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Abstract

AVO analysis is an important tool for extracting
lithological information from seismic data using the
contrast in acoustic impedance at lithological boundaries.
The isotropic assumption behind this analysis does not
hold in many cases. The advent of large offset surveys
and multi-component data has revealed the presence of
subsurface anisotropy. To interpret such data, the AVO
analysis must include anisotropy. This work presents a
pulse theory and numerical results for an arbitrary
anisotropic layered medium.

First, are introduced equations generalized to the study of
reflected and transmited pulses at plane interface to
anisotropy media; second, the behaviour of pds-critical
reflected and transmited pulses through a stack of
anisotropic layers is discussed. The post-critical pulses
are shown to carry valuable information on the anisotropy
of the structure through which the waves propagate.

Introdugao

Com a introdugdo de novas técnicas de aquisicdo de
dados tais como as medidas de Perfil Sismico Vertical
(PSV), levantamentos com grandes afastamentos além
do desenvolvimento de geofones com multicomponentes,
a presenca de anisotropia no estudo da propagagéo de
ondas através de meios elasticos lineares passou a ser
considerada (Thomsen, 1986). Por outro lado, micro
estruturas mais regulares da subsuperficie como finas
estratificacdes (Backus, 1962) ou microfatruras (Hudson,
1981; Schoenberg & Douma, 1988), em escala de
heterogeneidade muito menor que o comprimento de
ondas, comportam-se efetivamente como meios
anisotrépicos. Portanto, o estudo do comportamento da
propagacdo de ondas nestes meios constitui um tema
muito promissor, principalmente pela sua potencialidade
na descrigdo de aspectos micro-estruturais, atributos
fundamentais na caracterizagdo de reservatérios.

Métodos numéricos eficientes aplicados na propagacao
de ondas elasticas planas através de meios estratificados
sdo bastante conhecidos, dentre eles: o método recursivo
de Kennett aplicado no caso de camadas isotrdpicas e a
sua extensdo para meios estratificados anisotropicos
mais gerais aplicada por Mandai & Mitchel (1986) e Fryer
& Fraser (1987), além das adaptagdes para experimentos
em VSP, aplicadas por Mallick & Fraser (1988). Todos se
englobam nos chamados métodos de refletividade e
sintetizam todo o processo de espalhamento sem,

entretanto, um estudo mais especifico do comportamento
de cada onda espalhada.

No caso particular da propagagdo de pulsos, o seu
estudo foi originalmente estabelecido, no caso de
estratificagdes isotrépicas, por Ewing et al (1957). Mais
recentemente, Protazio (1994) propdés uma extensdo do
trabalho de Ewing, estudando o espalhamento de pulsos
através de estratificagbes anisotrépicas, considerando-se
meios com pelo menos um plano de simetria especular.
Foram estudados os efeitos da presenca de anisotropia
na deformagdo dos pulsos espalhados bem como nos
seus estados de polarizagao.

Neste trabalho ¢é estabelecida uma extensdo da
propagagdo de pulsos através de estratificagcdes
horizontais, considerando-se camadas anisotrépicas
arbitrarias. O comportamento pés-critico destes eventos
sdo estudados para a obtengdo de valiosas informagdes
sobre a anisotropia das estruturas atravessadas pelas
ondas propagadas

As equagbes de ondas em um meio elastico, linear e
anisotroépico.

Em um meio perfeitamente elastico, linear e anisotrépico,
com densidade p e parametros elasticos dados por Cjy,
as equagdes que descrevem a propagacao de ondas séo
dadas por (Auld, 1973):

POyW; = 0.7 + i
i jij i (1 .1)
Tij = CijkiO|Wk
sendo w;, o campo de onda; Jy, a segunda derivada no
tempo; 0;, a j-ésima derivada espacial; t;, o tensor de
tracdo e f;, uma fonte externa associada ao problema.

As equagbes acima determinam a chamada equagéo de
onda em meios elasticos gerais, dada por:

pPOyW; = 6jlcijkIaIWkJ+fi (1.2)

A propagacao de ondas planas

Uma onda harmonica plana tem a forma:
= Anje ot %ksk) (1.3)

sendo A, a amplitude da onda; n;,a sua polarizagcao

Jl
unitaria; t, o tempo; ®, a frequéncia e sy, o vetor de
vagarosidade, que determina a diregdo normal da frente
de onda. A sua substituicdo em (1.2), tomando-se f; =0,

gera a conhecida equacao de Christoffel:
(T = Sy i =0 (1.4)

sendo T = cjjysisj @ chamada matriz de Christoffel, que
tem como propriedades mais imediatas, ser simétrica e
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positiva definida. Introduzindo a velocidade de fase por

m; — - =
s; =—, sendo M;, uma dire¢do unitaria de s;, a equagéo
v

de Christoffel (1.4) é reescrita como o problema de auto-
valor:

(Fik —pvZ5i )”k = (Cijklslsj —pvZ5i )nk =0 (1.5

A condigao de existéncia de solugbes néo triviais para
(1.5) é que det(fik —pv26ik): 0. Esta equagéo apresenta
trés solugdes, determinando consequentemente trés
velocidades vy <vg <vjem que os sub-indices ¢,5 € ,
representam as ondas com menor, média e maior
velocidades, respectivamente. Para cada uma destas,
sdo determinadas as polarizagbes associadas ny, ngje

n que s&o ortogonais entre si. Fisicamente, a

pi»
ocorréncia destas trés velocidades informa que em um
meio anisotrépico arbitrario acontece a propagagao de
trés ondas elasticas com velocidades, em geral, distintas

em cada diregdo do vetor de fase s;. Na maioria das
vezes, os autovetores calculados s&o distintos, entretanto
existem dire¢des especiais em que a multiplicidade dos
mesmos é dois ou trés. Tais diregbes sao conhecidas
como singulares e, nestes casos, as polarizagdes ficam
indefinidas. Para cada diregdo unitaria m;, s; = %
determina uma superficie associada a velocidade de fase
v. Cada uma destas superficies leva o nome de
superficie de vagarosidade da onda.

Exemplos destas superficies sdo mostrados nas Figuras
1 e 2. Nelas, as setas normais as superficies de
vagarosidade apontam na direcao do vetor de velocidade
da energia ou vetor de velocidade de grupo, definido em
Auld (1973) como:

__VF(s))

9 s.VF(s)’ (16)

sendo F(si):det(l"ik —P5ik)- A vagarosidade e a
velocidade de grupo satisfazem a conhecida relagéo de
reciprocidade polar s-vg =1.

O espalhamento de ondas planas através de meios
anisotropicos gerais.

Considerando-se um meio elastico anisotropico arbitrario
com densidade p e parametros elastico cjy, o campo
de uma onda plana em um horizonte arbitrario x5 é
descrito por (1.3). Para cada componente horizontal
Sy = (31,52)t fixa (Lei de Snell), a equagéo de Christofel
det(Fik—pSik):O determina uma equagdo de sexto
grau em s3, cujas raizes podem ser reais ou complexas,

no caso da ocorréncia de eventos pré ou poés criticos,
respectivamente. No caso das raizes reais, estes eventos
podem ainda ser classificados como descendentes (d) ou
ascendentes (u) conforme a componente vertical da
velocidade de grupo associada ser positiva ou negativa.
Mesmo no caso de eventos pos-criticos, pode-se

SLOWNESS SURFACE

slowness (s/km)
]
e

270

slowness (s/Km)

Figura 1 - Superficies de vagarosidade no plano xy para
um meio ortorrdbmbico. Cada vagarosidade horizontal sy
determina trés componentes verticais ascendentes
{s3up ,S3us>S3ut } e trés descendentes

{— s3up,—s3us,—s3ut} observando-se a simetria horizontal.

SLOWNESS SURFACE

slowness (3/Km)

slowness (s/lKm)

Figura 2 - Superficies de vagarosidade no plano xy para
um meio tricinico. Cada vagarosidade horizontal sy
determina trés componentes verticais ascendentes
{s3up,s3us,s3ut} e trés descendentes {s3dp,s3d5,s3dt}

observando-se a auséncia de simetria horizontal.

escolher as componentes de s3 como sendo
descendente ou ascendente. Em resumo, para cada
componente horizontal sy, as seis componentes s3 séo

separadas em dois blocos de trés componentes cada um:
um, o bloco ascendente, contendo as componentes

{s3up,s3us,s3ut} e outro, o bloco descendente, contendo
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as componentes {s3dp,s3ds,s3dt}. Por outro lado, as
polarizagdes também vao ficar divididas em dois blocos:
um ascendente, {nup,nus,nut}e outro, descendente,
{ndp,nds,ndt}. Portanto, superpondo-se os efeitos de

todos os eventos ascendentes e descentes, em cada
horizonte x3 o campo de onda total é dado por:

w = g @(t-(SHXH)N o@X383d g | (A7)
e—im(t—(SH,XH”Nueimx3s3uu’ '

sendo d e u as amplitudes das ondas descendentes e
ascendentes, respectivamente; ® a frequiéncia angular; t,

o tempo; sy =(s1,s,)!, a componente horizontal da

vagarosidade; Xy :(x1,x2)t, a componente horizontal
do vetor posigcdo e (), o usual produto interno de
vetores. As matrizes de polarizagdo Ny e N, guardam

as informacgdes das polarizagbes das ondas ascendentes
e descendentes, respectivamente e apresentam as
formas:

Ng = lndp Ngs ndtJe Ny = [nup Ny nutJ: (1.8)

enquanto as matrizes diagonais S34 e Sj3, guardam as

informacgdes das componentes verticais das
vagarosidades das ondas ascendentes e descendentes,
respectivamente e apresentam as formas:

S34 = diag[Sagp Saas Saat] © Sau = diaglsaup Saus Saut
(1.9)

Por outro lado, o campo vertical de tragdo apresenta a
forma:

13 = efim(tf(sH,xH>)ZdeimX3$3dd+ (110)

e (t-(SHXH) )z gloX3S3uy, '
sendo Zy e Z4 as matrizes de impedancia do meio
(Gomes, 1999). Como em cada horizonte x3 serdo

consideradas as continuidades dos campos we 73,
define-se o campo:

b(X3): w :e—im(t—<sH,xH>) Nd Nu ein3S3d | 0 d
3 Zd Zu 0 e|mx353u ul

(1.11)
que pode ser reescrito compactadamente como:

b(x3) = e T (SHXH)N l0X383 (1.12)

Ny N
sendoN:{ d ”}ev:{d}
Zd ZU u

O espalhamento através de interface plana horizontal

A representacdo acima é adequada para a obtengdo do
espalhamento de ondas através de uma interface plana
horizontal, separando dois meios anisotrdpicos

arbitrarios. Para isto, faz-se x3 =0 e considera-se a

onda incidente no semiespago superiorxz <0 e

transmitida no semiespago inferior x3 >0, conforme

Figura 3. No semi-espaco superior ocorrem a incidéncia,
de amplitude i e a reflexdo, de amplitude r. As matrizes
de polarizagdo sdo representadas respectivamente por

N; e N, e as de impedancia por Z; e Z.. No meio
inferior, ocorre a transmissdo das ondas e as suas
matrizes de polarizagdo e de impedéancia sdo dadas por
N; e Z;, respectivamente. Considerando-se a
continuidade do campo b(x3) em x3 =0, obtém-se a
identidade:

v
Figura 3 - Modelo esquematico do espalhamento de
ondas em interface plana horizontal.

BATE T am

que determina o sistema matricial:

{Nii +N.r =Nt

. (1.14)
Zi+Zr=2t.

Considerando-se a inversibilidade das matrizes
envolvidas, uma possivel solugdo explicita do sistema
acima é dada por (Gomes, 1999):

-1
-1 1 .
t= (Zt -Z.N, th (Zi -ZN; Ni)l (1.15)
r=N;"(N.t-N;i)
O espalhamento de ondas através de multicamadas
Observa-se que o campo b(x3) satisfaz a equacéo:

é¥3:5m®s3N4)b, (1.16)

que é uma equagdo diferencial que possui solugio
formal:

! -1
b(x3) = e “(NSIN )3 X300 x5 (1.17)

sendo X3 € X3 coordenadas do topo e da base de uma

camada de espessura h = x3 —X3g, conforme a Figura 4.
A representacdo acima pode ser reescrita como:
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v >< o

X3 d c X3 = X3b
Figura 4 — Diagrama esquematico das ondas ascendente
(u) e descendente (d) em camada com espessura h.

b(x3) = Ne™"S3 N~"b(x4,), (1.18)

mostrando  que  Q(h)=Ne™"™3 N~ corresponde
exatamente & matriz de propagacéo através da camada.

No caso particular de propagacdo em regime quase
estatico, ou seja, em que [whS;|<<1, a matriz de
propagacéo pode ser aproximada por:

Ne™™S3 N~" ~ 1+iwhNS;N~". (1.19)

O espalhamento de pulsos através de meios
anisotropicos gerais.

Segundo Protazio (1994), para cada freqiiéncia ®, 0
campo de onda incidente apresenta a forma:

W, (0) = e 'N,e*353i (), (1.20)

sendo t=t-(sy,Xy), Ss a matriz das componentes
verticais das vagarosidades incidentes e

Fp(o)
i(0)=|Fs(o) |, (1.21)

Fi(w)
o vetor das amplitudes das ondas incidentes no dominio
das frequéncias. Aplicando-se a transformada de Fourier,

o0 campo incidente pode ser expresso, no dominio do
tempo, como:

wi(t) = 2 e T™N,e'*X353i j(w)do,
2T —w
Npti Nsti Ny | fp(T—S3piX3) (1.22)
=|Np2i Neai Nigi | fs(t—S3iX3) |
Np3i Ns3i Niai || fr(t—S3X3)

sendo fy(t) a assinatura da fonte no tempo.

De forma analoga, o campo refletido, no dominio do
tempo, é dado por:

w,(t)= %Te-‘wwre‘“’xé‘sw R(0) i(o)do, (1.23)

—00

€ o transmitido por:

W (t) = 21 T eTTN e 383 T () i(w)dw. (1.24)

T -
O sinal analitico dos pulsos espalhados

Dado um sinal temporalf(t), o sinal analitico a ele
associado tem a forma:

fA) (1) = f(x) +ify (), (1.25)

sendo fy(t) a transformada de Hilbert do sinal, definida
por:

fy(r) = 7O g (1.26)
—ot-1

Para a obtengéo do sinal analitico do pulso refletido, sera
considerado apenas o caso pos-critico, ja que no caso
pré-critico, todo o processo de espalhamento das ondas
sera real. Nesse caso cada componente do pulso
refletido tem a forma

1 +J?Oe—imt
275 —0

N (©Rq(@)F g (@)e P do,  (1.27)

sendo szq, =Re(s3qr)—isgn(w)||m(s3qr)| a componente
vertical da vagarosidade; ny (®) = a +isgn(w)b cada
componente da matriz de polarizagdo N, da onda
refletida e qu(o)): Ayq tisgn(m)By, cada componente

da matriz de reflexdo R. Desenvolvendo a equagio
acima obtem-se o sinal analitico refletido através de uma
interface, na sua forma mais geral como:

w, () = %NrR+f°e—imreimX3 Re(S3r) g @x3|Im(S3r )| i(o)do,
—00

(1.28)

| .
ox3[mS3r) 5 termo de decaimento com a

sendoe
profundidade.
Ja o pulso analitico transmitido tem a forma:

2i+f° e 'y, (0)Tiq(@)Fg(@)e 23 do,  (1.29)
T -0

sendossy = Re(s3qt)+isgn(m)|lm(s3qt )| a componente
vertical da vagarosidade; nyy (®) = ag, +isgn(m)byy cada
componente da matriz de polarizagdo N; da onda

transmitida e qu(w) = Agq +isgn(®)Byq cada

componente da matriz de reflexdo T. Analoga ao caso
refletido, a sua forma mais geral é dado por:

too . ) B
Wt(T)Z%NtT [ e iotglox3Re(Sat)g oxg|im(Sst) i(0)do,

(1.30)

_oxallm(s .
ox3mS3r) o termo de decaimento com a

sendo e
profundidade.

O espalhamento de pulsos através de estratificagoes

Considerando-se, agora, uma estratificagdo com N
camadas, limitada por um semi-espacgo superior e por um
semi-espago inferior, a matriz de propagagao
relacionando a interface superior com a interface inferior,
é dada pelo produto das matrizes de propagacao de cada
camada. Assim,
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b(xgp) = Q) blxs() = @blxg)  (1:31)

sendo Qi (hy) a matriz de propagacéo calculada na k-

ésima camada da estratificacdo. Apoés algumas
manipulagées matematicas pode-se mostrar que

t i i
LJ =EnNyNPNEN N1 E21P1Eqg L} = EdL:| (1.32)

sendo que cada Eyy 4, k=123,..,N+1 corresponde

a uma matriz que controla o espalhamento na interface
que separa as camadas k e k-1 e cada
P, k=123,..,N corresponde a matriz de propagagéo

através da k-ésima camada. A matriz Ey sera
denominada matriz descendente de espalhamento
associada a estratificacio.

A equacgao (1.32) pode ser reescrita gerando

i 1 -1 t t
L} =Eg 1P Eqp By nPUEN N [0} = EU[O}
(1.33)
_|:Eu11 Eu12:||:t}
Euo1 Euzz2 || 0
onde E, = Ea1 corresponde a matriz ascendente de

espalhamento associada a estratificacao.
Para o caso de uma simples camada, o coeficiente de
transmissao pode ser escrito como:

1 .
t= T12(|'A1R10A1R12T A1T01|

1 (1.34)
= Tyo(1-N)'A, Toq

os simbolos Ry e Tj representando a reflexdo e a

transmissao da onda através da interface que separa os
meios |j e Kk, no meio k. Cada matriz

iohj83 . Lo
Aj=e representa a matriz propagadora na j-ésima

camada. A expressao acima traduz todo o processo de
propagacéo da onda transmitida através da camada e o
operador

(-ny"=1+n+n?+n%+ .. (1.35)

constitui o chamado operador de reverberagao e cada
uma de suas parcelas € responsavel pela descricdo de
cada multipla envolvida na propagacdo através da
camada.

O coeficiente r pode ser, entdo, calculado como:

r = Roq +T1OI\1R12(I—I1)'1A1T01Ji : (1.36)
Sismogramas sintéticos de ondas planas.

Para ilustrar o uso do formalismo apresentado nas
secgbes anteriores, alguns experimentos numéricos
foram aplicados a um modelo constituido por um meio
isotrépico intercalado por uma camada anisotropica.
Visando marcar as diferengas produzidas pela presenga
de anisotropia, os experimentos sdo apresentados em
dois niveis: no primeiro, € tomado um meio de fundo

isotrépico intercalado por uma camada também isotropica
de espessura h=0.5km; no segundo, a camada é
fraturada de acordo com o modelo estudado por Hood
(1990), conforme a Figura 4. Os parametros fisicos do

meio de fundo séo dados por
a=2.02km/s, =1.23km/s e p=2.13 g/cm3 e os da
camada pora=3.31km/s, B =1.82km/s e

p=2.44 g/cm3. Apds o fraturamento, a camada fica

determinada pela matriz de rigidez definida na Tabela 1.
Sao apresentados sismogramas de ondas planas de
eventos Ry, considerando os dois niveis de
experimentos.

Resultados
Os sismogramas sintéticos de ondas planas sao
computados no dominio(t,s), sendo 3:11312+s§ , com

sy=sinfcos¢d/a, s, =sinfsing/a e a, a velocidade
longitudinal do meio incidente projetada no plano sagital.
A assinatura no tempo t do pulso incidente é dada pela
fungdo f(t)=sin(ost), sendo ®, a frequéncia do pulso,
que no experimento € tomado como 25Hz. Os
sismogramas foram calculados para o caso isotropico -

a=2.02 km/s;

A
B=1.23 km /s; h=0,5km
p=2.13 g/ cm’.
A 4
A
Meio fraturado conforme Tabela 1 h=0,5km
A 4
A
a=2.02 km/s;
B=1.23km/s; h=0,2km
p=2.13 g/ cm’. v

Figura 5 - Modelo esquematico usado no experimento
numeérico no estudo do espalhamento de pulsos.

202892 75785 85790 0 0 0
75785 319282 121620 0 0 0
_ 85790 121620 24.2500 0 0 0 L 10°Nm 2
0 0 0 8.0734 0 0
0 0 0 0 4.0367 0
0 0 0 0 0 5.2961

Tabela1. Parametros elasticos de um meio anisotrdpico
Ortorrdbmbico gerado a partir de um meio Tl fraturado
conforme modelo de Hood com 8ny=0.4,62=0.5 e 83=0.5

isotropico no azimute ¢ = 0° em virtude do mesmo ser
invariante por rotagdo; para o caso isotrépico-
ortorrémbico eles foram calculados nos azimutes ¢ = 15°
e ¢ = 75° visando marcar o seu comportamento em
direcdes sub-paralelas e sub-normais as direcdes de
fratura. Os angulos de incidéncia 6 foram calculados no
intervalo [0,90°].

Com relagcdo aos sismogramas sintéticos, observa-se
tanto na componente x quanto na z - pois, na
componente y ndo ha evento - uma primeira chegada que

Eighth International Congress of The Brazilian Geophysical Society



PROTAZIO J. S. E PEREIRAR. M. 6

corresponde a reflexdo no topo da camada. Verifica-se,
também, a partir do angulo critico de propagacao, a
ocorréncia do aumento da amplitude do pulso refletido. A
segunda chegada que se estende até o valor critico de s
possui energia menor e representa a primeira reflexdo na
base da camada. Observa-se também o registro de
reflexdes multiplas, apesar de sua pouca energia. O outro
evento pos-critico que € observado corresponde a uma
convertida P da onda S na base da camada. Pode-se
verificar, ao se comparar os dois experimentos,
significativas alteragdes no comportamento dos pulsos
espalhados, principalmente na mudanga do angulo
critico.

sigmagrams sirtetica (companents «) sigmograma sintetico(componants 3)

wagarosdade (afim)
vagaros dade (afkm)

PH

0 nr? nr-i n-r. n‘n Ir I-?
tempes) tempals)

Figura 6 Sismograma de ondas planas para reflexao ryp

considerando-se o experimento isotropico-isotropico, no

azimute $=0°.

Sismograma Sintetico (componene x) Sraenograma Sintelico [componente £
e e

vagansidads swm
vigamsidade skm

L L " L s J
0 02 D4 0B 0B 1 12
tempa(s)

Figura 7 Sismograma de ondas planas para reflexao
rp considerando-se o experimento isotropico-
ortorrdmbico, no azimute ¢=15°.

D 02 o0& 0B 0B 1 12
tampo(s)

Sismograma Sintatico {componsnts £}

Sismagrama Sictatics (compononto )

vaganye dade skm
vagannsidade akm

0 0z 04 06 0B 1 12
tempo(s)

Figura 8 Sismograma de ondas planas para reflexdo rpp
considerando-se o0 experimento isotrépico-ortorrdombico,
no azimute ¢=75°.
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