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Abstract

The purpose of this work is the evaluation of the effects of
transverse isotropy on elastic media seismic wave
propagation and on reverse time migration of the
simulated data. We developed and introduced algorithms
of seismic modeling and elastic reverse time migration for
transverse isotropic media by the generalization of the
Zahradnik (1995) algorithm where the media parameters
are introduced by integrations through the grid lines.
Associated with the P and S phase velocities and density,
modeling and depth prestack migration procedures
incorporate transverse isotropy parameters, as presented
in Thomsen (1986), showing that, although weak,
anisotropy can endanger analysis on obtained results.

Introducgao

O processo de exploracdo de petrdleo tem exigido o
desenvolvimento de técnicas de exploragdo que utilizam
modelos cada vez mais detalhados, aproximando-os ao
maximo do problema real. Entre essas técnicas,
destacam-se as modelagens numéricas, que simulam
caracteristicas geoldgicas estruturais e estratigraficas de
uma area. Esse procedimento pode partir de modelos
visando a obtengao de respostas que os caracterizam,
bem como partir da resposta real visando a obtengéo de
modelos que correspondam a essa resposta.

Fundamentos Teoricos
Equacéao basica da elastodindmica

A propagacdo de ondas mecéanicas em meios elasticos
heterogéneos anisotropicos pode ser expressa pela
equagdo elastodinamica, escrita em termos do vetor
deslocamento de particulas (4):

0 ou, | o,
E*’axj[ch/ 6X,] P pYEa ()
onde F; é a densidade de forga, cji 0 tensor elastico, p a
densidade e t o tempo. O desenvolvimento dessa
equacgdo resulta em um sistema de trés equagbes com
vinte e nove termos, que, devido a simetria do tensor
elastico, podem ter esse numero de termos diminuido.

Solugcdo da equacdo da onda pelo método de
diferencas finitas

A dificuldade no trato do meio rochoso advém de sua
complexidade. As hipéteses simplificadoras, aplicadas
junto com a equagéo elastica da onda sao, normalmente,
invalidas para a maioria dos casos de propagacdo de

ondas na Terra por se restringirem a sinais de alta
freqUéncia, modelos de camadas plano-horizontais e a
coincidéncia entre fonte e receptor na geometria de
aquisicdo. Por relevarem tais consideragdes, os métodos
numéricos de diferengas finitas (MDF) tornaram-se muito
utilizados na solugdo da equagdo da onda. A principal
vantagem de sua aplicagdo em sismica € que fornecem
solugbes acuradas para problemas com
heterogeneidades laterais de escala comparavel ao
comprimento das ondas sismicas e, apesar da
intensidade computacional, s&o os mais apropriados para
problemas dessa categoria, além de versateis e de facil
implementacdo. No MDF, a equacdo da onda é
aproximada por formulas de diferengas, solucionadas
com procedimentos recursivos de marcha no tempo
sobre uma malha discreta. Como sdo baseados na
equacgao elastica da onda, incluem tanto as ondas diretas
como também as superficiais, as frontais, as convertidas,
as refratadas, as observadas em ‘"zonas de
sombreamento" e as difracdes e ainda preservam as
relagdes de amplitude dos eventos.

Isotropia transversa (TI = Transversal Isotropy)

Em boa parte dos problemas, as rochas séao
consideradas meios isotrépicos, embora a maioria seja
sabidamente anisotrépica. Sabe-se também que, se uma
perturbacao elastica, de comprimento de onda muito
maior que a espessura das camadas, se propaga por
uma sequéncia de camadas, o meio se comporta como
homogéneo e anisotrépico (Backus, 1962). Uma das
razbes para se negligenciar a anisotropia € que as
equacgodes que descrevem a propagacao de ondas nesses
meios apresentam complicagdes consideraveis, mesmo
para os casos mais simples. Thomsen (1986) apresenta
uma tabela de medidas de anisotropia em rochas
sedimentares e, Byun (1984) mostra que a isotropia
transversa com simetria perpendicular ao plano de
acamamento das rochas € uma boa aproximagao para a
anisotropia em rochas sedimentares. Neste trabalho
serao tratados apenas os casos de isotropia e isotropia
transversa.

Meios isotropicos

Os meios isotrépicos sdo casos especiais de anisotropia,
onde as constantes elasticas podem ser expressas em
funcéo das duas constantes de Lamé (1 e u):

Cii =A0504 +#(5ik5j/ +5i/5jk) , (2)

onde § é o delta de Kronecker. Seu desenvolvimento
(com notagdo de Voigt), conduz a seguinte
reapresentacao de [Cpn:
033 (C33 _2C44) (C33 _2C44)
(C33 - 2C44) C33 (C33 - 2C44)
(C33 _2C44) (C33 _2C44) C33
(3)
C44
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Meios transversalmente isotropicos

A isotropia transversa', ou anisotropia de simetria
hexagonal ou polar, tem apenas uma diregdo de
anisotropia e duas de isotropia equivalentes entre si. No
caso em que o eixo de simetria & vertical, [Cp] tem
apenas cinco componentes |ndependentes e sua
representag&o matricial assume a forma®:
Gy (C1—2Cs) Cis
(C11-2C) Gy Cis
C13 C13 C33 .
Cus 4)

Neste caso, para cada direcdo, existem trés solucdes

independentes, polarizadas e ortogonais entre si:

e onda gP (quasi-P ou quasi-longitudinal);

e onda SH (transversa), cuja polarizacdo tem
componentes paralelas ao plano de simetria; e

e onda qSV (quasi-SV ou quasi-transversa), cuja
polarizacdo tem componentes perpendiculares ao
plano de simetria.

Empregando as equagbes apresentadas em Daley e
Hron (1977), que envolvem as velocidades desses trés
tipos de ondas e os médulos elasticos, com uma notagéo
baseada nas constantes Cs; e Cu (relacionadas a vp e
vs) e nas medidas de anisotropia, Thomsen (1986)
mostrou uma simplificagdo dos parametros de anisotropia
& o e y, tornando-os adimensionais, redutiveis a zero no
caso de isotropia e a valores <<<7 nos casos de isotropia
transversa. Nesse trabalho, ele chegou as expressdes:

Ci1=Css ,
2C3;

E=

()

S= (Cis+Cas)' ~(Cs3=Cas)’ ,
2Cs3;3 (C33 —Cyu )
onde Cyu=pvE,, Cu=pvi,, pé adensidade e e vpy €

Vsv Sa0, respectivamente, as velocidades das ondas P e
S tomadas na vertical.

(6)

Medidas de anisotropia

Dados obtidos em laboratério e in situ mostram que
muitas rochas tém anisotropia entre fraca e moderada
(<0,2). Thomsen (1986) apresenta uma tabela de
parametros de anisotropia para alguns meios. Na pratica,
a anisotropia é calculada a partir de cinco medidas de
velocidade (figura 1):

| 190
0o \45)

Fig. 1 - Diregoes de medigao
de velocidades das ondas.
frente de onda

e duas na diregéo da isotropia: vp(90°) e vs(90°);
e duas na diregdo da anisotropia: ve(0°) e vs(0°) e

Y niv: Isotropia Transversa Vertical (simetria vertical), TIH: Isotropia

Transversa Horizontal (simetria horizontal).
2 A comparagéo entre 0s casos isotropico e transversalmente isotrépico
mostra que o 7° é uma degeneragdo do 2°.

e uma com angulo obliquo: vp(45°).

Com essas medidas, ¢ e o podem ser calculados
conforme segue:

Vp(90°)~Vpy i

&= Voy ]

e
5;4[%}_5 . @)

Vey
A partir deles, podem ser obtidos os médulos elasticos:

Cas=pVhy » (9)
Cu=pViv: (10)
Ci1=(26+1)Cy5. (1)

e
Ciy=—Cy #+/C2,+(26+1)C%—(26+2) C3sCyy - (12)

Como, normalmente, vp(90°) > vp(0°), na maioria dos
casos ¢ > 0. A anisotropia eliptica (Daley e Hron, 1979)
ocorre quando ¢ = ¢ e a causada pela fina estratificacdo
de materiais isotropicos ocorre quando 6 < & Thomsen
(1986), comenta que ¢ €&, geralmente, usado como
referéncia de anisotropia nas rochas; no entanto, § é
quem controla a anisotropia vertical e é crucial na
propagacdo de ondas qgP em meios anisotropicos. Por
isso, ¢ pode ser negligenciado na propagacao vertical. Ja
em ¢, os erros atuam consideravelmente. Por exemplo,
se o erro relativo a velocidade for de 2%, o erro absoluto
em ¢ sera da ordem de 0,72, que € da mesma ordem de
8, implicando que o erro em Cy3 sera ainda maior.

Migracdo reversa no tempo (RTM = Reverse Time
Migration)

A migragao reversa no tempo € um método de solugao de
problemas de valores de contorno dependentes do tempo
(McMechan, 1983), onde as imagens das frentes de
onda, a cada instante (snapshots), sdo obtidas a partir da
depropagacdo dos campos de ondas registrados em
superficie, nos sismogramas ou em sec¢bes sismicas
(figura 2).

X X
E E M(x,z)

_—
u(x,z,t=t,)

AP
Fig. 2 - Migragao reversa no tempo.

Por empregar a equagdo completa da onda e
aproximagdes por MDF, a migragdo reversa no tempo é
praticamente imune as limitagbes impostas aos demais
métodos, mas é sensivel as condi¢gbes de estabilidade,
associadas a discretizagdo dos operadores, e de
dispersao, relacionadas a malha. Além disso, sofre os
efeitos dos eventos indesejaveis originados pelo realce
das reflexdes secundarias em cada interface na
depropagagédo (Loewenthal et al., 1987). Para evitar
problemas de estabilidade e disperséo, a malha deve ser
convenientemente definida (Alford et al., 1974). Em
alguns casos, quando a amostragem nao é suficiente, a
migracao deve ser precedida da interpolagcéo de tracos.
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Jd a questdo dos eventos indesejaveis, exige a
suavizagdo do modelo, substituindo as interfaces, com
grandes contrastes de velocidades, por zonas de
transicao. A migragdo reversa pode ser empregada tanto
na fase pré como pds-empilhamento. No caso pés-
empilhamento, os erros inerentes as simplificagcbes
introduzidas nos processos anteriores sédo incorporados
irreversivelmente ao processo. Neste caso, a qualidade
do pré-processamento tera forte influéncia na qualidade
da migracdo. No caso pré-empilhamento, a
depropagagdo do campo de onda registrado no
sismograma constrdi os refletores em suas posicoes. A
imagem é construida em cada ponto, a partir do valor do
campo de onda depropagado naquele ponto, no tempo
obtido pelo modelamento direto da onda gP.

Metodologia

Definigdo dos Modelos Célculo e Integragao
eda dos
Geometria de Aquisi¢do Parametros Elasticos
i
Modelagem
Sismica

o™
[Migrag@ole—{Sismogramas| | Snapshots

PTs Migrados Seglslci)gglg?lca

Fig. 3 - Fluxograma de trabalho.

A metodologia usada neste trabalho é descrita, de
maneira simplificada, pelo fluxograma da figura 3.

Geragao dos modelos

Foram gerados dois modelos sintéticos 2D que tinham
em comum as seguintes caracteristicas:

o p=2400"%s;
ve=YE
RANCE (13)
o freqUéncia maxima (fmsx) de 60Hz;
e amostragem espacial A = 5m calculada pela relagao:

= Z

onde Vpmin € a velocidade minima;
e amostragem temporal Af calculada pela relagao:
A
5 Vmax
onde vmsx € a velocidade maxima do modelo;

e fonte com polaridade vertical® e wavelet definida pela
derivada de 22 ordem da fungdo gaussiana (Cunha,
1997).

Para a migragédo, foram gerados modelos suavizados
(Loewenthal et al., 1987), usados no calculo do tempo da
onda direta, da amplitude maxima e na depropagagéo do
campo registrado.

At<

(15)

Calculo dos médulos elasticos (Cpn)

Com as velocidades, a densidade e os parametros de
anisotropia, foram calculados os moddulos elasticos para

3 A fonte com polarizagdo vertical forga o aparecimento das ondas S e
essas, por causa da elasticidade do meio, provocaram o aparecimento de
uma 22 frente de ondas P.

cada caso através equagdes (9), (10), (11) e (12), e sobre
as malhas dos moddulos elasticos foi realizada uma
integracdo, usando a técnica descrita por Zahradnik
(1995). Na diregdo N (figura 4), os moddulos foram
integrados da forma:

(i-1,k-1) | (/ k1) i(i+1,k-1)

) Fig. 4 - Malha usada na
...................... ’ aproximacao das
derivadas.

(/1k+1)(/k+1) (i+1,k+1)
vZ ¢

S R
T 4

z (16)
Cmn
N

onde 4 é o intervalo de amostragem espacial. Nas
diregdes S, E e W o procedimento foi analogo.

Esquemas de diferengas finitas

Retomando a equagéo (1), desenvolvendo-a para o caso
de meios heterogéneos transversalmente isotrépicos 2D,
obtém-se as expressdes a seguir:

ou, o ( ou ) 0 ( ou )
x_ Yo |+ Y% C z
P2 “ax\" ax ox\ " oz

G
“0z) oz ox

ou,

6t2 (C“"az) ( ax) .

ol e G en T+
ox) o0z 0

A discretizacdo das derivadas espaciais com técnicas de
MDF, foi desenvolvida a partir da generalizagdo da
proposta de Zahradnik (1995), valida para meios
isotrépicos. As derivadas simples foram aproximadas
pelos esquemas:

3 [C 6u)_C,’;:n[u(i+1,k)—u(i,k)]

(a7

(18)

ox\ ™ ox ) £
C [uli k) —uli—1.4)] (19)
A
e
0 0u\_Chlulik+1)-u(ik)]
az(c’”” azj A , (20)
_Chaluli,k)-uli,k=1)]
A
e as mistas pelos esquemaS'
0 ou s
&(C"’"Ej {C,,,n[ (i +1,k)+uli+1,k+1)
~u(i-1,k)-u(i-1,k+1)] (21)
—Cﬁn[u(l+1 k-1)+u(i+1,k)
—u(i-1,k-1)-u(i-1,k)] }
e
0 ou E
0Z(Cm"6x) 4A2{Cm,,[u(lk+1)+u(l+1 k+1)

—u(ik-1)-u(i+1,k-1)] - (22)
—Co[uli~1,k+1)+u(ik+1)
“u(i—1k=1)-u(ik-1)]
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A derivada em relagdo ao tempo, foi aproximada pelo
esquema de 22 ordem de diferengas centrais. A
substituicdo das derivadas em (17) e (18) pelas
aproximagdes (19), (20), (21) e (22) permite a obtengéo
da expressdo dos componentes de deslocamento
horizontal (ux) e vertical (u;) do campo de onda.

Condigdes de contorno

Na borda superior dos modelos, as constantes elasticas,
a densidade e os componentes uy e u, s&o nulos,
satisfazendo as exigéncias do formalismo do vacuo. Nas
demais bordas foram aplicadas condigbes de contorno
definidas em Emerman e Stephen (1983), associadas as
condicdes de absorcéo definidas em Cerjan et al. (1984).
Ao contrario de Zahradnik (1995), em todas as bordas do
modelo foram usadas as formas curtas. Em seu trabalho,
Zahradnik (1995) sugere o uso da forma longa das
derivadas mistas na 72 linha do modelo, para o caso do
formalismo do vacuo.

Modelagem

Nas simulagdes com o modelo 7, foram gerados os
snapshots dos componentes uy € u, para observagao dos
efeitos da anisotropia nas frentes de onda. Ja nas
simulagdes com o modelo 2, foram gerados sismogramas
dos componentes ux e u, e segdes sismicas para a
observacao dos efeitos da anisotropia no comportamento
dos refletores. No modelo 2 foi feita uma suavizagdo do
modelo cujo resultado foi empregado no calculo do tempo
da onda direta e da amplitude maxima, usados como
condicbes de imageamento na migracdo reversa no
tempo, assim como na depropagacdo dos campos de
onda registrados.

Migragao reversa no tempo pré-empilhamento

A migragédo reversa no tempo pré-empilhamento foi
aplicada somente sobre o modelo 2. Para cada caso de
anisotropia, foram efetuados duas migragdes: uma
considerando a anisotropia do modelo e outra ignorando-
a, como se este fosse isotrépico, embora os campos de
ondas registrados incorporassem a anisotropia. A
avaliagao dos efeitos da anisotropia foi efetuada sobre as
migracdes de cada disparo e sobre as sec¢des sismicas
correspondentes. Para efeito de apresentagao, as bordas
das imagens foram “filtradas", de modo a realcar as
amplitudes dos sinais de interesse.

Exemplos e Resultados

O modelo 1, formado por um semiplano, tem as
seguintes caracteristicas:
e 1800x1800 pontos;
e vp=3000"/s e vs= 1732"/s (equacéo (13));
e ¢e 6combinados de forma a gerar seis situagdes de
isotropia transversa conforme a tabela:
5=-0,1 6=00 &6=0,1
=00 Om1 00 01
e=0,1 im1 10 11
o At =0,3ms (equagéo (15)) e registro de 0,3s;
o fonte com polaridade vertical, posicionada no centro
do modelo.

Para cada situagdo de isotropia transversa foram gerados
0s snapshots dos componentes uy e u, (Tabela 1), onde
pode-se comparar o comportamento das frentes de
ondas P e S.O modelo 2 tem duas camadas separadas
por uma interface senoidal (figura 5), sendo a 1°
portadora de isotropia transversa, com as caracteristicas:

- Fig. 5 - Modelo 2.

e 3000x2000 pontos;

e Vpi= 3500m/5 e Vpo= 4500’"/3;

o vsi=2021"/s e vso= 2598"/5 (equagéo (13));

e At =0,2ms (equacgao (15)) e registro de 5,0s;

e fonte com polaridade vertical préoxima a superficie, em
3 posicgdes de disparo.

Para cada combinacdo de ¢ e §, a Tabela 2, a seguir,
mostra um quadro comparativo entre os sismogramas
dos componentes uy (a esquerda) e u, (ao centro e a
esquerda) do disparo efetuado no centro do modelo e o
resultado das migragdes, considerando a anisotropia (ao
centro e a direita) e a migragdo isotrépica (a direita),
nessa ordem. Apds essa tabela, é apresentada a Tabela
3 com as segdes sismicas das migragdes anisotropicas
(a esquerda) e isotropicas (a direita).

Tabela 1 - Snapshots dos componentes do campo de deslocamento uy e u,.

Uyx
5=0,0 0=-0,1
o
S
n
©
-
S
1]
@
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Tabela 2 - Comparagao dos efeitos da isotropia transversa nos sismogramas e migracoes do disparo central.

Migracao Isotropica

‘

Sismograma de u, Migragao Anisotrépica Migragao Isotropica

Caso de £=0,0 e 6= 0,0 (Isotrépico)

Casode ¢=0,0e 5=0,1

Sismograma de u, Migragao Anisotrépica Migragao Isotropica

-

Migragao Isotrépica

*

Sismograma de u, Migracao Anisotrépica Migragao Isotrépica

Casode ¢=0,7e 6=0,0

Casode ¢=0,7e 6=0,1

Sismograma de u, Sismograma de u, Migracao Anisotropica Migragao Isotropica
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Tabela 3 - Comparagao das segdes migradas

Migragao Anisotrépica
£=0,0 e=0,1

Migracao Isotropica

=0,0 =01

6§=0,1

§=0,0

§=-0,1

Conclusodes e recomendagoes

No tabela 1, os efeitos das variagdes de &, em uy e uy,
sdo observados nos snapshots dispostos na mesma
coluna, ja os efeitos das variagdes de & sdo observados
nos snapshots dispostos na mesma linha. Nos dois
conjuntos de snapshots, o caso isotropico & a referéncia
para a andlise dos demais. Nele, as ondas P e S
aparecem com formas circulares, em torno do centro.
Nos demais, a variagdo de ¢ se traduz na deformacéo da
onda P na direcdo horizontal, comprovando que ¢ é
irrelevante em problemas de propagacdo de ondas P
verticais. No caso das ondas S, ocorre uma deformacgéo
da onda na vertical. As variagdes de ¢ sado traduzidas por
uma “aceleragdo” da onda P nas diregbes diagonais
quando 6 > 0 e uma “desaceleragdo” quando & < 0,
enquanto que, para as ondas S, ocorre o efeito inverso.
Nas tabelas 2 e 3, foram analisados o grau de
deformacao dos refletores e a estabilidade da migracédo
em relagdo aos parametros ¢ e 6. Da mesma forma que
na tabela 7, o caso isotrépico foi a referéncia para as
analises dos demais, onde 0s sismogramas revelam
deformacdes e deslocamentos nas reflexdes de tal forma
que, para um mesmo valor de ¢, a reflexdo da interface
apresenta tempos menores ou maiores para 6> 0e 6 <0,
respectivamente. O mesmo efeito é observado quando §
é fixo e ¢ varia. As reflexdes apresentam tempos menores
para ¢ maiores. Na tabela 3, pode-se constatar que, ao
relevar a anisotropia, as imagens obtidas mostram-se
deterioradas em relagdo aquelas obtidas quando a
anisotropia €& incorporada a migragdo. Além de
deslocamentos da interface, observam-se deformagdes
que podem, em ceros casos, criar ou destruir estruturas
favoraveis a acumulagédo de hidrocarbonetos. Conforme
mencionado, a migracdo reversa em profundidade pré-
empilhamento é a mais indicada quando a complexidade
geoldgica impde restricdes aos outros métodos de

migragdo. O inconveniente dessa migragdo elastica
reside na necessidade de processamento simultdneo dos
sismogramas dos componentes uy € Uz, 0 que exige uma
consideravel capacidade computacional, além de
macromodelos de velocidades e anisotropia mais
refinados. No entanto, os avangos da computagéo
paralela massiva permitem sua utilizagdo em modelos
exploratérios de escala compativel e, em futuro préximo,
tridimensionais. O uso dos campos de uy e u; permite que
essa abordagem seja valida para aquisi¢des sismicas
terrestres, sem restricdo de superficie de observacao.
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