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Abstract

Finite differences applied to the full 3-D wave
equation is a rather time consuming process. How-
ever, in the 2.5-D situation, we can take advantage
from the medium simmetry. By taking the Fourier
transform in the out-of-plane direction, the 3-D prob-
lem can be reduced to a 2-D one. The third dimension
is taken in to account by a sum over the correspond-
ing wave vector component. In this way, the 2.5-D
finite differences program can improved by a factor
that increases with the size of the model. Numerical
examples show the applicability of the method.

Introduction

Finite difference modeling of wave propagation
in heterogeneous media is a useful technique in a
number of disciplines, including seismology and ocean
acoustics, among others. However, the size of the
models that can be treated by finite difference meth-
ods in three spatial dimensions has been rather lim-
ited except on supercomputers.

In other forward modeling schemes, the medium
symmetry in the so-called 2.5-D situation has been
made use of in order to reduce the computer costs.
The atribute 2.5-D designates a situation where the
medium depends on two spatial coordinates only and
the seismic line is parallel to the symmetry axis.

In this work, we show how a finite difference
scheme can be adapted to the 2.5-D situation. The
full 3-D finite difference can be reduced to a repeated
2-D finite difference by applying the Fourier trans-
form with respect to the out-of-plane coordinate to
the 3-D wave equation and using the medium sym-
metry. The resulting 2-D equation is solved by finite
difference for different values of the wave vector com-
ponent. The necessary inverse Fourier transform is
realized by a simple sum over all 2-D finite difference
results in order to obtain the full 3-D wavefield.

The technique was originally proposed by Zhou
& Greenhalgh (1998), using a finite element method
in the frequency domain. Here we present the same
approach but with a finite difference scheme applied

in the time domain.

2.5-D solution

We assume that the seismic wave propagation is
governed by the acoustic wave equation

Uggy + Uyy + Uz =

uee /v + f(1)d(x — 25)d(y — ys)d(z = z5) , (1)

where u = u(x,y, z,t) is the acoustic wavefield, v =
v(z,y, z) is the velocity of the medium, and f(t) is
a band-limited source function located at (zs, ys, 2s)-
The subscripts in equation (1) indicate second-order
partial derivates with respect to the spatial coordi-
nates x, y, z and time t.

We assume that the velocity wavefield is a func-
tion of x and z only, i.e., v = v(x,2) and the source
is located along the simmetry plane (y; = 0). Ap-
plying the Fourier transform with respect to the y-
coordinate, the 3-D wave equation (1) can be reduced
to the following form

Upe — KU + U.. = Utt/'U2 + f(#)0(x — x5)d(2 — 25)
(2)

where

Uz, k,z,t) = / dy u(zx,y, z,t) eV (3)

The solution of equation (2) will be obtained by a
finite-difference scheme followed by the application
of the inverse Fourier transform, therefore,

1 & .
u(z,y,z,t) = %/ de Uz, K, z,t) e . 4)

In particular, for y = 0 we have

1 o0
u(z,0,2,t) = 2—/ de Uz, kK, 2,t)
™ — 0o

Ar

™

Uz, kn,z,t), (5)

Q

kn>0

where Ak is the uniform increment in x and we have
used the fact that U (x, k, 2, t) is an even function of k.
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Equation (5) means that the field u(x,0, z,t) can be
obtained by summing the contributions for all x,, > 0.

Finite-difference formulas

A set of indices i, j and [ is chosen to es-
tablish a finite-difference scheme with uniform grid
spacing Az, Az and At in z, z and t, respectively:
Ti = Tin +1 AT, 2j = Zmin +J Az and t; =
tmin + 1 At. Consequently, we denote, for a fixed &,
Uz, Kk, 25,t) = UZ-’yj.

The finite-difference scheme for solving equation
(2) was chosen to be fourth-order accurate in space
and second-order accurate in time, and is given by

Uit = _% {aij [Uig, +Ulsz,; =16 (Ui,
b UL )+ 30UL]) + by UL
b= 16(U,, +ULyp) +300L])
+ A2RUL +20L UL+ fL (6)
where

ai; = (vijAt/Az)?, bij = (vijAt/Az)?,  (7)

v;,; denotes the velocity at (z;, z;), and

t)
fz'l,j :{ g(’l)

if x; =z, and z; = zg,
otherwise.

(8)

For initiating the propagation process, we set
U, =0, foralli,j, (9)
and define the boundary conditions

UIO—UOJ—O for all ¢,3,1. (10)

We assume a uniform grid spacing such that
Axz = Az = h. Therefore, the maximum value of grid
spacing h, which can be used without causing exces-
sive dispersion of energy, is governed by the condition
(Mufti et al., 1996)

VUmin

" e )
where vy, 18 the minimum value of the velocity field,
fmaz is the maximum frequency of the source pulse,
and ¥ is the number of samples per minimum wave-
length (to be chosen). Moreover, for a given value of
the grid spacing, the process becomes numerically un-
stable unless the time sampling interval satisfies the
condition

At < v h

—_— b

Umazx

(12)
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FiG. 1. Model and ray family for the common-shot
experiment.

where vy, 4, represents the maximum value of velocity
field and + is a constant. Mufti et al. (1996) show that
b= 0.5 and ¥ = 3.5 are optimum values.

Numerical Experiments

To illustrate the process discussed above, we provide
a simple synthetic experiment. The model is shown in
Fig. 1. It consists of a plane interface, separating two
homogeneous halfspaces with velocities 3.0 km/s and
3.5 km/s, above and below the interface, respectively.
The density in both media is constant and equal to
unity. For this model, we have simulated a common-
shot experiment, with the ray family also shown in
Fig. 1.

In Fig. 2, the common shot section resulting from
the 2.5-D finite-differences scheme has been compared
with the corresponding section obtained using 3-D
finite-differences. In both methods we have used a
uniform spatial grid Az = Ay = Az = 10m and for
the point source we have chosen a Kiipper wavelet
with fiee =35 Hz and At = 1 ms. The summa-
tion (5) was performed with Ax = 1/1200 m and
Kmaz = 0.1 1/m.

For a more quantitative analysis, the peak amplitudes
along the reflections have been picked for all seismo-
grams. These are show in Fig. 3. The 2.5-D finite-
differences overestimate the amplitudes when com-
pared to 3-D finite-differences.

Figure 4 shows the relative error between 2.5-D finite-
difference and 3-D finite-difference. Observe that the
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relative error in all traces is less then 5%.

Conclusions

We have used the approach of Zhou & Green-
halgh (1998) with an application to finite differences
in time domain. For a simple model of a plane re-
flector between two homogeneous acoustic media, we
have computed the seismogram corresponding to the
described 2.5-D finite-difference scheme. For the same
model, we also computed, as a reference, the corre-
sponding seismogram using a 3-D finite-differences
scheme. We observed in this case that 2.5-D finite-
differences agrees with the 3-D results very well.

Further studies on the subject will include investiga-
tions in more realistic models.
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RESUMO

O estudo dos efeitos das
perturbacdes geradas pela presenca de
fraturas nas rochas da crosta superior,
especialmente em  reservatérios  de
hidrocarbonetos é extremamente
importante  no  conhecimento  das
caracteristicas dos niveis com potencial
produtivo dos campos petroliferos. Em
muitos reservatérios de hidrocarbonetos,
a fraca porosidade primaria das rochas é
melhorada, pela presenca de fraturas
naturais, as mesmas que chegam a
controlar o regime de fluxo dos fluidos.
Sendo assim, o conhecimento da
configuracdo espacial das fraturas nos
reservatorios torna-se critico se quisermos
otimizar 0s programas de
desenvolvimento de campos petroliferos.

Os reservatérios, na grande
maioria dos casos, Se estiverem
fraturados, apresentam fraturas verticais e
paralelas (transversalmente isotrépicos
com eixo de simetria horizontal), dois
sistemas de fratura cujas projecodes
horizontais formam angulos diferentes de
90° (simetria monoclinica), ou dois
sistemas de fraturas ortogonais com
diferente densidade de fraturas (simetria
ortorrdmbica).

Neste trabalho mostramos o0s
efeitos cinematicos das perturbacdes que
introduziremos, artificialmente, em uma
rocha elasticamente isotrépica.
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Os causadores das perturbacdes sdao as
fraturas, com diversas configuracdes que
introduziremos no meio, transformando este
em elasticamente anisotrépico.

Primeiro, consideremos um meio
isotropico contendo um sistema de fraturas
verticais e paralelas. O tensor stiffness

associado a este meio pode ser escrito como
(Hudson, 1981, 1986):

0 1 2
Cimt = Cyjir T Cijg + Cijy (1)
Aqui:
(A+2u) AMA+2u) AA+2) 0 O O
MA+2u) 2 X 00 0 @)
Cod{AA+2w) X X 00 0
Cijpr = g
0 0 0 00 O
0 0 0 oy 0
0 0 0 0 uw
A+2)g 29 2 000
2 2
Aq ra_ Xa g
A+20 A+2u 3)
2 2 2
R R ra o Xa g o|g
A A+2u A+2u
0 0 0 000
0 0 0 0E&0
0 0 0 00 ¢
onde ¢}, é o tensor eldstico da rocha nio fraturada

ijk
. Py 1 2 3
(isotrépica), ¢y, e ¢, correspondem  as

perturbacgdes de primeira e segunda ordem devido a



presenga das fraturas. A e U sdo

as constantes de Lame,
2
q=15 & +28 & + 28,
u u
£ = 2,u(3),+8,u), J p .
A+2u
densidade de fraturas, ¢ 3 € uma
matriz diagonal onde
((5“,511,311,0,333,333) depende

dos parametros das fraturas.

Os tensores acima correspondem
ao arranjo mais simples de fraturas, isto &,
a um sé sistema de fraturas verticais
(transversalmente isotrépica com eixo de
simetria horizontal). Para casos mais
complicados, como os casos monoclinico
e ortorrOmbico, os tensores elasticos sio
obtidos das perturbagdes calculadas
individualmente  para fraturas com
diversas orientacdes e adicionando ao
tensor nao perturbado.

Aqui, mostramos as respostas
cinemdticas geradas pelos trés tipos de
arranjos acima mencionados, restringindo
a nossa atencdo nas componentes
cisalhantes ¢S, e ¢S, que aparecem

devido a perturbacao.

(a) Z (b)

(LSS

TI7
(c)

Figura 1 - (a) modelo transversalmente
isotrépico com eixo de simetria horizontal — (b)
modelo monoclinico — (¢) modelo ortorrdmbico.

IIIIIII’

1

O modelo inicial para todos os casos é
isotropico. Os parametros do modelo inicial

sdo: Velocidade da onda P =3.00km/s,
Velocidade da onda S =1.764km/s e
densidade p=2.1gr/cm’. Neste fundo

issotrdpico, introduzimos diversos arranjos de
fraturas, isto €, varios padroes de espacamento
de fraturas (densidade de fraturas), e varias
combinacdes angulares entre os sistemas de
fraturas (Figura 1).

MODELO(a) Simetria eldstica
transversalmente isotropica com eixo de
simetria horizontal.

Velocidade km/s

EN

,,,,,,,,,,,,,,,,,,,

1.3 T T T T T T T
0 0,025 0,05 0,075 0,1 0,125 0,15 0,175 0,2

Densidade de Fratura

—(S2 —(S1

9S2 ( DIREGAO DE PROPAGAGAO 2)

.’
i ,e

. o [
g

- - Fundo

- - - - - - Isotrdpico

TEMPO (s)
nN
[6,]

DISTANCIA (km)
——d(0,01) ——d(0,025) d(0,05)
d(0,075) ——d(0,1) ——d(0,125)
——d(0,175)
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MODELO (b). Simetria eldstica
monoclinica.

qS1 PARA SISTEMAS COM DIFERENTE

gP, gS1 e qS2 PARA SISTEMAS COM IGUAL DENSIDADE DE FRATURAS

DENSIDADE DE FRATURAS

5
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1 4 - - fL® - - 1 _ v _
1,2 ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ 051 - 6% - 1 - i - A -
0 15 30 45 60 75 90 0 ; ; ; ; ; ; ;
ANGULO ENTRE OS SISTEMAS DE FRATURA o 1 2 3 4 5 6 7 8
DISTANCIA (km)
qP qS1 qS2 —15 —30 45
60 —75
qS1 e gS2 PARA SISTEMAS COM IGUAL gS2 PARA SISTEMAS COM IGUAL
DENSIDADE DE FRATURAS DENSIDADE DE FRATURAS
0,75 55 ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘
0,73 51
0,71 4 45T -t o s S e
069 1 49 - e Lot
& 0671 & 854 - - - o Jetto - - -
z ‘ ‘ ‘ ‘ Lo ‘
g 0,65 4 o 34 - - - - - - - - - “e* - - Fundo -
o ! ! ! . ! ! .
063 1 S 254 - - - - - - o AN - - - Isotrdpico
0,61 + =P N ~<C Sl | W
0,59 + 15 4 Zet L N>~ 0 L
057+ - - 4 ‘ ‘ ‘ ‘ '
0,55 ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ I
0 15 30 45 60 75 90 081 ~o®m mm s e e e
ANGULO ENTRE OS SISTEMAS DE FRATURAS o 1 2 3 a4 5 & 7 s
DISTANCIA (km)
—15 ——30 45
60 ——75
qS1 PARA SISTEMAS COM IGUAL
5 DENSIDADE DE FRATURAS
gS2 PARA SISTEMAS COM DIFERENTE
DENSIDADE DE FRATURAS
6

TEMPO (s)

ico

0 1 2 3 4 5 & 7 8
DISTANCIA (km)

0 1 2 3 4 5 6 7 8

—15 ——30 45 60 ——75 DISTANCIA (km)
—15 —30 45
60 —75
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Modelo (¢) . Simetria eldstica

ortorrémbica.

gS1 ( DIREGAO DE PROPAGAGAO 2)

O
Q 254 - Lo 0o €% _ Fundo.
E o - Isotidpico

0o 1 2 3 4 5 6 7 8

DISTANCIA (km)
——d(0,01) ——d(0,025) d(0,05)
d(0,075) ——d(0,1)  ——d(0,125)

—d(0,175)

9S2 ( DIREGAO DE PROPAGAGAO Z )

"
g Fundo -

254 - 4 - - et Iotiépic

TEMPO (s)

0 1 2 3 4 5 6 7 8

DISTANCIA (km)
——d(0,01) ——d(0,025) d(0,05)
d(0,075) ——d(0,1) ——d(0,125)
——d(0,175)
BREVE DISCUSSAO

7z

Quando o meio € afetado
por somente um sistema de fraturas
verticais, nota-se que, na direcdo de
propagacdo vertical, a componente
qS, ¢ fortemente afetado pela

presenca de fraturas. O retardo do

#

tempo € maior quando o grau de fraturamento
da rocha € intenso. A componente ¢S, ndo é
afetada pela presenca das fraturas.

Na presenca de dois sistemas de
fraturas as componentes ¢S, e ¢S, variam
com o angulo formado pelas projecdes
horizontais dos sistemas de fraturas. Neste
caso, estas componentes se comportam de uma
forma absolutamente oposta. A velocidade
associada com a componente ¢S, diminui
quando o angulo entre as fraturas aumenta, e a
velocidade associada com a componente ¢S,
aumenta quando o angulo entre as fraturas
diminui.

A componente ¢S, € sensitiva a
somente um dos sistemas de fraturas. A
componente ¢S, € sensitiva aos dois sistemas
de fraturas, motivo pelo qual a atenuagdo
causada pela perturbacdo anisotrépica € maior
na componente ¢S,. Quanto menor € o angulo
entre os sistemas de fraturas o efeito destas na
velocidade da componente ¢S, € mais
acoplada. Quando o angulo entre os sistemas
de fratura fica préximo de 90°, o efeito de um
dos sistemas de fratura na componente ¢S,
fica insignificante. O efeito desacoplado das
fraturas acontece quando os sistemas de
fraturas se tornam ortogonais (simetria eldstica
ortorrdmbica).
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RESUMO

Na grande maioria dos trabalhos até
agora publicados na drea da modelagem sismica e
caraterizac@o de reservatérios, tem se considerado
as fraturas que afetam as rochas como sendo
verticais. Sabe-se que, mediante uma combinagdo
adequada dos sistemas de fraturas verticais &
possivel gerar vdrios sistemas de simetria eldstica
anisotrépica, tais como a monoclinica, a
ortorrOmbica, a cubica, etc. Mas embora a
verticalidade seja uma simplificagcdo que facilita o
tratamento matematico dos problemas, esta pode
ndo refletir necessariamente a realidade.

Neste trabalho, analisamos a resposta
sismica da variacdo na inclinacdo das fraturas e
mostramos a sua relevincia na determinacdo dos
coeficientes de reflexdo e transmissdo. A
importancia do estudo da reflexdo e transmissio é
6bvia, pois € a parte fundamental na andlise da
amplitude versus o offset (AVO), ou da amplitude
versus o azimute (AVA).

Aqui consideramos somente a onda PP
refletida e transmitida e assumimos que o meio
afetado pelas fraturas inclinadas responde como
sendo fracamente anisotrépico (WA). Fazemos
esta consideracdo bdsica, ja que assumimos que o
backgroud da rocha afetada pelas fraturas
inclinadas é isotrépica e que, em conjunto, se
comporta como anisotrépica somente por causa
das fraturas presentes que atuam como
perturbadores da isotropia. Assim, usamos o
método da perturbacdo de primeira ordem para a
determinacdo dos coeficientes de reflexdo e
transmissdo associados ao deslocamento.

DETERMINACAO DO TENSOR STIFFNESS

Se considerarmos o caso hipotético de
um meio com fraturas horizontais, este meio sera
transversalmente isotrépico e possuird um eixo de
simetria vertical (VTI). Neste caso, as relacdes de
stress-strain podem ser dadas por:

1110

Txx Cll ClZ ClS 0 0 0 exx
Tyy ¢, ¢ ¢5 0 0 0 |e,
7. _ €3 €5 ¢33 0 0 0 |e,. (1)
T, 0 0 0 ¢, O 0 Je,
T, 0 0 0 0 ¢, 0 |e,
Ty 0 0 0 0 cg \€y

Cvrr

onde T i é o tensor de stress € €; é o tensor de strain.

A equacdo (1) é muito simples e corresponde a
um meio com simetria hexagonal, com eixo de simetria
vertical, que coincide com o eixo z (fraturas horizontais
ou camadas finas e horizontais). Mas se o eixo de simetria
for inclinado e nao for vertical nem horizontal, a matriz
que relaciona o stress com o strain fica bem mais
complicada, pois esta dependera da orientacdo do plano
transversalmente isotropico, isto é, da inclinacdo das
fraturas.

Para determinar o tensor de stiffness associado ao
meio que contem fraturas inclinadas, devemos realizar

~ . ’ ’7 7 .
uma rotacdo do sistema X,y ,Z para o sistema de

2

observagdo X, y,Z, onde o plano x', y’ ¢é inclinado

. ‘7, .
(plano que contem as fraturas) e o eixo Z é o eixo de
simetria, também inclinado. A orientagdo do sistema
inclinado com relacio ao sistema de observacdo é

definido pelos angulos ) (angulo do mergulho das
fraturas) € ¢ (diregdo do plano isotrépico x'y', que
contem as fraturas). A rotagdo desejada serd o produto das

rotacdes segundo os angulos ¥ e (90° —¢@) . Assim, a
matriz de rotacdo sera:

costsen® cos¢ sendsen@
—costtcos¢ sen¢d —senvrcosqd 2
—sen ¢} 0 cost



1

Aplicando as regras de transformacio,
determinamos o tensor stiffness correspondente ao
meio que contem fraturas inclinadas. O novo
tensor podes ser obtido de:

~ T
¢= Cgeral /eixo arbitrario M (CVTI )M (3)
onde
cos’ ¥sen’ ¢ cos’ ¢ sen’ ¥sen’ @ 2cos ¢ sen ¥sen ¢
cos® ¥cos’ ¢ sen’ ¢ sen’ ¥ cos’ ¢ —2sen ¢ sendcos @
sen’ ¥ 0 cos” B 0
cos ¥ cos ¢ sen ¥ 0 —sen®¥cos ¢ cos ¥ sen ¢ cos ¥
—sen ¥ cos ¥sen @ 0 cos ¥sen ¥sen @ cos ¢ cos ¥

—sen@cosdcos’ ¢ cospsend —sen’Vsendcosd —cos’Psend+sen’Psentd —senVsen P coscos @ —sencosPcos¥send cos¥sen’ ¢ — coscos’ @

Constata-se que nenhum dos elementos da

matriz ¢ é zero. Isto significa que a ndo
verticalidade das fraturas complica muito o
problema.

PARAMETROS ANISOTROPICOS

Os pardmetros eldsticos do meio aqui
considerado podem ser expressos em temos de
perturbacdes de um meio com fundo isotrépico.
Assim, podemos escrever:

_ 0
Qg = Ay + 5aijkl “)

onde @, representa os parametros eldsticos do

meio perturbado pelas fraturas, ai(;kl representa os
coeficientes elasticos do background isotrépico
ndo perturbado e 5aij,d representa a perturbagdo.

Em geral, para ser valida a aplicagdo da teoria da
perturbacdo de primeira ordem (Jech e Psencik,

1989),5aijkl deve ser necessariamente pequeno

quando comparado com ai(j]'kz . Isto significa que o

meio precisa ser fracamente anisotrépico. Assim,
o método ndo pode ser aplicado quando estivermos
frente a um caso de forte anisotropia. Mas, na
maioria dos casos praticos a anisotropia é fraca, o
mesmo acontece com o contraste de velocidades
nas interfaces.

Isto obviamente facilita grandemente o
trabalho, ja que podemos usar as idéias bdsicas de
Thompsen (1986), que permite diminuir de forma
considerdavel o nimero de pardmetros necessarios
para caraterizar o meio. Isto € muito relevante para
nosso caso, ja que, embora a simetria associada ao
nosso modelo seja transversalmente isotropica, a
inclinagio do plano de isotropia (plano que contem
as fraturas), transforma a matriz dos coeficientes
elasticos, muito mais complicada que para
qualquer caso de simetria associado a fraturas
verticais.

2sen®¥cos ¥sen’ @
2sen tcos B cos” @ —2coscos ¢ sen @
—2senvcos ¥ 0

sen” ¥cos ¢ — cos” ¥ cos ¢

2cos ¥sen ¢ cos ¢

—sen¥sen ¢

cos’ ¥sen ¢ — sen” Psen ¢ —senv}cos @

Psencik e Gajewski (1998), seguindo as
idéias basicas de Thompsen (1886), tem
generalizado o método e determinado os
pardmetros anisotrépicos adimensionais que podem
caraterizar meios com simetria anisotropica
arbitraria. As expressdes apresentadas por estes
autores permitem estudar qualquer tipo de arranjo
elastico, mesmo os mais complicados, desde que a
resposta anisotrépica do meio seja fraca. Estes
pardmetros sio os seguintes:

A, +2A, —a’
5x = 2 9
(04
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y 062 >
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(04
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200 2B
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Dependendo da simetria anisotrdpica,
alguns deste parametros se anulam. O caso extremo
acontece quando a simetria é isotropica. Nesse
caso, todos estes pardmetros sdo zero.
COEFICIENTES DE REFLEXAO E
TRANSMISSAO

Os coeficientes de reflexdo e transmissao
para as ondas PP, em uma interface que separa dois
meios homogéneos fracamente anisotropicos
(para qualquer tipo de simetria), foram deduzidos
por Psencik e Vavrycuk (1998) e sdo expressos
como:

R, (¢,0)=R,, (9)+%A£: +

_[A5 )
|

=

Ayr)cos 2o+

= Q

2
=8
2
A -8
’ o’ sen 2 0 +
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N | =

o

__ Agl B

Ag cos * ¢ +Ag sen’

- (6)
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Nas equagdes acima, o simbolo A
denota contraste através da interface, por exemplo:

AZ =Z7Z,—Z,. A barra acima de um simbolo
. = 1
denota a média, por exemplo: Z = E(Zl +7Z, )

R,y (0)e T,; (6) representam os coeficientes
de reflexdo e transmissdo para meios isotrépicos
com contraste suave. 0 representa o angulo de
incidéncia e 0 é o azimute. As equagdes (6) e (7)
ficam mais simples quando se introduzem
simetrias elasticas geradas por sistemas de fraturas
verticais, podendo ser de tipo monoclinico,
ortorrdmbico, hexagonal (VTI e HTI) ou outro.
Quando as fraturas que induzem anisotropia sdo
inclinadas, € necessario usar as equagdes (6) e (7)
na sua forma geral.

A matriz ¢ é calculada usando a equagdo

(3), onde cada elemento da matriz ¢ ¢ uma
funcdo da inclinagio das fraturas e da dire¢do do
plano de isotropia transversal (plano que contem as
fraturas). As equacdes que permitem calcular os

elementos da matriz ¢ nio sio apresentadas aqui
por serem muito extensas.

Com o propésito de mostrar o efeito da
inclinagdo das fraturas nos coeficientes de reflexdo
e transmissio, neste trabalho consideramos um
modelo que consiste em uma interface entre um
meio isotrépico (camada superior) e um meio
anisotrépico (camada inferior). No exemplo, a
anisotropia do meio € gerada pela presenca de
fraturas inclinadas e paralelas. Entdo, a simetria
elastica associada é hexagonal, com eixo de
simetria inclinado. A inclinacdo pode ser
absolutamente arbitrdria. Com o propésito de
visualizar o resultado de uma forma simples,
escolhemos os planos yz e Xz como planos que

contém as ondas incidentes, e € nestas direcdes

azimutais que calculamos R e T, .

pp

No exemplo, todos os calculos foram
feitos para um 4angulo de incidéncia fixo.
Obviamente, podem ser feitos os célculos para
varios valores de angulo de incidéncia
considerando uma ampla faixa de azimutes. Aqui,
0 nosso propdsito ¢é mostrar somente a

dependéncia dos coeficientes R, e T,, com

pp
relacdo a inclinacdo das fraturas.



Coeficiente de Reflexdo

Coeficiente de Transmissdo

Tpp

nisqropico

zZ

Figura 1. MODELO: Interface isotropico/anisotrpico.

Anisotropia induzida por fraturas inclinadas

Rpp
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Figura 2. (a) e (b). Variagdo dos
coeficientes de reflexdo e transmissao

1

DISCUSSAO

Nota-se claramente que os coeficientes de
reflexdo e transmissdo sdo fortemente dependentes
do angulo de inclinagdo das fraturas. Existe uma
variagdo clara de Rpp e Tpp entre o0s casos
extremos que correspondem aos meios com
fraturas verticais (HTI) e aos meios com fraturas
horizontais (VTI). Devemos esperar que as
amplitudes associadas as ondas refletidas sejam
fortemente dependentes da inclinagdo das fraturas
que afetam o meio. Isso é muito importante, pois
nos leva a reconsiderar os modelos classicos que
envolvem as outras simetrias usadas na
modelagem sismica, principalmente a
ortorrdbmbica e a monoclinica. Para evitar
complicacdes, sempre foram idealizadas simetrias
com sendo o resultado da combinagio de sistemas
de fraturas verticais. Se os sistemas considerassem
fraturas inclinadas, devemos esperar que exista
pelo menos mais uma varidvel relevante para ser
considerada. Obviamente isso é muito critico no
processo de inversdo de dados sismicos.

Os critérios usados no modelo do meio
afetado por fraturas inclinadas, também podem ser
usados para caraterizar o efeito do mergulho de
camadas finamente estratificadas nos coeficientes
de reflexao e transmissio, isso €, nas discordancias
angulares que atuam como interfaces.
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Resumo

O objetivo principal deste trabalho visa a
comparagdo do desempenho computacional do software
desenvolvido para a solugdo de problemas de
modelagem acustica bidimensional, regidos pela
Equacdo Escalar da Onda, executados em um cluster de
microcomputadores. Varia-se a configuragdo do cluster
através da utilizacdo de diferentes equipamentos de rede
(HUB ¢ Switch), além de se considerar a alteragdo do
nimero de processadores em cada microcomputador que
compde o cluster.

Introducio

Na modelagem acustica, devido principalmente
a grande complexidade do meio geologico e as
condigdes de contorno do problema, qualquer tratamento
analitico das  equagdes  diferenciais  torna-se
impraticavel, dai a grande importdncia dos métodos
numéricos de solugdo de equagdes diferenciais parciais.

Recentemente as  maquinas que tem
apresentado um grande poder computacional a um baixo
custo, varias delas figurando entre as de maior
capacidade = computacional na  atualidade, sl3o
denominadas genericamente de clusters ou Beowulf
clusters. Um cluster ¢ um conjunto de computadores ou
microcomputadores interligados por uma rede que
através do emprego de bibliotecas de envio de
mensagens, tais como o PVM (Parallel Virtual
Machine) ou MPI (Mesage Passing Interface), que
funcionam como uma Unica maquina, multiplicando
desta forma o seu poder computacional.

A aplicag@o dos recursos do processamento em
paralelo possibilita a obtengdo da solugdo do problema
em um tempo bem mais reduzido. A fim de se alcangar
um melhor desempenho dos algoritmos desenvolvidos
surgem uma série de questdoes no que diz respeito a qual
configuragdo de hardware possui a melhor relagdo
custo/beneficio.

Existem diversas alternativas na especificagdo
das maquinas que compdem um cluster. Neste trabalho
pretende-se responder algumas das questdes presentes
na montagem de um cluster de microcomputadores para
a resolug@o de equagdes diferenciais transientes através
do Método das Diferengas Finitas, tais como:

Qual o tipo de equipamento de rede ¢ o mais
adequado para a  comunicacdo entre 0s
microcomputadores de forma a ndo prejudicar a
performance das aplicagdes?
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E vantajosa a utilizagio de microcomputadores
contendo dois processadores (CPU)?

Além de outras questdes importantes com
relagdo & implementacdo computacional, tais como:

A compressdo dos dados para posterior envio
através da rede acarreta em uma melhoria na eficiéncia
computacional?

Formulacio Matematica

Considerando que a variagdo de densidade ¢
desprezivel e considerando-se apenas a presenga de
ondas compressionais tem-se o problema fisico
governado pela Equacdo Escalar da Onda (Eq. 1):
0°P  0°P 1 9°P
I L O e —x o(z-z) (1)
ox? 9z7  c*(x,z) ot
Onde: P(x,z,t) ¢ a pressdo; c(x,z) é a velocidade de
propaga¢do da onda no meio; f(t) ¢ a fonte sismica e
X, € z, sdo as coordenadas espaciais da fonte.

A discretizacdo da equagdo 1 ¢ feita
tradicionalmente através do emprego dos operadores
centrais de 2% e 4° ordens, respectivamente para a
aproximacdo das derivadas temporais e espaciais
[Bordign e Lines 1997]. Além das condigdes de
contorno essenciais ¢ naturais nas simula¢cdes numéricas
podem ser utilizadas condi¢des de contorno ndo-
reflexivas para simular dominios infinitos [Clayton e
Enquist 1977].

Esquema de Paralelizacio

A filosofia do processamento em paralelo é,
teoricamente, bastante simples. Consiste na divisao de
uma determinada tarefa em m sub-tarefas, que
necessitam ou ndo de intercomunicag@o entre si, as quais
sdo distribuidas entre varios processadores ou
computadores diferentes onde tais informagdes serdo
processadas. Desta forma, a principio, uma tarefa
paralelizada em m processadores sera executada m vezes
mais rapida do que seria caso fosse executada em um
Unico processador.

Existem diferentes abordagens para a
paralelizacdo de um problema, cada uma delas sendo
mais apropriada para um determinado caso especifico
[J4j4, 1992]. Neste trabalho a estratégia de paralelizagdo
empregada baseia-se na decomposi¢cao de dominio
(Domain Decomposition), isto é, o dominio fisico do
problema ¢ repartido em diversos subdominios e cada
um deles ¢ enviado para ser resolvido por um



processador diferente. Para manter-se a compatibilidade
da solug@o entre os diversos pedagos torna-se necessario
a comunicacdo entre eles.

Esta abordagem possibilita a solugdo de
problemas de grande porte, que devido a quantidade de
memoria € o tempo de processamento demandado para
sua andlise tornariam-se inviaveis de serem executados
em um unico microcomputador. Tal caracteristica
torna-se bem mais evidente em se tratando de problemas
3-D.

A implementagdo computacional foi feita
através da criagdo de dois programas distintos,
denominados Master e Slave, que se comunicam entre
si. A seguir descreve-se as principais atribuicdes de
cada um destes programas.

Programa Master — (i) Iniciar a andlise e ler os
dados de entrada, (ii)) Dividir e enviar o modelo
geoldgico, e demais parametros para os programas
slave; (iii) Gerenciar e sincronizar a execucdo dos
programas slave; (iv) Receber os dados de saida
enviados pelos programas slave (sismogramas e
snapshots); (v) Finalizar a analise.

Programa Slave — (i) Receber a particdo do
modelo geologico e demais parametros que lhe sdo
devidos; (i) Calcular a solu¢do para um determinado
intervalo de tempo; (iii) Enviar e receber os valores das
incognitas nas interfaces das particoes dos demais
programas slave; (iv) Enviar os dados de saida para o
programa master (sismogramas e snapshots).

A figura 1 ilustra esquematicamente o modelo
geoldgico, uma possivel decomposi¢do de dominio
realizada e as informagdes de cada uma das parti¢ces
que devem ser transmitidas aos respectivos vizinhos,
além da configuracdo dos microcomputadores ¢ os
programas executados em cada um deles.

=] Slave j— _r Slave

Modelo Geologico

Master
E Slave [ Slave
= Bl =
1 1 I
Figura 1 — Representagdo esquematica do esquema de

paralelizacao.

Caracteristicas do Cluster Empregado nas
Modelagens

Na obtencdo dos resultados apresentados a
seguir empregou-se um cluster formado por 08
microcomputadores. Suas caracteristicas sdo dadas de
acordo com a tabela 1, sendo que foram realizados testes
em que um dos processadores foi desabilitado para se
simular um cluster composto por microcomputadores
contendo um unico processador.

1
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Tabela 1 — Caracteristicas dos microcomputadores do cluster.

CPU 02 processadores Pentium II1 550 MHz
Memoria 512 Mb
Placa mde | Intel L440 GX + Server Board

Na intercomunicacao entre 0s
microcomputadores  foram  utilizados  diferentes

equipamentos de rede. O HUB ¢ um equipamento que
possui apenas uma Unica via de comunicag¢do, assim
todas as mensagens enviadas concorrem entre si. O
Switch ~ possui  varias vias de  comunicacdo
independentes, desta forma o trafego de mensagens
entre 2 microcomputadores ndo concorrem com as

demais mensagens enviadas pelos outros
microcomputadores do cluster.
Resultados Numéricos

No software desenvolvido utilizaram-se

internamente valores em dupla precisdo para os calculos
das varidveis bésicas, desta forma, alem de garantir-se
uma maior precisdo nos calculos intermediarios, tornou-
se possivel a implementacdo de um esquema simples
para a compressdo dos dados a serem transmitidos via
rede. Tal esquema consiste na transmissdo dos dados
em precisdo simples, com isto os volumes das
mensagens enviadas diminuem em quase 50 %.

Foram efetuados testes comparando-se as
respostas obtidas com e sem o emprego do esquema de
compressdo, realizados em um modelo geoldgico
complexo dividido em 4 partes ao longo de cada uma
das dire¢bes coordenadas, onde a maior diferenca
percentual em relagdo aos valores maximos foi da ordem
de 1x10°® %, insignificante para os objetivos pretendidos
com tais analises.

Para a medida dos tempos de execugdo adotou-
se a média dos valores registrados para trés execugoes
consecutivas. Empregando-se tal metodologia tem-se
melhor representados os efeitos aleatérios inerentes
devido a diversos fatores, tais como: as tarefas
realizadas pelo sistema operacional, acesso a memdria
RAM e o proprio hardware de cada um dos
microcomputadores envolvidos nestas analises.

A seqiiéncia de teste proposta consiste em se
acrescentar uma certa unidade basica, denominada
parti¢do, ao dominio fisico do problema, deste modo a
cada nova particdo acrescentada o modelo geoldgico
aumenta de tamanho. A figura 2 ilustra este
procedimento, onde as particdes estdo sendo
acrescentadas apenas ao longo da direggo longitudinal.

Enviando-se cada parti¢do para um processador
diferente mantém-se praticamente fixo o volume de
calculo executado por cada um deles, ndo importando o
namero total de parti¢des presentes em uma determinada
analise. Considerando-se um esquema de paraleliza¢do
com 100% de eficiéncia o tempo total da analise deveria
se manter constante. O aumento do tempo total da
analise, neste caso, representando uma perda na
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eficiéncia ¢ devido, basicamente, ao overhead do
paralelismo, a velocidade de transmissdo dos dados e ao

tempo de escrita dos resultados (sismogramas e

snapshots).
) COTTTTTTTT
1 Parti¢des 10 Partigdes
L LTI TT I
2 Partigdes 9 Parti¢des
(LT LTI TTTT]
3 Parti¢des 8 Parti¢des
LTI LTI TTT
4 Partigdes 7 Parti¢des
(LTI LTI
5 Parti¢des 6 Parti¢des

Figura 2 — Filosofia das particdes nas seqiiéncias de testes,
acrescentadas ao longo da diregdo longitudinal.

Nas aplicagdes em paralelo a granularidade ¢
uma importante propriedade, definida como sendo a
razao ente os tempos gastos com o processamento € a
comunicagdo entre as tarefas [Jaja,  1992].
Considerando-se particdes quadradas o tempo de
processamento ¢ proporcional a n’ e o tempo de
comunicagao a 7, sendo n o numero de pontos do grid na
lateral da particdo. Desta forma, com o proposito de
variar a granularidade da aplicagdo foram realizadas
analises com as seguintes dimensdes para as parti¢des:
300x300 e 600x600 pontos do grid.

A fim de avaliar-se o impacto da saida dos
resultados, isto é o tempo de escrita, foram realizadas
seqiiéncias de testes sem a saida dos mesmos. Na tabela
2 encontram-se especificados os parametros utilizados
nas analises efetuadas.

Tabela 2 — Parametros utilizados nas modelagens.

Espagamento do grid (h) 10 m
Intervalo de tempo 0.0004 s
Tempo total de analise 1.5s
Intervalo para saida de sanpshots 0.1s
Velocidade de propagacao 3000 m/s
Freqiiéncia de corte 60 Hz
Fonte sismica no centro de cada parti¢ao

Na figura 3, a seguir, apresentam-se os graficos
que resumem os resultados obtidos para o tempo de
analise de cada uma das diversas seqiiéncias de testes
realizadas.

Conclusoes

De acordo com os resultados apresentados
pode-se tecer os seguintes comentarios e conclusdes:

A compressdo de dados s6 mostrou-se eficiente
quando o cluster estava utilizando um equipamento de
rede de baixa performance (HUB), para os demais casos
ndo houve um ganho significativo.
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Com a utilizagdo do Switch a 100 Mbps o
emprego de microcomputadores singles (com apenas um
processador) resultou em um melhor desempenho, pois
nestes casos, onde o equipamento de rede deixa de
interferir significativamente no tempo de andlise, o
compartilhamento dos recursos da placa mae
(motherboard) dos microcomputadores dual (com dois
processadores) passa a influir para o aumento do tempo
de analise.

Observou-se que como a escrita dos resultados
¢ feita em um unico harddisk, com a agravante de que
tais informagdes sdo transmitidas ao programa Master
através dos recursos do PVM, o tempo de analise
apresentou um comportamento linear com o aumento do
numero de partigdes; ou seja, a escrita dos resultados
nao se encontra paralelizada de forma eficiente.

Adotando-se a suposi¢dao de que o custo de um
microcomputador dual seja o dobro de um single;
supondo-se as mesmas quantidades de recursos por
processador, tais como: memoria RAM, harddisk, etc...
e considerando-se apenas os resultados obtidos com o
emprego do emprego do Switch a 100 Mbps pode-se
concluir que a utilizagdo de microcomputadores single
apresentam uma melhor relagdo custo/beneficio.

Embora as conclusdes obtidas com a realizagido
deste trabalho tenham sido obtidas com a execucgdo de

softwares  desenvolvidos  especialmente para a
modelagem acustica, tais resultados podem ser
extrapolados para softwares desenvolvidos para a

solucdo de outros problemas transientes empregando o
Método das Diferengas Finitas, como por exemplo: o
caso da Equacdo da Difusdo ou mais especificamente
para o caso da Migracdo Reversa no Tempo (RTM).
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4 - Single processor, escrita dos resultados (sismograma e snapshots), transmissdo dos dados da interface em precisdo dupla.

® - Single processor, escrita dos resultados (sismograma e snapshots), transmissdo dos dados da interface em precisdo simples

(compressao).

A _Single processor, sem a escrita dos resultados, transmissdo dos dados da interface em precisio simples (compressdo).

4 - Dual processor, escrita dos resultados (sismograma e snapshots), transmissdo dos dados da interface em precisdo dupla.

® - Dual processor, escrita dos resultados (sismograma e snapshots), transmissdo dos dados da interface em precisdo simples

(compressao).

A _ Dual processor, sem a escrita dos resultados, transmissdo dos dados da interface em precisio simples (compressdo).

Figura 3 — Resumo dos resultados obtidos para o tempo de analise de cada uma das diversas seqiiéncias de testes realizadas.
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Abstract

An accustic 3D modeling method with potential
application to reservoir characterization, based on
Biot’s Theory, is presented. The numerical sim-
ulation of wave propagation in three-dimensional
(3-D) space uses finite difference with second order
approximation to time derivatives and fourth or-
der aproximation to space derivatives. The model
shown here has a difractor point, simulated by a
cube, which has petrophysical properties different
from the surrounding 3-D space. So, the modeling
procedure presented combines the characteristics of
biphase media, following the Biot’s Theory, with
the 3-D properties distribution, making it suitable
to study real traps.

Introducao

Os ambientes geolégicos que armazenam hidrocar-
bonetos contém basicamente uma rocha selante e
outra reservatério. O dleo e/ou gés é encontrado
nos poros da rocha reservatério, que se comporta
como um meio hibrido, com fragoes wlida e fluida.

Para a industria de prospeccao de petwleo a
caracterizagao dos reservatorios de hidrocarbone-
tos, sao de suma importancia no desenvolvimento
e produgao nos campos de petwleo.

Estas caracteristicas envolvem a delineagao e
descri¢ao de estruturas geolbgicas associadas a de-
posi¢ao, tectonica e diagénese da rocha, além de
variacoes nos parametros petrofisicos da rocha re-
servatorio, bem como a saturacao de fluidos,

A descricao desses ambientes de forma mais
realistica passa pela necessidade de se obter infor-
macoes de porosidade, densidade dos fluidos satu-
rantes (6leo, gds, dgua), do formato do grao e do
arcabouco, da viscosidade do fluido, do médulo de
incompressibilidade e da permeabilidade entre ou-
tros.

Os ambientes de reservatérios encontrados
na natureza se mostram heterogéneos e bifésicos.
Biféasicos devido a fracao olida (arcabouco), for-
mada por graos com propriedades quimicas e mine-
ral ‘ogicas diferentes, e uma fase fluida composta por
6leo e/ou dgua e/ou gis. A teoria de Biot (1956)
explica a propaga¢ao da onda aaistica em um meio
poroso levando em considera¢ao parametros de per-
meabilidade, densidade do fluido,viscosidade ¢ mo-
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vimento relativo gerado pela diferenca de fase entre
o sélido e o fluido.

A simulagao numerica feita neste trabalho
é¢ uma extensao dos trabalhos de Hassanzadeh
(1991), utilizando a equagao de Biot (1956) a bai-
xas freqii’encias resolvido com os operadores de dife-
rencas finitas, com aproximacoes de segunda ordem
para as derivadas no tempo e de quarta ordem no
espaco, adotando-se um grid 3-D na forma de para-
lelepipedo para evitar dispersao numérica. A geo-
metria de aquisi¢ao dos dados utilizados, com linha
deslocada lateralmente do cubo, tem a finalizade de
demostrar a tridimensionalidade do trabalho.

Teoria de Biot

A teoria de Biot explica a propagacao de ondas
em meios porosos, levando em consideragao efeitos
de permeabilidade e fluxo de fluido relativo, gera-
do quando o deslocamento da particula fluida esta
fora de fase, comparado com o deslocamento da
particula sélida. Embora mais realistica ainda faz
certas restri¢oes assumindo algumas condicoes de
contorno bem sumarizadas por Zhu and MacMe-
chan (1991) a saber: i) O comprimento de onda é
grande em comparagao ao tamanho medio dos po-
ros. ii) O deslocamento da particula associada ao
movimento de onda sismica é pequeno para ambas
as fases. iii) A fase liq uidae’continua e os poros nao
conectados sao tratados como parte sélida, contri-
buindo com um efeito de densidade menor. iv) A
matriz sélida é elastica localmente homogénea e es-
tatisticamente isotrépica. v) O meio é totalmente
saturado. vi) A frequi’enciae’baixa para que o fluxo
do fluido possa ser descrito pela Lei de Darcy. vii)
A forca da gravidade e o efeito de espalhamento do
campo da onda devido aos poros individuais sao
negligenciados.

A freqii’encia crfica dada pela teoria de Bi-
ot (1956) é representada pela seguinte equagao:
f. = (n¢)/(2mrp,) ,onde n é a viscosidade do flui-
do e k é a permeabilidade intrinseca do meio White
(1983). A tortuosidade 7 =1 —17(1 —1/¢) Bourbie
et al. (1987) descreve o efeito de acoplamento en-
tre o sélido e fluido, sendo r o fator de particulas
esfericas (r = 1/2). A velocidade da onda P2 (P
lenta) pode ser expressa por: V,_ . =V, . A/T,
onde V... ¢ a velocidade da onda compressional
no fluido poroso e 7 a tortuosidade.
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Equacao de Biot

A equagao dindmica que descreve a propagacao de
ondas compressionais em um meio poroso ¢ dada
por:

v? (Pe+ Qc) = p11€ + p12€ + b(é — €é)
v? (Qe + Rc) = P12é + ,Dzzé — b(é — é)

(1)
(2)
Na forma matricial temos a equacao proposta por
Hassanzadeh (1991)

2| € a1l a2 € by —b é
vlol=lm sl La 2l
Sendo:

[ a1l 012 ] [ (p11R = p12Q) /T (p12R — p22Q)/T

a1 as (p12P — p11Q)/T  (p22P — p12Q)/T

[ b ] _ [ (b(R+Q))/T ] (3)
by (b(P+Q))/T

b= (4)

T = PR - Q? (5)

Onde b é o coeficiente de amortecimento e P, Q ,R
sao constantes eldsticas.

Solucao das equacgoes de Biot
por Diferencas Finitas

Sendo o campo de onda 3-D e(z,y,z,k) =
(mAz,nAy,pAz, kAt) para a parte de delocamen-
to no sélido e €(z,y, z, k) = (mAz,nAy,pAz, kAt)
para o delocamento no liquido e estendendo a so-
lucdo proposta por Pinheiro and Botelho (1996) pa-
ra o caso 3-D, o operador laplaciano atua da seguin-

te formas
2 & & & d
o] R TS P
‘ 2% . 2% . 2% .
a_?em,n,p + a—yzem,n,p + gem’n’p

onde as derivadas temporais de primeira e segunda
ordem sao respectivamente:

0 I &

—€ ~3€
¢ Bt P o
.= € “w |= (6)
€ a € 2

9 F .

ot mnr 9t Cmnor

A solucao das derivadas espaciais de segunda ordem
e com aproximacao de quarta ordem no espaco re-
solvida com o operador de diferencas finitas para
as partes sélida e fluida é dada por:

]

|

Parte sélida

2

0 & 1 |: 2 416 2
—e =—|—¢e e
oz’ e 12(Ax)? m=imp m=limp
k k k
—30e, +16e . = — cmH’n’p} (7)
82 k 1 2 2
— = — (- 16
ay2 m,n,p 12(Ay)2 |: em,n—z,p + em,n—l,p
k k k N
—30e,  ~+16e .~ — em,nHJ (8)
32 k 1 k k
- = |- 16
07" 12(Az)? [ Connipa + Commp1
_3061:"“”’;) + 1661:war1 — ei’n’pﬂ} (9)

Parte Fluida

2

Jd & _ 1 k 2
k k k
—30¢ 416 - mwm’p} (10)
82 k 1 k K
a_yzem,n,p = 12(Ay)? [_Em,n—z,p + 16€m,n—1,p
k k k , N
—30e 416 .. — 6m1"+21pj| (11)
82 A 1 k k
57 s = T(AZ]E | Crmrs T 100

k
—€ 12
i~ ] (12)
Rearranjando as equacoes segundo os operadores,
temos a solucao da equagao de Biot para o caso
3-D:

k k
—30e + 16¢

k+1

— (woa W1 — w12 Wh) /A (13)
k+1
€m+,n,p = (wn Wz — w1 W1) /A (14)

onde, A = Wi11W22 — Wi2W21.

1 At 2 2 k
Wi=,5 (E) [—emfz,n,p +16e, ..,
k k k
_30em’n’p + 16em+1’n’p —€ "J
1 At 2 k
+15 | 3y [—em’H,p +16c
x A
~30c. +16c. . —e. HH’J
1 At 2 k
+ﬁ E I:—Cmm’p_2 + lﬁem’"’p .\
k k
—306m,n,p + 16e_ . m'n’p“}
biAt T k-1 E—1
+ 9 |: monp Gm,n,p] +
k k-1
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1 (At k k
Wg = E <E) I:—Emiz'n’p -|— 166m71’n’p

k k
~30e, +16¢,

k
— €
+1,n,p m+2,n,p

1 [ At k K
12\ Ay [—ﬁm,n_z,p+166m,n_1,p

k k k
~30¢. 4 16¢ — €]

m,n+1,p m,n+2,p

1 (At k k
T (E) [—Gm,n,p_z +16e .

k k
—306m - + 16€

k
e ]
mon,pt1 m,n,pt2
bo At [ E—1 E—1
2

m,n,p m,n,p

b1 At b At
a11 a12
2 2 _
|: wu w12 :| — (17)
War Wy, by At by At
21 22 2
Fonte

Para a modelagem foi utilizada uma fonte Gaussi-
ana proposta por Kelly et al. (1976) dada por:

F(t) = (T — f, — t) el 2 f(THfmD/125]° (18

Onde f = 208H z ¢é a frequiéncia dominante de pro-
pagacao ,T é o periodo e f; é a fase do sinal. O
espacamento z pode ser calculado em funcao dos
parametros x e y.

Modelo 3-D e resultados

O modelo representa dois meios com paramatros
petrofisicos diferentes (tabelas 1 e 2). Seja o meio
1 a rocha encaixante e o meio 2 um corpo hete-
rogéneo,com o formato de um cubo, com 10m de
aresta. A face do topo esta a 25m de profundida-
de. O centro de massa do corpo cubico estd nas
coordenadas (30,30,30). Para demonstrar a tridi-
mensionalidade das equagoes de propagacao da on-
da, posicionou-se o arranjo de aquisicao deslocado
lateralmente do corpo heterogéneo. A fonte esta
posicionada em S(0,100,0) e os geofones espalhados
ao longo do eixo Y , G(0,Y,0). O snapshot mostra-
do na figura 1(b), corresponde ao tempo de 0,04 s
e o da figl(c) ao tempo de 0,045s, ambos registra-
dos na posi¢do espacial (x,y=30,z) que revelam a
onda direta e as reflexoes e difracoes provenientes
do cubo. O sismograma sintético, registrado pe-
lo arranjo acima descrito, nos mostra a onda dire-
ta e as reflexoes e difracoes provenientes do corpo
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ubiizando a equagao de Biot

heterogéneo deslocado lateralmente (fig 2). Vale
ressaltar que o cubo comporta-se como um ponto
difrator, ja que suas dimensoes sao menores que o
comprimento de onda de A = 15m.

Conclusoes

Apresentamos um método de modelagem em 3-D,
utilizando a equacdo de Biot (1956) para meios po-
roacusticos. As velocidades dos dois meios sao cal-
culadas em funcao dos parametros petrofisicos: po-
rosidade, permeabilidade, viscosidade e densidade
do fluido, entre outros, o que torna este procedi-
mento uma ferramenta com grande potencial para
investigacao de reservatoérios pela industria de ex-
ploracao.
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Figura 1: (a) (modelo3-D); (b) (snapshot t=0.04s); (c) (snapshot t=0.045s)
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ks: Médulo de incompressibilidade do sélido

kf: Médulo de incompressibilidade do fluido

w: médulo de rigidez do sélido

ps: densidade da matriz sélida

ps: densidade da matriz fluida

¢: porosidade do meio

r: permeabilidade do meio

n: viscosidade do fluido

ko: Mddulo de incompressibilidade do meio vazio
k: Médulo de incompressibilidade do meio saturado
p: densidade média do meio saturado

fe: Freqiiéncia critica

7: Tortuosidade

Vp1: Velocidade da onda compressional

0,01
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tempo is)

Figura 2: Simograma com At=125 us Az=Ay=0.750m ¢ Az=0.754m

| tabela I DADOS DO MODELO |
cubo ks | kg | 7 Ps | P K 7 ¢
N/m? Kg/m3 mD | cP | %

1 11x10° [3x10°9 ] 5x10° [ 2400 | 900 | 400 | 1 |25
2 12,5 x 107 | 8 x 10° | 7.5 x 107 | 2500 | 1000 | 3 | 0.6 | 2

| tabela II PARAMETROS DO MODELO |
’Co | IC jic T /) ‘/391
cubo N/m? Hz - Kg/m3 | m/s

1 0,81 x 10° | 6.7 x 10° | 0.11 x 10° | 2,5 2025 2572.7
2 6,2 x 10° | 12 x 10° | 0.64 x 10° | 25,5 2470 3008.9
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Resumo

Neste trabalho apresenta-se, além dos con-
ceitos basicos do processamento paralelo, uma com-
pleta analise da performance de um software de mo-
delagem sismica 3-D actstica, de grande importancia
na industria petrolifera. A partir dos dados apresenta-
dos torna-se possivel estimar o tempo total de execu-
¢do da simulagdo de um modelo dado, considerando-
se seu processamento em um cluster de microcompu-
tadores composto por 72 maquinas.

Introducao

A necessidade crescente de se obter uma melhor
imagem de estruturas complexas em sub-superficie tem
levado a um rapido crescimento de aquisi¢des 3-D e a
necessidade do emprego de esquemas de imageamento pré
empilhamento em profundidade, demandando recursos de
computagdo até pouco tempo inimagindveis. Os atuais
avancos nas tecnologias de rede e na performance dos
microprocessadores tornaram viavel a utilizagdo de varios
microcomputadores, formando um cluster, para a simulagdo
computacional de tais casos. A modelagem sismica via
Meétodo das Diferengas Finitas ¢ o nucleo de diversos pro-
gramas de Migracao Reversa no Tempo (RTM) em profun-
didade. Algoritmos deste tipo, computacionalmente inten-
sos, sdo fortes candidatos a se beneficiarem desta nova
tecnologia de hardware, obtendo os recursos computacio-
nais necessarios para tais simulagdes, reduzindo drastica-
mente o tempo total de execugio.

Definicoes

Para a melhor compreensdo das grandezas
estudadas neste trabalho as seguintes notagdes sdo
foram utilizadas:

Numero de maquinas em uma tarefa paralela
Numero de pontos do grid nas 3 dimensdes
Numero de pontos do grid em uma dimenséo

1 Tempo total de execucdo da analise usando-
se codigo serial

== Zr

T Tempo total de execugdo da analise usando o
codigo paralelo
e T Tempo total de execugdo de uma
analise de A segundos
o Tg Tempo total de execucao da analise

usando-se o codigo paralelo com L méaquinas
Tproc Parcela de T devida aos calculos numéricos
Tcom Parcela de T devida a comunicagdo entre as
tarefas
Ts Parcela de T referente a parte serial do pro-
grama (leitura de dados)
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Tp Parcela de T referente a parte paralela do
programa (calculo numérico + overhead)

das notagdes acima algumas relagdes sdo obtidas:

T=Ts+ Tp
Tp = Tproc + Tcom

Alguns Conceitos de Processamento Paralelo

e Speedup

O ganho em tempo decorrente da paraleliza-
¢do do codigo ¢ comumente conhecido com speedup
(S) e indica quantas vezes o codigo paralelo é mais
rapido que o equivalente serial, e pode ser calculado
através da equagao:
_m

Ty

Onde T1 ¢ o tempo de execucdo do codigo

serial e Ty o do paralelo usando L méaquinas.

S

e Eficiéncia
A eficiéncia (E) de um programa paralelo

pode ser calculada pela equagao:
S Tl

E ==
L (LT)

Portanto a eficiéncia de um programa serial é
sempre 100% e um programa paralelo com eficiéncia
de 100% rodando em L maquinas rodara L vezes
mais rapidamente que o serial.

e  Granularidade

A granularidade (G) ¢ uma importante pro-
priedade das aplicagdes paralelas e ¢ definida pela
razdo entre os tempos de processamento (Tp.) €
comunicacao (Teop)-

Uma baixa granularidade significa que se
esta despendendo muito tempo em comunicagdo e
pouco no processamento i.e. na resolu¢do do proble-
ma em si. Logo quanto maior a granularidade melhor
serd o desempenho da aplicacao.

Metodologia

O M¢étodo de Diferengas finitas foi emprega-
do para a resolucdo da equagdo diferencial do pro-
blema e em sua formulag¢do foram utilizados operado-
res centrais de 2° e 4" ordens para as aproximagdes
das derivadas temporais e espaciais, respectivamente.
Como estratégia de paralelismo do algoritmo empre-
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gou-se a técnica da decomposi¢do de dominio, onde o
dominio fisico do problema foi subdividido em parti-
¢oes, tendo sido entdo cada uma delas enviadas para
serem processadas em um dos microcomputadores
que compdem o cluster.

Tal estrutura de paralelismo foi implementa-
da com a cria¢do de dois programas distintos, deno-
minados Master e Slave, comunicando-se através do
PVM (Parallel Virtual Machine), uma camada de
software de dominio publico desenvolvida especial-
mente para este fim. Detalhes sobre a estrutura de
programacao adotada podem ser obtidos em [1,2]

As caracteristicas do cluster usado para a
realizacdo deste trabalho encontram-se na tabela 1:

Tabela 1: Especificagdes do Cluster

Numero de nos 72

Interconexdo dos nés | Fast ethernet Switch

Processador Pentium III  (Katmai)
550 Mhz 512Kb cache

Memoria RAM por né | 768 Mb

Sistema de disco SCSI RAIDS via NFS

O tempo total de execugdo do programa de
modelagem acustica desenvolvido é proporcional ao
numero pontos do grid e ao nimero de incrementos
de tempo necessarios para se alcangar o tempo final
de analise do modelo geologico a ser analisado. Neste
trabalho consideraram-se apenas particdes cubicas de
modo que N = n’. Espera-se que o tempo de proces-
samento T seja proporcional a N, o que implica
em: T roc. o< n’, por outro lado, o tempo de comunica-
¢30 T,om € proporcional a soma das areas de contato
entre as diversas partigdes que compdem o modelo
geologico, assim:Tqy, o< n’. Portanto a granularidade
devera apresentar um crescimento linear com n.

Para se obter um panorama geral do compor-
tamento do software desenvolvido, realizaram-se
varias baterias de testes considerando-se modelos
geologicos homogéneos com parti¢gdes variando de 50
x 50 x 50 até 350 x350 x 350 pontos do grid. Os pa-
rametros utilizados em todas as modelagens encon-
tram-se na tabela 2.

Tabela 2: Parametros das modelagens por Dif. Finitas

Espagamento do grid | 12,5m

Intervalo de tempo 0,0004 s

Tempo total de analise | 0,02 s

Freqiiéncia de corte 28 Hz

Modelo Homogéneo,V=3,0 Km/s

Foram efetuados testes considerando-se
arranjos cibicos com as parti¢des, formando assim o
modelo geoldgico do problema. A figura 1 apresenta

os quatro tipos de arranjos, considerando-se:(1)’= 1,
(2)*= 8, (3)’= 27, (4)’= 64. parti¢des. Desta maneira
os modelos geologicos assim formados variam de 50
x 50 x 50 (1 particao) até¢ 1400 x 1400 x 1400 (64
parti¢des) pontos do grid.

ey

Yar il

mf

Figura 1: Modelos compostos de 1, 8, 27 e 64 particdes.

Para agilizar a obtencdo dos tempos de exe-
cugdo das analises efetuadas, mediu-se separadamente
o tempo Ts de leitura do modelo ( que independe do
tempo de analise escolhido) e o tempo Tp de calculo,
este ultimo realizado para uma analise reduzida de
0,02 segundos. O tempo de execugdo para uma anali-
se tipica de 5 segundos ¢ entdo calculado pela expres-
sdo:

T=T""=Ts+250 * T,"*

Qualquer mencdo a T refere-se a T> ou seja,
ao tempo total de execuc¢do projetado para uma anali-
se tipica de 5 segundos.

Para minimizar pequenas flutuagdes nos
tempos de execucdo obtidos com a realizagdo das
seqiiéncias de modelagens, cada analise foi repetida
trés vezes e as médias dos tempos foram extraidas.
Tais flutuagdes sdo atribuidas principalmente ao uso
da CPU por outras tarefas pertinentes ao sistema
operacional. Destaca-se que nas analises realizadas
nao foram considerados os tempos despendidos para a
escrita dos resultados das modelagens (sismogramas e
snapshots).

Certos tamanhos de partigdo apresentaram
um comportamento anémalo nos tempos de proces-
samento. Na vizinhan¢a de um destes pontos andma-
los foram efetuadas analises adicionais com um me-
nor incremento no tamanho da partigéo.

Como critério para caracterizar um ponto
como sendo “andmalo” tomamos como premissa que
o tempo de execucdo Tp sempre cresce com N. Assim
sua diminuicdo com o aumento de N significa que o
valor de Tp anterior é anomalo e devera ser desconsi-
derado.

1123



Modelagem Sismica 3-D em Clusters

Resultados

A figura 2 apresenta o grafico do tempo total de exe-
cucdo T1 em fun¢do do nimero total N de pontos do
grid para o processamento em um Unico microcompu-
tador (serial) e comprova que a exce¢do dos pontos
considerados andmalos, esta relacdo ¢ linear. A curva
continua representa a reta que melhor se ajusta aos
pontos fornecidos e sua equagao é:

T1 =7.2069E-3 * N segundos

A figura 3 ¢ resultante da superposi¢do dos
graficos T x N para os arranjos com 1, 8, 27 e¢ 64
maquinas, com suas respectivas retas ajustadas que
fornecem as equagdes da tabela 3.

T1xN

4 E+05

T1=721E-03*N

3.E+05

2EH05 f — — — — — — ——— g ]

T1(s)

1.E+05

0.E+00 T T T T
0.E+00 1E+07 2.E+07 3.E+07 4.E+07 5.E+07

N

‘ < 1 particdo + 1 anémalo — 1 ajuste linear

Figura 2: Grafico T x N para 1 partigdo (serial)

TxN
4 E+05
T1=7.21E-03*N N ¢
3.E+05
g 2 E+05 -
1.E+05 A
0.E+00 ¥ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘
0.0E+00 5.0E+08 1.0E+09 1.5E+09 2.0E+09 2.5E+09 3.0E+09
N
o 1 particao o 8 particbes A 27 particbes o 64 particoes
* 1 an6malo = 8 anGmalo A 27 anbmalo ® 64 anbmalo
— 1 ajuste linear — 8 ajuste linear — 27 ajuste linear — 64 ajuste linear

Figura 3: Grafico T x N para os arranjos ctibicos com 1, 8,27 e 64 maquinas.

Tabela 3: Fungdes de tempo ajustadas para os arranjos com
1.,8,27 e 64 particdes

T, =7,2069E-3 * N segundos
Tg =9,3013E-4 * N segundos
T,7 =2,8954E-4 * N segundos
Tes = 1,2820E-4 * N segundos
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Novamente observa-se a presenga de pontos
que ndo recaem sobre as respectivas retas ajustadas.

Para explicar a presenca anomalias observa-
das, fez-se um refinamento do grafico T x N na vizi-
nhanca de um ponto anémalo, com varias combina-
¢oes de uso de memoria cache, obtendo-se a figura 4.
Nota-se que para as configuracdes onde o cache L2
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estava presente, a anomalia se deu para N=1,85E+8 ¢
que a mesma nao ocorreu quando o cache L2 estava
ausente.

TxN
4.E+05
a
000 g wo®
3.E+05 1 *
3.E+05 1
E &
P
2.E+05 1
soo oo e 0 O 0 0
2.E+05 1
1.E+05 ; ;
1.7E+08  1.8E+08  1.9E+08  2.0E+08
N
[oL1el2 oL1 + L2 x Sem Cache]

Figura 4: Grafico T x N para um arranjo ctibico 2 x 2 x 2 =
8 maquinas na vizinhanga de N=1,85E+8 para varias confi-
guragdes de cache.

A partir dos coeficientes das equagdes da ta-
bela 3 pode-se calcular o speedup ¢ a eficiéncia do

cluster, gerando assim a tabela 4.

Tabela 4: Eficiéncia e Speedup obtidos a partir das curvas

ajustadas.
Cocficiente Eficiéncia Speedup
7,2069E-3 100,00 % 1,00
9,3013E-4 96,85% 7,75
2,8954E-4 92,19% 24,89
1,2820E-4 87,84% 55,22

Analise dos resultados e conclusdes

O grafico da figura 2 mostra que a excegao
de pequenas flutuagdes e dos pontos andmalos, o
comportamento da analise serial ¢ linear. A figura 3
mostra que um comportamento quase linear ocorreu
para arranjos com 8, 27 e 64 maquinas indicando que
0 overhead de comunicagdo do cluster é ainda peque-
no para o volume de processamento envolvido. Mes-
mo grandes modelos, com N=2,74 bilhdes de pontos,
ocupando 44 Gbytes de memoéria RAM distribuidas
em 64 maquinas, ndo prejudicaram o desempenho do
cluster. Isto se deve a elevada granularidade do pro-
blema, principalmente para grandes valores de N.
Para pequenos valores de N pode-se observar um
ténue desvio das retas ajustadas, principalmente nas
curvas correspondentes a 27 e 64 parti¢cdes, indicando
que a baixa granularidade destes casos leva a um
pequeno atraso (e< n’) no tempo de analise.

O grafico da figura 3 ¢ de extrema importan-
cia visto que ele permite estimar o tempo de proces-
samento dado um determinado tamanho de modelo e
o nimero de maquinas que o processarao.

Como bem mostra a figura 4, os pontos que
nao recairam sobre as curvas ajustadas sdo explicados
com sendo anomalias geradas por algum efeito de
batimento entre o tamanho da parti¢do alocada em
memoria ¢ o tamanho da memoéria cache L2 do mi-
croprocessador, visto que o fendmeno sé ocorre para
alguns poucos tamanhos de parti¢do e apenas quando
o cache L2 estd habilitado. A figura também mostra
que apesar da auséncia do cache L1 ndo provocar
mudanga significativa, o cache L2 reduz em média 46
% o tempo de execucdo exceto no caso andmalo, em
que o cache L2 teve sua performance comprometida,
reduzindo o tempo de execucdo em apenas 23,5 %.

A propor¢ao Ts/Tp entre o tempo de proces-
samento despendido na leitura do modelo e o tempo
utilizado no calculo é muito pequena, tornando a
parte serial desprezivel e contribuindo para a obten-
¢do de um elevado fator de eficiéncia e speedup mé-
dios para o cluster

O uso de clusters de microcomputadores pa-
ra a modelagem sismica 3-D acustica ¢ uma realidade
dado o seu baixo custo e visto que sua performance
manteve-se bastante elevada (préxima de 90%) mes-
mo para 64 maquinas.

A solucdo de rede utilizada (fast ethernet
switch) comportou bem o trafego gerado pelo pro-
blema, mesmo para um grande numero de maquinas,
ndo gerando nenhum tipo de overhead que destruisse
o comportamento quase linear de T x N para 64
maquinas e grandes valores de N.
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Abstract

This work presents a study on the seismic response
of porous media, saturated by different fluids, ac-
cording with the Biot/Gassmann theory. Elastic
and poroelastic finite difference modelling results
are compared, for a reservoir rock model, with fre-
quencies in the seismic range (10-100 Hz). Elastic
1sotropic modelling is accomplished in an effective
medium, corresponding to a poroelastic medium
with the same parameters but viscosity, tortuosity
and permeability. Poroelastic modelling is tested
for the presence of the slow P wave, showing mea-
surable results with non viscous fluids. Atenua-
tion and dispersion of the fast P and the S waves
are not apparent, denoting little influence, due to
global flow, of practical values of permeability and
viscosity on this frequency range.

Introdugao

A avaliacao da resposta sdmica de um reser-
vat ‘orio de hdrocarbonetos constitui em fonte de in-
formagoes importante para o melhor aproveitamen-
to do potencial de explotagao, delimita cao de capas
de gas e em processos de recuperagao secunddria.
O mapeamento de parametros petrofisicos pode ser
elaborado conhecendo-se a influéncia destes na ve-
locidade sismica e na amplitude das reflexoes, assim
como na dispersao das velocidades e na atenuacao
do sinal.

A teoria de Biot/Gassmann para meios poro-
sos (Gassmann (1951), Biot (1956)) consegue des-
crever com acuricia a resposta sismica de um meio
constituido de graos esféricos sint ‘eticos. Arentos
limpos tem suas caracteristicas fisicas bem aproxi-
madas por esse modelo, resultando principalmente
nos relacionamentos entre as velocidades sismicas
(e, por extensao, refletividades P e S), a porosida-
de, os médulos eldsticos e a densidade do fluido e
da matriz rochosa.

A elaboragao de um meio efetivo elastico que
agregue as caracteristicas petrofisicas de um meio
poroel “asticoe “util para comparag¢ao e valida cao
dos resultados da modelagem poroeldstica. A
exist’encia da onda knta de Biot, entretanto, s po-
de ser modelada em meio elastico se um cardter de
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visco-elasticidade for introduzido, & partir do efeito
esperado na atenuagao sismica (Carcione (1998)).
Este efeito, que é subestimado pela teoria de Biot
para meios homogéneos, pode ser modelado em ter-
mos de valores realisticos de atenuacao quando se
consideram meios de Biot heterogéneos finamente
acamadados em razao de variagcoes randémicas de
permeabilidade (Gurevich and Lopatnikov (1995)).
Este trabalho consiste de um estudo compara-
tivo entre as modelagens eldstica e poroelastica, em
meios homogéneos e isotrdpicos, simulando meios
porosos saturados com diferentes tipos de fluidos.

Equacao Elastica da Onda em
Meios Efetivos

A elaboracao de meios efetivos para a mode-
lagem eléstica (Nolen-Hoeksema (2000)) parte da
descri cao dos modulos de corpo e de cisalhamen-
to de meios porosos saturados, considerados meios
monofasicos elasticos.

O médulo de corpo (k), assim, é considerado
composto de duas partes: o mdédulo de corpo do
arcabougo insaturado (k,) mais o médulo de corpo
dos poros preenchidos por fluido (%), de maneira
analoga aos mdulos de cisalhamento (p, po € pip):
k=Fko+kyep=p, sendo u, =0, desprezando-se
o moédulo de cisalhamento dos fluidos.

O conceito de porosidade critica (¢.) aparece
em Nur et al. (1998). Apresenta-se que as rochas
se comportam de maneira diferente em diferentes
dominios de porosidade (acima ou abaixo de uma
dada porosidade critica). Esta porosidade critica
define o limite em que a rocha passa de sustentada
pela matriz a sustentada pelo fluido, ou seja, de
material rochoso a uma suspensao fluida.

Segundo Nur et al. (1998), estimativas exce-
lentes para parametros eldsticos de meios efetivos
porosos saturados, simulando arenitos limpos, po-
dem ser obtidos com a utiliza cao do imitante de
Voigt modificado, para porosidades abaixo da po-
rosidade critica (¢ < ¢, = 0.40).

O limitante de Voigt fornece os mddulos
elasticos do meio efetivo a partir de uma simples
interpola cao Inear entre os mddulos eldsticos do
material do arcabougo e do fluido, com pesos de
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(1 — @) e ¢, respectivamente, onde ¢ é a porosida-
de.

Levando-se em conta o efeito de porosidade
critica, temos o limitante de Voigt modificado, que
apresenta como pesos (1 — ¢/¢.) e ¢/p., sendo a
interpolacao feita entre os mdédulos eldsticos do ma-
terial do arcabougo € 0 médulo dos poros, calculado
com a aproximagao de Reuss, com k; e ky sendo os
mddulos de corpo do material sélido e do fluido,
respectivamente:

by = (1_%) b )
By = d;ickm (2)
ho = (1—%%)”3 (3)

onde kre = 1/(pe/ks + (1 — ¢c)/ks) é o limitante
inferior de Reuss com a porosidade critica.

De posse dos médulos de corpo (k = ko+kp) €
de rigidez (u = p,), obtemos a constante de Lamé
(A =k —2u/3), processando a modelagem com a
equagao elastica da onda, para deslocamentos de
particula (u), através de:

A +2u)VV-u—pV xVxu=pua (4)
sendo a densidade dada por:p = (1 — ¢)p, + ¢py,
onde p; e ps as densidades do material sélido e do
fluido, respectivamente.

Equacao Elastica de Biot da
Onda em Meios Bifasicos

Apesar de haver sido generalizada de diversas
maneiras (acomodando anisotropia, por exemplo),
a teoria de Biot considera inicialmente o mesmo
modelo utilizado por Gassmann: uma matriz poro-
sa vazia que se comporta macroscopicamente como
um meio elastico isotrépico, € o espago poroso sa-
turado por um tnico fluido viscoso.

Biot, entretanto, define o deslocamento da ma-
triz e o deslocamento médio do fluido, permitindo
movimento relativo entre os dois. Suas equacgoes de
onda (Biot (1956)) levam & existéncia de dois tipos
de onda compressional (P-rdpida e P-lenta) e um
tipo de onda de cisalhamento (S).

Uma funcao de dissipagao, que inclui a visco-
sidade do fluido e é proporcional ao movimento re-
lativo entre sélido e fluido, contribui em cada termo
das equacoes de movimento, implicando na mode-
lagem de fenémenos de atenuacao e dispersao.

Biot elaborou equagoes de onda levando em
conta uma frequéncia limite, acima da qual o fluxo
nos poros deixa de ser laminar (Poiseuille): fr =
FTE’ onde d é o didmetro médio dos poros.

Em arenitos limpos com d 4 - 10pm, sa-
turados por dgua (7 1cP, py 1000kgm=3),
a freqiéncia limite se encontra em torno de fr =
2-10°Hz. As equagoes de onda de Biot para o re-
gime de baixas freqiéncias se aplicam, assim, em

~
~

modelagem sismica. Levando-se em conta os des-
locamentos da parte sélida u e os deslocamentos
relativos entre a parte fluida e a parte sélida w,

temos (Zhu and McMechan (1991)):

(&) = (2 #)v ()
+ (_CG (—VxVxu) (5
+ _l;{)w

onde A, B, C, D, E, F, G ¢ H sao fungoes dos
parametros efetivos do meio bifasico: ¢, ps, py,
ks, ks e pg, definidos e utilizados anteriormente,
além da viscosidade (7), da tortuosidade (a) e da
permeabilidade (k).

Modelagem por Diferencas Fi-
nitas

Os operadores de diferencas finitas utilizados
neste trabalho sao as aproximagoes de segunda or-
dem, centrais, empregando malha regular quadra-
da. A funcao fonte utilizada foi a primeira derivada
da gaussiana, e o esquema de bordas de absorgao é
o mesmo de Cerjan et al. (1985).

As equagoes (4) e (5), formuladas em termos
de operadores de diferencas finitas, fornecem como
solugdo os campos de deslocamento u (e w na mo-
delagem poroeldstica) em tempo futuro (ui-“jl (e
wfjl)) a partir dos campos em tempo presente (k)
e passado (k-1), conforme Thedy (1995) e Roque
(1997).

Resultados

Os modelos utilizados apresentam-se como
arenitos limpos com as seguintes propriedades:
k,=3.5e10 Pa, u,=0.75¢10 Pa, p,=2650.kg/m>,
a=1 (tortuosidade, subestimada aqui por conve-
niéncia numérica), k=1.0e-12m?, saturados ora
por dgua (ky=2.4e9 Pa, py=1.0e3 kg/m?, n=1.0e3
Pa.s), ora por gas (k;=2.2e7 Pa, py=1.0e2 kg/m?,
n=1.5 Pa.s).
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Figura 2: Instantineos de modelagens poroelésticas (a e b) e eldstica (c), Modelo 1
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1128 3



1

Passos ¢ Botelho

O modelo 1 (Figura 1-a) mostra meios ho-
mogéneos sobrepostos, separados por uma interface
plana horizontal. Os meios simulam arenitos apre-
sentando uma interface gés/agua (meios 1 e 2), &
porosidade de 30% . Os resultados sao apresenta-
dos na forma de instantineos do campo de deslo-
camentos verticais (u;), no tempo t=30ms, sendo
a fonte de ondas P de frequéncia central de 50 Hz
localizada a 30m acima da interface. Observam-se
na Figura 2-a, modelagem poroeléastica: (A) P di-
reta; (B) P refletida; (C) P refratada; (D) P trans-
mitida; (E) S transmitida; (F) S refletida; (G) S
direta residual da fonte (imperfeicao da fonte im-
pulsiva discreta). Na Figura 2-b, a modelagem po-
roelastica é testada com fluidos nao-viscosos (p.e.,
hidrogénio liquido): (H) onda P-lenta da fonte; (I)
onda P-lenta transmitida. Nota-se que a conversao
na interface atenua a P refletida. A Figura 2-c mos-
tra a modelagem simplesmente eldstica equivalente
a mostrada na Figura 2-a. Observa-se que, para
esta faixa de frequiéncias e modelo realistico, nao é
possivel distinguir qualquer diferenca entre as duas
modelagens.

O modelo 2 (Figura 1-b) apresenta uma ca-
mada plano-horizontal de porosidade 30% inseri-
da em um meio (partes 1 e 4), saturado por gua,
com porosidade de 20%, sendo que a metade es-
querda (parte 2) da camada é saturada por dgua
e a metade direita (parte 3) saturada por géis. Os
resultados sao apresentados na forma de um sismo-
grama sintético (Figura 3-a), sendo a fonte situada
em S e os 140 receptores R situados na linha hori-
zontal que contém a fonte, simulando um arranjo
“split spread”. Nota-se que a reflexao do topo da
camada (destaque na figura 3-b) apresenta maiores
amplitudes para a metade que contém gas (“bright
spot”).

Conclusoes

Este estudo mostra que a modelagem por di-
ferencas finitas de meios efetivos, simulando reser-
vatorios de hidrocarbonetos, pode oferecer uma fer-
ramenta muito util na interpretacao sismica. A
modelagem eldstica, sendo mais simples e ripida
que a modelagem poroelastica das equacoes de Bi-
ot, prové resultados com a mesma qualidade, para
a faixa de frequéncias da aquisi¢do sismica (10-100
Hz), desde que os meios efetivos agreguem, em suas
constantes eldsticas, as caracteristicas bifasicas do
reservatorio.
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Resumo

A caracterizacdo da arquitetura tridimensional de um
reservatorio petrolifero requer a integracdo de
diferentes tipos de informac@es, modelos conceituais
e medidas fisicas que permitirdo sua interpretacao
geoldgica mais detalhada, com grande impacto sobre
sua economicidade. Nesse contexto procura-se
ressaltar a efetividade da abordagem dos processos
sedimentologicos em testemunhos quando utilizados
em conjunto com dados de perfis e dados sismicos 3D

A é&rea estudada contém dois reservatorios principais
portadores de Oleo, pertencentes a Formagao
Quebradas. Esta unidade litoestratigréafica representa
a sedimentacéo ocorrida entre 0 Cenomaniano médio
e 0 Turoniano inferior da Bacia Potiguar submersa.
Utilizando-se a impedancia aculstica média como
atributo sismico guia para obtencdo de parametros de
reservatorio, a modelagem sismoestratigréfica 3D
permitiu a obtencdo de volumes 3D com topo, base e
espessuras de cada parasseqiiéncia, além de volumes
3D da distribuicdo de parametros de reservatorio, tais
como porosidades e permeabilidades.

Introducéo

A érea de trabalho estd situada na Plataforma
Continental do Rio Grande do Norte, a
aproximadamente 10Km da costa, em lamina d’agua
de 9m, encontrando-se totalmente recoberta por
sismica 3D. As unidades litoestratigraficas, que
constituem a coluna sedimentar perfurada pelos pogos
na area, sao representadas pelas Formagdes
Tibau/Guamaré,  Macau, Ubarana, Jandaira,
Quebradas, Ponta do Mel, Agu e Alagamar, como
mostra a se¢do sismica da figura 1.

A Formacdo Quebradas representa a sedimentacéo
ocorrida entre 0 Cenomaniano médio e o Turoniano
inferior da Bacia Potiguar submersa e equivale as
unidades Acu-3 e Acu-4 da Formacdo Acu, na parte
emersa da bacia. A porgdo basal é caracterizada por
intercalagGes de arenitos e folhelhos que constituem o
Membro Redonda. Enquanto a porgdo superior,
denominada Membro Porto do Mangue, &
essencialmente argilosa com a presenca de arenitos
estuarinos, além de margas e calcilutitos, depositados
em ambientes transicionais a francamente marinhos.
Neste trabalho, o ponto de partida foi a descricdo
litoestratigrafica, a andlise seqlencial dos
testemunhos de trés pocos e a definicdo do modelo
geoldgico conceitual. Com base nos dados sismicos,
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de perfis, além de dados lito/bioestratigraficos, a
Formacdo Quebradas foi subdividida em duas
seqliéncias deposicionais de terceira ordem, sendo
reconhecidos os seus limites e respectivos tratos de
sistemas. A Sequéncia A, de idade
Mesocenomaniana, que foi considerada sem interesse
para hidrocarbonetos e a Seqiiéncia B, de idade
Neocenomaniana-Eoturoniana, que contém o0s
reservatorios produtores de 6leo.

O Modelo Sismoestratigrafico

O contexto acustico em que ocorrem 0s reservatorios
produtores € ressaltado pela presenga das duas
formacBes de carbonatos, uma sotoposta (Fm. Ponta
do Mel) e outra sobreposta (Fm. Jandaira) as
seqliéncias constituintes dos objetivos, 0 que propicia
um contraste de impedancia bastante significativo e
de fécil identificacdo nas se¢des sismicas (Fig. 2).

O modelo sismoetratigrafico inclui os depositos
deltaicos pertencentes a fase progradacional do Trato
de Sistemas de Mar Baixo da Sequiéncia B. Em secéo
sismica esses depositos mostram refletores com
mergulhos fortes representando as linhas de
progradacdo das frentes deltaicas e apresentam
terminacGes em onlap e downlap sobre a discordancia
que constitui o limite inferior desta sequéncia. Os
deltas desta fase foram submetidos a processos de
regressdo forcada (Posamentier & Allen, 1993). No
sentido do mergulho deposicional os sedimentos da
healing phase wedge desenvolvem-se em situacdo de
onlap sobre a Jdltima clinoforma da fase
progradacional. Esses sedimentos representam a fase
inicial do Trato Transgressivo e foram originados a
partir da erosdo e resedimentacdo dos depositos
deltédicos da fase anterior. Os dois reservatorios
portadores de 6leo denominados zonas QB-10 e QB-
20 sdo constituidos de arenitos deltadicos com forte
retrabalhamento por marés. Em um arcabougo
estratigrafico de alta resolucdo, esses arenitos fazem
parte de um conjunto de parasseqiiéncias com
empilhamento progradacional, cujo limite individual
superior é marcado abruptamente pela presenca de
folhelhos e siltitos de plataforma, os quais
representam as superficies de inundagdes de cada
uma das parassequiéncias (Fig. 3).

Inversdo Sismoestratigrafica 3D

O volume de dados sismicos utilizado é constituido
de 157 inlines e 201 crosslines, ocupando uma area
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de 19.5 km? e totalizando mais de 30 mil tracos de
informagBes sismicas, que posteriormente foram
correlacionadas com os 6 pogos existentes na area. As
amarracgOes entre os dados de pocos e os dados
sismicos beneficiaram-se da existéncia de 2 WST’s,
além de perfis sbnicos e densidades em todos os
pocos. A amarragdo também foi auxiliada pelo fato
de os contrastes de impedancia entre as principais
camadas serem bastante distintos, gerando refletores
com carater distintos e fortes amplitudes.

Apbs o ajuste global dos marcadores estratigraficos
regionais, através dos perfis acusticos e radioativos
dos pogos, com os dados sismicos em amplitude, foi
realizada a interpretacdo estrutural-estratigréfica das
sequéncias definidas anteriormente. O resultado deste
mapeamento foi a construgdo do modelo
sismoestratigrafico 3D a priori, 0 qual foi utilizado
como entrada na obtencdo das imagens
tridimensionais em impedancias acusticas (fig. 4).

O principal tratamento efetuado nos dados sismicos,
com o objetivo de uma caracterizagcdo mais acurada
dos reservatorios, é denominado de “Inversdo
sismoestratigréafica” (Johann, 1997). Esta
metodologia € constituida de seis etapas principais: a)
calibracdo quantitativa 3D sismica-perfis de pocos; b)
deconvolucéo de fase zero; c) interpretagéo estrutural
e estratigrafica regional dos dados sismicos 3D; d)
modelagem 3D em impedéancia acustica; €) inversdo
sismoestratigrafica 3D e, finalmente, f) interpretacao
detalhada das imagens em impedancia aclstica e em
refletividades associadas

Modelagem Geologica 3D

A metodologia utilizada para constru¢cdo do modelo
numérico 3-D consiste em simular o reservatorio em
duas etapas. A primeira corresponde a elaboracao de
um modelo para distribuicdo espacial de facies
sedimentares dentro de um arcabougo estratigrafico
de alta resolucdo. De posse deste modelo, a etapa
seguinte consiste em popular as células com valores
de porosidade e permeabilidade correspondentes a
cada uma das facies. A técnica utilizada foi o método
das funces aleatdrias Gaussianas truncadas (Souza
Jr., 1997) que permite a realizaclo de simulagfes que
honram os dados de pogos e sdo condicionais a
informagBes sismicas possuidoras uma hoa
correlagdo  com  propriedades intrinsecas do
reservatorio.

Conclustes

A Formacdo Quebradas foi subdividida em duas
seqliéncias deposicionais de terceira ordem, sendo
reconhecidos os seus limites e respectivos tratos de

sistemas, designadas: Sequéncia A, de idade
Mesocenomaniana e Sequéncia B, de idade
Neocenomaniana-Eoturoniana.

A impedancia acustica média de cada

parasseqiiéncia, foi o atributo sismico guia usado para
obtencdo volumétrica da porosidade e da
permeabilidade dos reservatorios.

A modelagem sismoestratigrafica 3D permitiu a
obtencdo dos seguintes produtos para fins de
cubagem e avaliacdo da jazida: volumes 3D com
topo, base e espessuras de cada parasseqiiéncia, aqui
consideradas como camadas para efeito de simulacéo
de fluxo; volumes 3D da distribuicdo de parametros

de reservatorio, como: porosidades e
permeabilidades.
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Figura 1 - Secdo sismica (DIP) mostrando o pacote sedimentar atravessado pelos pogos na area. LseqB = Limite
inferior da Seqiiéncia B; Z.QB-10 = Refletor correspondente ao topo da Zona QB-10; CPS = Discordancia do

Campaniano Superior (pré-Ubarana).
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Flgura 2 - Inline 4747. Secdo sismica ilustrando o modelo sismoestratigrafico. Os arenitos deltdicos séo
constituintes do Trato de Sistema de Mar Baixo (fase progradacional), enquanto que os turbiditos de plataforma

(thin-bedded turbidites) fazem parte da fase
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inicial

do Trato Transgressivo (healing phase wedge).
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Figura 3 - Secdo geoldgica ilustrando a subdivisdo da Formacao Quebradas em duas seqliéncias deposicionais
com seus limites e respectivos tratos de sistemas. Observar o empilhamento progradadacional das parasseqiiéncias no
Trato de Sistema de Mar Baixo (TSMB) da Seq(iéncia B.

LIM. SEQB }

Figura 4 - Inline 4772. Secdo de impedancia acutstica mostrando em detalhe a geometria clinoforme dos
reservatorios produtores.
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Multiple Scattering in the Laboratory

Kasper Van Wigk'and John A. Scalest
Abstract

Multiple scattering of waves causes attenuation
and anisotropy, which is important in seismology,
optics, medical imaging and other fields involv-
ing propagation in disordered media. Further, in
strong scattering media there may be a transi-
tion from ballistic to diffusive energy transport.
To study the propagation of multiply-scattered
waves, we present a medium in which the scat-
tering properties can be easily controlled and the
wave motion can be measured using an optical de-
tection system inside the scattering medium. In
this medium ultrasonic surface waves propagate
through an aligned, disordered, pattern of small
grooves. Waves propagating parallel to the grooves
see a homogeneous medium; waves propagating
perpendicular to the grooves are strongly scat-
tered. By varying the source-receiver orientation
with respect to the grooves and the distance be-
tween source and receiver, we are able to map out
the transition from ballistic to diffusive propaga-
tion.

Introduction

In seismology, optics, ocean acoustics, and other
fields that treat wave propagation in disordered me-
dia, multiply-scattered waves are usually regarded
as a source of "noise”, best removed from the data.
Partly this is because many data processing algo-
rithms are based on single-scattering theory, such
as the Born approximation; but also, there is a
sense that multiply-scattered waves are ”chaotic”
or unstable. Recent work has shown that this need
not be the case (Scales & Snieder, 1999) and that
multiply-scattered waves can be exploited to make
inferences about the scattering medium (Snieder,
1999; Hennino et al., 2001).

The influence of multiple scattering on wave
propagation measurements can be seen in many
ways. There are subtle long-wavelength effects such
as anisotropy (if the scatterers are aligned) and
attenuation (as energy is shifted from the ballis-
tic pulse into the multiple-scattering coda) (Groe-
nenboom & Snieder, 1995). These effects are well

fPhysical Acoustics Laboratory and Center for Wave
Phenomena, Department of Geophysics, Colorado School of
Mines, Golden, CO 80401
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known in seismology (Backus, 1962; Aki & Chouet,
1975; O’Doherty & Anstey, 1971, e.g.) and have
been used to interpret effective material proper-
ties from macroscopic measurements. However, the
same wave propagation experiment can be looked
at from different points of view (such as ballis-
tic propagation, diffusion or radiative transfer) de-
pending, for example, on the wavelength of the
probing beam relative to the size of the disorder
and on the distance propagated.

We describe a laboratory model to study mul-
tiple scattering of ultrasonic surface waves. The
model consists of a block of aluminum with 144
grooves in the pattern of a Fibonacci sequence
etched into one face using a computer-controlled
milling machine (Figure 1). For our purposes, the
aluminum behaves effectively elastically, which al-
lows us to separate multiple scattering effects from
anelastic behavior on parameters such as attenu-
ation. An angle-beam transducer launches plane
surface waves into this disordered medium and
a laser-Doppler vibrometer measures the vertical
component of particle velocity on the surface. This
allows us to measure multiply-scattered waves in
side the scattering medium. The grooves are 1 mm
wide Byym deep and the dominant wavelength
of the surface waves is about 15 mm, so there are
many scatterers per wavelength when the waves are
propagating perpendicular to the grooves (Scales &
Van Wijk, 1999). Shot gathers contain 10 offsets
at a constant angle with respect to the grooves.
We recorded angles between 0 and 90 degrees with
the grooves in 10 degree increments. This way,
we are able to parametrically vary the strength of
the scattering so that we can continuously and re-
producibly change the material properties from no
scattering to strong multiplelscattpléng.
of a constant offset and a constant angle section are
given in Figure 2.

GroupMocity

The longer effective path lengths of the multiply-
scattered waves result in a significant slowing down
of the energy propagation. To estimate the group
velocity as a function of angle, we sorted the data
into constant-angle sections and then computed the
energy envelopes of each trace. A regression on the
peaks of the energy envelopes gives us a the en-
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Figure 2: A constant-angle section (left) and a constant-offset section (right).
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Figure 1: The angle-beam transducer launches
nearly-plane surface waves of dominant wavelength
15 mm into the grooved aluminum block. The
grooves are 3 mm deep and 1mm wide.
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Figure 3: Group velocity decreases as the scattering
strength increases as energy is shifted into the coda.

ergy propagation speed (Figure 3). The error bars
are 98% coverage intervals from the regression. De-
structive interference causes intensities from 60-80
degrees to be much lower, making the error bars in
the group velocity estimate larger. In any case, we
see a significant drop in group velocity as a function
of angle or scattering strength.

Mean free path
Even though it is not a truly random medium, we

can exploit the spatial disorder of the Fibonacci
grooves (Carpena et al., 1995) to estimate the scat-
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tering mean free path of the medium as well as to
study the transport of energy. To do this, we need
an ensemble of measurements, varying over the dis-
order in the medium. Figure 4 shows the ensemble
of traces recorded at a fixed offset of 5 cm, for 38
different positions in the medium.

For a plane wave normally incident in a semi-
infinite medium filled with random scatterers, the
total and coherent intensity, or energy, are ex-
pected to decay exponentially as (see (Ishimaru,
1997), section 14-3): I (z) = Ipexp(—z/f,) and
I.(z) = Ly exp(—z/¢,) exp(—z/Ls), where £, and £
are the absorption and scattering mean free paths,
respectively. Therefore if we take the ratio of these
two intensities, we get a decay that depends only
on the scattering mean free path (Rosny & Roux,
2001):

I.(z)
Li(z)

where v is the group velocity and 7y is the scattering
mean free time.

To apply this result we numerically compute
the coherent and total energies; I, is just the in-
tensity of the average trace, while I is the average
of the intensities of the 38 individual traces. The
ratio of I, to I is shown in Figure 5. By fitting
an exponential to the portion of the curve after the
coherent arrival (about 30 us) we get a mean free
time 7, = 24us. With a transport velocity around
2 mm/pus, the mean free path is just under 5 cm.
Thus we are in a regime in which the wavelength
is large compared to the size of an individual scat-
terer, but small compared to the mean free path;
while we have measurements with source-receiver
offsets as large as 2 mean free paths. In this sense
we can see the transition from ballistic to diffusive
propagation,

To get some idea of whether the measured
wave forms behave diffusively at 5 cm offset, as is
suggested by our estimate of the mean free path, we
fit the total intensity with an analytic model associ-
ated with propagation in a homogeneous diffusive,
absorbing medium. (We included an absorption
term in order to account for diffractive losses off
the bottom of the grooves.) The Green’s function
for this model is given by

= exp(—x/Ls) = exp(—vt/l,) = exp(—t/T;),

2
I(z,t) = (47rDt)71/2 exp (_f—Dt — D/<;2t>,

where K = 1/£, is the absorption coefficient, D is

the diffusion constant and z is the propagation dis-
tance. The fit is shown in Figure 6. This fitting
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Figure 4: 38 traces recorded at a fixed offset of 5 cm
on the block. The source/receiver pair was offset
by 1 mm between shots.

alone cannot determine D, explicitly; the propaga-
tion distance is not well-defined since in the real ex-
periment the waves propagate ballistically for some
distance, whereas the model is for a homogeneous
diffusive medium. However, we can get a rough es-
timate of the diffusion constant as follows. First
D = vl /d where v is the transport velocity, £,
is the transport mean free path and d the dimen-
sion of the experiment. Our method of measuring
the energy envelope yields the group velocity for
weak scattering, but for strong scattering the en-
ergy propagates according to the transport velocity.
So for 90° propagation v &~ 2 mm/us. The trans-
port mean free path is approximately equal to the
scattering mean free path. This would give a diffu-
sion constant of approximately 2 * 50/2 mm? /us in
2-D. We are in the process of extending our mea-
surements to include the distance dependence of
the intensity, which should allow us to estimate D
independently.

Conclusions

In order to understand the behavior of multiple-
scattered waves, we have developed an ultrasonic
laboratory model of a quasi 1-D medium in which
we can not only vary the strength of the scattering,
but also measure the wave-field inside the scatter-
ing medium.

We observed the effects of multiple scattering
on the group velocity, and noted a transition from
ballistic to diffusive propagation as the strength of
the scattering is increased. This means that model
parameters like the diffusion constant and mean
free path can play a role in characterization of the
medium in the strong scattering regime.
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O método paraxial em duas etapas para meios 3-D heterogéneos

isotropicos

Rommel Melhor Mendes e Milton José Porsant

CPGG/UFBA
Abstract

E descrito um procedimento que permite a determ-
ina _cao do raio que sofre reflezd e conecta fonte e re-
ceptor em meios heterogéneos isotrépicos continuos,
com refletor curvo. O raio é determinado iter-
ativamente, utilizando o método paraxial em duas
etapas (ralos incidente e refletido) conectadas at-
ravés do conceito de matriz R/T (matriz reflet-
ora/transmissora). O método depende apenas das
equagOes caracteristicas e ndo da sua solugao, logo
pode ser usado mesmo quando se faz tracamento
numérico de raios. Apesar disso, aqui, as equagoes
caracteristicas (obtidas a partir da eikonal e de
uma fun¢do Hamiltoniana adequada) sdo resolvi-
das analiticamente para uma funcao de vagarosid-
ade quadratica (1/v?) do tipo tri-linear incompleta,
isto é: uma fungao do primeiro grau, de R® em R
sem os chamados termos cruzados.

Introdugao

Um dos principais problemas ao se fazer
modelagem com os raios aplicada a sismica de
exploracao € a conexao da fonte ao receptor ou o
two point ray tracing. Métodos eficientes como o
shooting method ou o bending method (Cerveny,
1987) tem sido citados na literatura. Sdo métodos
bastante gerais, pois ndo precisam da solucao das
equagoes do tracado do raio, mas, apenas delas
préprias. Entretanto, um método em especial tem
se destacado pela eficiéncia e relativa simplicidade.
Nele, um novo raio (ou raio paraxial) é obtido
através de perturbagdes na posicao e trajetdria de
um raio de referéncia (ou raio central). O método
paraxial, como é chamado, é usado com sucesso na
determinacgao do raio totalmente transmitido que
conecta a fonte ao receptor, entretanto, em sua
formulagao original, ndo prevé a possibilidade do
raio ser refletido em uma interface. Em verdade,
esse problema pode ser resolvido de forma simples,
ao admitirmos nesse caso, nao um, mas dois raios;
o primeiro deles ao qual chamariamos de raio
incidente, parte da fonte até o refletor, e o
segundo, o raio refletido, parte do refletor até a
superficie. Tal abordagem simplificadora, ndo
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estaria completa a menos que fossem analisados
dois pequenos problemas: o vetor vagarosidade
incidente ndo € igual ao vetor vagarosidade
refletido e o ponto de incidéncia do raio paraxial
na interface € desconhecido. O primeiro dos
problemas foi resolvido introduzindo o conceito de
matriz R/T (refletora/transmissora) que permite
relacionar o vetor vagarosidade incidente e o vetor
vagarosidade refletido/transmitido. E o segundo
problema foi resolvido substiuindo as duas
equagOes obtidas com a aplicagcao do método a
etapa 1 (ralo incidente) na equagao obtida com a
aplicac@o do método na etapa 2 (raio refletido).
Desta forma, tornou-se possivel determinar com
um numero relativamente pequeno de iteragoes o
raio refletido que conecta fonte-receptor em meios
heterogéneos isotrépicos com refletor curvo.

O método paraxial

O problema de se conectar fonte e receptor através
de um raio € conhecido genericamente como two
point ray tracing, € pode ser resolvido de varias
maneiras, dentre as quais pelo método paraxial
(Figueird, 1999), que consiste basicamente em

tra car um raio, conhecido como raio central e a
partir de expansGes de Taylor e das equagoes
caracteristicas, determinar a direcao que o raio
devera ter para alcancar um dado receptor.
Iniciemos por estabelecer os vetores posicao e
vagarosidades para o railo central, repectivamente
como: Z.(0) € pe(0). Em seguida descrevamos um
raio qualquer como resultado de uma perturbagao
do raio central. Desta forma teremos:

{ 24(0) = 20,(0) + 624(0) "
pi(0) = pe.(9) + dpi(o)

A partir do sistema de equacgdes em 1 e das
equagOes caracteristicas para meios isotropicos

(Cerveny, 1987), pode-se estabelecer em notagao
matricial:

[z]-[0s][5] o

onde [I] é a matriz identidade de ordem 3, e

o 1_2@°
U7'.7 — 2 0z,0z;

(ﬁ) com 7 e j =1,2,3 é referente
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ao termo de primeira ordem da expansao.
Chamando de [A] a matriz 6x6 da equagdo 2 e
englobando os vetores Z € p em um 1nico vetor ¥,
pode-se obter uma expressdo simplificada da
mesma:

db(o) .

do

Uma solugdo dessa equacao diferencial é conhecida
como matriz propagadora, e pode ser escrita como:

= [A]4(o).

[P)(o,00) = 1] + f: 3/ [A](al)dal)j @

Analisando-se essa expressdao, pode-se facilmente
concluir que [P](og,00) = [{]. O que nos permite
estabelecer a solucdo mais geral da equacdo 4 (Aki
& Richards, 1980):

dy(e) = [P](o, 00)dy(00). ()
O ralo central intercepta a superficie de observacao
em o = og, no ponto F.(cg). Em geral, o raio
paraxial ndo alcanca a superficie de observacdo
quando ¢ = og, portanto, é necessario estabelecer
uma relacdo entre a perturbacdo na posicdo e
vagarosidade quando ¢ = og ou seja;
dy(os) = (6@(os),6p(0s)) e a perturbagdo nos
mesmos vetores quando atingem a superficie de
observagédo, ou seja; Ay = (A%, Ap). Essa relagdo é
estabelecida, admitindo-se de uma forma
aproximada que o raio paraxial siga em direcdo ao
receptor em linha reta e na direcdo tangente ao
raio central em @;(cs). Apenas dessa maneira,
pode-se estabelecer a seguinte relacdo:

{

onde Ao = og — o5 com og assumindo um valor
tal que Z(og) = R, onde R é a posigdo do receptor.

AZ = §d(0s) + Elesl Ao

- 6
Ap=éplog) — J—)-dpji;s Ao (6)

Chamando de 7 o conhecido vetor normal a
superficie, podemos extrair o valor de Ao
aplicando o produto escalar por 7 nos dois lados
da primeira equacdo de 6. Desta forma, e

dZ (os) _ = .
relembrando que Jda—l = p.(0s), teremos:

7 AZ - 7 63(cs)
i-pe(os)

7
Substituindo 7 em 6, obtem-se uma equagdo
matrical que relaciona Ay com §¥, o que nos
permite escrever:

AZ = [1][Q2]6p{(00),

Ao =

—

" Pe

(8)

onde:
1— Pcs; M _ Pes; N2 _ Pes; s
1I,] = Pasz~§ﬂ1 1 Pa.§52~77-2 Pas§~77-3
M]=] —>% ot T ’
_ Peszma _ Peszna 1— Pc53" M3
4 4 4

(9)
onde p.s = pe(os) e £ =7 - Pos. [@1] € a submatriz
superior esquerda da matriz [P].

Desta forma, temos um sistema determinado, que
nos permitird obter o vetor dp{og) e
consequentemente um novo vetor p{og), que em
tese deverd pertencer a um raio que chegard mais
préximo ao ponto R.

Interacao raio-interface em
ambientes 3-D

Trés aspectos devem ser levados em consideracdo
para a determinacdo da direcdo do raio refletido na
interface: o ponto de reflexdo, a lei de Snell e o
plano de reflexdo. O parametro ¢ do ponto de
reflexdo (o), pode ser obtido a partir da seguinte
equacao:

hz1(or), z2(or)) — z3(or) =0, (10)
onde h(z1,x2) é a equagdo do refletor. A solucdo
da equacdo 10 deve ser obtida através de algum
método numérico. A obtencdo de o permite-nos
estabelecer os vetores posicdo e vagarosidade do
raio incidente na interface, denotados
respectivamente por Z; € py.

O sistema de coordenadas da normal

Uma forma bastante simplificada de se relacionar
os vetores vagarosidade de incidéncia (py) e
refletido (pr), pode ser conseguida ao se adotar
um sistema de coordenadas onde o eixo 7 é
paralelo ao versor normal a interface no ponto de
incidéncia, ou sistema de coordenadas da normal
(SCN). Neste caso, em se tratando de ondas
convertidas do tipo P - S, pode-se utilizar a
equacdo eikonal a lei de Snell e o fato de que pr e
Pr pertencem ao mesmo plano (plano de reflexdo),
para estabelecer a seguinte relacdo:

) = [RI™ 5, (11)

onde:
0

0
(n)

T33

10
[RIMW =10 1 , (12)
00
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é a matriz R/T (neste caso especifico matriz
refletora) no SCN. Aqui, o sobre indice (n) indica
que os vetores/matrizes estdo no SCN. A

componente rgg) da matriz R/T no SCN pode ser

escrita como:

(n) _

T33

(13)

Utilizando o conceito de mudanga de base para
estabelecer a matriz de mudanca de base do SCN
para o sistema de coordenadas cartesianas original
(sistema em que é realizado o tracado dos raios),
chega-se a seguinte relacdo para os vetores pr e pr
em coordenadas cartesianas originais:

pr = [R] pr, (14)

onde:
1+ nf('rg") -1) 'n.]_'n.z('rgn) -1) 71.171.3(7'(:) -1)
[R] = nznl(r%: -1) 1+ ng(r;") -1) n2n3(r§;) -1)
77-377-1(7‘3:) -1) nana(ryy’ —1) 1+ n§(r3:) - 1)

(15)
é a matriz R/T (neste caso matriz refletora) em
coordenadas cartesianas originais. Aqui n; sdo os
componentes do versor normal & interface no ponto
de incidéncia.

O método paraxial em duas
etapas

Para encontrar o raio que conecta fonte e receptor,
apds sofrer uma reflexdo na interface, é necessario
dividir o método paraxial em duas etapas que
contemplem repectivamente os raios incidente e
refletido relacionados através da matriz refletora.
Desta forma, obtem-se um sistema matricial de
mesma natureza da equagdo 8, com adicdo de
matrizes referentes as duas etapas, que deve ser
resolvido de forma semelhante. Sabendo-se que os
raios central e paraxial saem de um mesmo ponto
(fonte) e atingem uma superficie plana horizontal,
tem-se as seguintes equagdes para as duas etapas
do método paraxial: Etapa 1 - Raios central e
paraxial incidentes

AFD = QM85 00)

8 = (INQS + [P]) opto). (17

Etapa 2 - Raios central e paraxial refletidos

AF® = M55 (o) + M 65(or),
(17)
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onde todas as matrizes sao citadas na secdo
anterior e os sobre indices 1 e 2 indicam se elas
pertencem as etapas 1 (raio incidente) ou 2 (raio
refletido). Note que AP é a perturbagio do vetor
vagarosidade do raio incidente no refletor e ép(or)
é a perturbacdo do vetor vagarosidade do raio
refletido. Logo podemos relaciona-los da seguinte

(18)

maneira:

§p(o1) = [AR]APY,

onde a matriz [AR] tem a mesma estrutura da

(n)

matriz [R], trocando-se apenas o elemento 735’ por

Argg) , que tem a seguinte expressdo:

(19)

Sabendo-se que §Z(or) = AZ(Y), teremos ao
substituir 16 em 17:

Az = { P miMe+

20
QAR (]1Q3)) + [A{Y]) } 65(o0) (

)

Resultados e discussao

Para testar a eficiéncia do método, foi escolhida
uma funcdo vagarosidade quadratica do tipo
trilinear incompleta ou seja uma funcdo linear de
R® em R sem os termos cruzados. Tal fungdo pode
ser expressa da seguinte forma:

’0_2 = ao + a;z;, (21)
(onde se adota a notacdo de Einsten e a; sdo os
coeficientes para as ondas P ou S), o que,

permite-nos estabelecer a solucdo das equagoes

caracteristicas (Cerveny,1987) da seguinte formas:

zi(0) = ®o; + poio + 4104'0'2 (22)
pi(0) = po; + %GN

Aqui, z;(0) sdo os componentes do vetor posigdo e
pi(o) sdo os componentes do vetor vagarosidade. O
refletor curvo, possul a seguinte expressdo:

h(:l:]_, :112) =bo + b,;j(l!‘,z, (23)
O raio incidente pertence a uma onda tipo P e o
raio refletido é do tipo S. As tabelas 1 e 2 mostram
os parametros da vagarosidade quadratica P e S e
do refletor utilizados no teste. A figura 01 mostra
o raio inicial, e dois raios intermediarios no
processo iterativo. Como em qualquer processo
iterativo, o sucesso no resultado final esta



1

Melhor ¢ Porsani

1 1

V2 vz
ag 0.44 s%/km? 1.0
ay | -0.002375 s%/km® | -0.012
az | -002375 s2/km3 | -0.012
as -0.73 52 /km? -1.65

Tabela 1: Coeficientes da vagarosidade quadratica
P e S usados no experimento

b1 0.1
b2 | 1.5 km~!
b1 0.1
by | 1.5 km~!

Tabela 2: Coeficientes do refletor usados no experi-
mento

intimamente ligado a uma boa escolha do modelo
inicial. Aqui foi utilizado como raio inicial o vetor
vagarosidade que conecta fonte-receptor em um
meio homogéneo com refletor plano horizontal.
Entretanto a experiéncia mostrou que nem sempre
é aconselhdvel utilizar esse raio como inicial pois se
o meio for fortemente heterogéneo e o refletor
fortemente curvo, tal raio pode nem sequer chegar
ao receptor. De qualquer forma, para o exemplo
ilustrado nas tabelas 1 e 2, em dezenove iteracGes
partiu-se de um raio inicial distante cerca de 79m
do receptor e atingiu-se um raio final a uma
distancia menor que 1 mm do mesmo.

Conclusoes

O método paraxial em duas etapas, mostrou-se
satisfatoriamente eficiente ao conectar
fonte-receptor através de um raio se propagando
em um meio heterogéneo e refletido (na verdade
com uma conversdo P-S) em uma interface curva.
Em vista da relativa complexidade matematica em
faze-lo, o esforco computacional foi
consideravelmente pequeno, podendo-se atingir o
receptor (com um erro menor que lmm), mesmo
nos modelos mais complicados (como aquele
exposto no exemplo) em menos de vinte iteragdes.
Deve-se apontar, como fator preponderante a
rapida convergéncia do método, a escolha adequada
do raio central inicial. A técnica proposta aqui (e
ja descrita acima) por muitas vezes fol a tnica
responsavel por um baixo desempenho do mesmo.
Além da boa escolha do raio central inicial, um ou-

tro fator que leva o método a convergir mais lenta-
mente € a alta curvatura do refletor. De toda sorte,
constatou-se que em modelos onde os parametros
permitam a existéncia de um raio que conecte fonte-
receptor, e com raios centrais iniciais adequados,
quase na totalidade dos casos, pode-se atingir, de
forma mais ou menos rdpida o raio ideal.

Trajetoria dos raios

Figura 1: Trajetoria dos railos em um meio hete-
rogéneo com refletor curvo. Em preto o primeiro
raio tracado, em azul o quarto raio e em vermelho
o décimo terceiro raio. As coordenadas da fonte e
receptor sdo respectivamente (0.2,0.2) e (0.4,0.4)
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O problema das reflexoes numéricas nos esquemas de diferencas
finitas com malha de espacamento irregular

Sérgio Adriano M. Oliveira
LENEP/UENF

Abstract

Reflex6es numéricas podem ocorrer quando se usa
o método das diferencas finitas, com malha de
espacgamento irregular, para solucionar a equagdo
da onda . Estas reflexdes nao correspondem a
realidade, constituindo-se em um ruido numérico
que pode vir a afetar seriamente os resultados.
Este sinal indesejado pode ser explicado como con-
sequéncia da variacdo da velocidade de fase que
ocorre devido a dispersdo numérica ao longo da
malha. Para evidenciar isto, aqui sdo exibidos al-
guns exemplos com a equagdo acustica da onda, no
caso 1-D. Por fim, sdo fornecidos algumas regras
que devem ser levadas em consideracdo no projeto
da malha de modo a assegurar a auséncia de tais
ruidos.

Introducao

O método das diferencas finitas é uma ferramen-
ta largamente usada para modelagem sismica pela
solucdo numérica da equagdo da onda, pois este é
efetivo para tratar estruturas compléxas a um cus-
to atrativo quando comparado com outros meto-
dos numéricos, como a exemplo dos elementos fini-
tos. Todavia este custo ainda é alto para tratar
situagdes praticas requeridas pela industria, a ex-
emplo da simulacdo de um levantamento comple-
to em escala real. Uma maneira de melhorar este
poblema, seria 0 uso uma malha muito espagada,
de maneira a reduzir o niumero total de pontos.
este objetivo pode ser atingido usando-se approxi-
macoes de ordem superior para as derivadas espa-
ciais e temporais, ver por exemplo Dablain (1986).
Por outro lado, uma malha com espacamento muito
largo nao é conveniente para representar feigoes co-
mo interfaces curvas e camadas muito finas. Ou-
tro sério problema ocorre caso heterogeneidades de
baixa velocidades estejam presentes, pois isto faz
com que a malha tenha de ser fina de modo a evi-
tar a dispersdo numeérica. E isto sé piora a situacdo,
pois, devido a questdo da estabilidade, quanto
menor o espagamento da malha, menor também
deverd ser o icremento temporal. Para tratar estes
problemas, o ideal é adaptar o método das dife-
rencas finitas de modo a que este possa trabalhar
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com malha numérica de espacamento varidvel. Des-
ta forma podemos aumentar a densidade de pontos
para repesentar as feicdes descritas anteriormente e
manter uma densidade menor no resto do modelo,
diminuindo assim o numero total de pontos e re-
duzindo o tempo de computagdo sem comprometer
a qualidade do resultado final.

Podemos encontrar na litratura varios algorit-
mos de D.F. adaptados para malha do tipo retan-
gular irregular, para citar alguns exemplos temos :
Oprsal and Zahradnik (1999) que trata da mode-
lagem eldstica 2-D (caso P-SV), Moczo (1989) mo-
delagem eldstica 2-D (caso SH) e Pitarka (1999)
para o caso elastico 3-D em malha fatorada. Porém
uma questao muito importante ainda nao foi com-
pletamente esclarecida. Esta se constitue em saber
se e como a malha irregular pode alterar a pre-
cisdo e estabilidade dos esquemas. Neste trabalho,
tal problema foi abordado através de alguns testes
numéricos simples, porém elucidativos, envolvendo
a equacao acustica da onda no caso 1-D. O objetivo
destes foi saber como parametros tais como veloci-
dade do meio e conteido de frequéncias do pulso
sfsmico influenciam o resultado, frente a célculos
com malha contendo variacgdes bruscas e suaves em
seu espagamento.

O principal problema detectado foi a presenca
de reflexdes numéricas que tendem a acontecer nos
locais onde existe variacao brusca de espagameto
na malha. Este sinal indesejado pode vir a ter
amplitude da mesma ordem de grandeza das re-
flex0es reais, que existem gracas a variacdo da ve-
locidade do meio e nao do espagamento da mal-
ha. No curso desta pesquisa observou-se que as
reflexdes numéricas sdo altamente dependentes do
conteudo de frequéncias do pulso, o que nos deu em-
basamento para concluir que estas sdo nada mais
que uma consequéncia do fendomeno de dispersao
numérica. Com isto em mente, podemos projetar a
malha de maneira a assegurar que este ruido nao es-
teja presente nos resultados, tornando viavel a apli-
cacao dos esquemas de diferencas finitas em malha
irregular para fins de modelagem sismica.
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O efeito da dispersao numeérica
em esquemas de diferencas fini-
tas com malha irregular

A equagdo actustica da onda, no caso 1-D é apre-
sentada abaixo:
o0*pP 1
Ox?

B 9’P
A (x) Ot

=0 (1)
Onde P(x,t) significa a variagdo em torno da
pressdo fixa do meio e c(x) é a velocidade de propa-
gacdo. Para obtermos um esquema de diferenca
finita que opere em uma malha de espacamento
irregular, precisamos de uma expressao para o
calculo da derivada espacial de segunda ordem.
Isto pode ser feito por intermédio de polinémios
de Lagrange. Como exemplo consideremos cinco
pontos; Ti—2, Ti—1, i, Tit+1, Ti+2, O €spagamento
entre estes sao respectivamente h;_1, hi, hit1,
hi+2. Conhecendo o campo, em um determina-
do instante, nestes pontos, fazemos a interpolagio
obtendo um polinémio do quarto grau. Apds isto
derivamos duas vezes e avaliamos em x = z;. Para
maiores detalhes ver Mufti et al. (1996). Adotan-
do uma aproximacao usual de segunda ordem para
derivada temporal obtemos o esquema 2, que pos-
sui uma precisdo equivalente a de quarta ordem em
relacdo as variaveis espaciais.

P ol L, 4 P,
+aP] + afPl, + o} Pl, +2P] - P]7

(2)
Os coeficientes a}, a?, a2, af e a? dependem da
velocidade ¢, do incremento temporal e também dos
espagamentos entre os pontos da malha.

Os esquemas de diferencas finitas tendem a
sofrer o fendémeno da dispersdo numérica, isto €,
uma dependéncia da velocidade de fase em relagdo
ao espacamento da malha (espacial e temporal).
Tal efeito tende a afetar os sinais de frequécias mais
altas (ver Alford et al. (1974)). Este efeito pode
ser estudado substituindo-se uma solucdo de on-
da plana harmonica do tipo P(x,t) = e@{t=2/c)
no esquema, 2. Desta forma chegamos, apés algu-
mas manipulacoes algébricas, a expressdes para a
razdo entre a velocidade de fase cy e a velocidade
do meio ¢. A expressdo para esta razdao pode ser
parametrizada em funcao de m e p. p =c At/h
em A/h, onde h é o espacamento da malha
( para fixar ideias, imaginemos que estamos em
uma regido da malha onde o espacamento é regular:
hi—l = hz = hi+1 = hi+2 =h ) Observe que m
mede o numero de pontos com o qual o comprimen-
to de onda é amostrado espacialmente. p é razao

da distancia percorrida em um intervalo de tem-
po correspondente ao incremento tempora dt pela
largura da malha . Se plotarmos um grafico de ¢y /c
em funcdo de m, teremos uma curva do tipo apre-
sentada na Fig. 1. Observa-se que, para m > 5,
cy é praticamente igual a ¢, porém se m < 3 esta
razdo decai muito rapidamente, o que significa que
a velocidade de fase acaba sendo muito afetada pela
largura da malha, decaindo muito rapidamente na
medidad que m se aproxima de zero.
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T
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(Phase vel.) / (Media vel.)
I o
IS o
T T
i i

0.3 1

0 I I I I I I
1 2 3 4 5 6 7 8

Grid points per wavelenght

Figura 1: Razdo da velocidade de fase pela velocidade
do meio em fungio do pardmetro m (Considerando p =
0.5) .

Testes numéricos

Nesta secdo foram aplicados uma série de testes
numéricos com malha de espagamento varidvel. Sao
eles a saber: 1) Manter a velocidade do meio con-
stante e mudar bruscamente o espagamento da ma-
lha. 2) Manter a velocidade constante em uma ma-
lha irregular e variar a frequéncia central do pulso
sismico. 3) Manter a velocidade constante e mudar,
suavemente, o espagamento da malha. 4) Mudar
tanto a velocidade do meio quanto a espacgamento
da malha.

Na Fig. 2, é exibida a configuracdo do cam-
po, logo apdés a onda passar por um ponto onde
o espagamento varia bruscamente de 0.01 para 0.2
metros (teste 1.a). O pulso sismico possui a for-
ma da segunda derivada da funcdo Gaussiana cuja
frequécia maxima é 250 HZ. A velocidade do meio
é constante e igual 100 m/s. A onda, ao passar
para a regido de maior espagamento, onde o cam-
po é mal amostrado espacialmente, sofre os efeitos
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da dispersdo e também d4 origem ( na direita ) a
um pulso refletido com carater altamente oscila-
torio. Tal pulso s6 pode ser interpretado como
ruido numérico, uma vez que nao existe variagdo
na velocidade do meio. Mantendo o mesmo pul-
SO sismico mas agora com o espacamento variando
bruscamente de 0.01 para 0.13 (teste 1.b) nota-se
que a reflexao numérica tem uma amplitude muito
menor (Fig. 3). Os contrastes na velocidade de fase
encontrado pela onda em 1.a e 1.b estdo represen-
tados na Fig. 1 pelos segmentos A e B respectiva-
mente.

¢ 1

§ N
el
5 Y \HHVV ' N
I

25 30

20
DISTANCE (meters)

Figura 2: Configuragdo do campo logo apds o pulso
cruzar um ponto onde o espagamento da malha varia
bruscamente de uma razio de 20:1 (observe a reflexao
numérica na direita).

=<

AMPLITUDE arbitrary units)

25 30

20
DISTANCE (meters)

Figura 3: Configuragdo do campo logo apos o pulso
cruzar um ponto onde o espagamento da malha varia
bruscamente de uma razio de 13:1 (observe a reflexao
numérica na direita) .

No teste 2.a manteve-se a malha com a mes-
ma configuracao do teste l.a, porém agora a fre-
quéncia maxima do pulso foi abaixada para 166
Hz. Observa-se na Fig. 4 que a reflexdo numérica
diminui sensivelmente sua amplitude. Repetindo
o testel.b para um pulso com fmax=166 Hz,
constata-se na Fig. 5 que a reflexdo numérica prati-
camente sumiu.

No teste 3, o espagamento da malha foi vari-
ado suavemente, ao invés de bruscamente. No ca-
0, 0 espacamento aumentou de 0.01 a 0.2 metros,
porém esto foi feito em progrecao aritimética, em
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Figura 4: teste l.a repetido para um pulso cuja fre-
quéncia maxima é 166 Hz.

0.0
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Figura 5: teste 1.b repetido para um pulso cuja fre-
quéncia maxima é 166 Hz.

uma zona de transicdo entre x = 30 e x = 33.7
metros (ver Fig. 6). Observa-se que o pulso , sendo
mal amostrado, sofre grande dispersao na regiao
onde h=0.2, como no teste 1.a, porém desta feita,
este ndao gera nenhuma reflexao numérica.

0.0 /

AMPLITUDE arbitrary units)

30
DISTANCE (meters)

Figura 6: Auséncia de reflexdo numérica no caso do
espacamento da malha variar suavemente.

Finalmente, o esquema é testado para ver co-
mo comporta variagdes tanto de espagamento co-
mo da velocidade ¢ (teste 4). Neste caso, temos
o campo (Fig 7) logo apés um pulso Gaussiano
atraves-sar uma regido onde a velodidade é ¢; e
o espacamento h; para outra onde o espacamento
é hy e a velocidade é ca: ¢1/ca = 0.6 € hy/he = 10.
Neste o pulso é bem amostrado espacialmente em
ambas as regides da malha. Observe que o resul-
tado numérico é muito préximo do calculado ana-
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liticamente. Verificou-se ainda que a estabilidade
do esquema no caso de malha irregular, é atingi-
da aplicando-se localmente o critério derivado para
malha regular. Para o presente esquema tal critério
é: (c;dt)/h; < +/3/2, onde ¢; e h; sdo a velocidade
e o0 espagamento em cada ponto da malha.

14
12

numeric =~~~

analitic

0.8
0.6
0.4

0.2
0 J

-0.2

S
e A
i

N

AMPLITUDE (arbitrary units)

2 4 6 8
DISTANCE (meters)

10 14

Figura 7: Na esquerda, temos o pulso transmitido e
na direita o refletido tendo sido ambos calculados ana-
liticamente e numericamente com malha irregular.

Analise dos resultados e con-
clusoes

Os testes numéricos mostraram claramente que o
grid irregular pode trazer sérios problemas para os
esquemas de diferencas finitas. Porém isto parece
s6 ocorrer caso haja alguma regido onde o sinal
seja mal amostrado espacialmente. O fenomeno da
dispercao numérica pode explicar estes resultados,
pois as variagdes de espagamento na malha induzem
variacoes na velocidade de fase, que a depender da
frequéncia do sinal, pode gerar reflexdes numeéricas.
Podemos entao resumir estes resultados da seguinte
maneira:

Se o pulso sismico for bem amostrado em to-
das as regides da malha ( O que para o esquema
apresentado significa mais de cinco pontos por com-
primento de onda minimo ) os célculos numéricos
do campo de onda em malha irregular nao apre-
sentardo problema algum. Isto é ilustrado no teste
4, mas observe também que no teste 2.b. o pulso
passa de uma regido onde m = 60 para outra onde
m = 4.6 e praticamente j4 ndo se nota a presenca
da reflexdo numeérica.

A condigdo prévia ndo deve ser violada, pois
mudancas bruscas da largura da malha pode gerar
reflexdes numéricas . Isto é ilustrado no teste 1,
especialmente no teste 1.a. quando o parametro m
muda de 60 para 2, gerando um grande contraste
na velocidade de fase, onde ndo deveria haver.

Mesmo que exista alguma regido da malha

onde o pulso sismico seja mal amostrado, é possi-
vel evitar as reflexdes numéricas se o espagamente
mudar suavemente, evitando bruscos contrastes na
velocidade de fase. O que é ilustrado no teste 3.
Estes resultados devem ser levados em consid-
eracdo quando no projeto de uma malha irregular
para solucdo da eq. da onda pelo método das dife-
rencas finitas. Outro fato interessante a notar, é
que uma mudanca abrupta de espagameto tende a
agir como um filtro, pois as componentes de mais
alta frequéncia do pulso sismico, sentirdo uma mu-
danca maior na velocidade de fase e serao refletidas
com maior intensidade. Isto explica o caracter os-
cilatério do da reflexdo numérica que ocorreu no
exemplo 1.a. Embora estas conclusées tenham sido
baseadas na equagdo acustica da onda, é certo que
podem ser extendidas para o caso eldstico, uma vez
que este também sofre com a dispersdo numérica.
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Paraxial ray-tracing applied to a 3-D seismic velocity model and

estimation of its parameters
Wilson M. Figueiro '

Abstract

The two-point ray-tracing problem is solved for a
set of models that admit analytical expression of
theoretical elements of the paraxial method. Es-
timation of velocity field parameters of the con-
sidered models are formulated using the Gauss-
Newton method, for which analytical derivatives of
traveltime with respect to the mentioned parame-
ters are obtained. The model studied in this work
can be seen as a test-model to show the feasibility
of the technique. It is also a tool or departure point
to studies with more complicated models.

Introduction

The important geophysical problem of estimate
parameters of a seismic velocity field ask, gener-
ally, the solution of another problem called two-
point ray-tracing. This two problems are studied
in this work. A space of three-dimensional mod-
els is considered, in such models it is possible to
perform paraxial ray-tracing and inversion using
Gauss-Newton method with analytical derivatives
of traveltime with respect to the parameters of the
model. This set of procedures is completely ready
in theoretical terms and it is presented in the next
sections.

Space of Models

Initially, we are treating three-dimensional seismic
velocity (v = v(x),x = (z1,22,73) € R?) models
defined by the function:

o=

v(x) = (a+bzy + czy +dz3) 2, (1)

where a, b, ¢ and d are real numbers. It means, a
polynomial parametrization of the square slowness
u?(x) = 1)2;();) Figure 1 shows a particular veloc-
ity model for some depths and we can see that the
observation surface is the z;z2-plane and its dimen-
sions are 200 km x 200 km. These large values are
motivated by seismological problems, but they can
be modified without loss of generality. This set of

TResearch Center for Geophysics and Geology, Federal
University of Bahia, CPGG-UFBA, Institute of Geosciences,
40179-290, Federacao, Salvador, BA, Brazil.
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Figure 1: A 3D graphical view of the velocity model givenly
UL.Z = a + bzy + czz + dz3, where a = 6.25 x 10~ 2 s?km~2,
b= —-50x10"% s?km~!, ¢ = —6.0 x 105 s?km~! and
d=—6.2x10"* s2km~!. The three surfaces show vel ocities
for the depths z3 = 0, 20 and 40 km.

studied models is simple, but not completely unre-
alistic. It can represent a large range of possibilities
of seismic velocity distribution models of the Earth
with a great degree of realism and it can be used
as background for treatment of more complicated
models.

ParaXiifhh cifijyy

A seismic source $odD isotropic velocity
modd/  defines a traveltiffie)fmiBit.

means of}tieave equation, it is possible to get

the eikonal equation:

. /0T\? 1
Ej(a“) - o @)

i=1

where v(x) is the wave velocity function. The gra-

dient VTis perpendicular to th@{sajve fronts (
= constatl)s gradient is called slowness vector

and representpeh pyps ).
As suggestddrbidgT@ we can define

theHmiltonian

HEm)= bl - v (x) 3)

which is equal to zerbtalsngonayder
a seismic ray that oriindtis dascribed



by the pair y,(7) = (Xo(7),pPo(7)) in a 3D veloc-
ity model, where po(7) = (Po1(7),Po2(T),Pos(7))
represents the slowness vector tangent to this ray
in its point X,(7) = (Z1 (T),$02(T),m03(T)) and T
is a ray parameter defined by fo v(£)d¢ (Thom-
som and Chapman, 1985). We want to compute
perturbations 6x(7) = (dz1(7),dz2(7),dz3(7)) and
op(7) = (6p1(7),0p2(7),dp3(7)) of the central ray
¥o(7). The ray tracing equations (Cerveny, 1987)
are:

where V, and ﬁp are the gradients with respect to
the vectors x and p, respectively. The first order
Taylor expansion of V. H around x, combined with
perturbations and system (4) produce the paraxial
ray tracing equations:

‘ZS—T" 0 I ox
= (5)
%sf— U o op

where I is the identity matrix of order 3 and U;; =
Low o) with i,j € {1,2,3}. Calling A the 6 x 6
matrix of equation (5), we have a more synthetic

expression:
ddy (7)
= Ad .
Y1) _ Asy(r) ©
The formal solution of (6) (Aki and Richards, 1980)

is:

5Y(T) = P(Ta TO)'(Sy(TO)v

where 7, is the initial value of 7 and

oo 1 T J
P(r,70) = I+; o (/T A(Tl)dﬁ) (8)

is known as the propagator matrix. Denoting
[T U(r)dr by X(r,7) =Y, we can write:

(M

0 (1 —710)1

/ A(Tl)dTl = (9)
To Y(7,7,) 0
Then, P can be written in the matrix form:
Q Q:
P(r,7,) = ; (10)
P, P,
where
= 2:: 2])' (1 —70)7 Y7, (11)

L)
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Q.= (71— TO)I+Z T 1), )Y (12)
P,=—Tq, (13)
(1 —70)
and
P; = Ql (14)

Figure 2 shows the 3D geometry of the problem,

%z

pou
Xo(To)|

5 N
o araxial ~
e paraxi __

f,,( )\0

y

X

Figure 2: A three-dimensional schematic view of the prob-
lem. It consists in finding the ray x(7) (paraxial) that arrives
at a receiver point (R € &), with help of the known central
ray (xo(7)). This last reaches & at the point Xo(7r). The
perturbation of x(7) is represented by dx (7).

where the central ray, x,(7), arrives at the surface
of observation, & (f(x) = 0), at 7 = 77 at the point
X,(77). In general, the paraxial ray, x(7), does not
touch & for 7 = 77. Then, it is necessary to estab-
lish a relation between dy(7r) = (0x(71),dp(71))
and Ay = (Ax,Ap), where Ax = R — x,(77) =
(Az1,Azy,Azs) and Ap = p(Tr) — Po(71)
(Ap1,Ap2, Aps). Let us consider n the normal vec-
tor to the surface & at x,(77). In figure 2 we can ob-
serve the not simultaneous arrivals in & of central
and paraxial rays. Considering the triangle AQR
in the mentioned figure, using the ray equations (4)
and assuming that dy/dr has (approximately) the
same direction at A and @, the following system
can be written:

Ax = 6x(11) + V,H(yo(71)).AT
(15)

Ap = 6p(17) — Vo H(y,(7)).AT,

where AT = 7p — 77 and T is such that x(7g) =

The scalar products <n|Ax > and < n|p.(71) >
are known and represented by k and & (respec-
tively), where n = (ny,n2,n3) = Vf(X,(77)) and
Po(T1) = (Po1;5Po2;5Po3;) is tangent to the central
ray at X,(77). Similarly, po(7o) = (Po1,,Po2.,Po3,)
and p(7,) = (P1o,P20,P30) are tangent at S to the
central and paraxial rays, respectively. Using the
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Paraxial ray-tracing and csiimation of parameters

last definitions and the first equation of (15), we
have:
_ k= <n|éx(Tr) >
¢ .
For the sake of simplicity, let us take & as the plane
z3 = 0. Then, f(x) = 23, k =0, ny = ny = 0,
ng = —1, Azg =0 and & = —p,3,. This permits us
to write the following equation (Farra et al, 1989):

L
’ } Sy (7r1),

AT

(16)

Ay (17)

II, 1

where
—Po1y
Pos

1 0

IT,

0 1 “Po2g
Po3y ’

(18)

0 0 0

and
—u_ Bu
Po3; 9Ty

—u _Ou
Po3; 9Tz (19)
—u_ Ou

Po3; 9Tz |

0 0

For 7 = 71, the combination of (7),
produces:

(10) and (17)

k

(20)
where Q1, Q2, P; and P, are calculated at 7 =
T7. Since we are considering a fixed source point,

dx(1,) = (0,0,0) and
Ax =11, Q25p(7—o)'

L ILQ: [ 5X(7—0)

Ay op(7o)

11,Q, + P, II,Q: + P,

(21)

Calling ¢, each entry of Qg, taking equation (21)
and using the equation
Ipa(ro) = —2e3pi(ry) = ~22dpa(re)  (22)
03, 03,

obtained by a first order Taylor expansion of the
Hamiltonian at the source point, we have:

Az, Q11 (12 5171 (To)
= _ . (23)
Az, Qg1 (g2 op2 (To)
where
DPoi DPoj, Poi \
aij = qzij - 2 * 23j - . (q2i3 - ﬂ'(12:33)' (24)
Po3r Pos, Po3;

The problem now consists in solving (23) to find
dp(7,) that produces a new p(7,) and, conse-
quently, a new central ray for the iterative process
(Figueiré and Madariaga, 1998).
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Paraxial Ray Tracing Applica-
tion

For model (1), it is easy to see that the matrix Y
is equal to zero. Then, by (12)

Q2 = (11— 7,)1 (25)
and the entries of A are:
aij = (11 — 7o) <5z‘j + M) . (26)
poSo'pOSI

In the velocity field (1), a ray originating in
S = (0,0,0) with initial slowness vector p,
(Poyys PoyysPos, ) has the following parametric equa-
tion:

z1(1) = 212 4 p,, 7
zo(T) = 457'2 + Doy, T (27)
z3(T) = %7’2 + Doy, T
where
Pos, = (a—pl, — P2, )% (28)
For A
T = —5030, (29)

the ray meets the surface z3 = 0.

Gauss-Newton Method

A current model M}, gives us a perturbation
-1
AM), = (AT(My)A(My)) — AT(My) ATy, (30)

where

ATy, = Ty — T(My)
with Td (TdI,sz,...,Tdn) and T(Mk)
(T1(My), To(My), ..., To(My)) are n-dimensional
vector of observed and calculated traveltimes in
the target model (M = (61,6-,...,6.,)) and current
models (Mj}), respectively; and

ol = (5

(31)

(32)

is a n X m matrix of the derivatives of traveltimes
with respect to the model parameter 6;. Then, we
have a new current model given by:

My 41 = My + AM;,. (33)

If some conditions are present, we expect the con-
vergence of this iterative process to the target
model M beginning with an initial model M,, con-
structed with a priori information (Figueird, 1994).



Gauss-Newton Application

For the model (1), we have not reflections at inter-
faces and it is possible to find analytical expressions
for the traveltime and its derivatives with respect
to the parameters of the model. Using

ar 1

2’

(34)

dr v

we have:

dT = (a + bz1 + czy + dz3)dT (35)
Then, the traveltime waste by the wave between
source (S) and receiver (R) is given by:

T= /OTR {a + bz1(7) + cza2(7) + dzs(7)} dT.
(36)

The vector (po,,,Po,,sPos,) Makes the ray arrives
at the desired receiver point R and for 7p = #j“

the ray meets R. Solving the integral, we have:

K.
T=Kid'+Kyd?— ?303_3, (37)
where
2 .
K, = 4p,,, (Epgso — a) , (38)
KZ = 8p330 (bpalo + Cpozo) (39)
and
K3 = 16p3, (® + 7). (40)
This permit us to have the following analytical
derivatives:
orT
— = —4p,. d7! 41
3 Pos,d” (41)
oT 4 :
— =8p2 d7?po, — —po, bd7! 42
35 = SPos. (p 1o = 3Poa ) ;o (42)
oT 4 :
— =82 d % py, — —po. cd 43
50 = Pos, <p 20 = gPosC (43)
and
T
aa_d = —K1d72 — 2K2d73 + K3d74. (44)

These derivatives will be used in the Gauss-Newton
algorithm in order to perform inversion. It is nec-
essary to say that data and noise, in this work, are
considered synthetic and the observation system is
CSP (common source point).

L)

Figaciio

Conclusions

For proposed model it is possible to solve not only
the two-point ray-tracing problem (with sources
and receivers located on the surface of observation)
by means of an analytical treatment, but also to
get all analytic derivatives of traveltime with re-
spect to parameters of the velocity field for use in
Gauss-Newton method. This model can be useful
as a test-model to show the feasibility to the tech-
nique. It is also, a tool or a departure point for
studies with more complicated models.
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gS-waves in a vicinity of the axis of symmetry of
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Abstract

We study propagation of the SV- and SH-waves,
generated by a concentrated force in unbounded
transversely isotropic (TI) homogeneous media,
in the direction close to the axis of symmetry of
the media. This problem in known in geophysics
as the problem of kiss singularity. Our approach is
based on numerical analysis of the high-frequency
asymptotics of the SV- and SH-waves in TI
media in a vicinity of the axis of symmetry,
recently obtained by Popov (2001). These
formulas provide smooth transition of the qS-
wavefield from a vicinity of the axis, where ray
method fails, to the ray formulas for the SV- and
SH-waves, which are valid on some distance from
the axis.

We present time-pulse propagation of the coupled
SV-and SH-waves and their splitting with
increasing of the distance to the symmetry axis. A
distortion of the initial time-pulse is observed.

Introduction

Wave propagation problems for homogeneous
anisotropic media are considered as model
problems, which enable one to gain an heuristical
understanding of wave phenomena in general
inhomogeneous anisotropic media, which are
important in geophysics. These problems possess
new features compared to similar problems in
isotropic media and turn out to be more
complicated from the mathematical point of view.
The latter fact is likely to give rise to doubtful
results in geophysical literature. If the velocities
of gS-waves in an inhomogeneous anisotropic
medium coincide at a point we can observe,
basing on linear algebra considerations, that the
respective eigenvalues and eigenvectors of the
Christoffel tensor loose, in general, smoothness at
this point. Therefore, we face a singularity
problem in constructing of the successive terms of
the ray series and that means, in fact, a failure of
the ray method in a vicinity of such a point.

In homogeneous TI media the velocities of SV-
and SH-waves coincide on the axis of symmetry
and the corresponding slowness surfaces touch
each other. The eigenvalues of the Christoffel
tensor remain to be smooth but the respective
polarization vectors are not continuous on the
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axis. The second term of the ray series gets
singularity precisely on the axis of symmetry.
Therefore, ray theory, at least in the traditional
form, cannot describe correctly the high-
frequency asymptotics of these waves in a vicinity
of this axis. The high-frequency asymptotics of
the SV- and SH-waves in a vicinity of the
symmetry axis was derived from the exact
solution of elastodynamic equations when the
wave field is generated by a concentrated force,
acting in orthogonal to the axis direction, see
Popov (2001).

In this paper we present some results of
propagation in time domain of these waves in a
vicinity of the axis, which are based on the
asymptotic formulas mentioned above.

The problem of kiss singularity was recently
treated by Vavrycuk (1999). The paper is based on
application of ray method in time domain and it
makes an essential difference with our approach.

Basic formulas

We consider a homogeneous TI medium with the
axis of symmetry directed along x3-axis of the
global Cartesian coordinates X;,X,,X3. The medium
is characterized by the density p and traditional
elastic parameters C. The wave field is generated
by a concentrated force located at the origin and
acting along x;-axis with time-pulse f(t).

For an observation point we use the spherical
coordinates s,3,¢ :

x,= s 3indcos ¢;
x,= s ind sing;
x,= s [Bosd

and the displacement vector U,1) =U(s,3,¢:0)is
refered to the basis vectors of the Cartesian
coordinates.

In frequency domain the asymptotics of the
displacement  vector U (s,9,¢;0) , which

corresponds to the qS-waves, is obtained under
the condition:

0 =Vl Bind =0(),
as Wy - o, )



It has the form

U(s,9,0;0) =U"(5,9,0:00) + U (5,9, 0:00)  (2)
The contributions of SV and SH waves U " and
U™ | respectively, are described by the formulas

Hcosd) Hexpg%‘wsﬁ 5 92%
g =-HL sin2¢ 0o P
. 8’ \/pCM ﬁz s
0§
(3
2
+Ds::2::51exp[1T(a) S, 19)] % p%—lez E—l[
ng[ \VPCy 6°sg 02,0 C
and
i O
E im2¢ Eexp[ig"f(a),s,ﬁ)— ; 92%
0 = o sin26 0 e 3
66
1o B
“4)
?qu’Biexp[iT(w,s,ﬂ) 0 O0-i ,0 C
_[Sm2¢D8n\/ C. 6 EXPE)Z,B 6°0-1C
E 0 E P s [ 3 0 rC
where
1 Cq
T:Ewm——ez G .
O 2 C44 B3 lpc44

)
(C13 +C, )2 —C“ (C33 _C44)

VpC44 (C33 _C44)

Note, expressions (3) and (4) remain to be smooth
functions of the coordinates of an observation
point in a vicinity of the axis of symmetry
including this axis, where 8 = 0. With increasing
of 0 in egs. (3) and (4) the first terms start to
dominate and they match with the zero-order
terms of the ray formulas for SV and SH waves,
respectively.

But in the vicinity of the symmetry axis, described
by the condition (1), both the first and the second
items in egs. (3) and (4) are of the same order and
therefore have to be considered together.

B, =

#

To obtain the displacement vector U (S,19,¢,Z)in
time domain we have to calculate the Fourier
integral

lj(s,{?,qb;t): 2Re.

Iexp 1&)51) (519(/5 a)) ( )da) (6)

where f , (w) is the spectrum of the time pulse

f@o.
Numerical results

For numerical experiments we take time-pulse:

f(@) =4a B "sin(w,t)
t20and f(t)=0if t<0, with the

dominant frequency w,=2m00Hz and the damp

for

parameter o 30. It resembles typical time
signals in geophysics and the contribution of low
frequencies to the Fourier integral (6) remains to
be relatively small. Note, if we use a high —
frequency asymptotics of the displacement vector
in the Fourier integral (6), small frequencies give
rise to a systematical error for the wave field

U(%,1) in time-domain.
On the distance s = 500m from the source to an
observation point we get w,s=710* (m/sec)so

that the asymptotic condition ws — o is well
fulfilled on the spectral width of the time pulse.

In the first model of TI medium we use the
following values of the elastic parameters C;; =
2,547, sz = C11; C13 = 1,397, ng = 1839, C44 =
0,555; Cs5 = Cyy; Cg6 = 0,672; all values are in
MKS system (10'°N/m?); and density p = 2440
(Kg/m®) (Faria and Stoffa, 1994).

In this case the curvatures of the SV and SH
slowness surfaces at the kiss points have opposite
signs.

In the second model of TI medium we change
only value of C;3 and put C;3 = 1,197 in order to
have the same sign for the curvatures of the
slowness surfaces at the kiss points.

The vicinity of the axis of symmetry, where ray
formulas fail, is described by the parameter
0= \/E sind . In our computations it varies from
0 = 0 exactly on the symmetry axis to 8 = 44
where the splitting of SV and SH waves can be
observed on graphs.

The results of computations are presented on
figures from (a) to (g). The bold line corresponds
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to the total displacement vector U(%,t), the
intermediate and thin lines correspond to
U (%,t) and U™ (%,1), respectively. For the
observation points the distance s and azimuth

angle ¢ are fixed, s = 500m and ¢ = %, while the

angled varies, starting fromd = 0.

Figs. (a), (b), (c) exhibit evolution of U,
coordinate of the displacement vector with
increasing of angled ford = 0°9 =6° andd =
9°, respectively, for the first model of TI medium.
In the vicinity of the axis of symmetry U,
coordinate remains to be about 100 times less in
magnitude and it is depicted on figure (d). In this
case we can observe the splitting of SV and SH
waves atd = 9°

Figs. (e) — (g) correspond to the second model of
TI medium and demonstrates U; coordinates of
the displacement vector for 8 = 0°, 8 = 9° and
0 =15°, respectively. Coordinate U, remains to be
very small and is not presented in this case. The
splitting of SV and SH waves turns out to be
slower for that medium and is not observed on the
graphs even for 6 = 15°.

Conclusion

The numerical experiments prove that our
approach, based on the asymptotics of the
displacement vector in frequency domain, can be
successfully used for describing the kiss
singularity in Tl media in time-domain. We
observe that the displacement vector preserves
essentially the direction of the external force in a
vicinity of the symmetry axis. Precisely on the
axis B = 0 there is no distortion of the time-pulse
shape, but with increasing of the distance to the
axis we observe the distortion even when the
splitting of the SV and SH waves is very small.
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Abstract

Seismic ray method has broad applications in
the numerical modelling of seismic wave fields and
in the solution of forward and inverse problems of
seismology and seismic exploration for oil. This
contribution outlines basic features of the seismic
ray method, and reviews its possibilities. It also
shows which areas of the seismic ray method are
still open for further research.

Introduction

The seismic ray method is based on the
asymptotic high-frequency solution of the elasto-
dynamic equation. It consists in the decomposi-
tion of the wavefield into independent contributions
called elementary waves, which propagate along
rays. These waves may be various seismic body
waves propagating in isotropic or anisotropic in-
homogeneous, layered and block structures (direct,
multiply reflected/transmitted, etc.). Great advan-
tage of the ray method is that individual elemen-
tary waves can be treated independently.

Individual elementary waves are described by
their travel times and vectorial amplitudes. They
can be obtained from the eikonal equation and the
transport equation. The eikonal equation can be
solved using rays. The rays are characteristics of
the eikonal equation, and can be determined by
solving ray tracing system (a system of ordinary
differential equations for the characteristics). As
soon as the rays are known, the travel times can be
calculated along them. They are called the ray the-
ory travel times in order to distinguish them from
the first—arrival travel times. The transport equa-
tion can be then solved along a ray; the amplitude
can be expressed analytically in terms of the geo-
metrical spreading. The geometrical spreading can
be determined along a ray using the dynamic ray
tracing. The dynamic ray tracing is a very pow-
erful procedure; it can be used to determine travel
times and other relevant quantities not only along
a ray, but also in its vicinity. We then speak of
paraxial ray methods, paraxial rays, paraxial travel
times, etc. As soon as travel times and ray ampli-
tudes are known, calculation of the Green function,
elementary seismograms and particle ground mo-
tions of the elementary wave under consideration
is straightforward.

For finite frequencies, the ray method is only
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approximate. Its accuracy, however, is sufficient to
solve many important 3-D wave propagation prob-
lems which can be hardly treated by any other
means. Various extensions of the ray method,
which increase its accuracy or can be applied in
situations where the standard ray method is not
applicable, have been proposed. Most of them use
rays as a framework.

The ray method can be applied to isotropic,
anisotropic and weakly anisotropic 3-D structures,
with arbitrary 3-D variations of elastic moduli
and density, with curved interfaces, for arbitrary
source-receiver configurations, and for very general
types of seismic body waves.

For more information on the seismic ray
method and for additional references, see
the www pages of the Consortium Project
“Seismic Waves in Complex 3-D Structures”
(http://seis.karlov.mff.cuni.cz/consort /main.htm)
and, e.g., Cerveny, Molotkov and Psencik (1977),
Cerveny (2001), Chapman (2001).

Seismic rays and travel times

Initial value ray tracing, in which an initial
point and an initial direction of a ray are specified,
is now a well-understood problem in any type of
media. The rays are mostly determined numeri-
cally, by solving the ray tracing system. The solu-
tion of a boundary-value ray tracing problem, for
example of a two-point ray tracing problem, is more
complicated, particularly in 3-D. For simplicity, we
shall consider only the two-point ray tracing prob-
lem, in which the ray passing through two specified
points is sought. The methods to solve this prob-
lem can be divided into two groups: the bending
methods and the shooting methods:

a) In the bending methods, the initial ray path
is guessed and then perturbed iteratively so as to
find the relevant two-point ray. Let us mention here
methods based on the fitting ray equations, meth-
ods based on the paraxial ray approximation, meth-
ods based on minimizing travel time (also called the
pseudobending methods), and methods based on
the structural perturbation. The disadvantage of
the bending methods is that they can miss certain
rays and corresponding travel times, particularly
in the case of multipathing. Only one of several
arrivals of an elementary wave is usually obtained,
others are lost.
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ing. 6) Computation of the KMAH index. 7) Two-
point ray tracing. Boundary value problems for a
ray. 8) Investigation of reciprocity relations along
aray. 9) Investigation of chaotic behaviour of rays.
Computation of Lyapunov exponents. 10) Deter-
mination of the geometrical spreading from travel
time measurements. 11) Computation of Gaussian
beams and Gaussian wave packets. 12) Maslov-
Chapman theory. 13) Applications in the ray per-
turbation theory (Farra, 1999). 14) Applications in
migration methods. Computation of Beylkin deter-
minant. 15) Various extensions of the ray method.

Amplitudes. Green function

As soon as ray tracing and dynamic ray trac-
ing is performed, the computation of ray ampli-
tudes and thus of the Green function along the
ray is easy. In addition, it is only necessary to
determine the R/T coefficients at points at which
rays interact with structural interfaces. At present,
quite general algorithms and relevant computer
packages for computation of ray amplitudes of arbi-
trary elementary waves are available. Knowing the
ray amplitude and travel time, we can determine
elementary ray synthetic seismograms and parti-
cle motions. By summation of elementary ray syn-
thetic seismograms over all rays passing through a
receiver, we obtain the final ray synthetic seismo-
gram, ray-theory Green function, and ray-theory
particle motion.

Extensions of the ray method

Ray method is only approximate, it does not
give exact results, and completely fails in certain
situations. Many extensions of the ray method
have been proposed to increase its validity. We
shall briefly comment several of them.

Coupling ray theory. Quasi-isotropic
ray theory: In inhomogeneous weakly anisotropic
media, the two quasishear waves do not prop-
agate independently, they are coupled (Psencik
1998). Neither the ray method for inhomogeneous
isotropic media nor for anisotropic media can de-
scribe the coupling properly. Coupling ray theory,
in which the asymptotic solution is sought for cou-
pled waves together (not for independent elemen-
tary waves like in the standard ray methods) has to
be used. Fig. 3 shows comparison of seismograms
calculated by the quasi-isotropic approach and the
reflectivity method.

Summation of Gaussian beams or Gaus-
sian wave packets: For a selected ray, there is
a six-parametric system of (Gaussian beams and
twelve-parametric system of Gaussian wave pack-
ets, connected with each ray (Cerveny, 2001). Indi-
vidual Gaussian beams (or Gaussian wave packets)
in these systems differ by width, shape, and other
properties. The summation of Gaussian beams (or
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Figure 3: Synthetic seismograms calculated by
the quasi-isotropic approach (black) and the re-
flectivity method (red) for inhomogeneous, nearly
isotropic (VWA) and weakly anisotropic (WA)
models.

of Gaussian wave packets) passing in a neighbour-
hood of a receiver removes certain singularities of
the ray method (caustics, critical regions, etc.) and
removes necessity to perform two-point ray tracing.
However, the problem of the choice of the parame-
ters of Gaussian beams (or Gaussian wave packets)
in the summation is open for further research.
Maslov-Chapman theory: The Maslov-
Chapman method also consists in the summation
over rays, but of infinitely broad beams. Particu-
larly useful are time-domain versions of the Maslov-
Chapman integrals. Some problems in the com-
putation are caused by the so-called pseudocaustic
points. A complex version of the Maslov-Chapman
method (Klimes, 1984) or the coherent state trans-
form method (Thomson, 2001) remove these prob-
lems. The theory is open for further research.
Ray method with a complex eikonal:
The application of complex rays and complex travel
times in the numerical modelling of seismic wave-
fields would be very powerful, particularly in dissi-
pative media. Unfortunately, complex rays have
not yet been used in routine computations. In
weakly dissipative media they are approximated us-
ing the ray perturbation method. This is the most
important area of the seismic ray theory open for
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further research. See Thomson (1997).
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0.085
Figure 4: Trace-normalized ray-theory seismo-
grams without attenuation (top) and with causal
attenuation (bottom). The complex—valued rays
are approximated using the ray perturbation
method.

Hybrid methods: In hybrid methods, the
seismic ray method is locally combined with some
other method. Most prospective are the hybrid ray-
FD method, hybrid ray-mode method and the hy-
brid ray-matrix method (also called thy hybrid ray-
reflectivity method). Only the hybrid ray-matrix
method has been implemented into routine ray-
based computer codes. It can be used to compute
the high-frequency waves propagating in a layered
(or block) model, in which individual layers (or
blocks) are mutually separated by thin transition
layers. Further research would be very useful.

-0.170 -0.425 -0.680 -0.935 -1.190

TIME [
0.25 F

Figure 5: Vertical component of synthetic seismo-
grams at the top of a sedimentary layer. Red:
elastic seismograms calculated by the ray—matrix
method are quite accurate in this case. The stan-
dard ray method would yield only the onset of the
wave—train. Green and blue: finite—difference elas-
tic seismograms are deteriorated by reflections due
to imperfect non-reflecting boundary conditions.

Other extensions: There are many other
useful extensions of the ray method, and many
other applications of ray approaches in more so-
phisticated methods. Let us mention several of
them: space-time ray method (Babich, Buldyrev
and Molotkov, 1985), surface wave ray tracing,
asymptotic diffraction theory, including geometric
theory of diffraction (Hanyga, 1995), ray methods
in directional (one-way) propagation, ray methods
in scattering of seismic waves (Ursin and Tygel,

1997), asymptotic version of Kirchhoff integrals
(Tygel, Schleicher and Hubral, 1994), ray methods
for random media, for poroelastic solids, for Biot
media, etc. These extensions require still a further
research.
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Ray systems for propagation of seismic isochrons. Part I: Isochron rays.

Einar Iversen, NORSAR, Norway.

Abstract

A new approach is presented for generation of isochrons,
where propagation of such surfaces is described in terms of
ordinary differential equations. The trajectories subjected to
integration are called isochron rays. As opposed to interpola-
tion based on traveltime tables, multipathing is handled with-
out difficulty. The theory pertains to 3D inhomogeneous
anisotropic media. Among the potential applications are
prestack map migration of traveltime events and Fresnel vol-
ume generation, as well as visualization of the geometric
effects in prestack depth migration. Numerical examples are
included for related isotropic and anisotropic 2D models.

Introduction

A seismic isochron is a surface of potential scattering points
obeying that the total traveltime from a shot to a receiver via
any point on the surface is constant. The isochron is a key con-
cept in many aspects of seismic modelling, inversion, and data
processing.

In prestack depth migration (PSDM) the isochron concept is
commonly used in an implicit way, where local information
about isochron elements is retrieved from Green’s functions
for the shot and receiver, tabulated on rectangular or cubic
grids. Another technique utilizing isochrons is prestack map
migration (PSMM), where the objective is to obtain reflection
points from the knowledge of observed traveltimes and corre-
sponding slopes (Gray and Golden, 1983; Iversen and Gjgyst-
dal, 1996). PSMM gives a visualization of the geometric
effects in PSDM, to a low cost. Isochrons also have impor-
tance in methods for estimation of parameters constituting a
seismic velocity model. A perturbation of a model parameter
will lead to a corresponding change in the position and shape
of an isochron. Furthermore, techniques for understanding and
improving the resolution of seismic imaging have been
exposed to increased focus in the latest years. In this respect,
construction and analysis of Fresnel zones and Fresnel vol-
umes (Cerveny and Soares, 1992) are essential.

A main objective of the current work has been to establish ray
systems capable of propagating isochrons in a similar way as
wavefronts are propagated by conventional rays. The theory is
presented in two separate papers. Part I considers the case
when the velocity model is fixed. In part II the velocity model
is allowed to vary continuously, for fixed isochron times.

Theory
A complete scattered ray connecting a shot and a receiver can
be divided in two portions, the shot and receiver ray. The

parameter vectors describing the takeoff of such rays from the
shot and receiver are denoted Y, = (Y, Yp,) and
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Ye = (Yip YZT)T, where superscript T means vector transposi-
tion. The ray parameters may typically be components of the
initial slowness vector, or takeoff angles. Furthermore, I con-
sider a position X = (X, X,, x3)T , situated on an isochron at
time T . The position x is then equivalently described by the
extended ray parameter vectors

Yls ylr
o if o Y
Ys = YZs = TS ’ yr = YZr = Tl” : (1)
S r
T, T

S T
Here, T, and T, denote the shot and receiver ray traveltimes,
which must fulfil T = T +T,. At the common end point x
of the shot and receiver ray I shall need the slowness vectors
p, and p,, as well as the corresponding group velocity vec-
tors V¢ and V. The isochron slowness vector is then simply
P =PstP,-

Moreover, conventional dynamic ray tracing (Cerveny,
1985,1995) yields 3 x 3 matrices of geometrical spreading
related to the shot and receiver ray, denoted Qg and Q;,

Q=% Q.= 2
sET AT r ="
Y, 9Y,
and corresponding ‘slowness spreading’ matrices
. dp . Jp
P=—", P=—". (3)
v, aY,

Provided that the position X is not situated in a caustic of the
shot or receiver ray field, the knowledge of the matrices in (2)-
(3) enables us to obtain 3 x 3 matrices of second derivative of
traveltime,
. P | . Aoa]

M; = PQ; , M; = P,Q; . 4
The corresponding matrix of second derivatives of isochron
time is

M = M, +M,. 5)

An isochron at time T shall be represented in a similar way as
a conventional wavefront, i.e., by two parameters
Y=y yz)T, so that the isochron position x and slowness
p are uniquely determined by (Y, T). In this framework, a
definition of an isochron ray as a trajectory for which 7y is con-
stant follows naturally. The resulting functional relationships
x(y, T) and p(y, T) are approximated to the first order by

_o0x ox

ox = B—YT&HﬁﬁT, (6)
_op op

op = ayT6Y+8T6T' @)

Analogously to a conventional 1wavefront the isochron phase
velocity is defined by v=|pll” . Moreover, V =0x/9dT can
be interpreted as an isochron group velocity vector, pointing in



1

Isochron rays

the direction of the isochron ray. The direction and modulus of
V depend on the choice of representation for y. The vector
N =0p/dT has a corresponding meaning for an isochron as
for a conventional wavefront.

As shown by Iversen (1996, 2001) it can be fruitful to repre-
sent an isochron by the parameters y = v, of the shot ray
field, y = v, of the receiver ray field, or a combination of the
two. Such representations are of importance in map migration
of prestack traveltime events corresponding to a common
receiver gather, shot gather, and offset gather of seismic traces,
respectively. In the shot and receiver ray representations the
isochron group velocity vector becomes
w _ Y wmw _ Vi
= , Vo= . (8)
PV PV,
Furthermore, in the combined ray field approach a perturba-
tionin y = 7, is required to satisfy

Oy, = S8y, +Rdy, ; 9

aYsr R aYSr

S , .
Y] oYy

10)

A local coordinate system, the so-called tangent plane system,
is established at a certain isochron position, say x, . The local
coordinate vector is denoted

Z i,
z= |z, = sz (1)

The coordinate axes z; and z, form a tangent plane to the
considered isochron through x, and the transformation from
local to global coordinates is

X = x+2z. (12)

It was shown by Iversen (1996, 2001) that tangential compo-
nents of isochron group velocity are connected by

a,(vs, a,(*/5) a2(1(,)
(W, +W )aT = WbaT +Wra—T ; (13)
= SB_', W, = RB, . (14)

The 2 x 2 matrices B, and B have a close connection to the 3
x 3 geometrical spreadlng matrlces Qq and Qr in (2). For
transformation formulas, see Hubral et al. (1992).

To the first order, the normal component of group velocity is
equal to the isochron phase velocity,

0z4
T
i.e., the normal component is independent of the choice of rep-

resentation. Transformation of the components in (13) and
(15) to global coordinates, using (12), yields

=v, (15)

(Ysr)
() 50z
N A I
\% 5T (16)

Based on the first order theory above I construct a system of
ordinary differential equations (ODEs) for isochron rays:

dx dp &

fdhinll X =M 1
dT =V, dT \£ an
i Aol P

T - Q V aT = Q V. (18)

The system consists of twelve equations in the case of general
propagation in a 3D velocity model. When ray propagation is
confined to a plane, the number of equations can be reduced to
eight.

The basic primitive in numerical solution to ODE systems is a
subroutine F(T,y, dy/dT) for evaluation of the right-hand
side of the equations. On input, one provides the independent
variable (here the isochron time T ) and the array of dependent
variables, here y = (X, p, ¥, ¥;). As output, the correspond-
ing derivative dy/dT is returned. For each call to F I re-trace
the shot and receiver ray according to the input in ¥, and 7.,
using conventional kinematic and dynamic ray tracmg
Thereby 1 obtain all the quantities pg, p,, Qs, Qr, Ps, P
needed to evaluate dy/dT . It should be noted that the isoch-
ron ray system (17)-(18) has redundant information, so by
reducing the number of equations the integration of ODEs can
be done more efficient. On the other hand, redundancy can be
valuable for error control.

In order to start numerical integration of (17)-(18) a shot/
receiver ray pair must be known. Data for this pair can be
obtained in various ways. One approach is to look up tabulated
Green'’s function data for the shot and receiver ray fields at a
grid point, eventually to perform interpolation based on such
data. Another possibility is to obtain an initial ray pair by
PSMM. Here, however, 1 consider initialization of
¥y = (x,p, ¥, ¥,) either at the shot or at the receiver. Before-
hand, conventional two-point ray tracing or wavefront con-
struction is applied to obtain the possible realizations of the
shot ray, traced versus the receiver, and vice versa. This gives a
number of initial shot/receiver ray pairs where one of the rays
is degenerated (see figure 1). The degenerated ray consists of
just a single point where the ray parameters can be chosen
freely. For an isochron ray starting at the receiver, x is the
receiver position, 'y, is the ray parameters of the initial shot
ray, and T, the traveltime of this ray. For the degenerated
receiver ray we specify two ray parameters Y, . An initial
slowness vector p, can then be established from the slowness
surface at x . In this context, p, denotes the slowness vector
of the arriving shot ray at x, so the initial isochron slowness is
p =p,+p,.Since T, = 0 at x wehave T = T,.

It is important to note that the isochron time T is not always
suited as the independent integration variable. During its prop-
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Ps
Shot Receiver 3

Initial shot ray j\ /

P=Ps+Pr
P:

Figure 1. Initialization of an isochron ray at the receiver.

agation, isochron rays can become tangential to the ‘wave-
front’, which means that the modulus of the group velocity
vector blows to infinity. Therefore, I have also formulated a
special version of (17)-(18) where T is a dependent variable
and distance is the independent variable. After tracing a given
distance the ray is divided in portions along which the isoch-
ron time varies monotonously, followed by resampling to the
prescribed output times.

Examples

The theory above has been formulated for isochron rays in 3D
anisotropic media. Here I show examples for ray propagation
confined to a plane, using the velocity parameterization for TI
models introduced by Thomsen (1986). The required parame-
ters for propagation of qP- and qSV-waves are the vertical P-
and S-velocities vp and vg, as well as the dimensionless anisot-
ropy parameters € and 8. Isochron ray tracing is demonstrated
in figure 3, for four related velocity models. Model A is homo-
geneous and isotropic with vp = 2.5 km/s, vg = 1.0 km/s.
Model B is VTI with parameters € = 0.1, 8 = -0.1; see the cor-
responding phase velocity variation in figure 2a. The models A
and B have the same isotropic component. In the models C and
D the constant functions for vp and vg have been replaced by
linearly increasing velocity with depth (figure 2b).

The isochron rays shown obey the PS ray code, where the shot
and receiver ray propagate in qP and qSV mode, respectively.
The isochrons are represented by the combined ray field
approach, using horizontal midpoint slowness p, as ray
parameter. Each isochron was sampled with a constant incre-
ment 0.02 s/km in p,,. The propagation was continued from
the degenerated situations until time 4.0 s. The isochron at
time 3.0 s in model B was selected as a ‘source’ for later gen-
eration of velocity rays, see part II. Note especially the two
triplication zones, where the isochron rays become strongly
nonlinear. The triplication zones are clearly narrowed after the
introduction of vertical velocity gradients (model D).

Conclusions
A method is described for generation of isochrons and associ-

ated trajectories, called isochron rays. Multipathing comes
naturally, similarly as in conventional ray tracing. Thereby, we
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avoid the difficulty of identifying branches when shot and
receiver ray data are pre-stored on a grid. Among the potential
applications are map migration of traveltime events and gener-
ation of Fresnel volumes. Furthermore, the isochron propaga-
tion technique is well suited for visualization of geometric
effects in PSDM. An interesting future task could be to inte-
grate the isochron propagation approach as an engine in
PSDM, with the objective to improve handling of multipathing
and image resolution.
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Figure 2. Inhomogeneous VTI model. a) Phase velocities of the qP-mode (red), the gSV-mode (solid green), and SH (dashed
green) at zero depth. b) Vertical P-velocity (red) and S-velocity (green) as functions of depth.
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Figure 3. PS isochron rays for offset 2.0 km in four velocity models, propagated from degeneration to 4.0 s. The combined ray
field representation was used, with horizontal midpoint slowness p, as ray parameter. Rays in all plots correspond to the same
regular sampling in p,,,, with increment 0.02 s/km. The increment between isochrons is 0.5 s.
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Ray systems for propagation of seismic isochrons. Part II: Velocity rays.

Einar Iversen, NORSAR, Norway.

Abstract

A system of ordinary differential equations is obtained for
numerical integration of velocity rays in 3D inhomogeneous
anisotropic media. The velocity ray field describes the changes
in isochron positions and slowness vectors when a model
parameter is allowed to vary. Generation of accurate velocity
rays has a potential in sensitivity studies, velocity model
updating, and in propagation of Fresnel volume boundaries
and seismic depth images.

Introduction

Perturbation of a parameter of the velocity model will lead to a
corresponding change in positions and slowness vectors of an
isochron. The isochron positions then propagate along trajec-
tories where the model parameter serve as an independent
variable. In compliance with the work of Adler et al. (1997) 1
refer to such trajectories velocity rays. Following Hubral et al.,
1996, the associated surfaces of constant model parameters are
called image wavefronts.

Furthermore, in two papers by Iversen (1996, 2001) first order
approximations to velocity rays were established for isotropic
and anisotropic velocity models, respectively. Several compar-
isons of approximate and exact velocity rays indicated that the
first order approach was, with some exceptions, sufficiently
accurate for practical applications. First order theory has been
successfully applied recently in estimation of anisotropic
model parameters (Iversen et al., 2000) and for propagation of
seismic depth images (Adler, 2000). However, in some situa-
tions exact velocity rays show a strongly nonlinear behavior,
which may lead to problems in applications using a first order
approach. With this as a start point an objective of the current
work was to establish a method for accurate numerical calcula-
tion of velocity rays.

Theory
When a parameter m; of the velocity model is perturbed, an

isochron position x and the associated slowness vector p will
be perturbed accordingly. Model parameters considered for

perturbation  shall be collected in a  vector
m = (mj, m,, ..., mK)T (T means vector transpose), and X,
p are expressed as functions

x(v, T.m), p(Y, T, m). ey

As in part I, presented as a separate paper, the entire ray from
shot to receiver is divided into a shot and receiver ray with
extended ray parameter vectors YAS and yAr. Furthermore, I
need access to slowness vectors, geometrical spreading matri-
ces, and slowness spreading matrices;

Py Py Qs Qn P Py @
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These quantities are standard output from conventional kine-
matic and dynamic ray tracing.

When model parameters are allowed to vary, the end point and
corresponding slowness vector of the shot and receiver ray can
be stated as functions

x,(Y, T m), X (Y, T, m), 3)

p(Y, Ty, m), p.(v, T, m). “4)
Following Iversen (1996, 2001), first order perturbations in
isochron position and slowness can be expressed conveniently
in terms of derivatives corresponding to independent perturba-
tion of the shot and receiver ray;

- _axs - _er s

Szamk’ f:amk’ &)
p, op,

Q= om, ’ Q= om, ©®

Such derivatives are natural output when applying ray pertur-
bation theory (Farra and Madariaga, 1987; Farra and Le Bégat,
1995) along the two rays. Note that the differentiation corre-
sponds to fixed ray parameter vectors Y, Y., as well as fixed
traveltimes T, T, . Alternatively, if the common ray end point
x is kept fixed during the model perturbation, perturbations
will be imposed on Y, Y., T, and T,. We can then obtain
so-called fixed point derivatives;

o, U ot ™ U :

omy = Pyt Yo omy =P e )
(x) (x)

op N ap N

anfk = Q -MU_, an:k =Q -MU,. ®)

Since T = T+ T, and p = pg+p,, the fixed point deriva-
tives for the isochron time and slowness become

at™ _ aTs(X) aTr(X)
om, - om, om,

; C)]

(x) (x)
aP(X) _ aps +apr

om, B ka om, 10

The perturbation relations (6)-(7) in part I can now be
extended to take into account model perturbations;

_ ox ox ox

ox = B—YT?Sy+a—T6T+aﬁ6m, (11)
_op op op
op = a—YT87+ﬁ6T+aﬁ8m. (12)

In the context of the current work the image wavefront shall
always be an isochron. Thereby, a velocity ray is a trajectory
for which the isochron time is fixed and 7y is constant. The
vector U=0x/0m,_ is tangential to a velocity ray for m, .



1

Velocity rays

Shot Receiver
ray

Figure 1. Independent perturbation of the shot and receiver
ray, when keeping the ray parameters and traveltimes fixed.
A local tangent plane coordinate system is established at
isochron position X,

The quantity Q =0Jp/om, has a corresponding meaning for
velocity rays as 1 =dp/dT for isochron rays (or conventional
rays).

Expressions for U and Q were derived by Iversen (1996,
2001). The latter vectors clearly depend on the representation
chosen for the isochron. When y = vy, and v = v, we have

@ar™ () Oa,

. ¥poT™
om, ’ © omy

-V — .13

am, 13)
Here, the group velocity vectors V@) andv®) are given by
equation (8) in part I. As illustrated in figure 1, a, and a,
denote projections along the perturbed shot and receiver ray

onto the isochron tangent plane, with derivatives given by

(v) _ 0ag

v = amk_

da p U da, p-U,
amk_US_p~VVS’ amk_Uf_p~VVf' (14

N T

In the combined ray field approach to representation of isoch-
rons (see part I), the tangential components of the U vector is
related linearly to the corresponding components in the shot
and receiver ray representations, i.e.,

ai(*/sr) az(m ai(m
(W, + Wr)a—mk = Wsa—mk + Wra—mk . (15)
The normal component of U can be written
oz )
3 _ dT (16)

=y
omy omy
and is thus independent of the chosen representation. Transfor-

mation of the components in (15)-(16) to global coordinates
gives

(Y1)
U(Ysr) _ Zaz

~ Tom,

a7

From the theory above a system of ODEs is obtained for
velocity rays:
(x)

dx dp op "
- - —_— 0 M 1
dm, U dm,  om, +MU, a8
o o () 5 o (X)
dfs g Al df, 9 A
dm, ~ Jm, *Q Us dm, ~ Jm, QU (9

The system comprises twelve equations, which can be reduced
to eight in the case of 2D ray propagation. The fixed point
derivatives in (19) are given by

~ (X) o (%)

o | Y, |
s = =-0,'U,. 20)

= s Vg

om, om,
Similarly to solving the isochron ray system (17)-(18) in part I,
a basic subroutine F'(my, y, dy/dm,) is needed for evaluation
of the right-hand side of the velocity ray system (18)-(19). For
each call to F the shot and receiver rays are re-traced accord-
ing to the input in ¥ and ¥, . The ODE system for the shot and
receiver rays comprise i) kinematic ray equations, ii) dynamic
ray equations, and iii) ray perturbation equations. As a result
of the re-tracing we therefore get the quantities
P, Py QS, Qr, 133, f’r, U,U,Q,Q  needed to obtain
dy/dm, . Observe that the system (18)-(19) contains redun-
dant information, but this can be useful for error control.

In order to initialize the velocity ray system a shot/receiver ray
pair must be known. Data for this pair can be obtained from
Green’s function data tabulated at grid points. Alternatively,
one may use datay = (X, p, §.. ¥,) generated by the isochron
ray tracer. Initialization is normally simpler for velocity rays
than for isochron rays, since degenerated shot or receiver rays
need not be considered.

Examples

Examples of numerically integrated velocity rays are shown in
figure 2 for the parameters vp, vg, €, and 8 of a homogeneous
VTI model (model B in part II). Details about the velocity
parameters are given in table 1. The width of the triplication
zones changes dramatically with the various parameters, and
the velocity rays are far from linear in those regions. Also note
the increase in ray curvature with increasing isochron dip.

Conclusions

The developed approach for tracing of velocity rays should be
well suited for use in sensitivity studies and velocity model
updating. Especially, it is expected to handle cases when a first
order approach is inadequate. Other applications are accurate
propagation of Fresnel volume boundaries and seismic depth
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images as a function of a model parameter.
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Table 1. Sampling along the velocity rays in figure 2.

Velocity Reference Sample #stepsin #stepsin
parameter value interval negative positive
direction direction
Vertical P- 2.5 km/s 0.1 km/s 5 5
velocity (vp)
Vertical S- 1.0 km/s 0.04 km/s 5 5
velocity (vg)
Thomsen’s 0.1 0.05 2 4
epsilon (€)
Thomsen’s -0.1 0.05 2 4
delta (3)
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Figure 2. PS velocity rays for parameters vp, vg, €, and  related to a homogeneous VTI reference model. The isochron time is
3.0 s; the offset is 2.0 km. The combined ray field representation was used with horizontal midpoint slowness p,, as ray param-
eter; sampling interval 0.02 s/km. Positive and negative ray directions are indicated. Details about the velocity parameters are
given in table 1.
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