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It 1s a marvel that the physical
universe obeys mathematical laws
that the human mind can discover.
And, it is a further marvel that the

human mind can manipulate the
mathematics in complex ways,
through the abbreviations known as
mathematical notation.
Leon Thomsen



Resumo

O método da analise de velocidade convencional estima um parametro chamado de veloci-
dade de Normal Moveout ou NMO que corresponde & combinacao da velocidade vertical
da onda P (v,,) e do parametro de Thomsen 0. A nao consideracdo do efeito deste para-
metro separadamente causaria erros na conversao tempo profundidade. Os erros poderiam
ser atenuados com a obtencao da velocidade v,, a partir da informacao de pog¢o, mas mui-
tas vezes nao é disponivel. Nesta tese propomos uma estimativa conjunta da velocidade
vp, € dos parametros de Thomsen. Para tanto, esses valores serao obtidos utilizando novas
aproximacoes do tempo de reflexao em meios Transverse Isotropic através de uma inversao
deterministica com regularizacao. Os resultados destas inversoes serdao validados utilizando
as distribuicoes bidimensionais estimadas na etapa da migracao em profundidade, testados
em modelos sintéticos de multicamadas homogéneas e heterogéneas. As expressoes para o
tempo de reflexdo utilizadas na inversao sao obtidas por meio de aproximagoes racionais da
velocidade de fase. A principal vantagem das aproximacdes propostas é que algumas delas
sao expressoes analiticas bastante simples, que as tornam ficeis de serem utilizadas, e ao
mesmo tempo tém uma qualidade igual ou maior das expressoes ja estabelecidas na litera-
tura. Além disso, permitem ser generalizadas de aproximacoes para o tempo de reflexdo em
meios acusticos com anisotropia Vertical Transverse Isotropic para aproximacoes do tempo
de reflexao em meios quase-aciusticos com anisotropias dos tipos Tilted Transverse Isotro-
pic e ortorrombico. Também, foi realizada uma comparacao das estimativas de velocidade
NMO de duas metodologias que nao dependem dos parametros anisotropicos e sim da he-
terogeneidade do meio, utilizando um dado 2-D da Bacia do Jequitinhonha que apresenta
comportamento anisotropico. Os resultados mostraram que incluir os efeitos da anisotropia
no processamento de dados sismicos produz resultados mais consistentes que a abordagem

convencional, uma vez que esta tltima ignora a anisotropia do meio.

Palavras-chaves: Velocidade de fase, inversao regularizada, estimativa conjunta de

parametros, migracao em profundidade.



Abstract

The conventional velocity analysis method estimates a parameter called the Normal Moveout
velocity or NMO that corresponds to a combination of the P-wave vertical velocity (v,.) and
the Thomsen parameter . Failure to consider the effect of this parameter separately would
cause errors in time-depth conversion. The errors could be attenuated by obtaining the
velocity v,, from the well information, which by its turn is usually not available. In this
thesis we propose a joint estimation of the velocity v,, and the Thomsen parameters. To do
so, these values will be obtained using new approximations of the reflection time in Isotropic
Transverse media through a deterministic inversion with regularization. The results of these
inversions will be validated using the estimated two-dimensional distributions in the depth
migration step, tested in homogeneous and heterogeneous multilayer synthetic models. The
expressions for the reflection time used in the inversion are obtained by means of rational
approximations of the phase velocity. The main advantage of the proposed approaches is that
some of them are very simple analytical expressions, which make them easy to use, and at the
same time have an equal or greater quality in relation to the expressions already established
in the literature. In addition, they allow to be generalized from acoustic media with Vertical
Transverse Isotropic anisotropy to quasi-acoustic media with Tilted Transverse Isotropic
and orthorhombic anisotropies. Also, a comparison of the NMO velocity estimates of two
methodologies that do not depend on the anisotropic parameters, but on the heterogeneity
of the medium, was performed using a 2-D data set from the Jequitinhonha Basin that
shows anisotropic behavior. The results showed that including the effects of anisotropy in
the seismic data processing produces results more consistent than the conventional approach,

since the latter ignores the anisotropy of the medium.

Key words: Phase velocity, regularized inversion, joint parameter estimation, depth

migration.



Tabela 1:

Glossario de notagao simbodlica

vp(0)

Usv(e)

Vo(O)

Vsv (©)

/Upz

Upn

Angulo de fase
Angulo de grupo
Angulo de inclinacio
d& camada

Angulo de azimute
entre a fonte e o receptor

Angulo de azimute
do plano de simetria

Velocidade de fase
da onda P

Velocidade de fase
da onda SV

Velocidade de grupo
da onda P

Velocidade de grupo
da onda SV

Componente da matriz
elasticidade

Componente da matriz
elasticidade normalizada

Velocidade vertical
da onda P

Velocidade horizontal
da onda P

Velocidade NMO

n

VRasn

Neffin

Parametro de anisotropia
adimensional de Thomsen

Parametro de anisotropia
adimensional de Thomsen

Parametro de anelipticidade
adimensional

Velocidade vertical
da onda SV

Velocidade horizontal
da onda SV

Parametro de heterogeneidade

Velocidade RM S

Parametro de anelipticidade

adimensional RM S

Vetor dos parametros
desconhecidos

Parte eliptica
da velocidade de fase

Parte eliptica
da velocidade de grupo

Parte eliptica
do tempo de transito

Distancia horizontal

Distancia vertical

Up1

Up2

Er

€d

em

Primeira velocidade
de fase da onda P de teste

Segunda velocidade
de fase da onda P de teste

Erro relativo
Percentagem de erro entre
os parametros dos dados

Percentagem de erro entre
os parametros dos modelos

Componente vertical
do ntmero de onda

Componente horizontal
do ntmero de onda

Vetor de vagarosidade
Distancia perpendicular

a superficie refletora
Parametro de regularizagao

Matriz de regularizacao
de Tikhonov
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Introducao

Meios formados por finas camadas ou constituidos por sistemas de falhas, como é o caso
de diversos reservatoérios de hidrocarbonetos, comportam-se como meios efetivamente aniso-
tropicos. Dentre os diversos tipos de anisotropia, um meio é dito anisotrépico do tipo 11
(Transverse Isotropic) se o meio esta formado por uma sequéncia de finas camadas. Neste
tipo de meio a velocidade usada para corrigir o efeito do moveout em familias CMP (Common
Midpoint), chamada de velocidade NMO (Normal Moveout), ¢ tomada igual a velocidade
de empilhamento. No processamento convencional, esta velocidade é estimada dos dados
através do ajuste 6timo entre o tempo de reflexao medido e uma aproximacao hiperbolica
deste tempo. Entretanto, para eventos rasos e com grandes afastamentos a aproximagao
hiperbolica do tempo de reflexao ¢é falha e a estimativa da velocidade e correcao de NMO ira
gerar distor¢des significativas nas altas frequéncias do dado sismico (Yilmaz, 1987), compro-
metendo o empilhamento e imageamento a partir destes dados. Varios trabalhos procuram
compensar essas distor¢oes (Al-Chalabi, 1974; Malovichko, 1978; Castle, 1994; Alkhalifah e

Tsvankin, 1995) utilizando aproximacoes nao hiperbolicas do tempo de reflexdo.

Para meios anisotropicos tem-se um aumento de complexidade na estimativa da veloci-
dade NMO, pois a aproximacao do tempo de reflexdo deve levar em consideracao os para-
metros ansiotrépicos do meio (Alkhalifah e Tsvankin, 1995; Alkhalifah, 1997; Fomel, 2004;
Aleixo e Schleicher, 2010), que em geral sao desconhecidos. Podemos obter expressoes para
o tempo de reflexdo, num meio com anisotropia, a partir da velocidade de grupo da onda
sismica. Esta velocidade é dificil de explicitar porque é deduzida mediante a velocidade de
fase a qual é representada por uma expressao algebricamente complicada e multiparamétrica.
Por isso, varios autores tém apresentado diferentes parametrizacoes e obtido aproximacoes
para esta equacao dependendo de menos parametros. Num meio T, por exemplo, a expres-
sao da velocidade de fase para as ondas P e SV é descrita por uma equacao que requer
sete parametros independentes para cada interface refletora: cinco componentes do tensor
de elasticidade e dois angulos que especificam a simetria dos eixos de orientagao. Uma sim-
plificagao do exemplo anterior é um meio VTI (Vertical Transverse Isotropic). Neste meio é

eliminada a dependéncia dos angulos que especificam a simetria dos eixos. Existem inlimeras
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formas de aproximar esta equacao, um dos alvos deste trabalho, por funcoes mais simples.
A deducao destas fungoes permite-nos encontrar importantes atributos como: descrever um
meio TTI (Tilted Transverse Isotropic) Tsvankin (1997); calcular a velocidade de grupo Ber-
ryman (1979); obter o niimero de onda k, para um meio acustico V711 Alkhalifah e Tsvankin

(1998); deduzir aproximacoes do tempo de reflexdo (Fowler, 2003).

Nesta tese desenvolvemos um algoritmo de baixo custo computacional para estimar pa-
rametros de anisotropia em meios VTI em profundidade, utilizando a inversao do tempo
de transito fonte-refletor-receptor, que nés chamamos de tempo de reflexao. Uma revisao
completa destes fundamentos é incluida no Capitulo 1. Seguidamente no Capitulo 2 apresen-
tamos uma ferramenta que nos permitira fazer estimativas precisas dos valores RMS (Root
Mean Square) da velocidade NMO e do parametro de anelipticidade, o método de inversao
explicado neste capitulo, usara as aproximacoes propostas para o tempo de reflexao. Mos-
traremos que esta ferramenta pode estimar parametros em profundidade, regularizando o
método dos minimos quadrados. Os correspondentes experimentos numéricos deste algo-
ritmo tém como objetivo determinar se a estimativa conjunta da velocidade intervalar da
onda P e dos parametros de Thomsen requer de uma regularizacao especifica para cada
camada e se é impossivel fazer uma estimativa deterministica sem regularizacao. A deducao
das aproximagoes propostas é apresentada no Capitulo 3. As simulagoes de inversao usando
nossas aproximacoes do tempo de reflexao determinaram distribui¢oes bidimensionais da ve-
locidade vertical da onda P e dos parametros de Thomsen, estes resultados, serao validados
usando um método de migracao em profundidade detalhado no Capitulo 3. A implementa-
cao disto serd exposta em modelos sintéticos no Capitulos 5. No Capitulo 4 sao aplicadas,
para um dado real marinho 2D, duas metodologias que estimam a velocidade NMO, sem a
necessidade da estimativa dos parametros anisotropicos do meio. O objetivo desta tese é
a deducao de aproximagoes melhores para as velocidades da onda, o nimero de onda e o

tempo de reflexao, bem como a melhora do processo de inversao dos parametros.



Fundamentos da Anisotropia Sismica

Neste Capitulo fazemos uma revisao dos fundamentos de anisotropia sismica, comecando
pela defini¢ao e causas. Estudaremos os tipos de anisotropia e/ou heterogeneidade mais
utilizados na exploracao de hidrocarbonetos. Apresentaremos a teoria da anisotropia elastica
ou polar, que é a base para representar certas simetrias do tensor de elasticidade de um meio
anisotropico elastico. Estudaremos também a expressao exata da velocidade de fase, obtida a
partir da solucao da equacao de onda que descreve a propagacao da energia nestes meios; esta
velocidade representada em termos da matriz de elasticidade é parametrizada por Thomsen
(1986). Finalmente, realizamos uma revisao bibliografica e apresentaremos as ideias do que

ja foi desenvolvido e aplicado sobre o tempo de reflexao em meios VT1I.

1.1 Definicao e causas

A anisotropia é a caracteristica que uma substancia possui quando uma certa propriedade
fisica varia com a direcao. Em geofisica a propriedade fisica analisada é a velocidade de pro-
pagacao das ondas elasticas, a qual varia com a direcao, considerada em meios anisotropicos
e com o ponto de observacao em meios heterogéneos. Muitos autores ja tentaram definir a
anisotropia sismica (ver, por exemplo, Crampin, 1988 e Winterstein, 1990). Mas a defini¢ao
que adotaremos neste texto é: a dependéncia da velocidade sismica do angulo, ou diregao

na qual as ondas se propagam (Thomsen, 2002).

O tipo de anisotropia mais comum nos experimentos sismicos, por ser mais simples e
realista, ¢ o meio transversalmente isotropico (T7). Esta é a simetria das finas multicamadas

isotropicas (Figura 1.1b). Esta simetria também é denominada de simetria hexagonal ou
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polar. Usualmente, quando o eixo de simetria é vertical, a anisotropia é chamada de aniso-
tropia polar vertical ou VTI. A anisotropia em que o eixo de simetria é horizontal é chamado
de anisotropia polar horizontal ou HTI e, finalmente, quando o eixo de simetria é obliquo
a anisotropia é chamada de anisotropia polar inclinado 771. Um meio 71 ¢ tipicamente
associado com uma série de camadas formadas por folhelhos e arenitos intercalados ou alto

teor de argila no meio.

A possivel causa da dependéncia da velocidade sismica com a direcao na qual as ondas

se propagam esta associado a:

e sequéncia de camadas isotropicas com escala menor do que o comprimento da onda
sismica (Backus, 1962);

e a orientacao preferencial dos minerais e.g., argilas (Winterstein, 1990);

e a orientacao de micro-fendas e os esforcos in situ que modificam a forma dos poros e

fraturas pré-existentes (Winterstein, 1990).

Lembre-se que em um material anisotropico se propagam trés tipos de ondas elasticas:
as ondas P (primary), SV (shear vertical) e SH (shear horizontal). Ao contrario do meio
isotropico onde se propagam apenas duas ondas: as ondas P e S (secondary). A separagao
da onda § em duas ondas é um fendmeno chamado birrefringéncia sismica. Nesse fenomeno
se constatam pulsos de ondas cisalhantes com planos de vibracao perpendiculares SV e SH.
Um meio onde as ondas .S nao existem, devido ao meio nao resistir a cisalhamento, é chamado

de meio actstico.

1.1.1 Anisotropia sismica e heterogeneidade

A anisotropia sismica é uma consequéncia da heterogeneidade ordenada em pequena es-
cala (Thomsen, 2002). Em geral, bacias sedimentares tém camadas com espessuras muito
menores do que o comprimento de onda. Em outras palavras um meio constituido de fi-
nas multicamadas de materiais isotropicos distintos, pode ser considerado como homogéneo
anisotropico se o comprimento da onda elastica que nele se propaga for muito maior que
espessura das camadas, ou pode considerar-se isotropico e heterogéneo se o comprimento de
onda for muito menor que a espessura das camadas. Observa-se, entao, que os conceitos de
anisotropia e heterogeneidade estao de certo modo ligados e dependem do processo que se

analisa.

O supracitado é possivel verificar nas ondas registradas na superficie dos modelos da

Figura 1.1. Observe a Figura 1.2, onde estao apresentadas as ondas diretas P,S e a onda
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convertida PP (as outras ondas observadas na figura estao associadas a birrefringéncia da
onda §) associadas aos modelos da Figura 1.1. Note que as camadas homogéneas isotropicas
com espessura muito menor do que o comprimento de onda predominante (d < %), €como
¢ o caso do modelo da Figura 1.1b, respondem como um meio homogéneo anisotropico
nao dispersivo como é mostrado na Figura 1.2b. As camadas homogéneas isotropicas com
espessuras apenas abaixo do que um décimo do comprimento de onda predominante (d ~ %),
como ¢ o caso do modelo da Figura 1.1c, respondem como um meio homogéneo anisotropico

dispersivo como é mostrado na Figura 1.2c. A propagacao das ondas sismicas em sequéncias

A
10°

1.1d, apresenta efeitos tais como reflexdes, multiplas, dispersao e graves dificuldades para

estratigraficas com espessuras de camadas d > como ¢ o caso do modelo da Figura

considerar a estimativa da anisotropia, como é mostrado na Figura 1.2d.
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Figura 1.1: a) Modelo de uma camada homogénea anisotropica VT com espessura
de d = 600 m. Modelos de camadas homogéneas isotropicas com (b)
120 camadas com espessura de d = 5 m; (¢) 40 camadas com espessura
de d = 15 m; (d) 12 camadas com espessura de d = 50 m; acima dos
600 m de profundidade.

A modelagem com diferencas finitas destes experimentos foi feito com o pacote de proces-

samento sismico SU - Seismic Uniz (Cohen e Stockwell, 2010). Observe que a estratificacao
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Figura 1.2: Ondas registradas na superficie dos modelos da Figura 1.1, respectiva-

mente. Geradas por uma fonte na posicao x = 0 com uma frequéncia
de f =245 Hz

periddica produz uma sequéncia heterogénea, o que induz dispersao, anisotropia, ou ambas,
dependendo do comprimento de onda predominante e da espessura das camadas sedimenta-

res.
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1.2 Descricao matematica

A descrigdo matematica da anisotropia sismica é fundamentada pela lei de Hooke. A qual
relaciona a elasticidade dos corpos e permite calcular a deformacao causada pela forca exer-
cida sobre eles. Um material submetido a forcas externas deforma-se originando forcas de
resisténcia de curto alcance que atuam entre partes adjacentes do sélido através da superficie
de contato entre eles, chamadas por isso de forcas de contato (Thomsen, 1986). A densidade
dessas forcas por unidade de area (esfor¢o ou stress) depende da orientacao da superficie
unitaria de definicao. Essa dependéncia caracteriza o comportamento tensorial do esforco.
Fala-se em tensor de esforgo; designado por 7;;. Do mesmo modo a deformagao do corpo

caracterizando-se pelo tensor de deformacao

o 1 6uk aul
ek = 5 ((‘3_xl + G_x;) ) (1.1)

onde u; e u; sao os deslocamentos de um ponto do material devido & deformacao e x;
sao as coordenadas cartesianas do espaco. As quantidades 5 sdo uma medida relativa de
deformacao do corpo. A ligacao formal entre os tensores acima é uma generalizacao da lei

de Hooke dada pela seguinte relagao tensorial linear:
Tij = Cijkl€kl, (1-2)

em que ¢ corresponde as componentes do tensor eldstico ou tensor de rigidez. As cons-
tantes de proporcionalidade da equacdo (1.2), a principio, sio 3* = 81. Entretanto, dada a
simetria do tensor de esfor¢o tem-se c;jp = cjir € devido a simetria do tensor de deformagao
tem-se c;ju = Cijik, reduzindo o nimero de constantes eldsticas independentes a 36. Uma
reducao adicional é obtida levando-se em conta a densidade de energia de deformacao W
que mede a energia potencial eldstica de deformacao adiabética e isotérmica de um solido
em relagdo ao seu estado natural estavel (quando W = 0 por defini¢ao) dada por:

ow

— 1.
aeij’ ( 3)

W= 5 CigkCijChl = TijCkt = Tij =

desta forma: 5 2117 2117
Tij
Cuh 8ekl 8eij66kl 8ekl(?eij Okt ( )

levando ao ntimero final de 21 constantes independentes. Devido as simetrias nos indices 4,

j e k,l pode-se rescrever a equagao (1.2) sob a forma matricial:
Ta = Caﬁeﬂ‘ (15)
As correspondéncias dos indices i, j e k,[ com « e [ sao:

1,1—1; 22—2 33—3 23—4 13-—5 1,2—6 (L6
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Essa notagao matricial, conhecida como notacao reduzida, permite representar o tensor de
quarta ordem c;j,; por uma matriz quadrada simétrica C,s de ordem 6, chamada de matriz
elastica, ou de elasticidade. O modelo mais geral de um meio anisotrépico é representado
por 21 componentes independentes, como mostra a matriz:

T11 Cii Ci2 Ci3 Cuu Ci5 Cis e11

T22 Co Ca3 Coy (o O €22

33 | _ Cs3 C3q C35 Csg €33 (1.7)
T23 Ci Cy5 Cy €23 '
T13 Cs5 Csg €13

T12 Céee €12

Na literatura o esfor¢o 7 (stress) também é apresentado pela letra grega o e a deformagao
(strain) pela letra e. Podemos representar diferentes simetrias, com maior ou menor grau
de complexidade, modificando as constantes independentes na matriz de elasticidade C,pg,

como mostra Nye (1959):

Isotropico (2) Cubico (3) Hexagonal ou Polar (5)
S N
- N o

Exemplos: galena, Exemplos: quartzo, berilo,
halita e pirita. calcita e turmalina.
Trigonal (6) e (7) Tetragonal (6) e (7) Ortorrombico (9)

SRt NS SEEANNS IS "

A | I S R .

X L] L] .

X

Exemplos: zirconio e rutilo. Exemplos: enxofre,
olivina e topazio.

Zero
Monoclinico (13) Triclinico(21) e  diferente de zero
e oo o - e oo - - e e o o e e—e componentes
DS el T iguais
Ll tu T e—o componentes
* * * iguais com
Exemplo: ortoclasio, gipsita Exemplo: plagioclasico, sinal oposto
e micas. feldspato e rodonita. x Oy
& 066

Observe que o numero dentro dos paréntesis nas matrizes supracitadas indica a quantidade
de constantes independentes. O caso triclinico é o caso mais geral encontrado; o caso orto-
rrombico é descrito como a simetria do tijolo, isto é, este meio é definido por trés planos de

simetria especular mutuamente ortogonais.
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Um meio com anisotropia polar, ou hexagonal, é caracterizado por cinco constantes

independentes C1, Ch2, Ci3, Cs3 e Cya. Por tanto a matriz C,p é dada por:

Cii Cia Cig 0 0 0
Cs3 O 0 0
Cu 0 0 , (1.8)
C44 0
Ces

onde .
Cos = 5(011 — Cha).

Num meio isotropico a equacao (1.8) depende de duas constantes elésticas que sao expressas
em termos dos parametros de Lamé \ e p definidos como (Slawinski, 2003): A = C1; — 2Cy

e u = Cyy, de modo que a equagao (1.8) isotropica fica:

A+ 20 A A
A2 A
+

A+ 2u

T oo o
T oo oo
T oo oo o

No caso de meios VTI, a matriz elastica tem cinco componentes independentes distri-

buidos em doze elementos nao nulos, e é representada por

Cii (Ci1 —2Cg) Cis 0 0 0
Cn Ciz O 0 0
Css 0 0 0
oo (1.10)
Cu 0
Cee

1.2.1 Equacao da onda para um meio com anisotropia

Assumindo constantes a densidade e o tensor de elasticidade, negligenciando forcas externas
e utilizando a relagao linear (1.2), entre os tensores de tensao e deformagao, pode-se escrever

uma equacao da onda num meio anisotréopico homogéneo pela a segunda lei de Newton

02”&1' _ Cijkl 02Uk (1 11)
ot? p Oxdx;’ '

onde wu;(x,t) é o deslocamento da i—ésima particula que depende do tempo de transito t,

cijki € o tensor elastico, p é a densidade do meio e x; sao as coordenadas cartesianas. Esta
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equacao é resolvida assumindo uma onda plana de tipo harménico

()
w| ——t
up = Ange \Yi /| (1.12)

onde A é a amplitude da onda, n; sua polarizagdo unitaria (que é ortogonal ao plano do
frente de onda), w ¢é a frequéncia angular, v; é a velocidade de propagacao da onda, chamada
de velocidade de fase, x; é a coordenada espacial e ¢ o tempo de transito. Usando (1.12) na

equagao (1.11), obtemos a equacao de Christoffel:
(Liw = pdir)ne = 0, (1.13)

onde
Fik: = CijklS1Sj, (114)

e s é o vetor de vagarosidade. A equacao (1.14) é conhecida como matriz de Christoffel, a
qual é simétrica, positiva definida e o parametro d;, é o conhecido delta de Kronecker, o qual
é definido por: §;;=1, se i = j e d; = 0, se i # j. Para uma dada velocidade de fase v, a

equagao (1.13) pode ainda ser definida como:

(Fik — v25ik)mk = 0, (1.15)

em que

Ui = agjramymy;, (1.16)
COM Qjjp1 = Cijki/p € Mi = SkV.

A equacgao de Christoffel apresenta trés solugoes independentes uma para cada direcao (P,
SV e SH) contendo trés velocidades de fase, em geral distintas, e que podem ser ordena-
das tomando a velocidade da onda compressional, vp(f), como a de maior velocidade e as
demais, vgy(0) e vgy (), como as velocidades das ondas cisalhantes, vertical e horizontal,

respectivamente.

Num meio TI a expressao exata da velocidade de fase para as ondas P e SV é descrita
por sete parametros independentes para cada interface refletora: cinco componentes da ma-
triz de elasticidade e dois angulos que especificam a simetria dos eixos de orientacao, uma
simplificacao deste ¢ um meio VTI. Neste meio é eliminada a dependéncia dos angulos que
especificam a simetria dos eixos, as correspondentes velocidades para este tipo de meio sao

representadas pelas expressoes de Thomsen (1986):

1
pU%(@) = 5 |:033 + C44 + (CH - 033) sen2 0 + D(H)} 3 (117)

1
pUgy(0) = B {033 + Cua + (C1y — Cy3) sen? 0 — D(Q)] ; (1.18)
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,()U%H(9> = 066S6n29+044COS2 9, (119)

onde p é a densidade e 6 é o angulo de incidéncia, ou seja, o angulo entre a normal & frente

de onda e o eixo vertical. A expressdo D(6) é uma notagao compacta dada por
D(G) = (033 — 044)2
+2(2(Ci3 + Cus)? — (Cs3 — Cus)(Cr1 + C3 — 2044)} sen” 0 (1.20)

1/2
+|(C11 + Cs3 — 2C1y)* — 4(Ch3 + 044)2} sen? 9} .

Note que, quando o meio que estamos trabalhando nao é isotrépico, ou seja, as frentes de
onda nao sao esféricas, existe uma outra direcao de propagacao da energia. Portanto, em
meios anisotrépicos falamos em uma outra velocidade denominada de velocidade de grupo,

e esta por sua vez é diferente da velocidade de fase.

Estabelecidas as velocidades de fase para as ondas P e S, definimos as notacoes que
usaremos neste trabalho para estas velocidades num meio VTI quando se propagam nas

diregdes: vertical (ou # = 0°) e horizontal (ou § = 90°):

Cha.
20y 33 o C
UP(O ) — _p = 33 = U,,,, (1.21) 1}123(900) _ aj] = Ufm (1.24)
p
C
9 oy Caa C.
vy (0°) = U Qg4 = Ug,, (1.22) V3 (90°) = =2 = ayy = 02, (1.25)
p
oy _ Cu
Ba(0%) = = = (1.23) 02,(90°) = 88 g (1.26)
p

As expressoes vy, Us, € vgg(0°) representam as velocidades na dire¢do vertical das ondas P,
SV e SH respectivamente. As expressoes vp,, Us: € vsm(90°) representam as velocidades na
direcao horizontal das ondas P, SV e SH respectivamente, a;; corresponde as componentes
normalizadas da matriz de elasticidade e p a densidade do meio. Note que para um meio
VTI: vy, = vg € vs5p(90°) # vsy(0°). Num meio isotropico: Cyy = Cgs e Cpp = Css.

Portanto, as velocidades sao vgy(90°) = vgy(0°) € vy, = V..

1.2.2 Parametrizacao classica de Thomsen

A primeira dificuldade para a utilizacao de modelos anisotrépicos é a complexidade algébrica

da equacdo (1.20) nas expressbes da velocidade de fase (1.17) e (1.18). Mesmo no caso
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simples VTI, estas equacoes sao muito complicadas para serem utilizadas em geofisica. Para
simplificar esta dificuldade Thomsen (1986) parametrizou as expressoes das velocidades em

funcao dos seguintes parametros, também chamados de parametros de Thomsen:

2 2
. Cll - 033 . Upe = Upz

= 1.2
2033 2’0;2 ’ ( 7)
1
0 = W [2(013 + C44>2 - (Clg - C44)(011 + Cs3 — 2044)] , (128)
33
e
_ Cos — Cy _ U%H(QOO) - U%‘H<Oo) (1 29)

- 2
2044 QUSH(OO>
Ele definiu estes parametros adimensionais e sao reduzidos a zero no caso isotropico. Alguns
materiais com pequenos valores de anisotropia (< 0.1) sdo chamados de materiais com

anisotropia fraca.

Note que, € da equagao (1.27), é a razdo entre as velocidades horizontal e vertical da
onda P:
v2, = v (1+ 2¢). (1.30)

px
Este parametro é conhecido como “o parametro” da anisotropia da rocha. Geralmente é
positivo porque a velocidade é mais rapida ao longo da camada (horizontalmente) do que
através dela (verticalmente), portanto, maior que o parametro 6*. O parametro vy controla o
efeito da onda de cisalhante. Este parametro é conhecido como o parametro da anisotropia
da onda SH. Nesta tese, estudaremos as ondas longitudinais, portanto, nos limitaremos ao

estudo do comportamento unicamente dos parametros ¢ e 9.

1.2.3 Velocidade de fase em meios VTI e anisotropia fraca

Substituindo os parametros apresentados nas equagoes (1.27), (1.28) e (1.29), nas equagoes
(1.17), (1.18) e (1.19) as velocidades de fase das ondas P, SV e SH podem ser reescritas

comao:

vp(0) = v2, [1 +esen®0 + D*(0)] (1.31)
v2 v2
vgy (0) = v, |1+ Lesen® 20 — U—’;D*(G) ) (1.32)

veg(0) =2, [1+ysen®d] , (1.33)
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em que

1 2 40*
D(0)* 5 (1 — &) { [1 + (;2 sen? 6 cos? §

— 2 2
1 Usz Upz)

(1.34)
+

4(1 — 02 Jv2 +¢)e 1/2
( SZQ/ sz 2) sen49} —1}.
(1_Usz/vpz)

Estas equagoes das velocidades de fase foram apenas reescritas, portanto ainda sao exatas,
mas continuam apresentando uma alta complexidade algébrica. Thomsen (1986) utilizando
a aproximacao de Taylor nas equacoes das velocidades de fase para pequenos valores dos
parametros €, 0* e v com @ fixo e conservando apenas os termos lineares nesses pequenos

parametros, redefiniu D* como:

5*
D*(0) ~ A=) sen” § cos® § + esen” 0. (1.35)
szl Ypz

Substituindo esta expressao nas equagoes (1.31) e (1.32) e depois linearizando novamente as

velocidades de fase obtemos o conjunto final de velocidades de fase valido para anisotropia

fraca:
vp(0) =~ v,,(1+ dsen?Ocos? 6 + sen’ ), (1.36)
vsv(0) =~ v, [1 + %(5 — 0) sen? 6 cos? «9} : (1.37)
e
ver(0) ~ v (1 + ysen?6), (1.38)
onde
-2 T Tl (1.39)
ng

0 que equivale a
(Ci3 4 Cuq)? — (Cs3 — Cua)?

1.40
2C33(C33 — Cua) ( )

Note que o parametro 0 foi redefinido e esta relacionado com o antigo parametro *, que nao

serd mais utilizado neste texto.

O método de migracao em meios com anisotropia VT incluido nesta tese requer de
trés distribuicoes bidimensionais, definidas até aqui, as quais sao descritas pelas equacgoes

da velocidade da onda vertical ou equagao (1.21) e os parametros de Thomsen das equagoes
(1.27) e (1.40).

Utilizando os parametros de Thomsen, na equagao (1.31). Podemos observar a influéncia
destes numa onda que se propaga longitudinalmente em quatro modelos diferentes de uma

camada com anisotropia VTI, na Figura 1.3.
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2.3 ‘ : : ‘ ‘
v, =2.0 km/s, €=0.15, 8=0.100 — —
225t v1;=2.0 km/s, €=0.10, 6=0.000 ,/
sz:2-0 km/s, €=0.00, 6=—0.10
22 | va:2.0 km/s, €=0.00, 6=0.150 —
. —
§ 2.1 /
3 ‘ / yd
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//
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Figura 1.3: Comportamento da velocidade de fase da onda P para quatro modelos
com anisotropia VT1I.

A figura mostra como a velocidade da onda sismica incrementa regularmente com o
angulo de propagacao 6 e o parametro ¢ (linhas vermelha e azul). Note que quando ¢ > 0
a velocidade do meio é mais rapida ao longo da camada do que através dela. Observe que,
quando € = 0, o valor da velocidade de fase para o angulo de 90° (v,,) é a mesma velocidade
vertical (v,.), conforme as linhas marrom e verde. O parametro J pode ser negativo, nao
tem influéncia na velocidade v,, e sua acao é maxima nos 45°, quando € ~ 0 (linhas marrom
e verde). A influéncia dos parametros de Thomsen, na velocidade da onda, é a mesma para

os modelos com ¢ e ¢ diferentes de zero quando 6 = 45.

1.2.4 Velocidade de fase em meios TTI

Tsvankin (1996) reformulou a expressao (1.17) em termos dos parametros de Thomsen:

2
—U[P’SV](Q) = 1+esen?d — !
vz, 2

f 4sen? 6 4e sent 0 (L41)

+ 5\/14— 7 (2(500829—5c0829)+T,
em que
vz
f=1- = (1.42)

A equagao (1.41) pode ser simplificada sob a condi¢ao de anisotropia fraca, expandindo o

radical em uma série de Taylor e negligenciando os termos quadréiticos nos parametros € e
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0, assim obtemos para a onda P:

v (0)

— =1+26 sen?  cos® 0 + 2e sen* 6. (1.43)
v2,

Tomando a raiz quadrada e linearizando esta equacgao, a expressao para a velocidade de fase

com anisotropia fraca de Thomsen (1986) &

Up(@)

(%

=1+ 6sen®fcos® + esen* 6. (1.44)

pz

Da mesma forma, para a onda SV, a velocidade da fase é equivalente a expressao:

USV<9)

=1+ 20 sen® cos? 0, (1.45)
/USZ
onde > (g)
v z
o= ’;}T(E—é). (1.46)

Para obter as velocidades de fase num meio TTI substituimos 6 por € — ¢ na equacao
(1.41). Onde ¢ representa a inclinacdo dos estratos dentro de uma configuracdo com um
eixo de simetria inclinado 777 (também chamado de meio ortogonal ¢ = 0), de modo que

se obtém a seguinte expressao:

2 0
W = 1+5sen2(9_¢)_£

+ g\/lJrW(%msﬂ@—(b)—80032(9_¢))+w.

(1.47)

Destas equagoes obtemos as expressoes para a velocidade de fase da onda P e SV em um

meio com anisotropia fraca TTI (ver Figura 1.4):

'UP(07 ¢)

. =1+ 6sen’(0 — ¢) cos? 0 + esen (0 — ¢), (1.48)
e
M =1—f+2(c—08)sen?(0 — ¢)cos*(0 — ¢). (1.49)

1.2.5 Velocidade de grupo

Para o calculo da velocidade de grupo Vipgy], Berryman (1979) propoe as relacoes entre a
velocidade de fase vjp sy e 0 angulo de propagacao da onda 0:

dv(@)r?

Vo (©) = u(0) + | 25 (1.50)
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tan(© — 0) = %dgj),

em que O é o angulo de grupo. Mas explicitar a velocidade de grupo a partir da equagao

(1.51)

(1.50) é algebricamente dificil, sendo assim, Dellinger et al. (1993), propoe aproximagoes
para a velocidade de grupo substituindo a velocidade de fase pela vagarosidade de grupo.

Esta técnica é chamada de conversao por similaridade.

4 Vp g(0) m—eeett T .
e =
2 L

Velocidade (km/s)
(en)

4 3 2 1 0 1 2 3 4
Velocidade (km/s)
Figura 1.4: Velocidades de fase das ondas: P (vp), S (vsy), P em um meio TTI

com um angulo no eixo de simetria de ¢ =30° (vpy_30). Velocidades
de grupo das ondas: P (Vp) e S (Vsy).

A Figura 1.4 ilustra o comportamento da propagacao das velocidades de fase das equa-
¢oes (1.41) e (1.47) e grupo para as ondas P e SV, equacao (1.50), no folhelho Green Horn
(Jones e Wang, 1981 ). A velocidade e os parametros de Thomsen sdo: v,, = 3.094 km/s,
vs, = 1.510 km/s, € = 0.256 e 6 = —0.050.
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1.3 Aproximacoes para o tempo de reflexao em um meio

VTI

Apresentamos diferentes aproximacoes para o tempo de reflexao para meios com anisotropia
VTI. Cabe ressaltar aqui que tentamos estudar as aproximacoes mas reconhecidas encontra-
das na literatura para termos maneiras de compara-las com as propostas por nos, no Capitulo
5. Um tutorial sobre aproximacoes para o tempo de reflexao em meios V711, sumarizando as
mais praticas aproximagdes, podem ser encontradas em Fowler (2003), Aleixo e Schleicher
(2010).

Considere as seguintes expressoes para o tempo de reflexdo em um meio com anisotropia

VTI:

e a convencional expressao hiperbolica que utiliza a velocidade RMS de Dix (1955):

1.2

*(m, z) = t§ + —; (1.52)
pn

e a aproximacao obtida da série Taylor, truncada até terceiro termo, de Al-Chalabi

(1974):
2 (1-9)t
t(m, x) =t 4 (1.53)
0 2 4tgvd,
e a aproximagao da hipérbole deslocada de Malovichko (1978) e Castle (1994):

Hm, o) ~to+ 2 | 14+ 22 (1.54)

m,7) ~ - — —1}; :
’ TS 1202, ’

a aproximacao (18) do classico artigo de Alkhalifah e Tsvankin (1995), que utiliza a
série de Taylor para determinar a velocidade de grupo:

x? 2nx
t*(m, x) ~ ]+ — — ;
vz, w2, [t3v2, + (1+ 2n)a?]

4

(1.55)

e a aproximacao “quase-actstica” valida para curtos e médios afastamentos de Stovas e
Ursin (2003) :
x? Gzt
t2(m,z) =24+ — — ;
2, 02, [, + (14 4G)a?)

pn

(1.56)

e a aproximagao aneliptica para ondas P em meios VTI de Fomel (2004):

2(m, z) ~ %te(x) + m\/tg@) Fa@ - (s


https://pdfs.semanticscholar.org/cb18/fd8abf46a0fd0d67be2a0b0e5c26fc74f50a.pdf
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e as expressoes alternativas da equagao (1.57) obtidas na hipotese de que 1 é pequeno
(Aleixo e Schleicher, 2010):

2n [1+n x?
t ~t, — , 1.58
(m, z) (z) + Q V 3 +4ntd(x)v2, tg (1.58)

Sn(l+mn)  2*
5Q  2(@)vp.ty

e a aproximacdo aneliptica obtida por Pereira et al. (2015) utilizando o aproximante de
Padeé [1/1]:

t*(m, z) ~ t2(z) + (1.59)

2ntia?
w2 t(x) (1 + 2n) + 4dntga?(1 +1n) ]

t*(m, x) ~ t2(z) |1+ (1.60)
Para todas as expressoes citadas, m representa o vetor dos parametros desconhecidos, x
corresponde as posicoes na horizontal, ty é o tempo de chegada da onda na condicao de

afastamento nulo entre fonte e receptor e v, é a velocidade NMO, dada por

vz, = v (1+20). (1.61)

pn

O parametro S nas aproximacoes (1.53) e (1.54) é chamado de parametro de heterogeneidade
vertical. Este valor ajusta a equagdo (1.53) ao dado real e deslocada a equacao (1.54) de
forma que esta se aproxime aos tempo de reflexdo provenientes do levantamento sismico. O
parametro de heterogeneidade é a principio arbitrario, Malovichko (1978) propos, estudando

meios com miltiplas camadas que este fator corresponde a:

S = /’j—‘%‘ (1.62)
onde p;, ¢ chamado de momento ponderado do tempo e é expresso por
N .
Z A V!
= =2 : (1.63)

- N
Z ATy,
k=1
sendo V}, a velocidade intervalar e A1y o tempo vertical na k—ésima camada. Observe que as
expressoes de Al-Chalabi (1974) e Castle (1994) nao dependem de parametros anisotropicos
e estdo associadas a heterogeneidade isotropica vertical do meio (Figura 1.1a). O valor
de S apresentado é constante. Mas Castle (1994), observou que este valor poderia variar

com o afastamento. Assim, ele propds a seguinte aproximagao para a formula da hipérbole

deslocada, com variacao do fator S em relacao ao afastamento:

N to S(z)z?
t(m,z) ~ ty + () + 202, 1, (1.64)
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onde a funcao S(x) é dada por:

172

— — 2to(t — to)

S(z) == CETA (1.65)

em que t representa o tempo de reflexao exato. O valor constante da velocidade v, nesta

equacao pode ser estimado a partir do ajuste da equagdo (1.52) ao dado real mediante um
analise de velocidade convencional. Castle (1994) mudando o tempo ¢, na equacgao (1.65),
pela série de tempo de reflexao exato para um meio multicamadas obtém uma aproxima-
cao que depende de um ndmero infinito de parametros. Ele mostrou que a expressao de
segunda ordem desta série é uma boa aproximacao, definindo assim, outro possivel fator de

heterogeneidade vertical:

S + aqz?
S. - 1.66
(o) = TEO (1.66)

onde S corresponde & equagao (1.62),

Hafeto — 8fiy
S e st 1.67
ai 2[1z5t(2) ) ( )

S

= —— 1.68
Qo 475%#2’ ( )

e p1; é dado pela equagao (1.63). Enquanto a equacdo (1.66) permite um melhor ajuste das
curvas de tempo de reflexao, ela é dificil de aplicar na préatica. Ainda mais, ela depende

agora de trés parametros de nao hiperbolicidade.

Fomel (2004) apresenta outra expressao constante para o fator de heterogeneidade ver-
tical dado por:
1
S =—) 1.69
41+ n) (1.69)
em que 7 é o parametro aneliptico ou parametro de anelipticidade (presente nas aproximagoes
do tempo de reflexdo supracitadas) de Alkhalifah e Tsvankin (1995):
_e—90
142

n (1.70)

Fomel (2004) demostra que é possivel obter uma aproximagao aneliptica a partir da veloci-
dade de grupo em meios V711 altamente precisa mesmo para grandes angulos em relagao a

vertical utilizando o fator S da equagao (1.69).

Ursin e Stovas (2006), baseados no trabalho de Siligi e Bousquié (2000), analisando o
tempo de reflexdo em meios VTI observaram que o fator S da aproximacao da hipérbole
deslocada tem a seguinte relacao:

S=1+8n. (1.71)
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Com essas relagoes, a aproximagcao da hipérbole deslocada pode ser utilizada para a descricao

do tempo de reflexao em meios homogéneos VTI.

O termo G na aproximagao (1.56) de Stovas e Ursin (2003) é dado por:

2(e —9) 2736
= 1 1.72
1+25{+7§—1 ’ (1.72)
onde
/USZ

Note que G depende da velocidade na dire¢ao vertical da onda SV (v, ), isso implica que a
representacao para o tempo de reflexao com este termo deixa de ser aciistica para ser “quase-
acustica”, diferente das outras aproximagoes estudadas. Observe que, para fins de inversao
do parametro de anisotropia, a aproximacao de Stovas e Ursin (2003) difere da aproximacao
de Alkhalifah e Tsvankin (1995) apenas no fator 4 e no fator de heterogeneidade G. Este
fator é a causa nesta aproximacao para o tempo de transito apresentar um comportamento

pior, valida apenas para médios afastamentos.

A expressao t2(z) nas aproximagoes (1.57), (1.58), (1.59) e (1.60) representa a parte
aneliptica das aproximacoes, dada por:

2 2
x 9 x

t -_
Ao,

t2(z) = t3 =
e( ) O+Qvgn 0

(1.74)

Percebe-se que as equagoes (1.52) & (1.60) se generalizam para o caso de multicamadas,
desde que os parametro no vetor m = (g, vp,, 1) sejam equivalentes aos seus correspondentes

valores efetivos no vetor m, ou seja, m = (10 ,,, Vanmsn, Neffn)-

1.4 Modelos multi camadas planas

Podemos caracterizar a presenca de anisotropia em um modelo litologico de n camadas.
Neste caso a modelagem do tempo de reflexdo t(m,z) se generaliza, desde que os valores

da velocidade v, e do parametro n sejam equivalentes ao valor RMS (Tsvankin, 1997) , ou

seja:
> Upn ity
Ufm,n = V]%]WS,n = i:1n—7 (175)
>
i=1
onde

Upn,i = Upz,iV 1+ 251, (176)
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Ups,; corresponde a velocidade vertical da onda P e §; ¢ o parametro de Thomsen da i-
ésima camada, respectivamente. O valor efetivo (ou RMS) do parametro de anelipticidade

é chamado de 7.y, Alkhalifah (1997), definiu este valor como:

n

> v At(1+ 81)

1| <
neff,n = g L oy —1 s (177)
Vinsi Y At;
=1
em que
At; =21, (1.78)
Upz,i

z; ¢ a espessura de cada camada e n; corresponde ao parametro de anelipticidade intervalar.

1.4.1 Velocidade NMO intervalar

O calculo das velocidades intervalares NMO para modelos estratificados plano-horizontais
num meio VTI é obtido a partir do conceito de velocidade de Dix (1955). Reescrevendo a

equagao (1.75) como:
VI%]V[S,nTO,n = Z Uin,itiv (1.79)

onde

ZAt _22 & (1.80)

vpz 7

a velocidade intervalar v,,, é obtida subtraindo o evento n—1 ao evento n da equacao (1.79):
2 2 _ n 2 o n—1_9 )
VRMS,nTOJI - VRMS,n—lTOW—l - Zz‘:l Upn,itl Zi:l Upn,itZ

— n—1_2
- pnzt +Zz 1 Upnzt _Zz 1 Upnzt

2 4
= Upn’itz

= pn 1,(T07’L TO,’VL—I)'

A partir das equacoes acima obtemos o valor intervalar da velocidade NMQO na i-ésima

camada:

VivsnTon — V3 Ton—

TO,n - TO,n—l ’
em que Tp,, ¢ chamado de tempo duplo de transito da origem até a interface n, considerando-

se afastamento nulo entre fonte e receptor.
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1.4.2 Parametros de anisotropia intervalares

Os parametros de anisotropia intervalares ¢; e ¢; sao calculados a partir dos valores Tj ,,, Vs
e 1ers obtidos da inversao de cada camada e do conhecimento da velocidade v, ; a partir de
informacoes de poco. Com a hipotese de que esta velocidade é conhecida podemos medir a
qualidade na estimativa dos parametros €; e ¢; encontrados pelo método de inversao. A fim

de calcular o parametro de anisotropia intervalar ; podemos afirmar que:

onde 7; é o valor intervalar do parametro de anisotropia (ou anelipticidade) na i-ésima

camada. O parametro de anisotropia intervalar J; pode ser calculado a partir da equacao

(1.76):
Upni \
()
§= i) (189

2

O célculo do parametro 7 intervalar é obtido de forma analoga como foi obtida a velocidade

RMS mas agora reescrevendo a equagao (1.77), para o evento n

Z U;n,i(l + 8nl)t1 = (1 + 8n€ffn)VI%MS,nTO7n = A7 <184)

i=1
e o evento n — 1:

n—1

> v iU+ 8m:)ti = (14 8neps, )WVitnrsn 1 Tom1 = B, (1.85)

i=1
em que A e B sao variaveis auxiliares. Posteriormente subtraindo os somatorios das equacoes

(1.84) e (1.85):
2 im1 Vpn,i (14 8mi)ti — S Uy, (1 +8m)ti = A-B
U;;”ui(l + 8mi)ti + Z?:_f Ufm,i(l + 8mi)ti — Z:;l U?m,i(]- +8n)t; = A—B (1.86)
vy, (14 8m)t; = A—B.

Substituindo os corresponde valores das varidveis auxiliares de A e B na equagao (1.86)

obtemos:

U;A;n,n(l + 8mi)ti = (1+ 877€ff7n)V]%]V[S,nT0,n —(1+ 8776ff7n—1)VI%MS,n—lTU,n—L' (1.87)
A partir desta equacao obtemos o valor intervalar do parametro 7; na i-ésima camada:

1
n; = Sl { —Uﬁn’i}. (1.88)
pn,i

(14 8nerfn)VirrsiTom — (1 + 80esrn—1)Varssm—1Ton—1
TO,n - TO,n—l
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Baseado em experimentos numeéricos, pode-se verificar, que a contribuicao da heteroge-
neidade:
S =1+ 14n/5, (1.89)

apresenta melhores resultado que S = 1+ 8. Assim, o valor intervalar do parametro n para

(L4 20err0)VitnsiTom — (1 + £ 0esrn-1)Viinrsn1Ton-1 A

o caso de n camadas, pode ser calculado como:
N,
TO,n - TO,n—l

5
= 141);‘”71-
(1.90)

Para aferir a validade destas aproximagoes em meios estratificados VT, é usado um modelo

de subsuperficie com valores altos e baixos de anisotropia no Capitulo dos experimentos

numeéricos.



Inversao da Aproximacao para o Tempo
de Reflexao em um Meio Anisotropico

Neste capitulo apresentaremos uma ferramenta simples que nos permitira estimar parametros
desconhecidos, em meios com anisotropia 71, mediante a inversao cinemética para o tempo
de reflexao fonte-refletor-receptor. Esta ferramenta nos permitird fazer um calculo preciso

em poucas iteragoes da velocidade NMO e do parametro de anelipticidade.

A Inversao cinematica do tempo de reflexao, consiste, em determinar um modelo esti-

mado (m®")

que ao ser utilizado na modelagem para o tempo de transito fonte-refletor-
L. ~ ~ obs

receptor gera um erro minimo na comparagao entre o tempo de reflexao observados, d;™, e

calculados, t(m®", x) . Esta comparacdo ¢é feita pela fungiao objetivo L, ou norma euclidiana

representada como:
M
2

O(m") =Y " [d” - t(m™,x;)]” ~ 0, (2.1)

j=1
em que M representa o nimero de dados observados. Para um problema de dois parame-
tros desconhecidos m e msy, por exemplo, a modelagem dos tempo de reflexao num meio
isotropicos de uma camada inclinada a funcao objetivo é representada por um paraboloide
como ¢ mostrado na Figura 2.1, onde m; = t; é o tempo de chegada vertical considerando-se
afastamento nulo entre fonte e receptor e my = vy, é a velocidade de sobretempo normal
(normal moveout). No problema inverso do tempo de reflexdo num meio com anisotropia
VTI, a funcao objetivo teria um espaco de modelos com trés parametros desconhecidos, en-
tao ®(m) pode ser representada por um grafico 2D para cada parametro, como é mostrado

na Figura 2.2, onde my = 1y, ma = vy, € M3 = 1.

Para um meio com anisotropica 771 as equagoes para um meio VT sao reescritas em

40
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®(m)

Figura 2.1: Funcao objetivo esquemaética com espago de modelos bidimensionais
my e ma (tempo de reflexao isotropico).
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Figura 2.2: Fungao objetivo esquematica com espago de modelos %y, v,, € . O mo-
delo, de uma camada plana VTI utiliza a amostra arenito Mesaverde
(Thomsen, 1986) numa profundidade de 4.912 km cuja velocidade ver-
tical da onda P é v,, = 4.476 (km/s) e seus parametros de Thomsen
sao € = 0.097 e 6 = 0.091.
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funcao da distancia perpendicular a superficie refletora inclinada e o angulo de mergulho do

refletor.

Um dos objetivos deste trabalho é implementar aproximacgoes ¢(m,z) encontradas na
literatura com distinta acuracia, em relacao ao dado exato, e estudar a sua influéncia sobre
os algoritmos de inversao desenvolvidos, para diferentes valores nos parametros de Thomsen,

este item serd apresentado com detalhes no Capitulo 5.

2.1 Linearizacao da aproximacao do tempo de reflexao

Seja t(m, x), a aproximagao para o tempo de reflexdo, uma fun¢ao nao linear nos parametros

do vetor:
T
m = (to, Upn, 1) . (2.2)

A estimativa dos parametros ¢ obtida expandindo a fungao t(m, z) em série de Taylor sobre

o ponto m° = (¢, o)

o 770)T no espago dos parametros do modelo. Logo:

ot 1 0%
t(m,z) = t(m° )+ m (m — m°) + 3 I

(m — m")?

m=mo (2.3)

m=m"
+ ... termos de ordem superior.

Desprezando os termos de ordem > 2 da expansao, a equacao (2.3) pode ser reescrita como:

ot
t<t07 Upn, 1, l’) = t(t8> U2n7 7707 x) + (tO - tg) 8_t0 o
£3,09,,,1°
ot
(o=t o (2.4)
6 pn tgvvgn n°

t
+ (=" I

n tg,vgn,no

Se discretizarmos {x} = {x1, 22, ..., 25} na fun¢do t(m,z) para M dados observados (M

representa o ntimero de receptores) podemos reescrever a equagao acima como:

t(mvxl) t(m071’1) gl(movrl) 92(m07‘r1) 93(m07‘r1) " to
t(m, ) t(m”, ) g(m° 25)  go(m® 7))  g3(m°, z2) o
- : - : : : Upn ™ Upn |
0 5 5 5 ="
t(maxM) t(m 7:[;M) gl(m 7$M) 92(m 7*1.M) g3(m 7$M)
onde
0 ot ) )
gi(m”, z;) = 1=1,2,3 j=12,.. M,
om; 10 0 0
0:Vpn>Tl
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neste trabalho a derivada g; ¢ avaliada numericamente utilizando a expressao:

0 o) 0 .
(') m (0] 2 UL ), (2:6)

onde J; correspondera a uma perturbacdo no parametro m; e
Ai = (07 5i) O)TJ (27)

corresponde ao vetor de dimensdao N (N = 3 anisotropia VTT) e representa o numero de
parametros desconhecidos nulos a excecao do elemento de indice ¢ com valor ¢;. Para um

meio com anisotropia TTI, N =5, e o vetor (2.2) é reescrito como:
T
m = (to, Up, 0, H, 0), (2.8)

em que H é a distancia perpendicular & superficie refletora inclinada e 6 é o angulo de

mergulho, do refletor.

2.2 Inversao linearizada

Utilizando notagao vetorial podemos escrever a equagao (2.5) como:
t% = t° + G(m — m"), (2.9)

onde G é chamada de matriz das derivadas ou sensitividade, possui M filas por N colunas
e representa um caso sobredeterminado (M > N). A solucdo da equagdo (2.9) sera dada,

derivando a func¢ao objetivo:

®(m) = (t°** — Gm)(t*** — Gm)’, (2.10)
em relacao aos parametros do modelo, e igualando a zero, obtém-se:

m=m’ + (GT'G)'GT(t — t). (2.11)

Deixando o modelo inicial m°® representar um modelo corrente ao estagio & do processo

iterativo teremos:

T

m*) = m® 4 (GW T GW)LGELT (gobs — (k) (2.12)

que correspondente & expressao iterativa utilizada no método linearizado de Minimos Qua-
drados (MMQ).
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2.3 Regularizacao

Neste trabalho foi utilizado o método cuja fun¢ao objetivo ®(m), é definida por Bassrei e
Rodi, 1993:
®(m) = (t** — Gm)(t*” — Gm)” + A\(D,m)" (D,m), (2.13)

em que D, é uma matriz de dimensao (N —p) x N, se p =0, D, corresponde & matriz iden-
tidade I resultando em uma regularizagao de ordem zero, sendo que nesse caso a solugao se
reduz ao método dos Minimos Quadrados Amortecidos ou método de Levenberg-Marquardt
(LM). Quando p = 1 a regularizacao ¢ dita de primeira ordem, enquanto se p = 2, D,
equivale a matriz das segundas derivadas e a regularizacao é dita de segunda ordem. Este
tipo de regularizacao, por matrizes de derivada, ¢ conhecido na literatura como regularizagao
de Tikhonov. No caso VTI, por exemplo, N = 3 entao D; e Dy sao representadas pelos

seguintes esquemas respectivamente
1 -1 0
D, = <O | _1) , (2.14)

D,=(1 -2 1). (2.15)

Minimizando a func¢ao objetivo (2.13) em relacao aos parametros do modelo, igualando
a zero, e deixando o modelo inicial m® representar um modelo corrente ao estigio k do
processo iterativo obtém-se:

m*+) — m®) 4 [G(’“)’TG(’” +AD!D, <CH (£ — ™), (2.16)

O valor de A nesta expressao e na equagao (2.13) é uma constante positiva denominada
parametro de regularizacao, que controla o tamanho do vetor solucdo. A estratégia para a

escolha deste valor nesta tese, foi sugerida por Reginska (1996) o qual propds uma relagao

funcional com respeito a A:

T, (N) =[1t — t(my, 2)[*[my]* A >0, (2.17)
de tal forma que o minimo dessa funcao esté associado com o joelho da curva L que representa
0 A 6timo.

A Figura 2.3 apresenta o fluxograma do algoritmo desenvolvido. Observe que o fluxo-
grama, apresenta o critério usado pelo algoritmo para interromper as iteragoes e imprimir

os valores estimados, isto ¢ quando o valor de ®(m) é minimo.
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Escolha o modelo inicial m, k = OJ

LCalcule a matriz G(k)J

—il

{Calcule m+D) — m(k)J

Atualize m®, k =k +1

nao

Regularizagao

Figura 2.3: Passos do algoritmo de inversao.

2.4 Decomposicao por valores singulares

Neste trabalho, do ponto de vista computacional, foi utilizada a decomposicao por valores
singulares SVD (Singular Value Decomposition). Este procedimento nao é custoso na medida
em que as matrizes envolvidas sao de pequeno porte. Também, o método SVD tem a
vantagem de permitir a analise da singularidade da matriz:

-1

T
G" Gc"»+AD'D,| | (2.18)

na equagao (2.16). Esta expressao é conhecida como a matriz pseudo-inversa, a chamaremos

de A € R™*". A decomposicao em valores singulares dela é uma fatoragao:
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A=U=V", (2.19)
tal que
A U % v
ar a1 Uq,1 Upm || 011 0 U1,1 EE U1
_ 0 0
- 9
Am,1 Qm,n Um, 1 Um,m : Om.n Um,1 Um,n
mXxXn m X m m X n nxn
onde

V & a matriz que contém os autovetores ortonormalizados de AT A;

¥ ¢ a matriz que contém as raizes quadradas dos autovalores de A” A (valores singulares),

sendo estes valores singulares colocados em ordem decrescentes;

U é a matriz que contém os autovetores ortonormalizados de A AT.

As matrizes V e U sdo unitarias, ou seja, UUT = U'U=Te VVI = VIV = I Isto

permite calcular as matrizes da equacao (2.19), nos seguintes passos:

Calculamos os autovalores ortonormalizados, A; (j = 1,...,m) da matriz AT A, ou seja,

resolvemos o sistema ‘ATA — /\jI| = 0.

Calculamos os autovetores ortonormalizados, v; (j = 1,...,m) associados aos autova-

lores do passo 1, ou seja, resolvemos o sistema ATAVj = A\jVj.
Formamos a matriz V usando como colunas os autovetores ortonormalizados v;.

Formamos a matriz diagonal ¥ usando a raiz quadrada de cada autovalor do passo 1, e
os os localizamos na diagonal, considerando que estes valores, o; = \/\;, sao ordenados

por ordem decrescente.

Finalmente, obtemos a matriz U. Calculada sabendo que AV = UX, ou encontrando-

se os autovetores ortonormalizados da matriz AA”.



Aproximacoes Propostas

Neste capitulo, sao apresentadas aproximagoes anelipticas (expressoes que dependen do pa-
rametro 1) para a velocidade de grupo da onda P em meios VTI, obtidas por meio de
aproximacoes racionais, ou seja, quocientes de dois polindbmios, que representam a expansao
da velocidade de fase de Fowler (2003).

Incluimos as bases teodricas de dois algoritmos, o primeiro, utiliza a aproximacao da
velocidade de grupo proposta para o calculo do tempo de transito ao longo do raio, e o

segundo, utiliza a aproximacao do nimero de onda k, para migrar dados em profundidade.

Usando a técnica de conversdo por similaridade de forma de Dellinger et al. (1993),
sao deduzidas novas e precisas aproximacoes para o tempo de reflexao nao hiperbolico. O
objetivo é apresentar aproximagoes para o tempo de reflexao que sejam mais simples em sua
forma algébrica, com a mesma qualidade, ou melhor, das encontradas na literatura com a

finalidade de serem implementadas na inversao deterministica.

3.1 Aproximacoes para a velocidade de fase

Gracas ao poder de computacao atual a equagao (1.17) ndo representa mais um problema na
modelagem da velocidade da fase, entretanto, esta equacao ainda é um desafio no problema
inverso devido a sua nao linearidade e parametrizagao. Fowler (2003) propds uma elegante
simplificacao desta expressao em funcao das velocidades horizontal v,, e vertical v,, para
a onda P num meio quase-acistico (ou seja a velocidade vertical da onda SV do meio é

diferente de zero),

47
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px “pz

20%(0) = v2(0) + \/Uﬁ(e) + (v 02 — v2, 02, ) sen? 20), (3.1)

onde v.(f) é chamada de parte eliptica da velocidade, definida como:
v2(0) = vl sen® 0 + v, cos® 0. (3.2)

O valor vfﬂ na equagao (3.1) é definida como a primeira velocidade de fase da onda P de

2 2
S Upl S v €11l que Vpmin € Vpmazx

B . 2
teste, o qual pode ser modificado e variar entre v omaz

pmin
sao os valores minimos e maximos da velocidade de fase vp(6), respectivamente. O valor v,

¢ definido como a segunda velocidade de fase da onda P de teste e é calculada pela seguinte

expressao:
v2, —v2))(v?, —v?
UIQ)Q _ ( pz 2sz)( p121 sz) +U§Z, (33)
Upl — Vs,

em que vy, corresponde a velocidade vertical da onda SV e vy, é a velocidade NMO. Segundo
Fowler (2003) é possivel propor outras aproximacoes usando os seguintes valores para vy,

na equagao (3.1):

U;l = vf)z = a3 + 202, (3.4)
v = U, (3.5)
V2 = VpaUpa, (3.6)
v+ 02
Uﬁl =Pz P 5 pa:’ (37)
2, .2
-2 Upz + pr
Ut = (3.8)

Em todos os casos supracitados, a excecao da expressao (3.4), o valor v, na equacao (3.1),

¢ calculado com a equagao (3.3).

As escolhas dos valores v,; = v,, e v,, = 0 na equacao (3.3) sdo particularmente conve-
nientes porque v,, pode ser medido a partir de dados sismicos de superficie. Com essas

escolhas, a primeira aproximacao de (3.1) torna-se:

U2z(v2n - UQx)
1+\/1+Wsen220 . (3.9)

Q

0p(0) ~ vZ(0)

Esta aproximacao corresponde & aproximacao acustica da velocidade de fase de Alkhalifah
e Tsvankin (1998). Linearizando a raiz quadrada da equagao (3.9) obtém-se a conhecida

equagao (Muir e Dellinger, 1985; Dellinger et al., 1993):

2 (2 _ 2
vh(0) =~ v(6) [1+%%:—@M%HZQCOSQQ}. (3.10)
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A Equagao (1.17), apesar de ser uma simplificacdo, ainda depende de quatro parametros.
Autores como Thomsen (1986), Dellinger et al. (1993), Alkhalifah (2000) e Fomel (2004)
tém publicado aproximacoes das velocidades de fase e grupo da onda P e SV com menos
parametros. Este tltimo autor propoe aproximagoes com uma acuracia melhor em compara-
¢ao com as expressoes que utilizam a série de Taylor para linearizar a equagao (1.17). Stovas
e Alkhalifan (2012) baseados na expansao da equagao 2D eikonal anisotropica propéem uma

aproximacao muito mais precisa, mas apresenta uma grande complexidade algébrica.

Existem intimeras formas de aproximar a funcao (1.17), por fungdes com propriedades
interessantes, tal como o método de Padé o qual permite-nos partir de uma série de potén-
cias e obter muito mais informacao do que a propria série fornece diretamente. O método
de Padé sao funcoes racionais, ou seja, quocientes de dois polinomios, que representam a
expansao. Esses aproximantes sao caracterizados por dois inteiros positivos L e M, graus
do numerador e denominador, respectivamente, da funcao racional e sao representados pela
notagao f(x)[L/M]. Neste trabalho estudamos os aproximantes [1/1]| e [2/2| descritos pelas

seguintes expressoes:

_ bot+pa
a1} = 2R, (3.11)

po + prav + paci®
a)|2/2| =~ . 3.12
fla)lz/2) m R LR .12

Os coeficientes p; e g; destas expressoes sao determinados a partir das pecas de informagao

Cp = %@ contidas na expansao em série de Taylor da fun¢do f(a). A condicdo:

fl@) = fioan(a) = O(a" M), (3.13)

nos proporciona um sistema de equacoes lineares algébricas para os coeficientes p; e ¢; em

termos dos coeficientes ¢,,.

Utilizando a simplificagdo de Fowler da velocidade de fase, ou equagao (3.1), da expres-
sao (1.17) e o método de Padé para calcular as fun¢oes racionais fj117(«) e fio/2(x) (vide

Apéndice A) obtemos o mesmo resultado obtido por Pereira et al. (2015):

25«
2 o 2
UP[l/l](0> ~ Ue(e) |:1 + 281]3(9) + Oé:| ’ (314)
e
45*v2(0)a + 4sa?
oya (0) = v2(0) |1 ‘ 3.15
DPWQ]( )~ v (0) { + 45208(0) 4 6svi(0)a + a2} (3.15)
em que
a = (v, — viva,) sen” 0 cos” 6. (3.16)
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Estas expressoes utilizam a aproximacao aneliptica da velocidade de grupo obtida da funcao
shifted-hyperbola de Fomel (2004). Note que substituindo vy, = v,, € vy, = 0, na equagao
(3.3), a aproximagao (3.14) é igual & equagao (3.10) com a =0 no denominador. Tomando a
raiz quadrada em ambos lados das equagoes (3.14) e (3.15), atribuindo s =1/2 e linearizando

o lado direito do radical obtém-se novas aproximacoes:

oY
UP[l/l](Q) ~ UG(Q) |:1 + 21}4(9) + 20é:| ’ (317)
e
v2(0)a + 202
() = v0) |1+ g s 19

As aproximacoes (3.17) e (3.18) tém formas simples e termos elipticos e anelipticos que
dependem explicitamente das velocidades v,;, v,. e vp,. Kstas aproximagoes podem ser

reduzidas em fun¢do de um tnico parametro de anisotropia (7).

3.2 Aproximacoes para a relacao de dispersao

A informacao contida entre a velocidade de fase e a relacao de dispersao é fundamentalmente

a mesma, considerando que:

wsen
by = : 3.19
on(0) (3.19)
¢ 0
W COS
k, = , 3.20
or(0) (3.20)

em que, k, e k, sao as componentes do vetor niimero de onda k, w corresponde a frequéncia
angular e vp(f) é a velocidade de fase da onda. Com isso cada expressao da velocidade de
fase teria uma relagao de dispersao k., ou componente de onda em direcao da profundidade.
Deduzir este valor de (3.17) e (3.18) ndo é muito pratico porém podemos obter k, de maneira

mais simples substituindo as expressoes (3.19) e (3.20) na equacgio (3.1), entao:

pl px“pz

k W Vb 3.21
= w202, + (V302 — V202 k2 (3.21)

2

Observamos que se definirmos o valor de v,; como vgl =0,

na expressao (3.21) e usando

a equagao (3.3) para encontrar vfﬁ com vy, = 0, obtemos, a relacao de dispersao num meio
acustico VT de Alkhalifah e Tsvankin (1998):

2 2.2
Upn [ W wk;

k., =

—_— 3.22
Upe \ V2, w? — 202 nk2 (8:22)
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Note que se 7 = 0 nesta expressao obtemos o operador raiz quadrada que corresponde ao

namero de onda em dire¢ao da profundidade num meio isotropico de Gazdag (1978):

v2 k2
ko= =1 — 22 (3.23)
Ups w

Novas expressoes do nimero de onda k, com resultados razoaveis sao obtidas escolhendo
um valor para v, nas equagdes da (3.4) até a equagdo (3.8) e substituindo na expressao
(3.21).

3.2.1 Migracao por extrapolacao em direcao da profundidade

Multiplicando ambos lados da equagao (3.22) pela fungao P(k,, k., w), no dominio de Fourier,
e aplicando as transformadas inversas de Fourier nos campos k,, k, e w (k, — —id/0z, k, —
—i0/0z e w — i0/0t) é obtida a equacao de onda para um meio actstico V11 homogé-
neo. Esta equagao expressa em derivadas parciais de quarta ordem, geralmente é resolvida
pelo método numérico de diferengas finitas ou pelo método recursivo REM (Rapid Expan-
sion Method) esta solugao permite modelar a distribuigdo bidimensional da onda propagada
pela fonte descrita por Py(x, z;w) e a distribuicdo bidimensional registrada pelos receptores
P.(z,z;w) para executar uma extrapolacdo em cada nivel na dire¢do da profundidade, de z

até z + Az, usando as seguintes expressoes:

P;ﬁl(kx, 24+ Az;w) = szj(/{:,;7 z; w)eikiAZ, (3.24)
e
P5t (ky 2 4 Az w) = P (ky, 2;w)e™4%, (3.25)

onde Az representa o intervalo em profundidade utilizado na extrapolacao. Quando essas
duas distribuicoes coincidem em um mesmo tempo e posicao espacial, a correlacao dos cam-
pos terd valores méximo permitindo construir o refletor. Isto é chamado de condicoes de

imagem e é representado como:
T
I(z,2) = Z/ P (z,2,w)Pf(z, 2,w), (3.26)
N, 70

em que x é o afastamento, 7' é o tempo maximo de propagacao, N, é o nimero total
de disparos e P; corresponde a distribui¢ao bidimensional da onda conjugada propagada
pela fonte. Este método, conhecido como método PSPI anisotropico (Phase Shift Plus
Interpolation), executa uma extrapolagao para cada nivel na dire¢ao da profundidade para
cada distribui¢do bidimensional de v,,(x, 2), €(x,2) e d(x, z). A descrigdo completa deste

algoritmo é detalhada por Torres (2010).
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Os testes de migragao nesta tese sao utilizados para verificar a estimativa conjunta da
velocidade e dos parametros de anisotropia intervalar, obtidos da inversao do tempo de
reflexao utilizando as aproximagoes propostas. Observaremos a sua influéncia na imagem
sismica de modelos migrados. Para estes experimentos utilizaremos modelos de camadas
homogeneas e heterogéneas anisotropicas VI no Capitulo 5. Os campos P, e Pj utilizados
neste capitulo para validar as estimativas das distribui¢des implementam a expressao (3.21)

COM Vp = Vp; € Vpa = Upp-

3.3 Aproximacoes para a velocidade de grupo

Substituindo o fator v, por v, /v2. no valor de v;(#) do denominador da equacao (3.9)
obtemos
sen? 6 cos® 0, (3.27)

—2=sen? f + v2, cos? 0
(O
utilizando a técnica de conversao por similaridade de forma proposta por Dellinger et al.
(1993) que consiste em substituir a velocidade de fase pela vagarosidade de grupo, pode-se
obter a aproximacao para a velocidade de grupo, ou raio, Vp(0) da equagao (3.27):

v (v — v ?
ViH(0) m V(0) 4y L )

—4,2 2 —2 cos2
VU5, sen? O + v 2 cos? ©

sen’ © cos® O. (3.28)

em que V., é chamada de parte eliptica da velocidade de grupo que corresponde a:

e

Vo) = \/v[jzz cos? © + v, 2sen? O, (3.29)

e © é o angulo de grupo. Utilizando esta mesma técnica de conversao podemos encontrar
as aproximacoes anelipticas da velocidade de grupo a partir das velocidades de fase (3.17) e
(3.18):

-1 o 1/—1 sA
VP[]_/I}(@) ~ ‘/e (@) |:1 + 23‘/;7;4(@> + A:| ; (330)
e
45V 4(O)A + 4sA?

—1 ~ -1 1 pe 31
Vrp(0) = Ve (6) { T LV5(0) + 65V (0)A 1 2A2} / (3.51)

onde
A = (v v,y — v, 2v, %) sen® © cos® ©. (3.32)

Assumindo que vy = V., Vp2 = Uy, € utilizando a expressao para a velocidade horizontal

v, = (L4 2n)v2,, (3.33)

pr
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a equacdo (3.32) pode ser reescrita como

A=(Q—1)v, v, ?sen® O cos® © (3.34)
em que
Q=1+2 (3.35)

3.3.1 Tracado de raios implementado a velocidade de grupo

Apresentamos um método de tracado de raios que nos permite calcular o tempo de reflexao
em meios transversalmente isotrépicos VT O algoritmo incluira a aproximacao proposta
mais precisa da velocidade de grupo (encontrada nos experimentos) para o calculo do tempo
de transito ao longo do raio. As principais vantagens deste método é a sua simplicidade e
o pequeno nimero de parametros para definir modelos homogéneos e/ou heterogéneos, com
refletores de forma aleatoria. No Capitulo 5 realizaremos exemplos sintéticos para validar
este algoritmo de tragado de raios, os resultados serao comparados com os obtidos usando o
software SU.

A base tedrica desta secao é dada por Santos e Figueird, 2011. Assumimos que a posi¢cao

do vetor de uma porc¢ao de raio é determinada pelas equagoes paramétricas:
x =x(7) = (z(1), 2(7)), (3.36)

onde T representa o parametro de raio. Essa trajetoria é obtida pelas seguintes equagoes:

dx

dr

dp 1 1
ar §V (vZ(x,z))’

em que p(7) é o vetor de vagarosidade que é tangente ao raio e v(x, 2) é a velocidade da onda

= p(7),
(3.37)

sismica em cada ponto (z,z) do campo. Para obter um algoritmo que permite o tragado de

raios, empregamos uma expansao de primeira ordem da série da Taylor do sistema (3.37):

xz(t+ A1) = z=(1)+p(r)AT,

(3.38)
p(ran) = plr)+ 5 (o) AT

Além disso, o tempo de viagem ao longo da trajetoria do raio pode ser obtido pela expressao:

dt 1
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que é calculado numericamente com a seguinte equacao:

N
X; — X;
o, 2van) = 3 =Xl (3.40)
=0 Pi

onde x; = (x4, z;) e Vp; corresponde & aproximacao da velocidade de grupo, que é comumente
usada neste trabalho e difinida Slawinski (2003):

Ve = ./ (1 + 5 cos2Osen2 O + £40)2 + sen220(e + (6 — £) cos? O)2. (3.41)

Para resolver as equagbes de (3.38) a (3.40) para o tempo de transito, as condigbes

iniciais sao estabelecidas considerando

p(0) = 2(0.0) (cos ©,sen ©), (3.42)

para © uniformemente distribuido entre [0,7]. Uma vez que isso é feito, no final de cada
etapa no processo de construgao de raios, o vetor de vagarosidade deve ser atualizado para

satisfazer a equacao eikonal:

1
2 2 2
=p;+p, = —— 3.43
||pH2 Y4 Y2 UQ(IZ:,Z)7 ( )

onde p = (p1,p2), p1 = ||pll2 cos ©, ps = ||p|l2sen© e O ¢é o angulo entre p(0) e a orientagao

positiva do eixo x.

Parametrizacao do modelo

O modelo da terra deveria ser anisotropico e composto de uma sequéncia de camadas estra-
tificadas. Para modelar este problema, o c6digo, apresentado por Zelt e Smith (1992), divide
cada camada em células trapezoidais separadas por limites verticais, como ¢ apresentado na

Figura 3.1 .

Uma interface é especificada por um numero arbitrario de noés de limite conectados com
interpolacao linear. O nimero e a posicao dos nés podem ser diferentes para cada limite.
Os limites sao suavizados pelo método de média movel ponderada. Neste método local, os
pesos sao calculados para cada n6 na fronteira com base em um conjunto de polindémios
cujos coeficientes sao obtidos com o MMQ. Em seguida, o suavizado é realizado com a
multiplicacao dos pesos limite pela profundidade dos nés. A velocidade da onda P em cada

trapezoide é descrita da seguinte forma

N

Ups(, 2) = Z Cia'2?, (3.44)

i+j=0
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Upzys €1, 01

UpZ4 , &4, 54

Figura 3.1: Célula trapezoidal separada por limites verticais, localizando em cada
vértice o correspondente valor da velocidade vertical v, e os parametros
de Thomsen ¢ e §.

onde os coeficientes Cj; sao uma combinagao linear das velocidades nos vértices da Figura
3.1. Note que aumentar o grau do polinomio (3.44) forca um armazenamento maior de

informacao. Isto melhora a representacao do campo v,.(z, z).

Sob a suposigao de anisotropia fraca (] ¢ |[< 1,| § |< 1), a aproximacdo de Thomsen
(1986) para a velocidade de grupo de onda P em meios VTI corresponde & equagao (1.36).
Nosso objetivo aqui é substituir esta equagao, na expressao do tempo de transito ao longo
do raio (3.40).

3.4 Aproximacoes para o tempo de reflexao em meios

VTI

Assim como a aproximacao de velocidade de fase da expressao (3.27) é transformada na
velocidades de grupo da equagao (3.28). A aproximagao da velocidade do grupo pode ser
convertida numa aproximacao para o tempo de reflexdo. Para isto consideramos um segmento

de raio atravessando uma distancia horizontal:
x = Vp(O)tsen O, (3.45)

e uma distancia vertical:

z = Vp(O)tcosO, (3.46)

onde © corresponde ao angulo de grupo e t é o tempo de reflexdo. Substituindo estas
expressoes na velocidade de grupo (3.28) obtemos a aproximacgdo do tempo de reflexdo em

funcao das posigoes z, z e das velocidades vy, Uy, € Upy:

v (v 2 — v 2
o, 0) & ) 1 e )
Uppy Upgp ™ + U2

1?22, (3.47)
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onde t.(x) corresponde & parte eliptica definida no Capitulo 1, pela equacao (1.74). Fowler
(2003) reformulou a equagdo (3.47) com uma perturba¢do no termo t.(z) (vp, = vpy). Assim

escreve-o de forma equivalente esta aproximagao como:

xQ (UZn - UZx)x4
t*(m, x) zt%—i—T R BT (3.48)
vpn pn (Upnt() + ’prl’ )

em que ty = 2z/v,,. Utilizando as expressées (1.30), (1.61) e o parametro de anelipticidade
7 a aproximagao (3.48) é reescrita como:

, T 2nz?

v2, v2, [Ugnt% +(1+ 2n)x2] '

(3.49)

Esta expressao corresponde a aproximacao actustica do tempo de reflexao sugerida por Alkha-
lifah e Tsvankin (1995) ja apresentada no Capitulo 1. Note-se que para realizar os processos
de inversao utilizando a aproximacao (3.49), o vetor de parametros desconhecidos corres-
ponde a

m = (to, Upn, )" (3.50)

Analogamente, substituindo as expressoes (3.45) e (3.46) nas velocidades de grupo (3.30),
(3.31) e atribuindo s = 1/4(1 +n) obtemos as aproximacoes do tempo de reflexdo propostas

para um meio VTT:

sax?
t ~ t, 14—, 3.01
() % ) 1+ 5 (351
e
254 (x)ax® + 2sa’z?

¢ ~t(x) |1 e , 3.52
(m, z) (z) [ * 452t8(x) + 6sti(x)ax? + a%‘*] (8:52)

onde

v? 1
a:( pe —)tg. (3.53)

vf)lng B v2,
Assumindo que v,1 = v, Vp2 = Up, € utilizando a expressao para a velocidade horizontal:
v, = (L4 2n)v2,, (3.54)
a equacao (3.53) pode ser reescrita como:

a=(Q—1)v 2t (3.55)

px

em que m corresponde ao vetor de parametros:

m = (tg, vy, Q)7 (3.56)

As aproximacoes (3.51) e (3.52) possuem menos operacoes aritméticas que a aproximagao de

Fomel (2004), obtida da velocidade de grupo shifted hyperbola, € ndo possuem a operacao de
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radiciacdo. A precisao das aproximacoes proposta serd comparada usando como modelo de
subsuperficie, um folhelho com anisotropia forte (Green Horn), nos experimentos numeéricos

do Capitulo 5.

3.5 Aproximacoes para o tempo de reflexao em meios
TTI

Para deduzir as aproximagoes do tempo reflexao num meio com uma camada inclinada com
anisotropia T'TI ortogonal, isto é quando o angulo de inclinacao da camada é tomado como
angulo de simetria com a vertical § = ¢, nos reescrevemos as equacoes para um meio V711,
em funcao das

¥’ =2Hsen ¢ + x — x, (3.57)

2/ = 2H cos ¢, (3.58)

em que H ¢ a distancia perpendicular a superficie refletora inclinada, ¢ ¢ o angulo do

mergulho do refletor e z, é a posicao da fonte, conforme é apresentado na Figura 3.2. A

T
|
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I
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|
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I
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SN
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Figura 3.2: Geometria par&{ o tempo de reflexdo numa camada inclinada com ani-
sotropia T'TI ortogonal. x, e x, representam a posicao da fonte e do
receptor respectivamente. H representa a distancia perpendicular a
superficie refletora. ¢ ¢ o angulo de mergulho da camada.

velocidade NMO neste caso é dificil de explicitar porque é deduzida mediante a velocidade
de fase a qual é representada por uma expressao algebricamente complicada. Por isto é
conveniente assumir a aproximagao de anisotropia fraca de Tsvankin (1995) para a velocidade

NMO quando o eixo de simetria é perpendicular ao refletor inclinado

Vpn (@) = 12’;—5’2[1 + 6+ 2(e — §) sen® ¢(1 + 2 cos? ). (3.59)
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Foram comparadas as aproximacoes propostas com os tempos exatos utilizando-se o
tracado de raios. Para tanto analisamos a mesma situacao do experimento Green Horn
de camadas planas descrito nos experimentos numéricos do capitulo 5 mas neste caso em

camadas inclinadas.

3.6 Aproximacoes para o tempo de reflexao em meios
ortorrombicos

As aproximacoes propostas do tempo de reflexao supracitadas para um meio VTI podem
ser reduzidas em funcao de dois tnicos parametros: a velocidade NMO e o parametro 7.
[sto permite generalizar as aproximacoes do tempo de reflexao de meios V711 para meios
ortorrombicos reescrevendo as equacgoes (3.51) e (3.52), respectivamente, em fungées do

angulo de azimute « localizado entre a fonte e o receptor com relacao a configuracao de

aquisi¢ao:
~t (2 2n(a)tga
tm, 2) = te{ ’{“[Hzn(a)]v,%( Ji1(x) + dn(e) [1+n(a)]}’ (3:60)
’ N 2s%(a)td(z)a(a)x?® + 2sa®(a)z?
Hm, ) ~ te(z) {1 T 12 ()5 (2) + 65(a) A ()a(a)2 + a2(a) 7 } ) (3.61)

em que t.(x) corresponde & equagdo (1.74), s(a) = 1/4[1+n(a)] e a(a) = 2n(a)t3/v2,.
As expressoes da velocidade NMO e do parametro de anelipticidade nestas equacoes sao

propostas por, Xu et al. (2005):

_sen’(a— @)  cos*(a— )

U;?(Oé) = 5 (362)
! 052 (o522
e
77(04) = 77(1) SGHZ(Oé - 90) + 77(2) 0082(04 - %0)
(3.63)

—n® cos?*(a — p) sen’(a — ),

onde ¢ é o azimute do plano de simetria [z, x3] do meio ortorrombico (assumindo que um

%) W @

dos planos de simetria é horizontal) e os parametros n", ) n® v, e vy sdo dados por,

sob a notacao de Tsvankin (1997):

o gD =60

= m, para 1= ]_, 2, (364)

U
o £W —e® — 50114 2:0)

(14 2:@)(1+25®) (3.65)

Ui
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0l = v,/ 1+ 2600 (3.66)

Estas aproximacoes se mantém suficientemente precisas com seus respectivos valores RMS
da velocidade NMO e do parametro de anelipticidade permitindo representar um meio ortor-
rombico multi-camadas com orientacao uniforme dos planos de simetria verticais (Xu et al.,
2005). A precisao das aproximagoes proposta (3.60) e (3.61) serdo comparadas usando dois

modelos de subsuperficie, nos experimentos numéricos do Capitulo 5.



Tempo de Reflexao Nao Hiperbélico na
Analise de Velocidade de Dados Reais

Neste capitulo sao aplicadas, para um dado real marinho 2D, duas metodologias que estimam
a velocidade NMO, sem a necessidade da estimativa dos parametros anisotropicos do meio.
As duas metodologias utilizam as aproximagoes de Al-Chalabi (1974) e Castle (1994) para
o tempo de reflexdao. O objetivo é mostrar que mesmo quando o meio apresenta anisotropia
é possivel se estimar um modelo de velocidade NMO consistente sem o conhecimento dos

parametros anisotroépicos do meio, com resultados melhores que a abordagem convencional.

4.1 Modelos matematicos para o tempo de transito de
ondas refletidas

Para um meio formado por duas camadas separadas por um refletor plano e o meio acima do
refletor isotropico homogéneo é dado pela equacao (1.52) de Dix (1955). O tempo de reflexao
em (1.52) descreve uma hipérbole simétrica em relagao ao eixo do tempo, cujas assintotas se
interceptam na posicao da fonte (origem do sistema de coordenadas). Para um meio formado
por N camadas o tempo de reflexdo da onda refletida gerada pela fonte é dada por (Taner
e Koehler, 1969):

t2 = Co+ Cra* + Cox* + ... + Cr® 2 + . (4.1)

em que Cy = 3, C; = 1/V2 | Cy, ... sdo fungdes da espessura e da velocidade da onda

nas camadas. A velocidade RMS é uma média das velocidades intervalares é dada por (Dix,

60
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1955):

N
Z U%Atk
k

L B (4.2)

1
=1

(]

2 —
VRJVI S —

em que v, ¢ a velocidade intervalar e At é o tempo de reflexao duplo na k-ésima camada.
Assim a velocidade RMS é uma média das velocidades das camadas acima do refletor.
Considerando pequenos afastamentos, isto é, r < z, em que z é a profundidade do refletor,
uma aproximacao da equacao do tempo de transito para um meio estratificado é dada por
(Yilmaz, 1987):

ﬁ:cb+cﬁ2:ﬁ+~gL1 (4.3)

Vius

o subscrito refere-se a4 aproximacao do tempo de reflexdo. Em uma familia CMP, os dados
estao sob o efeito do moveout devido ao afastamento fonte receptor. A correcdo do moveout
(Atnao) € dada por:

AtNMO = t(%) — to. (44)

As equagoes (1.52) e (4.3) sdo similares. Para um meio estratificado a velocidade da
onda refletida é dada pela média RM S das velocidades das camadas acima do refletor e a
velocidade necessaria para corrigir o efeito NMO em um meio estratificado é feita igual a

velocidade RMS, isto é: VN]WO = VRjus.

A correcao de NMO, equagao (4.4), é tanto melhor quanto mais proximo a curva (z)
estiver do tempo de reflexao observado. No processamento convencional, a estimativa da
velocidade para a corre¢do de NMO é baseada na equagao (4.3). A equagao do tempo de
reflexdo duplo em (4.3) é falha para dados de meios com algum grau de anisotropia e grandes
afastamentos (comuns em aquisi¢oes onde o meio é anisotropico). Na Figura 4.1 é mostrado o
tempo de reflexdo exato (curva roxa) e sua aproximagao obtida da equacao (4.3) (curva verde)
para um modelo formado por um refletor plano que estd a uma profundidade de z = 0.5
km. O meio acima do refletor ¢ o folhelho Greenhorn com velocidade vertical da onda P,
Up, = 3.094 km/s e parametros de Thomsen € = 0.256, § = —0.051 (Jones e Wang, 1981). De
acordo com esta Figura 4.1, a aproximacao do tempo de reflexao calculada em (4.3) possui
valores inconsistentes com o tempo de reflexdo exato para a razao afastamento/profundidade

(x/z) seja maior que 2, esses resultados comprometem a correcao de NMO, equagao (4.4).
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Figura 4.1: Tempo de transito da fonte ao receptor para um modelo com um re-
fletor horizontal a uma profundidade de 0.5 km, cujo meio incidente
¢ anisotropico VTI (Greenhorn). No eixo horizontal, parte de baixo,
afastamento e no topo, razao entre afastamento e profundidade do re-

Nas Figuras sao

mostrados o tempo de reflexao exato, curva roxa, e as aproximacoes:

convencional (equagao 4.3) em verde, de Al-Chalabi (1974), em azul,
de Castle (1994) em laranja e de Alkhalifah e Tsvankin (1995) equacao

(18) em vermelho. Em (a) sdo mostradas as assintotas da aproximacao

convencional, retas em preto. E em (b) as assintotas de Castle, retas

fletor.

2 I O 1

x (km)
(b)

No eixo vertical, tempo de reflexao duplo.

em preto.
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4.1.1 Abordagem de Al-Chalabi para aproximacao do tempo de
reflexao

A equacao (4.3) pressupoe que a velocidade RMS seja igual a velocidade NMO, Al-Chalabi
(1974), propoem um terceiro termo na equagao (4.1) que permite incluir as caracteristicas de

um meio que possui a velocidade NMO diferente a velocidade RMS, com a seguinte condi¢ao:
Caxt > 2(82 — t2). (4.5)

Nessa situagao, o terceiro termo pode sobrecorrigir a série na equacgao (4.1) e o resultado
pode piorar com o truncamento de dois termos na aproximacao do tempo de reflexao para
um refletor real. Na pratica, o valor de C3z* ¢ muito proximo do valor de 2(¢2 — t2) o que
faz o terceiro termo gerar resultados satisfatorios. Em Al-Chalabi (1974), tem-se ainda que

a inclusao de um quarto termo pode ser desnecessaria para a convergéncia da série.

Neste trabalho serd referido de método de Al-Chalabi a estimativa da velocidade para
correcao NMO mediante a analise de velocidade utilizando a equacao (4.1), truncada até o

terceiro termo. O coeficiente deste termo na equacao (4.1) e dado por:
Cs = (a3 — a1a3)/4ay, (4.6)

N - : ) -
onde a; =23, VZPhy com (i = 1,2,3,...) e hy é a espessura da k-ésima camada.

4.1.2 Abordagem de Castle para aproximagao do tempo de reflexao

Outra expressao matematica para a equacao do tempo de reflexao ¢ apresentada em Malo-

vichko (1978), e utilizada por Castle (1994), conforme a equacdo:

0 77
t=1s+ To—i—; (4.7)

em que Ty € eXpresso como

Lo
To = —, 4.8
)= (18)
Ts € 0 tempo de intersecao das assintotas com o eixo do tempo:
Ts = 1o(S — 1). (4.9)

Ainda nas equagoes acima, ty é o tempo de reflexao de afastamento nulo e v é uma variavel
auxiliar, de modo que
2 qys2
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S é chamado de fator deslocamento e é expresso como

S = % (4.11)
2

O valor de p;, ¢ chamado de momento ponderado do tempo e é expresso por

= (1.12)

sendo Vj a velocidade intervalar e A7, o tempo vertical da k—ésima camada. A Figura
4.1b ilustra a geometria da equagao (4.7), com o mesmo modelo da Figura 4.1a, de um
refletor horizontal num meio anisotropico. A aproximacao (4.7) descreve uma hipérbole
deslocada simétrica em relacao ao eixo do tempo, suas assintotas se encontram no ponto
(x = 0,t = 75). A Figura 4.1b também mostra as curvas de aproximacgao de tempo de
reflexdo: de Al-Chalabi (1974) (em azul), Alkhalifah e Tsvankin (1995) (equagao (18) nesse
artigo, em vermelho), esta dependente do parametro anisotropicos do meio, n, e Castle
(1994) (em laranja). De acordo com a Figura 4.1b, pode-se observar a equivaléncia entre
as aproximagoes de Castle, 1994, e a de Alkhalifah e Tsvankin (1995), com o tempo de
reflexdo exato para valores da relagao afastamento-profundidade de até x/z < 4. Na faixa
4 < x/z < 6 ainda que a aproximacao de Castle (1994) apresente resultados distintos do dado
exato essa diferenca é pequena e ainda nessa faixa os resultados dessa aproximacao podem ser
considerados razoaveis. Para valores de x/z maiores que 6, a aproximagao de Castle, 1994,
¢ falha. J& a aproximacao de Alkhalifah e Tsvankin (1995), apresenta resultados melhores
que a aproximacgao de Castle (1994), entre tanto, como ja foi mencionado, a utilizacdo da
aproximagao do tempo de reflexdo apresentada em Alkhalifah e Tsvankin (1995), necessita
da estimativa do parametro de anelipticidade como é apresentado por Ortega et al. (2018).
Ainda na Figura 4.1b verifica-se que para valores da relagdo x/z menores que 2 a aproximagao
de Al-Chalabi (1974), apresenta comportamento proximo ao tempo de reflexdo medido, o
que ja era esperado para pequenos afastamentos. Outros testes foram feitos considerando
o meio com um grau de anisotropia fraco (<10% conforme Thomsen (1986)) apresentam

mesmo comportamento com melhor precisao em relacao ao tempo de reflexao observado.

De acordo com os resultados da Figura 4.1, a estimativa da velocidade a partir da apro-
ximagao apresentada em Castle (1994), mostra resultados satisfatorios quando o meio apre-
senta um grau de anisotropia moderado, em torno de 20% segundo parametros de Thomsen
(1986) e dados cujo a relagdo x/z tem valor 4. Considerando que em reservatorios de hidro-

carboneto convencionais: a profundidade destes reservatorios alcanca até 5 km no méximo
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(em situagoes excepcionais ele pode chegar a 9 km) e que sua anisotropia nao é superior
a 20% segundo parametros de Thomsen (1986). Para levantamentos com afastamentos su-
periores a 2 km a razao x/z é inferior a 4. Assim, é razoavel na estimativa da velocidade,
nestes casos, considerar a abordagem apresentada em Castle (1994), mesmo para meios com
anisotropia ao invés da abordagem convencional, pois além de produzir resultados melhores
ainda se tem a vantagem de nao ser necessario o conhecimento dos parametros de anisotropia

do meio.

Para comprovar isso, as metodologias: convencional, de Castle (1994), e de Al-Chalabi
(1974), foram aplicadas a um dado real marinho 2-D da bacia do Jequitinhonha, cujo lanco
é superior a 2 km. Estamos fazendo o pressuposto de que estes dados sao de um meio com
anisotropia VTI, baseados no comportamento da razao afastamento-profundidade (Tsvankin
e Thomsen, 1994).

Estiramento em dados sismicos anisotrépicos

A presenca de anisotropia sismica VTI produz distor¢oes significativas nas imagens sismicas,
obtidas a partir das velocidades da andlise de velocidade convencional. A corre¢ao de NMO
neste tipo de meio produz distor¢ées nas frequéncias, chamadas de estiramento (ou stret-
ching), que se manifesta de forma significativa em grandes afastamentos (z/z > 1), eventos
rasos de baixa velocidade e meios com anisotropia. Isso ocorre porque a velocidade horizontal
Upg, Neste tipo de meio, é mais rapida do que a velocidade vertical v,, e, de fato, mais rapida
do que a velocidade NMO v,,. Isso significa que, se corrigimos este estiramento de forma
hiperbolica, corrigimos demais, tornando o stretching mais evidente. Uma solucao para este
problema é remover os tragos sobrecorregidos e empilhar os demais, obtendo-se assim uma
imagem, que contudo, nao ird fornecer uma informacao mais completa. Este estiramento
nao é diagnostico de anisotropia na subsuperficie ja que camadas isotropicas podem produzir
efeitos semelhantes. Mas consideramos valido utilizar uma equacgao para o tempo de reflexao
que tem um comportamento assintotico correto em afastamentos pequenos e grandes para a

anélise de velocidade.

Para ilustrar a analise supracitada foram utilizados dos CDPs sintéticos gerado dos

modelos da Tabela 4.1, utilizando o pacote de processamento sismico SU.

Observe na Figura 4.2b que o comportamento nao-hiperbolico das reflexdes nao é claro
a simples vista em dados brutos, mas ¢ muito claro quando a mudanca hiperbolica nos
afastamentos proximos foi removida; veja a Figura 4.2b . A forma da mudanca nesta exibicao
é frequentemente chamada de "hockey stick", nomeado assim, pela similitude com uma peca

de equipamento de um esporte popular nos estados do norte dos Estados Unidos. Note que
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Tabela 4.1: Velocidades verticais e parametros de anisotropia para dois modelos
de camadas planas. As amostras correspondem ao artigo de Thomsen

(1986).

Modelo isotrépico | Modelo anisotropico
z (m) || vpz (m/s) ‘ n ‘ Up: (M) ‘ n

0.4 2.074 0 2.074 0.017
0.9 2.745 0 2.745 0.104
1.5 3.688 0 3.688 0.022
2.2 3.962 0 3.962 0.175

o estiramento nao é diagnostico de anisotropia na subsuperficie jA que camadas isotropicas

podem produzir efeitos semelhantes.

No resultado da correcdo de NMO do CDP da Figura 4.1b dizemos que a anisotropia
se distingue como isotropia j& que a anisotropia estd implicita dentro da expressao v,, =
vpzm. Com o método convencional de analise de velocidade nao podemos encontrar os
valores v, e 0 separadamente apenas a combinagao chamada velocidade NMO. Se tentarmos
usar esta velocidade para prever a profundidade z do refletor, obtemos um erro de tempo-

profundidade porque a velocidade que precisamos é a velocidade vertical v,,

4.2 Estimativa da velocidade para um dado real aniso-
trépico

A Bacia do Jequitinhonha esta localizada na por¢ao nordeste da margem leste brasileira, no
litoral sul do Estado da Bahia, em frente a foz do Rio Jequitinhonha (ver Figura 4.3). Ocupa
uma area de cerca de 10.100 km?, dos quais 9.500 km? sdao submersos 7.000 km? até 1000
m de lamina da agua e 2.500 km? entre 1000 e 2000 m. Esta bacia esté posicionada sobre
a borda sul do Craton de Sao Francisco, sendo constituida por terrenos dominantemente
granuliticos, total ou parcialmente retrabalhados no ciclo transamazonico (Santos et al.,
1994).

A linha estudada é identificada como 0214-0270. Esta fez parte de uma aquisi¢io cuja
extensao na superficie é de 27625 m ¢é do tipo dip, na regiao de quebra do talude entre
a plataforma continental e a oceénica, Figura 4.3 retirada de ANP (2018). A aquisi¢do
realizada na linha 0214-0270 foi do tipo mariner tower streame, cujo lanco, era de 3125 m
com 120 canais. Detalhes da geometria de aquisicao estao na Tabela 4.2. A partir dos dados
podemos ver que as velocidades das primeiras reflexdes ocorrem entre 1700 e 2000 m/s,

no tempo de zero afastamento ty = 850 ms. Isso me permite calcular uma profundidade
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Figura 4.2: (a) CDP associado ao modelo isotropico da Tabela 4.1. (b) CDP asso-
ciado ao modelo anisotropico da Tabela 4.1. (¢) CDP depois da corre-

¢ao de NMO isotropica do CDP (a). (d) CDP depois da corre¢ao de
NMO isotropica do CDP (b).

aproximada de z = 0.5tgv = 722.5 m, utilizando o afastamento méximo da linha sismica

marinha, podemos afirmar que a relagao afastamento-profundidade (x/z = 4.3) é maior que

0.2, portanto, verifica-se que os dados tem um comportamento nao hiperbolico.

O processamento convencional da linha é mostrado no fluxograma da Figura 4.4 foi

realizado até a etapa de empilhamento. Antes da analise de velocidade debe ser realizado
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Figura 4.3: Mapa indicando a localizagdo da Bacia de Jequitinhonha. A linha
indicada no mapa na cor vermelha pertence a linha 0214-270, situa-
se na regiao de quebra do talude, entre a plataforma continental e a
ocednica, retirado com modificagbes de ANP (2018).

um processamento extra para a atenuacao de miltiplas de superficie livre, presentes no dado
marinho. Esse processamento no foi aplicado neste dado, porque o nosso objetivo é observar
o efeito da sobrecorrecao nos dados, mas sugerimos aplicar o fluxo de atenuacao de multiplas
apresentado em Oliveira e Gomes (2013) onde é aplicado a filtragem Radon combinada com
SRME (Surface-Related Multiple Elimination). Ainda na Figura 4.4, na etapa de anélise

de velocidade para a correcao NMO, se aplicou as trés abordagens para a estimativa da
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Tabela 4.2: Geometria de aquisicao da linha sismica 0214-0270 na Bacia do Jequi-
tinhonha.

’ Descricao do parametro \ Valor utilizado ‘

Numero de fontes 981
Distancia entre fontes 25 m
Niamero de canalis 120
Distéancia entre canais 25 m
Afastamento minimo 150 m
Afastamento maximo 3125 m
Tempo de registro DS
3 Q [ Entrada de dados ] i
I p I
| g I
l qé l
s [ Geometria ] i
| m |
R |
1 Q |
l g l
e Edicao |
2 ( : J |
O l
| H |
v [Corregéo de amplitude] l
[ Deconvolucao ]

|

[ Ordenamento CMP ]

[ Correcao de NMO ]

[ Empilhamento ]

Figura 4.4: Fluxo de processamento da linha marinha 0214-0270 da Bacia do Je-
quitinhonha.

velocidade NMO: anélise convencional, segundo a equagao (4.3), a formulagdo apresentada

em Al-Chalabi (1974) equagao (4.1) até o terceiro termo e a formulagio apresentada em
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Castle (1994) equacao (4.7).

Nas Figuras de 4.5 a 4.7 sao mostrados para a familia C'M P 977, o espectro de velocidade
com a curva das velocidades selecionadas e a correcao da familia considerando a velocidade
estimada. Nao foi aplicado o muting nos resultados apds a correcao de NMO para que os

efeitos da correcao segundo cada estimativa de velocidade, fossem observados.

Na aplicagao da abordagem tradicional para a estimativa da velocidade, como resultado
da corregao de NMO, ocorrem distor¢oes nas frequéncias. Como é mostrado no dado sobre-
corrigido para grandes afastamentos e eventos rasos na Figura 4.5. Para a abordagem de
Al-Chalabi (1974) o resultado da corre¢do NMO mostra uma melhora no estiramento, mas

o dado aparece agora subcorrigido para grandes afastamentos (Figura 4.7).

A abordagem de Castle (1994) é mostrada na Figura 4.6, junto com o resultado da corre-
cao NMO. Na comparacao das Figura de 4.5 a 4.7, a estimativa da velocidade segundo Castle
(1994) apresenta melhores resultados. Nas Figuras 4.8 a 4.10 sdo mostrados os resultados as
secoes empilhadas do dado partir da velocidade estimada segundo a abordagem tradicional,
Figura 4.8, a de Al-Chalabi (1974) Figura 4.10, e de Castle (1994) Figura 4.9. Na compara-
cao dos resultados, novamente verifica-se que a secao empilhada segundo a metodologia de
Castle (1994), apresenta melhores resultados, uma vez que para os refletores mais rasos: tem-
se sua maior preservacao e continuidade lateral. Desta forma é possivel fazer a estimativa
da velocidade, com resultados melhores que os obtidos no processamento convencional, sem
o conhecimento dos parametros de anisotropia do meio através da utilizacao da abordagem
de Castle. Neste trabalho para um dado real marinho 2D, sao aplicadas metodologias para
a estimativa da velocidade para correcaio NMO. O meio é considerado anisotropico e apre-
senta levantamento com grandes afastamentos. O procedimento natural seria a estimativa
da velocidade segundo metodologia apresentada em Tsvankin e Thomsen (1994), entretanto
a mesma requer que os parametros anisotropicos do meio sejam conhecidos, informacao em
geral nao disponivel. Como uma alternativa foram testadas trés abordagens para a esti-
mativa da velocidade, a primeira convencional, a estimativa é feita considerando a curva de
tempo de reflexao hiperbodlica, as duas outras abordagens consideram a curva nao hiperbodlica
para o tempo de reflexdo (Al-Chalabi, 1974, e Castle, 1994). Os melhores resultados foram
obtidos com a abordagem de Castle (1994). Assim, de acordo com os testes mostrou-se que,
para um meio anisotropico, é possivel estimar a velocidade NMO sem o conhecimento dos
parametros de anisotropia deste meio com resultados melhores que os obtidos na abordagem
convencional. Além disso, mostrou-se que para meios com grau moderado de anisotropia a
utilizagdo da abordagem de Castle apresenta resultados razodveis para valores da razio x/z
de até 4.
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Figura 4.5: Para a familia CMP 977, espectro de velocidade e respectiva correcao de NMO, utilizando a velocidade
estimada, pontos na curva branca, usando a aproximagao hiperbolica para o tempo de reflexdo, equacio (4.3).
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Figura 4.6: Para familia CMP 977, espectro de velocidade e respectiva correcao de NMO, utilizando a velocidade estimada
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Figura 4.7: Para familia CMP 977, espectro de velocidade e sua a respectiva correcao de NMO, utilizando a velocidade
estimada (pontos na curva branca) a partir da aproximagao nao hiperbélica de Al-Chalabi (1973).
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Figura 4.9: Se¢do sismica empilhada. A velocidade NMO foi estimada através do método de Castle (1994). Note-se a

melhor resolucao e continuidade de refletores entre 1500 e 2000 ms.
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Figura 4.10: Secao sismica utilizando a estimativa da velocidade NMO com uma anélise de
Al-Chalabi.
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Experimentos Numéricos

Neste capitulo mostramos a implementacao da teoria estudada, comecando, pela comparagao
das aproximagoes atuais e propostas do tempo de reflexdo e das velocidades da onda (fase e

grupo). A equagao utilizada para esta comparagdo corresponde ao erro relativo:

_ fobs(m7 .CE) _ f(m7$)

" fobs(max)

x 100, (5.1)

onde fos(m, ) representa a fungio exata estudada e f(m, x) é a aproximagcao correspondente
para esta funcao. Utilizaremos a velocidade de grupo proposta no algoritmo de tomografia
da secao 3.3.1. Verificaremos o comportamento do algoritmo de inversao desenvolvido, no
Capitulo 2, utilizando as nossas aproximacoes do tempo de transito na reconstrucao das dis-
tribuicoes bidimensionais da velocidade vertical da onda P e dos parametros de Thomsen, a
partir da regularizacao do método, para inferir estruturas geologicas correspondentes. Fare-
mos experimentos em amostras com varios graus de anisotropia e validaremos os resultados
das estimativas. Utilizaremos a migracao em profundidade de modelos sintético de varias

camadas com anisotropia VT para validar as estimativas.

5.1 Aproximacoes atuais para o tempo de reflexao em
meios VTI

Comparamos as aproximagoes para o tempo de reflexdo ¢(m,x) citadas na se¢do 1.3 com
os tempos exatos de reflexao ty,s(m, x) a partir da equagio de erro relativo 5.1. Os tempos
exatos foram extraidos de um sismograma adquirido de uma camada, gerado por tracado de

raios, utilizando o pacote de processamento sismico SU. A camada estd em uma profundidade

7
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z = 0.6 km e o afastamento méximo no sismograma ¢ de x = 2.6 km. A relagao afastamento-
profundidade x/z nas comparagoes é apresentado nas Figuras do experimento. A velocidade
vertical da onda P e os parametros de Thomsen das amostras para a modelagem dos tempos
estao na Tabela 5.1. Note que as amostras Dog Creek de Thomsen (1986) e Green Horn
apresentam uma das mais fortes anisotropias ja encontradas em rochas. Note que a amostra

Mesaverde de Thomsen (1986) é quase isotropica.

Tabela 5.1: Velocidades verticais da onda P e parametros de anisotropia das amos-
tras estudadas.

Parametro | Folhelho Green Horn | Arenito Dog Creek | Arenito imaturo Mesaverde
Uy, (km/s) 3.094 1.875 4.476
€ 0.256 0.225 0.097
) -0.050 0.100 0.091
n 0.341 0.129 0.005
| " Dix (1955)
Al-Chalabi (1973)
Alkhalifah e Tsvankin (1995)
10 } Fomel (2004) °
> Stovas e Ursin (2006) .
S g | Aleixo e Schleicher (2010) .
o Aleixo e Schleicher (2010)
p= Pereira et al. (2015) &
o 6
S
2
o) 4 .
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Figura 5.1: Erro relativo das aproximacgoes do tempo de reflexao para a amostra
Green Horn.

Observamos que, a aproximacao (1.54) que usa S = 1 + 8n, apresenta um erro maior
em comparagao as aproximagoes propostas por Alkhalifah e Tsvankin (1995), Fomel (2004),
Aleixo e Schleicher (2010) e Pereira et al. (2015). Nos trés experimentos a precisdo das
aproximacoes de Fomel (2004) e Pereira et al. (2015) s@o semelhantes e boas para valores
altos de anisotropia, como no caso de Green Horn e Dog Creek. Para valores baixos, como

¢ apresentado na Figura 5.3 vemos que a aproximagao Fomel (2004) é a melhor de todas,
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Figura 5.2: Erro relativo das aproximacoes do tempo de reflexdao para a amostra
Dog Creek.
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Figura 5.3: Erro relativo das aproximacoes do tempo de reflexdao para a amostra
Mesaverde.

com um erro nunca excedendo o 1% nos trés modelos. Note na Figura 5.3, que todas as
aproximacoes tém um comportamento similar ao tempo de reflexdo exato em comparagao
com as Figuras 5.1 e 5.2. Este comportamento se da devido aos valores proximos a zero dos
parametros de Thomsen na amostra Mesaverde. Observe que as melhores aproximacgoes sao

alcangadas com as aproximagoes de Pereira et al. (2015) e Fomel (2004), as quais tem uma
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Figura 5.4: Erro relativo das aproximacoes do tempo de reflexdao para a amostra
Green Horn e o resultado da alteragao do valor S na equagao (1.54).

expressao pouco linear em relagao aos parametros de anisotropia. Observamos que é possivel
reduzir o erro da aproximagao da hipérbole deslocada de Malovichko (1978) alterando o valor
de S, assim, a tornaremos mais precisa do que a classica equagao para meios anisotropicos de
Alkhalifah e Tsvankin (1995). A Figura 5.4 mostra o resultado da alteragao do valor de 8 na
equagao (1.71), o qual é obtido mediante simulac¢oes de inversao. A aproximacao que utiliza
o termo S(x), equacao de Castle (1994), permite um melhor ajuste das curvas de tempo de
transito, ela é dificil de aplicar na pratica. Ainda mais, esta equacao depende efetivamente

depende de trés parametros de nao hiperbolicidade.

5.2 Comparacao das aproximacoes propostas

Nesta secao, comparamos as aproximacoes encontradas na literatura das velocidades da onda
sismica (fase e grupo) e o tempo de reflexdo com as aproximagoes propostas. Esta compara-
cao é feita em um meio V7TT homogéneo acima de um refletor plano com sua correspondente
representacao exata utilizando a expressao (5.1). Uma comparacao do comportamento das
aproximacoes em modelos homogéneos com diferentes graus de anisotropia também esté in-
cluida. Esta experiéncia mostra que o erro das aproximacoes é maior quando aumenta a

anisotropia no meio.
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5.2.1 Velocidades de fase e grupo

Foram comparadas as expressoes exatas das velocidades de fase representada pela equacao
(1.17) e a velocidade de grupo expressada pela equacao (1.50) com as aproximacoes pro-
postas junto as aproximacoes mais recentes e precisas encontradas na literatura. Para esta
comparagao, utilizamos como modelo litologico a amostra conhocida como folhelho Green

Horn. Conforme & Figura 5.5 a precisao das aproximacgoes propostas (3.17) representada

14| Equacdo (3.17) —
12} Equacio (3.18) /7~ O\
‘ Padé [1/1] / \
1} Padé [2/2] /
0g | Fomel 2004) / \
" [Dellinger et al. (1993) / \
0.6 | Série de Taylor / \
\

0.4
K [ N\
0 ﬂ/ < 1
-0.2 RN /
~0.4 AN /
0.6 AN
0 15 30 45 60 75 90
Angulo de fase (grau)

Erro relativo (%)

Figura 5.5: Erro relativo das aproximacoes da velocidade de fase, no folhelho Green
Horn.

pela curva de cor vermelha e a equagdo (3.18) de cor amarelo sdo comparadas com a pre-
cisao das aproximacoes de Padé [1/1] ou equagdo (3.14) curva de cor laranja, Padé [2/2]
(3.15) curva de cor rosa, Fomel (2004) curva cor verde, Dellinger et al. (1993) curva de cor
marrom e a aproximagao obtida da série de Taylor, ou equagao (1.55) curva de cor azul.
Neste experimento fica bem claro que as aproximacoes propostas sao bem precisas, pois o

erro relativo méximo nao excede 0.4% para todos os angulos de incidéncia.

Um tutorial sobre aproximagoes para a velocidade de fase em meios VTI, sumarizando
praticas aproximagoes, podem ser encontradas em Fowler (2003). A comparacdo destas

aproximagoes com as expressoes propostas (3.17) e (3.18) é apresentada na Figura 5.6.

Para as expressoes da velocidade de grupos representadas pelas equagdes (3.30) e (3.31),
o erro aumentou, mas com menos de 1.5% de erro relativo, como é apresentado na Figura 5.7.

As Figuras 5.5 e 5.7 ndo apresentam valor absoluto para a representacao do erro absoluto
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Horn.
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Figura 5.7: Erro relativo das aproximagoes da velocidade de grupo, no folhelho
Green Horn.



Experimentos Numéricos 83

Utilizagao da velocidade de grupo proposta no algoritmo de tomografia

Para testar o algoritmo de tracado de raios da se¢ao, 3.3.1, propagamos uma onda sismica em
um meio homogéneo isotropico na posicao z = 8 km, conforme a Figura 5.8a. Neste meio a
equacao (3.44) é constante e corresponde ao valor de v,,(z, 2) = 1.785 km/s. Os parametros
de Thomsen neste modelo sao ¢ = § = 0. Os tempos de transito sao obtidos com o algoritmo
e comparados com o seu correspondente modelo no pacote de processamento sismico SU. Os
resultados sdo apresentados na Figura 5.8. Ainda nesta figura observamos o comportamento
dos raios associados as reflexoes (Figura 5.8a) e os tempo de reflexdo extraidos na Figura
5.8b. Esses tempos sao apresentados com os pontos de cor preta. Os tempos obtidos do

pacote SU sao apresentados com os pontos de cor roxa.

Seguidamente realizamos o mesmo experimento, mas agora propagando a onda sismica
num meio heterogéneo anisotrépico com valor da velocidade vertical da onda P de v,,(z, 2) =
1.785 km/s e parametros de Thomsen € = 0.225 e § = 0.098, correspondente a amostra Dog
Creek. Os resultados sao apresentados na Figura 5.9. A velocidade de grupo V, na expressao
do tempo (3.40) utilizada neste experimento corresponde a velocidade de grupo proposta,
equagao (3.31). Observe que, nestes dois experimentos (Figuras 5.8b e 5.9b) os resultados
do método de raios implementado é aproximadamente igual ao método usado pelo pacote

de processamento sismico SU (elamodel e elaray).

Posteriormente realizamos o mesmo experimento, da fonte em x = 8 km, mas agora
propagando a onda sismica num meio heterogéneo anisotrépico com velocidade vertical da
onda P varidvel. Para este experimento desenvolvendo a soma da equacao (3.44) até o

polinémio de grau trés, obtendo a seguinte expressao para modelar o campo de velocidade:

’Upz<I, Z) = Co(] -+ Cl()x + C()lZ + 020372 + CHIZ -+
00222 + CgofﬂS + 021.7722 -+ 012.1'22 + 00323. (52)

Os resultados desta experiéncia sao apresentados na Figura (5.10)a. Na figura, observamos
o comportamento dos raios associados a onda direta e as reflexoes. Neste estéagio, foi feita
uma tentativa de mostrar o efeito da anisotropia nos calculos do tempo de transito. Para
este propoésito é comparado o meio anisotropico com um meio que assume 0s parametros
de Thomsen iguais a ¢ = 6 = 0. A Figura 5.10b mostra a comparacao entre as reflexoes
formadas pelos raios isotropicos (pontos de cor preto) e as reflexoes formadas pelos raios ani-
sotropicos (pontos de cor vermelha). A diferenca entre as duas curvas é devido a presenca
de anisotropia. Como pode ser visto na Figura 5.10b, a diferenca dos tempos de transito
calculados entre o modelo isotropico e anisotropico aumenta com o afastamento. Isto demos-

tra que os parametros anisotropicos causam efeitos significativos nos valores do tempo para
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Figura 5.8: Tempo de transito calculado em uma camada homogénea isotrépica. O
ponto fonte esta localizado em = 8 km no modelo. (a) Raios de onda
P refletidos num meio com velocidade vertical constante de v,, = 1.785
km/s. (b) Comparagao das curvas de tempo de reflexdo entre nosso
método de tragado de raios (pontos de cor preta) e o resultado de SU.

grandes afastamentos, especialmente quando a relacao afastamento-profundidade excede a
relacdo z/z > 1.5.

Testamos o algoritmo para observar o comportamento em grandes afastamentos, este
experimento é reproduzido em um modelo anisotropico heterogéneo V11 de quatro refletores,

representada pelo polinomio da equagao 5.2. A Figura 5.11 mostra o comportamento dos
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Figura 5.9: Tempo de transito calculado em uma camada homogénea anisotropica.
O ponto fonte estd localizado em x = 8 km no modelo.
de onda P refletidos num meio com velocidade vertical constante de
Up(x,2) = 1.785 km/s e parametros de Thomsen &
0.098 (amostra Dog Creek). (b) Comparagao das curvas de tempo de
reflexdo entre nosso método de tracado de raios (pontos de cor preta)
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0.225, § =

raios da onda direta e das reflexdes provenientes das interfaces que recebem uma onda sismica

na posigao de xs = 0 quando os parametros Thomsen sio iguais a zero (Figura 5.11a). Note

que estes raios sao afetados quando assumimos anisotropia nas camadas como é mostrado

na Figura 5.11b
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Figura 5.10: (a) Raios das ondas P refletida e direta num meio com velocidade
vertical varidvel de v,,(x, z) e parametros de Thomsen. (b) Tempo de
transito extraidos de (a) e efeito da anisotropia nos calculos do tempo
de transito.

5.2.2 Tempo de reflexao em meios T1

Analisamos a situagdo em que 1000 receptores igualmente espacados em 10 m registram
dados sismicos provindo de um refletor plano (amostra Green Horn da Tabela 5.1) com
diferentes angulos de inclinacao ¢, sendo o caso VTI quando ¢ = 0, a posicao da fonte é
xs, = 0. Para refletores com ¢ # 0 utilizamos o angulo de inclinagao da camada como angulo
de simetria com a vertical, isto ¢ chamado de anisotropia T ortogonal, para facilitar a

comparacao das aproximagoes.
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Figura 5.11: Comportamento dos raios provenientes dos refletores que recebem uma
onda sismica na posi¢ao de x = 0, em um modelo VT heterogéneo.
(a) Quando os parametros Thomsen sdo iguais a zero. (b) Com o
feito da anisotropia. Utilizando nos céalculos do tempo de reflexao a
velocidade de grupo proposta (3.31).

Tendo em conta o supracitado comparamos as aproximagoes propostas t(m,z) com o
tempo exato de reflexo ts(m, z), extraido de um sismograma, a partir da equacdo de erro
relativo (5.1). Na Figura 5.12 estao apresentados os resultados das comparagbes num meio
VTI para cada uma das aproximagoes: (3.51), (3.52), Padé [1/1], Pade|2/2], Fomel (2004),
Dellinger et al. (1993) e a aproximacao obtida da série de Taylor. No eixo horizontal, parte
de baixo, afastamento e no topo, razao entre afastamento e profundidade do refletor. No
eixo vertical, tempo de reflexao duplo. Como era de se esperar, devido aos resultados dos
experimentos com as respectivas aproximacoes de velocidade de grupo, as aproximacoes ra-

cionais (3.51) e (3.52) tém nivel de precisdo na ordem dos mili-segundos, sao relativamente
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Figura 5.12: (a) Erro relativo das aproximagoes do tempo de transito. (b) Tempo
de transito; das aproximacoes estudadas e propostas para um meio
homogéneo VTI de uma camada plana na profundidade de 1 km,

amostra Green Horn.

equivalentes & aproximacao shifted-hyperbola de Fomel e possuem menor erro que as apro-

ximagoes de Dellinger et al. (1993) e a aproximacao obtida da série de Taylor para este

modelo de subsuperficie.

Para a comparagao no caso de TTI usamos as mesmas aproximacoes: (3.51), (3.52),
Padé [1/1], Pade|2/2], Fomel (2004), Dellinger et al. (1993) e a aproximacao obtida da

série de Taylor, mas desta vez, em funcao das coordenadas =’ e 2/, equagdes (3.57) e (3.58),

respectivamente, e a velocidade NMO expressa pela equagao (3.59). O erro relativo para dois

refletores com mergulhos de ¢ = 16 e ¢ = 21 é apresentado nas Figuras 5.13(a) e 5.14(a),

respectivamente. Uma boa precisao também ¢é alcancada para este experimento, observando

que, o erro aumenta com o afastamento mas com uma pequena margem de erro relativo.
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Figura 5.13: (a) Erro relativo das aproximagoes do tempo de transito. (b) Tempo
de transito; das aproximacoes estudadas e propostas para um meio de
uma camada homogénea T'7TI com um angulo de inclinacao de ¢ = 16°
e profundidade maxima de 3 km, amostra Green Horn.
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Figura 5.14: (a) Erro relativo das aproximagoes do tempo de transito. (b) Tempo
de transito; das aproximacoes estudadas e propostas para um meio de
uma camada homogénea 171 com um angulo de inclinacao de ¢ = 21°
e profundidade maxima de 4 km, amostra Green Horn.
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5.2.3 Tempo de reflexao em meios quase-actuisticos

As aproximacoes da velocidade de onda e do tempo de transito estudadas e propostas até
aqui sdo chamadas de actsticas porque o termo Cyy da matriz de elasticidade (1.10) é negli-
genciado. Nesta secao propomos aproximacoes para o tempo de reflexao que levam em conta
este termo, para isso, utilizaremos a equagao (3.51) e a expressdo de Padé [2/2] de Pereira

et al. (2015):
2019 4%t} (r)ax? + 4sa’z*
452t8(x) + 6std(z)ax? 4+ a’z* |’

t(m, z)? ~ t.(z) (5.3)
em que t.(x) corresponde a equagdo (1.74), s = 1/4(1 + 1) e a corresponde a equagao
(3.53) (a equagao (3.51) e a expressdo de Padé [2/2] apresentaram os melhores resultados
nos experimentos anteriores). Experimentamos valores de v, na equagao (3.53) conforme a

Tabela 5.2, ainda nesta equacao o valor de vy, é calculado com a equacao (3.3). Para esta

Tabela 5.2: Valores de vfﬂ na expressao a nas equagoes (3.51) e (5.3) .

vl Equacgio (3.51) Equagio (5.3)
ng 1 7
vgz 2 8
as + 2?]?2 3 9
VpzUpg 4 10
(02, +0v2,)/2 5 11
2(0pavp2)*/ (Vg + 0p2) 6 12

comparacao utilizamos os cinco parametros elasticos do folhelho Green Horn: a;; = 14.47
km?/s?, azs = 9.57 km?/s*, a13 = 4.51 km?/s%, ass = 2.28 km?/s* e ayy = 2.28 km?/s?,
lembrando que a4y = Cyy/p = v, para criar o dado exato no pacote SU. Analisamos a
situagao em que 1000 receptores igualmente espagados em 10 m registram dados sismicos
provindo de um refletor plano em uma profundidade de 1 km. Os resultados das comparacgoes
sao apresentados na Figura 5.15. A figura mostra o erro relativo desta comparacao entre
as aproximacoes propostas, da Tabela 5.2, com o dado exato. Ainda na mesma figura sao
apresentadas as aproximacoes, encontradas na literatura, que obtiveram o melhor resultado
nos experimentos anteriores, que correspondem as equacoes de Fomel (2004) (pontos de cor
vermelha) e Padé [1/1] de Pereira et al. (2015) (pontos de cor azul). Note que a inclusao
da velocidade v,, na equagao (3.53) melhorou os resultados das aproximagoes proposta (3,
4,5, 6, 78,9 ,10 ,11 e 12) e alcangou maior precisdo que a equacao de Fomel (2004),
particularmente para grandes afastamentos, no entanto, todas as aproximacoes na figura

representam uma aproximacao muito boa ja que o erro relativo é menor que 0.9%.
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Figura 5.15: Erro relativo das aproximagoes: (a) equacao (3.51) e (b) equagao (5.3)
para um meio de uma camada homogénea VTI de uma camada plana
em uma profundidade de 1 km e diferentes valores de a, correspon-
dente a Tabela 5.2.

5.2.4 Tempo de reflexao em meios ortorrémbicos

Testamos a precisao das aproximacoes sugeridas na secao, 3.6 com os tempos calculados no
pacote de processamento sismico SU. Consideramos dois modelos de uma camadas homogé-
nea ortorrombica com os parametros da Tabela 5.3 (modificados a partir de Ursin e Stovas,

2006; Tsvankin, 1997) cujas respectivas espessuras das camadas sdo de 1 km.
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Tabela 5.3: Parametros dos modelos ortorrombicos sob a notagao de Tsvankin
(1997). Os parametros do modelo 1 (anisotropia fraca) sdo extraidos e
modificados a partir de Ursin e Stovas, 2006. O Modelo 2 (anisotropia
forte) sdo modificados de Tsvankin (1997).

Amostra Uy (km/s) | vs, (km/s) €1 €9 01 0o 03
Modelo 1 (fraca) 1.74 0.39 0.14 | 0.08 | 0.10 0.05 0.10
Modelo 2 (forte) 2.985 1.265 0.329 | 0.258 | 0.082 | -0.077 | -0.106

Os valores correspondentes ao angulo de azimute entre a fonte e o receptor com relagao
a configuragao de aquisi¢ao () e o azimute do plano de simetria (@) nas equagoes propostas

(3.60) e (3.61) correspondem a: # = w/6 e p = 7/8, respectivamente.

Novamente, as aproximagoes propostas sao bastante precisas. Nenhuma delas excede um
erro relativo de 0.5% comparadas com a aproximacao calculada pelo pacote de processamento
sismico SU, no dominio do afastamento. Estas aproximacoes possuem expressoes simples que
podem ser vantajosas em consideragoes tedricas e também para estimativa de parametros
nestes meios. A melhor destas aproximagcoes com um erro relativo de aproximadamente 0.1%
(modelo A) comparada com a aproximacao de Fomel (2004) e Alkhalifah e Tsvankin (1995)
¢ aquela dada por (3.60).

Note que as aproximacoes propostas para este tipo de meio apresentam uma boa precisao
em relacao aos dados extraidos do pacote SU e que existe um aumento dos erros no modelo
com maior anisotropia, como ¢ mostrado na Figura 5.16b, assim como foi apresentado nos

experimentos anteriores.

5.3 Estimativa de parametros

Nesta se¢do apresentaremos os testes do codigo de inversdo (fluxograma da Figura 2.3)
desenvolvido para realizar estimativas dos parametros do tempo de reflexao em meios T'I. Este
algoritmo mostrou um bom desempenho na estimativa dos parametros RMS da velocidade
NMO e do parametro de anelipticidade, em tempo e num meio VTI com baixa anisotropia,
utilizando unicamente o tradicional MMQ. Verificamos que o MMQ é intil para estimar

parametros com um valor forte de anisotropia (n > 0.2) e para grandes afastamentos (z/z >
1).

Sera mostrado que partir de nossas aproximacoes para o tempo de reflexdo podemos
desenvolver um algoritmo iterativo para melhorar a estimativa dos atributos do tempo de

reflexao mediante uma correta regularizacao, permitindo estimar conjuntamente a velocidade

vertical e os parametros de Thomsen. Os experimentos numéricos demonstram a validade e
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Figura 5.16: Erro relativo das aproximagoes do tempo de reflexdao para um meio
homogéneo ortorrémbico de uma camada plana na profundidade de 1
km, amostra Green Horn. (a) Modelo 1, (b) modelo 2, referentes a
Tabela 5.3.

qualidade de nosso algoritmo.

5.3.1 Parametros RMS com anisotropia fraca

Com o proposito de testar a estimativa dos parametros RMS em tempo com o codigo de
inversao desenvolvido, foi propagada uma onda sismica na posicao x = 0 no modelo de
sete camadas homogéneas com anisotropia VTI da Figura 5.17. A funcdo t(m, ) para a
modelagem do tempo de reflexdo neste teste é a aproximagao (18) de Alkhalifah e Tsvankin
(1995). O objetivo deste experimento é estudar o comportamento do algoritmo em amostras
com baixa anisotropia quando ndo ha regularizacao (MMQ), isto é, quando A é zero na
equacao (2.16). A Tabela 5.4 apresenta os resultados deste experimento. Foram realizadas
seis inversoes, uma por reflexdo, usando informacao a priori de 50% do modelo verdadeiro,
conforme a Figura 5.18 (pontos de cor verde). Note que as simulagoes de inversao extraem

os valores RMS e nao os valores intervalares.

O critério de parada das iteragoes do algoritmo utiliza a seguinte expressao:

M .
> [H(meerd, ) — t(mesti, )]

€d = M 2
Zj:l [t(mverd, x;)]

x 100% = 0, (5.4)


https://pdfs.semanticscholar.org/cb18/fd8abf46a0fd0d67be2a0b0e5c26fc74f50a.pdf
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6 (km)

Figura 5.17: Modelo de sete camadas homogéneas com anisotropia V71 com seus
correspondentes valores intervalares da velocidade vertical (v,,) e pa-
rametros de Thomsen (g, 0).

Tabela 5.4: Tempos zero afastamento (7) e parametros RM S do modelo da Figura
5.17, modelos inicias e resultados das inversoes pelo MMQ.

| Camada | Parametro | Verdadeiro | Inicial | Estimado |
T (s) 1.085 | 0.542 | 1.085
Arenito Mesaverde Vims (km/s) 3.893 1.946 3.893
Tert 0.021 | 0.011 | 0.021
T (5) 1531 | 0.765 | L.331
Arenito imaturo Mesaverde | Vyps (km/s) 4.200 2.100 4.200
"y 0.020 | 0.010 | 0.020
T (5) 1973 | 0987 | 1973
Lamito Mesaverde Vims (km/s) 4.497 2.248 4.497
Neff -0.039 -0.019 -0.039
T (s) 2.180 | 1.095 | 2.189
Folhelho Cotton Valley Vims (km/s) 4.502 2.251 4.502
Neff -0.036 -0.018 -0.036
T (5) 2.401 | 1.200 | 2.401
Arenito Mesaverde Vims (km/s) 4.610 2.305 4.610
Tert 20.037 | -0.018 | -0.015
T (5) 2.607 | 1.304 | 2.607
Folhelho Mesaverde Vims (km/s) 4.631 2.316 4.631
Nert 0.028 | 0.014 | -0.028

onde ey corresponde ao percentagem de erro entre os parametros do tempo de reflexao
observados t(m'“"¢, ;) e calculados ¢(m®", z;), conforme a Figura 5.19a. Ainda na equagio

(5.4), mv“r? corresponde ao vetor de parametros dos modelos verdadeiros, neste caso os
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valores RM S da velocidade NMO e do termo aneliptico da Figura 5.17. m®" ¢é o vetor de

parametros dos modelos estimados.

Para verificar a convergéncia dos parametros dos modelos estimados é implementada a ex-

pressao:

Zi\il (mpe’/‘d - mgsti 2

e = N Z (mverd); )" 100, (5.5)
=1 i

onde e, corresponde ao percentagem de erro entre os parametros dos modelos, conforme a
Figura 5.19b.

O percentual de erro dos dados e; e dos modelos e, apresentado na Figura 5.19 mostra
que os parametros RMS foram bem estimados com erros menores de 1% em 6 iteracoes. A
Figura 5.19a apresenta o critério de parada do algoritmo, o qual imprime os valores estimados
do modelo calculado quando o erro relativo dos dados e; ¢ minimo. Como conclusao deste
experimento de inversao, preliminar, observamos que a estimativa RMS da velocidade e
do parametro de anisotropia 7, em tempo, é exata para um modelo de camadas planas
homogéneas com anisotropia fraca em uma relagdo afastamento-profundidade menor de 2.5
(x/z < 2.5).
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Figura 5.18: Tempo de transito da fonte ao receptor para um tiro em x = 0 no
modelo da Figura 5.17. As curvas negras representam os tempos asso-
ciados ao dado observado. A curvas vermelhas representam os tempos
associados ao modelo calculado pelo MMQ. As curvas verdes repre-
sentam os tempos associados ao modelo de inversao inicial.
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Figura 5.19: (a) Percentagem de erro entre os parametros dos dados (e4). (b)
Percentagem de erro entre os parametros dos modelos (e,,) a cada
iteracao.

5.3.2 Parametros intervalares com anisotropia forte

A fim de validar os processos de inversao com valores diferentes de 7, sao propostos dois
modelos multicamadas, cujos parametros do modelo sao apresentados na Figura 5.20. A
unica diferenca entre os modelos A e B desta figura esta no valor de ¢ — § para a segunda

camada do modelo B, que neste caso é maior do que 0.2 (a anisotropia nao é fraca).

estt) foram estimados consi-

Neste experimento os parametros do modelo verdadeiro (m
derando )\DEDR = 0 na equacao (2.16), neste caso a técnica de inversao é reduzida ao MMQ.
Com esta técnica bésica de inversao sao estimados os parametros de anisotropia intervalares
a partir dos dados RMS (Tb, Vrums € ness) € do conhecimento da velocidade vertical da onda
P v,,. Como os dados sdo sintéticos (v,, é conhecida), a qualidade da estimativa dos para-
metros € e 0 mede a precisao dos parametros encontrados pelo MMQ. Neste experimento,
o parametro de anisotropia intervalar aneliptico n é calculado com a equagao (1.88) e os
parametros de Thomsen ¢ e § intervalares sao calculados com as expressoes (1.82) e (1.83)
respectivamente. Os resultados das simulacoes de inversao dos modelos na Figura 5.20, mos-
tram que, quanto menor é o valor de (¢ —d) e €, maior é a precisao na estimativa dos valores
7 e d, como verificamos no experimento da Figura 5.21. A precisao na estimativa do parame-
tro anisotropico ¢, nao depende unicamente da estimativa da velocidade NMO na equacao
(1.83), também do valor (¢ — §). A experiéncia mostra um erro maximo na estimativa dos

parametros anisotropicos intervalares quando é utilizada a equacao de Malovichko (1978) que
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(a) (b) (km)

Figura 5.20: (a) Modelo A. (b) Modelo B. E seus correspondentes valores interva-
lares da velocidade vertical (v,.), os parametros de Thomsen (e, J) e

n.

utiliza o termo S = 1 + 87 especialmente na terceira camada para o modelo A e na segunda
camada para o modelo B. A experiencia mostra que podemos melhorar a acuracia na estima-
tiva do MMQ utilizando a regularizacdo de primeira ordem, que implementa a matriz (2.14)
na equacao (2.16). O resultado da regularizacdo da aproximagao (1.55) é apresentado nas
Figuras 5.21, 5.22 e 5.23 com uma linha da cor vermelha. Observe que nao necessariamente
a melhor aproximacao para o tempo de reflexao faz uma inversao mais precisa, por exemplo,
esperava-se que a aproximacao (1.57) de Fomel (2004) mostrasse um resultado melhor do
que a equacdo (1.55) de Alkhalifah e Tsvankin (1995) mas, nas simulagdes de inversdo com
o MMQ), o melhor resultado foi o da equagao de Alkhalifah e Tsvankin (1995), isso pode ser
explicado devido & linearidade que os parametros v,, e 1 apresentam na equagao (1.55) em

comparagao a equagao (1.57).
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Figura 5.21: Estimativa do parametro de anisotropia intervalar 7; pelo MMQ para:
(a) modelo A e (b) o modelo B, da Figura 5.20. Utilizando as apro-
ximagoes do tempo: (1.55) [Alk-Tsv (1995)], (1.57) [Fomel (2004)],
(1.54) com S =1+4+8npeS=1+4.7e (1.60) [Padé [1/1]]. A linha de
cor vermelha representa a regularizacao da aproximagao (1.55).

5.3.3 Parametros em meios com anisotropia TTI

Analisamos a situacao em que 2000 receptores espagados igualmente de 10 m registram uma
onda sismica gerada por uma fonte na posicao x = 10, z = 0. A superficie refletora tem
um angulo de mergulho de § = 11.3°. Para este experimento utilizamos os parametros
elasticos do folhelho Green Horn de Jones e Wang, 1981. Esta amostra ¢ usada em muitos
trabalhos sobre meios anisotrépicos, entre eles Fomel, 2004. A Figura 5.24 exibe o resultado
do experimento utilizando-se o tracado de raios para gerar o dado observado. A figura mostra
o tempo de reflexao exato da fonte ao receptor com uma curva em cor negra e o resultado da
inversao com uma curva de cor vermelha. Esta curva é associada ao modelo calculado pelo
método de MMQ utilizando o fluxograma da Figura 2.3; note que o resultado é préximo.
A curva verde representa o modelo inicial com 50% do modelo verdadeiro. A tabela 5.5
apresenta os resultados da inversao utilizando a aproximacao do tempo para um meio 771
Neste experimento observamos que o aumento de parametros de trés para cinco no vetor de

parametros desconhecidos m causou erros na estimativa dos parametros n e H.
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Figura 5.22: Estimativa do parametro de anisotropia intervalar ; pelo MMQ para:
(a) modelo A e (b) o modelo B, da Figura 5.20. Utilizando as apro-
ximagoes do tempo: (1.55) [Alk-Tsv (1995)], (1.57) [Fomel (2004)],
(1.54) com S =1+8neS=1+4.7e (1.60) [Padé [1/1]] . A linha de
cor vermelha representa a regularizacao da aproximagao (1.55).

Tabela 5.5: Parametros do exemplo numérico TTI e resultado da inversao MMQ
para o dado #(m®"? x) utilizando-se tragado de raios da Figura 5.24.

’ Parametro \ Verdadeiro \ Inicial \ Estimado ‘

to (s) 1.292 | 0.646 | 1.270
von (km/s) | 3.094 | 1.508 | 3.001
n 0.340 0.161 0.274

H (km) 2.000 | 1.000 | 2.224
0 (grau) 11.310 5.655 | 11.349

5.3.4 Condicoes na estimativa dos parametros de anisotropia pelo
MMQ

Nesta etapa dos experimentos, o objetivo é verificar em que condi¢oes a inversao determinis-
tica MMQ faz uma estimava correta ou incorreta do parametro de anisotropia n utilizando
a aproximacao proposta. Para tanto foram realizadas simulacoes de inversao utilizando a
velocidade vertical da onda P da amostra Green Horn com um valor fixo no parametro ¢
de £1 = 0.2 e valores de  varidveis no intervalo de —0.2 a 0.2 com incremento de 0.02. O
angulo de inclinagao 6 das camadas dos modelos varia de 0 a 20 graus (ver Figura 5.25). O

experimento tem uma relagao afastamento-profundidade z/z > 4. A partir do resultado das
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Figura 5.23: Estimativa do parametro de anisotropia intervalar §; pelo MMQ para:
(a) modelo A e (b) o modelo B, da Figura 5.20. Utilizando as apro-
ximagoes do tempo: (1.55) [Alk-Tsv (1995)], (1.57) [Fomel (2004)],
(1.54) com S =1+8ne S =1+4.7e (1.60) [Padé [1/1]] . A linha de
cor vermelha representa a regularizacao da aproximagao (1.55).

inversoes na Figura 5.25 concluimos que:

e Quanto menor for o valor de (¢ — d) e o valor de 8, maior é a precisdo da estimativa 7.

e A precisao na estimativa do parametro de anisotropia nao depende unicamente da

correta extracao dos tempos de transito dos dados, mas também, do valor de (g — 9).

As condigoOes acima na estimativa dos parametros de anisotropia obtidas com o c6édigo desen-
volvido neste trabalho sao consistentes com as condicoes apresentadas no trabalho de Xiao

et al. (2004).

5.4 Aplicacao para correcoes de NMO

Apos testes de qualidade das aproximacoes e do algoritmo de extracao dos parametros Ty,
Viamo € Neyf, ¢ apresentada a corre¢ao de NMO usando estes parametros estimados em dados
sintéticos. A Figura 5.26 mostra um sismograma sintético para os modelos A e B da Figura
5.20 respectivamente, com ruido aleatério e uma razao de sinal-ruido de 10. O objetivo deste

teste é executar uma correcao de NMO para todos os afastamentos e deixar os eventos ou
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Figura 5.24: Tempo de transito para o modelo sintético de uma camada inclinada
com anisotropia TTI. A curva em preto representa os tempos obser-
vados. A curva vermelha representa os tempos associados ao modelo
calculado pelo método de MMQ. A curva verde representa os tempos
associados ao modelo inicial.
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Figura 5.25: (a) Erro absoluto na estimativa do parametro de anisotropia 7 para
diferentes valores de 6 com &1 = 0.2, (b) erro absoluto na estimativa
do parametro de anisotropia 7 para diferentes valores de 6.

reflex6es horizontais utilizando as aproximagoes estudadas. A correcao de NMO conven-

cional assume um meio isotropico, i.e., utiliza 7.5y = 0 e a velocidade NMO exata. Como
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Afastamento (m) Afastamento (m)
0 0 2000 4000 6000 2000 4000

(a) (b)

Figura 5.26: (a) CDP associado ao modelo da Figura 5.20a. (b) CDP associado ao
modelo da Figura 5.20b. Razao de sinal e ruido de 10.

Afastamento (m) Afastamento (m)
0 0 2000 400 6000 0 2000 4000

(a) (b)

Figura 5.27: (a) Correcdo de NMO hiperbolica do CDP associado ao modelo da
Figura 5.26a. (b) Correcdo de NMO hiperbolica do CDP associado
ao modelo da Figura 5.26b, usando o valor exato da velocidade NMO.

vemos nas secoes sismicas da Figura 5.27, os eventos nao ficam horizontais para grandes
afastamentos (nem para afastamentos pequenos em camadas inclinadas). Além disso, apa-

recem distor¢oes nas frequéncias ou estiramento (NMO stretching) nos eventos mais rasos e
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Figura 5.28: Secoes sismicas da Figura 5.26a depois da correcao de NMO utilizando
as aproximagoes (a) Alkhalifah e Tsvankin (1995), (b) Fomel (2004),
(c) Stovas e Ursin (2004), (d) equagao (1.58), (e) equagao (1.59) e (f)
Pereira et al. (2015).
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de grande afastamento. Este fenomeno é quantificado por Yilmaz (1987), como:

Af _ Atywmo
S to

em que Af é a variacdo da frequéncia, f é a frequéncia predominante e Aty ;0 corresponde a

(5.6)

equacao (4.4). A utilizagdo de mais termos na aproximagcao do tempo de transito melhora o
problema de distor¢ao quando diminui o valor de Atyyo na equagao (5.6), o resultado é
mostrado na Figura 5.28. No processamento convencional o efeito do estiramento é removido
através do muting de um percentual da parte afetada. Isto no foi aplicado nas Figuras 5.27
e 5.28, a fim de observar a diferenca entre as secoes obtidas com a anélise de velocidade

convencional e o procedimento de inversao desenvolvido.

Observamos que a correcao de NMO aplicada a um modelo com anisotropia fraca é
efetiva quando estimamos os parametros RMS da velocidade NMO e do termo aneliptico
por meio do MMQ usando as equagoes de Alkhalifah e Tsvankin (1995), Fomel (2004), Ursin
e Stovas (2006), Aleixo e Schleicher (2010), Pereira et al. (2015). Um resultado semelhante
foi obtido no Capitulo 4 com a equagao de Malovichko (1978), que ndo necessita fazer
estimativas da anelipticidade. De acordo com os testes deste capitulo, mostrou-se que, para
um meio anisotropico fraco, é possivel estimar a velocidade NMO sem o conhecimento dos
parametros de anisotropia deste meio com resultados melhores que os obtidos na abordagem

convencional.

5.5 Regularizacao

Analisamos a situagdo em que 2500 receptores igualmente espacados em 10 m registram
dados sismicos, gerados por tracado de raios, provindo de um refletor plano num meio V717
numa profundidade de 0.6 km. Realizamos a estimativa das componentes do vetor m utili-
zando a equacao (2.16). A aproximacao do tempo de reflexdo utilizada para gerar a matriz
sensitividade G nesta equacdo foi a aproximagao (1.57) de Fomel (2004). Foram testadas
seis amostras com diferentes graus de anisotropia, bem como é apresentado na Tabela 5.6
(Vernik e Liu, 1997). Em cada estimativa foi designado um fator de regularizacdo A na

equacao (2.16).

Trés parametros com matriz D; e [

A Figura 5.29 apresenta as percentagens dos erros dos dados (ey), equacao (5.4), e dos
modelos (e,,), equagdo (5.5), na estimativa do vetor m = (to, vy, @), de trés parametros,

implementando a matriz de regularizacdo da primeira derivada (D;) ou matriz (2.14) na
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Tabela 5.6: Velocidades vertical, NMO e parametros de anisotropia para diferentes
amostras T1: 1 é de Jones e Wang (1981), 2 e 3 sdo de Wang (2002), 4
e 5 sdo de Thomsen (1986), e 6 é de Vernik e Liu (1997).

Amostra Up € Y Upn, n
1. Green Horn 3.094 | 0.256 | -0.0505 | 2.932 | 0.342
2. Hard (brine) 3.727 | 0.252 | 0.0347 | 3.854 | 0.203
3. North Sea (brine) | 2.291 | 0.195 | -0.0139 | 2.259 | 0.215
4. Dog Creek 1.875 | 0.225 | 0.0998 | 2.054 | 0.104
5. Mesaverde 3.749 | 0.128 | 0.0781 | 4.031 | 0.043
6. North Sea (dry) 3.860 | 0.240 | 0.0199 | 3.936 | 0.212
(@)
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Figura 5.29: (a) Percentagem do erro dos dados (e4). (b) Percentagem do erro dos
modelos (e,,), para diferentes valores de A na estimativa do vetor de
pardametros m = (tg, vy, Q) utilizando a matriz de regularizacao da
primeira derivada (D;) na equagao (2.16).
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equacao (2.16) e diferentes valores de \. Este mesmo experimento é repetido utilizando a
matriz identidade (I) em vez da matriz (2.14) na equacdo (2.16). Os resultados sao apre-

sentados na Figura 5.30. Note que a estimativa do vetor m de trés parametros para os dois

(a)
0.18 Green Horn —e—
0.16 | Hard (brine)
North Sea (brine) —e—
0.14 ¢ Dog Creek —e—
012} Mesaverde
s North Sea (dry) ~
° 0.1 ¢}
< 008 | ‘ / ~
0.06 |
0.04 == = 002 K
' TN
0.02 | M
0 1; 9‘ 6 - 6 3 0 0
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(b)
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North Sea (brine) —e—
3t Dog Creek —e—
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— D [ North Sea (dry) §
X
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s //
Ly : z . —_4'..»' =t
0.5} Kj
0 12 | 9 | 6 | 6 3 ‘ 0 0
100x10 10x10~ 1x10~ 100x10~ 10x10 1x10 100x10
A

Figura 5.30: (a) Percentagem do erro dos dados (eq). (b) Percentagem do erro
dos modelos (e,,), para diferentes valores de \ na estimativa do vetor
de parametros m = (o, v, Q) utilizando a matriz de regularizacao

identidade (I ou método LM) na equagao (2.16).

tipos de inversao regularizada, supracitados, sao semelhantes para valores pequenos de A, o

que significa que a estimativa é igual ao MMQ e que a regularizacao neste caso é ambigua.

Quatro parametros com matriz D,

A Figura 5.31 apresenta as percentagens eg e e, na estimativa do vetor m = (g, vy, €, 9),

de quatro parametros, para as amostras estudadas implementando a matriz de regularizagao
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da primeira derivada:

1

0o 1 -1
na equacao (2.16) e diferentes valores de .

Quatro parametros com matriz D,

O mesmo experimento supracitado é repetido utilizando a matriz:

1 -2 1 0
DQ_(O 1 -2 1)’ (5:8)

em vez da matriz (5.7) na equagdo (2.16). Os resultados sao apresentados na Figura 5.32.

Quatro parametros com matriz I

A Figura 5.33 apresenta os resultados da estimativa do vetor de quatro parametros m =

(to, Upa, €, 0) para as amostras estudadas implementando a matriz de regularizagao identidade:

, (5.9)

oS O O
S O = O
O = O O
— o O O

na equagao (2.16). Este tipo de inversdo mostrou um valor minimo tnico nas estimativas o
que demonstra uma eficiéncia superior na estimativa do vetor de parametros, ao contrario

dos métodos supracitados que utilizam as matrizes D; e D».

Nos experimentos observamos que o A 6timo nas Figuras 5.31b, 5.32b e 5.33b esté
associado ao minimo da curva. Também ¢é percebido que quando A\ assume valores grandes
as curvas apresentam erros dos modelos maiores. Observe que, a estimativa de quatro
parametros com o método de inversao que utiliza a matriz identidade de regularizacao é
mais eficiente. Este método mostrou um valor minimo tnico nas curvas de percentagem do
erro dos modelos, para todas as amostras na Tabela 5.6, reduzindo assim a ambiguidade
mostrada pelos métodos de inversao que utilizam as matrizes de derivadas D; e D,. Nas
simulacdes de inversao foi utilizado um modelo inicial de 50% do modelo verdadeiro. O
algoritmo descrito pelo fluxograma na Figura 2.3 usou a equagdo (5.4) como critério de

parada das iteragoes.

Observamos que estimativas razoaveis do vetor m podem ser obtidas usando como matriz
de regularizacao uma matriz de zeros N x N exceto na diagonal, cujos valores correspondem
a diagonal de G G.
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Figura 5.31: (a) Percentagem do erro dos dados (eq). (b) Percentagem do erro
dos modelos (e,,), para diferentes valores de \ na estimativa do vetor
de parametros m = (tg, vy, €, 0) utilizando a matriz de regularizacao
(5.7) na equacao (2.16).

5.5.1 Estimativa conjunta da profundidade e dos parametros de
anisotropia

Como observamos no Capitulo 4, o método da analise de velocidade nao pode estimar os va-
lores da velocidade vertical v,, e J, separadamente, apenas prever uma combinacao chamada
velocidade NMO. Usar esta velocidade para calcular a profundidade z causaria um erro de

tempo-profundidade porque a velocidade que precisamos é a velocidade vertical v,,.

Neste trabalho propomos fazer uma estimativa conjunta das velocidades, vy, ou vy, e
dos parametros de Thomsen, para deduzir através destes resultados, a velocidade vertical

da onda P (v,,) e a profundidade do refletor (z). Para essa finalidade utilizamos o vetor
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Figura 5.32: (a) Percentagem do erro dos dados (eg4). (b) Percentagem do erro dos
modelos (e,,). Para diferentes valores de A na estimativa do vetor
de parametros m = (¢, vy, €, 0) utilizando a matriz de regularizacao
(5.8) na equacao (2.16).

m = (tg, Vpg, €, 5)T nas simulagoes de inversdao que implementam as aproximagoes propostas
(3.51), (3.52) e a aproximagao aneliptica de (1.57). Isto nos permitiu deduzir a velocidade

NMO da seguinte equagao

pr
L 5.10
Up 1 +277 ( )

necessaria para a deducao da velocidade vertical da onda P:

Upn,

Upy = —F——s, 5.11

PV1+20 (5.11)

portanto, para o calculo do valor da profundidade z = 0.5v,.tp. A utilizacao do vetor

m = (to, vpn, €,0)7, ndo apresenta bons resultados nas simulagoes de inversao que utilizam a

parametrizagao das aproximagoes (3.51), (3.52) e (1.57). Ja para as simulagoes que utilizam
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Figura 5.33: (a) Percentagem do erro dos dados (eg4). (b) Percentagem do erro dos
modelos (e,,). Para diferentes valores de A na estimativa do vetor

de parametros m =

estimativas.

(to, Ups, €,0) utilizando a matriz de regulariza-
¢ao identidade na equacao (2.16). Observe o valor minimo tnico nas

a parametrizagdo da equagao (1.55) esse vector apresentou resultados razodveis nos experi-

mentos numéricos. Os resultados sao apresentados nas Tabelas 5.7 e 5.8. Nas simulacoes de

inversao foi utilizado um modelo inicial a priori de 50% do modelo verdadeiro. O algoritmo

de inversao usou como critério de parada das iteracoes, a equacdo (5.4) e a regularizacio

com a matriz identidade. A estimativa conjunta da velocidade intervalar da onda P e dos

parametros de Thomsen requer uma regularizacao especifica para cada camada, sem essa

regularizacdo é impossivel fazer uma estimativa. As simulagoes de inversdao mostraram um

melhor desempenho na amostra Mesaverde, que tem um pequeno valor de anisotropia.
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Tabela 5.7: Erro relativo e, (%) entre os parametros do modelo verdadeiro e os
parametros do modelo estimado implementando as aproximacgoes pro-
postas e o vetor m = (tg, Vpg, €, 0)

Eq. Equagao proposta (3.51) Equagao proposta (3.52)

Sa. to Upn, € 0 Ups z to Upn, € 0 Ups z
1 0.070 | 1.882 | 10.825 | 7.697 | 1.451 | 1.520 | 0.000 | 0.106 | 2.563 | 1.303 | 0.180 | 0.181
2 0.075 | 1.123 | 11.271 | 8.018 | 1.387 | 1.464 | 0.006 | 0.286 | 1.926 | 11.671 | 0.092 | 0.086
3. 10.229 | 3.337 | 33.472 | 2.769 | 3.296 | 3.533 | 0.090 | 1.419 | 12.861 | 14.424 | 1.629 | 1.720
4. | 0.006 | 0.054 | 4.184 | 5.944 | 0.437 | 0.443 | 0.003 | 0.196 | 4.751 | 8.798 | 0.700 | 0.697
)

6

0.005 | 0.212 | 0.719 | 0.058 | 0.208 | 0.213 | 0.006 | 0.217 | 1.060 | 0.420 | 0.245 | 0.251
0.067 | 1.005 | 9.402 | 22.548 | 1.444 | 1.512 | 0.010 | 0.347 | 0.251 | 0.025 | 0.158 | 0.148

Tabela 5.8: Erro relativo e, (%) entre os parametros do modelo verdadeiro e os
parametros do modelo estimado usando o vetor m = (¢, v, €,0) para
a aproximacao de Fomel (2004) e o vetor m = (tg,Vp,,€,0) para a
aproximacao de Alkhalifah e Tsvankin (1995).

Eq. Fomel (2004) Alkhalifah e Tsvankin (1995)

Sa. to Upn, € 1) Ups z to Upn, € 0 Upz z
1. 10.020 | 0.569 | 8.220 | 3.887 | 0.787 | 0.807 | 0.217 | 3.532 | 20.728 | 67.314 | 0.382 | 0.164
2. | 0.004 | 0.019 | 5.973 | 22.716 | 0.748 | 0.752 | 0.083 | 0.933 | 22.920 | 40.000 | 0.379 | 0.295
3. 10.065| 0921 | 6.886 | 4.708 | 0.853 | 0.918 | 0.027 | 0.345 | 0.490 | 40.000 | 0.910 | 0.937
4. 1 0.000 | 0.098 | 8.447 | 15.010 | 1.129 | 1.129 | 0.136 | 1.368 | 46.157 | 40.000 | 2.087 | 1.948
5

6

0.005 | 0.199 | 0.336 | 0.448 | 0.168 | 0.173 | 0.083 | 0.412 | 40.000 | 40.000 | 3.240 | 2.790
0.001 | 0.577 | 10.256 | 17.340 | 0.906 | 0.856 | 0.149 | 1.722 | 8.920 | 40.000 | 0.961 | 1.109

5.6 Utilizacao dos parametros estimados na etapa da mi-
gracao

Enquanto a migracao de meios anisotropicos em tempo precisa das distribui¢oes bidimensio-
nais RMS da velocidade NMO e do parametro n para ser realizada, a migracao anisotropica
em profundidade requer das distribui¢coes bidimensionais intervalares da velocidade vertical

da onda P e dos parametros de Thomsen ¢ e 9.

Propomos obter estas distribuicoes bidimensionais utilizando o algoritmo desenvolvido
na Secao 5.5, onde foi utilizada a regularizagdo que obteve o melhor desempenho (regula-
riza¢do coma matriz identidade) para estimar conjuntamente os valores de v,., € e J, por
tiro, em um meio com multi-camadas VTI. O experimento destas estimativas, proposto, é

resumido nas etapas a seguir:

1. Estimativa dos vetores:

m = (TO,mVRMS,naneff,n)a (512)
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m = (TO,n7 VRMS,Tw €n, 571)7 (513)

verd ). Em que Ty, é o tempo duplo de transito

a partir do dado observado, t(m
considerando-se afastamento nulo entre fonte e receptor, Vrarsn € Nefsn 530 a veloci-
dade e o parametro aneliptico RMS até a interface n, €, e §,, sao variaveis auxiliares. A
estimativa do vetor (5.13) utiliza a regularizagdo com a matriz identidade na equacao
(2.16) (método LM ). Nesta etapa ¢ feita uma inversao para cada reflexdo obtendo o

seguinte nimero de inversoes por vetor:
nr X nshots,

onde nr corresponde ao nimero de refletores do meio e nshots é o nimero de tiros.

2. Utilizando os parametros estimados do vetor (5.12) do passo (1) calculamos para cada

camada e por tiro:

e 0 tempo de zero afastamento intervalar:
ti = Ton — Tom-1, (5.14)

onde n representa a n-ésima camada;
e a velocidade NMO intervalar, v,,;, usando a equagao (1.81);

e o parametro de anelipticidade intervalar, ; usando a equagao (1.90);

3. Baseados no vetor (5.13) do passo (1) deduzimos o valor:

UZ* n b
peRMSn T Aos

e utilizando a equacdo (4.2) calculamos o valor intervalar v,,,; da equacao (5.15). Pos-

teriormente obtemos a espessura de cada camada com:

Upziti
.= Loili 5.16
5= 22 (5.16)

onde t; corresponde ao tempo de zero afastamento intervalar da equagao (5.14) do

passo (2).

4. Deduzimos o parametro de Thomsen intervalar, J;, com os valores intervalares obtidos

nas etapas (2) e (3)
1 UZQm,z'

Upz,i
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5. Deduzimos o parametro de Thomsen intervalar, ¢;, com os valores intervalares obtidos
nas etapas (2) e (4)

6. Criamos as distribuicoes bidimensionais da velocidade e dos parametros de Thomsen,

localizando os valores intervalares correspondentes, acima da posicao de profundidade

n

Zn=> 2. (5.19)

i=1
Nesta parte final do experimento é feita uma extrapolacao que conecta os resultados
de um tiro com o resultado do préximo disparo, fazendo uma meédia das velocidades
e dos parametros de Thomsen, para formar trés distribui¢bes homogéneas (v,., € € 9)

das camadas.

7. Realizamos a migracao em profundidade descrita na secao 3.2.1 utilizando as distribui-

¢oes intervalares: da velocidade v,, e dos parametros de Thomsen, deduzidos na etapa

(6).

5.6.1 Migracao em um modelo sintético de camadas homogéneas
VTI

Implementamos as etapas supracitadas usando um modelo sintético de 5 camadas homo-
géneas cujos valores correspondem as amostras Dog Creek para a camada 1, Green Horn
para a camada 2, Mesaverde para a camada 3 e North sea (dry) para a camada 4 (veja
Tabela, 5.6), a camada 5 corresponde a uma camada isotropica com velocidade v, = 4.721

cale 5 partir dos tempos observados,

(km/s). A etapa (1) extrai o vetor de parametros, m
t(mver? x), utilizando modelos inicias, ¢t(m™¥* ), a priori de 50% do modelo verdadeiro,
conforme & Figura 5.34. Esta figura apresenta os tempos de transito refletidos gerados por

5 tiros para 4 refletores separadamente.

Apobs obter os valores intervalares com suas respectivas posicoes em profundidade, eta-
pas da (2) até a etapa (5), obtemos as respectivas distribui¢oes bidimensionais, etapa (6),
conforme as Figuras 5.35b, 5.35d e 5.35f, obtidas a partir dos 5 tiros da Figura 5.34. Ainda

nesta figura apresentamos as distribuicoes bidimensionais verdadeiras & esquerda.

Finalmente, realizamos a migracao em profundidade usando as distribuicoes bidimensi-
onais estimadas, a partir dos 5 tiros para o imageamento os dados, a fim, de observar o seu
comportamento de estes apos sua respectiva migracao. Comparamos estes resultados com
uma migracao isotrépica que utiliza apenas a distribuicao de velocidade obtida a partir da

analises de velocidade convencional, conforme a Figura 5.36.
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Figura 5.34: Tempo de reflexdo observado ¢(m
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, ), inicial t(m™* ) e calculado
Utilizando 5 tiros para imaginar a se¢ao sismica.
Camada 1 (Dog Creek), (b) camada 2 (Green Horn), (c) camada 3
(Mesaverde) e (d) camada 4 (North sea (dry)).

Observe que a migracao isotropica, correspondente & Figura 5.36a, nao corrige a dispersao

causada por grandes afastamentos principalmente na primeira camada. Esta camada corres-

ponde & amostra Dog Creek. J& para a migracao anisotrépica, ou Figura 5.36b, que inclui as

distribuicoes bidimensionais estimadas da velocidade e os parametros de Thomsen, o efeito

de sobretempo de grandes afastamentos é corrigido, mas dificilmente é possivel para o ima-

geamento do canal da terceira camada. Esta camada corresponde & amostra Mesaverde.

Mas o mais relevante nesta figura é a posicao em que as interfaces estao localizadas. Note

que na migracao isotropica, a posicao dos refletores esta errada e este erro aumenta com a

profundidade. Isso é causado porque foi utilizada a velocidade NMO intervalar (velocidade

comumente usada no processamento sismico) em vez da velocidade vertical da onda P.
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Figura 5.35: Distribui¢oes bidimensionais: verdadeiras da (a) v,. e dos parametros
(c) € e (e)d; estimadas da: (b) v,, e dos parametros (d) e e (f) ¢ .

5.6.2 Distribuicoes bidimensionais heterogéneas

As duas secOes acima permitem construir as distribuicoes bidimensionais necessérias para
a migragao PSPI de um meio com vérias camadas homogéneas. Nesta se¢cao, propomos

representar essas distribuicoes de maneira heterogénea, por meio de polindémios, através
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(b)

Figura 5.36: Migracao em profundidade, usando 5 tiros para o imageamento,
(a) isotropica usando a velocidade estimada de maneira convencional,
(b) anisotropica usando as distribui¢oes bidimensionais estimadas. A
secao sismica corresponde ao modelo anisotropico VTT das Figuras
5.35a, 5.35¢c e 5.35e, as linhas de cor vermelha indicam a posicao exata
dos refletores.

da equacao (3.44). Assim uma vez que as distribui¢oes bidimensionais das velocidades v,, e
Upn, Sa0 representadas por esta equagao, obtemos uma matriz para caracterizar a distribuigao

bidimensional do parametro § de forma heterogénea da seguinte forma:

5z, ) = % [(M)Q - 1] , (5.20)

Upe (2, 2)

em que I é a matriz identidade com as dimensées do modelo (n, xn,). Da mesma forma, uma
vez representada a distribui¢ao bidimensional do parametro aneliptico, 7, pelo polinomio da

equacao (3.44) e tendo em conta a equagao acima, propomos representar £ como:
e(x,z) =n(x, 2) [[+ 20(x, 2)] + 0(z, 2). (5.21)

Estas duas equagoes sao exatas, em tempo, com o conhecimento da velocidade v,, e quando
obtemos a estimativa das velocidades RMS e dos 7.y em meios com anisotropia fraca, como
mostramos na secao, 5.3.1. Veja que, aumentar o grau do polinémio (3.44) nas velocidades da
equacao (5.20) forga um armazenamento maior de informagao. Isto melhora a representagao

da distribuicdo, (z, z), conforme as Figuras 5.37, 5.38 e 5.39.

Realizamos a migracao pré-empilhada em profundidade do modelo das Figuras 5.35a,
5.35¢ e 5.35e, novamente. Desta vez, utilizando os dados sismicos de 50 tiros e as distribui-

¢oes bidimensionais heterogéneas calculadas pelos polinémios de grau 3 e 7 de acordo com
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Figura 5.37: Distribuicdo bidimensional heterogénea do parametro d(x,z). (a)
Associado a um polindémio de grau 3. (b) Associado a um poliné-
mio de grau 7. As linhas de cor negro com circulos indicam a posi¢ao
das interfaces do modelo da Figura 5.35e.
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Figura 5.38: Distribuicdo bidimensional heterogénea do parametro e(z,z). (a)
Associado a um polindémio de grau 3. (b) Associado a um poliné-
mio de grau 7. As linhas de cor negro com circulos indicam a posi¢ao
das interfaces do modelo da Figura 5.35c.

as Figuras 5.37, 5.38 e 5.39. Os resultados desta migracao sao apresentados na Figura 5.40.
Na Figura 5.40b observamos mais uma vez o erro em profundidade causado pela velocidade

estimada de forma convencional. O ruido observado nas secoes sismicas 5.40c e 5.40d esté
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(a)

Figura 5.39: Distribuicdo bidimensional heterogénea da velocidade v,,(z,2). (a)
Associado a um polindémio de grau 3. (b) Associado a um polinémio
de grau 7. As linhas de cor negro com circulos indicam a posicao das
interfaces do modelo da Figura 5.35a.

associado ao grau do polinémio. O fato de nao poder imagear o anticlinal esta relacionado
a dificuldade do método de migracao PSPI quando existe uma grande variacao lateral, isto
é, quando ocorre uma mudanga superior a 5% no valor da velocidade para uma distancia
de 1000 m. A técnica de migracio RTM (Reverse Time Migration), neste caso, obteria
melhores resultados ja que permite obter imagens 6timas do subsolo, onde sao apresentados
modelos geolégicos complexos com variagoes laterais de velocidade e falhas. No entanto, a
principal restricao do RTM esta associada a seu alto custo computacional, tanto em tempo
de execucao quanto no espaco de armazenamento de informacoes. Portanto, o desenvolvi-
mento de estratégias vidveis na pratica ¢ necessario para reduzir as restricoes da técnica
RTM. Considerando que atualmente existe uma demanda crescente por computacao de alto
desempenho e velocidade de processamento (HPC High Performance Computing), o HPC
foi adotado como uma solucao para solucionar problemas avancados e realizar atividades
de pesquisa por meio da modelagem, simulagao e anélise, como a migracao RTM. Uma das

principais ferramentas usadas no HPC' é o MPI (Message Passing Interface).

Otimizacgao global

Podemos utilizar um sistema hibrido de otimizacao combinado um algoritmo estocastico
com o método LM. O objetivo dessa combinacao é conjugar a atuacao dos dois métodos,

extraindo a melhor solucao que cada um pode oferecer. A saida do algoritmo estocastico
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Figura 5.40: Migragao em profundidade, usando 50 tiros, (a) anisotrépica utilizando
as distribuigoes bidimensionais estimadas, (b) isotropica usando a ve-
locidade estimada de maneira convencional, (¢) anisotropica associado
a polindmios de grau 3 e (c¢) anisotropica associada a polindémios de

grau 7. A secao sismica real corresponde ao modelo das Figuras 5.35a,
5.35¢ e H.35e.

é utilizada como estimativa inicial da inversao na inversao LM conforme é apresentado no
trabalho de Ortega e Bassrei (2015).



Conclusoes

No processamento sismico de um dado real marinho 2D, o procedimento natural consistiria
em estimar conjuntamente a velocidade NMO e os parametros de anisotropia. Isto implica
um aumento de complexidade na estimativa da velocidade NMQO, pois a aproximacao do
tempo de reflexao deve levar em consideracao os parametros anisotropicos do meio. Como
alternativa, foram testadas trés abordagens para a estimativa da velocidade, a primeira
convencional onde, a estimativa é feita considerando a curva de tempo de transito hiperbolica,
e duas outras abordagens que consideram curvas nao hiperbdlicas para o tempo de reflexao.
Os melhores resultados foram obtidos com a abordagem que utiliza o fator de heterogeneidade
S. Assim, de acordo com os testes mostrou-se que, para uma meio anisotrépico, é possivel
estimar a velocidade NMO, em tempo, sem o conhecimento dos parametros de anisotropia

deste meio com resultados melhores que os obtidos na abordagem convencional.

Experimentos numéricos verificaram que as aproximacoes anelipticas racionais de ve-
locidade de fase e grupo, sao validadas. Um método de tragcamento de raios, usando as
aproximacoes da velocidade de grupo propostas, foi realizado e sugerem que estas tém boa
precisao e robustez na modelagem do tempo de transito do caminho do raio em meios aniso-
tropicos. Além disso, experimentos verificaram que estas aproximacoes permanecem validas,

precisas e robustas, para o caso de meios VT verticalmente heterogéneos.

Diferentes formulas para aproximar o tempo de reflexao para grandes afastamentos foram
propostas na literatura. A maioria destas tem expressoes algébricas bastante complicadas
que sao dificeis de usar. Nossas comparacoes numéricas mostram que é possivel encontrar
formulas para o tempo de reflexdo muito mais simples que proporcionam igual ou até me-

lhor precisao para aproximacoes do verdadeiro tempo de reflexao do que as encontradas na
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literatura. Além disso, permitem ser generalizadas de meios actsticos com anisotropia V1
para meios quase-acusticos com anisotropias dos tipos TTI (Tilted Transverse Isotropic) e

ortorrombicos.

A precisao na estimativa dos parametros de anisotropia nao depende unicamente da
correta extracao dos tempos de transito dos dados, mas também, do valor de £ — §. Quanto

menor for este valor, maior é a precisao da estimativa com o método de MMQ regularizado.

A estimativa conjunta da velocidade intervalar da onda P e os parametros de Thomsen
requer uma regularizagao especifica para cada camada, pois sem essa regularizagao é impos-
sivel fazer uma estimativa com o método deterministico MMQ. Desta forma, serd também
impossivel construir distribuicoes bidimensionais da velocidade da onda P e dos parametros

de Thomsen que permitem migrar dados sismicos anisotropicos em profundidade.

Do ponto de vista computacional, o algoritmo de inversao desenvolvido nao é custoso
na medida em que as matrizes envolvidas sao de pequeno porte. Os desafios principais da
técnica de inversao estudada, no entanto, sao: a sua sensibilidade aos erros na estimativa dos
parametros de Thomsen comprometendo a etapa de migracao em profundidade; e a extragao

dos tempos de reflexao dos sismogramas no dominio do tiro.

Como perspectiva de trabalhos futuros sugerimos o uso do método Monte Carlo para
resolver o problema nao linear inverso e determinar a distribuicao bidimensional 2-D da
velocidade v,, sobre meios anisotropicos através dos tempos de transito considerando um

modelo de velocidade 2-D e uma estrutura de interfaces.
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Apéndice

Aproximantes de Padé [1/1] e |2/2]| para
a velocidade de fase em um meio VTI

Note que a equagao (3.1) tem a forma

f(@):xs—l—swsvzjtz?a, (A1)

onde z = v}(f), s = 1/2 e a = (v} v}, — v3,v2,) sen’ A cos® §. Expandindo esta fungio em

serie de Taylor:

f(a) = co+ cra + caa® + c30® + eyt (A.2)
em que
o = f(0) =
1
cl = f (a) = -
| L PR x
f(2)(a) 1
Co = = S
20 .= sx3 (A.3)
f3) () 1
C3 = = —;
3 aso 25215
4= = ——.
4 8s3z7

Os coeficientes pg, p1 € ¢1 para o aproximante (3.11) sao obtidos do seguinte sistema equagoes

Co = Do
cog1+c1 = ¢ (A.4)
Ca(1 + C3 — O
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Resolvendo o sistema de equagoes (A.4): ¢ = 2 ep = i 1. Substituindo esses valores
na expressao de Padé [1/1] obtemos:
po + prav x+s+1& sa
fla)[1/1] ~ o Hia :x[1+3$2+a]. (A.5)

sx?

Os coeficientes po, p1, P2, ¢1 € g2 para o aproximante (3.12) sao obtidos do seguinte

sistema equagoes

Co = Do
Coq1 + C1 = N (A.6)
CoQ2 +c1q1 +C2 = po '
C142 + Coq1 —+ C3 — O
3 1 3+ 2s 1+ 4s

Resolvendo o sistema de equagoes (A.6): ¢ = —, ¢ = , P = epy=——7.
quagoes (A.6): 1 = o5, 0 = 5 1= G5 e = 5

Substituindo esto valores na expressao de Padé [2/2]| obtemos:

3+ 2s I+4s
T+

fla)[2/2] = Pot+pratpaa® 9502 45?43 _ e 48’2 a + 4sa’
T+ Qo+ @a? 3 1 N 45214 + 65220 + a2
1+ 2%204 + o 2

(A7)
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