj »

em que p é a densidade do meio e ¢;ji sao os médulos de rigidez eldstica, obtem-se a equagao
de Christoffel, ‘
(@ijus;si — bix)er =0 (3.9)

na qual a;;x; sdo os médulos de rigidez eldstica, normalizados pela densidade (de dimensdo

velocidade ao quadrado). Para que estas equagbes possuam solugio nao trivial é necessario
que seja obedecida a relagao de dispersao (MUSGRAVE, 1970) |

F(S) = detla,-jusjsl - 6ik| = 0 . (3.10)

Para meios suavemente heterogéneos, a teoria assintética do raio aplicada a meios aniso-
trépicos (CERVENY, 1972) pressupde que no limite de altas frequéncias o campo de ondas
distante da fonte se comporta localmente como uma onda plana. Nestas condigdes, para

um meio em que as propriedades fisicas (p(x) e ¢;ju(x)) variem suavemente em relagio ao
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comprimento de onda, a relagdo de dispersdo geral que a vagarosidade deve satisfazer em
qualquer ponto x (MUSGRAVE, 1970) é

F(X,S) = det|a,~,-k1(x)sjsl - 6,‘],! =0 . (3.11)

Em qualquer evento, a equagdo (3.7) para a velocidade de grupo s6 depende das derivadas

de F em relagdo as componentes do vetor vagarosidade s;.

Para um meio tranversalmente isotrépico com seu eixo de simetria na dire¢do vertical
(TIV) z3 , a relagdo de dispersdo é fatoravel (MUSGRAVE, 1970) na forma,

F(S) = qu_qsv X FSH =0.

Nesta expressdo Fyp,sv controla a propagagio de de ondas de deformagdo plana que se
propagam no plano z; — z3 (sem perda de generalidade por causa da simetria rotacional) e
Fsy controla a propagacao de ondas SH. Utilizando a notacdo condensada (AULD, 1973), a
relacdo de dispersdo (3.11) se reduz a forma

FqP—qSV = (ansf + a55s§ - 1)(6558% + a333§ - 1) - (a13 -I- a55)2sf.s§ = 0 . (312)

Fspy = aesss + asss2 —1=10 . (3.13)

A superficie de vagarosida,de para ondas SH é eliptica e portanto a superficie de velocidade
de grupo é também eliptica como mostrado no Anexo 1. Nestas condiges o tracado de raios é
imediato e ndo sera discutido aqui. Considerando a partir deste momento apenas ondas qP e
qSV, e abandonando o subscrito ¢P — ¢SV na relacdo de dispersdo. Aplicando a relagéo (3.7)
e lembrando que o denominador pode ser simplificado pela relagio F' = 0, as componentes
da velocidade de grupo sio

a11(asss? + aazs? — 1) + ass(anns? + asss? — 1) — (a3 + ass)?s2
(@11 + ass)s? + (@33 + ass)s? — 2 ’

Vi =

(3.14)

ass(asss? + aazs? — 1) + ass(a11s? + asss? — 1) — (a13 + ass)?s?
(a1 + ass)sg + (ass + ass)s3 —2 ' ?

Vg3 = 83

Quando o meio tem relagdo de dispersio que depende somente do quadrado das com-
ponentes do vetor vagarosidade, isto é, F = F(s2,s2), a substituigdo de F,,, por siF,2 em

Vs F, que aparecem em (3.7), nos dio expressbes gerais para as componentes da velocidade

de grupo, na forma

S Fn’f 33Fw§

= —_—— V3 = ——————
) ?
siFa + s3Fg siFg + s3F

(3.15)

Vi
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S- VSF
2
Sendo este o caso do meio T, as componentes de sua velocidade de grupo podem ser obtidas

segundo (3.15).

2 2 —
31Fs§ + 83F,§ =

3.3 TRACADO DE RAIOS EM MEIOS ANISOTROPICOS ESTRATIFICADOS

A trajetdria do raio em meio com camadas anisotrépicas homogéneas, através de N
interfaces, pode ser determinada pelo principio de Fermat (3.1), particularizado & camadas
homogéneas, através do seguinte problema variacional, no espago de fase:

Determinar os extremos do funcional

N41
t(X,',S,') = Z S (X,’ - X,'_l), (316)
i=1
sujeito as relagdes de dispersdo
F,(S) = Iaijk13j81 - 5,'k| =0, t=1,.,.N+1, (317)
onde nestas espressoes,
x; = (i, ¥i,2i) = intersegdo do raio com a i-ésima interface ,
s; = (s,8,,8;) = vetor vagarosidade na i-ésima camada ,
Fi(s) = relagdo de dispersdo na i-ésima camada ,
Xo = posi¢do da fonte,
Xn41 = posigdo do receptor .

Considerando meios estratificados para os quais as interfaces sdo definidas por

zi = z(z,y) ,

a solugdo deste problema é imediata, através do método dos multiplicadores de Lagrange
(GILL et al., 1981) e consiste em determinar os extremos do funcional

N+1 :
L(zi,yi,8,X) = ) 85 (% — Xjm1) + A Fi(s5) - (3.18)
i=1
A solugédo deste problema produz o seguinte sistema nao linear de 5N + 3 equacoes e 5N +3

1ncognitas, Ti, Yi, Sz, Sy,

(I); = (3;+1 - 3;:) + (3i+1 - Si)zi’x =0,
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B = (6 =)+ (8~ ) =0,
®; = (2 zis1)Fios —(5 — 2i1) Fogy = 0, (3.19)
O, = (yi— Yi-1)Fisy —(2i — 2i-1) Fipg = 0,

®, = Fy(si,si,si)=0,

z) %y 2

Estas equagbes expressam as relagbes geométricas entre raios e vagarosidades através de um

meio anisotrépico estratificado. As equagdes para @} e ®, podem ser escritas como
(Si41—si) Xxn,, =0, (3.20)

que nada mais € que a conhecida lei de Snell. Esta equagdo requer que a variagdo do vetor
de vagarosidade, através de uma interface, seja paralela a normal a interface, n,,, isto é, a
componente tangencial da vagarosidade seja continua através da interface. As equacoes para

i e &} equivalem a
(X,' - X,'_l) X VBF,' =0. (321)

Esta equacgio requer que a direcdo do raio, em cada estrato, seja normal a superficie de

vagarosidade. A iltima equagdo para @,
Fi(s;)=0, (3.22)
define a superficie de vagarosidade em cada camada.

O sistema de equagdes (3.19), em notagio vetorial, é dado por

B(u) =0, (3.23)
onde
T N+1 4N
@ = (¢i’""¢é, MRS ] 4+17 5+1) ?
T N
Ul = (B0, TN YLy ey YNy Sy ey Sh T, 83y ey 8D HE 8L L, ST

A determinagdo da trajetoria do raio e do tempo de transito associado, em meios anisotropicos

estratificados e com camadas homogéneas, se reduz, portanto, a solugio do sistema (3.23).

3.4 TRACADO DE RAIOS PELO METODO DE CONTINUACAO

O tragado de raios através de meios homogéneos, separados por interfaces nido planas,
requer a solugdo do sistema (3.19). Este sistema pode ser solucionado iterativamente, através
do método de Newton-Raphson (GILL et al.,1981). A cada iteragio do problema, o sistema

é linearizado e a solugio atualizada a partir do algoritmo:
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1. determine Au a partir de

Vu® - Aul) = —@(u?) |

2. atualize a solugdo

O método de continuagido consiste em solucionar a familia de sistemas ndo lineares,
®(u, 7) =0, (3.29)

em lugar do sistema (3.19). O pardmetro v controla a transformagio suave do sistema
®(u,0) = 0, cuja solucdo é facilmente determinada, para o sistema ®(u,1) = ®(u) = 0, cuja
solugdo corresponde exatamente a do problema que se pretende resolver. Este procedimento
assegura robustez ao método de Newton-Raphson.

A trajetéria do raio entre dois pontos, em um meio 3D anisotrépico, pode ser determinada
através de uma aplicagao sequencial da técnica de continuagio para solugdo de (3.19). Este

procedimento foi proposto, para tragado de raios sismicos em meios isotrépicos, por KELLER

& PEROZZI (1983) e DOCHERTY & BLEISTEIN (1984).

3.4.1 Continuagdo das superficies de vagarosidade

Para cada camada, a relagao de dispersao é escrita na forma
F(s)=4FA+(1-y)F! i=1,..,N . (3.25)

Nesta expressdo, F* é a relagdo de dispersdo para a i-ésima camada anisotrépica e F/,

a relagdo de dispersio para a camada isotrpica inicial, na mesma camada. Os estratos

2

isotrépicos iniciais, tém velocidades compressionais a® = maz(a11, @22, ass) em cada camada,

onde a;; sdo os médulos eldsticos normalizados pela densidade, em notagio condensada
(AULD,1973).

A partir de um raio vertical no modelo inicial, isotrépico e com interfaces planas , em que
u(y = 0) é calculado trivialmente, o valor inicial para as iteragdes de Newton-Raphson em
um novo vy = v+ Ay é calculado (DOCHERTY & BLEISTEIN, 1984) a partir do algoritmo:

1. Determine du/dy a partir de

d® du
E;—y——Vu(D'J;-I-@,»,—O ’ (3‘26)
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2. Tome como valor inicial para as iteragoes de Newton-Raphson

u’(y +Ay) =u(y) + %Av : (3.27)
O algoritmo, entdo, prossegue na solugdo do sistema (3.24) através de iteracées de Newton-
Raphson. Se o método de Newton nao convergir apés 5 iteragdes, o valor de A~y é divido por
dois, um novo valor inicial é calculado e o algoritmo recomega. Apéds a convergéncia, o valor
de Ax é dobrado e o algoritmo continua da mesma forma até atingir ¥ = 1. Geralmente, é
possivel passar de 4 = 0 até 4 = 1 em um unico passo. Apds a convergénciaem v =1, a
trajedria do raio, no espago de fase, é obtida para a fonte e o receptor na mesma vertical.
Nesta situagio, cada camada possui as propriedades elasticas do modelo desejado mas as

interfaces ainda continuam planas e horizontais.

3.4.2 Continuagao das interfaces

A préxima etapa é deformar as interfaces planas e horizontais, até que as interfaces
do modelo sejam obtidas, mantendo fonte e receptor na mesma vertical. O processo de

continuagao ¢ obtido através da relagao

zi(z,y) = hi + vfi(z,y) . (3.28)

Observa-se que, neste caso, as interfaces sdo planas quando ¥ = 0. Quando ¥ = 1, as
interfaces do modelo sao, entdo, obtidas. Cada interface é definida por um conjunto de
pontos sobre uma malha. Interpolagdo com B-splines é efetuada para avaliagio de (3.28) e
as derivadas necessarias as iteracbes de Newton-Raphson.

O algoritmo prossegue como na etapa anterior e os valores iniciais para as iteracdes de
Newton-Raphson, em um novo valor do pardmetro de continuagio, sio, entao, obtidos a

partir do sistema linear

dd du
:17; = VuQ-E—; +®,,=0 . (3.29)

O valor inicial do vetor u para as iteragbes de Newton-Raphson, com parimetro de con-

tinuagdo igual v + A~, é, entdo, calculado por

du

dvy

wW=u+-—Ay . (3.30)

O valor de u(y = 0) sera, portanto, a solugdo da etapa de-continuagéo das superficies de

vagarosidade.




31

3.4.3 Continuagao de fontes e receptores

Apés a continuacdo das interfaces, a trajetéria do raio, através do modelo desejado, foi
obtida para fonte e receptor na mesma vertical. A préxima etapa consiste em mover fonte
e receptor, até atigirem suas posi¢des originais. Para continuacdo da posigao dos receptores,

este procedimento é efetuado através da relagio
Xree = VX1 + (1 - ’7)Xo ) (331)

onde, Xrec = (Trec, Yrecy Zrec), indica a posigao do receptor durante o processo de continuagio.
Nesta expressao , v = 0 identifica a posi¢do receptor previamente calculado € ¥ = 1, a nova

posicao do receptor.

O valor inicial para iteragées do algoritmo de Newton-Raphson é obtido a partir de

d® du dXrec
E - VUQ ‘ E + VXreCQ : d7 - 0 I (3'32)
e
wW=u+ Z—:A'y , (3.33)

onde u(y = 0) é a solugéo para a posi¢do do receptor previamente calculada. Procedimento
analogo é aplicado para continuagio da posi¢do da fonte. As expressdes correspondentes ao
valor inicial a ser utilizado nas iteragées de Newton-Raphson sido obtidas, substituindo a

posigido dos receptores pela posicdo das fontes nas equagdes acima.

3.44 Exemplos numéricos

Este algoritmo foi utilizado na determinagao de trajetdria dos raios em modelos de trés
camadas. Estes modelos diferem nas configuragées das interfaces e na orientagio dos sistemas
de eixos principais do tensor de constantes elasticas. O primeiro modelo possui interfaces
planas e horizontais. A Tabela 1 apresenta os valores da constantes elasticas, normalizadas
pela densidade, para cada camada. O meio, na primeira camada, é isotrépico; na segunda, é
ortorrombico e nas duas dltimas, transversalmente isotrépico. O sistema de referéncia ado-
tado, coincide com a orientagio dos eixos principais do tensor de constantes elasticas. A
Figura 3.1, (a) e (b), mostra as trajetérias dos raios através deste modelo para receptores
orientados a 45° em relagdo ao eixo x e em duas perpectivas diferentes. Estas figuras mostram
que as trajetérias ndo sido curvas planas, o que caracteriza a ocorréncia de anisotropia or-
torrombica no meio.

O segundo modelo foi obtido rotacionando os eixos principais de dois meios: o meio

ortorrémbico e o meio TI no semi-espago inferior. Duas rotagdes foram aplicadas ao meio
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ortorrombico: 45° em torno do eixo z, seguido de 45° em torno da nova orientagio do eixo
X. A orientagdo do eixo de simetria do meio TI foi inclinada de 60° em torno do eixo x de
referéncia. A Figura 3.2, (a) e (b), mostra as trajetérias dos raios em duas perpectivas para

um evento com multiplas.

No terceiro modelo, interfaces ndo planas separam os meios utilizados no modelo anterior.

A Figura 3.3, (a) e (b), mostra as trajetérias dos raios em duas perpectivas.

O programa foi implementado em uma estagdo grifica IBS RS6000, modelo 560. Os
sistemas lineares sdo resolvidos utilizando a subrotina de decomposicao LU com pivoteamento
parcial do LINPACK(DONGARRA et al.,1979). Em média, 50 raios foram calculados por
segundo. Cerca de 80% do esfor¢o computacional foi dispendido no processo de interpolagao
e calculo das derivadas. A convergéncia foi atingida, em média, em quatro iteragbes para
todos os testes descritos anteriormente e o parametro de continuagdo variou de zero a um em

apenas um passo, em praticamente todos os raios.

3.5 TRACADO DE RAIOS ATRAVES DE CAMADAS TIV COM INTERFACES PLANAS

Para meios anisotrépicos estratificados com interfaces horizontais, o sistema (3.19) requer
que a componente horizontal do vetor vagarosidade seja continua através das interfaces (lei
de Snell) . Este resultado simplifica bastante o tracado de raios em meios com interfaces
planas e horizontais. Para meios TIV podemos, devido a simetria azimutal, tomar a com-
ponente horizontal como sendo a componente s,. Seja inicialmente uma nica camada TIV
de espessura h. Para que um raio atravesse tal camada é necessario que: s, < 1/ay;, para
eventos qP e s, < 1/ass, para eventos qSV. As condigdes acima garantem a nio ocorréncia de
eventos pos criticos. Com isto, o tempo de transito ¢ e a distancia horizontal do raio através

da camada podem ser calculados por

P (3.34)

U3 V3

Portanto, para atravessar muitas camadas com a possibilidade de conversées qP para qSV
e qSV para qP com qualquer nimero de reflexdes em qualquer das interfaces, devemos ter
as condigbes: s, < min(1l/ayy;), para camadas com eventos qP e s, < min(1/ass;), para
camadas com eventos qSV. O tempo de transito total ¢ serd a soma cumulativa dos tempos
de transito e o deslocamento horizontal do raio X, a soma dos deslocamentos horizontais em
cada estrato.

Como o tempo de transito e deslocamento horizontal do raio sio aditivos, t ¢ X nao depen-

dem da ordem das camadas através das quais o raio passe e quaisquer camadas que possuam
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as mesmas propriedades podem ser colocadas adjacentes, umas as outras. Logo, se o raio
considerado passa através de uma camada varias vezes, como em eventos qP, por exemplo, de
tal forma que a soma dos valores absolutos das componentes verticais dos segmentos dos raios
neste meio seja hp, entdo o tempo e o deslocamento horizontal fica inalterado se a camada
aparece com uma espessura hp com o raio atravessando-a apenas uma vez. Analogamente,
estas consideragbes sdo validas para camadas com eventos SV, definindo-se, neste caso, a
soma dos valores absolutos das componentes verticais igual a hg. Assim, para qualquer um
evento particular, é possivel construir um meio estratificado no qual um dado meio aparece
no maximo duas vezes ( uma, se ndo ha conversées de modos ) sem afetar o tempo de transito

ou o deslocamento horizontal do raio.

A tnica possivel complicagdo, para determinar com sucesso a trajetéria do raio, € a de
uma camada, com evento qSV, possuir triplicagdo em torno da diregio horizontal paralela a
estratificacdo. Isto produziria dois possiveis eventos qSV propagando-se para baixo, levando
a uma situacdo de nao unicidade na camada e que teria que ser tratada mais especificamente.
A condicdo para que nio ocorra triplicagio em torno da diregio z, é dada por

(a13 + 055)? < asz(an + ass) , (3.35)

mas que é proibida sob as hipéteses de anisotropia suave (Anexo IV). Estas hipiteses também
garantem que aj3 4+ ass > 0, ndo possibilitando, portanto, a ocorréncia de polarizagGes
anomalas. Esta condigdo, para vincular melhor a inversao tomografica em rochas, pode
ser mais exigente, ao se considerar a;z > 0. O Anexo IV discute o significado fisico desta

condig3o.

O problema de determinar a trajetéria do raio entre dois pontos para meios TIV estratifi-
cados com as consideragoes anteriores, torna-se muito simples para eventos qP, eventos qSV,
para qualquer miltipla desejada ou qualquer evento em que ocorra conversio de eventos qP
para eventos qSV e vice-versa. O sistema (3.19), resultante do principio de Fermat, para

meios TIV estratificados com interfaces planas horizontais se reduz a forma

(zi = %i1) Fipgg —(2i — 2ic1) Fiyoy = 0, (3.36)
Fi(s1,85)=0. i=1,..,N+1. (3.37)

Determinar a trajetdria do raio se reduz, entdo, a determinar o valor da vagarosidade hori-
zontal admissivel s, para um evento especifico que corresponda ao raio, para um dado afasta-
mento horizontal, X, entre fonte e receptor (offset) e a uma dada profundidade. Admitindo

x3 positivo para baixo, s3 é tomada sempre positiva no meio desdobrado.

Excetuando-se o caso trivial de raios horizontais (F;,,; = 0), as equagdes acima se reduzem
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a forma
AGs) = S x-Fomp sy Yy g,
1 F'I,.ss ] V3
(3.38)

FI[Sl,Sa(Sl)] =0,

onde o somatdrio é tomado sobre as camadas generalizadas descritas acima. Nesta expressao
A(s1) € a diferenga entre o afastamento desejado (X) e o afastamento de um raio com va-
garosidade horizontal s;. Para cada camada, a razio das componentes da velocidade de grupo
pode ser obtida de (3.14). A vagarosidade vertical é determinada, a partir da vagarosidade
horizontal, resolvendo-se a relagdo de dispersdo (3.12) para um meio TIV.

Na auséncia de triplicacdo , f(s1) é monotonicamente crescente com s;, assegurando uma
solugdo Unica para o problema de determinacdo da trajetéria do raio entre dois pontos no
meio. Entretanto, quando ha camadas que apresentam triplicagdo, podem haver muiiltiplas
trajetorias para um receptor em presenca de segmentos de raios qSV que estejam nas regides
de triplicagido das respectivas superficies de vagarosidade. Em qualquer evento, as raizes da
equagdo (3.38) podem sempre ser encontradas por iteragdes tipo Newton-Raphson. Quase
sem excegao, quando o raio inclui algum segmento qP, a maior velocidade horizontal sera a
raiz quadrada do maior valor de a;, ( poderia ser ass se na camada existisse propagagio de
eventos qSV, com velocidade de propagacido maior que a de todas as outras camadas onde se
propaguem ondas qP). Assim sendo, e visando a aplicagio deste algoritimo para tomografia
anisotrdpica, temos que 814, = 1/,/@114, onde ¢ denota a camada com valor maximo de a;.

A solucio da equagio (3.38) através do método de Newton-Raphson segue o algoritmo:

1. calcule um raio com vagarosidade horizontal admissivel, 0 < $; < Symag.
2. avalie f(s1); se |f(s1)| < tol, pare; se ndo, prossiga.

3. calcule f'(s1) e use Newton-Raphson para atualizar s;

£s1)

Slatual = S1 — .
f'(s1)
4. calcule o raio com a vagarosidade atualizada s, 44y, agora s;.

5. volte ao passo 2.

A derivada total de f em relagéo a sy, necessiria no passo 3, pode ser avaliada segundo uma

das formas abaixo
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! F, )ZF( —2F . Fyys, Fo +(F¢ )2Fl

"sy) = (zl) h, = ( €333 18181 183 L8381 £'l98y33 181 28383 p

f( 1) Z V3/e ¢ Xg: (Flaaa )3 ¢

— Z Ft,sg Flasg (S%Fl,s'f +3§IlFln§ ) + 23%3:2;'[ VVl
Sg|t(Flu§ )3

£

14

he,  (3.39)

onde
2 2
W, = (Flas?, ) Flao’;’sf —2Fl,s§ Flwf Fl’afag +(Fluf ) Fl?sgag .

Entretanto, este algoritmo falha para raios quase criticos, ou seja, aqueles raios que sao
préximos da horizontal na camada de menor vagarosidade horizontal quando a espessura
desta camada é muito pequena em relagio ao afastamento horizontal. Neste caso, o algoritmo
procura um valor de s; que é muito préximo de $i,,,,. Préximo a este valor, f'(sy) — oo,

tornando o algoritmo incapaz de atualizar o valor de s;.

Para contornar este problema de convergéncia, DEPLANTE & MILLER(1986) utilizaram
a tangente da direcdo do raio no camada de maior velocidade como o parametro para as
iteracoes de Newton, no tragado de raios em meios isotropicos. No caso anisotrépico, onde a
direcdo da vagarosidade e a diregao da velocidade de grupo sdo diferentes, é mais conveniente,
pelo menos para meios com um plano horizontal de simetria, utilizar a tangente da direcdo de
vagarosidade na camada de menor vagarosidade horizontal, um parametro que chamaremos

Y. A mudancga de variiveis € feita levando-se em conta que

2 2
dY _ 51Fqu§ +33|quw§

-—= 4
ds Sgquq,sg (3.40)
Portanto, utilizando (3.39) obtém-se
if_ — df [ds _ Fq’-’? b, + 2s3s3ls Wo h
dy = dY/ds, B ansg ! (S%Fq,af +3:23|qu,3§ )(Fqng 2
sg|qu’s§ Fl’sf Fl’sg (S%Flwg +3§|lFl,a§ ) + 2S§S§Il W, by . (341)
S%Fq’af +3gquq,s§ ’ sgll(Fhsg )3
t£q

Utilizando a relagio de dispersdo para meios TIV (3.12), esta derivada tem limite para
grandes valores de Y, e pode ser calculado como

. df . df . Fy2 ay1(ay1 — ass)
lim —= lim -——== lim —21h,= hy, (3.42
Y=o dY 32le—0 d 82|q—0 Fq,sg 7 ass(an — ass) + (a13 + ass)? T ! (342)

2
s2—1/a1, s3-1/an,

mostrando que a fungido f(Y) se comporta quase linearmente para grandes valores de Y
préximo & vagarosidade horizontal critica. Assim, a utilizagdo do parametro Y regulariza

completamente o comportamento das iteragdes do algoritmo Newton-Raphson.
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Usando este novo parametro, o algoritmo para resolver (3.38) se modifica para:

1. calcule o raio com vagarosidade admissivel 0 < 81 < S10q-
2. avalie f(s1); se |f(s1)| < tol , pare; caso contrario, prossiga.
3. calcule s3,, 0 valor da vagarosidade horizontal na camada com maximo a;;.

4. faga Y = (s1/83),, calcule f'(Y') a partir de (3.41) e use Newton-Raphson para encontrar

1Y)
fY)

5. calcule o valor atualizado de s, substituindo 8;/Yutua por ss, na relagio de dispersio

1/a.tu.a.l =Y -

do g¢-ésima camada, o que resulta em uma equagdo do segundo grau para o novo valor

2
se s§

2
51
V2

atual

Fq(sf, )=0.

6. volte ao passo 2.

Este algoritmo tem se mostrado suficientemente robusto para calcular raios através de meios

TIV estratificados com qualquer contraste geofisicamente razoavel de a;;.

Calculados os valores corretos de sy, a trajetéria do raio pode ser recuperada no meio
original, com eventos qP e qSV, para cima e para baixo, quando necessario. Naturalmente,
as ondas que se propagam para cima devem assumir valores negativos para s3. O angulo de
polarizacio ¢ (medido a partir da vertical), associado com o raio em qualquer camada, pode
ser encontrado a partir das equagdes de Christoffel para um meio TIV
e1  (aiztass)siss _ 1- ass83 — aszzsl
es 1—ans?—asssd (a3 + ass5)s183

tan ¢ = (3.43)

Como

1. para anisotropia suave, ass + a3 > 0.
2. para trajetérias de raios ndo horizontais, s; # 0.

3. nio se admite refragdes criticas em qualquer camada, s3 # 0,

(a13 + ass)s183 # 0 e, portanto, para qualquer ponto sobre a superficie de vagarosidade de
uma camada, 1 — ansf — a553§ el — a55s§ — a33s§ sao nao nulos, o que torna o numerador e
denominador de (3.43) ndo nulos em todas as camadas. Logo, a polarizagdo associada com

um raio tem sempre uma dire¢do muito bem definida.




37

3.6 CONSIDERACOES FINAIS

Um procedimento rapido e robusto para o cilculo das trajetérias dos raios através de meios
anisétropicos estratificados e com interfaces planas e horizontais foi apresentado. O algoritmo
pode ser utilizado para o calculo das trajetorias dos raios associado a qualquer combinagao
de eventos (qP, qS1 e qS2) em meios com anistropia suave (Anexo IV). O algoritmo foi
implementado para meios TIV e é utilizado no procedimento de inversdo tomografica a ser

discutido no préximo capitulo.

O célculo da trajetéria de raios em meios estratificados, com interfaces ndo planas foi
formulado a partir do principio de Fermat e aplicado a meios anisotrépicos. A solugio
do sistema de equagdes lineares decorrente foi efetuada pelo método de continuacao. Este
algoritmo é uma extensdo dos algoritmos de KELLER & PEROZZI(1983) e DOCHERTY &
BLEISTEIN(1984) para tragado de raios em meios isotropicos. O algoritmo mantém, quando
calcula a trajetéria de eventos qP, a mesma performance descrita pelos autores acima para o
algoritmo correspondente a meios isotropicos. A determinagio da trajetéria de eventos qS1
e qS2 requer trabalho adicional para contornar os problemas de convergéncia associados a
regides singulares e a nao convexidade nas suas superficies de vagarosidade. A performance
do algoritmo permite sua aplicagdo em procedimentos que requeiram o calculo de um grande
nimero de trajetérias de raios, tais como algoritmos de inversdo de tempos de transito.
Embora o algoritmo nao seja aplicado a modelos anisotropicos heterogéneos em geral, ele
pode ser suficientemente 1til em subrotinas de inversao, para estimativas de macromodelos

convenientes para as etapas de migragdo em formagdes anisotropicas.




Tabela 3.1 - Constantes Elasticas Normalizadas pela Densidade

Camada a1 a1z ais ag9 as3 aaa Q44 as5 ase
1 4.000 | 1.000 | 1.000 | 4.000 | 1.000 | 4.000 | 1.500 | 1.500 | 1.500
2 12.005 | 3.102 | 1.703 | 16.807 | 2.444 | 7.246 | 3.062 | 1.225 | 2.544
3 21.750 | 5.932 | 2.870 | 21.750 | 2.870 | 8.250 | 3.000 | 3.000 | 7.909
4 12.600 | 3.254 | 1.361 | 12.600 | 1.361 | 5.400 | 2.250 | 2.250 | 4.673
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(b)

Figura 3.1 - Trajetérias dos raios em experimento sismico de superficie, através do

modelo 1. As duas diferentes perspectivas, (a) e (b), mostram que os
raios nio sdo curvas planas.
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Figura 3.2 - Trajetorias dos raios em experimento de VSP , através do modelo 2,
em duas diferentes perspectivas (a) e (b). Estas figuras mostram que
o algoritmo pode calcular multiplas.
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Figura 3.3 - Trajetérias dos raios em experimento de VSP, através do modelo 3,
em duas diferentes perspectivas (a) e (b).
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4 - TOMOGRAFIA EM MEIOS ANISOTROPICOS
ESTRATIFICADOS

4.1 CONSIDERAGOES INICIAIS

Com o advento de levantamentos pogo a poco e VSP de grande abertura, a pressuposicao
de isotropia para a subsuperficie é frequentemente violada. O tracado de raios sismicos
e as técnicas tomograficas, baseadas em modelos isotrépicos, produzem resultados pobres,
ndo importando a engenhosidade dos algoritmos. Em bacias sedimentares com estratificacao
relativamente plana, a maior componente de anisotropia é geralmente isotropia transversal
com um eixo vertical de simetria (TIV). Folhelhos, em particular, geralmente exibem forte
isotropia transversal e estes meios altamente anisotrépicos sdo, em algumas situagées, encon-
trados em camadas espessas. A presenca de grandes volumes deste material pode degradar
os resultados de algoritmos de migragdo (quando baseados em dados de grande abertura) e

confundir completamente toda sorte de interpretacao sismica.

H4 viarias abordagens que podem ser seguidas, para incluir anisotropia em tomografia,
utilizando-se o tempo de transito. E possivel decompor a regido de interesse em um con-
junto de elementos finitos e tentar inverter os dados para os parametros anisotrépicos de
cada elemento, utilizando tracado de raios exatos, através dos elementos. Isto requer que
os raios atravessem todos os elementos em muitos angulos diferentes e programas, para
tracamento de raios através do meio discretizado, sdo, em geral, lentos e complexos. Alterna-
tivamente, para meios fracamente anisotrépicos, é possivel determinar as trajetorias dos raios
no meio isotrépico mais préoximo e calcular as perturbacoes nos tempo de transito integrando
a vagarosidade anisotrdpica sobre as trajetérias de raios no meio isotrépico (CHAPMAN
& PRATT, 1992). Ainda neste caso, densa cobertura de raios é necessiria. A abordagem
seguida neste trabalho é decompor a regiao em um conjunto de camadas planas e homogéneas,
em geral de anisotropia arbitraria. A vantagem é que a cobertura de raios nao precisa ser
muito densa, o numero de parametros necessarios é menor e o tragcamento de raios entre
dois pontos é extremamente rapido e robusto. A alternativa é atraente para regiGes que sao
relativamente planas e para levantamentos preliminares, onde a estimativa de um modelo
estratificado pode ser utilizada como um modelo de fundo para efetuar analises mais detal-

hadas, por exemplo, como um modelo anisotrépico para migragdo ou como um modelo de
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calibracdo para analises de AVO.

4.2 PERTURBAGOES DO TEMPO DE TRANSITO

Para resolver o problema de inversido nio linear de se obter os mddulos elasticos norma-
lizados pela densidade, a partir dos dados de tempo de transito iterativamente, € necessario
calcular as derivadas de Fréchet de (3.1), as quais expressam a relagio linear entre variagdes
no tempo de transito e as perturbagdes nos médulos elasticos normalizados pela densidade
(CERVENY, 1982; CHAPMAN & PRATT, 1992). Como o tempo de transito ao longo de
um raio é um extremo, o erro, no tempo, resultante da integragio ao longo de uma trajetoria
préxima do raio, onde a diferenca entre as trajetorias é da ordem de um parametro € em
alguma norma conveniente, é da ordem de €?. Portanto, na determinagio de perturbagdes
de primeira ordem no tempo de transito, relativas as variagoes nas constantes elasticas nor-
malizadas, a;jx;, até primeira ordem de ¢, o tempo de transito nao varia com perturbagoes
da trajetéria, mas apenas com as mudancgas devido a perturbagido na vagarosidade. Assim
pode-se escrever,

or = aio 6al]kls’a' k,'estado dx . (41)
fixo cial

Considerando 5, os N parametros materias independentes, dos quais todos os a;;x; dependem,

segue-se que (4.1) pode ser escrita como

or = ﬁmo Z 577q 777q estado’ -xdr ’ (42)

fixo g=1 inicial

sendo necessario a determinacio de Sypgs €M todos os pontos ao longo do raio fixo. Para isto,
observando que a derivada total da relagao de dispersao em relacao a qualquer 5, particular
( que designaremos simplesmente por  daqui em diante), em um ponto fixo x ( pois o raio

¢ mantido fixo), deve se anular, isto é,

dF
P Fpy48,)-VeF =0 . (4.3)

De (3.7), Vo F = xs - Vg F e sua substitui¢cdo em (4.3) produz
F,,

Sy X = _ﬁ-j (44)
e a substitui¢do de (4.4) em (4.2) resulta em
— _ ”7«1
= /mz Mg lstaaedr - (4.5)

fixo =1
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Assim, para um raio tragado através de um meio composto de células homogéneas, a derivada

do tempo de transito em relagao a 7,;, o q-ésimo parametro independente na j-ésima célula,
é

Ton,; = lim __67' = — -—ij“

Mgj 815 —0 6an S‘Vs F

Ti (46)

onde s;, Fj e 7; sio, o vetor vagarosidade do raio, a relagao de dispersdo e o tempo de transito,
respectivamente, na j-ésima célula. Esta expressdo, para a derivada do tempo de transito
em relagido aos parametros materiais, é valida também para meios estratificados. Para raios
que cruzam uma determinada camada mais de uma vez, cada segmento na camada contribui

com um termo desta forma.

A expressdo (4.6), quando o modelo é reparametrizado de 7,; para €,;, se transforma, de

acordo com a regra da cadeia, isto €,

N .
Treps = Z Tongs Mairep; o (4.7)
gq=1

onde [7g;,e,, ] € a matriz Jacobiana da transformagao. Portanto, a reparametrizagio do modelo
requer apenas um produto matricial no calculo das derivadas de Fréchet. Este resultado
permite que o algoritmo de inversio seja codificado de forma independente da parametrizagao
do modelo. Para inverter um conjunto especifico de parametros, basta, portanto, especificar
a matriz 7g5,e,;- Como veremos a seguir, ha varias maneiras de se parametrizar modelos

anisotrépicos, dai a conveniéncia desta observagao.

4.3 APLICACAO A MEIOS TRANSVERSALMENTE ISOTROPICOS

A partir da expressdo (4.6) para as derivadas parciais do tempo de transito em relacio
aos parametros materiais, torna-se evidente que as derivadas parciais da relacao de dispersao
em relacdo aos parametros do meio sao fundamentais para as estimativas das perturbagao
no modelo, a partir dos tempos de transito. Portanto, uma parametrizaciao conveniente do

modelo, que torne F), . linearmente independentes, é essencial para assegurar estabilidade

Mqj
ao processo de inversdo. A relagdo de dispersdo para ondas de deformagio plana, no plano
vertical de um meio TIV, s6 depende de quatro parametros materiais. Se somente tempos de
transito de eventos qP sdo utilizados para estimativa dos parametros, o que em geral acontece
quando se utiliza as primeiras chegadas, uma reparametrizagio conveniente, para fins de
inversao, deve isolar parametros que influenciem fortemente a vagarosidade qP. Um outro
critério é escolher os 7, de tal forma que dois deles sejam nio nulos no caso isotrépico mas

que assumam valores anélogos a certos parametros isotrépicos ( o quadrado da velocidade da

i
i
{
}
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onda P e o quadrado da velocidade da onda S, por exemplo), com os outros dois parametros se
anulando se o meio for isotrépico. Baseado nestas consideragGes e exigindo que os 7,’s sejam
combinagbes lineares de a;;, escolhemos os seguites parametros para analizar as derivadas de
Fréchet:

ai1 + ass

a1 — @33 A= C — (a13 + 2as5)
2 ’ )

I/ -
2
(4.8)
C é a média do quadrado da velocidade da onda qP na dire¢do horizontal e vertical, ¢ é

1l

mEc=as;, w=D=

7]150—_—'

o quadrado da velocidade da onda qSV na direcdo horizontal e vertical, D é metade da
diferenca entre o quadrado da velocidade das ondas qP horizontal e vertical, e como tal, esté
relacionado a "elipticidade” da superficie de vagarosidade da onda qP ( se esta superficie

fosse uma elipse ), enquanto A, o 1nico parametro envolvendo o enigmatico parametro a,3,

¢ metade da diferencga entre C' e a combinagdo de parametros (@13 + 2as5), que controla os
valores de vagarosidade para dngulos préximos a 45°. A escolha de D e A foi motivada
pelo fato destas diferengas se anularem para meios isotrépicos. Em termos destes novos

parametros, a relagdo de dispersdo (3.12) se torna
F=[(C+D)s}+csi~1)csi+(C—D)si—1]—(C—-c—2A)s1s2=0. (4.9)
A expressao para s - VgF' que aparece no denominador de (4.5) é
s VsF=2[(C+D+c)s?+(C—-D+c)s-2], (4.10)

enquanto as derivadas parciais de F' que ocorrem em (4.5) sio

Fo = c(s]+53)" +4As]s — (s + 53)
= $es? + (c+2A)s2 — 1]+ s3[(c+2A)s2 + es2 - 1],
F. = [(C+ D)s?+(C — D)s2)(s? + s2) — 4As2s2 — (52 4 s2)
$3[(C + D)s? + (C — 2A)s2 — 1} + $2[(C — 2A)s? + (C — D)s2 — 1],
Fp = [c(s]+s3) = 1](s] — s3) — 2Dsls}
= sjles] + (¢ — D)s3 — 1] — s3[(c+ D)s} + es3 - 1],
Fia = 4(C—c—-2A)s3s? . (4.11)

Estas derivadas parciais podem ser interpretadas a partir das aproximacoes das relacdes
de dispersdo das ondas qP e gSV, obtidas no Anexo V e que em termos dos novos parametro

sao dadas por
4A 2.2
Fepape = (C+D)si+(C~D)s— 23 —1=0, (4.12)

1 3
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A Figura 4.1 mostra os graficos das superficies de vagarosidade exata e aproximada de ondas
qP e ¢S, para um meio "nédo fracamente” anisotrdpico, em que sdo assumidos valores signi-
ficativos para ep = D/C e para €4, um parametro adimensional que mede o quanto o meio
se desvia da anisotropia eliptica (Anexo V).

Comparando (4.13) com a primeira e segunda equagdes de (4.11) segue que

Fo=(st+ $3) Fasape »  Fro= (31 + 83) Fypaps - (4.14)
Este resultado pode também ser obtido a partir da relacdo entre F' e Fypups X Fysaps € que é
dada por ,
2
F = FQPapz(Cv D, A) x FQSapz(ca A) - 3%8% (D + 2A + 83) ’ (415)
81

cujas derivadas com relagido a C e c resulta em (4.14). A derivada com relagido a D é dada
por

2
F,D = (S% - Sg)Fanpx 23153 (D + 2A + 83) (4-16)
31

Portanto,

e desde que F), é aproximadamente zero para onda qP, éc ndo pode ser determinado a
partir da inversdo de tempos de transito para eventos qP em um meio fracamente TI;

¢ analogamente, como F,¢ ¢ aproximadamente zero para ondas qS, §C nao pode ser

determinado a partir da inversado de tempos de transito para eventos qS ;

¢ visto que F,p é da ordem de D, A, que sao, para materiais geoldgicos, geralmente muito
menores que C e ¢, as vagarosidades de qS dependem apenas fracamente de D enquanto

6D é pobremente determinado a partir da inversdo de tempos de transito de eventos

qS.

Uma forma relacionada destes resultados, mas menos geral pois pressupde anisotropia
fraca, foi apresentada por CHAPMAN & PRATT (1992). Neste trabalho é mostrado que a
partir de perturbagdes em torno de mdédulos eldsticos isotrépicos, somente trés parametros,

day1,8as3 € 8(a13+ 2ass) podem ser recuperados por inversao de tempos de transito de eventos
qP.
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Estas conclusdes tém implicages de como formular o problema inverso em meios TI,
quando os dados consistem de tempo de primeira chegada de eventos qP. Duas possiveis
abordagens sao:

1. pressupor um comportamento fracamente T1I e utilizar a relacdo de dispersdao aproxi-
mada para ondas qP, Fyps,; = 0, para remover qualquer depedéncia com o parametro
ass (abordagem de MILLER & CHAPMAN (1991)), desde que, para anisotropia fraca
- e mesmo, como € usual, com termos de segunda ordem nao tdo pequenos - este
parametro nao pode ser resolvido pelos dados, ndo importanto a precisao do expe-
rimento ( pressuposicdes corretas, tempo de transito medido corretamente ) e quao

completo seja a cobertura angular , ou,

2. admitir um comportamento T1 "forte”, dentro dos limites de anisotropia suave, e uti-
lizar informagao a priori sobre ¢ = ass, que poderia vir de perfis de onda cisalhante, de
dados de VSP, ou arbitrar um valor razoavel, sabendo-se que o resultado da inversio
para a;3 depende destas informagdes a priori.

Estas observagbes levam em conta somente as limitages essenciais dos dados de tempo
de primeira chegada para eventos qP. Para experimentos pogo a pogo, € necessario adicionar
a estas observagoes, os efeitos da cobertura angular limitada produzida pelo experimento.

Para analisar estes efeitos os seguintes parametros sdo introduzidos:

vi = C+D=an=s,590),

vai = C—-A= % [EE—;-:—@ + (a13 + 2a55)| = 3;13@3(450) )

(4.17)
v? = C—D=ag=s;30,
vi = c=as=5;2(0°). (4.18)

E relevante observar que v, € a velocidade de fase em 45°, para a aproximagao fraca da va-
garosidade qP, como esta descrito no anexo V. A Figura 4.2 mostra as derivadas parciais da
relagio de dispersdo exata e da relagio de dispersio aproximada, (4.13), para ondas qP em
relagdo a estes quatro parametros (4.17), em funcido da diregdo do vetor vagarosidade, apli-
cadas ao meio anisotrépico com curvas de vagarosidade, mostradas na Figura 4.1. Os graficos
da Figura 4.2 mostram a forte dependéncia angular das derivadas parciais F,y, , F\y, , Fyoy €
F,,,. A partir destas figuras, observa-se que v; pode ser recuperado de raios quase horizon-
tais, vs, de raios quase verticais e v,, de raios obliquos em torno de 45°. A derivada em
relacdo a vy é muito menor que as outras, de acordo com as consideragoes feitas anterior-

mente. Ha boa concordancia entre as curvas exatas e aproximadas na Figura 4.2, indicando
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que a aproximagio fraca para a vagarosidade qP de meios T1 é bastante satisfatoria mesmo
neste caso, onde a anisotropia é consideravel.

Assim, se o meio é discretizado em células, pelo menos trés raios, com dire¢ées bem dife-
rentes, devem atravessar cada célula para que se possa determinar os parametros que podem
ser resolvidos teoricamente. A instabilidade associada a cobertura angular limitada é muito
mais dificil de ser evitada sob a hipétese de anisotropia e as consequéncias para inversao TI
sdo muito mais drasticas que para reconstrugio tomogrifica de modelos isotropicos. Para
compensar a cobertura angular limitada em tomografia sismica, é geralmente necessario uti-
lizar informagdo a priori para reduzir a instabilidade do sistema linear associado que se origina
da discretizagdo de (4.5). Uma forte pressuposi¢do sobre o meio, que algumas vezes pode ser
feita a priori, é que o meio é estratificado. A evidéncia, para isto, pode vir de perfiligem
sonica, dados de superficie e da prépria natureza do dado. Por exemplo, para experimentos
poco a pogo entre dois pogos verticais, a geometria de aquisicdo pode ser planejada de tal
forma que fontes e receptores ocupem as mesmas profundidades nos dois pogos e, neste caso,
a cada combinagio fonte-receptor [(zo, 20), (21, 21)] corresponda uma combinagio simétrica
[(zo, z1), (%1, 20)]- Se os tempos de transito sdo idénticos para todos os pares simétricos
fonte-receptor, entdo os dados sugerem fortemente que o meio apresenta um plano vertical
arbitrario de simetria especular. Este € o caso para meios TIV verticalmente heterogéneos, ou
no caso mais geral, para meios estratificados cujas camadas apresentem um plano horizontal
de simetria especular. Tais meios incluem meios ortorrémbicos que resultam da introdugao

de fraturas verticais em um meio TIV.

A hipétese de meio estratificado com camadas TIV, reduz, mas ndo elimina, os efeitos

negativos devido a cobertura angular limitada do experimento.

44 TOMOGRAFIA EM UM MEIO TIV ESTRATIFICADO

Raios tracados através de um modelo TIV estratificado sdo aqui considerados. Tal modelo
é constituido J camadas homogéneas, cada uma das quais dependendo de N = 4 parametros

independentes. Nesta discussdo foram escolhidos v?, v2, v3

e v, produzindo K tempos de
transito, 7,k = 1, ..., K, um para cada raio. Estes tempos de transito devem ser comparados
com dados tempos de transito observados, 74,,k = 1,..., K. A comparacio dos tempos de
transito experimentais com os tempos de transito calculados, produz um conjunto de tempos
de transito residuais, 67x = 74, — Tk, que podem ser expressos, aproximadamente, em termos
de 4 x J parametros, denotados por 7,5, ¢ =1,...,4e 5 =1,...,J. Estes tempos de transito

residuais sdo dados, em aproximacao de primeira ordem nas perturbagées dos parametros




49

eldsticos 67y, por

n 4
Te = Ta, — Tk(Ng5) Z 25’791'7""%1 I?O k=1,...,m , (4.19)
X0

j=1¢=1
Isto corresponde a um conjunto de K equagdes a 4 x J incdgnitas, 67,;.

Para meios estratificados, todos os tipos de eventos, tais como raios refletidos, raios
convertidos, multiplas e miltiplas convertidas, desde que possam ser identificados nos dados,
podem ser incluidos na inversao tomografica. A situagdo mais geral que pode ocorrer, para um
dado evento, é quando uma dada camada, digamos a j—ésima, é atravessada por segmentos de
raios qP e segmentos de raios gS. A trajetdria do raio, na camada, pode entao ser especificada
por um segmento efetivo qP, com tempo transito 7%;, € um segmento efetivo qS, com tempo de
transito 74,5, os dois segmentos efetivos com mesma vagarosidade horizontal, s;. Aplicando
o resultado geral (4.6), ao caso no qual o k-ésimo raio na j-ésima camada é algumas vezes

qP e algumas vezes qS, a expressio para a derivada parcial em (4.19) se torna

Fyop. F;,, .
J Mqj J g5
Tk L —— Thip — Tk . 4.20
hes s.VF; ®p 7P g VF; 8ks 9 (4.20)
Quando somente eventos qP sao considerados, a situagdo mais comum, a equagio (4.20) se
reduz a (4.6), o subscrito P se torna supérfluo e para o k—ésimo raio obtemos
'F}""qj

Tk,flqj Ilf‘iaxig = —ﬁﬁ;lsk’_ Tkj . (4,21)

Observando que a derivada total de F' em relagio a um pardmetro material deve ser nula
e mantendo-se a vagarosidade horizontal s; constante, segue-se que
dF;

W(Sl’ 5355 Mjs M255 M355 7741') = an333jmqj +F.1'mqj =0 . (4.22)
Q

Substituindo este resultado em (4.20), obtém-se

F.

_ L5335

Tk . [I——
o e = TSR, e

F 353535 mg;

Tk;p +
7P s.VF; Is“js

Tkjs . (423)
Utilizando (3.7), particularmente a expressdo para as trés componentes da velocidade de
grupo e observando que vs|x; Tk, é o deslocamento vertical do raio, que, para um meio estra-

tificado, ¢ a espessura da camada, segue-se que a equagio (4.23) pode ser escrita na forma

Tk omgs l;iaio = 835mq; ISkJ-P hijp + S350mgs 'sk,.s hiys (4.24)
X0
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Novamente, quando somente eventos qP sao considerados, o subscrito P torna-se supérfluo e
-a expressao (4.24) se fica como ‘

Tk yng; |1f'iz;|g = 83;mq; IBij hk,‘p . (4°25)

Estas expressGes sao mais convenientes que as equagdes (4.20) e (4.21), quando expressdes
explicitas para s3, como funcado de s; e 7, sdo utilizadas no tracamento de raios diretamente.
Estas formas podem ser obtidas diretamente, pressupondo-se que s, é constante e que s3 seja

explicitado em fungdo de s;. Esta derivacio se encontra no Anexo VI.

Estas expressOes se aplicam para qualquer tipo de camadas anisotrépicas. Se ndo ha um
plano de simetria especular horizontal, entio é necessario distinguir ndo apenas ondas qP de
ondas qS, mas também ondas que se propagam para cima, de ondas que se propagam para
baixo em cada camada. Esta expressao para a derivada do tempo de transito em relagao aos
parametros materiais, também se mantém se o raio correspondesse a um vetor vagarosidade
horizontal (s;,s3) fora do plano que contem o raio, o que poderia acontecer em na inversio
tomografica para um meio estratificado anisotrépico tridimensional, com 21 constantes em
cada camada. A inversao poderia ser extendida para o caso de seis ondas possiveis em uma
dada camada, isto é, ondas que se propagam para cima e ondas que se propagam para baixo,
do tipo qP,qS e qT. '

4.5 ALGORITMO DE INVERSAO PARA MODELOS ANISOTROPICOS

O procedimento de inversdo parte da aplicacdo de (4.19) e (4.21) ( para ondas gP ), uti-
lizando a parametrizagio v?, vZ, v3ev?, is camadas finas em que a subsuperficie é discretizada,

produzindo, para um dado modelo inicial, o sistema linear

4J
ot k = Z Ak,-ém
i=1
com:=4(j~1)+1,4(7 — 1) +2,4(j — 1) + 3,4(j — 1) + 4 denotando os quatro parametros
para j-ésima camada ( de um total de J ) que governam a propagacio de ondas qP-qSv
através da camada. Os coeficientes de (4.21) podem ser escritos na forma

Fin _
A = _ﬁlestado'rkj sy J= L..,J

j inicial
onde 7;; é o tempo de transito do k-ésimo raio através da j—ésima camada, como descrito na

secao anterior. Este sistema linear, embora seja sobredeterminado, é mal condicionado, como

foi discutido anteriormente em relagio as derivadas parcias mostradas em (4.11) e devido a




a8l

falta de cobertura angular completa, inerente aos experimentos pogo a pogo. Sistemas lineares
mal-condicionados produzem solugées instaveis (MENKE,1984) e desprovidas de significado
fisico, logo, néo aceitaveis. Para se obter solugbes estaveis, equagoes adicionais sdo necessarias
(MENKE,1984). Estas equagbes geralmente expressam propriedades adicionais desejiveis
para solugao, mas sdo ordinariamente pensadas como uma informacao a priori.

O algoritmo de inversao utiliza dois conjuntos de equagdes adicionais, vfnculos-fracos,
como em MILLER & CHAPMAN (1991). O primeiro conjunto, exigindo que os parametros
nio se desviem muito do modelo corrente, a cada iteracao, tem a forma
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ZI‘I;&?],':O, l=1,..,4J, =0, 1#1,

i=1
isto é, I'; € uma matriz diagonal. Os valores da diagonal I';; sdo normalizados em relagéo
ao valor maximo das normas das colunas da matriz A. Um fator de escala ou fator de
amortecimento, assumindo valores entre zero e um, é, entdo, escolhido para cada parametro.
A escolha particular reflete a confianga no valor inicial do parametro. Este vinculo é sempre
ativo em v2, pois dados de tempo de transito de eventos qP nio sio sensiveis a este pardmetro
e sobre vZ para compensar a falta de raios em torno da vertical. Na aplicacio destes vinculos,
em situagdes praticas, se pressupbes um modelo inicial com valores de v2 e v? inferidos a partir
de valores médios de perfis sénicos e um fator de amortecimento igual a um é aplicado a esses

parametros.

O segundo conjunto de vinculos requer que o modelo seja homogéneo em algumas camadas
espessas. Nas aplicagOes praticas, perfis sonicos e familia de dados com fonte e receptor a
uma mesma profundidade (CDG) definem as principais descontinuidades na estratificagao
(MILLER & CHAPMAN, 1991). Estes vinculos tendem a manter os estratos finos adjacentes,
com excessao daqueles através das interfaces entre as camadas espessas, com os mesmos
parametros. Ele tem a forma

4J-4

3 Aulmipa+bmiza—(mi+6n)] =0, A=0, i#l,

=1

ou seja, a matriz Aj; é diagonal. Alternativamente,

4J—-4 4J~4
Y Aulbniva— 6m) = = Y Aulnipa —mi] .
1==4 =4

O conjunto de equagdes acima pode nao ser suficiente para estabilizar o sistema, pois a soma
dos coeficientes em cada uma das equagoes € nula, isto é, a matriz associada a este sistema
de equagdes é singular. Este conjunto de vinculos afeta a inversio de duas maneiras. Eles

extendem a informagao de células cobertas por raios para células adjacentes que podem nao
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ser atingidas por raios, em uma determinada faixa angular. Se somente um fino feixe de raios
atravessa uma sequéncia de células de camadas finas, as colunas da matriz Aj;, associadas
ao parametro relevante na diregido do feixe, serdao linearmente depedentes. Neste caso, estes
vinculos requerem que a média aritmética do parametro relevante seja invertida para toda
sequéncia de camadas, eliminando portanto a ambiguidade. Os valores dos A;; também sao
normalizadas em relagdo ao valor maximo das normas das colunas de Ayg;, a escolha particular

definindo o grau de confianga na pressuposigio a priori de um meio homogéneo estratificado.

Apés a introdugdo dos vinculos, resta o seguinte sistema linear sobredeterminado para

ser solucionado:

Aén = 6t (4.26)
ADéyp = —ADy , (4.27)
I'én = 0 , (4.28)

onde D é um operador de diferencas. Este sistema é resolvido pelo método dos minimos
quadrados (LAWSON & HANSON, 1974) e sua solugdo é equivalente ao seguinte problema

variacional:

Min  L(8n) = ||Adn — 6t||" + [|AD(6n + )||* + [[Cén]|*

cuja solugdo é dada por,
6y =[A*A + D*AZD + ')} (At6t + ADyp).

Esta expressdo é itil para analise do algoritmo, entretanto a aplica¢do do método dos gra-
dientes conjugados ao sistema de equagdes (4.26, 4.27, 4.28) é computacionalmente mais

eficiente.

Ha ainda outros vinculos fisicos que devem ser obedecidos por qualquer solu¢ao admissivel.
A exigéncia de que a energia de deformacao seja positivo definida requer, para meios transver-
salmente isotrépicos, que a?; < (a1; — aes)ass (MUSGRAVE,1970). Como tempos de transito
de eventos qP ndo dependem de agg, é necessario informacao a priori sobre ags para se poder
aplicar este vinculo. Para meios transversalmente isotrépicos que sio meios efetivos, no
limite de grandes comprimentos de onda, de estruturas laminares, vale a relagdo agg > ass
(SCHOENBERG & MUIR, 1989). Portanto, se ndo ha informagio sobre ags, pode-se pelos
menos exigir a desigualdade a?; < (@11 —ass)ass para qualquer solugao fisicamente admissivel.
Na auséncia de qualquer informag&o razodvel sobre ass, o vinculo a2, < a;;a33 determina um
limite superior que deve ser obedecido para qualquer modelo anisotrépico estivel em duas
dimensoes. Infelizmente, este vinculo é nao linear e a solugao do sistema linear discutido

anteriormente, sujeito a estes vinculos, € computacionalmente mais dispendiosa. Em vista
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destas observacdes, a desigualdade a2, < ajja3; é testada durante a inversdo para evitar

solugdes ndo admissiveis fisicamente.

Se o dominio de solugdes € restrito pela condigao de anisotropia suave, o vinculo a;3+ass >
0, deve ser imposto a solugéo para evitar polarizacdo anémala (HELBIG & SCHOENBERG,
1987). Por outro lado, para modelos anisotrépicos que sdo meios efetivos, no limite de
grandes comprimentos de onda, & estruturas isotrdépicas laminares, a13 > 0 (HELBIG &
SCHOENBERG, 1987). Fisicamente, esta condig¢do significa que nio se tem efeitos de razao
de Poisson negativa, quando uma barra do meio alinhada com o eixo é submetida a tenséo

uniaxial. Este vinculo é adicionados facilmente ao problema exigindo a cada iteragido que

6&13 > —ai3

O sistema de equagdes (4.26,4.27,4.28) com os vinculos de desigualdade discutidos é
resolvido pelo método dos gradientes conjugados sujeitos a vinculos de desigualdade (PSHE-
NICHNY & DANILIN, 1978). As etapas, para resolver o problema de tomografia nao linear,

sdo portanto as seguintes:

a) Entrar com o modelo inicial. Este modelo pode estar baseado em médias de perfis
sonicos considerando o meio isotrépico. Entretanto, uma melhor estimativa pode ser

obtida, a partir do perfil s6nico, determinando-se um meio efetivo transversalmente

isotrépico (SCHOENBERG & MUIR, 1989).

b) Construir o sistema linear para as perturbagdes dos parametros que definem o modelo,
tracando-se raios através do modelo corrente e calculando os residuos de tempo de
transito em relagdo aos dados observados.

c¢) Resolver o sistema linear sobredeterminado pelo método de minimos quadrados, através

do algoritmo de gradientes conjugados vinculados.

d) Atualizar os parametros. Tracar os raios através do modelo corrente e calcular o erro
médio quadratico dos residuos €,ms. Se 0 e,y ndo muda em relagio a iteragao anterior

ou o e, aumentar, pare; se nao, volte a etapa 2.

4.6 TOMOGRAFIA ISOTROPICA

Um algoritmo para efetuar tomografia isotrépica foi implementado com a finalidade
de comparar seus resultados, quando aplicados a dados de tempos de transito em meios

anisotrépicos, com os resultados da inversdo anisotropica. O problema direto de calcular o
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tempo de transito através de um meio discretizado em células retangulares é solucionado
pelo algoritmo proposto por MOSER(1991). Este algoritmo determina a trajetéria de tempo
minimo sobre um grafo. O grafo utilizado é definido por nés igualmente espacados nas bordas
de cada célula. Nesta implementacgéo, h onze nés em cada borda para minimizar os efeitos
da discretizagdo. ‘

O problema inverso de reconstruir o campo de vagarosidades, a partir das primeiras
chegadas, é solucionado atraves de iteracdes lineares (BREGMAN et al.,1989). A partir de
um modelo isotrépico homogéneo, os tempos de transito sdo calculados e determinados os
residuos em relagio aos dados. As perturbagdes, no tempo de transito, sdo linearizadas em
torno do modelo inicial e as perturbagdes no campo de vagarosidades sao obtidas. O campo
de vagarosidades ¢ atualizado e os novos residuos sio determinados. As iteracGes prosseguem
até que o desvio médio quadratico (rms) dos residuos se estabilizem ou fiquem menores que
a precisao estimada para as medidas de tempo de trinsito. A cada iteragdo, o seguinte

problema linear é resolvido:

N
(5Tk = Td,, et Tk(s,‘) = ZA]“'(SS;,

=1

onde, 67, é o residuo no tempo de trinsito para o campo de vagarosidade corrente, s;, Ay,
€ a matriz com o comprimento do raio através da i—ésima célula (de um total de N) para
a k—ésima trajetdria e §s;, as perturbacdes na vagarosidade. Este sistema linear, da mesma
forma que o sistema discutido anteriormente com relagao a inversio anisotrépica, embora so-
bredeterminado, é mal-condicionado devido & inevit4vel falta de cobertura angular associada
aos levantamentos pogo a pogo. Para se minimizar os efeitos da informacdo incompleta dos
dados, outros conjuntos de equagdes sio adicionados ao sistema linear acima.

O primeiro conjunto de equagdes requer que as pertubagdes na vagarosidade sejam as

minimas e sdo dadas por

/\116s =0

O segundo conjunto requer suavidade na direcio horizontal (diregdo x), ou seja, que o gra-
diente nesta diregdo seja minimo e é dado por

A2Dx6s =0

O 1ltimo conjunto de restrigdes fracas requer suavidade na direcdo vertical (diregdo 2) e é
dado por
AsDzés =0

Nestas equagbes I denota a matriz identidade, Dy, o operador de diferengas na diregio x,
D2, o operador de diferengas na diregio z e 8s, o vetor de pertubagbes da vagarosidade.
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Todos os fatores de amortecimento, Ay, A2 € A3, que ponderam cada conjunto de equagdes em
? bJ 1

relagdo ao sistema tomografico, s3o normalizados em relacdo ao valor maximo das normas

das colunas de Ag; e variam entre zero e um. O algoritmo dos gradientes conjugados utilizado

para solucao do sistema de equagdes lineares, permite a incluséo de vinculos de desigualdades

e restri¢des canalizadas da forma

Smin S S S Smaz 1= 1,...,N .

4.7 APLICACAO A DADOS SINTETICOS

Conjuntos de dados gerados sinteticamente foram utilizados para se avaliar a compor-
tamento deste algoritmo de inversido para meios anisotrépicos. Estes testes numéricos nao
tém por objetivo caracterizar, de forma completa, o comportamento do algoritmo, ainda
mais considerando-se que o problema é ndo linear, o que determina que estes resultados s
caracterizam propriedades locais, devido ao processo de linearizacao em cada iteragao e que
dependem fortemente do modelo inicial (GILL & al.,1981). Entretanto, estes testes sugerem
os problemas inerentes & estimativa de parametros eldsticos em meios anisotropicos TIV.
Finalmente, estes testes mostram que os vinculos utilizados sdo suficientes para produzirem

solugdes estaveis.

O modelo utilizado para gerar os dados, Figura 4.3, consiste de 60 camadas homogéneas
com 1,5 m de espessura cada. Os tempos de transito para as primeiras chegadas qP foram
calculados utilizando o programa para tragados de raios em meios TIV, descrito no capitulo
3. Ruido gaussiano com média zero e desvio padrdo de 0,2 ms foi adicionado aos dados. A
geometria de aquisigdo ¢ de um experimento pogo a pogo com distancia entre os pogos de 100
m e 60 receptores igualmente espagados de 1,5 m e 60 fontes também igualmente espagadas
de 1,5 m.

Os dados foram inicialmente invertidos para um modelo isotrépico, utilizando o algoritmo
de reconstrugio tomografica descrito anteriormente. O modelo inicial é homogéneo com
velocidade de 4 km/s. Os valores dos fatores de amortecimento A, A; e A; utilizados foram
0,1,0,1e0,1, respectivamente. A Figura 4.4, mostra o tomograma resultante apds 5 iteragoes
do algoritmo. Os dados foram ajustados com um desvio padrao de 1,2 ms. A Figura 4.5
mostra o mapa com o valor residuos para cada trajetéria identificadas pela posigao da fonte
e do receptor. O padrdo apresentado no mapa de residuos mostra a inadequagao do modelo
de ajustar os dados uniformemente para diferentes trajetorias, caracterizando a dependéncia

angular da velocidade de propagacado dos eventos, ou seja, a anisotropia do meio.

O teste seguinte foi aplicar o algoritmo de inversdo anisotrdpica aos dados. O modelo
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inicial é isotrépico com velocidades para onda P, coincidentes com os valores corretos de v3
e velocidades para onda S, igual aos de vy, que sdo mostrados na Figura 4.6. Os fatores de
amortecimento aplicados & equagio (4.28), para v, vZ,v? e v2, foram 0,05, 0,05, 1,0 e 1,0
respectivamente. Os valores altos para os fatores de amortecimento de v3 e v? objetivam
manter estes parametros muito préximos de seus valores iniciais. Esta escolha é necessaria
para evitar a instabilidade decorrente da falta de raios em torno da vertical e da inerente
falta de resolucdo dos tempos de transito, de eventos qP, ao parametro v4. Os fatores de
amortecimento aplicados a equagao (4.27), associados a v?, v2, v? e v2, foram 0,05 , 0,05 ,
0,0 e 0,0, respectivamente. Estes baixos valores relaxam a exigéncia de homogeneidade dos
parametros dentro das camadas que sao definidas pelas descontinuidades do modelo inicial. A
Figura 4.6 mostra o resultado, apéds cinco iteragoes, da aplicagdo do algoritmo. Os parametros
v; e vy foram corretamente recuperados e vz e v4 mantiveram seus valores iniciais. A Figura
4.7 mostra o mapa dos residuos apos a inversao onde se observa que nao ha padrdes regulares,
indicando que dados foram ajustados uniformemente. O desvio padrio dos residuos apds a

inversao foi de 0,199 ms e este valor coincide com o desvio padrao do ruido adicionado aos

dados.

O teste a seguir mostra os efeitos do- modelo inicial nos resultados. Os dados foram
invertidos a partir de um meio homogéneo, com velocidade para ondas P igual a 3,12 km/s e
velocidade para as ondas S de 1,73 km/s. Os fatores de amortecimento aplicados 3 equagao
(4.28), para v, vZ, v2 e v, foram 0,05, 0,05, 1,0 e 1,0 respectivamente. A equagio (4.27)
nao foi aplicada para se manter a consisténcia com o modelo inicial. A Figura 4.8 mostra
o resultado da inversao apds cinco iteragoes do algori’tmo. O parametro v; foi corretamente
invertido enquanto que o pardmetro v, nao foi estimado corretamente. Os parametros vz e vy
mantiveram seus valores iniciais, exceto na camada entre as profundidades de 1015 m a 1030
m, onde o parametro vz apresenta uma pequena variacao. Os dados foram ajustados com
um desvio padréo de 0,24 ms. A Figura 4.9 mostra o mapa de residuos onde se observa que
os maiores residuos estdo associados as trajetérias através da camada entre 1015 m a 1030
m. Para se entender estes resultados, foram tracados gréficos das superficies de vagarosidade
qP corretas e das superficies de vagarosidade qP estimadas, juntamente com o histogramas
da direcao do vetor vagarosidade dos raios através das camadas finas, nas profundidades
1020 m, 1055m e 1085m, Figura 4.10, Figura 4.11 e Figura 4.12, respectivamente. Estes
gréficos mostram que a inversdo recupera corretamente a superficie de vagarosidade, dentro
dos limites da cobertura angular do raios, através das camadas. Particularmente, a Figura
4.10 mostra que ha cobertura angular significativa para raios quase verticais. A falta de ajuste
entre as superficies de vagarosidade para esta faixa angular reflete a inconsisténcia entre

modelo inicial para v3 e os dados. Esta inconsisténcia se reflete no nos valores elevados dos
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residuos para trajetérias através da camada entre 1015m e 1030m. Portanto, a inversao destes
dados sintéticos mostra que o algoritimo de inversao anisotrépica pode produzir estimativas
estaveis dos parametros de um meio TIV em um meio estratificado, desde que escolhas
convenientes dos fatores de amortecimento sejam feitas para compensar a falta de cobertura
angular completa. Os modelos estimados depedem fortemente da informagdo a priori sobre
v3, devido a falta de cobertura angular em torno da vertical. Entretanto, a superficie de
vagarosidade é corretamente estimada dentro dos limites da cobertura angular produzida

pelos raios através do meio.

4.8 APLICACAO A DADOS REAIS

O algoritmo descrito na segdo anterior foi aplicado na inversdo de dados de levantamento
poco a pogo realizados no campo de testes da British Petroleum em Devine, Texas. Os
dados foram coletados utilizando uma fonte piezoelétrica e hidrofones como receptores com
os pocos separados de 100m. A aquisi¢do foi feita para 6 posi¢oes da fonte e 56 posigoes
dos receptores, igualmente espagados de 1,5m entre as profundidades de 771m a 853.5m. A
frequéncia pico da fonte era em torno de ‘800Hz e a chegadas diretas de eventos qP foram
obtidas com uma precisao em torno de 0.2ms. A partir do topo, as camadas encontradas
na area foram: Austin Chalk (calcério), Eagle Ford shale (um folhelho com o topo a 783m),
Buda Limestone ( um calcario ) a partir de 796m, Del Rio Clay (um folhelho) a partir de
823m e o calcirio Georgetown Limestone a partir de 848m (MILLER & CHAPMAN,1991).
Préximo as interfaces folhelho/calcério, foi dificil separar consistentemente um onda direta
qP de ondas cénicas (head waves) e alguns pares de fontes-receptores foram omitidos da

inversao.

Um modelo TIV foi proposto para estes dados por MILLER & CHAPMAN (1991),
baseado nas discrepancias significativas entre os dados de perfis sénicos € dados de familias
CDG. Estes dados também fornecem as profundidades das principais descontinuidades que
demarcam os limites das formacoes. Forte evidéncia de um modelo estratificado se origina da
observagao que os tempos de transito apresentam um alto grau de simetria direita-esquerda.
Dados de tempo de transito T'(z,,2,) para este experimento sdo indexados pelo par de co-
ordenadas (z,,2,) que fornecem a profundidade da fonte e do receptor, respectivamente.
Quando tempos de transito para pares fonte-receptor, dispostos simetricamente, sdo com-
parados (examinado-se T'(z,,2,) — T'(zr, 2,) para todos os valores de z, e z,), as diferengas,
mostradas na Figura 4.13, sdo muito pequenas, com uma deferenca maxima de 1,25ms e
desvio padrdo de 0,26ms. As maiores diferengas sdo encontradas na regiao onde z, esta entre

825 e 850m, enquanto 2, estd abaixo de 793m (ou vice-versa), que é quando a fonte estd
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no folhelho superior e o receptor esta no folhelho inferior, ou vice-versa. O efeito pode estar
relacionado a mudangas no acoplamento com o pogo quando fonte e receptor estdo nas regides
de folhelhos. Como pares simétricos fonte-recetor tém o mesmo tempo de transito para um
modelo estratificado, o melhor que se pode esperar como resultado da inversdo seria separar
as diferenca, produzindo residuos que fossem metade das diferengas simétricas.

Inicialmente o algoritmo de tomografia isotrépica foi aplicado aos dados de Devine. O
meio foi discretizado em 28 x 25 células de dimenses 3m x 4m . O modelo inicial é homogéneo
com vagarosidade 0,256 ms/m, que é o valor médio do perfil sénico. Os dois parametros de
amortecimento Aj,A2 e A3 foram escolhidos iguais a 0,1. A Figura 4.14 mostra o tomograma,
obtido apés cinco iteracdes do algoritmo. Os dados foram ajustados com um desvio padrio
dos residuos de 0,41ms. O tomograma nao apresenta uma estrutura estratificada, contrar-
iando as informacdes dos perfis sonicos e das familias CDG. O mapa de residuos da inversao,
Figura 4.15, mostra que as maiores discrepancias ocorrem para trajetorias dentro dos folhel-
hos e através deles. Este padrao de residuos se assemelha ao obtido para os dados sintéticos
e caracteriza a inadequagdo do modelo para explicar a dependéncia da velocidade com a

direcdo da trajetoria.

A aplicagdo do algoritimo de inversdo anisotrépica aos dados de Devine foi efetuada
considerando-se um meio TIV discretizado em 56 estratos finos de 1,5m de espessura. Cinco
camadas, definidas a partir dos perfis sonicos e da familia CDG, foram consideradas para
aplicacao dos vinculos fracos, exigindo homogeneidade. O modelo isotrépico inicial foi obtido
efetuando-se a média das vagarosidades do perfil sénico em cada estrato fino nos quais o meio
foi discretizado. Os vinculos de homogeineidade s6 foram aplicados aos parimetros v? e v2
e o valor escolhido para os parametros de amortecimentos foi 0,1. Os vinculos em relacdo
ao modelo inicial foram aplicados com pardmetros de amortecimento, para v, vZ, v2 e v2,
iguais a 0,1 , 0,1 , 1,0 e 1,0, respectivamente. A Figura 4.16 mostra os perfis obtidos para os
pardmetros v, vZ e v2 apés cinco iteragdes do algoritmo. Os perfis invertidos mostram que a
considerada anisotropia ocorre nos folhelhos, Eagle Ford Shale e Del Rio Clay e na formagio
Austin Chalk. Enquanto que pequena anisotropia ou isotropia ocorre no calcario Buda Lime.
O perfil de v3 coincide com o valor inicial, devido o alto fator de amortecimento aplicado a
este parametro para compensar a falta de cobertura angular em torno da vertical. Os dados
foram ajustados com um desvio padrao de 0,18ms e o mapa de residuos é mostrado na Figura
4.17. Este mapa mostra que a grande maioria dos dados foi ajustada dentro do limite de
precisao das medidas de tempo de transito, que é estimado em torno de 0,2ms. Os tempos de
transito através de trajetorias dentro do folhelho Del Rio Clay, foram ajustados e as regides
que apresentam maiores residuos estdo bem correlacionadas com o mapa de diferencas de

tempos de transito, Figura 4.13. Estas observagées indicam que o modelo TIV obtido é
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muito mais consistente com os dados que o modelo isotrépico estimado anteriormente.

Outra inversao foi realizada sobre os dados de Devine, desta vez exigindo isotropia no
calcirio Buda Lime e no calcirio Georgetown Lime. O modelo inicial e os parametros de
amortecimento aplicados sdo iguais aos utilizados na inversao anisotropica descrita acima. A
Figura 4.18 mostra os perfis obtidos apds cinco iteragoes do algoritmo. O desvio padrao do
residuos foi de 0.21ms e o mapa de residuos se encontra na Figura 4.19. Os perfis invertidos
mostram que a exigéncia de isotropia para os calcarios ndo altera significativamente a solugio
estimada pelo algoritmo. O mapa de residuos apresenta maiores valores que o anterior
para trajetérias com fonte ou receptor préximo a interface Buda Lime / Del Rio Clay, para
trajetdrias com fonte e receptor dentro da formacdo Buda Lime e para trajetdrias através da

formagio Georgetown Lime.

Os resultados da inversiao anisotrépica dos dados do experimento de Devine mostraram
que um meio transversalmente isotrépico com eixo de simetria vertical é consistente com os
dados dentro dos limites de precisdo das medidas de tempo de transito. Os modelos estimados
dependem da informagéo a priori imposta sobre a solugao. Estas presuposi¢bes a priori sdo
inevitiveis a fim de compensar a falta de cobertura angular do experimento e também as
dificuldades na determinacéo do tempo de transito para chegada da onda direta. O resultado
das inversées indicam forte anisotropia para os folhelhos Eagle Ford Shale e Del Rio Clay,
ocorréncia de anisotropia no calcario Austin Chalk e isotropia ou pouca anisotropia para os

calcirios Buda Lime e Georgetown Lime.

4.9 CONSIDERACOES FINAIS

A inversio nio linear de parametros de modelos TIV, a bartir de dados de tempo de
transito de eventos qP, foi analisada e aplicada aos dados do experimento de Devine. A
analise das derivadas de Fréchet indica que somente perturbagées sobre C, A e D, podem
ser determinadas em torno de um meio TI com anisotropia fraca, isto é, D? e A? pequenos.
A dependéncia angular das derivadas de Fréchet mostra a necessidade de ampla cobertura
angular em cada subdominio em que o meio € discretizado a fim de recuperar os parametros

que podem ser determinados.

A falta de cobertura angular completa, inevitivel na tomografia sismica, e a limitagio
essencial dos tempos de transito de eventos qP para determinar todos os parametros de um
meio TIV, se traduzem matematicamente em nao unicidade e instabilidade da solugdo do
problema inverso, em implementacdes numéricas. Isto significa mal-condicionamento do sis-

tema linear tomografico. Para se obter procedimentos estaveis de inversao, informacdo a
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priori deve ser adicionada ao problema. Neste trabalho, & pressuposi¢do de um modelo TIV
estratificado foram adicionadas equagbes, vinculos fracos, que restrigem as perturbagées em
torno de um modelo inicial ou que requeiram homogeneidade em camadas espessas, para os
parametros v?, vZ e v, que sio utilizados no algoritmo de inversio. A aplicagdo do algo-
ritmo a dados sintéticos mostrou que estas informagoes sdo suficientes para produzir solugoes
estdveis. Observou-se que mais de uma iteragdo foi necessiria para produzir um modelo
autoconsistente, isto é, um modelo no qual os tempos de transito, obtidos tracando-se raios
no modelo atualizado, ajustassem os dados com a preciséb requerida. A superficie de va-
garosidade em cada célula foi corretamente estimada dentro dos limites da cobertura angular
dos raios que atravessam a célula, ou seja os parametros invertidos recuperam corretamente
a superficie de vagarosidade no intervalo angular coberto pelos raios. Em consenquéncia, a
partir de experimentos pogo a poco em um meio TIV estratificado, v; é muito bem recu-
perado, pois este parametros depende de raios quase horizontais, v, pode ser bem estimado
exceto para camadas finas com valores de velocidade elevado, pois este parametro depende
de raios em torno de 45°, enquanto v; é pobremente determinado devido a falta de cobertura

de raios quase verticais.

A inversao dos dados de Devine mostrou que um meio TIV estratificado é consistente com
os dados. Consideravel anisotropia esta associada com os folhelhos nas inversoes efetuadas,

enquanto pequena anisotropia ou isotropia foi associada com os calcarios.

Os mapas de residuos se mostraram muito iteis para analise dos resultados da inversao.
Padrdes nos mapas de residuos produzem informacao da adequacdo do modelo aos dados.
Estes padrbes sdo muito mais informativos que o desvio padrdo dos residuos em inversdes

anisotropicas.

i
i
i
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Figura 4.13 - Mapa de diferengas do tempo de transito para disposigoes simétricas
de fonte e receptor para os dados de Devine.




Velocidade

(km/s)

1

H
i

co ~ o 0 W

+2.00
+2.50
+3.00
+3.50
+4.00
+4.50
+5.00
+5.50

100

Figura 4.14 - Tomograma resultante da aplicagdo do algoritmo de tomografia
isotrdpica aos dados de Devine, apds cinco itera¢bes. Note que nao
se observa a estratificacao indicada pelos perfis sonicos e pelos dados

da familia CDG.

74



75

Mapa de Residuos

850 il i Imn I""" |I|Hm%%?ﬂ%??éﬁiﬁiIIl.l.!!.E.!.E.!iaééii:.!!._l';‘-- 51 slfli{a‘ ag uerlle os|

. LR

g 830 i il = EHHHNIW 2 —0.60

o Ml 5 —0.20

E N Ml 4 +0.20

asio-fll | Wil s +o.60

g h 6 +1.00

S QL

8790

770 -4

Al
770 790 810 830 850
posicao do receptor (m)
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para trajetorias dentro dos folhelhos ou através destes.
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CONCLUSOES E PERSPECTIVAS

As contribuigdes e potencialidades deste trabalho para exploragio sismica sdo as seguintes:

a)

b)

Foram estabelecidas as limita¢es do emprego de ondas SH para caracterizacdo da
anisotropia de um subespago estratificado, na situagio mais geral em que estas on-
das podem ocorrer. Uma implicagdo pratica deste resultado é que modelos acisticos
eliptcamente anisotrépicos sao invisiveis a partir da superficie, quando apenas tempo
de transito sdo considerados. Este resultado desestimula a adogdo destes modelos que
parecerm, a primeira vista, uma forma simples e atraente para se incorporar anisotropia

a interpretacao sismica.

Foi apresentado um procedimento simples e robusto para o tragado de raios em 3D
através de meios anisotrépicos com estratificagio ndo plana. Este é o primeiro passo
para o desenvolvimento de um algoritmo de inversdo de tempos de transito para mo-
delos anisotréopicos 3D a partir de dados de VSP e walkway VSP. Esta abordagem é
promissora para a construgao de modelos de velocidade 3D, em meios com estratificagio
nio plana, a partir de um pogo. A determinagdo de modelos de velocidades 3D é essen-
cial para procedimentos de migragido de dados de levantamentos sismicos na presenga
de anisotropia.

Foi efetuada a andlise da inversdao tomografica para meios TIV estratificados. As
limitagoes dos dados de tempo de transito de eventos qP e ¢S para resolucdo dos
parametros anisotrépicos foi caracterizada e investigados os limites da hipétese de
anisotropia fraca. Também foram caracterizados os efeitos da falta de cobertura angu-
lar completa para inversao tomografica em presenga de anisotropia. Um algoritmo de
inversao foi proposto e avaliado em dados sintéticos e aplicado a dados reais, servindo
para mostrar a consisténcia de modelos TIV. O algoritmo de inversio de tempos de
transito para meios T1V estratificados também pode ser aplicadado para dados de VSP
e walkway VSP produzindo uma primera estimativa dos parametros de velocidade, para

as camadas acima dos receptores.

|
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ANEXO I- AS ELIPSES DE VAGAROSIDADE E
ELIPSES DE FRENTE DE ONDA

A forma mais geral de uma elipse de vagarosidade, para ondas SH em meios anisotrépicos,

é mostrada em (6) e reproduzido aqui como
F(s) = cess? + 2c465153 + caus5 —p =0 . (I.1)
Como o tensor das constantes elasticas € positivo definido, temos
2 _ 2
Cqq4 > 0 y Cee > 0 3 C = C44C66 — Cyg >0 , (1.2)

0 que assegura que esta forma quadratica é uma elipse. Além do mais, se C' é a média de cy4

€ Cge
C = ,(644 + 066)/2 (1.3)

e definindo os parametros adimensionais a e b como

a= (Ces — C44)/20 , b= C45/C s (14)
de (1.1),
c=(1-a>-0")C*>0, (1.5)
ou
ad+b<1. (I.6)

A forma e orientagao da elipse sdo governadas por a e b.

Em coordenadas polares , com s, a magnitude do vetor de vagarosidade, e 6, o angulo
medido a partir do eixo-s3 ( + em diregdo do eixo-s; positivo), a equacdo da elipse (I.1) é
dada por

§ = g[l —acos20—bsen2d]”t . (L7

O semi-eixo maior € 0 semi-eixo Menor, Smax € Smin 540 dados por
P [T —
ngax = _[1 :F (12 + b2] 1 . (1.8)
min C
A excentricidade e é dada por '

2 2

e = Smax ~Smax _ /o (1.9)

2 2
Smax + Smax
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e os angulos dos eixos maior e menor com o eixo-s3 sdo dados por
tan 20m?x = —b/a . (I.IO)
min

A elipse se torna uma circunferéncia e o meio é isotrépico para ondas SH , somente quando
a e bse anulam. A elipse é inclinada se, e somente se, b # 0. Existem quatro casos de elipses
inclinadas: (a) a>0eb>0; (b)a<0eb>0;(c)a>0eb<0e(d)a<0eb<0. O
caso (a) é mostrado na Figura Figura 2.1 e para este caso

—7/4 < Omax < 0. Para o caso (b), —7/2 < Opax < —7/4. Quando c46 ou b é negativo,
Omax é positivo. Para o caso (c), 0 < Opqee < 7/4, € para (d) 7/4 < Opmar < /2. A mudanga
de sinal de a e b, apenas gira a elipse de 7 /2, intercambiando o eixo maior com o eixo menor.

A superficie de velocidade de grupo ou frente de onda, que é a reciproca polar da superficie
de vagarosidade, é também eliptica. E importante observar que a superficie de todos os
vetores velocidade de fase em que vp = s/s?, nio é uma elipse e, essencialmente, ndo possui
significado geométrico ou fisico. A velocidade de grupo vg em um meio anisotrépico esta

associada a vagarosidade, pela relacio (SCHOENBERG, 1984)

. VgF
= L1

Ve s+ VsFip=o ’ ( 1)

onde F(s) = 0 é a superficie de vagarosidade dada por (I.1). Assim
VsF = 2[(cess1 + cass3)e1 + (cass1 + Caas3)es] (1.12)

s+ VsF = 2(coss] + 2c465183 + 6443§)| Feo’

onde e; sao vetores unitarios e, portanto

vg1 = (cesS1 + Ca853)/p Vg3 = (CesS1 + C4653)/p - (L.13)

Resolvendo s; e s3 em termos de v,; e v,3 e substituindo em (I.1), é obtida a equagio para
a superficie de velocidade de groupo, dada por

c44vgl — 246041043 + c66v33 - [p=0, (I.14)

que é, naturalmente, eliptica. Os pardmetros adimensionais, correspondentes a esta elipse,
sao

ag = (C44 - 066)/20 =-a, by = —646/0 = —b. (1.15)

Assim, a excentricidade é a mesma que da elipse de vagarosidade, e as orientagoes dos semi-
eixos maior e menor sao as mesmas dos semi-eixos menor e maior da elipse de vagarosidade,

respectivamente, isto é , a elipse de frente de onda esta inclinada de 7/2 em relagdo a elipse




86

de vagarosidade. Evidentemente, o semi-eixo maior da elipse de velocidade de grupo deve
ser o inverso do semi-eixo menor da elipse de vagarosidade, e vice-versa. Para verificar isto,
basta observar que, em coordenadas polares, vy, a magnitude do vetor velocidade de grupo,
e ¢, o angulo medido a partir do eixo v,3 (+ em direcdo do eixo v, positivo) , a equagdo

desta elipse de frente de onda, em termos de a e b, é dada por

. Cl—a®—1)
vg— »

[1+4a cos2¢ — b sen2¢]". (1.16)

O termo [1+a cos2¢—b sen2¢]~! assume valores maximo e minimo para [1 F €]}, de forma

que os semi-eixos maior e menor, vy, € V,..., sdo dados por

C(l —a?— b C
2 =4 iz =Spza=/s., (L)
min 14 p min
e estes valores ocorrem em ¢max = Omin € dmin = Omaz, como era de se esperar, pois a; = —a

e b, = —b.




ANEXO II - A MATRIZ DE PROPAGACAO SH
ATRAVES DE UMA CAMADA MONOCLINICA

Seja uma camada monoclinica de espessura h, tendo o plano z; — z3 como seu plano
de simetria especular e com interfaces paralelas ao plano z; — x;. A matriz de propagacdo
através de uma camada, relaciona a velocidade e tracdo sobre uma interface da camada, em
cada frequéncia w e vagarosidade horizontal s;, aos valores daquelas quantidades na outra
interface. E f4cil obter uma expressao para a matriz de propagacao quando as solugbes gerais
para a equacdo de onda s3o conhecidas, como é o caso da propagagao de ondas SH. Como
existe apenas uma componente de velocidade v e uma componente de tragio ( sobre uma
superficie com z3 constante) o4, denominada aqui de o, a matriz de propagagio é uma matriz

de ordem 2.

A solugdo geral para a camada monoclinica, consiste de uma onda propagando-se para
baixo, com mimero de onda si e amplitude A* e uma onda propagando-se para cima, com
nimero de onda vertical s3 e amplitude A~. si e s3 sdo dados por (7). Definindo o vetor
de velocidade-tra¢ao y e um vetor de amplitude a por

v(z3) At
= ,a= , II.1
y(zs) [ —o(z3) ] a=| (IL1)

(8) e (11) podem ser escritas, em forma matricial, como
y= BD(x3)a ’
1 1 exp iw.s;'asa 0

B = , D = R I1.2
Im —Im ] () [ 0 expiws; T3 ] (I1.2)

onde a impedancia Zys, que é fungio de s2, é dada por (10). Portanto, através da camada

de expessura h, cujo topo esta localizado em z3, obtém-se
y($3 + h) = BD(:II;; + h)a = BD(CIIg + h)[D($3)]_1B—1)’($3) (11.3)
= BD(k)B'y(zs) = Q(h)y(zs) ,
e a matriz de propagacio Q(h) é dada, explicitamente, por .

Q = exp(—iw s, h) cosw(Zn/csa)h (¢/Zm) sen w(Zam/caa) R

I1.4
Ca4 (:Znm) senw(Zar/caa)h cosw(Zps[caq)h (1L4)
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O determinante de Q(k) é exp —2iw(cse/ca4)s1h), cujo valor absoluto é unitario. Em meios
anisotropicos em geral, a condi¢ao de que o determinante seja unitario, ndo se mantem quando
o plano horizontal ndo é um plano de simetria especular, isto é, quando ndo ha simetria entre
ondas que se propagam para baixo e ondas que se propagam para cima. O fator de fase
constante para todas as componentes de Q(%), contém a razdo adimensional cyg/cqq, que é
exatamente a inclinagdo do vetor vagarosidade para vagarosidade horizontal critica do meio

monoclinico ( veja Figura Figura 2.1).

E interessante comparar a matriz de propagacio da camada monoclinica, com aquela da
camada isotrépica equivalente especificada por p’ e u' dada pelas equagdes (18), que exigem
que a impedancia do meio isotropico seja igual aquela do meio monoclinico, para todo s;.
Considerando que o meio isotrdpico tenha espessura h’, sua matriz de propagacio Q' é dada

por

' _ cosw(Zp /)b (i/Zn) senw(Zag [ ')
v= (:Zm)senw(Zp/p' )R cos w(Zp /1) b . (IL5)

Para que os argumentos dos senos e cosenos em Q' sejam idénticos aos da camada monoclinica
e, observando que p’ = ¢, é necessério que

B=—h . (IL6)

C44

Entdo, Q' é o mesmo que Q, exceto pelo fator de fase, exp —iw(css/csq)s1h, que é comum a
todas as componentes de Q. Como os coeficientes de reflexao sempre dependem das razdes
entre componentes, o coeficiente de reflexdo para uma camada monoclinica ( ou muitas
camadas monoclinicas sobre um semi-espago) € igual ao de uma camada isotrépica equivalente
( ou muitas camadas isotrépicas equivalentes) sobre o mesmo ou o semi-espago equivalente
subjacente. Os coeficientes de transmissdo terdo termos de deslocamento de fase adicionais

que ndo podem ser eliminados.




ANEXO III - VELOCIDADE DE GRUPO A PARTIR
DA RELACAO de DISPERSAO F(k,w)=0

Considere uma relagao de dispersao geral em um ponto do meio ou guia de onda na forma
F(k,w) = 0, onde k é o vetor nimero de onda, w é a frequéncia radial e o vetor vagarosidade
s = k/w. O vetor velocidade de grupo é definido como v = Vyw. A derivada total de F com

relagdo a k deve se anular, resultando que

idi—r =ViF 4+ FruViw =0, (IIL1)

que, quando resolvida para v = Vyw, nos da a férmula usual para a velocidade de grupo,

definida por -
k
= - . I11.2
VTR (112)

Para mudar a variavel k para a variavel s, nés podemos escrever

Fk,w) = Flws,w) = F(s,w)=0. (IIL3)

Portanto,
ViF Vs VeF
fau B 'g—z‘vsF+ % ’

onde I denota o tensor identidade, Vis = I/w 0s/0w = —Kk/w? = —s/w. Substituindo estas

(11L.4)

expressdes em (I11.4), obtemos uma expresséo para a velocidade de grupo em termos do vetor

de vagarosidade e da frquéncia

lv,F VY F
~8VF+8E " sV F—wiE”

(I1L5)

v=-—

Se F(k,w) = F(k/w) = F(s), entdao0F /0w = 0 e (IIL.5) v se torna idéntica a (3.7).




ANEXO IV - CONDICOES PARA ANISOTROPIA
SUAVE

As condigbes de anisotropia suave nio significam, essencialmente, valores pequenos para
certos parametros anisotrépicos, mas siao propriedades fisicas do meio anisotrépico que geral-
mente sdo condideradas, na sismica de exploracdo, como universalmente satisfeitas por todas
as estruturas geoldgicas. Quando a anisotropia puder ser assumida como transversamente

isotrépica, com um eixo vertical (na direcdo z3) de simetria, estas condigdes sdo que:

1. A onda compressional mais lenta ao longo de um eixo de coordenadas é mais rapida

que a onda cisalhante ao longo dos eixos, ou seja,

min[au,aag] > ass , (IVl)

2. Nao existe polarizacdo andmala em qualquer plano coordenado (HELBIG and SCHOEN-
BERG, 1987), ou seja,
a3+ ass >0 . (Iv.2)

Para rochas, esta condi¢do pode ser feita mais restritiva, exigindo-se que a;3 > 0, que
é equivalente a que a razdo de Poisson, no plano z;,z3, com cargas nas dire¢des x3 ou

z; seja positivo, e

3. Nio existe triplicacdo para a onda S, em torno dos eixos de coordenadas, o que fornece
limites superiores para a3, ou seja, para nao haver triplicacao em torno do eixo hori-
zontal z;:

(a13 + ass)? < azs(ar; — ass) , (IV.3)

e, para nao haver trplicacdo em torno do eixo vertical z3:
(@13 + 055)2 < ay1(a3s — ass) . (IV4)

Nés poderiamos ter exigido que nido houvesse triplicacdo em torno de uma diregdo
obliqua, produzindo, em muitos casos, um maior limite inferior para a;3, que a condigio
a3 > 0 do item 2.

Isto ndo foi feito porque folhelhos quase sempre apresentam evidéncia de possuirem
pequena triplicacdo em torno de uma dire¢io obliqua.
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Todas estas observagdes juntas nos determinam uma regido de aceitabilidade para a;3:

0< a3 < \/0‘,11{133 — {55 I'Ila.X[ﬂ.u, (133] — as5 . (IV5)




b
¢

ANEXO V - CURVAS DE VAGAROSIDADE
APROXIMADAS

A relagdo de dispersio exata (4.9) pode ser resolvida para as curvas de vagarosidade qP
e qS, em coordenadas polares, fazendo s; = ssinf, s3 = scos 8. Com isto, obtém-se

(57%)*=(C =D cos 20+c)s 2 +c(C—D cos 20)+ [(C’ —c)A - A%~ D2/4] sin®20 =0, (V.1)

uma equagao quadratica em s® ( onde s é o médulo do vetor de vagarosidade ), cujos coefi-
cientes sdo fungdes de 8, o angulo de fase. Observa-se que a condigdo A = 0 nao nos da uma
relacio exatamente fatoravel( com uma curva qP eliptica e uma curva gS circular ). Para
isto, é necessario que

E2 = (du - a55)(a33 -~ a55) - (,(7'13 + a55)2 = 4(0 - C)A - 4A2 - .D2 ) (V2)

seja zero, ver HELBIG & SCHOENBERG (1987). As solugdes de (V.1) nos ddo as curvas de
vagarosidade de qP and gS

— Dcos 20 C —Dcos20 —c\?> E?
3;’13 = ¢ C2OS te + \I ( c;)s c) -7 sin® 26 . (V.3)
qS

Expandindo estas solugbes em poténcias dos parametros anisotropicos D e A, e negligen-
ciando os termos O[D?/(C —¢), A?/(C —c), DA/(C —c)], obtém-se expressdes simples para
as vagarosidades de fase,

s;ﬁm ~ C — Dcos20 — Asin®20 , s;a mc+Asin?20. (V.4)

9Sapp

Reescrevendo (V.4) em coordenadas rectangulares, s;, s3, sdo, entdo, obtidas as aproximagoes

das curvas de vagarosidade qP e gS definidas em (4.13).

Os valores aproximados para estas curvas em angulos que sao multiplos de 15° s3o:

6= @ 15° 30° 45° 60° 75° 90°
sp?= C-D C-¥2_2 ¢g_2_3 g_A Cc4+2-3 ¢c180_4 o4p
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O parametro de anelipticidade, €4 (uma versao adimensional de E?, (V.2), normalizado tal
que max €4 = 1) se torna, nos limites da aproximagéo fraca, proporcional a A:
_ E? 4(C — c)A —4A% - D? 4A

= = a4 3 V5
ca (@11 — ass)(ass — ass) (C—¢)2—D? C-c (V-5)




ANEXO VI - DERIVADA DO TEMPO DE
TRANSITO EM UM MEIO ESTRATIFICADO EM
RELACAO A UM PARAMETRO ELASTICO

Em um meio com camadas homogéneas, o raio é composto de segmentos de retas e é
determinado pelos pontos de intersegao da trajetdria do raio com as interfaces, ou equivalen-
temente, pelos angulos dos raios ou as razdes vy,/vs, nas varios camadas. Desta forma, no
calculo das derivadas parciais em relagdo ao g—ésimo parametro eldstico da j—ésima camada,
74;> do tempo de transito associado a um raio particular, mantendo a trajetéria do raio fixa,

é equivalente a manter constantes as razdes vy,/vs,.

Notando que dx, o deslocamento infinitesimal ao longo do raio na integral do tempo de
transito (3.1), é (v/v)d{, onde v é o médulo da velocidade de grupo e £ é o comprimento de
arco em cada ponto do raio, e lebrando que s- v = 1, o tempo de transito 7 pode ser escrito

como

T(x,s)=/x's.dx= wd (VL1)

Xs X, V
Considerando que cada camada é atravessada por apenas um tipo de raio, para simplificar

a notacdo. A trajetoria do raio pode entio ser especificada pelos deslocamentos verticais e
horizontais dos segmentos dos raios nas J camadas, z,,h;, i = 1...,J onde YL, z;, = X
é a distancia de afastamento horizontal total coberta pelo raio. O tempo de transito é dado
por

n (Jad + kP n .
= Z __.:I.:.l.i._.__..... = Z(slxli + 33¢h£) =X + ESS;hi . (VI2)

Vi i=1

i=1

Na :—ésima camada, s3; € uma funcao de s; e de todos os parametros elasticos daquela
camada. Logo, nés podemos escrever s3;(81,74i,¢ = 1,...,N). Note-se que N = 4 para uma
camada TIV. Diferenciando o tempo de transito 7 em relagdo a 7,;, 0 g—ésimo parametro
na j—ésima camada (neste anexo nio escreveremos os subidices ¢ e j, deixando claro que ele

estdo subendentidos), mantendo-se a trajet’oria do raio fixa, obtém-se

T Il‘aioﬁxo = S14p X + Z 83,381 Sy hi + 33]~,17 h] = S1,p (X + Z 83,381 h,) + 33]‘"'7 hJ . (VI.3)

=1 =1
Entretanto, em cada meio, vale a relagido de dispersdo F'(sq,s3) = 0. Consequentemente, a

derivada total de F' em relagdo a s; também se anula, isto é, F,,, +F,,, 33,5, = 0, €, portanto,
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$3ysy = —%ﬂ-, e de (3.7), 83,5, = —+1. Assim os coficientes de s;,, em (VL3),
X+233,.,,,1h5=sz$—"h§:x—le,.=o, (VL4)
i=1 i=1 ‘3 i=1

e a expressdo (VL.3) para a derivada total do tempo de transito em relacio aos parametros

elasticos se reduz a,

Ty |1'aioﬁxo = 333' m 51 fixo h‘? ) (VI5)




