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RESUMO

A medicdo de pardmetros fisicos de reservatdrios se constitui de grande importancia para a
detec¢do de hidrocarbonetos. A obtencdo destes pardmetros ¢ realizado através de analise de
amplitude com a determinacdo dos coeficientes de reflexdo. Para isto, faz-se necessario a
aplicacdo de técnicas especiais de processamento capazes de corrigir efeitos de divergéncia
esférica. Um problema pode ser estabelecido através da seguinte questdo: Qual o efeito
relativamente mais importante como responsavel pela atenuacdo de amplitudes, o espalhamento
geométrico ou a perda por transmissividade? A justificativa desta pergunta reside em que a
corre¢ao dinamica tedrica aplicada a dados reais visa exclusivamente o espalhamento geométrico.
No entanto, a analise fisica do problema por diferentes dire¢des pde a resposta em condi¢des de
duvida, o que ¢ interessante e contraditério com a pratica. Uma resposta embasada mais
fisicamente pode dar melhor subsidio a outros trabalhos em andamento.

O presente trabalho visa o célculo da divergéncia esférica segundo a teoria Newman-
Gutenberg e corrigir sismogramas sintéticos calculados pelo método da refletividade. O modelo-
teste € crostal para que se possa ter eventos de refracdo critica além das reflexdes e para, com
isto, melhor orientar quanto a janela de aplicagdo da correcdo de divergéncia esférica o que
resulta em obter o entdo denominado “verdadeiras amplitudes”. O meio simulado ¢ formado por
camadas plano-horizontais, homogéneas e isotropicas. O método da refletividade ¢ uma forma de
solugdo da equagdo de onda para o referido modelo, o que torna possivel um entendimento do
problema em estudo. Para se chegar aos resultados obtidos foram calculados sismogramas
sintéticos através do programa P-SV-SH desenvolvido por Sandmeier (1998), e curvas do
espalhamento geométrico em funcdo do tempo para o modelo estudado como descrito por
Newman (1973).

Demonstramos como uma das conclusdes que a partir dos dados do modelo (velocidades,
espessuras, densidades e profundidades) uma equagdo para a correcdo de espalhamento
geométrico visando as “verdadeiras amplitudes” nao ¢ de facil obtengdo. O objetivo maior entdo
deveria ser obter um painel da fun¢do de divergéncia esférica para corrigir as verdadeiras

amplitudes.



ABSTRACT

The measurement of physical parameters of reservoirs is of great importance to the
detection of hydrocarbons. To obtain these parameters, an amplitude analysis is performed with
the determination of the reflection coefficients. For this, it is necessary the application of special
processing techniques able to correct the spherical divergence effects on seismic time sections. A
problem can be established through the following question: What is the relatively more important
effect responsible for the amplitude attenuation: geometrical spreading or the loss by
transmissivity? A justification for this question resides in that the theoretical dynamic correction
applied to real data aims exclusively to the geometrical spreading. On the other side, a physical
analysis of the problem by different directions places the answer in conditions of doubt, what is
interesting and contradictory with the practice. A more physically based answer to this question
can give better grounds to other works in progress.

The present work aims at the calculus of the spherical divergence according to the
Newman-Gutemberg theory, and to correct synthetic seismograms calculated by the reflectivity
method. The test model considered is crustal in order to have critical refraction events besides
reflection events, and to better position with respect to the time window for application of the
spherical divergence correction, which results in obtaining the denoted “true amplitudes”. The
simulated medium is formed by plane-horizontal, homogeneous and isotropic layers. The
reflectivity method is a form of solution of the elastic wave equation for this reference model,
what makes possible an understanding of the structured problem. To arrive at the obtained
results, synthetic seismogram were calculated by using the fortran program P-SV-SH written and
supplied by Sandmeier (1998), and reflection geometrical spreading curves as function of time
were calculated as described by Newman (1973).

As a conclusion, we have demonstrated that from the model information (velocities,
thicknesses, densities and depths) it is not simple to obtain an equation for geometrical spreading
correction aiming at the true amplitudes. The major aim would then be to obtain a panel of the

spherical divergence function to correct for true amplitudes.



1. INTRODUCAO

O presente trabalho tem como objetivo especifico o calculo da divergéncia esférica segundo
o modelo teodrico aqui denominado Newman-Gutenberg para corrigir amplitudes de sismogramas
sintéticos calculados pelo método da refletividade de Sandmeier (1984). Um sismograma com as
amplitudes corrigidas serve para informar sobre os contrastes de impedancia ao longo dos
refletores marcados pelos eventos corrigidos; isto ¢, servem para a analise de variagao de
amplitude versus afastamento (medidas de coeficientes de reflexdo). O modelo estudado € crostal
para que refragdes criticas estejam inclusas nas sec¢des sismicas, facilitando a interpretagao.

Um proximo objetivo seria estender os presentes resultados a modelos de bacias
sedimentares brasileiras de interesse a exploragcdo de petroleo que se caracterizam pela presenca
de soleiras de diabasio. Nas bacias sedimentares da regido Amazdnica, os geologos e
geoquimicos consideram as soleiras como diretamente relacionadas a geragcdo e ao acumulo de
hidrocarbonetos (Eiras, 2003). A complicagdo ¢ aumentada porque as altas impedancias sismicas
dos contatos (sedimento/intrusiva) causam grande espalhamento de energia do sinal sismico,
dividido entre transmissdo e reflexdo, e estas interfaces podem gerar multiplas de grandes
amplitudes o que podem obscurecer informagdes sismicas desejadas e provenientes de estruturas
que estdo abaixo das soleiras.

A computacao de sismogramas sintéticos, pela teoria do raio, para ondas compressionais e
convertidas, em um meio estratificado horizontalmente, produz resultados rapidos e precisos para
modelos com velocidade dependente da profundidade composto de camadas espessas. A
utiliza¢do da teoria do raio para um modelo de camadas finas, com multiplas internas, produz
resultados inadequados, sendo o método da refletividade preferivel neste caso (Fertig e Psencik,
1985).

O processamento e o imageamento de se¢des sismicas de reflexdo enfrentam um problema
fundamental que ¢ a correcdo de amplitudes versus afastamento, visando medir pardmetros
fisicos de reservatorios.

O campo sismico observado ¢ descrito pelo modelo convolucional, e segue o principio da
decomposicdo numa componente deterministica € em outra ndo-deterministica. Na componente
nao-deterministica, normalmente classificada como ruido, se situam os efeitos locais, e para ela
sdao também transferidas as informagdes deterministicas ndo desejadas, ou de dificil interpretacgao,

tendo como exemplo as multiplas e as difragdes. O processamento visando as tdo desejadas



“verdadeiras amplitudes” necessitam que ruidos deterministicos sejam subtraidos do trago
previamente as correcoes. No entanto, um problema importante ¢ estabelecido através da seguinte
questdo: Qual o efeito relativamente mais importante como responsavel pela atenuacdo de
amplitudes, o espalhamento geométrico ou a perda por transmissividade? A justificativa desta
pergunta reside em que a corre¢do dinamica tedrica aplicada a dados reais visa exclusivamente o
espalhamento geométrico. No entanto, a analise fisica do problema por diferentes diregdes pde a
resposta em condigdes de duvida, o que € interessante e contraditorio com a pratica. Uma
resposta embasada mais fisicamente pode dar melhor subsidio aos trabalhos em andamento.

A forma geral na qual se encara o problema da atenuacao por divergéncia esférica tem por
primeiro conceito que os modelos tedricos contemplem separadamente os efeitos de
espalhamento geométrico e o de transmissividade. O segundo ¢ que as fontes sismicas sejam
limitadas a pontual simétrica, e a ondas planas impulsivas. O terceiro limita o meio a ser
estratificado horizontalmente, e formado por camadas homogéneas e isotropicas. O quarto admite
aplicacdo da teoria do raio baseada nas equagdes iconal e de transporte, € a solugdo completa
baseada na equagao da onda. O quinto limita a analise a condi¢do de ondas acusticas.

O corpo desta Dissertacdo ¢ constituido por outros quatro capitulos descritos a seguir.

No Capitulo 2 apresentamos o modelo geoldgico, utilizando como exemplo a bacia
sedimentar do Solimdes, que serve de justificativa ao presente estudo de camadas plano-
horizontais. As premissas basicas e fundamentais admitidas para os modelos geofisico-geologicos
no presente trabalho sdo: (1) a fonte ¢ 3D, pontual no espaco e distribuida no tempo; (2) o meio €
3D, heterogéneo verticalmente, formado por uma seqiiéncia de camadas homogéneas e
isotropicas com interfaces plano-horizontais sobre um semi-espago infinito; (3) ndo ¢ admitido o
fendmeno de absor¢@o anelastica; (4) as se¢des sismicas sintéticas sdo geradas segundo o método
da refletividade, através do programa P-SV-SH (Sandmeier, 1990).

No Capitulo 3 apresentamos um resumo sobre a teoria do raio com as equagdes tempo-
percurso para um modelo de camadas planas-horizontais, e também os principios basicos e
fundamentais da atenuacdes de amplitudes versus o afastamento devido ao espalhamento
geométrico para um modelo formado de camadas plano-horizontais, homogéneas e isotrdpicas.

No Capitulo 4 apresentamos resumidamente o método da refletividade como uma forma de

solucdo da equacdao de onda para o modelo de camadas plano-estratificado, como também a



geometria para a simulacdo de dados. Do ponto de vista pratico, o modelo de camadas planas ¢
justificado por ser a base do método de corre¢ao de sobre-tempo normal (NMO).

No Capitulo 5 apresentamos os resultados e as conclusdes com dados sintéticos do Modelo
Teste Crostal através da utilizagdo do programa P-SV-SH (Fortran 77) que calcula sismogramas

sintético através do método da refletividade.



2.  MODELO GEOLOGICO

No compéndio apresentado por Bally (1983) sdo interpretadas o caso de muitas feigoes
sismicas sub-horizontais a horizontais importantes para o estudo da presenca de trapas de
hidrocarbonetos.

O preenchimento sedimentar das bacias intracratonicas da Amazonia Brasileira ¢ composto
por seqliéncias paleozoOicas recobertas por seqiiéncias mesozoica € cenozoica. As seqliéncias
paleozoicas estdo dobradas e falhadas, e intrudidas por diques e soleiras de diabdsio (Eiras,
1996). Estas rochas intrusivas possuem velocidades sismicas relativamente muito mais altas do
que as rochas sedimentares encaixantes, e serve de complicador para o calculo com modelos com
refracdo critica. As seqiiéncias mesozdicas € cenozodicas apresentam poucas perturbacoes
tectonicas e estdo sub-horizontalizadas. As propriedades fisicas e geométricas deste exemplo s@o
transferidas para os modelos utilizados nas simulagdes. A bacia sedimentar do Solimdes ¢ um
exemplo tipico desta descri¢do esbocada na Figura 2.1. No presente trabalho exploramos a
condi¢do de horizontalidade das camadas analisadas. Como perspectiva, um proximo passo seria
aplicar os resultados aqui obtidos em modelos de bacias sedimentares da regido Amazodnica, uma
vez que estruturas horizontais ou sub-horizontais sd3o comuns e geologicamente importantes na
interpretacdo de reservatorio de dleo e gas.

A geracdo e o acimulo de hidrocarbonetos nas bacias sedimentares da regido Amazonica
estdo diretamente relacionados com as soleiras de diabasio (Eiras, 2003). As altas impedancias
dos contatos sedimento/intrusiva causa de diminui¢do de amplitude no sinal sismico transmitido,
e as multiplas desta interface possuem grandes amplitudes, e que pode obscurecer informagdes
desejadas localizadas abaixo das soleiras. Este tem sido um motivo para estudos voltados ao
estudo de multiplas nestas Bacias com o objetivo de melhorar a imagem sismica do subsolo, e dar
melhor condi¢do de interpretacdo das rochas geradoras e das estruturas armazenadoras de
hidrocarbonetos (6leo e gas).

Uma descrigdo fisica real e detalhada de formagdes geoldgicas para exploracao sismica
deve considerar varias situacOes, tais como: camadas finas, descontinuidades e curvatura de
interfaces, porosidade, fluidos, geometrias complexas, dispersdo, absor¢do interna e anisotropia.
Para continuar, a descricdo requer uma base fisica para a forma da equagdo de propagacao da

onda sismica (exemplos: métodos da teoria do raio, o da refletividade, diferencas finitas,



elementos finitos), € bem como a participacdo da teoria da comunicagao (filtros, descricao de
ruidos, estatisticas) para completar e refinar a descri¢ao do problema em estudo.

As premissas basicas e fundamentais admitidas para os modelos geofisico-geologicos no
presente trabalho sdo: (1) a fonte ¢ 3D, pontual no espago e distribuida no tempo; (2) o meio €
3D, heterogéneo verticalmente, formado por uma seqiiéncia de camadas homogéneas e

isotropicas com interfaces plano-horizontais sobre um semi-espago infinito;
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3.  MODELO SiSMICO DA REFLEXAO
3.1. EQUACOES TEMPO-PERCURSO

Nesta secdo apresentamos a expressao para o tempo de transito hiperbdlico resultante da
expansdo em série de Taylor em poténcias do quadrado da distdncia fonte-receptor. Apds o
segundo termo da aproximacao hiperbolica, as expressdes para os coeficientes da série sdo cada
vez mais complicados. Incluimos alguns passos para mostrar as circunstancias nas quais a
aproximacao hiperbolica ¢ inadequada. Na pratica, se faz pouco uso de termos de ordem mais alta
devido as complicagdes que surgem quando o modelo em subsuperficie consiste de camadas
curvas. Além disso, ruidos que contaminam os ajustes de tempos de transito em dados reais estao
relacionados aos termos de ordem mais alta.

Para uma fonte S e um receptor G (Figura 3.1) separadas pela distancia x sobre a superficie
do modelo, o tempo de transito de uma onda primaria refletida da N-ésima interface ¢ designada

por T(p) e expressa na seguinte forma paramétrica (o tempo em cada camada ¢ contada duas

Vezes Vg =Vony-k © Aty =At)n g ):

x(p) = Z VAl p G.1)

Ciy1-vep?

_ P
T(p)= 2—1—v,§p2 . (3.2)

O parémetro horizontal do raio p ¢ dado por p =sin6y /vy, 6 é o angulo de incidéncia com a

vertical, v; € a velocidade e At ¢ o tempo vertical simples na camada & (Slotnick, 1959). Estas
equagdes nao definem exatamente uma hipérbole ou uma parabola para T versus x, porém sim
formas aproximadas a estas duas.

O que se deseja € uma expressao 7(p) em fungdo da distancia x, acoplando 7(p) e x(p). Para
o caso de reflexdo da primeira interface horizontal, p ¢ naturalmente eliminado, e a curva de
tempo de transito ¢ hiperbolica e dada por:

2
T?(x)=T(0)+ . (3.3)
4|

onde
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7(0)=27,
V1

A velocidade v, acima do refletor ¢ computavel a partir da hipérbole, uma vez que 1/ v12

corresponde a inclinacdo da linha reta quando se plota 7'* versus x°.
A funcao 7(x) tem forma simétrica-par para o caso multi-camadas horizontais, e ¢ escrita na

seguinte forma (Hubral, 1980; Taner & Koehler, 1969; Marschall, 1975):

T2(x)=Cy+ Cix> + Cox* + C3x8 + .. (3.4)
com Cy =T2(0).
5 x !
S : G 0
1 HON i / Zl, Vl
: 1
2 O E | / 72, V2
. 5 2
01 |
| [} Zk k_ 1
k Qk: i Atk:; Z, Vi
, k
E N-1
N-1 i ZIN-1VN-1

N
N v ZN, VN

Figura 3.1. Modelo de camadas plano-horizontais, homogéneas, isotrdpicas, onde estdo
indicadas: a fonte (5), o sensor (G), a velocidade (vx), a espessura (zx) o tempo de transito vertical
(Aty) e o angulo de incidéncia vertical (&).
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. 4
Os coeficientes Cj, C,, ... podem ser determinados expressando-se T? x , X x etc., em

séries de poténcias a partir das equacdes (3.1) e (3.2), e comparando com os termos de poténcias

iguais para | p|<mink{v/;1}. A expansdo para x(p), equacdo (3.1), em série absolutamente

convergente para (1— v,f p? )_1/ ? ¢ dada por:
1-3 44 1-3:5
x(p) = kaAtkp(1+ p Vk 2'4p vk+mp6vg+...,j (3.5
ou, concisamente:
o ()21
x(p) =, AV p* L, (3.6)
onde
2j @)
AV = ag| L = J Vs nT(0), (3.7)
Zk 2j 14/ jij 7727
. A1 _
J] 52‘—] (2]) ; [‘]1 =1,J2 =1,J3 =£,...j, (388.,b)
2j-147 jij 2 2.
1
—V(2 HT(0)= kawk, (3.9a)
k=1
e
J
Viaj) = T(O)ka Aty . (3.9b)

A partir da equagdo (3.6) sdo obtidas séries absolutamente convergentes para x°, x4, x°, x5, etc.

2
Para x°, temos:

X (p)=) 4P p¥, (3.10)

J=1

onde

2) _ 1 ()
4 ZA AL

Jj—i+l” (3.11)
i=1

com
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2 1 1
Al( )__Al()Al()’
12 ll [l ll ll

De forma geral, a expressio para x>"¢é dada por:

0
()= 3 A p2iHIn2 (3.12)
Jj=1
onde
(2n) / (2n-2) 4(2)
A7 =3 4740 (3.13)

i=1
. .. 2 4 - , . A
De maneira similar a x”, x”, etc., encontram-se expansdes em séries de poténcias para 7'

(parabolico) e T (parabolico):

o0
T(p)= Y BV p*, (3.14)
j=0
onde
B =1(0), (3.15)
€

1
BY) = J.1Va yT(0).

Jjs1 € V(2) séo 0os mesmos das equacdes (3.8) e (3.9). Da equacdo (3.14) segue-se que:

T*(p)= ipszf) , (3.16)
=0
com
B = Zj:B(l)B(.l_). . (3.17)
J = l J—l

Os coeficientes C; (i=1, 2, ...) em (3.4) sdo calculados a partir das equacdes (3.12) e (3.16) para

n=1, 2, 3. Comparando os coeficientes para as mesmas poténcias de p resulta em:
- g2
Co=By",

2 2
=B /42
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C, =[B -4,/ A",

ou, em geral,

n
Cn—[B,gz)—ZCn JAT f)] AP =23, (3.18)

A partir das equagdes acima, encontram-se para Cy até C, os valores:

Co=Tg =T2(0),

C=—
"2
2
R (0
277 4 2
WA

Os coeficientes, C;, da série (3.4) sdo discutidos por Marschall (1975), e as quantidades

V(%" designam médias ponderadas das velocidades segundo a forma:

Em particular, para m=2, tem-se que:

1/2
2) {T(O)szm} =Vrus - (3.19)

O parametro Vzys € geralmente referido como velocidade RMS (raiz-média-quadratica) e
1/ VI%MS ¢ a inclinagdo da curva T2 — x%. A aproximagdo mais utilizada para (3.4) ¢ dada por:

T?(x)= Cy +Cyx2, (3.20)
uma vez que a precisao ¢ considerada suficiente para os trabalhos praticos.

Da equacao (3.19) observa-se que a Vs difere da velocidade média V4 dada por:

N N

2

—_— Vl'Ati=—2 Zzi: 22 >
70 =" 10 &5 10

Vy =

que relaciona o tempo do percurso vertical para um refletor na profundidade z em um meio

horizontalmente estratificado. Da derivago acima, o tempo ao quadrado, T%(x), é expandido com
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base em velocidades média-ponderada tomada ao longo do percurso vertical dado para x=0
(Krey, 1951; Dix, 1955). O que se busca ¢ transformar 7(p) e x(p) para se obter uma expressao
conjunta e natural na forma 7(x). Para isto, considerou-se a forma hiperbolica para expressar (3.4)

na forma mais simples:

2

T(x)z\/T2(0)+Vf . (3.21)

RMS

A inclinagdo da funcao 7(x), ¢ a vagarosidade horizontal p = p(x), e dada por:

dl X

—_— = (3.22)
X VT (x)
O angulo de incidéncia (6;), a partir da lei de Snellius ( p =siné/v) ¢ dado por:
sin@) = v L = N (3.23)

dx ViysT(x)
usando (3.22).

=)
X 1 724
G Inclinagdo =1/ V}%MS

I
I
S

Vi

7%(0)

N

V2

oY

* |------ac
v

B
B

Figura 3.2. Detalhes geométricos para obtengdo da féormula da velocidade RMS V)¢ para o

caso de duas camadas. (a) Trajetoria do raio de reflexdo. (b) Curva 77 —x°.

Sendo AT; considerado um intervalo de tempo e aproximadamente o tempo vertical

simples através da i-ésima camada por manter x pequeno, tem-se que:

1
Ex = Ax, + Ax, =z, tan6, + z, tan6,
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= v,AT, sin@, +v,AT, sin6,
~ (Vi AT, +v3AT,)sin 6, /v,

~ (VAT + VAT, )(x/ V25T (%)) .

Uma vez que T'(x) = 2(AT; + AT,), tem-se o resultado:

22 2
Vi A];
2 =l

Y L — (3.24)

2
ST,
i=1

Essa equagdo pode ser generalizada para n camadas plano-horizontais resultando na equacao
classica:

T2(x)~ T2(0)+x2/ Vs . (3.25)

onde V]%MS ¢ dada pela equacao anterior (3.24).
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3.2. DIVERGENCIA ESFERICA NUM MEIO PLANO-ESTRATIFICADO.

Nesta se¢dao apresentamos principios basicos e fundamentais relacionados a medidas
praticas de atenuacdo de amplitude versus afastamento, efeito este devido ao espalhamento
geométrico baseado na teoria do raio. O modelo ¢ formado por uma seqiiéncia de camadas plano-
horizontais, homogéneas e isotrdpicas. As curvas de atenuacdo versus afastamento resultantes
para o presente modelo ¢ para serem aplicadas aos sismogramas sintéticos calculados pelo
método da refletividade.

Para descrigdo do efeito da divergéncia em afastamento arbitrario, seguimos o
desenvolvimento de Gutenberg (1936) como apresentado no Apéndice 1 para o modelo de
camadas horizontais. A fun¢do atenuacdo D(x,#), denominada também de fator de divergéncia
esférica (unidades em km), ¢ dada pela seguinte expressao:

1/2

n
2 3
D(x,lg):mlg1 X +2xZ;Zl~ tan° 6, | (3.26)
l:

estando as quantidades envolvidas ilustradas na Figura 3.3. Temos que a equagdo
n A . « 1A . “ oy e

x=2 E _ % tan 0; expressa o afastamento fonte-receptor; 6; o angulo de incidéncia na i-ésima
l:

camada e z; ¢ a camada cuja interface inferior ¢ a i-ésima.

| x >|

Receptor Lo X
i Frente de Onda

//
//

/S
ANAN vl

Figura 3.3 Geometria da trajetoria do raio para a determinacdo do fator de divergéncia. 6, € o
angulo de partida do feixe de raios contidos em 66, (Gutenberg, 1936).
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Nesta equacdo, o afastamento x e os angulos 6, estdo relacionados através da lei de Snellius

e dos parametros fisicos do modelo. Para qualquer modelo particular, a especificagdo do angulo
inicial de incidéncia com a vertical determina x e os angulos de incidéncia nas camadas

intermediarias. A determinagdo para o afastamento x em D(x,0), para qualquer distincia

especifica, pode ser obtida através da técnica de tragamento de raio, tais como as comumente
usadas nos métodos de modelagem numérica da sismica.

Neste trabalho, concentramos nossa aten¢ao na estratificagdo plano-horizontal uma vez que
este caso leva a solugdes analiticas simples para os fatores de divergéncia e por ser a base do
método de corre¢do de sobre-tempo-normal (NMO). Tal modelo ¢ provavelmente adequado por
razdes de rotina de trabalho, tendo em vista consideragcdes econdmicas. Uma vez que saiamos
dessa simplicidade basica, por introduzir mergulho e curvatura para as interfaces, as vantagens da
simetria cilindrica sdo perdidas. No entanto, os fatores de divergéncia podem ainda serem
calculadas pelo método de tragcamento de raio, e por consideracdes da razdo entre as areas das
superficies das frentes de onda incidente e emergente, e isto pode ser calculado para um modelo

2D ou 3D.
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4.  SOLUCAO DA EQUACAO DE ONDA

O modelo para a solucao ¢ formado por um sistema de camadas plano-horizontais, e a
técnica ¢ através da aplicacdo da transformada dupla de Fourier sobre a equacdo da
elastodindmica para o dominio freqiiéncia espacial-temporal (k,®). Para esta descricdo seguimos
didaticamente Aki e Richards (1980).

A Figura 4.1 exemplifica o0 modelo em sub-superficie, ¢ a Figura 4.2 enfatiza a simetria
radial para se obter a solu¢ao da equacdo de onda.

A solu¢do da equagdo de onda segundo o método da refletividade enfatiza a andlise da
solucdo no plano complexo-k (ou plano-p, com k= p) para avaliar a transformada inversa, e

obter a solugdo como uma fung¢do de (r,z,w). O método de aproximagdo avalia esta

transformada inversa numericamente pela integracdo ao longo de valores reais de k e @ para obter

a solucdo desejada em fungdo de (r,z,7). O exemplo mais simples desta estratégia ¢ o calculo das

ondas SH, devido ao desacoplamento P-SV de SH, computadas usando o propagador para um
modelo de multi-camadas homogéneas e isotropicas. A integral ao longo de k-real ¢ realizada
para uma seqiiéncia de freqiliéncias espaciais, e segundo uma forma discretizada de:

17 :
s(ryt)=— I S(r,z,w)e+lwtdw (4.1)
2r

—o0
usada para obter o sismograma sintético s(mAr,nAt).

Uma dificuldade da solugdo acima ¢ causada pelos polos da solugdo multi-transformada
correspondente aos harmonicos das ondas de superficie. Estes harmonicos se situam ao longo do
eixo real-k e, portanto, estdo no caminho da integracao. Esta dificuldade ¢ normalmente removida
adicionando uma pequena parte complexa a velocidade em cada camada, provocando uma néo-
elasticidade, o que move os polos das ondas de superficie para o lado positivo real do eixo-k e
levanta os polos para o primeiro quadrante do plano-k. Entretanto, a aproximacao dada para o
método foi proposta principalmente para aplicacdo nos estudos voltados as ondas de volume,
objetivando obter a resposta na superficie livre superior de um pacote de camadas planas e
homogéneas, devido a uma fonte interna pontual no espaco e ativa no tempo. Se o interesse se
restringir as ondas de volume, entdo a integra¢do ao longo do eixo-k pode ser limitada a uma

parte real do eixo-k que nao apresenta pdlos de ondas de superficie. Estamos interessados no
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exemplo particular dessa abordagem numérica, que ficou conhecida como o método da
refletividade.

Objetivamos um resumo do denominado “método da refletividade” como forma de solugdo
da equacdo de onda, necessario para o entendimento do problema em estudo. No entanto, muitos
detalhes sdo dados numa seqiiéncia de publicagdes e de Dissertacdes ¢ Teses da Universidade
Fridericiana de Karlsruhe, Alemanha, que iniciam com Fuchs e Miiller (1971), e continua
principalmente com os trabalhos de Sandmeir (1990) através do programa de computador P-SV-

SH documentado no Anexo 1.

r >

Superficie livre

Receptor r N 0

e
; [h / Z
e Fonte 7 P Interfaces de
\ / Zs [ transmissdo
\ /
\\ //
- \\v//\\v//\\v// Tz, Interfaces de

N / reflexdo e
e, \/\/ a ﬁn n transmissao

NN

Figura 4.1. Modelo para o método da refletividade. A figura esboca uma fonte pontual localizada
na profundidade / e na camada s. O que se tem em vista ¢ a sintese do campo de deslocamento na
distancia radial » sobre a superficie livre para ondas de volume que tenham interagido com a
estrutura do meio entre as profundidades de z,, a z, indicados através da operagdo simbolizada por

{PP}"". Uma vez que a matriz propagadora ¢ usada entre estas duas profundidades, todas as

multiplas que ocorrem dentro da estrutura de interesse sdo contabilizadas. Por exemplo, uma
onda P e uma onda S sao ilustradas na camada n. O efeito da estrutura acima da fonte ¢ incluido
no codigo de programa de computador.

Em relacdo a Figura 4.1, uma fonte pontual ¢ colocada na profundidade 4, e gera ondas que
no receptor sdo consideradas como refletidas a partir da estrutura entre as profundidades z,, € z,.
Por exemplo, nas bacias sedimentares isto pode ser uma regido de alto gradiente de velocidade

que pode ser modelada por muitas camadas homogéneas.
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é r > z
v ?
Fonte’ Receptor
(a)Perfil
i r > 0
i 7
Fonte™ Receptor
(b)Mapa

Figura 4.2. Posicao da fonte, do receptor e da orientacdo do sistema de coordenadas (radial,
transversal e vertical) em perfil e em mapa. A distancia radial fonte-receptor é r. 7, Z ¢ @ sao

vetores unitarios relativos as dire¢des 7, z € @.

A solucdao no dominio da freqii€ncia temporal corresponde a integral sobre a freqiiéncia

espacial. A expressdo para as componentes radial, u,, e vertical, u,, sdo dadas por:

1 &7
4y (rp.2=0.0) = > j Fat,. (e, m,0,0) S " dk (4.22)
m=—w ()
€
3 1 > % i m
u, (10,2 =0,0) = Emzz_“oo £ [~iku (k,m,0,0)R" 1dk. (4.2b)

As fungdes vetoriais ortogonais S ;{" e R]T sao dadas na secdo 4.2 através das equagoes (4.52b) e
(4.52c) respectivamente. Para valores de & para as ondas de volume e uma separagdo horizontal
minima fonte-receptor, admitindo apenas o campo distante, a componente transversal ¢ de S,

vistas a diante, ¢ considerada desprezivel. Adicionalmente, a integral (4.2) pode ser mudada para

uma integracao ao longo do parametro horizontal do raio, e passam a ter as formas:
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1 & d :
u, (r,0,0,0)=— Z Ia)zp u, ———J,, (wpr) €™ ?dp, (4.32)
2r “~ d(wpr)
m=—o ()
e e}
_ 1 N 2.1 img
u (1,0.0.0) = > o pliv,J , (wpr)]e™? dp, (4.3b)
m=—0 ()

onde J,, (wpr), ¢ a fungdo de Bessel de ordem m, e a expressdo ¢ seguida de integragdo em @
para obter o vetor deslocamento u(r,9,0,f), que ¢ composto das componentes radial u, e
vertical u, do movimento do solo medida na superficie do modelo (z=0).
As funcdes u, e u, do integrando na forma multi-transformada para a propagagdo P-SV,
componentes radial e vertical, na forma vetorial, sdo dadas por:
(ur (k,m,O,a))] [40{1,3121951771 JX P, xel/®Pmly prpm, pinc
u(k,m0.0)) | _ogs(1-282p%))  (-28pD)* +4B¢p*am

Nesta forma implica com somatorio sobre m, as quantidades envolvidas sao o produto resultante:

(4.4)

m—1 m—1
P, =| [T PP |x| T1 PP |, (4.5)
j=s J=1
onde PP; sdo os coeficientes de reflexdo para as interfaces j. E @,, o espalhamento de fase dado
por:
m m
D, =| D e |+| D e |+E(zg—h). (4.6)
j=s+1 j=1

P™¢ ¢ o fator escalar para representar a amplitude da onda incidente. A integracdo (numérica) ¢
emkeem w, e {PP}, éarepresentagdo dos coeficientes de reflexdo das onda P (incidente) e P

(refletida) para o conjunto de camadas no intervalo entre m ¢ n.
Na pratica, o intervalo de integracdo de (4.3) ¢ naturalmente finito, e Fuchs e Miiller (1971)

recomendam 0 < p <1/a .y , Onde o,y € @ maior velocidade da onda P nas camadas acima da

regido de reflexdo. A quantidade ®,, ¢ sempre real, e as ondas inomogéneas sdo evitadas acima
da regido de reflexdo.
Para completar o estudo, agora precisamos entender a seqiiéncia do desenvolvimento

tedrico, e do algoritmo para o calculo dos sismogramas.
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4.1. POTENCIAIS DE DESLOCAMENTO E A INDEPENDENCIA DOS MOVIMENTOS
P-SV E SH
Um dos problemas mais interessantes na elastodindmica € o célculo do vetor deslocamento
u(x,t) devido a uma forca pontual aplicada (unidirecional e multidirecional) num ponto fixo de
um volume, porém com a intensidade da forca variando com o tempo. Para esta descri¢cdo
seguimos principalmente Aki e Richards (1980).

A equacdo a ser resolvida para u, na forma de componentes, ¢ dada por:

pi; =g +(A+pu; ji + p; g
e na forma vetorial por:

pu=g+(A+21)V(V-u)—uvVx(Vxu), 4.7)
onde g representa as forcas internas presente no corpo, sendo a gravitacional a mais real que
podemos exemplificar.

O teorema de Lamé-Helmbholtz ¢ aplicado para decompor os campos u € g em componentes
escalares e vetoriais denominados de potenciais de deslocamento. De uma forma geral, a forca
interna g e os valores iniciais de velocidade u e deslocamento u sdo expressos em termos dos
potenciais escalares (@, 4, C) e vetoriais (¥, B, D) na forma:

g=VO+Vx¥; u(x,0)=VA+VxB; u(x,0)=VC+VxD. (4.8)

Os potenciais vetoriais sdo submetidos as condigdes de divergéncia nula para que a
decomposic¢do tenha unicidade:

V-¥=0,V-B=0,V-D=0. (4.9)

O teorema de Lamé-Helmholtz diz que existem potenciais ¢ e w para o vetor

deslocamento u com as quatro propriedades seguintes:

i) wu=Veg+Vxy, (4.10a)

(i) V-w=0, (4.10b)

i) §=2+a2v2 com o =2F2H (4.10¢)
e,

: (4.10d)

SlE o

(iv) t/'/':z+ﬁ2V21// com ﬁzz
P
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V¢ e Vxy sdo chamados de componentes da onda P e onda S de u, respectivamente.
Identidades vetoriais usadas para tal demonstracdo sdo as seguintes: o Laplaciano vetorial, o
rotacional da divergéncia e a divergéncia do rotacional:

VIV =V(V-V)=-Vx(VxV), Vx(VO)=0, V-(VxV)=0.

Partindo das relagdes anteriores, a equacao (4.10a) ¢ transformada para uma representacao
pratica, com a decomposi¢do do campo u# em termos dos potenciais escalares (@, v, y) que
representam separadamente as ondas P, SV e SH, respectivamente, nas formas:

g=VO+VxVx(0,0,¥)+Vx(0,0,X), (4.11a)
u=Vg+VxVx(0,0,p)+Vx(0,0,y), (4.11b)
onde houveram as modificagdes para:

Vx¥ =VxVx(0,0,7)+Vx(0,0,X) e Vxy=VxVx(0,0,)+Vx(0,0,y),
convenientes para tratar separadamente as ondas P, SV e SH como obtido em (4.36) a diante, ¢
simplificado & forma classica ¢ = c2v2¢> .

Um meio homogéneo por partes ¢ definido com aquele composto por diferentes regides
cada uma das quais ¢ homogénea. Uma interface plano-horizontal entre dois meios homogéneos

leva ao acoplamento das ondas planas P e SV, e a onda SH se propaga independentemente. Sendo

assim, iniciando com o Teorema de Lamé, as equacdes de onda nas formas:

$ =0/ p+a’V (4.12a)
e
=%/ p+ V2, (4.12b)
sdo satisfeitas por potenciais relacionados ao deslocamento u ¢ as forgas internas g através de:
u=Vo+Vxy, g=VO+Vx¥, com V-y=0, V-¥=0. (4.13a,b,c,d)

Decompondo o deslocamento vetorial ¢ em SH e SV, as equagdes de onda (4.12a) e (4.12b)

acima, sdo equivalentes a trés equagdes escalares fisicamente interpretaveis pela polarizagdo do
movimento da particula nos modelos plano-horizontais:

W =VxVx(0,0,0)+Vx(0,0,7), (4.14)

(onda P) d=D/p+ a2V2¢ , (4.15a)
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2
(onda SV) d—z(vw)z :l(wqf)z +V2[(Vxw),], (4.15b)
dt P
(onda SH) W, = lI’Z/,o + Vzt//z . (4.15¢)

Considerando auséncia de forgas internas (g=0), a partir de (4.15) qualquer deslocamento
pode ser decomposto em trés tipos de deslocamentos; ou seja, aqueles nos quais duas das trés
fungdes ¢, (Vxy),, v, se anulam em qualquer parte, como descrito a seguir.

Para deslocamento puro correspondendo a polarizagdo da onda P se escolhe (Vxy), =0 e
v, =0,e ¢+#0. Estas ondas sdo caracterizadas por V-u # 0, porém V xu =0. O deslocamento

da particula ¢ dada por:

ul =vy. (4.16)
Onde, em coordenadas Cartesianas,
uP=V¢=%f+%]+%l€, (4.17)
ox oy 0z
e em coordenadas circular-cilindricas,
u’ =vgp= 99, (b )iy 1900 )5, [ 99 ), (4.18)
or r r 00 0z

A equagdo de onda permanece a de numero (4.15a) porque nenhuma mudancga foi realizada na

definicao do potencial de deslocamento ¢ .
Para deslocamento puro correspondente a polarizacdo da onda SV, se escolhe ¢ =0,

w, =0. Uma vez que V- =0, isto significa que oy, /0x +61//y/8y =0, e sob esta condi¢ao

pode-se considerar a existéncia de uma fungdo M tal que w, =0M /0y, yy =—0M /0x , de modo

que:
0 2 2
ay/x+ Vy _o0°M 0 M:(), (4.19)
Ox oy  Ox0y OxOy
ou seja,
w=Vx(0,0,M). (4.20)

Isto vem do fato de que para um vetor V= V.i+ Vy]' + VZIE , 0 rotacional ¢ dado por:
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- v, . . (oV -
v =| Pyl [V OV J+ Ty O g (4.21)
oy 0Oz 0z  Ox ox Oy
que para o vetor ¥ =0i +0 + Mk , o rotacional ¢ dado por:
vxp = M ?+[—6ﬂj]. (4.22)
oy ox
E usual escrever M como simplesmente o escalar y . Desta forma, a equagio (4.13a) ¢ escrita
como:
uS =V p+Vxy=VxVx(0,0,). (4.23)
No sistema Cartesiano:
2 2 2 2
WSV =V xVx(00.p)=| SV 4| SV 54| 0w 0w e (4.24)
526)6 828)/ axz ayz

No sistema circular-cilindrico:

S =V xVx(00.)=| LVe_Wo \a [0V, Ve g [OVo b 1OV, ): 45
r or 0z oz or or r r 06

Como para estes deslocamentos V-u=0 e (Vxu), =0, as ondas SV caem nesta categoria. A

equacdo de onda (4.15b) ¢ para ser modificada, uma vez que a seguinte substitui¢do deve ser

feita:

(Vxw), =[VxVx(0,0,y)], =u"| . (4.26)

Fazendo a inversdo das operagdes VxV x, V2=V.V e d?/ot” em (4.15b), resulta em:

;—22(v xyr), = ;—Z[V xVx(0,0,p)], =[VxVx(0,0,i)], =V [(Vxy),], (427)
o que simplifica para:
@), =(Vy)., (4.28)
equivalente a:
i =By (4.29)

Para deslocamento puro correspondente a polarizagdo da onda SH, envolve ¢ =0,

(Vxw), =0. Portanto, V- u=V-(Vg+Vxy)=V-(Vxy)=0 e u, =0, tal que o deslocamento



27

aqui ¢ como y em (4.15). Uma vez que V-u =0, significa que ou, /Ox+ ou,, /6y =0, e sob esta
condigdo pode-se considerar a existéncia de uma fungio M tal que u, =0M/dy, u y=—0M /oy,

de modo que:

Ouy [ Ouy oM _O°M _
ox 0y OxOy OxOy

(4.30)

E usual escrever M como simplesmente o escalar y; ou seja, existe uma fungdo y tal que

u=Vx(0,0,y). Fazendou; =uy =0 e u3z = y no rotacional:

vxi=| 23 Quafp (00 O3y [0 O e [OF 7 [ 0% )5 431
Oxy  Ox3 Ox3  0Ox Ox;  Oxp 0xy 0oxy

S =v (0,0, 7). (4.32)
No sistema Cartesiano:
2 2 2 2
WS v (0,0, ) =| SV 4| OV 54| 0¥ 0w g (4.33)
0z0x 0z0Oy o2 8y2

No sistema circular-cilindrico:

' =V (0,0, y)= 10x. 0% P+ Oy _ s 0+ o +ﬁ—l% z. (4.34)
r or Oz 0z or or r r 00

Esse deslocamento ¢ do tipo SH sendo caracterizado por (Vxu), =0, u,=0, V-u=0. A
equacgao de onda (4.15¢) ¢ para ser pouco modificada, uma vez que a seguinte substituicdo deve

ser feita v, = y:

.. 202
y=pVy. (4.35)
Resumindo, na auséncia de forgas internas, as equagdes das ondas P, SV e SH na forma de

potenciais escalares sao dadas por:
(P)  $=a’Vip, (4.36a)
(SV:) v =pB*V3y, (4.36b)

(SH:) #=p°V%y. (4.36¢)
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Semelhantemente aos trés tipos de onda em (4.15) descritas por potenciais escalares

(¢, v, ;(), o vetor g também pode ter uma decomposi¢do em termos de potenciais escalares
(@,%, X ) na forma:

g=VO+VxVx(0,0,¥)+Vx(0,0,X). (4.37)

As equacdes de onda P, SV e SH com a contribuicdo das forcas internas sdo dadas,
respectivamente, por:

b=0/p+a®V2i, =W/ p+pN2,  i=X/p+pViy  (438abc)

Para descrevera tensdo-deslocamento-rotacdo das particulas de um solido ¢ utilizada uma

por¢do infinitesimal de matéria no interior de um tetraedro como na Figura 4.3

X2 A

X3

Figura 4.3. Figura de um tetraedro com a distribuigdo de componentes de tensdo perpendicular
(7;;) e transversal (7;;) as faces.

A descricdo entre tensdo-deformacao linear para meios anisotropicos ¢ feita com base na lei de

Hooke generalizada que corresponde a relacdo entre tensdo (Tij) e deformacao linear (eij) nos

sOlidos na forma:

ij = Cijpq©pq - (4.39)
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onde c¢ sao os coeficientes independentes e anisotropicos de linearidade, e permite a

iipq
existéncia de 81 coeficientes. Esta relacio matematica ¢ descrita como uma transformagao

tensorial cartesiana do segundo tipo (Bullen, 1959). O tensor-tensdo z;; (Figura 4.3) tambem

obedece a uma transformacao do segundo tipo na forma:

7 (4.40)

pq = 4ipqiij -

A simetria do tensor-tensdo ¢ 7 ; =7;;, 0 que faz ¢ . A simetria do tensor-deformagao

J Jjipg = Cijpq

¢ e o que faz ¢, A simetria do coeficiente ¢ ¢ com base em

qp = €pq> = Cijpq - pqij = Cijpq

argumentagdes da termodindmica. Com estas simetrias os coeficientes ¢;;,, sdo reduzidos de 81
para 21 coeficientes.
Considerando um meio isotrépico, € demonstrado que a relagdo tensdo-deformacao

simplifica c¢;;,, para:

= 188, + (S

Cijpq ij© pq p0

ip© jq +5iq5jp)a (4.41)
o que envolve apenas duas constantes independentes A e L, conhecidos como constantes de

Lame. As quantidades &;; sdo os deltas de Kronecker. A relagdo tensdo-deformagdo passa a

forma conveniente:

onde

ou
gov.ij= s My Uz (4.43)
ox oy Oz

¢ denominado de divergéncia esférica.
O tensor-deformacao ¢ descrito em termos da tensdo infinitesimal pelas componentes na

forma:

. Ou;
e _ L ou M (4.44)
2 ﬁx] éxi

O tensor-rotacgdo ¢ descrito semelhantemente pelas componentes do rotacional na forma:

1{Ouj ou,
c=—| —L 4.45
=5 ox;  Ox; (349
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A equagao de onda na forma de componentes para tensao-deslocamento ¢ dada por:
PH; =& +Tjj j (4.46)

que pode ser reescrita para a forma de deslocamento substituindo 7; por ¢;;,,e;; , onde aparece

naturalmente a parte da rotagdo &;;. Nesta nomenclatura de Levi-Cevita, o indice que se repete,

S€ Soma.
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4.2. SOLUCAO DA EQUACAO DE ONDA ESCALAR

O problema geofisico corresponde naturalmente ao caso tridimensional. A fun¢do de Green
para uma fonte pontual ¢ mais convenientemente descrita no sistema circular-cilindrico (r,,z)
ilustrado na Figura 4.4. Continuando com os trés potenciais escalares (¢@,y, y ) representando as
ondas P, SV e SH, respectivamente, o deslocamento elastico ideal para um corpo homogéneo
passa a ser expresso pelas equacoes diferenciais parciais dos seus potenciais. Segundo o método

de separacdo de variaveis, as solucdes gerais podem ser obtidas por uma superposicdo de

solucdes basicas na forma:

¢=a’V2¢; d(r, ) = J,, (kr)e™? (4e™ 7 + Be” e ' | (4.472)
Y= ﬂzVZl//; y(r,o)=J, (kr)eim(p (Ce™ + De"” )e_iwt e (4.47b)
i=pVy; 2 @) = J,, (kr)e™? (Ee™ + Fe¥)e i@ (4.47c)

Nestas equagdes estdo explicitas as dependéncias radial (), azimutal (¢) e a profundidade (z).

J,,(kr)é a fungdo de Bessel de ordem m, sendo m um numero inteiro; 4, B, C, D e F sdo

constantes de integracdo; e 7/=(k2—a)2/a2)1/2, v=(k2—a)2/,82)1/2. O meio ¢ unico e

homogéneo, sendo caracterizado por a ¢ .

Y

z

Figura 4.4. Sistema de coordenadas cartesianas e cilindricas usado para solugdo da equacdo de
onda para uma fonte pontual em um meio verticalmente heterogéneo, onde x €, por exemplo, a
direcdo Norte-Sul.

E conveniente agrupar as dependéncias sobre (7, ¢ ) numa unica funcio para simplificacao

das equacgdes, 0 que se escreve como:

Y (r,) =, (kr)e™? (4.48)
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como uma expressao usualmente denominada de “fun¢ao onda horizontal”, uma vez que sozinha
ela caracteriza a propagagao horizontal para os potenciais. Estas ondas permanecem invariaveis
para os meios verticalmente heterogéneos, sendo as condi¢des de contorno aplicadas com relagao
a componente vertical da onda em propagacao.

Uma dificuldade aparente para continuar com a descri¢do dos potenciais de deslocamento
repousa no fato de que o modelo ¢ um meio verticalmente heterogéneo, enquanto que as solucdes
(4.47) requerem homogeneidade do meio. Potenciais de deslocamento permitem, no entanto,
separar as fun¢des de onda horizontal que satisfazem quantidades fisicas distintas, uma vez que
este aspecto do problema ¢ invaridvel para uma heterogeneidade vertical. Continuando com um

meio homogeneo, os vetores deslocamento (u,.,u,,u,) sdo construidos a partir dos potenciais

em (4.11b) para as ondas P, SV e SH na forma:

P op . op. 0Of .

u =Vg=—r+—7+— 4.49a
b= o o? (4.49)

2 2 2
S’ =V xVx(0.0.)= Vi 1OV 5 —li[ra—"”j—ia—'” F (4.49b)
or0z  r 0z0¢ ror\_ or) » 8¢52
WS = x(0.0. 1) =~ Z i+ 64 (0)3 (4.49¢)
r og or

As quantidades fisicas importantes para estabelecer as condigdes de contorno sdo as de
continuidade de deslocamento e tensdo. As relagdes entre tensdo e deslocamento para um sistema
de coordenadas cilindricas, para transferir a tracao através de planos horizontais que separam os

meios, em termos de componentes de deslocamento sao dadas por:

Ou, Ou
T, =u( arz +a—;j (4.50a)
1 8uz augo
Y Rr B2 4.50b
Tzg IL{F o0 | oz ] ( )
.= AV u+2u Ouz (4.50¢c)
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Substituindo os potenciais (4.47) em (4.49) e (4.50), os vetores deslocamento u e tragdo T

(no plano horizontal) passam a ter as seguintes formas:

u=[h(.k )T (r,0)+1(0.k,2)S] (r,0) + 12 (0, k, )R] (r, )l ", (451a)
T =[L(0.k,2)T" (r,0) +13(@,k, S (r,0) + 14 (@,k, )R] (r, )] ', (4.51b)

onde as fungdes vetoriais ortogonais Ty", S}’ ¢ R} sdo dadas por:

1 oy/”
T (r,p)=——k -~k 4 4.52
i (1.9) o a(pr P (4.52a)
1 oy" 1 oy
S™(rp)y=——K f_— "k 5 4.52b
i (79) r or I 0p ¢ ( )
R (r.0)=-Y"(r,0)z (4.52¢)

em que 7, @ € Z sdo vetores unitarios nas dire¢des 7,9,z .

A dependéncia em z ¢ descrita pelas 6 (seis) fungdes escalares /},/5,7,7,73 € ry. Estas

fungdes satisfazem uma dependéncia em z nos termos dos potenciais de equacdo (4.47) e

satisfazem a importante equagao:

I _ur. (4.53)

0z
No caso das ondas SH a estrutura ¢ f = (ll,lz)T, e para o caso P-SV f = (rl,rz,r3,r4)T .

Essas consideragdes para um meio homogéneo motiva a iniciar com a forma (4.51) para um
meio verticalmente heterogéneo, substituindo-as nas equacdes de movimento e nas relacdes de
tensdo-deformagdo. Por este caminho chega-se diretamente as equagdes diferenciais simultaneas
(matriciais) de primeira ordem (4.66) e (4.74) vistas adiante, caracterizadas pela dependéncia em
z para o vetor deslocamento-tensdo em coordenadas cilindricas, com a mesma dependéncia em z

nos problemas de ondas planas.
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4.3. TRANSFORMACAO DA EQUACAO DE ONDA ELASTICA
4.3.1.Método matricial

Para o caso de ondas planas, as equacdes do movimento e as relagdes constitutivas podem
ser combinadas de tal forma que ¢ necessario apenas as derivadas de primeira ordem em relagdo a
profundidade para a tensdo e o deslocamento. Isto significa que a propagagdo de ondas planas

pode ser estudada em termos de uma equagao de onda transformada ao tipo:

g _ Af, (4.54)

0z
na qual f = f(z) ¢ um vetor-coluna que fornece a dependéncia com a profundidade para o
deslocamento e tensdo da particula. 4 ¢ uma matriz cujos elementos sdo compostos das
constantes elasticas do meio (homogéneo), e depende do pardmetro da vagarosidade horizontal p
e da freqiiéncia temporal @ . Essa forma ¢ conveniente para colocar as condi¢des de contorno,
que descreve a transferéncia de energia sismica entre as camadas. A dependéncia temporal faz
parte dos dois lados e pode ser cancelada para simplificar o desenvolvimento das equagdes.

A transformagdo da equagdo de onda da forma deslocamento-tensdo, pii; = g; +7 j; ;, para

a forma de equacdo diferencial matricial, df(z)/dz = A(z)f(z), permite o uso do operador

matrizante, como também analisar ondas homogéneas e inomogéneas por um mesmo formalismo,
com o objetivo de considerar ondas planas de uso no método da refletividade (Aki e Richards,
1980).

O método matricial introduzido por Thomson (1950), e revisto por Haskell (1953), tem sido
usado extensivamente na analise da propagagdo de ondas de superficie. Neste método, o meio
verticalmente heterogéneo ¢ substituido por um empilhamento de camadas homogéneas sob um
semi-espago homogéneo, como ilustrado na Figura 4.7. O método denominado Haskell-Thomson
¢ um caso especial do método da matriz propagadora introduzido na sismologia por Gilbert e
Backus (1966).

Para entendimento do fenomeno de propagacdo e para complementacdo do texto,
considera-se um meio eldstico perfeito, formado por camadas plano-horizontais, homogéneas e
isotropicas, portanto verticalmente heterogéneo, compondo o semi-espaco z >0, no qual as

constantes elasticas de Lamé A(z) e u(z), e a densidade po(z) sdo fungdes arbitrarias de z e

multi-degraus. Inicialmente o sistema Cartesiano (x,y,z) ¢ usado para as relagdes constitutivas

invariantes com o sistema referencial, e depois se passa ao circular-cilindrico para expressar a
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propagacdo radial a partir de uma fonte pontual. Admite-se que estas ondas se propaguem no
sentido +x. Estas ondas tém a mesma dependéncia em z que as ondas em coordenadas circular-
cilindricas que se originam a partir de uma condi¢do de fonte pontual.

Para as ondas SH, procura-se a solu¢do da equacdo do movimento na forma deslocamento-

tensao:
2. 0t
p Tt O 2 103) (4.55)
az‘z ax]
onde
Tp=—| —+—|, i.j=1,2,3), 4.56

e se considera deslocamentos na forma monofreqiiéncia onde se busca a dependéncia vertical z,

uma vez que a dependéncia horizontal ¢ dada por kx—awr. As condi¢des impostas sdo dadas a

seguir:
(uy =u;=u) u=0 (4.57a)
(uy=uy=v)  v=»hkz0)lF] (4.57b)
(uy, =uz=w) w=0. (4.57b)

As componentes de tensdo associados com o deslocamento acima sdo:

Txx =Tyy =Tz =Tz =0, (condigdo para P-SV) (4.58a)
dly Ji(ke—on)]

= —C , 4.58b

e =] (4.58b)

7, = ikl el =@, (4.58¢)

A substituicao de (4.57), (4.58) em (4.55) obtém-se a equacdo diferencial relativa a /;(k,z,®):

di

d
~o’p(2))y 7[/42) .

} — K u(2)l . (4.59)

As ondas SH correspondem a solucdo da equagdo do movimento que satisfaz as seguintes
condigoes: (1) fonte-livre em todo o volume (auséncia de forgas internas); (2) a tensao ¢ nula na
superficie livre (z=0); (3) ndo existe fonte no infinito; (4) o deslocamento e a tensdo devem ser
continuos entre quaisquer interfaces (as interfaces sdo soldadas), onde as constantes elasticas

apresentam um salto de descontinuidade; de outra forma, descontinuidade no deslocamento e na
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tensao agiriam como uma fonte sismica (teorema da representacdo da fonte sismica). Uma vez
que as descontinuidades do meio ocorrem somente em planos horizontais, a componente de

tensao 7

yz © obrigada a ser continua para as ondas SH. Sendo assim, ¢ introduzido uma nova

fungdo /, na equagdo (4.58) para descrever as dependéncias temporal e vertical de 7,, na forma:

yz
7,, = h(k,z,0)e" ], (4.60)

Entdo, (4.58) e (4.59) podem ser reescritas como um conjunto de equacdes diferenciais ordinarias

acopladas de primeira ordem:

dh _ L (4.61)
dz  p(z)
2~ u) -0 ph. (4.62)
zZ

Na forma matricial se escreve:

dfh_ 0 u)™ m 463
dz[lzJ (kzﬂ(z)_wzp(z) 0 le' e

O par (/},l) forma o vetor deslocamento-tensdo para as ondas SH e a equacdo acima estd na
forma de transformada dupla k- para (uy,7,,), para 0 movimento geral da particula SH na
diregdo y.

Para ondas acusticas descrita pela pressao P, cujo deslocamento vertical da particula ¢ u._,

temos a relagao:

2
1
lio(pr—0)] _ [ Uz o By
f(2)e || e @)= P ol |- (4.64)
pa)2 0

O vetor deslocamento-tensao para as ondas P-SV ¢ obtido de forma semelhante. O método

inicia com a seguinte forma para deslocamento-tensdo da particula:

Pit; =T ji i (iy=1,3) (4.65)

onde
N e e =1,2,3 4.66
z-l] 2 [axj aui ] (17] ) ( )

para estabelecer os deslocamentos das ondas P-SV na forma:
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(uy =u;=u) u= rl(k,z,w,)[i(kx_m)] (4.67a)
(uy, =upy=v) v=0 (4.67b)
(u,=u;=w)  w=ir(kzo) o (4.67¢)

Para valores reais e positivos de 7; e 7,, as combinagdes acima para ¥ € w representam um

movimento de propagacdo prograda das ondas de superficie. As componentes de tensdao

correspondentes sao dadas por:

Ty, =Tyx =0, (condicao para SH) (4.68a)
Top = lM;:Z +k(A+2)1 }e["(’“‘“’f” , (4.68b)
T,y =i /1% +kAn je["(’“—“”)] , (4.68¢)
T, = i:(/l +2 ,u)% +kAn }e["(’“‘w”], (4.68d)
T, = ﬂ(% — ks je["(kx‘“’f)]. (4.68¢)

As componentes de tensdo 7,, € 7,, sdo continuos em z, e escritas na forma monofrequéncia.

Semelhantemente como no caso das ondas SH, as condi¢des de contorno sdo impostas sobre as

tensdes 7,, € 7,., € elas necessitam de continuidade através das interfaces marcadas pela
ordenada z. Sendo assim, sdo introduzidas as fungoes 73 e r4 na forma:

T, =13 (k,z,a))e[i(kx_w)] , (4.69a)

r,, =irg(k,z,0)e/&=@) (4.69b)

Com esta reorganizagdo, as equagdes diferenciais para o vetor deslocamento-tensdo (r1,7y,73,74)

sao obtidas de (4.68) e (4.55), e sdo organizadas na seguinte estrutura matricial:
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n 0 k u(z) 0 n
d|n|_|-RE@MD+2u] 0 0 [A@+2u@T 2] (470
dz| ry k¢ (2)- 0’ p(2) 0 0 KA@AE)+ 2] | 73

s 0 ~0’p(z) -k 0 ry

onde {(z)=4u(2)[A(z)+ u(2)]/[A(z)+2u(z)]. As equagdes matriciais em (4.63) ¢ (4.70)
parecem bastante simples e, em esséncia, sdo as mesmas para as ondas de volume e de superficie.
Elas ndo contém gradientes espaciais dos pardmetros do meio de forma explicita, embora A(z),
u(z) e p(z) sejam fungdes de z.

As equacdes diferenciais matriciais (4.63) e (4.70) para o vetor deslocamento-tensdo sdo
agora resumidas a forma desejada:

% =A(z)f(z2), (4.71)

onde f(z) ¢ um vetor coluna nx1 e A(z) € uma matriz nxn, com n=2 para as ondas SH e
n =4 para ondas P-SV.

Para dar continuidade ao entendimento de como a equacao transformada rege a propagacgao,
¢ importante conhecer solucdes de equacdes diferenciais de primeira ordem acopladas do tipo

of |0z = Af , onde A ¢ independente de z. A primeira propriedade é que, se v, € um autovetor

de A e A, o seu autovalor associado, uma solugio para df /0z = Af ¢é do tipo

fe=vie EEl (4.72)

(sem soma sobre o sobrescrito) onde z,. € um nivel de referéncia dado (exemplo: a fonte).
Constroi-se F como uma matriz cujas colunas consistem das solugdes do tipo (4.72), uma

vez que a matriz A (nxn) tem n autovalores e n autovetores linearmente independente (i=1,...,n),

[A (z=20r)]

sendo F uma matriz nxn com a i-ésima coluna dada por v;e A solugdo mais geral

para f da equagdo 9f /0z = Af é uma combinagdo linear das colunas de F, ou seja,
f=Fw, (4.73)
onde w (exemplo: coeficientes de reflexdo-transmissao) ¢ um vetor de constantes ponderando as

colunas de F que aparecem como solugdo de f.
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A razdo pela qual uma analise de ondas planas em termos de tais autovalores e autovetores
pode ser valiosa estd na interpretacao fisica das equagoes (4.72) e (4.73). Sendo assim, para o

caso de ondas SH para o qual 9f /0z = Af , com:

lio(px—0)] _| ¥
f(2e (TW]

-1
0
A(o) :( ;s H ]
o~ (up~—-p) 0
sendo os dois autovalores de A4:

Ai=1,2) =iia)\/1/,82 —p2 = iia)ﬂ_l cosd,

que s3o os numeros de onda vertical para ondas SH ascendentes e descendentes. A vagarosidade

vertical para ondas S ¢ definida por:

9 { 1/2
cos 2
n= =l—5-P , (4.74)
B \p
correspondendo aos autovalores 4; 5 = tiwn, com autovetores respectivos:
1
Vig = ( ' J (4.75)
’ tioun
As solugdes basicas para o movimento SH sdo escritas como:
M, 1 ; _
fi= vleﬂLl (2=2rer) :[. ]e[lwn(z “ref )], (descendente), (4.76)
Lo

, (ascendente). 4.77)

fFVzeﬂéz)(z—sz):( ! ]e[—mmz—sz)]

—ioun
O primeiro elemento do vetor representa o deslocamento da particula, v(j5) =1, e o segundo a

tensao para uma onda SH descendente ¢ a uma ascendente em uma coluna. A propagacdo mais
geral de ondas SH plana ¢ a combinacdo linear destas duas através do vetor w (aparecendo em
(4.73)) onde a primeira componente representa a quantidade de onda descendente e a segunda a

quantidade de onda ascendente presente no sistema total de onda f = Fw.
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A matriz F ¢ explicitamente escrita na forma:

1 1 e[ia”](z_zref )] 0
F - _ - EA (4.78)
ioun —ioun 0 olTi@n(z=zpef)]

fatorada em uma matriz E, composta pelos autovetores de 4, e uma matriz diagonal A de
autovalores que representam os fatores de fase verticais, referidos ao nivel z,... F ¢ denominada

de “matriz de camada”.

Os autovalores de A4 para ondas P-SV siao tiwé e tiwn (onde fza_l cosf ¢ a

vagarosidade vertical da onda P). A solugdo geral para of /0z = Af sendo A em (4.70) reescrita

como:
. 1
0 —iwp — 0
. H
—iawpA 0 0 1
A= A+2u A+2u |, (4.79)
2 2 .
40" p /J(/Hu)_pwz 0 0 iopA
A+2u A+2u
0 - pa)2 —iap 0
e novamente da forma f = Fw, sendo F fatorado, como EA, dadas por:
op Bn op Bn
ag -Pp —aé Pp
E= 2 . 22 2 . 2 2| (480)
iopaf©pé  iwpp(1-2p"p") 2iwpaf”ps —iopp(1-25"p7)
iopa(1-28%p®)  =2iwpB’pn  iwpa(1-2p°p*)  -2iwpf’pny
e
e[ia)é(z_zref )] 0 O 0
[ia)n(z_zref )]
A= 0 c [_mg(g_z . 0 (4.81)
0 0 e ref 0
0 0 O e[_ia”](z_zref )]

As componentes de f =[u,,u,,7,,7,,] sdo quantidades fisicas continuas através das interfaces.

Para problemas P-SV, u,, u., 7, 7,, sdo também continuos através do limite horizontal (z=0)
entre dois semi-espacos diferentes. Fisicamente a funcdo f'¢é continua, embora 4 nio seja.
O método matricial tem papel importante no estudo de propriedades de ondas planas em um

pacote de camadas homogéneas. Como um exemplo simples, descrevemos as equagdes para obter
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os coeficientes de reflexao/transmissao para ondas SH incidentes sobre a fronteira de dois semi-

€Spagos.

Incidente SH, S

S°S’ S’S’
0, ol B O
z=0
X X
) o) B 0,
S°s° S’S°
Incidente SH, S’
z z

Figura 4.5. Notagdo para as quatro possibilidades de reflexdo/transmissdo para o problema da
incidéncia de ondas SH.

V4

(a) (b)

Figura 4.6. Notagao para o espalhamento das ondas P-SV para uma onda incidente Pj,.: (a) por
cima e (b) por baixo.

No meio superior (z<0, na Figura 4.5), temos que f = Fj(z)w;, onde F; ¢ dado por (4.78)

com valores de p, S, j apropriados, € wy € um vetor que representa as quantidades de ondas
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ascendentes e descendentes no meio superior. Similarmente, no meio inferior (z>0),

f =F>(z2)w,. Uma vez que f ¢ continuo através de z=0, a condi¢do de contorno implica em:
Fi(0O)w; = F,(0)w,. (4.82)

As ondas incidentes ascendente e descendente entre dois meios quaisquer, como organizado

através da Figura 4.5, ¢ representado por 'S'=1 (amplitude normalizada a 1). Para ondas SH

incidentes por cima, e tem-se que:

S'=1 AN
WIS g © 27 ggpl (4.83)

Substituindo estas relacdes em (4.82) resulta em duas equagdes com as duas incognitas S'S’e

S°S". Para SH incidente por cima, tem-se que:

S§8'=0 S’S (4.84)
wi = e Wy = .
1 S'S 2 §=1

para substituir em (4.82) e obter duas equagdes para S'S’e S'S".
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4.3.2. Matriz propagadora
Vimos na se¢do anterior que a solugdo para a equagdo de onda na forma especifica para

ondas planas, monofreqiiéncia, dada por:

af _af

onde f¢ o vetor deslocamento-tensdo e 4 a matriz do meio. O vetor f'¢ parcialmente dada por:

f‘ - v.e[ﬂ“i (Z_Zref )]
1 ] s

e de forma completa por uma combinagdo linear na forma:

f=Fw=FEAw,
F ¢ formada pelo produto da matriz de autovetores (E) pela de autovalores (A), e w € um vetor de
pé€sos que pondera o espalhamento das ondas na reflexdo e refragdo através de uma interface.
Nesta se¢do, ¢ apresentado o método da matriz propagadora para resolver of /0z = Af .

A solugdo da equacdo de onda para ondas planas foi transformada de tal forma que somente
as derivadas de primeira ordem da tensdo e do deslocamento em relagdo a profundidade sdo
necessarias. Isto significa que as ondas planas podem ser estudadas em termos da equacao do
tipo:

af (Z) — A f(), (4.85)

na qual f = f(z) ¢ um vetor coluna que fornece a dependéncia do deslocamento e da tensdao da
particula com relagdo a profundidade. A(z) ¢ uma matriz cujos elementos contém as propriedades
elasticas do meio (homogéneo e isotropico), e ¢ funcao do parametro da vagarosidade horizontal
p e da freqiiéncia w.

A matriz propagadora ¢ definida pela seguinte propriedade:

z z -
P(z,20) =1+ [ 4GS + [AQ) [ AC)d¢rdg +-- (4.86)

20 20 20
onde 7 ¢ a matriz identidade de ordem n. P(z,z() satisfaz a equacdo diferencial (4.85), uma vez

que:

di P(z,20) = A()P(z,2)). (4.87)
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Além disso, a partir de (4.86) P(zg,zg)=1. Esta propriedade da matriz propagadora ¢
importante porque leva a relagao:
f(2)=P(z,29) f(z0), (4.88)
onde o lado direito satisfaz a equacdo diferencial (4.85), e resulta em f(z() para z=z(. Dali,
P(z,z() gera o vetor deslocamento-tensdo em z, operando sobre um vetor inicial dado em zy.
Outra propriedade de P(z,z() ¢ encontrada a partir da observacdo da regra da cadeia:
f(22)=P(z3,21) f(21) = P(22,2) P(z1,20) P(zp) - (4.89)
Escolhendo z, = z(, € aplicando a regra da cadeia para qualquer f(z(), segue-se que:
I=P(zy,21)P(z1,2¢), (4.90)
de maneira que a inversa de P(zy,zy) ¢ P(zp,z)).
A partir de (4.86) para o caso A(z) constante e independente de z [4#A(z)], como

considerado por Thomson (1950) e Haskell (1953), a matriz propagadora toma uma forma

simples:
P(z,20) =T +(z—z9) A+ L (z=29)> AA++--= el7=70)4 4.91)

A formula de Sylvester serve para expandir uma fun¢do de uma matriz quadrada 4 em

termos de seus autovalores distintos A; (k =1,2,...,n) na forma:

o IM-24Dn
F(A) = glFMk)ﬁ@k——M =e(F770)4 (4.92a)
r£k
F(A)=eF204 = p(z, z0) (4.92b)
F(4,) =720 (4.92¢)

Esta relacdo ¢ usada para avaliar a ultima parte da equacao (4.91) acima.

Para as ondas SH e Love temos a partir de (4.63) que

_ 0 p!
A_(kz,u—a)zp . ] (4.93)

Os dois autovalores (4, 2) sdo encontrados a partir da equagao:
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-1
a-a1|=| | "12 # 1o, (4.94)
kfu—-o“p -1
e se obtém que:
g =*(k* -0 PV = v (4.95)

A condig@o das ondas SH de superficie requer que 4 5 sejam reais; isto €, K> a0’/ p 2 Para as

ondas SH de volume a condigéo ¢ que 4;; seja complexo; isto €, K <w?/ S 2 , 0 que acarreta
em escrever:
g =*(k? -0/ V2 = +iv. (4.96)

Para as ondas SH de superficie, substituindo (4.95) em (4.92) encontra-se que:

P(z,29) = (Z=20)4 _ coshv(z—z) (v,u)_1 sinhv(z—z() ‘ (v real) (4.97)
’ vusinhv(z —z() coshv(z—-zgp)

Para as ondas SH de volume, substituindo (4.96) em (4.92), encontra-se que:

cos[on(z—zy)] a)l ; sin[on(z —z()] '

P(z,z9)=F(z)F " (z9) = (4.89)

—ounsinfon(z—zy)]  cos[wn(z—zg)]
A matriz P(z,z;) serve para propagar o vetor deslocamento-tensdo f(z) a partir de
f(zp), quando ambos z e z; encontram-se numa mesma camada, como no topo e na base. Para
um meio estratificado, como mostra a Figura 4.7, a matriz propagadora P(z,z;) € o vetor f(z),

para z;_; <z <z, se relacionam na forma:

f(2)=P(z,zp_1)P(zj_1,25—2) - P(21,20) f (20) = P(2,20) [ (20) » (4.99)
sendo que,
P(z,20) = P(z, 2 ) P(zg—1, 25 —2) -~ P(21, 20) (4.100)
ou seja
k-1
P(z,z0) = e[(z_zk—l)Ak]He[(zl_zl—l)Al] . (4.101)
/=1

De forma semelhante, a matriz das camadas para as ondas P-SV (volume e superficie) pode
ser obtida substituindo 4 dado em (4.70) em (4.91), uma vez que os autovalores de A4 resultam

cm:
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Y
Y

(a) (b)
20
A Y ol Py ST P A
Z1
A s o)) Py, S, P, §»
Y43
Z]-1 -
z A L o Py, S Py S
Zl‘l N Y ’ ’
/1n+1 Hi+1 Pn+1 P S P S
()

Figura 4.7. (Em cima) (a) Variacdo continua das propriedades p, 4, 4, o ou S com a
profundidade. (Em baixo) (b) Aproximac¢do por uma seqiiéncia de degraus com valores
constantes, e que pode ser considerada como uma seqiiéncia de camadas homogéneas. Ordenagao
do sistema de camadas com a numera¢do das constantes elasticas ¢ das ondas ascendentes ¢
descendentes.
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2 =k 0% /a®V? e v, =2k -0?/ Y2 (4.102)
A condigéo de onda de superficie requer que y, € vy, acima sejam reais; isto ¢, K>’/ az,
K> a?/ ,82. Para as ondas de volume a condigdo € que y1, € v, acima sejam complexos;
isto &, k2 <w?/a? , k2 < w? /ﬂ2 , 0 que acarreta em escrever:

o =4k -2 o) =xiy e v, =2(k* -0?/ P =1iv. (4.103)

Os elementos de P(z,z) para as ondas da superficie (com z e zo na mesma camada) sdo

dadas por:
P =Py :1+2—“{2k2sinh2@—(k2 +v2)sinhzm} (4.104a)
o’ p 2 2
Py =Py :kT/’l{(kz +v2)w—2vsinhv(z—zo)} (4.104b)
o p v
B3 = ; {kz Slnhy(z_zo)—VSinhV(Z—Zo)} (4.104c)
o p /4
P4=-Ps; :%{smhz 7z=20) G M} (4.104d)
o’ p 2 2
Py =Py :kT/’l{(kz py2ySI(E=20) o Gon y(z—zo)} (4.104e)
w”p v
Py =Py =1+2—”[2k25mh2@—(1¢2 +v2)sinh2M} (4.104f)
0%p 2 2
Py = ; [kZ SlIth(Z—ZO) —ysinhy(z—zo)} (4.104g)
o p 4
2 : _
Py :‘uT[Mczysinhy(z—zo)—(kz +v2)2m} (4.104h)
@“p v
Pyy =Py = 24> (k2 +v/2 i
30 =Py =2u" (k" +v7)Py (4.1041)
2 : _
Py :“T{%szmhv(z—zo)—(k2 +v2)2w} (4.104j)
w°p v

Os elementos de P(z,zy) para as ondas de volume (com z e zp na mesma camada) sdo

dadas por:
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Ry =Py =2p%p*Cs +(1-28%p*)C,, (4.1052)
Ry =Py = ?(l ~282p)Sz —2iB% pnS, (4.105b)
Pl3=p—2S§+lS (4.105¢)
wpé ° wp
Ry=Pr :—;—f;[cg ~¢,] (4.105d)
Poy = R =204 &S = (124 s, (4.105¢)
Py = Py = (1-2*p*)C: +28°p°C, (4.105f)
Py = wipsg ; %sn (4.105g)
Py =—dopppeS: ~S21-2p77)S, (4.105h)
Py = Py = 2iwpp* p(1 -2 p*)[Cs - C,] (4.105)
P === (1=2pp*)S; ~4app*pns, (4.105k)
Sendo, Cg = cos[wé(z - z))], Cp=coslon(z-zy)],  Sg=sin[oi(z-2z))] e

Sy =sin[on(z —zg)].

As equagdes (4.98), (4.99) e (4.101) fazem parte da matriz propagadora do método

Haskell-Thomson (Aki & Richards, 1980).
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5.  RESULTADOS OBTIDOS

Os dados sintéticos para se chegar aos resultados e conclusdes aqui apresentados foram
calculados através do programa P-SV-SH (Fortran 77) desenvolvido por Sandmeier (1990). Este
programa calcula sismogramas sintéticos completos pelo do método da refletividade e foi
desenvolvido para a plataforma Linux. No entanto, devido as conveniéncias laboratoriais, as
atividades do presente trabalho foram realizadas na plataforma Windows, tendo sido necessario
fazer adaptagdes de leitura no arquivo de saida (psvsh.out) para que o mesmo pudesse ser plotado
através das facilidades do MATLAB.

O arquivo de saida (psvsh.out) gerado contém as componentes vertical e radial dos
sismogramas. Foi desenvolvido um programa em FORTRAN para separar estas componentes,
transformando o arquivo de saida em dois, sendo um para a componente vertical e o outro para a
componente radial.

Os sismogramas obtidos como programa P-SV-SH foram comparados com as curvas de
tempo de transito para a reflexdo (aproximagdo hiperbdlica) e refragdo segundo a teoria
cinematica do raio para facilitar na identificagdo das reflexdes e refragdes presentes nos

sismogramas sintéticos.

=1 Ax <

-3 B m = = = = w w ®m — —m wm m mw w S

1 0
2 Vi, PI 1
N
223 V2, 02 2 )
Z3 V3, 03 3
B 3
Z4 V4, P4 4
————— 4

z (Semi-espago)

¥ Fonte B Sensor

Figura 5.1. Representagdo do modelo geofisico da subsuperficie utilizado para calcular os
sismogramas sintéticos pelo método da refletividade. Para o modelo Teste Crostal sdo utilizados
100 sensores com afastamento Ax=2000 m, intervalo Ar=0,04 s e 512 pontos de amostragem.
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Sismogramas sintéticos foram calculados para o modelo da Figura 5.1 constituido de quatro
camadas homogéneas plano-horizontais com velocidades constantes. O arranjo ¢ do tipo fonte-
comum com a linha sismica configurada com sensores distribuidos a direita da fonte.

Os valores utilizados para velocidade, espessura e densidade de cada camada sdo dados na

Tabela 5.1 para o modelo Teste Crostal.

Tabela 5.1
Camada Velocidade(a) Espessura Densidade
(km/s) (km)  (g/em’)
1 6.0 15.0 2.52
2 6.5 10.0 2,71
3 8.0 10.0 3,28
4 8.2 5.0 3,35

Tabela 5.1 Valores para o modelo geofisico da subsuperficie utilizado para calcular os
sismogramas sintéticos pelo método da refletividade. Para o modelo Teste Crostal sdao utilizados
100 sensores com afastamento Ax=2000 m, intervalo A¢=0,04 s e 512 pontos de amostragem.

Os sismogramas sintéticos obtidos (Modelo Teste Crostal) sdo mostrados nas Figuras 5.2 e
5.3 a seguir. Os tracos sismicos foram calculados com a forma de onda completa, contendo
transmissdo com conversdo para as componentes vertical e radial P-SV, como também a onda
direta. A componente SH ndo foi computada. A fonte considerada foi a explosiva e localizada a
50 metros de profundidade dentro da primeira camada. O sinal de entrada usado foi do tipo
Fuchs-Mueller de comprimento igual a 0,3 segundos com freqiiéncia dominante de 3,33 Hz. O
primeiro receptor esta localizado a 1 km da fonte e o ultimo a 200 km, sendo o afastamento entre
receptores igual a 2 km, totalizando 100 receptores. A velocidade de reducdo usada no calculo
dos sismogramas foi de 8,0 km/s.

Nas figuras que se seguem o tempo de transito ¢ o reduzido segundo a forma linear:

Tred(x):T(x)_i,
Vred

onde x ¢ a distancia fonte-receptor, v.q € a velocidade de redug¢do e 7(x) é o tempo de
propagacao.

Com isto, uma refracdo cuja velocidade seja viq aparecera horizontal na se¢do sismica. Em

conseqliéncia, refracdes com velocidades menores do que viq terdo inclinagdes para a esquerda, e
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refracdes com velocidades maiores do que vreq terdo inclinagdes para a direita. A conveniéncia de
se utilizar uma velocidade de reducdo € que a janela temporal permitird que os tragos referentes
aos sensores mais distantes da fonte sejam devidamente acomodados dentro da janela; de outra
forma eles aparecerdo deslocados uma vez que a transformada de Fourier discretizada considera

as séries como periddicas (Leite, 1998).

Sec¢ao sismica tiro-comum: Componente Vertical
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Figura 5.2. Modelo Teste Crostal. Se¢do tiro-comum, componente vertical P-SV, calculada pelo
método da refletividade, contendo ondas refratadas conicas, multiplas, reflexdes e convertidas P-
SV. Velocidade de reducdo 8,0 km/s. Freqiiéncia dominante da fonte 3,33 Hz. Podemos
interpretar visualmente a onda direta, refracdes, trés reflexdes e conversoes.
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Secao sismica tiro-comum: Componente Radial
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Figura 5.3. Modelo Teste Crostal. Se¢do tiro-comum, componente radial P-SV, calculada pelo
método da refletividade, contendo ondas refratadas conicas, multiplas, reflexdes e convertidas P-
SV. Velocidade de redugdo 8,0 km/s. Freqiiéncia dominante da fonte ¢ 3,33 Hz. Podemos
interpretar visualmente a onda direta, refracdes, trés reflexdes e conversoes.
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Secgdo sismica tiro-comum: Componente Vertical
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Figura 5.4. Modelo Teste Crostal. Se¢do tiro-comum para o modelo da Tabela 5.1. Componente
vertical P-SV. Superposi¢cdo das curvas de tempo de transito de reflexdo-refragcdo calculadas pela
teoria cinematica do raio para servir de ajuda na interpretacdo dos sismogramas. Velocidade de
reducdo 8,0 km/s. Interpretacdo das linhas continuas coloridas na se¢do: azul escuro: onda direta;
amarela: reflexdo na primeira interface; vermelha: reflexdao na segunda interface; verde reflexao
na terceira interface; azul claro: refracdo critica na primeira interface; magenta: refra¢do critica na
segunda interface, a refragdo critica na terceira interface ficou fora da janela de amostragem.
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Secgdo sismica tiro-comum: Componente Radial
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Figura 5.5. Modelo Teste Crostal. Se¢ao tiro-comum para o modelo da Tabela 5.1. Componente
radial P-SV. Superposi¢ao das curvas de tempo de transito de reflexdo-refracdo calculadas pela
teoria cinematica do raio para servir de ajuda na interpretagdo dos sismogramas. Velocidade de
reducdo 8,0 km/s. Interpretacdo das linhas continuas coloridas na se¢do: azul escuro: onda direta;
amarela: reflexdo na primeira interface; vermelha: reflexdo na segunda interface; verde reflexao
na terceira interface; azul claro: refragdo critica na primeira interface e magenta: refragdo critica
na segunda interface, a refracdo critica na terceira interface ficou fora da janela de amostragem.
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5.1. DESCRICAO

A seguir tratamos da corre¢ao de amplitudes com base exclusivamente na divergéncia
esférica, o que denominamos de "verdadeiras amplitudes". No entanto, outros fendémenos, como
absorcdo ineléstica, dispersdo, espalhamento e porosidade, sdo também responsdveis pela
atenuacdo de amplitudes.

Os graficos da divergéncia esférica em funcao da profundidade sdo baseados na equagao
(3.26). Na Figura 5.6 temos o comportamento da divergéncia esférica para afastamento nulo do
modelo estudado. Nas Figuras 5.7 e 5.8 temos, respectivamente, as curvas da divergéncia esférica
de vinte sensores selecionados (do 1° ao 96° com intervalo de 5 sensores), € a superposi¢io destas
com a curva para afastamento nulo. O objetivo de se selecionar vinte sensores ¢ para facilitar a
analise do comportamento destas curvas em funcdo da profundidade (interface).

Temos na Figura 5.9 o comportamento da divergéncia esférica em fun¢do do afastamento,
segundo a Equacao 3.26, para cada uma das reflexdes a partir das quatro interfaces.

A Figura 5.10 nos mostra o comportamento da divergéncia esférica para cada um dos vinte
sensores pré-selecionados em fun¢do do tempo reduzido com o objetivo de se analisar a variacao
desta para o modelo estudado.

Na Figura de 5.11 temos as curvas de ajuste de primeira, segunda e terceira ordem da
funcgdo divergéncia esférica para os sensores 01, 21, 46, 71 e 96. Estes sensores foram escolhidos
para se estudar o comportamento da fungdo divergéncia esférica, e posteriormente se corrigir os
tragos sismicos correspondentes a estes sensores presentes na secdo sismica da Figura 5.3. A
janela de corregdo corresponde ao intervalo dado pelos pontos plotados.

Na Tabela 5.2 temos os coeficientes das curvas polinomiais de ajuste plotados na Figura
5.11. Esta tabela mostra os valores dos coeficientes para as aproximagdes polinomiais de
primeira, segunda e terceira ordem para os sensores 01, 21, 46, 71 e 96. O polindmio de ajuste,
no sentido dos quadrados-minimos foi limitado ao grau 3, e tem a forma geral dada por:

y(t)=ag+at+ aztz + a3t3 .
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DIVERGENCIA ESFERICA PARA AFASTAMENTO NULO

Divergéncia Esférica (D) [km]

Interfaces

Figura 5.6. Modelo Teste Crostal. Divergéncia esférica (Dy—gg—¢; [km]) versus interface

(profundidade) para afastamento nulo para o modelo da Tabela 5.1. Observa-se o crescimento de
forma aparentemente linear. A primeira interface estd posicionada a 15 km, a segunda a 25 km, a
terceira a 35 km e a quarta a 40 km.
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DIVERGENCIA ESFERICA PARA AFASTAMENTO NAO-NULO
350

300 +

250 -

200
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Divergéncia Esférica (D) [km]

50

Interfaces

Figura 5.7. Modelo Teste Crostal. Grafico mostrando a forma ndo-linear da divergéncia esférica
(Dy,g [km]) versus interface (profundidade) para afastamento qualquer. Cada linha representa a

varia¢do da divergéncia esférica de 20 sensores selecionados. Observa-se que o comportamento
ilusorio quase linear da divergéncia esférica se conserva para as posi¢des mais proximas da fonte,
porém apresentando variagdes para os afastamentos mais afastados. Observa-se também que o
quociente da divergéncia esférica do primeiro para o Ultimo sensor, com relacdo a uma certa
interface, aumenta com relagdo a profundidade. A primeira interface esta localizada a 15 km, a
segunda a 25 km, a terceira a 35 km e a quarta a 40 km.
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DIVERGENCIA ESFERICA PARA AFASTAMENTO NAO-NULO
350

Divergéncia Esférica (D) [km]

Interfaces

Figura 5.8. Modelo Teste Crostal. Divergéncia esférica (D, g; [km]) versus interface

(profundidade) para afastamento qualquer. Cada linha individual representa a variacdo da
divergéncia esférica para cada sensor, tendo sido adicionado a curva da divergéncia para
afastamento nulo para comparagdo. A informacgdo ¢ coerentemente uma vez que O primeiro
sensor tem quase a informagdo de divergéncia quanto para o afastamento nulo.
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DIVERGENCIA versus AFASTAMENTO
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Reflexao interface 1
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Figura 5.9. Modelo Teste Crostal. Grafico linear da fun¢do continua para a divergéncia esférica
(Dx.p; [km]) versus afastamento segundo a Equagdo 3.26. A curva azul representa a divergéncia
esférica para a reflexdo da primeira interface, a curva verde para a segunda interface, a curva
vermelha para a terceira interface e a verde clara para a quarta interface. Observa-se a
caracteristica linear da divergéncia a partir de um certo afastamento, o que poderia ser uma
caracteristica tutil para a corre¢ao de amplitudes.
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DIVERGENCIA ESFERICA PARA CADA SENSOR
3007 I I I [l I [l I I I ]

250 |- 7/ .
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Figura 5.10. Modelo Teste Crostal. Grafico da divergéncia esférica (D, g ; [km]) em fun¢éo do

tempo reduzido para cada um dos vinte sensores selecionados (do 1° ao 96° com intervalo de 5
sensores — 10 km). Observa-se um comportamento crescente da divergéncia esférica para cada
sensor. As curvas correspondentes aos primeiros sensores (a esquerda) tém a forma ndo-linear, e
os demais (a direita) tém a forma aproximadamente linear. Esta figura serve para visualizar a
forma da varia¢do da divergéncia esférica (D, g ) para o respectivo modelo, onde se busca poder

caracterizar formas gerais para D, . Pela analise das formas das diferentes curvas ndo parece

possivel uma previsdo simples quanto a forma de corre¢do de amplitudes devido a divergéncia
esférica.
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Figura 5.11. Graficos das curvas de
aproximagdes polinomiais da divergéncia
esférica em fung¢do do tempo. Essas curvas
foram obtidas a partir dos valores da
divergéncia esférica calculada através da
Equacao (3.26) para os eventos de reflexdo nas
interfaces do modelo da Tabela 5.1. As curvas
verde, vermelho e azul representam,
respectivamente, as aproximacgdes polinomiais
de primeira, segunda e terceira ordem. (a)
sensor 01; (b) sensor 21; (c) sensor 46; (d)
sensor 71 e (e) sensor 96. Observa-se que nas
janelas correspondentes aos eventos de
reflexdo as trés aproximagdes sdo quase
equivalentes.
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Tabela 5.2
Aproximagado/Coeficientes
1* ordem 2% ordem 3% ordem
Sensor
ap aj (17} aj aj ap aj ar as

01 -28,39 10,98 55,04 -12,66 1.53  -100,15 5242 -7,12 0,36
21 -88,32 16,53 357,97 -73,45 4,45  -1526,5 4925 -51,7 1,8
46 -1879,6  124,8 -68501 8370 -255  -225550 37530  -2060 40
71 -634,61 35,90 -283,85 4,87 0,68 -6924,3 891,0 -38,7 0,6
96 -547,38 26,22  -1572,2 95 -1,2 14371  -1528 54 -1

Tabela 5.2. Valores dos coeficientes dos polindmios de ajuste para representagdo da fungao de
divergéncia esférica. Observa-se claramente que os valores dos coeficientes caem rapidamente
com o grau do termo do polindmio.

Janela de corregcdo da divergéncia esférica
100 T T

Divergéncia Esférica

10 + _

0 | | | | | | | | | |
0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20

Tempo reduzido (s)

Figura 5.12. Grafico calculado da fung@o divergéncia esférica (D g ; [km]) em fungéo do tempo

reduzido mostrando a forma adotada para todos os casos, tomando como exemplo a fun¢do do
sensor 01. Como se pode ver, a forma foi definida com um patamar constante a esquerda (nivel
inferior) e um patamar constante a direita (nivel superior). Entre estes dois patamares tem-se a
funcao divergéncia esférica calculada na janela definida pelo primeiro e pelo ultimo evento de
reflexdo de forma tendenciosa. Os patamares foram adotados para melhor visualiza¢do relativa
dos eventos. No entanto, apenas a correcao correspondente ao intervalo de interesse ¢ a correta
para o modelo em uso.
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Trago sismico: sensor 01

%

Escala: 0,9978

Trago sismico corrigido - 12 ordem
T T T T T

0.5} Escala: 1,1621

|
Trago sismico corrigido - 22 ordem

Escala: 1,7208

(c)

Trago sismico corrigido - 32 ordem

Escala: 2,5734

(d)

L
0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20
Tempo (s)

Figura 5.13. Aplicacdo da corre¢do da divergéncia esférica. (a) Trago sismico original do sensor
01 da secdo sismica da Figura 5.3. (b) Trago sismico corrigido com a fun¢ao divergéncia esférica
de primeira ordem. (c) Trago sismico corrigido com a funcdo divergéncia esférica de segunda
ordem. (d) Trago sismico corrigido com a funcdo divergéncia esférica de terceira ordem. A janela
para corre¢do de amplitude pela divergéncia esférica varidvel se posiciona entre 4,87 e 10, 35
segundos. Fora da janela de correcdo, segundo a Figura 5.12, a corregdo ¢ tendenciosa. Observa-
se que o efeito de amplificacdo do trago foi maior no ultimo evento. Pela andlise, incluindo os
dados do modelo (velocidades, densidades e profundidades), concluimos que ndo € possivel uma
previsdo simples quanto a forma de corre¢do dos tracos visando as verdadeiras amplitudes.
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Trago sismico: sensor 21

Escala: 0,9978 |

Trago sismico corrigido - 12 ordem
0.5 T T T T T T T T o

1L | | | | | | | _
Trago sismico corrigido - 32 ordem

L
0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20
Tempo (s)

Figura 5.14. Aplicacdo da corre¢do da divergéncia esférica. (a) Trago sismico original do sensor
21 da secdo sismica da Figura 5.3. (b) Trago sismico corrigido com a fun¢ao divergéncia esférica
de primeira ordem. (c) Trago sismico corrigido com a funcdo divergéncia esférica de segunda
ordem. (d) Trago sismico corrigido com a funcdo divergéncia esférica de terceira ordem. A janela
de correcdo da divergéncia esférica variavel ¢ de 3,21 segundos a 6,52 segundos. Fora da janela
de correcdo, segundo a Figura 5.12, a correcdo é tendenciosa. Observa-se que as amplitudes sdo
corrigidas de forma uniforme. Pela andlise, incluindo os dados do modelo (velocidades,
densidades e profundidades), concluimos que ndo ¢ possivel uma previsdo simples quanto a
forma de corre¢do dos tracos visando as verdadeiras amplitudes.
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Trago sismico: sensor 46
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Figura 5.15. Aplicacdo da corre¢do da divergéncia esférica. (a) Trago sismico original do sensor
46 da secdo sismica da Figura 5.3. (b) Traco sismico corrigido com a fun¢do divergéncia esférica
de primeira ordem. (c) Trago sismico corrigido com a funcdo divergéncia esférica de segunda
ordem. (d) Trago sismico corrigido com a funcdo divergéncia esférica de terceira ordem. A janela
de correcdo da divergéncia esférica variavel ¢ de 4,37 segundos a 4,94 segundos. Fora da janela
de corregdo, segundo a Figura 5.12, a correcdo ¢ tendenciosa. Observa-se que a janela ¢ muito
estreita, e que as amplitudes sdo corrigidas de forma uniforme. No entanto, esta janela tem fazes
convertidas. Pela andlise, incluindo os dados do modelo (velocidades, densidades e
profundidades), concluimos que ndo ¢ possivel uma previsao simples quanto a forma de corre¢ado
dos tragos visando as verdadeiras amplitudes.
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Trago sismico: sensor 71
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Figura 5.16. Aplicacdo da corre¢do da divergéncia esférica. (a) Trago sismico original do sensor
71 da secdo sismica da Figura 5.3. (b) Trago sismico corrigido com a fung¢do divergéncia esférica
de primeira ordem. (c) Trago sismico corrigido com a funcdo divergéncia esférica de segunda
ordem. (d) Trago sismico corrigido com a funcdo divergéncia esférica de terceira ordem. A janela
de correcdo da divergéncia esférica variavel ¢ de 3,48 segundos a 6,27 segundos. Fora da janela
de corregdo, segundo a Figura 5.12, a corregdo ¢ tendenciosa. Observa-se que a janela é maior do
que no caso anterior, € que as amplitudes sdo corrigidas de forma uniforme. No entanto, esta
janela tem fazes convertidas. Pela andlise, incluindo os dados do modelo (velocidades,
densidades e profundidades), concluimos que ndo ¢ possivel uma previsdo simples quanto a
forma de corregdo dos tracos visando as verdadeiras amplitudes.
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Trago sismico: sensor 96
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Figura 5.17. Aplicacdo da corre¢do da divergéncia esférica. (a) Trago sismico original do sensor
96 da secao sismica da Figura 5.3. (b) Trago sismico corrigido com a fun¢ao divergéncia esférica
de primeira ordem. (c) Trago sismico corrigido com a funcdo divergéncia esférica de segunda
ordem. (d) Trago sismico corrigido com a funcdo divergéncia esférica de terceira ordem. A janela
de correcdo da divergéncia esférica variavel ¢ de 3,12 segundos a 8,22 segundos. Fora da janela
de corregdo, segundo a Figura 5.12, a corregdo ¢ tendenciosa. Observa-se que a janela é maior do
que nos casos anteriores, € que as amplitudes sdo corrigidas de forma uniforme. No entanto, esta
janela tem fazes convertidas. Pela andlise, incluindo os dados do modelo (velocidades,
densidades e profundidades), concluimos que ndo ¢ possivel uma previsdo simples quanto a
forma de corregdo dos tracos visando as verdadeiras amplitudes.
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Figura 5.18. Secdo sismica tiro-comum original com apenas cinco tragos selecionados (01, 21,
46, 71, 96) da secdo sismica da Figura 5.3 para se ver detalhes. Nesta secdo observamos os

eventos que compdem cada traco: onda direta, reflexdes, convertidas e multiplas.
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Figura 5.19. Secdo sismica tiro-comum de detalhes corrigida da divergéncia esférica (primeira
ordem) da secdo da Figura 5.18. Nesta secdo observamos que todos os eventos compreendidos
dentro da janela de correcdo foram amplificados. Desta forma podemos concluir que uma
corre¢do de primeira ordem tem efeitos relevantes para o estudo das corre¢des de amplitudes.
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Secao Sismica de Detalhes Corrigida ( 22 ordem)
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Figura 5.20. Secdo sismica tiro-comum de detalhes corrigida da divergéncia esférica (segunda
ordem) da secdo da Figura 5.18. Nesta secdo observamos que os eventos compreendidos dentro
da janela de correcdo também foram amplificados, porém um pouco mais acentuado do que nos
de primeira ordem. Desta forma podemos concluir que uma corre¢do de segunda ordem tem
efeitos relevantes para o estudo das correcdes de amplitudes.
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Secdo Sismica de Detalhes Corrigida (3* ordem)
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Figura 5.21. Se¢do sismica tiro-comum de detalhes corrigida da divergéncia esférica (terceira
ordem) da secdo da Figura 5.18. Nesta secdo observamos também que os eventos compreendidos
dentro da janela de correcdo foram amplificados. Desta forma podemos concluir que uma
corregdo de terceira ordem tem efeitos relevantes para o estudo das corregoes de amplitudes.
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5.2. CONCLUSOES GERAIS

O modelo tedrico estudado ndo prevé o calculo de divergéncia esférica para as assinaturas
das ondas direta, refragdes criticas ¢ conversoes.

Como observagdes finais com base no modelo estudado, concluimos inicialmente que a
partir dos dados do modelo (velocidades, espessuras, densidades e profundidades) nao ¢é possivel
uma previsdo quanto a uma forma para a curva de simples correcdo dos tragos visando as
verdadeiras amplitudes.

Em segundo lugar que o ajuste com aproximag¢do linear de primeira ordem pode ser
suficiente para representar parte da curva de divergéncia esférica. Os ajustes de segunda e terceira
ordens também podem ser usados, porém teriamos resultados equivalentes com que obtivemos
com o ajuste de primeira ordem, pois as janelas correspondentes aos eventos de reflexdo para as
trés aproximacdes também sdo equivalentes, como visto na Figura 5.11.

Em terceiro lugar que o modelo representado para a divergéncia esférica € limitado ao caso
de camadas plano-horizontais, serve como uma primeira aproximagao aos casos praticos onde sao
previstas interfaces inclinadas e curvas, bem como pontos de difragdo. Dentro do nosso ponto de
vista voltado aos projetos envolvendo o empilhamento CRS, baseado nas propriedades dos
atributos da frente de onda, seria interessante obter um painel da func¢do de divergéncia esférica
para correcdo as verdadeiras amplitudes para modelos mais simplificados, da mesma forma que

se ataca o problema da zona de Fresnel projetada.
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A - FATOR DE DIVERGENCIA ESFERICA EM AFASTAMENTOS ARBITRARIOS
O modelo da subsuperficie, ilustrado na Figura A.1, ¢ composto por camadas plano-

horizontais, homogéneas isotropicas, espessuras z; e velocidades v,. Uma fonte pontual

harmonica de ondas actsticas € colocada na primeira camada e irradia com intensidade uniforme
em todas as diregdes. A energia em um feixe conico ao redor de um eixo central apartir da fonte
flui inicialmente através de uma area 4, de uma superficie esférica de raio r. Isto ¢, esta energia
flui através de uma area anelar A, sobre a superficie da frente de onda. A intensidade actstica / ¢
definida como o quociente entre o fluxo de energia acustica pela unidade area normal a diregdo
do fluxo. Conseqiientemente, o quociente da intensidade acustica da onda refletida 7, pela

intensidade acustica da incidente /, ¢ igual a razao inversa das suas areas (Newman, 1973):

F rente de Onda
" \[Emergente

--—-__ Receptor
Frente de Onda Sa~l P AT
| . = 5)6 x dx
! Incidente
// ~ Frente de Onda
~Emergente

N
AN

Figura A.1. Geometria do percurso do raio para a determinacao do fator de divergéncia esférica.
6 ¢ o angulo de partida, 66 ¢ a abertura do tubo dos raios ao redor do angulo de partida, x ¢ a
distancia fonte-receptor e dx € a variacao da distancia fonte-receptor devido a o6;.
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~N

_xzﬁ_ (1)
I, A

Referindo-se a Figura A.1, estas areas sdo dadas por: 4, =27 r2s O, sin@; e A, =2rxdxcos0,,
e tem-se que:

Iy _ r? sinfy 66, @)
I, xcosf, Sx

Nesta equacdo, r ¢ o raio inicial considerado para a frente de onda em expansdo ao redor da
fonte e, sem perda de generalidade faz-se » unitario (7 =1). Para o caso especial da fonte e o
receptor se encontrarem dentro da primeira camada, e todas as camadas sendo horizontais, entio
0, =0, =6, . No limite quando J x — 0 tem-se a relagao:
I, _tan6 oy 5

L x dx
Se a fonte e o receptor estiverem em um mesmo nivel, de um meio homogéneo e isotropico,
a razao entre as amplitudes de pressdo corresponde a raiz quadrada da razdo das intensidades.
Além disso, o fator de divergéncia esférica, Dy 4, ¢ dado pelo inverso da razdo das amplitudes de

pressdo (deslocamento da particula) em um mesmo tubo. O fator de divergéncia para este caso €

5 T2
X X
D, y= — ) 4
0 [tan@l dﬁj )

dado por:

Para o caso geral de variagdo continua de velocidade com a profundidade, v=v(z), a

distancia fonte receptor ¢ dada pela seguinte equagao:

x(p)=2p[ L )

L -[pv( 12

onde, segundo a lei de Snellius, p =siné; /vy . Tem-se que:

dx(p) _ 2? v@)dz
dp L -[pv@fy?
E como

dp _ cosb,
d@l Vi

2
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entao

dx _2co
\%

s6, j‘ v(z)dz
do,

1 =[P

Substituindo este resultado na equagdo (4) acima, tem-se finalmente a divergéncia esférica para o

(6)

modelo de velocidade continua, v(z), dada por:

. 1/2
2xcosH; v(z)dz
D.g= . 7
O wandy { - py(z)2 7

Para o caso especial do modelo ser composto por camadas plano-horizontais discretas de

espessuras z;, (i =1,...,n), velocidades intervalares v;, a integral da equagdo (7) assume a forma

discretizada:

j‘ V(Z)dZ =i Vi Zj _ Vl' L Zj Sil’lel'
C-[pv@ P2 S a-p2 Y sinb H cos’o

De onde segue o resultado:

" g 1/2
Dyy=—1 {NZ%} ,

i1 cos® 0;

que também ¢ escrito como:

" 1/2
D.p= ! {x2+2x22itan39i] oL (8)

" tan 6 P

A equagdo acima ¢ a expressao usada para o fator de divergéncia esférica para uma reflexao
da base da n-ésima camada observada na distancia x a partir da fonte. A distancia e o angulo de
incidéncia ndo sdo quantidades independentes, mas estdo relacionadas através da lei de Snellius e

das especificidades do meio estratificado.



B — SIMBOLOGIA UTILIZADA

Tabela dos simbolos matematicos utilizados e suas descrigdes.

Simbolo

Descricao
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A
D(x,
€

€s

f

Matriz com elementos compostos pelas constantes elasticas do meio.
Divergéncia esférica.

Espessura das camadas.

Espessura da camada da fonte.

Vetor-coluna que fornece a dependéncia com a profundidade para o

deslocamento e tensdo da particula.
Forgas internas presentes no corpo (gravidade).

Profundidade da fonte.

Matriz identidade.

Indices contadores.

Funcao de Bessel de ordem m.

Indices para as camadas nas interfaces de transmissio.

Parametro horizontal do raio, p = sin6y /vy .

Produto resultante entre os coeficientes de reflexdo para as interfaces j.
Fator escalar para representar a amplitude da onda incidente.
Coeficientes de reflexdo para as interfaces ;.

Representagao dos coeficientes de reflexdo das onda P (incidente) e P

(refletida) para o conjunto de camadas no intervalo entre m e n.
Matriz propagadora.
Distancia radial fonte-receptor.

Sistema de coordenadas circular cilindricas.

Vetores unitarios relativos as diregdes de orientagdo do sistema de
coordenadas circular cilindricas (radial, azimutal e vertical).
Representagao das ondas incidentes ascendente e descendente entre dois
meios quaisquer.

Vetor tragdo no plano horizontal.

Tempos de transito em fun¢ao do parametro horizontal do raio.

Tempos de transito reduzido.

Tempos de transito em func¢ao do afastamento fonte-receptor.
Funcdes vetoriais ortogonais dos vetores deslocamento u e tracao T.

Vetor deslocamento da particula. Componentes uy, uy, u. , uz, 2z, u3.
Velocidade da particula.

Aceleragao da particula.

Vetores deslocamento para as ondas P, SV e SH.



Vi
Vred

Vrus

X, ) z

Aty

A

oW, X

V x

Velocidade na camada £.

Velocidade reduzida.

Velocidade media quadratica.

Afastamento fonte-receptor.

Coordenadas do sistema cartesiano.

Afastamento em fungdo do parametro horizontal do raio.
Profundidade da camada £.

Velocidade das ondas P.

Velocidade maxima das ondas P.

Velocidade das ondas S.

Densidade das camadas.

Freqiiéncia angular temporal.

Vagarosidade vertical das ondas S.

Angulo de incidéncia com a vertical na camada £.
Tempo vertical simples na camada k.
Afastamento entre sensores.

Constantes elasticas de Lamé.

Espalhamento de fase.

Potenciais escalares que representam as ondas P, SV e SH.

Operador gradiente.
Operador divergéncia.
Operador rotacional.
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A —DOCUMENTACAO DO PROGRAMA PSVSH.F

Calculation of synthetic seismograms with Reflectivity method using the f£77-
program psvsh.f

AUTHORS: Jupp Sandmeier
changes by Martin Flinspach and several unknown contributors

Package and documentation compiled by
Alexander Goertz (Alexander.Goertz@gpi.uni-karlsruhe.de)
March 2001

Copyright (c) 1998
Geophysical Institute
University of Karlsruhe
Hertzstr. 16
D-76187 Karlsruhe
Germany

All rights reserved.

Publications including results obtained by this program should include the
references cited below

It is NOT allowed to distribute the program to 3rd parties. Permission is
granted to modify the current version of the program, provided that all
modifications are marked clearly, that the authors are notified about any
modifications (including a copy of the new source code), and that the authors'
names and titles are unchanged (though additional authors' names may be
added) .

DISCLAIMER:

No warranty or suitability for any particular purpose 1is given, neither
expressed nor implied! This program is distributed in the hope that it will be
useful, but without any warranty; without even the implied warranty of
mechantability or fitness for a particular purpose. We assume no
responsibility for, and make no warranties that, our program and the tools
distributed with the program will be free of errors!

MAKEFILE:

The program psvsh.f and the included conversion routines can be compiled using
the Makefile included. The Makefile has been tested using GNU's gmake.Typing
gmake alone gives you an overview on how to use it:

gmake help - prints Help on the Makefile

gmake all - compiles the reflectivity program psvsh.f and the two
conversion routines reflasc and refl2sep

gmake test - runs an example using the example parameter file test.rmr
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and plots it using GMT. If you have GMT not installed, this
will not work properly as the c-shell-script plot psv is used

The distribution has been tested on HP-UX 10.2 (and below), linux 6.4 and SGI
IRIX 6.3. The included example takes about 8 minutes on a 350 MHz dual-board
pentium pro processor.

REFLECTIVITY PROGRAM psvsh:

Typing psvsh without any arguments starts the program.in order to run the
program. It reads the relevant parameters from 2 files:

REFLECT.DAT (this name MUST stay the same) and an input parameter file (e.qg.
test.rmr) with the actual model parameters.

1. a file REFLECT.DAT which looks e.g. like this:

2 'the number of calculations

test.rmr linput file containing the model specifications for 1st calculation
test.psv !'seismogram of P and Sv wavefield of 1st run (vert. and radial
comp.)

test.sh !'seismogram of Sh wavefield of 1lst computation (transverse comp.)
test2.rmr !input file containing the model specifications for 2nd calculation
test2.psv !'seismogram of P and Sv wavefield of 2nd run(vertical and rad.
comp.)

test2.sh !'seismogram of Sh wavefield of 2nd computation (transverse comp.)

for more calculations, more files can be added. The maximum possible number of
calculations (shots) is restricted by the parameter NCOMP in the source code

2. the parameter file for calculations, e.g. test.rmr, contains the parameters
for calculations and the seismic model. It looks e.g. like this:

Input example, point source, hom.
00111 00112 10001 00001 000O0O

1 0 1 0 1

0.0500 0.0000 0.0000 0.0000

0.0000 6.0000 0.0000 0.0000 0.0000 0.0000 0
32.000 6.0 1
32.000 8.0 0
40.000 8.0 1
2.0000 20.0000 0.50000

8.0000 0.0

3.0000 3.2000 950.0000 999.00 8000

0.0000 0.5000 49.5000 50.0000 0.0000

0.0055 4096 0 2 0.1000 0.0000

this file is read 1in formatted by the fortran program. It is therefore
inevitable to exactly stick to the format in terms of rows and
columns.Explanation of the input *.rmr-file:

1. line (format A80): commentary
2. line (format 4 (5I2,2X)):
these 25 numbers are meant to be a list of switches, explained as follows:



switch

switch

switch

switch

switch

switch

switch

switch

switch

switch

switch

switch

switch

switch
switch

switch

switch

switch

switch
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complete wavefield (full seismograms)
only PP reflections
only SS reflections
only PP- and SS reflections
transmission with conversion
transmission w/o conversion (tps=tsp=0)
seismogram for displacement
seismogram for velocity
seismogram for acceleration
compute vertical and horizontal component
only vertical component
only horizontal component
no vertical and horizontal component
Sh component is computed
no Sh component is computed
no additional output files
write out on files 21,22,23 the spectra of displacement
(r, omega) (not implemented in this wversion)
up- and downgoing waves from the source are considered
no upgoing waves from the source are considered
layer parameter read in
inhomogeneous velocity-depth-distribution red in
(subroutine INHOM)
layer parameter THICKNESS
P-, S-velocity, density (switch 8 must be 0)
layer parameter DEPTH
P-, S-velocity, density (switch 8 must be 0)
no phase velocity window

1,2... : two-sided cos**n window

no frequency window

1,2...: two-sided cos**n window

1:

0:

1:

g wN -

no earth-flattening approximation
earth-flattening approx. applied (switch 8 must be 1)
only for EXPLOSIVE source
Bessel function calculated only by its far-field approx.
(normal case)
near-field approx. of bessel-fct. applied for small
arguments (only needed for small offsets)
FREE
list of seismograms is printed
no list of seismograms
calculation of direct wave
direct wave not included in calculation
(if no. of transmitting layers >= no. of source layer)
explosive source
double couple
point source
line source
Fuchs-Mueller signal
delta pulse
Heaviside step function
Momentfuction after Bruestle
digitized source signal (as e.g. from real data)
to be given at the end of *.rmr file
Ricker wavelet
only if switch 17 =1
Read in Moment tensor
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= 1: Moment tensor after Aki

= 2: Moment tensor after Mueller
switch 20 : only if switch 17 !=1

= 0: give index of the source- and receiver layer

= 1: give depth of source- and receiver layer (recommended!)
switch 21 = 0: no multiple reflections between source and receiver

= 1: multiple reflections are considered between source and

receiver

3. line (format 4I5)
ISO IRE MDECK NRHO NH
ISO: number of source layer (1 = first layer)
IRE: numvber of receiver layer (0 = surface)
MDECK: number of layers above the reflective zone (MDECK=0: full response)
NRHO: for earth-flattening approximation
NH: if switch 17 = 1: No. of sources
4. line (format 2F10.4): only if switch 20 = 1:
depth of source and depth of receivers in km

5. line to N.th line: Model parameters (format 6F10.4,I10 for each line)
DEPTH (km), P-vel. (km/s), Qp, S-vel. (km/s), Qs, density(kg/dm**3), NHS
NHS = 0: discontinuity
NHS = 1: homogeneous layer
NHS = N: approximate gradient from velocity in previous line with N layers
or likewise (if switch 9 = 0):
THICKNESS (km), P-vel. (km/s), Qp, S-vel. (km/s), Qs, density(kg/dm**3), NHS

if S-velocity negative, Vs=0 (liquid uppermost layer (Water))

if P-vel. is given only (as above), S-vel. is set to Vp/sqgrt(3) and density
is set to 0.252+0.3788*Vp (Birch's law)

Maximum number of layers is parameter NLA in the source code

N+1 to M. line: (not in example above) only for double couple(switch 17=1 or 5)
format F10.4 : depth of receiver
format 5£10.4:
X-loc of source i, Y-loc of source i, Z-loc i, source time, strength of
pointsource i
one line for each source i
format 6f10.4: orientation of double couple:
if switch 19=0 give M11,M12,M13,M22,M23,M33
if switch 19=1 give Strike, dip, slip(rake), phi, delta, lambda
if switch 19=2 vectors f1,f2,£f3,N1,N2,N3 normal to node planes

M+1lst line: blank line!
M+2nd line: format 4£10.4,I10
first receiver, last receiver, receiver increment, azimuth, no. of

receivers

M+3rd line: format 2F10.4
reduction velocity in km/s, minimum time in seismogram

M+4th line: format 4£10.4,i10
min phase velocity, lower corner, upper corner, max phase velocity, No. of

slownesses
Maximum possible No. of slownesses is parameter NPA in source code

M+5th line: format 5£f10.4
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min. frequency, lower corner, upper corner, max. frequency, reference freq.
for Q

if reference frequency for 0=0, Q is frequency independent

The parameter NFR (maximum No. of frequencies) in the source

code should be bigger than sampling rate*No. of samples*frequency band

M+6th line: format £10.4,3110,2f10.4
DT, NPTS, NA, N, T, TSIGMA
DT: sampling rate
NPTS: number of samples
NA: number of zeros before signal
N: number of extrema of signal
T: length of signal (in seconds): this gives the dominant frequency of
input signal
TSIGMA: time value for anti-aliasing filter (should be 20-50% of DT*NPTS)

M=7th line: format 8f10.4, only if switch 18 =5
give digitized source signal with same sampling rate than given above (DT)
end input with value -9999

Limit of calculations:
Calculations are limited by some constants defined in the source code
change them if appropriate (make sure to use a big enough computer)

NFR = 1250 : maximum number of frequencies

(sampling rate * No. of samples * frequency band)
NLA = 400 : 2*maximum No. of layers (including layers with NHS>1)
NPA = 8000 : maximum No. of slownesses (see M+4th line)
NDIS = 200 : Maximum No. of Distances (receivers), see M+2nd line
NCOMP = 100 : Max. Number of computaions (first line in REFLECT.DAT)

How to choose some of the parameters:

Source- and receiver depth:
it is recommended to give the model in DEPTH coordinates, i.e.
switch 20 should be 1. The source should be not directly at the
surface (source layer = 1 in line 3, source depth > 0.0 in line 4)
below the deepest geophone has to be at least one reflecting layer.

phase velocity window (M+4th line):
the phase velocity can be estimated using the following formula:

c=V/sin (phi), with tan(phi)=x/2*z

with V=velocity, x=offset, z=depth.

The minimum phase velocity is vyielded by inserting the smallest
velocity and biggest offset, the maximum phase velocity by inserting
the Dbiggest velocity and the smallest offset. For the <correct
calculation of direct waves and head waves, the minimum phase
velocity should be smaller than the smallest velocity in the model.
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The maximum number of slownesses is crucial for the accuracy as it
gives the number of sampling points for the integration over slownesses

(by method of stationary phase). it can be estimated as:
N > 4*Fmax*Xmax* (1/cmin - 1/cmax)
with

Fmax: maximum frequency of calculation
Xmax: maximum offset

cmin: minimum slowness

cmax: maximum slowness

frequency window:
the frequency window has, of course, to fit to the input signal whose
dominant frequency is given by the number of extrema (N in M+6th line)
divided by twice its duration (T in M+6th line) the max. frequency has
to be smaller than the Nygquist frequency given by DT in M+6th line.

Number of samples:
The length of calculations (DT * NPTS) should be twice the maximum
possible reduced two-way time (see reduction velocity below).

Reduction velocity (M+3rd line):
Typically used for large (crustal, > 100km) distances to keep amount
calculation and amount of output data small.

If receiver increment is < 1 km, reduction velocity should be zero.

FORMAT OF OUTPUT:
stderr is written to file PSVSH.OUT, it is a logfile giving detailed
information about the calculation itself

the calculation time is looged by producing the files bl.dat and el.dat.

The difference in creation time of these files gives the time needed for
calculation.
Of course, nohup and/or time can be used as well... the provided example

(crustal refraction study) takes about 10 min on a HP9000 workstation.

The actual seismograms are written to files *.psv (for P- and Sv
component; unit 2) and *.sh (for Sh component, if chosen; unit 3) the
formatted output looks like this:

header - 7A6
NLAY,MDECK, ISO, ISS4 - 415
Z(I),D(I),A(I),B(I),RHO(I) - 5F10.4 I=1,NLAY
NENT - No. of distances - I5
X (I) - 7F10.3 I=1,NENT
VRED, TMIN, DT - 3F10.4
for KE=1,NENT ({
R(KE) ,ABSAZ, IKOMP - 2F15.5,1I5
NPTS, BALMAX - /I10,E15.4
SEIS(I), I=1,NPTS - 16F5.0

R (KE)

/110
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CONVERSION ROUTINES:

This distribution includes 2 <conversion routines to —convert the
calculated synthetic seismograms into other formats suitable for further
processing.

a) reflasc:
ref2asc converts the output into 3-column ascii format suitable
for GMT. Typing the program name without any options gives an
online help on how to use it. Plotting can be done with the
c-shell-script plot psv (also included) which uses GMT's
pswiggle to plot the seismograms. For this purpose, you need to
have GMT installed (see http://imina.soest.hawaii.edu/gmt/ for
further information)

b) refl2sep:
ref2sep works similar to reflasc, but converts to SEPlib
seismic data format. See
http://sepwww.stanford.edu/software/seplib/ for further
information

REFERENCES:

Fuchs, K., 1968b: Das Reflexions- und Transmissionsvermoegen eines
geschichteten Mediums mit beliebiger Tiefenverteilung der elastischen
Moduln und der Dichte fuer schraegen Einfall ebener Wellen.
Zeitschrift fuer Geophysik, Vol. 34, p.389-413

Fuchs, K. and Mueller, G., 1971: Computation of synthetic seismograms
with the reflectivity method and comparison to observations.
Geophys. J. R. Astron. Soc. Vol. 23, p. 417-433

Fuchs, K., 1975: Synthetic Seismograms of PS reflections from a
transition zone computed with the reflectivity method.
J. Geophys, vol. 41, p. 445-462

Sandmeier, K-J. and Wenzel, F, 1986: Synthetic seismograms for a
complex crustal model. Gephys. Res. Lett., vol. 14, p.22-25



B - CARTAO DE ENTRADA PARA O MODELO TESTE CROSTAL
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O cartdo de entrada para rodar o programa psvsh.f ¢ mostrado abaixo. Os dados desse

arquivo sdo armazenados no arquivo test.rmr.

Crustal Model
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C - ARQUIVO DE ENTRADA DO MODELO TESTE CROSTAL
O arquivo de entrada REFLECT.DAT chama o arquivo test.rmr (cartdo de entrada) para

gerar os arquivos de saida test.psv e test.sh.

1
test.rmr
test.psv
test.sh
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D - MAKEFILE

# Makefile for Reflectivity distribution

# machine architecture:
# linux, sgi, hpux

ARCH = $(shell

.SUFFIXES:

.SUFFIXES:

FOBJECTS =

.f .c .o

psvsh.o

./util/macharch.sh)

COBJECTS1 = reflasc.o

COBJECTS2 =

ifeq (linux, $(ARCH))

ref2sep.o

F77 = g77
CC = gcc
endif
ifeq (hpux,$ (ARCH))
F77 = £77
CC = cc
CFLAGS = -Aa
endif
CLIBS = -1m
.f.o:
$S{F77} -c -o s$@ $<
.Cc.0:
${CC} -c ${CFLAGS} -o $@ s<
help: ;
@echo "Synthetic Seismograms using the Reflectivity program"
@echo ""
@echo " gmake help: print this help"
@echo " "
@echo " gmake all: compile reflectivity program psvsh"
@echo " and conversion programs"
@echo " "
@echo " gmake reflasc: compile conversion program reflasc"
@echo " "
@echo " gmake refZ2sep: compile conversion program reflsep"
@echo " "
@echo " gmake test: run example model test.rmr"
@echo " and plot it using GMT and the "
@echo " c-shell script plot psv"
all: psvsh reflasc ref2sep;

psvsh: ${FOBJECTS}

S{F77}

refl2asc: ${COBJECTS1}

${ccC}

-0 psvsh

S{CFLAGS}

S{FOBJECTS} S${FLIBS}

-0 ref2asc ${COBJECTS1} ${CLIBS}
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ref2sep: ${COBJECTS2}
${CC} S${CFLAGS} -0 ref2sep ${COBJECTS2} ${CLIBS}

psvsh.o: psvsh.f
ref2asc.o: reflasc.c
ref2sep.o: reflsep.c

test: test.psv reflasc;
plot psv test

test.psv: psvsh;
time psvsh

.PHONY: clean distclean

clean:
-rm -f *.o0 *.ps *.p *.sv *.sh *.vp *.vs *.rho *.H *.H@

distclean:
-rm —-f psvsh reflasc ref2sep ${FOBJECTS} ${COBJECTS1} S${COBJECTS2} \
PSVSH.OUT *.ps *.p *.sv *.sh *.vp *.vs *.rho *.H *.H@



