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RESUMO

Este trabalho tem por objetivo a modelagem sismica em meios com fortes
descontinuidades de propriedades fisicas, com énfase na existéncia de difragdes. Como parte
deste estudo foi feita a analise numérica visando as condigdes de estabilidade e de fronteiras
utilizadas no célculo do campo de ondas sismicas. Para a validacdo do programa de diferencas
finitas foi feita a comparacgéo cinematica com a Teoria do Raio para um modelo simples.

O motivo deste estudo é ter uma melhor compreensdo e controle sobre os problemas de
modelagem, visando contribuir para a solucéo de problemas na interpretagdo de dados sismicos.

Segundo varios autores na literatura geologica, Derby (1877), Evans (1906), Paiva (1929)
e Moura (1938). A Bacia do Amazonas é constituida por rochas sedimentares depositadas desde o
Ordoviciano até o recente, atingindo espessuras da ordem de 5 km. Os corpos de diabasio,
presentes entre os sedimentos paleozoicos, estdo dispostos na forma de soleiras, alcancando
espessuras de centenas de metros, perfazendo um volume total de 90.000 quilémetros cubicos. A
ocorréncia de tais estruturas é responsavel pela existéncia de reflexdes mdaltiplas durante a
propagacdo da onda sismica, impossibilitando uma melhor interpretacdo dos horizontes refletores
que se encontram abaixo das soleiras.

Para representar situacGes geoldgicas desse tipo foi usado um modelo acustico de
velocidades. Para o célculo dos sismogramas foi utilizado um programa de diferencas finitas com
aproximacéo de quarta ordem da equacao da onda acustica no espago e no tempo.

As aplicacBes dos métodos de diferencas finitas para o estudo de propagacdo de ondas
sismicas tém melhorado a compreensdo sobre a propagagdo em meios onde existem
heterogeneidades significativas, tendo como resultado boa resolucdo na interpretacdo dos eventos
de reflexdo sismica em areas de interesse.

Como resultado dos experimentos numéricos realizados em meio de geologia complexa,
foi observado a influencia significativa das multiplas devido a camada de alta velocidade, o que
faz com haja maior perda de energia dificultando a interpretacdo dos alvos. Por esta razédo
recomendo a integracdo de dados de superficie com os dados de poco, com o objetivo de se obter

uma melhor imagem dos alvos abaixo das soleiras de diabasio.



ABSTRACT

The subject of this work is the seismic modeling in medium with strong discontinuities in
physical properties with enphasis in diffractions events.

This research intend to contribute for a better comprehension and control of seismic
modeling in complex medium.

According to various authors, the Amazon Basin is formed by sedimentary rocks
deposited since the Ordovician to the present, reaching depth up to 5 Km. The bodies of basalt
between the paleozoic sediments are arranged as basaltic layers reaching thickness of hundred
meters, which add to 90,000 km®. The ocurrence of these structures is responsible for the
existence of multiple reflections during the propagation of the seismic waves, which makes
impossible a better imaging of horizons located bellow the basaltic layers

An accoustic velocity model was used to demonstrate this geological situation. The
seismograms were calculated with a program of finite-difference with a fourth order
aproximation of the acoustic wave equation in space and time.

The aplication of the finite-difference method for modeling the propagation of the seismic
waves has improved the understanding of the wave propagation in significant heterogeneous
medium and achieves a good resolution in the interpretation of seismic reflection events in areas
of interest

As a result of numerical experiments accomplished in a complex geological medium a
significant influence due to multiple reflection observed in a high velocity layer causing an
increase in a loss of energy that made the data more dificult to analise. Because of this problem |
advise the integration of the data from both surface and wells, to achieve a better imaging below

the basaltic layer.



1 INTRODUCAO

Entre as varias dificuldades encontradas na modelagem sismica pode-se citar: qual o tipo
de modelo a ser escolhido bi (2-D) ou tri (3-D) dimensional? Elastico ou Acustico? Com ou sem
atenuacdo? Quantas e quais interfaces o0 modelo deve conter? Qual o modelo de velocidade? Qual
0 nivel de detalhe que sera retratado no modelo? Em funcdo destas varios metodos tém sido
desenvolvidos com o objetivo modelar precisamente a resposta de levantamentos sismicos,
(Alterman & Karal,1968; Boore, 1970; Reynolds, 1978; Vidale & Clayton, 1986; Dablain, 1986;
Higdon, 1991; Peng & Toks0z,1994 e 1995; Simone & Hestholm, 1998).

A solucdo de problemas de propagacdo de onda pelo método de diferencgas finitas tem
recebido bastante atencdo nos dltimos anos. Este método é particularmente atraente para
modelagem sismica de estruturas com geometria complexas em subsuperficie, devido as grandes
dificuldades encontradas em obter solucbes analiticas. Entre as geometrias de interesse em
particular na exploracdo de petroleo estdo aquelas estruturas que contém falhas e que geram
difracdes. Na regido Amazonica é freqlente a ocorréncia de alvos de interesse para a exploracéo
de hidrocarbonetos, subjacentes a estruturas formadas por tipos litolégicos com altas velocidades
de propagacdo da onda sismica, e com deslocamentos devidos a presenca de falhas, Derby
(1877), Evans (1906), Paiva (1929) e Moura (1938). Estas situaces tipicas serdo consideradas
neste trabalho.

O interesse recente nos modelos de diferencas finitas da equacdo da onda tem levantado
questdes a respeito do grau de correlagdo entre a solucéo de diferencas finitas e a solucdo obtida
pelos métodos classicos, como a teoria dos raios. Este problema que envolve modelos de
diferencas finitas é estudado neste trabalho por meio de analise de sismograma computado para
receptores localizados na vizinhanca de uma falha em um meio acustico bidimensional infinito. A
interpretacdo de maiores detalhes da geologia através de sismogramas estimulou a procura por
procedimentos da modelagem numérica que possam produzir sismogramas sintéticos, em
modelos com a geometria complexa, para uma configuracédo arbitraria de fontes/receptores. Tais
simula¢fes numéricas tém sido mais amplamente utilizadas nos recentes anos na medida em que
melhorou a velocidade dos computadores.

Uma limitacdo bésica dos métodos numéricos é a eficiéncia computacional em alguns

casos (0 custo do tempo de CPU e a memoria disponivel). Isto restringe o tamanho da matriz que



representa 0 modelo e 0 niumero de etapas que podem ser calculadas dentro de um periodo de
tempo razoavel. Além disso deve-se levar em conta um nimero minimo de pontos no interior da
matriz por comprimento de onda para se obter estabilidade durante o modelamento.

Este trabalho apresenta dois modelos 2-D, modelo A e modelo B, o0 modelo A é baseado
na geologia da regido Amazénica (informagdes técnicas da Petrobras, Belém - Pard), e o modelo
B representa uma estrutura com falha. Esses dois modelos apresentam fortes descontinuidades de
propriedades fisicas, o que gera as difracdes.

Com base nestes dois modelos é analisado a existéncias das difracdes, condicbes de
fronteiras e estabilidade, ou seja, é feito uma analise numérica do campo de ondas sismicas
utilizando o método das diferencas finitas.

O algoritmo (FDSKALAR), utilizado para gerar os sismograma e "snapshots”, foi
desenvolvido por Sandmeier & Liebhart (1992), no Geophysical Institut of Karlsruhe University,
Germany, o qual é de grande aplicabilidade para a compreensdo e controle do problema de
modelagem sismica. Isto sO veio a contribuir para interpretacdo de dados sismicos.

A apresentacdo deste trabalho foi dividida em 5 capitulos da seguinte forma:

1) Introducdo;

2) Geracdo do modelo: os dados de entrada para a geracdo do sismograma e instantaneos

de propagacao 'snapshots' sdo parametros relativos as fontes e receptores, além da

matriz de velocidade.

3) Formulacdo numérica: nesse capitulo é explicada a formulagdo da onda acustica caso

(2-D) e a solugdo pelo método de diferencas finitas. S&o feitas analise numérica,
estabilidade e condicGes de fronteiras utilizadas no calculo do campo de onda sismica

no método de diferengas finitas

4) Calculo de sismogramas: a validagdo do programa de diferencas finitas FDSKALAR

Sandmeier & Liebhardt (1992), utilizado para gerar os sismogramas e instantaneos de

tempo 'snapshots' comparado com o programa de modelamento Sismico pela Teoria



5)

do Raio SEIS88 Cerveny & Psencik (1988) e andlise dos sismogramas sintéticos
referente aos modelos A e B.

ConclusBes e sugestbes: a determinacdo do modelo de velocidade em regides com

estruturas geoldgica complexa é o principal desafio para os geofisicos de hoje. Os
sismogramas obtidos mostram que um contraste alto de velocidade influencia bastante
no resultado final, o que gera um desafio fazer a remogéo desses elementos (multiplas,
difracdes). Os pontos difratores por terem amplitudes pequenas em relacdo a reflexao
néo se destacam muito bem na apresentacdo. Um dos grandes problemas na simulagao
de modelos que envolvem a Terra é a limitacdo bésica das velocidades dos
computadores (o custo de tempo de CPU e a memdria disponivel), isto restringe o
tamanho do modelo.

Em modelos complexos as reflexdes, difracBes, mdltiplas e outros eventos se
apresentam de forma que fica dificil a sua identificacdo. Este trabalho aponta a
necessidade de novos metodos de processamento sismicos capazes de produzir

imagens acusticas mesmo na presenca de mdaltiplas e difracGes.



2 GERACAO DO MODELO

Os dados sinteticos referentes a modelagem acustica, foram gerados e analisados no
computador PC (Pentium 11/ 128 RAM/ 300Hz) do Laboratério de Processamento Sismico
(PROSIS/ DGF/UFPA). Um modelo inadequadamente construido pode afetar muito na
qualidade da simulacdo obtida. Para evitar esses erros devem ser levadas em conta as seguintes
consideracfes: 0 modelo deve ser bidimensional (2-D) ou tridimensional (3-D), o tamanho do
modelo deve ser bem definido, a quantidade de interfaces, a velocidade e qual o nivel de detalhe
estrutural que sera retratado no modelo.

Neste trabalho sdo utilizados modelos acusticos bidimensionais (2-D). A densidade é
considerada constante e a velocidade de propagacdo da onda varia em todo o espaco. Os dados de
entrada para a geragdo do sismograma e instantaneos de propagacédo (snapshots) sdo parametros
relativos as fontes e receptores, além da matriz de velocidade.

Foram utilizados modelos geoldgicos complexos, a fim de se observar o efeito de pontos

difratores durante a propagacdo da onda sismica.

2.1 MOTIVACAO GEOLOGICA

A Bacia Paleozéica do Amazonas, com &rea de aproximadamente 500.000 km? esta
localizada na porcéo setentrional do Brasil, entre o conjunto de rochas pré-cambrianas incluidas
nas Provincias, Rio Branco e Tapajos . Fica limitada a leste, pelo Arco de Gurupa e a oeste pelo
Arco de Purus

As primeiras investigacfes geoldgicas sistematicas na Bacia do Amazonas foram
desenvolvidas por Derby (1877), Evans (1906), Paiva (1929) e Moura (1938), que descreveram e
caracterizaram varias unidades litologicas através de mapeamento basico, em particular ao longo
dos principais rios da regido. A base para a primeira coluna estratigrafica que se conhece foi
fornecida por Oliveira & Leonardos (1943), Petri (1952).

A existéncia de um grande volume de rochas de composi¢do baséltica, intercaladas na
forma de soleiras nas unidades litologicas de origem sedimentar, que constituem as bacias
paleozoicas amazonicas, faz com que a propagacdo das ondas sismicas apresentem um padrédo
bastante complexo, dificultando o trabalho da interpretacdo sismica na definicdo de alvos

localizados abaixo das soleiras.



O problema neste tipo de ambiente, trata-se da existéncia do espalhamento por difragéo
das ondas sismicas nas areas de mergulhos acentuados proximos as zonas de falhas com planos
verticais ou geradas por movimentacao de sal. Os eventos de difracdo sismica, nesta situacao, tém
forte influéncia na deterioracdo da imagem sismica dos horizontes paleozdicos adjacentes, faz-se
necessario um adequado tratamento dos dados sismicos tendo como objetivo uma melhor

definicdo da imagem sismica nestas regioes.

A situacdo apresentada acima é um importante exemplo de motivacdo para a pesquisa a
ser realizada neste trabalho.

Na Bacia do Amazonas, poucos sdo os afloramentos de rochas sedimentares de idade
paleozobica que podem ser estudados, devido a densa cobertura florestal que dificulta as
observacOes de superficie, e a vasta distribuicdo dos sedimentos meso-cenozdicos. No entanto,
nas bordas da bacia, nos locais onde as drenagens cortam transversalmente os pacotes rochosos,
estes podem ser estudados. Um caso particular, provavelmente o Unico que se conhece, refere-se
a regido da estrutura démica de Monte Alegre, onde ha& excelentes exposicdes rochosas
paleozoicas, as quais tém proporcionado investigacdes de detalhe. Portanto, trabalhos de cunho
regional dificilmente serdo bem sucedidos se ndo forem usadas as informagdes de sub-superficie,

obtidas através de pocos e perfis sismicos.

2.1.1 As sequéncias deposicionais.

O pacote de rochas sedimentares depositados na Bacia do Amazonas desde o Ordoviciano
até o recente atinge espessuras da ordem de 5 km.

De acordo com Ghignone & Northfleet (1971) as unidades lito-estratigraficas podem ser
genericamente subdivididas em LILILIV e V, correspondendo respectivamente as seguintes
seqiiéncias: Ordoviciana-Siluriana, Devoniana-Carbonifero Inferior, Carbonifero Superior-

Permiano, Cretéceo e Terciria.

2.1.2 Rochas igneas

Os corpos de diabasio, presentes entre o0s sedimentos paleozbicos, sdo constituidos
essencialmente de plagioclasio, piroxénios, quartzo, biotita e hornoblenda. Apresentam textura
sub-ofitica Dominante, e foram reunidos sob a denominagdo Episodio Penatecaua (Issler et al.
1974)



Com base no mapa de somatéria das espessuras das soleiras, foi calculado em 90.000 km®
o0 volume de diabésio permeado na Bacia do Amazonas. A espessura maxima atingida de diabasio
foi de 915m no pogo Tucuma N°01, situado na regido mediana entre os rios Tapajos e Xingu.

O controle tectdnico da intrusdo de diabasio é observado em varias bacias. Francis (1982),
estudando as fei¢des igneas no norte da Inglaterra, demonstrou que quando o diabasio ainda esta
fluido, ele migra mergulho abaixo, por gravidade, para o depocentro estrutural e, caso haja
alguma mudanca litoldgica e/ou estrutural, ele procura o caminho mais facil para continuar o seu
fluxo em direcdo a calha estrutural.

A andlise microtectonica das soleiras de diabasio nas bacias do Acre, Solimdes e
Amazonas, realizadas por Trouw (1983), revelou que existe deformagdo em estado sélido,
causando extin¢cdo ondulante, claramente visivel nos plagioclasios que preenchem as fraturas dos
pocos BT-1 (Bacia do Acre), FB-1 e JA-1 (Bacia do Solimdes) e o CS-2 (no Arco de Purus). No
entanto, nenhuma amostra com evidéncia de extin¢do ondulante foi até 0 momento encontrada na

Bacia do Amazonas, que possa claramente evidenciar uma tectdnica compressiva pds-diabasio.

2.2 GEOMETRIA DOS MODELOS E PARAMETROS DO LEVANTAMENTO

2.2.1 Modelo - A. Tipo domo

Este modelo (Figura 2.1), é composto por trés camadas estruturalmente com falhas, foi
inspirado em uma estrutura geoldgica tipica da regido amazonica, onde houve uma intruséo
baséltica e que posteriormente por condi¢fes naturais se teve elevacdo de um domo salino, sobre
um semi-espaco infinito, formando o modelo com a seguinte configuragdo: primeira camada
argilosa com velocidade de 2500 (m/s), segunda camada basaltica com velocidade de 6400 (m/s),
terceira camada calcario com velocidade de 3000 (m/s) e o domo salino com velocidade de 4500
(m/s).

Para uma melhor andlise dos resultados, principalmente para saber o comportamento da
frente de onda ao passar por uma interface de forte impedancia, isto €, com grande contraste de
velocidade, foram feitos dois pocos com profundidade de 795m, localizados a 700m e 1700m da

origem do modelo respectivamente, os parametros relativos ao levantamento estdo (Tabela 2.1).
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Figura 2.1 — Modelo geoldgico, tipo domo subjacente a estrutura de trés camadas, sendo uma

delas de alta velocidade, situacdo comumente encontrada na regido Amazonica.



Tabela 2.1

10

Pardmetros utilizados para a obtencdo do sismograma sintético, para o caso dos geofones

localizados na superficie e nos pogos respectivamente, do MODELO- A.

Comprimento Horizontal (m) 2500
Comprimento Vertical (m) 1000
Distancia entre receptores na superficie (m) 125
Distancia entre receptores no pogo (m) 12.5
Numero de receptores na superficie 192
Numero de receptores no poco 63
Tipo de fonte Fonte Linha
Frequéncia dominante da fonte na superficie 50 Hz
Frequéncia dominante da fonte para o poco 50 Hz
Tipo de Sinal Fuchs — Mueller
Cobertura max. do levantamento na superficie 96%
Cobertura max. do levantamento no poco 79.5%
Intervalo de amostragem (s) 0.0001710
Tempo total de propagacéo para a superficie () 0.5
Tempo total de propagacdo para o0 pogo (s) 0.4
Numero de amostras por tracos na superficie 2924
NUmero de amostras por tragcos no pogo 2339
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2.2.2 Modelo -B. Estrutura com falha

Este modelo esta representado na Figura 2.2, sendo composto por um sistema de falhas
normais mergulhos acentuados, sobre um semi-espaco infinito, com a seguinte configuracao:
primeira velocidade de 2500 (m/s), segunda velocidade de 3000 (m/s) e por ultimo com a

velocidade de 4000 (m/s), os parametros relativos ao levantamento estdo (Tabela 2.2).

MODELO B
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Figura 2.2 - Estrutura geologica com falha
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Tabela 2.2
Parametros utilizados para a obtencdo do sismograma sintético, para o caso dos geofones
localizados na superficie, MODELO - B.

Comprimento Horizontal (m) 2500
Comprimento Vertical (m) 1000
Distancia entre receptores (m) 12.5
NUmero de receptores 192
Tipo de fonte Fonte Linha
Frequéncia dominante da fonte 50 Hz
Tipo de Sinal Fuchs — Mueller
Cobertura max. do levantamento 96%
Intervalo de amostragem (s) 0.0001710
Tempo total de propagacao do sinal (S) 0.5
NUmero de amostras por tragos 2924
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2.3 DESCRICAO DO MODELO DE VELOCIDADE

A modelagem dos dados sismicos requer uma representacdo matematica do modelo da
subsuperficie. A escolha do tipo de descricdo do modelo € importante, porque é através desta que
se vai ter um bom ou mal resultado.

O sal puro tem a velocidade de cerca de 4500(m/s). Entretanto um corpo de sal pode
incluir outras litologias com velocidades muito diferentes. Varios tipos de modelos diferentes
podem ser encontrados na literatura.

No modelo mostrado na Figura 2.1 e na Figura 2.2 as velocidades séo constantes em cada
camada, ou seja, € considerado um material de mesmas propriedades fisicas em cada camada.

As ondas sismicas se propagam com velocidades diferentes nos diversos tipos de rochas.
Muitas rochas igneas e metamorficas tém pequena ou nenhuma porosidade, e as velocidades das
ondas sismicas dependem principalmente das propriedades elasticas do mineral que a rocha é
formada. A Tabela 2.3 mostra a velocidade de ondas compressional para os diferentes tipos de
rochas, baseadas principalmente em medidas de laboratério em amostras representativas. Dobrin
& Savit (1976).

Tabela 2.3

Velocidades de ondas compressionais

MATERIAL VELOCIDADE (m/s)
Granito 5640
Basalto 6400
Arenito 1400- 4300
Calcario 1700-4200
Argila 1100-2500
Sal 4500
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As interfaces sdo linhas imaginarias que separam as camadas com diferencas de

impedancia actstica (I = oc), onde | corresponde a impedancia acUstica, p corresponde a

densidade e C a velocidade de propagacdo no meio respectivamente.

As interfaces descritas nos modelos A e B foram geradas pelo programa de modelamento
Sismico pela Teoria do Raio SEIS88 Cerveny & Psencik (1988). Esse pacote € responsavel pela
geracdo da matriz de velocidade e o perfil geométrico.

O perfil geométrico dos refletores € constituido a partir de interpolacdes linear e spline-

clbica, ou seja, as coordenadas Cartesianas (X, Y) e o interpolador. Do mesmo modo que a

funcéo pode ser construida da Série de Fourier pela superposi¢do de senos e cosenos € possivel
construir uma funcdo a partir das séries polinomiais. A fungéo spline-cubica é uma funcéo criada
pela soma de polindmios cubicos. A matriz de velocidade é gerada de forma que o vetor

velocidade de cada camada seja zero no ponto corresponde a interface.
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3. FORMULACAO NUMERICA : CASO ACUSTICO 2-D.
3.1 EQUACAO DA ONDA ACUSTICA

O campo acustico é descrito pelos campos P(X,z,t) e u(X,z,t), onde P e Uestdo

relacionadas pela relagdo constitutiva equacdo (3.1) e pelo balangco de momento linear equagéo
(3.2).A solugdo da equacgdo (3.1) e (3.2) mais as condi¢des iniciais e condi¢bes de fronteiras €
unica. O campo de presséo € representado por campo escalar, enquanto o campo de deslocamento
da particula por um campo vetorial.

Assim , pela lei de Hooke,

P=-KUOWi (3.1)

onde, P é o campo de pressdo, K modulo de incompressibilidade e U é o deslocamento da
particula.
Pela lei de Newton temos,
2 —
u
ot

onde PO representa a densidade do meio.

Tomando-se a segunda derivada em relagcdo ao tempo da equacéo (3.1).

2 2=
ZTE) = —KO E‘Latg (3.3)

e substituindo na equacdo (3.2), tem-se

2
P _ k2P ”
ot P
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K _ : : : .
Como — =C” é a velocidade de propagacdo da onda acustica no meio. Em meios com

0

densidade constante pode-se escrever a equagédo da onda escalar

1 9°P
°p=—-_ 35
c? ot? (3:5)

Assumindo que o campo de pressdo e invaridvel na dire¢do do eixo Y, entdo a derivada
em relagdo a Y fica igual a zero, obtendo-se a equagdo da onda escalar (2-D) com densidade

constante, expressa por

0°P _ , oP  0°P
~—=c’(X,2)| — + — |, 36
t? ( )L3x2 622} 59)

onde, X € Z sdo coordenadas Cartesianas, t é o tempo, Cé a velocidade da onda acustica e

P é a pressdo.
3.1.1 Soluc¢édo da Equacdo da Onda pelo método das diferencas finitas.

Através do método das diferencas finitas resolve-se as equacdes de onda ou as equacdes
da elastodinamica substituindo-se as derivadas parciais no espaco e no tempo por suas
aproximacoes de diferencas finitas. Existem duas abordagens de diferencas finitas basicas para
tratar meios com propriedades fisicas que variam no espacgo: as formulacbes homogéneas e as
heterogéneas (Kelly et al. 1976).

Trabalhos mais recentes focalizam a tentativa de melhorar o calculo numérico das
condicdes de fronteiras ao longo de interfaces curvas Kummer & Behle (1982).

Uma outra abordagem mais geral é a formulagéo heterogénea, o qual resolve a equacédo de
onda ou equacao da elastodindmica para meios heterogéneos. Esta equacao implicitamente inclui

todas as condicdes de fronteiras entre as zonas com propriedades de material diferente.
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Embora a formulacdo heterogénea seja mais geral que a formulacdo homogénea, ela pode
ser menos precisa em alguns casos. Quando as derivadas parciais dos modulos sdo calculadas, as
interfaces entre as regides de diferentes velocidades sdo essencialmente suavizadas ao longo do
espacamento da matriz. Na formulacdo homogénea, essas fronteiras tém efetivamente uma
espessura zero. Essa suavizagdo das interfaces no caso heterogéneo pode produzir pequenos erros
de reflex@o e coeficientes de transmissédo (Kelly et al. 1976). Esses erros devem ser dependentes
do comprimento de onda. Nas equacfes da elastodindmica e na equacao acustica com densidade
constante, as derivadas das constantes fisicas ndo sdo levadas em conta e este efeito de
suavizacgdo ndo é um problema.

O metodo explicito é a técnica de diferenca finita mais comum, ela atualiza o campo de
onda num ponto da matriz de cada vez para cada etapa de tempo. Uma vez a matriz inteira tenha
sido atualizada, o0 método é repetido para avancar o campo de onda para a proxima etapa de
tempo. Menos comuns s&o os esquemas implicitos de diferengas finitas que atualiza o campo de
onda para toda matriz em cada etapa através da solucdo de um sistema linear. Quando aplicado
para uma equacdo de onda, ambos esquemas funcionam como um procedimento de marcha no
tempo, em que as equagdes apropriadas sdo resolvidas repetidamente no tempo para 0 movimento
em um meio excitado por um distarbio transiente. Entre as duas categorias, 0 esquema explicito é
computacionalmente simples, (Mitchell, 1969; Emerman et al. 1982).

Os algoritmos para as equagOes da elastodinamica em meios heterogéneos sao mais
complexos do que para 0 caso acustico, mas o processo de atualizacdo € essencialmente o

mesmo.
A ) .. . .
A razdo E deve ser escolhida pequena o suficiente a fim de que o esquema de diferencas

finitas seja estavel, isto €, para que o0s erros numericos sejam limitados nas sucessivas etapas de
tempo. Esta condicdo de estabilidade relaciona-se ao espagamento entre 0s pontos no interior da
matriz e o valor méximo da propriedade fisica da matriz de velocidade. Alford et al. (1974),
apresentaram as condi¢des para a estabilidade em esquemas de diferencas finitas acusticos de
segunda e quarta ordem respectivamente.

A precisdo do método de diferencas finitas depende de como se obtém amostras da onda
sismica no espago e no tempo. Assim a precisdo espacial depende de quantos pontos da matriz
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existem por comprimento de onda, em fungdo deste pardmetro € que pode ocorrer a dispersdo
numerica no célculo.

Tem havido uma tendéncia para usar aproximacdes de diferenca finita de quarta ordem
(Figura 3.2), ao invés de aproximacdo de segunda ordem (Figura 3.1). Isto ocorre pelo fato de
que esquema de quarta ordem tem uma precisdo melhor do que o esquema de segunda ordem.
Alford et al. (1974) consideram que apenas 6 pontos da matriz por comprimento de onda sdo
necessarios para dar uma precisao aceitavel para um algoritmo de quarta ordem. Assim, embora
estas aproximacoes de ordem mais alta, necessitem de mais computacao por pontos da matriz que
os de segunda ordem isto é mais do que compensado pela diminui¢do do nimero de pontos da
matriz necessarios para que o esquema de quarta ordem dé a mesma precisao que o algoritmo de
segunda ordem.

Experimentos numéricos usando a técnica de diferencas finitas tém melhorado a
compreensdo da propagacdo da onda em meios de estruturas complexas. Tanto as abordagens
deterministicas como as estocasticas para a propagacdo de ondas sismicas tém se beneficiado das
simulacdes numeéricas. Na medida que a velocidade dos computadores aumenta, este método
numérico sera cada vez mais aplicado.

Para muitos problemas solucdes analiticas de equagdes diferenciais ndo sdo encontradas.
Felizmente, os tratamentos numéricos das equagOes diferenciais podem dar resultados
aproximados, para muitos problemas préaticos. Entre as técnicas mais aceitaveis se tem o método
das diferencas finitas. Uma aplicacdo desse método é a substituicdo das derivadas de uma
equacdo diferencial, pela diferenca de quantidades em algum ponto considerado. Os operadores
diferenciais sdo aproximados por operadores de diferengcas em uma malha retangular, triangular,

hexagonal.
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(i+1,i+1)

(i+1,j)

(i+1,j-1)

Figura 3.1 — Disposicdo dos pontos da malha, representando a aproximacao de segunda ordem.
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(i-2,j+2 (i+2,j+2)
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W
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R AT D (real)
< AX —
(i-2,j-1 (i+2,j-1)

(i-1,1j-1) (i, [i-1) (i+1}j-1)

o (i+2,j-2
(i-2,7-2) (i-1,§-2) (i, j-2)  (i+1,]-2) (rad-2)

Figura 3.2 — Disposicdo dos pontos da malha, representando a aproximacéo de quarta ordem.
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Supondo que U =U(X,Yy) é a solugdo da equagdo diferencial e fazendo a expansdo em

série de Taylor, tem-se

WX+ Ay + A2) =u(x,y) + (X0 + 22 9y u(xy) +.
0X oy

1 0 0.

+ = (MX—+Az2=) u(x,y) +...+ 37
i ay) (X,Y) (3.7)
1 0 0

+ = (Mx—+42—)"u(x,y) + R,

G T AT U0y + R

Substituindo as variaveis (X, z,t) na equagéo bidimensional da onda (3.6) pelas variaveis

discretas (14X, j4z,nAt), R, corresponde ao erro. O campo de pressdo pode ser

representados por

P(x,z,t) = P(i4x, j4z,nAt) (3.8)

Para facilitar a notagéo, pode-se escrever o campo de presséo em X;, Z je t, como

P(?, j) - Neste trabalho AX = Az e as aproximagcdes das derivadas parciais da equacédo da onda sdo

de segunda e quarta ordem para a segunda derivada. As aproximacdes dos operadores por

diferencas finitas, estdo no Apéndice A.

P! =P(X=X, +idX,z=12, + jAz,t = nAt) .

.J) ° ° i,j=0..N (39
Cijy =C(X=Xo +iAX, 2 =2, + JAz)

onde, Ax é o tamanho da malha da matriz, At corresponde ao intervalo da etapa de tempo e N
corresponde a nimero de pontos na malha (Figura 3.1).

O objetivo é fazer as derivadas parciais relacionando o espaco e tempo, e substituir na

equacdo (3.6). A aproximacdo de segunda ordem para a segunda derivada, da equacédo (3.7) €

dada por
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2pn n _ n n
0°Riiy _ Rii) ~2Rig) + Fiwi)

(3.10)
x> Ax?
2pn n _ n n
0Fii) _ Fi-n ~2Riy + Pijw (311)
0z° Virk
2pn n-1 _ n n+l
0Fip _ Py ~2Piy + Fi (3.12)
ot* Vi
Substituindo as equacdes (3.10), (3.11) e (3.12) na equacdo (3.6), temos
n-1 n n+l [ pn n n T
| Pap =2Pap R || Py = 2R Ry |,
c’ At? 2
- - (3.13)
| Pl =2Fip + R
Az? ’

os operadores da equacdo (3.13)sdo [1 —2 1]
que corresponde a uma aproximacao por diferencas finitas de segunda ordem, para a equacao da

2
cAt
onda. Isolando o termo P('I”% e A= (EJ , @ equacao (3.13) torna-se

ntl _npn _ pn-l n _2pn n n n
Pi.i) =2Fi5 —Pip * Alpa—l,j) 4P 5 * Fispy * Fijo * Py (3.14)

Utilizando-se a equacéo (3.14), podemos calcular o valor do campo de pressdo para um

tempo t = (n +1) At conhecendo os campos em nAteem (n—1) At.
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Para se obter melhor aproximacéo na solu¢do da equagédo da onda, utiliza-se o operador de

quarta ordem na equacdo (3.6) para as derivadas parciais em relacdoa X,z e t.

0°Pijy _ ~Piaj +16Riyj) +30P(;) +16P0, ) — Rz )

ox> 124x?

2
0°Rij) _ ~ Pii» T16PG ) +30Pg ) +16Pi ) ~ Pijez)

0z° 1247°
0°Pij _ —Pij) +16R}) +30R( ;) +16Pi) — Py
ot’ 124t°

(3.15)

(3.16)

(3.17)

Substituindo as equagdes (3.15), (3.16) e (3.17) na equacéo (3.6), que corresponde a uma

aproximacéo de quarta ordem para a equacao da onda,

-2 -1 +1 +2
1 |- Py +16R:;) +30Rg ;) +16P:) — Py | _
c? 124t2

+16Piy j) +30Ri ) +16Ri.y jy = Pisz )
124%%

= Pi.j-2) T16P; 4 +30Rg ) +16R7 1.y = P 12
12422

[ _pn
Pi-2.j)

os operadores da equacéo (3.18) sdo [—1 16 -30 16 —1] :

Isolando-se o termo P(?J})Z , tem-se

(3.18)
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+2 _ -2 -1 +1
Pijy = —Paj t16P( 7} +30P4 ;) +16PF
+ A[=Pi_; j) +16 PGy j) + 60PG ) +16 Py jy = Pihpjy = (319)

=P j2) T16PG 3y +16P; j11) = Pl je2)]

Desta forma, utilizando a equacéo (3.19), pode-se calcular o valor do campo de pressao

para um tempo t=(n+2)A4t, conhecendo os campos em nA4t,(n—1)A4t,(n +1)At e em

(n—2)4t, ou seja, se conhece o tempo futuro, conhecendo-se os tempos presente e passado.

3.2 DISPERSAO NUMERICA E ESTABILIDADE

A solugdo da equacdo da onda através de operadores de diferencas finitas € um processo
estavel dentro de certos limites. Alford et al. (1974) apresentaram estes limites para o caso de

uma malha regular de pontos, ou seja, AX = Az.

i (KjAx—-andt)

Substituindo-se 0 harmdnico PJ-” =e ,onde 1 =+/—1, P é campo de presséo,

a frequiéncia angular K nimero de ondas, na equacéo (3.10), que relaciona a dispersao espacial

(ndimero de onda) e temporal (frequiéncia angular)

2pn n _ n n
0°P P —2P] +Pjl; _
x> Ax?

eiK(j—l)Ax _ 2ei/q'Ax + ei/((j+1)Ax

_ o (iana)
AXZ
3.20
eiKAx -2+ e—iKAx ) ( )
— eKJAx—cmAt)
AXZ
- 4 (Senz KAX) pi (Kiax-ann)
Ax?

similarmente,
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0 Pjn _ " 4 (senz Cddt) ei(Kij_(mAt)
2 2

ot At 2
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(3.21)

substituindo as equacgdes (3.20) e (3.21) na equacdo (3.6), considerando apenas uma coordenada

temos,

-1 adt 1 5 KAX
>——Sen =-——5
c At 2 AX 2

ou

w=—5Sen | —sen——

2 _1( cAt  KAX j
At AX 2

a equacdo (3.23) define a relacdo de dispersdo & =& (k) , Figura 3.3.

cAt KAX 3
Para se manter ¢ real E <1, se T <<] entdo,

cat<—, para todo K

(3.22)

(3.23)

(3.24)

o valor maximo de K corresponde a frequéncia espacial de Nyquist, para K, =E, com

AX sendo o tamanho da malha da matriz. Substituindo-se o valor na equacéo (3.24), tem-se

cAa 2
<
AX T

que define o critério de estabilidade para o caso 1-D.

(3.25)
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(49
A velocidade de fase € definida com V; =— e a velocidade de grupo como
K

_9a(k)
,=

passam a ser funcdo do espacamento entre os pontos da malha, da freqtiéncia do

sinal e do angulo de propagacéo, gerando dispersdo numérica no sinal.
No caso 2-D, da mesma forma que foi feito para 1-D, as expressdes das velocidades de
fase e de grupo podem ser obtidas considerando-se a propagacdo de uma onda plana harménica

da forma,

F)hn’J - ei(_KthX_Kz jAz+anAt) (326)

onde K corresponde ao numero de onda e G a frequéncia angular. Substituindo a equacéo (3.26)

na equacdo (3.13) acustica forma discretizada, nos da a seguinte relacéo de disperséo.

JKZ+K? =£sen% (3.27)

para ¢ real, At deve satisfazer a seguinte condicéo.

cAt < # (3.28)

[ 2 2
K, TK,
o valor maximo de K corresponde a freqliéncia espacial de Nyquist em X e z. Para uma malha
i n
de espacamento uniforme Ad em X e z, temos K, =K, =m, para estes valores encontra-se

o critério de estabilidade para o caso 2-D.

cat V2 (3.29)

M m
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A partir da equagdo (3.29) conclui-se as seguintes condigfes de estabilidade , para

At . ) _ . CAt N o N
m >1 ndo havera um @ real para satisfazer esta relagdo, E=1 ndo havera dispersao

. .. CcAt S . .
numerica, caso contrario m <la dispersdo numérica esta sempre presente.

Para o esquema de quarta ordem similarmente ao de segunda ordem, substituindo o

(K Xy K, Zi—ady)

harménico P =e na equacdo (3.19) temos a seguinte relacgéo,
hj

At
sen” —— + 3sen = >
AX

2 2
s , alt _ C%At {(sen“ KX | g KXZAx) .\

(3.30)
+sen® K22 4 36en? —KZAXj
2 2
resolvendo para sen® %At e fazendo
B =[ sen® KX 4 35en KB | 4 [ on® KeX | 3gon KoBX , temos
2 2 2 2
(3.31)
sen2Bt=_3, 9, B
2 2 4

sen2@=—§+1/g+AB (3.32)
2 2 4

alMt
para que sen? EN <1
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iagc® (3.33)
4 4
ou
AB<4 (3.34)
como
1
B<8 - Aso (3.35)
entdo
At< DX (3.36)

V2

que define o critério de estabilidade para o esquema de quarta ordem. A Figura 3.4 mostra como

esta relacionada a anisotropia numérica para ¢ =0°, ¢ = 22.25%¢ ¢ =90°, onde ¢ € o angulo
entre a onda plana e o eixo X. Para que ndo ocorra dispersdo numérica temos N =6, que

corresponde ao nimero de pontos por comprimento de onda (Figura 3.4).
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Curva de Dispersao
11 T T T T T

1.05¢- e

0.95}

0.9F

Velocidade de Fase

0.85}

0.8

0.75 1 1 1 1 1
0 0.5 1 1.5 2 2.5 3

Nimero de Onda

Figura 3.3 — Relacdo de dispersao aproximacao de segunda ordem.

Curva de Dispersao
105 T T T T T T

1.04 4
1.03- 4
1.02 4

1.01 ]
¢ =90°

0.99 |

Velocidade de Fase

0.98 |
¢ =22.25°
0.97 |

0.96
¢

0.95 1 1 1
0 0.5 1 1.5 2 2.5 3

Nimero de Onda

Figura 3.4 — Normalizada a velocidade de fase para diferentes angulos de propagacdo. Para o

esquema de quarta ordem ( A=0.95)
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3.3 REFLEXOES DE BORDA

O esquema explicito de diferenca finita, tem sido usado para obter solu¢des aproximadas
para problemas de propagacdo de onda de interesse geofisico (Alterman & Karal, 1968;
Ottaviani, 1971; Alford et al. 1974; Kelly et al. 1976).

O problema de propagacdo de onda é teoricamente resolvido para um meio infinito, mas
por causa da memoria finita dos computadores, solugdes por diferencas finitas s6 podem ser
obtidas para um numero finito de pontos. Torna-se necessario, entdo utilizar um modelo finito. A
introducgdo de fronteiras artificiais no modelo produz eventos espurios como reflexdes de borda
(Figura 3.5).

Sismograma sintético

20 | 4

40 | |

60 | |

Tempo (s)

80 | 4

100 + 4

120 | 4

5 10 15 20 25 30
NUumero de Tragos

Figura 3.5 - Sismograma sintético sem condicdes de absor¢éo.

Este fenébmeno de reflexdo nas bordas do modelo é devido ao uso de condicdes de
fronteiras de Dirichlet ou Neuman. Ja que o uso dessas fronteiras ndo pode ser evitado na geracao
de sismograma sintético por diferenca finita, € necessario procurar outras condi¢des de fronteira

adicionais que reduzam as reflexdes nas bordas.
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Neste trabalho serdo utilizadas as condicdes de fronteiras de Reynolds (1978) e Clayton &
Engquist (1977), a fim de que, partes dessas reflexdes de bordas sejam absorvidas, com isso se

tem uma precisao “melhor” do modelo desejado.
3.3.1 Inclusédo das condicdes de absor¢éo
3.3.1.1 Condicéo de absorcao segundo Clayton.
A estabilidade da equacéo para a extrapolacdo do tempo € assegurada pelo fato de que a

sua relacdo de dispersao, é dada por,

W= v(/(x2 +K? ); (3.37)

onde & € uma funcdo real dos nimeros de ondas espacial K, e K, .

Se for considerado a extrapolacdo espacial da equacdo da onda na dire¢cdo Z , a forma

apropriada da relacéo de disperséo seria,

2
K, =i(‘—") 1—(" ’ZXJ (3.38)
Y w

Ky

Claramente existe problema de estabilidade quando >1(ondas evanescente),

porque K, se torna imaginario. Portanto € necessario modificar a equagdo da onda de tal forma

que se elimine os componentes evanescente da solu¢cdo. Uma maneira de se obter, isto é restringir
as solucdes para ondas que se deslocam dentro de um cone de eixo Z ( ondas paraxial).
Para formar a aproximagéo paraxial de (3.6), expande-se o operador da raiz quadrada de

Ky

(3.38), como uma aproximacdo racional a respeito do operador pequeno. Existem pelo

menos trés aproximacoes para a equacao de sinal + de (3.38) que sdo Clayton & Engquist (1977).
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AL e —q g YA | (3.39)
w w
VK 1({vk 2 VK !
A2: z =1——( Xj +0 X1, (3.40)
w 2\ w w

Uma forma de expansdo geral, que leva a esquema de diferenciacdo estavel, pode ser
encontrada pela relagdo de recursdo de uma série de aproximacao de Padé para uma raiz quadrada
Clayton & Engquist (1977).

, (3.41)

; . x . , VK
onde o jthcorresponde a uma aproximagao paraxial que é dado por —% = a;. O termo de erro
w

nas expansdes indica que as aproximacdes sdo validas para a onda que se deslocam dentro de um
cone de eixo Z . Um conjunto de equacdes similares pode ser derivado para o sinal menos (-) em
(3.38). Desta maneira os campos de ondas que estdo se deslocando para esquerda e para direita
sdo separados pela aproximacdo paraxial. Nota-se que as aproximacOes de ordem mais altas
baseado na expansdo em série de Taylor do termo da raiz quadrada da equacéo (3.38) levam a

esquemas de diferenciacdo instaveis Engquist & Majda (1977).

Considerando-se kK, <<1 tem-se a primeira condigéo de absor¢do A,

VK

1
&

(3.42)

Introduzindo o campo na equacéo (3.42), tem-se



(KZ —ﬁ’jpzo
\'

aplicando a Transformada de Fourier Inversa (TFI) em (3.43), tem-se

(2+12)P =0
ot vot

ou

Aplicando a TFI em (3.46¢), tem-se

9> 194> v 9?
o - P
otoz vat® 20x?
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(3.43)

(3.44)

(3.45)

(3.46a)

(3.46b)

(3.46¢)

(3.47)
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ou

1 v
P.+Z|P,.-|=IP.=0 3.48
2t (V) it (2) XX ( )

As efetividades das varias condigdes de fronteiras podem ser medidas comparando 0s
efeitos dos coeficientes de reflexdo nas fronteiras. Para a equacdo da onda (3.6) , considerando

um onda plana se deslocando na direcéo Z.
PI — e(i/(xx+i/(zz—ia1) . (3.49)

P, é o campo de onda incidente. A reflex&o da fronteira do fundo pode ser escrita sob a forma,

PR — re(iKXx—iKZz—ia,t)’ (3.50)

onde r é o coeficiente de reflexdo (Figura 3.6). Proximo a fronteira, o campo total

P, =P, + Py, satisfaz as condigdes de absorcdo Aje A, substituindo o campo incidente P, e o

campo refletido Py na condicéo de absorgéo A,, tem-se

2

K, (P, - PR)—(“’T—%/&J(P, +P,)=0 (3.51)

X—iKk,z-iat)

substituindo Py = re( na equacdo (3.51) e resolvendo para re avaliando as

condicdes de fronteira, tem-se
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(3.52)

_ N VK, ? VK, ? o VK,
Considerando na equagdo (3.52) =1- e identificando como
w w w

cosé, onde 8 é o angulo de incidéncia medido a partir da normal na fronteira, entio o

coeficiente de reflexdo é dado por

r(6)= {MT- (3.53)

(1+cos6)

Esta expressdo é generalizada para a condigdo A j como Clayton &Engquist (1977).

r,(6)= —{MT (3.54)

(1+ cos@)

As Figura 3.7 e a Figura 3.8 mostram como estéo relacionadas as condic¢Ges de absorcéo
de Clayton, utilizando as condicdes A e A, com uma fronteira sem condicéo de absorgao.

Observa-se que quanto maior o angulo de incidéncia sera maior o coeficiente de reflexao,
ja que o angulo de incidéncia @ é medido a partir da normal em relagdo ao eixo Z.

Pode-se observar que a condigéo de absorcdo A, é melhor do que a condigéo de absorgéo

A, Figura 3.6. Observa-se que o erro médio Em das condicdes de absor¢do Aje A,, para o

tempo de 32 ms sdo Em =4.56x10 %% e Em =3.1726x107%°", respectivamente.
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Figura 3.6 — Coeficientes de reflexdes para as condigdes de absor¢do A; e A,, segundo Clayton.
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Absorcéo Clayton Al Sem Absorgéo
8 ms x 10°° 8 ms x10°°
5 5
0 0
-5 -5
16 ms X 10_6 16 ms X 10_6
4 4
2 2
0 0
-2 -2
24 ms X 10_6 24 ms X 10_6

C
vy |- .

32ms x 10°° 32ms x 10°°
1
0
0 -2
-1 -4

Figura 3.7 - As condicOes de absorcdo de Clayton A; lado esquerdo, comparado com uma

fronteira sem condicao de absorc¢éo lado direito.
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Absor¢do Clayton A2 Sem Absor¢do

x10°

Figura 3.8 - As condigdes de absor¢édo de Clayton A, lado esquerdo, comparado com uma

fronteira sem condicao de absor¢éo lado direito.
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3.3.1.2 Condicgéo de absorcao segundo Reynolds

O problema fisico de interesse consiste em resolver a equacdo ou equacgdes da forma da

equacao (3.6) para um meio cujo formato seja,
D={(x,zt)-w<x<ow, 0szs<w, t=@, (3.55)

mas por consideracdes praticas, o problema é resolvido para,

—~

D={(x,zt}-asx<a, 0<zs<b, 0st<T} (3.56)

onde as condigBes iniciais sdo especificadas em t =0, usando condi¢des de fronteiras de

Dirichlet e Neuman, na forma ,

P(xa,zt)=0, P(xbt)=0 (3.57a)
ou

P . P B

&(i a,z,t)=0, = (x,b,t)=0 (3.57b)

Com essas condicdes de absorgdes sao observadas grandes reflexdes dos lados X(i a), e
do fundo (z =b) do modelo. O objetivo é buscar condicdes de fronteiras em X = (*a) de tal

forma que as reflexdes das ondas incidentes nessas fronteiras sejam atenuadas.

Considerando-se que a solucdo desejada seja uma onda plana propagando-se, de forma,
P= ei(ax—KxcosqﬁiKzsenqﬁ) 0< ¢ < E (3.58)
2

onde ¢ é o angulo entre a onda plana e o eixo X, & é a frequéncia angular e K é o nimero de

onda. A velocidade de fase V; por definicéo é dado por,
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v, =— (3.59)

O coeficiente de reflexdo R em X =a é dado substituindo a equacéo P(X, Z,t) dado por

P = ei(wt—;<xcos¢tkzsen¢) + Rei(fd+KX005¢iKzse”¢) (3.60)

para as condi¢cOes de fronteira P(a, Z,t), substituindo a equacéo (3.60) na condicdo de fronteira

(3.57a), onde R € o coeficiente de reflexéo, entdo temos
R =1. (3.61)

Isto significa que a amplitude da onda refletida em X =a € a mesma que a amplitude da onda
incidente. Similarmente uma onda plana se deslocando para a esquerda ira refletir na fronteira
X=-a.

O objetivo é fazer com que ndo tenha reflexdo em X =a, ou seja, ‘R‘:O. Para isso sera

necessario outras condicfes de fronteiras. Fazendo a fatorizacdo formal do operador diferencial

para a equacdo da onda (3.6), tem-se,

2ot oxl o0’

1 9% 0% 0° _[16 0 a}[w 0 6} ks
St —t+— || = |+2
cot ox o0z|lcot o0Ox o0z 0Xx0z

_[16 0 6}[16 0 6} ks
=l-—+t—||———+—|-2
cot oOx o0z||cot oOx o0z 0Xx0z

Supondo que P é uma onda plana deslocando-se para a direita dado por (3.58), e

(3.62)

considerando-se a propagacao na diregdo horizontal ¢ =0, tem-se,

P _ 0P ~0
0z 0x0z

(3.63)
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2

Assim se @ é proximo de zero, parece apropriado eliminar os operadores P 6_ em
X0Z yA

(3.62) e utilizando as condicGes de fronteiras unidimensionais, Apéndice B.

10P(-at) oP(-at)

=0 (3.64a)
c ot 0X

10P(at) .\ oP(at) _ 0 (3.64b)
c ot 0X

Para problemas bidimensionais, substituindo P dado por (3.60) em (3.64b) e resolvendo
para R, tem-se
_1-cos¢
C1+cosg’

R (¢)=|R] (3.65)

O coeficiente de reflexdo é funcdo do angulo @ . Observa-se que na maioria das vezes o
coeficiente de reflexdo aumenta, a medida que ¢ aumenta. Esta situacdo esta apresentada na
Figura 3.9. A Figura 3.10 mostra essas condi¢cdes de absorcdes apresentando um erro medio de
Em =3.2707x10 %7 para o tempo de 32 ms. A Figura 3.11 faz uma relacéo entre as condicdes de
absorcdo de Reynolds e as condicdes de absorcdo de Clayton A, apresentando
Em =1.2261x10 %% ¢ Em =1.1740x10™%%" no tempo de 40 ms, respectivamente.

Em uma tentativa de definir condicbes de fronteiras que reduzem ainda mais 0s

coeficientes de reflexdo foi feita a fatorizacdo formal do operador diferencial para a equacéo

(3.6), do seguinte modo.
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1 1
10° _9° _0° |10 (0° 9°)2)[19 (0° 9°)2 (3.66)
c2at> ox? 9z% |cot\ox®? a9z%) |[|cot |ox® 0z2 '

ou
0% )2 1
0|, a2 | |o(08, 0% )
S ra (a_a_ eon
a’

onde | é o operador identidade. Pode-se escrever a equacéo (3.67) como

102 02 09° (10 10
2ot ox’ oz’ _(Ea_ Llj(__+ Ll)' (3.68)

Definindo-se formalmente L, como o conjunto de todas as fungdes representadas pelas

ondas planas ou soma das ondas planas

1

2 \12
Llpziixcos¢{1+£zzzzzﬂ P = +4iP (3.69)

com esta defini¢do de L,, tem-se,

-LLP=k’P= LA P (3.70)
ox? 0z’ '

Fazendo a fatoragéo de (3.68) se tem as seguintes condic¢des de fronteiras
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10 0

parrie P=0, x=-a 3.71

(cat ax"ij X (3.712)
e

10 0

-+ 2 P=0, x=a 3.71b

(cat axLlj ( )

Embora as condicGes de fronteiras (3.71a) e (3.71b) possibilitem um coeficiente de

reflexdo que seja zero para todos os angulos de incidéncia @, estas condi¢cbes dependem

explicitamente do nimero de onda K o que ndo é viavel na pratica.
K2
Entéo, buscando uma alternativa através da fungdo, f(kz) = |1+| —%- |, expandindo-se
X
afuncdo f em série de Maclaurin até a segunda ordem, dado por,

2
f(kz) =1+ %[%] (3.72)

X

Quando feito a substituicdo de (3.72) em (3.71a) e (3.71b), tem-se

19°
2
liii |+262Z P=0, (3.73)
cot 0Ox 0
i ox* /]

e aplicando o operador 6_ na equacéo (3.73) é obtida as seguintes condicOes de fronteiras.
X
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d (1 an 0°P 10P _ 3
| == |- -==_=0, X=-a (3.74a)
ox\cot) ox> 20z2
e
2 2
i(la_P)+a Py10P oo x=a (3.74b)
ox\cot) x> 2az°

As condicdes de fronteiras (3.74a) e (3.74b) ndo ddo uma boa aproximacéo pelo fato de
ndo encontrar uma aproximacgdo por diferencas finitas. A equacdo (3.75a) da uma média dos
coeficientes de reflexdo menores de (3.74a) e (3.74b), de forma que o resultado de (3.75a) seja

aceitavel.

10°P  9°P p 0°P _
- +——+ > =0 (3.75a)
coXx0z Ox p+1)o0z

cAt s -
com p=z=l, que corresponde ao critério de estabilidade, fazendo Cconstante e

substituindo P dado por (3.60) em (3.75a) e resolvendo R, se tem,

cosg —cos?d— P sen?¢

Il — 1+p

R:(¢,p)=|R|= . (3.75b)

cosg +cos? g+ P sen?g
1+p

Observa-se que o coeficiente de reflexdo é funcdo de ¢ e p, que sdo os pardmetros que

controlam as condicdes de absorcdo. A (Figura 3.9) mostra 0 comportamento dos coeficientes de

1 1 7l
reflexbes para P<—, P<— e P<— com variando de 0 a —. Observa-se que 0s
para p N p > p 4 ¢ > q
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coeficientes de reflexdes sdo menores para p<— 0 que define um bom critério de

N3

estabilidade.

2
Transformando o termo 6—2 da equacdo (3.75a). Da equacéo (3.6), tem-se,
yA

0°P _ 10°P _0°P (3.750)
0z c? ot®  ox? '
substituindo-se (3.75¢) em (3.75a) e multiplicando o resultado por (p +1), tem-se
16P 6P p16P 16P -0 .x=a (3.750)
c axat X2 coxat c2 at®
ou equivalente,
(16 i)(£2+i)P:0 x=a (3.75¢)
cot ox)Lcat ox

Pode-se derivar similarmente as condicGes de fronteiras no lado esquerdo e no fundo do
modelo. Baseado na analise do coeficiente de reflexdo, bem como em experimentos numéricos, é

recomendado resolver os seguintes problemas para reduzir as reflexdes de bordas.

10°P _o%P  0°P
2

7 o 0, T (t) em D, (3.76a)

onde O,  é a fungéo delta de Kronecker e f (t) é o termo da fonte.



Condicdo de fronteira a esquerda

La-ale -2
cot ox)\cot ox

X =-a, 0<z

Condicéo de fronteira a direita

o2 3

X=a, O<t<T

Condicéo de fronteira no topo

(12222 =
cot o0z)\cot oz

—as<x<a, z=0, O<t<T

Condicdo de fronteira na base

cot o0z)\cot o0z

—a<x<a, Z=Dh, 0<t<T

<b, 0<t<T;
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(3.76h)

(3.76c)

(3.76d)

(3.76€)
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Figura 3.9 — Coeficientes de reflexdo para varias condicGes de fronteira.
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Absorcdo Reynolds Sem Absor¢do
8 ms x 10°° 8 ms x 10°°
5 5
0 0
-5 -5
16 ms X 10_6 16 ms X 10_6
4
2
0
-2
24 ms X 10_6 24 ms X 10_6
7 N\
0
L J -2
32ms x 10°° 32ms x10°°

2

0
1

-2
0

-4
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Figura 3.10 - Mostra as condicOes de absor¢do segundo Reynolds comparado com uma fronteira

sem condicédo de absorcao.
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Figura 3.11 - Faz uma comparacéo entre as condi¢fes de absorcdo de Reynolds em cima com as

de Clayton, observa-se pouca diferenga entre as condi¢des de absorcéo.
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3.4 AFONTE
A fonte utilizada no algoritmo € fonte linha , sendo incluida da seguinte forma na equagéo
da onda (3.6).

2 2
izaz _9 2P+a 2P+S(x,z,t) (3.77)
c- ot 0X 0z

onde P(X,Z,t) campo de pressao, C(X, y)é a velocidade, Xe Z coordenadas, ttempo e

S(x,z,t) termo da fonte. Notagao numérica,
S"(i,j)=S(x=iax, z=jdz, t=nat) (3.78)

A inclusdo da fonte requer consideracdo especial. A contribuicdo direta da fonte €
calculada analiticamente a partir da solucdo conhecida para uma fonte em uma regido infinita. O
método usado para correlacdo dos deslocamentos da fronteira da regido retangular é
essencialmente 0 mesmo que o delineado por Alterman & Karal (1968). A expressdo analitica
para uma onda compressional equacdo (C-5) estd no Apéndice - C. A variacdo no tempo do
movimento na fonte é similar a primeira derivada de uma Gaussiana, mas inclui uma dispersao
bidimensional adicionada com a fonte linear. E tentador usar solucdes de fontes aproximadas ou
de fontes assintoticas, por uma questao de simplicidade.

O sinal utilizado foi a funcdo Fuchs-Mueller, fase misturada conforme Figura 3.12.

S(n4t) = 4m2{sen(2n:m) —%sen(4mrﬂtﬂ (3.79)

onde At é o intervalo de amostragem temporal, N é o indice de amostragem temporal, T duracgdo

do sinal e X intervalo de amostragem.
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Figura 3.12- Sinal Fuchs-Mueller, fase mista
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4.0 CALCULO DE SISMOGRAMAS

Os dados sintéticos foram obtidos, utilizando o método de diferencas finitas para resolver
a equacdo da onda acustica (2-D), calculados através do programa de diferencas finitas
FDSKALAR Sandmeier & Liebhardt (1992).

Neste capitulo vdo ser abordados os resultados obtidos pelo método de diferencas finitas
conforme os capitulos anteriores.

A validacdo do programa de diferencas finitas FDSKALAR, (Sandmeier & Liebhardt
1992), utilizado para gerar os sismogramas e 'snapshots’, neste trabalho foi comparado com o
programa de modelamento Sismico pela Teoria do Raio SEIS88 Cerveny & Psencik (1988),
(Figura 4.1) sendo composto por interfaces planas horizontais sobre um semi-espaco infinito,
com a seguinte configuracdo: primeira velocidade de 2500 (m/s), segunda velocidade de
6400(m/s), e por Ultimo com a velocidade de 3000 (m/s), AXx =2.5 m, At =0.0001710 s e a
posicdo da fonte a 1200 m. Observa-se que o resultado obtido pela Teoria do Raio (Figura 4.2) é
semelhante ao resultado obtidos por diferencas finitas (Figura 4.3), com isso comprova-se a

validade do programa de diferencas finitas.

MODELO C
'] T T T
('R ] vl = 28 kmim
nz
aar |
wi o Gd ks
Bt =
gﬂd' 1
Ed.ﬁ -
97 W A0 s -
L2 A 1
aa
1 i i i i 1
1] s 1 13 2 B
Dsidncleikm )

Figura 4.1 — Modelo geoldgico para a validacao do programa de diferencas finitas.
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O modelo da Figura 4.1 foi usado de modo a auxiliar na interpretacdo dos principais
eventos existentes no sismograma, considerando as reflex6es primarias e multiplas de primeira
ordem, relativa a primeira e a segunda interface da parte central do modelo.

Na Figura 4.2 tém-se os tempos de transitos calculados pela Teoria do Raio das reflexdes
primarias e multiplas de 1% ordem das interfaces existentes no modelo da Figura 4.1.

Estes resultados sdo comparados com os obtidos pelo método de diferengas finitas da
Figura 4.3. Com isto pode-se verificar que os tempos de transito calculados pelos dois métodos
coincidem, validando assim o célculo de diferencas finitas. Isto também possibilitou uma melhor

interpretacdo dos principais eventos de reflexdo do sismograma.

qos)

bt o e o b

Figura 4.2 — Representa as curvas de tempos de Transitos obtidos pela Teoria do Raio, programa
Seis88, (a) primeira reflexdo, (b) segunda reflexdo, (c) mdltipla da segunda reflexdo, (d)

multipla da primeira reflexao.
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4.1.1 Sismica de superficie

4.1.1.1 Modelo — A, com falhas tipo Domo

Como foi visto anteriormente a geologia da regido Amazonica é composta por soleiras de
diabasio o que dificulta na informacg&o da subsuperficie. Foi por esta razdo que o modelo A foi
escolhido.

Como é um modelo com muitas falhas e cantos aparecem as difragdes como resposta no
sismograma sintético e nos instantaneos de tempo (snapshots) que séo observadas nos diversos
estagios de propagacdo da onda, Figuras (4.4),(4.5),(4.6),(4.7),(4.8) e (4.9).

Observa-se que ha uma camada intermediaria com alta velocidade em relagdo as demais,
isso faz com que a frente de onda ao passar por esta perda grande parte de sua energia devido ao
contraste entre as duas camadas isso faz com que as chegadas, reflexdes, difracdes e multiplas
fiquem de tal forma que é muito dificil a interpretacdo das mesmas.

Quando a onda ao atinge o domo de sal ja estd com pouca energia, 0 que torna seu retorno
fraco e insuficiente para obter informacdes sobre refletores abaixo do derrame basaltico, o que
prejudica na andlise final do resultado.

Devido ao fato de ser um modelo complexo e as reflexdes terem amplitudes maiores que
as difracdes, elas ndo se destacam muito no sismograma (Figura 4.10). Entdo foi feito um
Controle de Ganho Automatico(AGC), para realcar as difracdes.
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Ciatincia km|

Figura 4.4 - O primeiro estagio da propaga¢do da onda, observa-se a frente de onda incidente em
deslocamento.

Ciatincia m)

Figura 4.5 - O instante em que a onda P atinge a primeira interface.
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Profurdidide (e

Distancin (heed

Figura 4.6 - Momento em que a onda sofre mudanca na direcdo de propagacao, gerando reflexao,

difracdo, head wave e outros eventos no modelo.

10 sy

Dimtincin (hm)

Figura 4.7 - Momento em que a onda atinge a Ultima camada.



Profurdidade (o)

Figura 4.8 - Uma visdo completa das reflexdes e difracbes e had waves.

Figura 4.9 - Observa-se uma deformacéo geral na forma de propagacéo da onda.
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Sismograma sintético
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Figura 4.10 - Sismograma sintético do modelo A. Com as seguintes configuracdes: frequéncia da
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4.1.1.2 Modelo - B, Estrutura com falha

O modelo B, sendo um modelo menos complexo que o modelo A, ja é possivel uma
analise mais detalhada do resultado. Representa qualquer regido estruturalmente com falha, com
destaque para as reflexdes e difracoes.

Um modelo com falhas e cantos é esperado que muitas difracbes ocorram neste local, j&
que o comportamento destes pontos é como uma fonte secundaria, pois quando a onda incide
nestes pontos a frente de onda muda o seu comportamento, o que se verifica como resposta no
sismograma sintético e nos instantaneos de tempo “snapshot” que sera observado nos diversos
estagios de propagacdo da onda. Figuras (4.11),(4.12),(4.13),(4.14),(4.15),(4.16),(4.17) e (4.18).

Observa-se no sismograma Figura (4.19) as reflexdes da primeira e segunda interface

acompanhada de difracdes.
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Figura 4.11 - Inicio da propagacdo da onda, modelo B.
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Figura 4.12 — Uma onda P se propagando em um meio sem sofrer nenhuma variagao
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Figura 4.13 - Momento em que a onda atinge a interface sem sofrer ainda nenhuma mudanca em

sua direcé@o de propagacao.
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Figura 4.14 - Momento em que a onda P atinge a interface, onde se tem a primeira difracao.
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Figura 4.15 - Observa-se que a onda ja sofreu mudanca na direcdo de sua propagacao,

observando-se as reflexdes e as difracdes .

I5S mmeeg

£

Pratundidads ()
.

o o 1 18 P 25
Distancin (heed

Figura 4.16 - Observa-se as reflexdes e difracdes da onda ao passar por estas duas camadas.
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Figura 4.17 - Observa-se as reflexdes, refracoes e difracdes em um estagio mais avancado.
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Figura 4.18 — Propagacdo de uma onda P em um meio heterogéneo, com destaque para as
reflexdes e difracdes.
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Sismograma sintético
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Figura 4.19 - Sismograma sintético do modelo B, com as seguintes configuracdes: freqiiéncia da
fonte 50Hz, nimero de amostras 2924, AGC=100.
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4.1.2 Sismica de pogo

Para se ter um melhor controle dos resultados foram registrados os dados ao longo de
dois pocos a 700 m e 1700 m na superficie com as profundidades de 780 m respectivamente
(Figura 4.20) e (Figura 4.21). Observa-se um resultado semelhante nos dois sismogramas devido
a simetria do modelo. Com destaque para as reflexdes por terem amplitudes maiores que as
difracdes e as reflexdes mdltiplas. Devido a camada de alta velocidade a 'head wave™ chega
primeiro que a onda transmitida, a partir do 12° geofone, dai a grande influéncia de uma camada

de alta velocidade.

Sismograma sintético

0.05 4 L

0.1H L

0.15 H ad ]

Ta L

l({; 333
| tis {%{g 55 siﬁ § .

40 50 60
Numero de Tragos

r—
o~
—

Tempo (s)

Figura 4.20 — Representa um poc¢o na posicdo de 700 m, referente ao modelo A. Com o0s
seguintes eventos: (a) onda transmitida 1* camada, (b) reflexdo da 1* camada, (c) 'head wave',
(d) onda transmitida 2% camada e (e) onda transmitida 3* camada. Freqiiéncia da fonte 50Hz,
namero de amostras 2339, AGC=100.
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Sismograma sintético

e

10 20 30
Numero de Tragos
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) < 32%; Sl

Figura 4.21- Representa um poco na posi¢cdo de 1700 m, referente ao modelo A, com o0s
seguintes eventos: (a) onda transmitida 1* camada, (b) reflexdo, (c) "head wave", (d) onda
transmitida 2* camada (e) onda transmitida 3% camada; freqiiéncia da fonte 50Hz, nimero de
amostras 2339, AGC=100.

Como resultado dos experimentos numéricos realizados em um meio de geologia
complexa, recomendo a integracdo de dados de superficie com os dados de pogo, com o objetivo

de se obter uma melhor imagem dos alvos abaixo das soleiras de diabasio.
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5.0 CONCLUSOES GERAIS

O fendbmeno da difracdo ocorre sempre que as ondas sismicas encontram uma
irregularidade em uma superficie refletora, tais como um canto ou um ponto onde o raio de
curvatura da superficie refletora é pequena em relacdo ao comprimento de onda, isto é, o
comprimento de onda € da ordem do raio de curvatura da interface.

Outro fato importante das falhas geoldgicas é que elas causam forte distor¢cdo na forma da
onda, implicando na analise final do resultado. O que dificulta na interpretacdo dos dados
sismicos.

Foram as seguintes contribui¢des deste trabalho:

a) Estudo da modelagem sismica de meios com fortes descontinuidades de propriedades
fisicas, com énfase a existéncia de difragcdes. Para isso foi feito um modelo baseado na
realidade da geologia da Regido Amazonica.

b) Analise numérica, estabilidade e condi¢cdes de fronteiras utilizadas no calculo do
campo de onda sismica pelo método de diferencas finitas. Utilizando o método de
Reynolds (1978) e Clayton & Engquist (1977).

c) Comparacdo do resultado obtido pelo método de diferencas finitas FDSKALAR
Sandmeier & Liebhardt (1992) com a Teoria do Raio Seis88 Cerveny & Psencik
(1988).

d) Para se ter um controle melhor da imagem do alvo é essencial a combinagdo da
sismica de superficie com a sismica de pogo.

Um dos grandes problemas na simulacdo de modelos que envolvem a Terra seja a
limitagdo basica dos métodos numeéricos que € a velocidade dos computadores (o0 custo de tempo
de CPU e a memodria disponivel), isto €, restringe o tamanho da matriz e 0 nimero de etapas de
tempo que podem ser calculados dentro de um periodo de tempo razoavel. Para o método de
diferenca finita um nimero minimo de pontos da matriz por comprimento de onda sismica N é
necessario para se obter uma preciséo aceitavel. Neste trabalho foi utilizado N =6.

E por esta razdo, que quase todos os estudos numéricos envolvem problemas
bidimensionais com variagfes da velocidade de propagacdo da onda em duas dimensdes

espaciais.
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Em modelos complexos, as reflexdes, difracbes, reflexées maltiplas e outros eventos se
apresentam de forma que fica dificil a sua identificacdo. Este trabalho aponta a necessidade de
novos metodos de processamento sismico capazes de produzir imagens acusticas mesmo na
presenca de multiplas e difracGes, de forma que se tenha uma melhor clareza na analise final do
resultado.
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APENDICE -A

Aproximagcdes dos operadores de diferencas finitas
Aproximacao de segunda ordem para a segunda derivada. A partir da expansao em Seérie
de Taylor a equacéo (3.7) de um ponto a direita Figura 3.1, tem-se

P(x + Ax) = P(x) + DP(x)4x +1|D2P(x)4\x2 +..
1 21 (A1)
. +ED”P(x)Ax” F o

similarmente, para um ponto a esquerda

P(x - AX) = P(x) - DP(x)4x + 1 D2P(x)Ax? —..
21
1 (A-2)
...+HD”P(X)AX” T

Somando-se as equacbes (A-1) e (A-2) e truncando no segundo termo, tem-se a

aproximacéo de segunda ordem para a segunda derivada.

P(x — Ax) —2P(x) + P(x + 4x)
G

D?*P(x) = (A-3)

os operadores da equacdo (A-3) sdo [1 -2 1]

Para uma aproximacdo maior como de quarta ordem, o processo € o mesmo feito da
seguinte forma. A partir da expansdo em Série de Taylor da equacdo (3.7) dois pontos Figura

3.2, tem-se
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P(x + 24x) = P(x) + DP(x)24x + % D2P(x)(24X)? +..

1 (A-4)
S D"P(X)(24X)" + ...cvevieeeeene,
n
similarmente dois pontos a esquerda
P(x - 24x) = P(x) — DP(x)24x + il D2P(x)(24x)% - ..
. 2! (A-5)
ot pr D"P(X)(2AX)" = oo,
n
somando-se as equacdes (A-1),(A-2),(A-4) e (A-5) e truncando no quarto termo, tem-se
2 1
DP(X) =———|- P(x — 24x) +16P(x — Ax) —
1242 (A-6)

—30P(x) +16P(x + Ax) — P(x + 24x)]
os operadores da equacgdo (A-6) sdo [— 1 16 -30 16 - 1] :

Aproximacdo de sexta ordem para a segunda derivada é feito da seguinte forma, a partir

da expansdo em Série de Taylor da equacéo (3.7) trés pontos a direita, tem-se

P(x +34x) = P(x) — DP(x)34x + lDZP(x)(3Ax)2 -..
21 (A7)

+%D”P(x)(3£|x)n e ———

similarmente a esquerda
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P(x = 34x) = P(x) — DP(x)34x + 1 D2P(x)(34x)? —..
21 (A8)
...+#D“P(x)(34x)” s

Somando-se as equagles (A-1) e (A-2), (A-4) e (A-5), (A-7) e (A-8) fazendo o

truncamento no termo de sexta ordem e resolvendo o sistema de equacdes, tem-se

1
2P(x —34x) — 27(x — 2A4x) + 270P(x — Ax) —
18OAx2[( ) - 27( ) (x - £) A

— 490P(x)+ 270P(x + AX) — 27P(X + 24x) + 2P(x + 34x)|

D?P(x) =

osoperadoressdo [2 —27 270 —-490 270 -27 -27 2]

APENDICE -B

Caso acustico 1-D
Fazendo-se a fatorizagc@o formal do operador diferencial para a equacéo (3.6), em X, tem-

Se

1 0% 0° _(10 6](16 a)
== St || === (B-1)
cZat> oax> \cot oxNcot ox

Suponha que a solucdo desejada é uma onda plana propagando-se para direita dado por
P =g (B-2)

onde P é o campo de Pressdo, & € a freqliéncia angular e K é o nimero de onda. Entdo uma

onda plana P(X,t) propagando-se para direita satisfaz a expressao,
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19, 9)p g o

similarmente uma onda plana U(X,t) propagando-se para a esquerda satisfaz a expressdo

12 2o o
cot ox

de forma que as equagdes (3.64a) e (3.64b) sdo motivadas pelas equagdes (B-3) e (B-4).

APENDICE-C

Equacéo da fonte linha
O deslocamento devido a uma fonte linha compressional pode ser escrita como,

—

V, =0, (C-1)

onde ¥, é potencial de deslocamento longitudinal do potencial e \7S é o deslocamento da fonte.
Por definicdo o deslocamento da fonte é uma solucéo da equacao,

LV, = 0O[- 4(r - r,) f (t)] (C-2)

onde L é um operador linear, f(t) representa a variagdo no tempo de uma fonte linha.
Substituindo a equagdo (C-1) em (C-2), resulta em um sistema,

10, _an
a? o> a?

0%, S(r—r)f(t), (C-3)

Sujeito a uma condicéo de radiagéo infinita, a solucdo de (C-3), pode ser escrita como,



78

1'%, w i
W (r.t,1,) =§T_£Im§(;\f —ro\jF(w)e ‘dow (C-4)

+o00
onde F(w) = jf (e '“dt, e HS (Z) é a funcédo de Hankel de ordem zero do segundo tipo.



