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RESUMO

O presente trabalho teve por objetivo, a modelagem, o processamento e o imageamento
sísmico da Bacia sedimentar do Jequitinhonha. Neste sentido, destacamos a necessidade
do entendimento físico, matemático e computacional dos métodos e processos envolvidos.
O método de modelagem foi baseado na teoria do raio, que está diretamente relacionado ao
métodos de processamento (NMO e CRS). Os métodos de processamentos foram o NMO
e o CRS com a finalidade de localizar interfaces especulares e zonas de difração, onde se
credenciou o que apresentou melhor definição visual; sendo assim, o CRS delineou melhor os
refletores nas seções CRS-empilhada e CRS-migrada. Um estudo inicial foi a representação
da velocidade no domínio sísmico, 𝑣(𝑡), e no domínio geológico 𝑣(x). A distribuição
de velocidades das ondas P, 𝑣𝑃 , (podendo-se acrescentar a informação tão desejada das
ondas S, 𝑣𝑆), é fundamental para as fases do processamento e migração que busca uma
imagem do subsolo disponível à interpretação geológica. Como detalhe de uma modelagem
futura a destacar é a de estruturas objetivas 3D visando a modelagem numérica de bacia
sedimentar que, além da informação de velocidades P e S, é fundamental o conhecimento
da distribuição de densidade na subsuperfície, e com este conhecimento, ou atribuição
adicional através de modelos empíricos, se pode ir além dos processos de migração e realizar
a predição de tensão, deformação e a variação de pressão na subsuperfície. Esta variação
de pressão define zonas de baixa e alta pressão que se comporta como bombeamento
natural para o acúmulo de fluidos (óleo, gás e água). Também, além desse processo de
bombeamento natural, se faz necessário as condições geológicas necessárias à geração,
regime térmico e trapeamento de óleo e gás.

Palavras-chave: Modelagem. Bacia sedimentar do Jequitinhonha. Imageamento. Proces-
samento CRS. Processamento Convencional.



ABSTRACT

The present work had aimed at an evaluation of the seismic modeling, processing and
imaging of a line of the marine part of the Jequitinhonha Basin. In this sense, we emphasize
the need for the physical, mathematical and computational understanding of the methods
and processes involved. The modeling method was based on ray theory, which is directly
related to the modeling and processing methods (NMO and CRS). The processing methods
were the NMO and CRS in order to locate specular interfaces and diffraction zones, where
the method with the best visual definition was accredited; thus, the CRS delineated
better the reflectors in the CRS-stacked and CRS-migrated sections. An initial part of
this study was the velocity model representation in the seismic domain, 𝑣(𝑡), and in the
geological domain 𝑣(x). The distribution of velocities of the waves P, 𝑣𝑃 , (where can be
added the so desired information of the S waves, 𝑣𝑆), is fundamental for the parts of the
seismic processing and migration that looks for a geological interpretation. As a detail
of a future modeling to be highlighted is of 3D structures Jequitinhonha Basin, aiming
at numerical modeling of the basin, where is necessary the knowledge of the P and S
velocities, and the density distribution in the subsurface. Usually this additional and
detail knowledges are constructed by empirical models, that results in the possibility of
going beyond the migration processes and realize the pressure prediction, deformation and
stress distribution in the subsurface. The pressure variation defines zones of low and high
pressure that behaves like natural pumping for the accumulation of fluids (oil, gas and
water). In addition to the natural pumping process, it is required geological conditions
such as oil and gas generation, thermal regime, and confined trapping.

Keywords: Modeling. Jequitinhonha sedimentary basin. Imaging. CRS Processing.
Conventional Processing.
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1 INTRODUÇÃO

O objetivo geral deste Trabalho de Conclusão de Curso (TCC) foi um estudo
sobre a bacia marinha do Jequitinhonha, analisando a modelagem, o processamento e o
imageamento sísmico.

Um objetivo específico deste TCC foi desenvolver um modelo representativo da
bacia do Jequitinhonha para mostrar o comportamento e a sensibilidade dos parâmetros
envolvidos nos modelos sísmicos práticos para o processamento e o imageamento. Utilizou-
se a tecnologia CRS e a Convencional, sendo feito um comparativo entre ambos os
processamentos.

A descrição sucinta da geologia da área é para motivar a criação de um modelo
prático para a modelagem e o imageamento sísmico.

Um assunto central foi a representação de velocidade sísmica no domínio sísmico,
𝑣(𝑡), e no domínio geológico [𝑣(x)]. Além disso, a distribuição de velocidades foi medida
com base nos dados de campo, mas é fundamental a conceituação física dos modelos
adotados.

A distribuição de velocidades das ondas P, 𝑣𝑃 , (podendo-se acrescentar a informação
tão desejada das ondas S, 𝑣𝑆), são fundamentais para as fases importantes do processamento
e imageamento que culminam na migração sísmica que busca uma imagem do subsolo
disponível à interpretação geológica, e neste caso visando a localização de um poço que
tenha sucesso.

Para um estudo mais detalhado, a informação de velocidades P e S e a distribuição
de densidade (atribuído por modelos empíricos) se pode ir além dos processos de migração
e realizar a predição de tensão, deformação e a variação de pressão na subsuperfície, que
define zonas de baixa e alta pressão que se comporta como bombeamento natural para o
acúmulo de fluidos (óleo, gás e água). Além disso, se faz necessário as condições geológicas
voltadas à geração, regime térmico e transporte de óleo e gás.

Os principais etapas deste trabalhos podem ser resumidos na seguinte sequência.
• Levantamento bibliográfico;
• Modelagem numérica para se obter os dados sintéticos baseado em interpretações da

bacia do Jequitinhonha;
• Análise de velocidade convencional;
• Empilhamento NMO;
• Empilhamento CRS;
• Migração em tempo: Stolt e CRS;
• Análise, comparações e conclusões dos processamentos NMO e CRS.
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2 O MÉTODO SÍSMICO

Neste capítulo descrevemos as propriedades básicas do método sísmico voltado
a exploração. Sendo assim, é necessário destacar a escala do alvo, o que faz parte da
geometria da subsuperfície, os parâmetros elásticos, e a banda de frequência utilizada na
prática de campo.

O experimento sísmico tem por objetivo maior imagear a subsuperfície a partir de
dados de multi-cobertura, e de processos de filtragens para eliminar ruídos determinísticos
e aleatórios. Esta condição estabelece o aumento da relação sinal/ruído, o que permite
uma imagem com maior fidelidade.

A Figura 2.1 serve para ilustrar o método sísmico, que é composto por uma fonte
de energia controlada, um meio de propagação, e um sistema de recepção do sinal em
propagação.

Figura 2.1 – Efeitos físicos relacionados à propagação de ondas sísmicas num meio geológico.

Ruído adicionável
Sensibilidade do 
geofone e 
acoplamento

Amplificação instrumental

Potência da fonte e 
acoplamento

Divergência esférica
Tubo de raios

Coeficiente de reflexão Absorção

Variação do coeficiente de reflexão
com ângulo incidente

Curvatura do refletor
e rugosidade

Trasmissividade

Múltiplas internas
das camadas finas

Espalhamento

Diretividade dos sensoresInterferência de
diferentes eventos 

Fonte: Adaptado de Sheriff (1975).

A fonte de energia sísmica gera ondas mecânicas que se propagam no meio geológico
complexo (heterogêneo, anisotrópico). A propagação das frentes de ondas básicas (P e S)
em 3D são registradas pelo sistema de recepção (geofone ou hidrofone), e corresponde ao
campo refletor, que sofre também do processo de transmissão, antes do retorno à superfície,
através dos campos descendentes e ascendentes.

O sistema de recepção faz parte de uma configuração contínua, organizada por
estações onde se colocam as fontes e o grupo de receptores, que podem ser distribuídos em
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linha (1D) ou em mapa (2D) ao longo da superfície (terrestre ou marinha).

Os sismogramas são traços registrados no domínio do tempo, 𝑠(𝑡; 𝑥), para posições
espaciais ao longo do terreno que pode apresentar topografia plana, suave ou abrupta. O
conteúdo do traço pode ser deslocamento, velocidade ou aceleração do solo, ou o campo
de pressão. O modelo conveniente para representar o traço sísmico de forma prático é que
ele contém uma mensagem (parte determinística, não-aleatória), 𝑚(𝑡; 𝑥), e um ruído (não
determinístico, aleatório), 𝑟(𝑡, 𝑥), e é expresso por:

𝑠(𝑡; x) = 𝑚(𝑡) + 𝑟(𝑡) = 𝑤(𝑡) * 𝑅(𝑡) + 𝑟(𝑡), (2.1)

onde 𝑚(𝑡) é dado pela convolução do sinal-fonte, 𝑤(𝑡), pela refletividade do meio, 𝑅(𝑡).
Este modelo convolucional simples representa um modelo básico para entender e descrever
a composição de uma seção sísmica. (SILVIA; ROBINSON, 1979)

Os dados sísmicos só fazem sentido prático quando organizados em grupos (famílias,
seções, cubos), onde se aplica princípios de correlação para descrever as trajetórias, que
podem ser de reflexão especular, refração crítica, difração, ondas de Rayleigh, onda de
Love e Solitons.

2.1 Representação da Fonte

Todo experimento sísmico inicia com o acionamento e uma fonte (tipo explosão,
ou varredura de modulação de frequência), e consequentemente pela emissão de uma
banda de frequências, e um sinal transiente causal. Normalmente a fonte é localizada no
substrato (a uma certa profundidade), mas sob o efeito da destruição não-linear do meio
(fraturamento). Durante a propagação o sinal-fonte sofre o efeito da presença da superfície
livre através do fantasma-fonte, e ao ser captado pelo sensor ele sofre o efeito do fantasma
relacionado à superfície livre (HARDAGE, 1983). Sendo assim, se faz necessário definir
o pulso-interprete, que deve ser obtido pela deconvolução dos dois efeitos dos fantasmas
fonte e receptor, o que resulta no pulso-efetivo.

Matematicamente, o sinal fonte pulso-efetivo em propagação deve ser representado
por uma função matemática, que pode ser do tipo aleatória (sinal observado), ou substituída
por uma determinística. Exemplos de funções determinísticas que servem para representar
uma fonte sísmica são descritas a seguir.

Berlage

A função Berlage, 𝐵(𝑡) (2.2), é unilateral, causal, e é dada pelo produto de uma
constante, uma exponencial, uma senoide e uma função degrau-simples (Heaviside) 𝑢(𝑡),
cuja expressão é dada pela equação (2.3), e controlada por cinco parâmetros (𝐴, 𝑛, 𝛾, 𝑓𝑜, 𝜑𝑜)
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(ALDRIDGE, 1990):

𝐵(𝑡) = 𝐴𝑢(𝑡)𝑡𝑛𝑒−𝛾𝑡cos(𝜔𝑜𝑡 + 𝜑𝑜), (𝑡 ≥ 0), (2.2)

onde 𝐴 é o fator de amplitude, 𝑛 um exponente amplificador, 𝛾 o coeficiente de decaimento
exponencial, 𝜑𝑜 o deslocamento de fase, 𝜔𝑜 = 2𝜋𝑓𝑜 a velocidade angular, e

𝑢(𝑡) =
⎧⎨⎩ 1, 𝑡 > 0,

0, 𝑡 < 0.
(2.3)

No domínio da frequência, usando a transformada de Fourier, a Berlage tem o espectro
dado por:

𝐵(𝑓) = 𝐴Γ(𝑛 + 1)
2(2𝜋𝑖)𝑛+1

[︃
𝑒+𝑖𝜑𝑜

(𝑓 − 𝐹1)𝑛+1 + 𝑒−𝑖𝜑𝑜

(𝑓 − 𝐹2)𝑛+1

]︃
, (2.4)

onde 𝐹1 = +𝑓0 +𝑖 𝛾
2𝜋

, 𝐹2 = −𝑓0 +𝑖 𝛾
2𝜋

, Γ(1) = 1, Γ(𝑛) = 𝑛!. O espectro tem o máximo
ao redor de 𝑓0, e decai assintoticamente a zero nas frequências na ordem de ≈ 𝑓−(𝑛+1).

Gabor

Uma outra função-teste importante é a de Gabor, 𝐺(𝑡), não-causal, controlada por
quatro parâmetros (𝐴, 𝑓𝑁 , 𝜎, 𝜐), dada por:

𝐺(𝑡) = 𝐴𝑒
−
(︁

2𝜋𝑓𝑁
𝜎

)︁2
𝑡2

𝑐𝑜𝑠(2𝜋𝑓𝑁 𝑡 + 𝜐), (−∞ < 𝑡 < +∞), (2.5)

onde 𝐴 é o fator de amplitude, 𝑓𝑁 a frequência de Nyquist, 𝜎 o coeficiente de espaçamento
do pulso, 𝜐 o deslocamento de fase para dar a forma desejada ao pulso. O uso desta função
requer um deslocamento para centralizá-la com relação a metade do número de pontos de
cálculo, e para marcar a chegada da onda (CERVENY; MOLOTKOV; PSENCIK, 1977).

Ricker

Este pulso, 𝑅𝐼(𝑡), Figura 2.2, origina da solução da equação de onda em uma
dimensão para um meio visco-elástico. A equação (2.6) está normalizada em relação à
distância para que o mínimo central tenha um valor unitário e emergente positivo:

𝑅𝐼(𝑡) = −
(︃

1 − 𝑎2𝑡2

2

)︃
𝑒− 𝑎2𝑡2

4 , |𝑅𝐼(𝜔)| = 4
√

𝜋

𝑎3 𝜔2𝑒
−𝜔2
𝑎2 , (2.6)

onde
𝑎 =

(︂2𝜔𝑜

𝑡𝑜

)︂ 1
2

𝑡𝑜 = 𝑥

𝑣
, 𝜔𝑜 = 3𝜌𝑣

4𝜂
, (2.7)

sendo 𝑥 = a distância da observação, 𝑣 = a velocidade da onda, 𝜌 = a densidade de meio,
𝜂 = a medida da velocidade interna do meio (HOSKEN, 1988).

2.2 Modelos Básicos Para Representar o Subsolo

O meio é representado pela geologia, no caso exploracional, e significa um espaço
3D. O modelo mais simples e muito conveniente e prático para representar o meio, como
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Figura 2.2 – Função Ricker com frequência controlada.

Fonte: Do autor.

no empilhamento e imageamento, é o formado por uma distribuição de camadas plano-
horizontais de isovelocidades, homogêneas, isotrópicas. A Figura 2.3 ilustra este modelo
que é considerado válida dentro da janela do processo de empilhamento, ou de migração.

Figura 2.3 – Modelo geométrico de blocos: camadas plano-horizontais, homogêneas, e isotrópicas.
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Fonte: Do autor.

Um próximo modelo, agora mais complexo e ainda prático, é o formado por uma
distribuição de camadas plano-inclinadas homogêneas, isotrópicas, mas com a presença de
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interfaces representando descontinuidades geológicas. A Figura 2.4 ilustra este modelo
que pode ser alterado dentro da janela do processo de empilhamento, e ou migração.

Figura 2.4 – Modelo geométrico de blocos: camadas plano-inclinadas, homogêneas, e istrópicas.
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Fonte: Do autor.

Outro modelo mais complexo é o formado por uma distribuição de camadas
homogêneas, isotrópicas, limitadas por interfaces curvas suaves. A Figura 2.5 ilustra
este modelo que pode ser alterado dentro da janela do processo de empilhamento, e ou
migração.

2.3 Exemplos de Registros e Configurações

Nesta seção é mostrado o exemplo de uma seção sísmica e descrito de forma
resumida os arranjos fonte-sensor, e as famílias que podem ser obtidas a partir do cubo de
dados.

A Figura 2.6 mostra exemplos de algumas ondas que são interpretadas para o caso
de uma fonte explosiva num meio sólido (terrestre).

Primeiras quebras é designação dada aos primeiros eventos que surgem no registro
sísmico (traço de cor vermelha na Figura 2.6). Reflexão é designação dada aos eventos
hiperbólicos da refletividade (traço de cor azul na Figura 2.6), e que é a base do método
sísmico de reflexão. Ondas de superfície (Ground Roll) é designação para os eventos de
baixa frequência, alta amplitude, baixa velocidade de grupo e dispersivo, onde se enquadram
as ondas de Rayleigh, de Love, de impacto, não-lineares, gravitacionais (na camada d’água).
As típicas de Rayleigh e Love do meio terrestre, se propagam paralelamente às camadas
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Figura 2.5 – Modelo geométrico de blocos: camadas limitadas por interfaces curvas, homogêneas,
e isotrópicas.
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Fonte: Do autor.

superiores do solo, com movimento elíptico e retrogrado de propagação das partículas do
meio, na mesma direção de propagação (traço de cor verde na Figura 2.6) (DUARTE,
2013). Os eventos típicos do meio líquido podem ser lineares (ondas P e S) e não-lineares
(de gravidade, tipo surf ).

A geometria de aquisição de dados sísmicos (em-linha 1D, ou em-plano 2D) é a
configuração fonte-comum ilustrada na Figura 2.7, que corresponde à base para compor
o cubo de dados 3D de multi-cobertura. As Figuras que se seguem mostram raios e
refletores especulares idealizados. A partir do cubo de dados original se pode retirar todas
as configurações e famílias desejadas, como a de receptor-comum, ponto-médio-comum,
tempo-comum. A Figura 2.8 ilustra a configuração receptor-comum. A Figura 2.9 mostra
a configuração ponto-médio-comum, onde as fontes são representada pela cor amarela,
e que podem estar à esquerda e à direita do ponto-comum (𝑃0), os receptores pela cor
azul, e que podem estar à esquerda e à direita do ponto-comum (𝑃0). A velocidade do
meio é representada por 𝑉 , e 𝑀 representa apenas um ponto idealizado de referência de
cobertura múltipla em profundidade.

A relação matemática que organiza os dados é dada pelo seguinte par de equações:

𝑥𝑚 = 𝑥𝑠 + 𝑥𝑔

2 , ℎ = 𝑥𝑔 − 𝑥𝑠

2 (2.8)

onde 𝑥𝑚 representa o ponto-médio e ℎ o meio-afastamento fonte-receptor. Os arranjos
buscam promover redundância de informação dos pontos e segmentos de reflexão em
subsuperfície, aumentando a relação sinal/ruído.
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Figura 2.6 – Exemplo de seção sísmica PMC onde mostra diferentes tipos de ondas interpretadas.
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Fonte: Adaptado de Kearey, Brooks e Hill (2013).

2.4 A Regência da Propagação

Nesta seção descrevemos a equação que rege a propagação das ondas elásticas em
camadas sólidas e/ou fluídas. Além disso, a equação rege a propagação em 3D, e para um
meio que pode ser considerado geologicamente complexo.

Lei de Hooke Generalizada

A propagação de ondas elásticas parte da relação linear acoplada força-deformação
na forma 𝐹 = 𝑘𝑥, denominada de lei de Hooke, Figura 2.10. Para a construção da equação
diferencial que rege o fenômeno, o conceito aplicado é da relação tensão-deformação linear
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Figura 2.7 – Geometria do arranjo fonte-comum (FC).
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Fonte: Do autor.

Figura 2.8 – Geometria do arranjo receptor-comum (RC).
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Fonte: Do autor.

que tem a forma geral dada por:

𝜏𝑖𝑗 = 𝑐𝑖𝑗𝑘𝑙𝑒𝑘𝑙 ≡
3∑︁

𝑘=1

3∑︁
𝑙=1

𝑐𝑖𝑗𝑘𝑙𝑒𝑘𝑙 (2.9)

onde 𝑐𝑖𝑗𝑘𝑙 são os coeficiente de rigidez elástica (stifness coefficient) que caracterizam
o sólido, constituem o tensor rigidez com 21 coeficientes independentes (independent
compliance coefficients), e na prática define as propriedades elásticas do meio como a sua
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Figura 2.9 – Geometria do arranjo ponto-médio-comum (PMC).
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Fonte: Do autor.

resistência a pequenas deformações.

Figura 2.10 – Lei de Hooke Generalizada . Faixa de linearidade (lei da elastodinâmica linear), e
faixa de não-linearidade (leis da elastodinâmica não-linear). O tracejado pontilhado
representa a histerese.

Fonte: Do autor.

Admitindo-se um meio isotrópico, 𝑐𝑖𝑗𝑘𝑙 torna-se invariante no que diz respeito à
rotação, reduzido o numero de parâmetros independentes a apenas dois:

𝑐𝑖𝑗𝑘𝑙 = 𝜆𝛿𝑖𝑗𝛿𝑘𝑙 + 𝜇(𝛿𝑖𝑙𝛿𝑗𝑘 + 𝛿𝑖𝑘𝛿𝑗𝑙) (2.10)

onde 𝜆 e 𝜇 são chamados de parâmetros de Lamé do material, que descrevem a relação
linear tensão-deformação para o meio isotrópico e 𝛿𝑖𝑗 é o delta de Kronecker (𝛿𝑖𝑗 = 1 para
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𝑖 = 𝑗, 𝛿𝑖𝑗 = 0 para 𝑖 ̸= 𝑗 ). Assim, a partir da equação (2.9) a relação tensão-deformação
para o meio isotrópico é dada por:

𝜏𝑖𝑗 = 𝜆𝛿𝑖𝑗𝑒𝑘𝑘 + 2𝜇𝑒𝑖𝑗 (2.11)

(onde o primeiro índice representa superfície, e o segundo a direção da força), e esta relação
serve de vínculo entre a tensão e a deformação na equação que rege a propagação de
onda num meio linear-elástico. O sistema equivalente de índices é dado por: 𝑖 : 1, 2, 3; 𝑗 :
1, 2, 3; 𝑘 : 1, 2, 3; 𝑖 : 𝑥, 𝑗 : 𝑦, 𝑘 : 𝑧; 𝑥𝑖, 𝑥𝑗, 𝑥𝑘. Usando esta equação, podemos escrever as
componentes do tensor tensão em termos da deformação na forma natural de uma matriz
𝜏 = 𝜏𝑖𝑗:

𝜏 =

⎡⎢⎢⎢⎣
𝜆𝑒𝑘𝑘 + 2𝜇𝑒𝑖𝑖 2𝜇𝑒𝑖𝑗 2𝜇𝑒𝑖𝑘

2𝜇𝑒𝑗𝑖 𝜆𝑒𝑘𝑘 + 2𝜇𝑒𝑗𝑗 2𝜇𝑒𝑗𝑘

2𝜇𝑒𝑘𝑖 2𝜇𝑒𝑘𝑗 𝜆𝑒𝑘𝑘 + 2𝜇𝑒𝑘𝑘

⎤⎥⎥⎥⎦ . (2.12)

Onde 𝜇 é denominado o módulo de cisalhamento e é uma medida da resistência do material
ao cisalhamento, cujo o valor é dado pela metade da relação aplicada entre a tensão de
cisalhamento a deformação de cisalhamento resultante, isto é, 𝜇 = 𝜏𝑥𝑦/2𝑒𝑥𝑦

Outras coeficientes elásticos comumente utilizadas para os sólidos isotrópicos
incluem os seguintes.

• Módulo de Young 𝐸: razão entre a tensão exercida e deformação sofrida pelo material:

𝐸 = (3𝜆 + 2𝜇)𝜇
𝜆 + 𝜇

, [𝐹𝐿−2]. (2.13)

• Módulo Volumétrico 𝑘: Razão da pressão hidrostática em relação a mudança de
volume, medida de incompressibilidade do material:

𝑘 = 𝜆 + 2
3𝜇, [𝐹𝐿−2]. (2.14)

• Razão de Poisson 𝑃 : Medida da deformação transversal do material:

𝑃 = 𝜆

2(𝜆 + 𝜇) , [𝐴], [𝐴 : adimensional]. (2.15)

Para a descrição quantitativa da propagação da onda sísmica é necessário a descrição da
ação de forças e deformações internas dos sólidos, como a comportamento dos mesmos
quando submetidos a uma fonte externa controlada, bem como a fenômenos naturais como
os terremotos. Embora o fenômeno deformação-tensão sejam abordados separadamente,
na prática eles ocorrem simultaneamente, através de relações constitutivas que descrevem
a natureza da propagação linear-elástica perfeita (SHEARER, 2009).
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Tensor das Tensões

A Figura 2.11, correspondente à equação (2.11), serve para definir e quantificar o
conceito de tensão-deformação, onde uma tensão (força por unidade de área), t, [𝐹𝐿−2],
é aplicada sobre um volume sólido 𝑉 , expresso nas coordenadas Cartesianas na forma geral
de um pequeno cubo tão pequeno quanto o desejável (escala diferencial). As componentes
de t são distribuídas nas faces do cubo, e quantificada na forma força/área por t(x̂), t(ŷ)
e t(ẑ), que agem em cada superfície do cubo. Uma superfície é representada pelo vetor
unitário perpendicular a ela: x̂, ŷ ou ẑ. As componentes tangenciais são representadas
por 𝜏𝑖,𝑗, (𝑖 ̸= 𝑗), e as normais por 𝜏𝑖,𝑗, (𝑖 = 𝑗). A decomposição fica representada na forma
tensorial que é:

t(x̂) =

⎡⎢⎢⎢⎣
𝜏𝑖𝑖

𝜏𝑗𝑖

𝜏𝑘𝑖

⎤⎥⎥⎥⎦ , t(ŷ) =

⎡⎢⎢⎢⎣
𝜏𝑖𝑗

𝜏𝑗𝑗

𝜏𝑘𝑗

⎤⎥⎥⎥⎦ , t(ẑ) =

⎡⎢⎢⎢⎣
𝜏𝑖𝑘

𝜏𝑗𝑘

𝜏𝑘𝑘

⎤⎥⎥⎥⎦ , (2.16)

𝜏 =

⎡⎢⎢⎢⎣
𝜏𝑖𝑖 𝜏𝑖𝑗 𝜏𝑖𝑘

𝜏𝑗𝑖 𝜏𝑗𝑗 𝜏𝑗𝑘

𝜏𝑘𝑖 𝜏𝑘𝑗 𝜏𝑘𝑘

⎤⎥⎥⎥⎦ . (2.17)

onde o primeiro índice é a direção da força, e o segundo índice representa a direção da
superfície (o sentido deve ser definido pelo sinal, que diz ser para dentro ou para fora do
volume; isto é, uma direção tem estes dois sentidos).

Tensor das Deformações

As três medidas básicas da deformação são a longitudinal-transversal, 𝑒𝑖𝑗, (𝑖 = 𝑗),
a volumétrica 𝑒𝑖𝑗 + 𝑒𝑖𝑗 + 𝑒𝑖𝑗, (𝑖 = 𝑗), e a cisalhante 𝑒𝑖𝑗 = 𝑒𝑗𝑖, (𝑖 ̸= 𝑗), e estão ilustradas na
Figura 2.12. Estas medidas estão representadas em uma matriz de 9 elementos, em forma
de derivadas parciais do campo de deslocamento na seguinte forma matricial:

e =

⎡⎢⎢⎢⎣
𝑒𝑥𝑥 𝑒𝑥𝑦 𝑒𝑥𝑧

𝑒𝑦𝑥 𝑒𝑦𝑦 𝑒𝑦𝑧

𝑒𝑧𝑥 𝑒𝑧𝑦 𝑒𝑧𝑧

⎤⎥⎥⎥⎦ =

⎡⎢⎢⎢⎣
𝜕𝑢𝑥

𝜕𝑥
1
2

(︁
𝜕𝑢𝑥

𝜕𝑦
+ 𝜕𝑢𝑦

𝜕𝑥

)︁
1
2

(︁
𝜕𝑢𝑥

𝜕𝑧
+ 𝜕𝑢𝑧

𝜕𝑥

)︁
1
2

(︁
𝜕𝑢𝑦

𝜕𝑥
+ 𝜕𝑢𝑥

𝜕𝑦

)︁
𝜕𝑢𝑦

𝜕𝑦
1
2

(︁
𝜕𝑢𝑦

𝜕𝑧
+ 𝜕𝑢𝑧

𝜕𝑦

)︁
1
2

(︁
𝜕𝑢𝑧

𝜕𝑥
+ 𝜕𝑢𝑥

𝜕𝑧

)︁
1
2

(︁
𝜕𝑢𝑧

𝜕𝑦
+ 𝜕𝑢𝑦

𝜕𝑧

)︁
𝜕𝑢𝑧

𝜕𝑧

⎤⎥⎥⎥⎦ . (2.18)

Em fluidos não-viscosos apenas as mudanças relacionadas ao volume do material são
possíveis de ocorrer. A tensão-deformação cisalhante é diferente de zero apenas para os
sólidos e para o caso de fluidos não-viscosos.

2.4.1 Equação de Onda na Forma Tensão-Deformação.

A construção da equação diferencial parcial, linear, heterogênea, que rege a propa-
gação de ondas elásticas em sólidos, segue a segunda lei de Newton que diz: A força é
igual ao produto da massa com a taxa de variação da velocidade.
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Figura 2.11 – Exemplo de um força externa t, decomposta vetorialmente nas componentes t(x̂),
t(ŷ), t(ẑ), e atuando sobre uma partícula sólida com a forma cúbica. A decom-
posição detalhada é em componentes tangentes, 𝜏𝑖,𝑗 , (𝑖 ̸= 𝑗), e perpendiculares,
𝜏𝑖,𝑗 , (𝑖 = 𝑗), às superfícies da partícula. A tensão é definida como força/área [F/S].
O cubo é uniforme; as áreas das faces são iguais.

[Tração sobre o plano x-y]
Normal na direção z

[Tração sobre o plano y-z]

Normal na direção x
[Tração sobre o plano x-z]

Normal na direção y

t(ẑ)

t(ŷ)

t(x)

Fonte: Adaptado de Shearer (2009).

Figura 2.12 – Ilustração da (a) deformação longitudinal-transversal, (b) volumétrica e (c) cisa-
lhante.

Fonte: Adaptado de Ikele e Amundsen (2005).

Considerando as forças que atuam em um cubo infinitesimal, homogêneo, em um
sistema de coordenadas 𝑥1, 𝑥2, 𝑥3, Figura 2.13. Por exemplo, para o resultante das forças
atuantes no cubo no sentido do eixo x̂1 é dada pelo produto do vetor tensão vezes a
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superfície da área correspondente (no caso infinitesimal):

F1(x̂1) = t(x̂1) 𝑑𝑥2𝑑𝑥3 = 𝜏 x̂1𝑑𝑥2𝑑𝑥3 =

⎡⎢⎢⎢⎣
𝜏𝑥𝑥

𝜏𝑦𝑥

𝜏𝑧𝑥

⎤⎥⎥⎥⎦ 𝑑𝑥2𝑑𝑥3, (2.19)

onde 𝜏 x̂1 = t(x̂1), F é o vetor força, t é o vetor tensão, e 𝜏 é o tensor tensão. Para o caso
de um campo de força homogêneo, F(−x̂1) = −F(x̂1), não há resultante sobre o cubo,
neste caso a força no plano normal a x1 é:

F(x̂1) = 𝜕

𝜕𝑥1

⎡⎢⎢⎢⎣
𝜏𝑥𝑥

𝜏𝑦𝑥

𝜏𝑧𝑥

⎤⎥⎥⎥⎦ 𝑑𝑥1𝑑𝑥2𝑑𝑥3, (2.20)

Usando a notação de índice e o somatório para expressar a força total exercida, proveniente
do campo de tensão, para todas as faces do cubo, se tem que:

𝐹 (𝑥1, 𝑥2, 𝑥3) =
3∑︁

𝑗=1

𝜕𝜏𝑖𝑗

𝜕𝑥𝑗

𝑑𝑥1𝑑𝑥2𝑑𝑥3, (2.21)

onde F é o vetor força e 𝜕𝑗𝜏𝑖𝑗 é a divergência do tensor-tensão.

A massa do cubo infinitesimal é dada por:

𝑚 = 𝜌 𝑑𝑥1𝑑𝑥2𝑑𝑥3, (2.22)

onde 𝜌 é a densidade.

Substituindo (2.21) e (2.22) em 𝐹 = 𝑚𝑎, temos a equação do movimento em termos
de tensão-deformação para um meio homogêneo:

𝜌
𝜕2

𝜕𝑡2 𝑢𝑖(𝑥, 𝑡) = 𝜕

𝜕𝑥𝑗

𝜏𝑖𝑗(𝑥, 𝑡) (2.23)

esta equação governa a propagação da onda sísmica no meio fora da região da fonte, e que
não mais atua.

O desejado é uma forma de solução para a equação (2.23) em termos de 𝑢𝑖(𝑥, 𝑡),
definido como problema número 1, e para isto necessita de um modelo geométrico e
parâmetros físicos; esta parte constitui uma fase importante da sismologia de sismogramas
sintéticos.

Forma da Propagação Deslocamento Vetorial: Elastodinâmica

Substituindo o vínculo (2.11) entre a tensão e a deformação:

𝜏𝑖𝑗 = 𝜆 𝛿𝑖𝑗 𝜕𝑘𝑢𝑘 + 𝜇(𝜕𝑖𝑢𝑗 + 𝜕𝑗𝑢𝑖), (2.24)

na equação (2.23) se tem que

𝜌
𝜕2𝑢𝑖

𝜕𝑡2 = 𝜕𝑗[𝜆 𝛿𝑖𝑗 𝜕𝑘𝑢𝑘 + 𝜇(𝜕𝑖𝑢𝑗 + 𝜕𝑗𝑢𝑖)],
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Figura 2.13 – Representação da resultante de forças em um cubo infinitesimal.

Fonte: Adaptado de Shearer (2009).

= 𝜕𝑖𝜆𝜕𝑘𝑢𝑘 + 𝜆𝜕𝑖𝜕𝑘𝑢𝑘 + 𝜕𝑗𝜇(𝜕𝑖𝑢𝑗 + 𝜕𝑗𝑢𝑖) + 𝜇𝜕𝑗𝜕𝑖𝑢𝑗 + 𝜇𝜕𝑗𝜕𝑗𝑢𝑖,

= 𝜕𝑖𝜆𝜕𝑘𝑢𝑘 + 𝜕𝑗𝜇(𝜕𝑖𝑢𝑗 + 𝜕𝑗𝑢𝑖) + 𝜆𝜕𝑖𝜕𝑘𝑢𝑘 + 𝜇𝜕𝑖𝜕𝑗𝑢𝑗 + 𝜇𝜕𝑗𝜕𝑗𝑢𝑖. (2.25)

Fazendo ü = 𝜕2u/𝜕𝑡2 se escreve esta equação em notação vetorial:

𝜌ü = ∇𝜆(∇ · u) + ∇𝜇 · [∇u + (∇u)T ] + (𝜆 + 𝜇)∇∇ · u + 𝜇∇2u. (2.26)

Usando o vetor identidade

∇ × ∇ × u = ∇∇ · u − ∇2u (2.27)

na equação (2.26), se reescreve a equação da onda sísmica vetorial para meio heterogêneo
na forma:

𝜌ü = ∇𝜆(∇ · u) + ∇𝜇 · [∇u + (∇u)T ] + (𝜆 + 2𝜇)∇∇ · u − 𝜇∇ × ∇ × u, (2.28)

válida apenas para um cubo infinitesimal homogêneo em termos dos parâmetros físicos
(𝜌, 𝜆, 𝜇). Os dois primeiros termos da equação (2.28) envolvem gradientes dos seus
respectivos parametros de Lame. Entretanto, incluir estes gradientes torna a equação
(2.28) complicada e dificil de se resolver para aplicações práticas.

Sendo assim, é usual ignorar os dois primeiros gradientes, ∇𝜆 e ∇𝜇, e a equação
da elastodinâmica é reescrita na forma homogênea:

(𝜆 + 2𝜇)∇∇ · u − 𝜇∇ × ∇ × u = 𝜌ü, (2.29)

como regência da onda sísmica em meio homogêneo (velocidade e parâmetros elásticos
constantes), que é a forma base para a descrição da maioria de métodos para a síntese de
sismogramas. Como complementação, pode-se incluir a função forçante 𝑓(𝑡, x), e (2.29)
passa à forma não-homogênea:

(𝜆 + 2𝜇)∇∇ · u − 𝜇∇ × ∇ × u − 𝜌ü = 𝑓(𝑡, x), (2.30)
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Separam-se as soluções em termos das ondas 𝑃 e 𝑆 através do divergente e do rotacional,
respectivamente. Usando o divergente de (2.29) e a identidade vetorial ∇ · (∇ × Ψ) = 0,
se tem que:

𝜕2(∇ · u)
𝜕𝑡2 = 𝜆 + 2𝜇

𝜌
∇2(∇ · u), (2.31)

ou
∇2(∇ · u) − 1

𝑣2
𝑝

𝜕2(∇ · u)
𝜕𝑡2 = 0, (2.32)

onde 𝑣𝑝 é a velocidade onda 𝑃 dada por:

𝑣𝑝 =
√︃

𝜆 + 2𝜇

𝜌
. (2.33)

Considerando o rotacional de (2.29), e usando a identidade vetorial ∇ × (∇𝜑) = 0, se tem
que:

𝜕2(∇ × u)
𝜕𝑡2 = −𝜇

𝜌
∇ × ∇ × (∇ × u). (2.34)

Usando a identidade vetorial (2.27) e ∇ · (∇ × u) = 0, (2.34) torna-se:

𝜕2(∇ × u)
𝜕𝑡2 = 𝜇

𝜌
∇2(∇ × u), (2.35)

ou
∇2(∇ × u) − 1

𝑣2
𝑠

𝜕2(∇ × u)
𝜕𝑡2 = 0, (2.36)

onde 𝑣𝑠 é a velocidade da onda 𝑆, dada por

𝑣𝑠 =
√︃

𝜇

𝜌
. (2.37)

Substituindo as equações (2.33) e (2.37) em (2.29), se reescreve em termos das velocidades
𝑣𝑝 e 𝑣𝑠:

ü = 𝑣2
𝑝∇∇ · u − 𝑣2

𝑠∇ × ∇ × u. (2.38)

Teorema de Lame-Helmholtz: Potenciais de deslocamento

O deslocamento u é expresso em termos do potencial escalar para a onda 𝑝, 𝜑, e
do potencial vetorial para a onda 𝑆, Ψ, usando o teorema da decomposição de Helmholtz
(SHEARER, 2009):

u = ∇𝜑 + ∇ × Ψ, ∇ · Ψ = 0. (2.39)

Se tem que:
∇ · u = ∇2𝜑, (2.40)

e

∇ × u = ∇ × ∇Ψ,

= ∇∇ · Ψ − ∇2Ψ,
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= −∇2Ψ. (2.41)

Usando (2.32) e (2.36) as equações a seguir satisfazem os potenciais:

∇2𝜑 − 1
𝑣2

𝑝

𝜕2𝜑

𝜕𝑡2 = 0, (2.42)

∇2Ψ − 1
𝑣2

𝑠

𝜕2Ψ
𝜕𝑡2 = 0. (2.43)

Esta é uma forma de explicar o uso da forma acústica nos problemas de modelagem na
sísmica de exploração. No entanto, a solução numérica para a equação da elastodinâmica,
na forma acústica segue diferentes métodos dependendo da geometria do problema. Depois
de encontrar soluções para 𝜑, o potencial de deslocamento da onda 𝑃 é dado pelo gradiente
de 𝜑 e o potencial de deslocamento da onda 𝑆 é dado pelo rotacional de Ψ, como resultado
de (2.39).

2.4.2 Equação de onda na forma acústica

A equação diferencial parcial da onda é linear, hiperbólica, segunda ordem, e se
destaca aqui a aplicação para as ondas sísmicas na forma acústica. Além disso, ela é
usualmente aplicada para representar a propagação em meios sólidos na forma de uma
aproximação física (BEDNAR, 2013), e descrita na forma Cartesiana com as coordenadas
espaciais (x = 𝑥1, 𝑥2, 𝑥3), e com uma função escalar 𝑃0 = 𝑃0(𝑡, 𝑥1, 𝑥2, 𝑥3), cuja dimensão é
a pressão, e se escreve na forma:

𝑣2∇2𝑃0(𝑡, x) − 𝜕2𝑃0(𝑡, x)
𝜕𝑡2 = 𝑓(𝑡, x), (2.44)

onde ∇2 é o Laplaciano, e 𝑣 é a velocidade admitida constante (densidade constante) em
um meio acústico, infinitesimal, e 𝑓(𝑡, x) é a função forçante distribuída no tempo-espaço
(fonte sísmica). Uma forma usual de utilizar esta equação é modifica-la para a forma:

𝑣2(x)∇2𝑃0(𝑡, x) − 𝜕2𝑃0(𝑡, x)
𝜕𝑡2 = 𝑓(𝑡, x), (2.45)

que é justificada apenas para comprimentos de ondas longos, relativamente às dimensões
das camadas do meio de propagação. A solução de uma equação diferencial parcial
necessita de condições iniciais e de contorno, que define o problema físico a ser estudado
(LANE, 2002).

Raios: Equações do Iconal-temporal e do Transporte-amplitude.

Considerando a equação da onda na forma acústica (2.45) para a pressão 𝑝 num
meio com uma velocidade variável 𝑣 = 𝑣(𝑥𝑖), e homogênea,

∇2𝑃0 = 1
𝑣2(𝑥𝑖)

𝑃0, (2.46)
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e utilizando-se uma solução harmônica para separar a parte temporal da espacial (com
dependência na frequência na temporal), o que é expressa por:

𝑃0(𝑥𝑖, 𝑡) = 𝑃 (𝑥𝑖)𝑒−𝑖𝜔(𝑡−𝑇 (𝑥𝑖)). (2.47)

A banda de frequência tem a seguinte propriedade: 𝜔 > 0, e 𝑃 (𝑥𝑖) e 𝑇 (𝑥𝑖) são funções
escalares suaves. A função 𝑃 (𝑥𝑖) descreve a divergência esférica (espacial), e a função
𝑇 (𝑥𝑖) a propagação temporal que relaciona a distância percorrida com a velocidade do
meio. Para a condição que 𝑃 (𝑥𝑖) = constante, a equação (2.47) representa a solução para
uma onda plana. Portanto, sendo 𝑡 = 𝑇 (𝑥𝑖) se tem a posição temporal da frente de onda,
que é em geral curva.

Utilizando-se da identidade vetorial ∇ · 𝑎𝑏 = 𝑏⃗ · ∇𝑎 + 𝑎∇ · 𝑏⃗, se tem que:

∇2𝑝 = ∇ · ∇𝑝 = [𝑖𝜔(∇𝑃 + 𝑖𝜔𝑃∇𝑇 ) · ∇𝑇 + (∇2𝑃 + 𝑖𝜔∇𝑇 · ∇𝑃 + 𝑖𝜔𝑃∇2𝑇 )]𝑒−𝜔(𝑡−𝑇 (𝑥𝑖)),

(2.48)
que pode ser expressa na seguinte forma,

−𝜔2𝑃 [(∇𝑇 )2 − 1/𝑣2] + 𝑖𝜔[2∇𝑃 · ∇𝑇 + 𝑃∇2𝑇 ] + ∇2𝑃 = 0, (2.49)

que deve ser satisfeita para qualquer 𝜔. As partes com 𝜔2, 𝜔1 e 𝜔0 podem ser ignoradas, e
com isto o interesse é nas soluções de alta frequência, para se obter o par de equações, a
iconal (SHEARER, 2009):

(∇𝑇 )2 = 1
𝑣2 , (2.50)

e a do transporte
2∇𝑃 · ∇𝑇 + 𝑃∇2𝑇 = 0. (2.51)

A iconal (2.50) representa uma equação diferencial parcial, não-linear quadrática, com
relação à parte temporal 𝑇 . A do transporte (2.51) representa uma equação diferencial
parcial, linear com relação à amplitude (𝑃 ) e ao tempo (𝑇 ).

Lei de Snell e a Reflexão Especular

Se considera uma onda plana em propagação em um meio de velocidade uniforme
𝑣, que intercepta uma interface horizontal. As frentes de onda que estão nos instantes 𝑡

e 𝑡 + Δ𝑡 são separadas pela distância Δ𝑠, ao longo da trajetória do raio, formando um
angulo de incidência 𝜃 com a normal (Figura 2.14), sendo Δ𝑠 definido por:

Δ𝑠 = Δx sen𝜃, (2.52)

onde Δ𝑠 = 𝑣Δt, então tem-se que:

𝑣Δ𝑡 = Δx sen𝜃 (2.53)

ou
Δt
Δx = sen𝜃

𝑣
= 𝑠 sen𝜃 ≡ 𝑝, (2.54)
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Figura 2.14 – Representação de uma onda plana incidente em uma superfície horizontal. O
ângulo 𝜃 é denominado ângulo incidente.

frente de onda no tempo t1

frente de onda no tempo t + t 

Fonte: Shearer (2009).

onde 𝑠 é a vagarosidade (𝑠 = 1/𝑣), 𝑣 a velocidade e 𝑝 parâmetro horizontal do raio que
representa a vagarosidade aparente da frente de onda na direção horizontal.

A representação de uma onda plana P, ilustrada na Figura 2.15, incidente de cima
para baixo em uma interface horizontal é feita usando o respectivo raio, entre duas camadas
homogêneas de velocidades diferentes (sendo 𝑣1 > 𝑣2), resultando no espalhamento P-SV
refletida e transmitido, onde as frentes de onda são perpendiculares aos raios. O parâmetro

Figura 2.15 – Representação de uma onde P incidente gerando ondas P e SV refletidas e trans-
mitidas.

Fonte: Do autor.

horizontal do raio pode ser expresso em termos da vagarosidade e do ângulo de incidência
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(ou emergência vertical) com a normal de forma generalizada; isto é:

𝑝 = 𝑠1 sen𝜃1 = 𝑠2 sen𝜃2 = ... = 𝑠𝑛 sen𝜃𝑛. (2.55)

A equação (2.55) também pode ser obtida pelo teorema de Fermat (SHEARER, 2009),
que estabelece o tempo mínimo de percurso entre dois pontos, e deve ser estacionário para
pequenas variações da trajetória do raio (superfície plana ou curva).

Se a velocidade é crescente, o angulo 𝜃 é limitado a 90 graus, o que horizontaliza o
raio (ilustrado na Figura 2.16), onde 𝑝 = 𝑠tp = 1

𝑣tp
= 𝑝tp.

Figura 2.16 – Ilustração da lei de Snell generalizada para meios contínuos.

v

Z

Fonte: Shearer (2009).

O calculo do tempo de percurso e distância ao longo do raio, para o caso de um
modelo formado por camadas plano-horizontais, homogêneas, isotrópicas, é dado por
(Figura 2.17):

𝑋(𝑝) = 2𝑝
𝑛∑︁
𝑖

Δ𝑧𝑖

(𝑠2
𝑖 − 𝑝2)1/2 , para (𝑠𝑖 > 𝑝). (2.56)

e
𝑇 (𝑝) = 2

𝑛∑︁
𝑖

𝑠2
𝑖 Δ𝑧𝑖

(𝑠2
𝑖 − 𝑝2)1/2 , para (𝑠𝑖 > 𝑝). (2.57)

Figura 2.17 – Modelo simples de camadas plano-horizontais, homogêneas e isotrópicas. 𝑠𝑖 é a
vagarosidade na camada 𝑖, e Δ𝑧𝑖 é a espessura da camada 𝑖.

S1

S2

Si

z2

zi

z1

Fonte: Shearer (2009).

Zona de Fresnel e a Reflexão Não-Snélica
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O conceito da Zona de Fresnel (ZF) é ilustrada nas Figuras 2.18 e 2.19, e é
representado por anéis concêntricos que se intercalam como iluminados e não iluminados
sobre o refletor, cuja energia chega ao receptor. Os anéis da ZF são caracterizados pelos
seus raios, que dependem do comprimento de onda na forma 𝜆 = 𝑣

𝑓
do pulso em propagação;

sendo assim, o raio depende da frequência (𝑓) e da velocidade do meio (𝑣). Sheriff e Geldart
(1995) mostram que a contribuição dos anéis sucessivos de Fresnel para a iluminação do
ponto de observação se cancelam, e apenas a primeira ZF é que tem contribuição. Como o
pulso contém uma banda de frequência, o prático é referenciar-se à frequência dominante,
e, além disso, a uma velocidade média para o meio. Além disso, um outro critério em jogo
é sobre o posicionamento da fonte e do receptor com relação à trajetória do raio, que neste
caso é usual se tratar da trajetória de afastamento-nulo (seção de trajetória de incidência
normal), o que é conveniente ao empilhamento e à migração.

Diferentes autores definem o raio da ZF de acordo com a conveniência do problema.
Por exemplo, Berkhout (1984) define o raio da ZF com 1

4𝜆 (𝑘 = 4) do comprimento de
onda na hipotenusa nas Figuras 2.18 e 2.19, e Sheriff e Geldart (1995) para 1

2𝜆 (𝑘 = 2).

Figura 2.18 – Geometria da ZF para uma reflexão de afastamento-nulo.

Fonte/Receptor

Refletor

Z0

Rr1

FZ1

rn

FZn

Berkhout

Sheriff

z0+  /8

z0+  /4

/8

/4

Fonte: Do autor.

O raio da Primeira Zona de Fresnel (PZF) para fontes pontuais é estimado usando
o teorema de Pitágoras na forma:

𝑟2
1 = (𝑧0 + 𝜆

𝑘
)2 − 𝑧2

0 , (2.58)

Para o caso 𝜆 << 1, o 𝑟1 resulta na seguinte aproximação:

𝑟1 ≈
√︃

𝜆𝑧0

2 = 𝑣

2

√︃
𝑡

𝑓
(Sheriff), (2.59)

𝑟1 ≈
√︃

𝜆𝑧0

4 = 𝑣

2

√︃
𝑡

2𝑓
(Berkhout), (2.60)
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onde 𝑧0 é a profundidade da interface. Assim, o refletor situado na posição 𝑧0 é expresso
em termos da velocidade 𝑣 e do duplo tempo de percurso 𝑡 através da relação 𝑧0 = 𝑣𝑡

2

Figura 2.19 – Ilustração dos anéis de Fresnel, com um ponto de observação em 𝐺, superfície de
um refletor iluminado por uma frente de onda esférica criada por uma fonte na
subsuperfície.

R1
R2

R3

b+   /2
b + 2   /2

b + 3   /2
b

a

g

Zona de fresnel de 
ordem 1, 2 e 3

Frente de
onda esférica

Imagem da fonte de
energia da superfície

Fonte: Adaptado de Hardage (1983).

A Figura 2.20 representa um corte transversal à Figura 2.19, onde o comprimento
extra 𝑃𝑄 para a trajetória do raio não-normal determina o raio da ZF. A suposição básica
envolvida no calculo da ZF é que as distâncias 𝑎 >> 𝜆 e 𝑏 >> 𝜆, o que equivalente à
condição 𝑟 << 𝑎 e 𝑟 << 𝑏, o que possibilita a seguinte relação:

𝑃𝑄 = 𝑋1 + 𝑋2, (2.61)

onde a distância, 𝑋1, é expressa como:

𝑋1 = 𝑎 −
√

𝑎2 − 𝑟2 ≃ 𝑟2

2𝑎
. (2.62)

Continuando,
𝑃𝑄 = 𝑟2

2𝑎
+ 𝑟2

2𝑏
= 𝑎 + 𝑏

2𝑎𝑏
𝑟2. (2.63)

Para o caso onde se tem 𝑟𝑛 para sucessivos raios de ZFs, (2.63) é escrita na seguinte forma:

𝑛
𝜆

2 = 𝑎 + 𝑏

2𝑎𝑏
𝑟2

𝑛, (2.64)
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Figura 2.20 – Representação da trajetória dos raios 𝑆𝑃𝐺 e 𝑆𝑂𝐺, onde a trajetória 𝑆𝑃𝐺 > 𝑆𝑂𝐺,
𝑐1 =

√
a2 − 𝑟2, 𝑐2 =

√
𝑏2 − 𝑟2, 𝑟 é o raio da ZF e 𝑃𝑄 = 𝜆/2. Para o caso onde o

raio 𝑟 seja pequeno, comparado com 𝑎 e 𝑏, se tem que 𝑃𝑄 = 𝑋1 + 𝑋2.

Fonte

S

Geofone

G

a

P
Q

br

X1 X2

Refletor Sísmico

Frente de Onda

c1 c2

O

Fonte: Adaptado de Hardage (1983)

de onde 𝑟1 é escrito na forma seguinte:

𝑟2
1 = 𝜆

𝑎𝑏

𝑎 + 𝑏
. (2.65)

Para a condição do geofone estar na superfície terrestre, 𝑏 = 𝑎, então:

𝑟2
1 = 𝜆𝑎

2 . (2.66)

Para o caso onde a fonte e o receptor estejam separados e dispostos dentro do lanço sísmico,
a zona de Fresnel passa a ter uma forma elíptica ao invés de circular, como descrito por
Zavalishin (1975) (HARDAGE, 1983).

2.5 Solução para o problema: Teoria do Raio

Nesta seção é descrita a teoria do raio nos seus aspectos cinemáticos (traçamento
de raios, tempo de trânsito e frente de onda) e dinâmicos (amplitude) (CERVENY, 2001).

O campo de ondas é descrito pela ondas básicas, P e S (SH e SV) que se propagam
independentemente, através de um pulso de curta duração, o que implica numa janela
de maior conteúdo de frequência, na direção de um pulso Delta de Dirac, mas de banda
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limitada, e este comportamento se mantém por toda a propagação, a não ser pela absorção
anelástica. Tais condições dão a informação de como conteúdo de frequência do pulso deva
se comportar.

A observação dos eventos deve levar em consideração dois aspectos básicos: o
cinemático e o dinâmico. A parte cinemática trata das trajetórias dos raios e do tempo
de trânsito dos eventos sísmicos, e a parte dinâmica acrescenta a propagação espacial da
energia medida pela amplitude dos eventos (pulsos numa distribuição coerente como a
hiperbólica).

As propriedades cinemática e dinâmica são combinados em uma função que repre-
senta uma forma solução da equação da onda elástica. Matematicamente, este procedimento
funciona como o método de separação de variáveis, onde as partes espaciais e temporais
ficam distintas.

Uma forma especial da equação de onda tem a primeira parte denominada de
equação iconal, que é resolvida através de métodos numéricos (equações cinemáticas do
raio), como através de um algorítimo do tipo Runge-Kutta, onde uma das soluções é
o tempo de trânsito. A segunda parte é chamada de Equação do Transporte e onde é
calculado o campo das amplitudes.

As equações iconal e do transporte são EDP’s, onde a energia é concentrada ao
longo de cada raio. Para se obter a solução assintótica de ordem zero, combina-se suas
partes constitutivas que são o tempo de trânsito e a amplitude.

A técnica de traçamento de raios é realizada para cada par fonte/receptor e para
cada refletor de maneira independente. Cada raio coleta uma série de atributos, entre eles:
tempo de chegada, coordenada do ponto de reflexão, ângulo de incidência e amplitude.

A estimativa do tempo de trânsito ao longo de um trajeto qualquer referente a
pares de fonte e receptor, pode ser feita baseada no traçamento de raios e na lei de Snell
para cada interface atravessada.

Existem algumas maneiras de gerar modelos sísmicos com traçamento de raios, uma
delas quando se considera os raios com incidência normal e outro baseado na propagação
das ondas através de um meio acústico. A primeira é muito usada para modelagem
bidimensional na indústria, ela pressupõe que a fonte e o receptor estão na mesma posição
para que os raios incidam perpendicularmente sobre a interface. Já a segunda baseia-se
na extrapolação dos campos de onda para resolver as equações de derivadas parciais que
descrevem a propagação das ondas em subsuperfície.
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3 MODELAGEM DA BACIA DO JEQUITINHONHA

O modelo 2D adotado para a bacia foi a partir do trabalho de Leite, Vieira e Silva
(2017), Figura 3.3, se mostra a interpretação sismo-estrutural-estratigráfica limitado a
camadas com interfaces suaves na maioria da sua extensão, e a presença de formações
na forma de lentes. Nesta referida interpretação construímos um modelo formado pelo
embasamento, superposto por uma sequência onde se localiza a rocha geradora, sobre
a qual repousa a sequência onde se encontra a rocha reservatório capeada por duas
sequências superiores. Deve se chamar atenção, que a definição de rochas reservatório
e selante não é estabelecida apenas por conceitos de sedimentologia, mas também, e
principalmente, baseado no conceito de distribuição de pressão em subsuperfície. Sendo
assim, um reservatório é necessariamente uma zona de baixa pressão, e a geradora se situa
numa condição de alta pressão. Da mesma forma, a rocha selante simplesmente significa
numa condição de alta pressão.

A pressão (normal e tangencial, e média) aumenta quase linearmente com a
profundidade como resultado do efeito gravitacional, mas dentro da sequencia sedimentar
as condições de pressão se tornam relativas no detalhe, e dependem exclusivamente nos
parâmetros elásticos das unidades rochosas. Deste modo, o sistema funciona como bombas
de sucção natural, com o fluido se movimentando da zona de alta para a de baixa pressão.

Como o modelo (geométrico e paramétrico) tem uma construção empírica controlada,
a Tabela 3.1 descreve de forma simplificada o sistema petrolífero da Bacia do Jequitinhonha,
onde está informado algumas características do reservatório e da rocha geradora, ambos
construídos dentro do bloco formada por 4 linhas sísmicas (a 214-266, 214-268, 214-270 e a
214-297), e baseado em descrições geológicas (CAIXETA et al., 2008; MOHRIAK, 2003).

Modelagem

O método numérico estudado neste trabalho é denominado de triangulação de
Delaunay, que é para gerar gráficos e imagens digitais, em duas ou três dimensões, útil
para modelar objetos de diferentes complexidades. O método consiste em representar
um objeto através de uma malha formada por triângulos que cumprem a condição de
Delaunay, onde o interior da circunferência para cada triângulo circunscrito deve ser vazio
(HALE; COHEN, 1991).

A Figura 3.1 ilustra a triangulação que obedece às condições de Delaunay, por um
conjunto de pontos 𝑃 e 𝑇 uma triangulação de 𝑃 , se e somente se o circuncírculo de cada
triângulo de 𝑇 não possui nenhum ponto de 𝑃 no seu interior.

Uma das vantagens do método é a maximização dos ângulos internos dos triângulos,
fazendo-os assumir a melhor forma possível. O objetivo disto é para que as formas (estru-
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Tabela 3.1 – Características do Sistema Petrolífero.

Sistema Petrolífero Descrição
Rocha Geradora Formação Regência. Espessura aproximada de 1800 metros.

Rocha Reservatória Formação Urucutuca: turbiditos cretáceo e terciário com uma
espessura aproximada de 1120 metros. Grupo Barra Nova:
calcários da Formação Regência e clásticos da formação São
Mateus (com espessura aproximada de 1120 metros). Forma-
ção Mariricu: clásticos do Membro Mucuri (com espessura
aproximada de 1600 metros) e carbonatos do Membro Itaúnas
(com espessura não obtidas). Grupo Rio Pardo: associados a
fraturas.

Rocha selante Formação Urucutuca: folhelho e turbidito do Cretáceo e Ter-
ciário. Formação São Mateus: folhelho. Formação Regência:
calcilutito, marga e calcarenito. Membro Mucuri: folhelho.
Membro Itaunas: anidrita e folhelho.

Fonte: Silva (2016).

Figura 3.1 – Em (A) se tem o conjunto de pontos P (P1, P2, P3, P4 e P5), e a triangulação T
formada pelos triângulos T1, T2 e T3. Em (B) se tem a sequência de círculos para
verificar se o arranjo de triângulos está de acordo com a triangulação de Delaunay,
o que se confirma pela não existência de pontos de P dentro dos círculos.

A B

P1 P2

P3 P4

P5

T1
T2

T3

Fonte: Do autor.

turas geológicas) de grande complexidade podem ser aproximadas ao máximo da realidade
desejada (para a subsuperfície). Neste sentido, Hale e Cohen (1991) desenvolveram um
algoritmo para gerar modelos para o subsolo através de um ajuste feito na triangulação de
Delaunay, onde os lados de alguns triângulos sempre têm que existir com base na forma
do corpo que está sendo modelado.

O comando trimodel do SU cria um modelo triangularizado, como mostra a Figura
3.3 (método de Delaunay) a partir do modelo de velocidade da Figura 3.2. A velocidade é
introduzida na forma de vagarosidade (sloth = 1/𝑣), e o método realiza o traçamento dos
raios baseado na equação iconal (FOREL; BENZ; PENNINGTON, 2005). A distribuição
de velocidades das camadas forma obtidas a partir do trabalho de Silva (2016)
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Figura 3.2 – Modelo 2D de velocidade das camadas referente a Figura 3.3.

Fonte: Do autor.
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Figura 3.3 – Modelo 2D adotado para a bacia a partir de Leite, Vieira e Silva (2017).
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Na linha 19 do código são definidas as dimensões do modelo em 𝑘𝑚 (ver Apêndice
A), e a partir da linha 20 se tem 21 conjuntos de valores para xedge, zedge, e sedge, as quais
definem o contorno das interfaces (vértice), e o gradiente de velocidades. Estes valores
devem ser definidas da primeira à ultima interface, e limitar o modelo no topo e na base
para que a triangulação possa ser feita com eficiência. As linhas com sedge (sloth ao longo
da interface) têm somente zeros porque as camadas são homogêneas e isotrópicas.

A linha 106 do código é necessária para algum programa de aquisição posterior use
esse modelo. Uma interface que não é listada nesta fase, não será vista pelo código de
aquisição posteriormente.

Depois de inseridos os vértice e seus correspondentes vagarosidade ao quadrado, o
comando sfill (das linhas 107-126) é usado para preencher as partes fechadas delimitadas
por bordas fixas. Então, qualquer ponto dentro de uma área fechada pode ser indicado
pelo par (𝑥, 𝑧). A vagarosidade ao quadrado desta região é determinada pela equação 3.1,
onde o usuário define como é a variação da velocidade dentro de cada camada, na forma:

𝑠(𝑥, 𝑧) = 𝑠0 + (𝑥 − 𝑥0)
𝑑𝑠

𝑑𝑥
+ (𝑧 − 𝑧0)

𝑑𝑠

𝑑𝑧
(3.1)

Configuração de Aquisição

Figura 3.4 – Geometria end-on

100 m
6000 m

FONTE RECEPTOR RECEPTOR

Fonte: Do autor.

A configuração da aquisição sísmica feita através do comando triseis (um pacote
SU) foi escolhida a fim de varrer todo o modelo da Figura 3.3 (ver Apêndice B), sendo a
geometria end-on (Figura 3.4) a escolhida. A Tabela 3.2 mostra os parâmetros utilizados
na aquisição.
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Tabela 3.2 – Parâmetros da aquisição para a configuração end-on

Parâmetro Valor do Parâmetro
Número de Tiros 400
Distância entre tiros 100 m
Número de receptores 60
Distância entre receptores 100 m
Afastamento mínimo 100 m
Afastamento máximo (end-on) 6000 m
Tempo de registro 10 s
Número de amostras por traço 2500

Fonte: Do autor
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4 PROCESSAMENTO CONVENCIONAL

Neste capitulo descrevemos o processamento sísmico convencional baseado no livro
de Yilmaz (2001), bem como o fluxograma aplicado às etapas do processamento sísmico em
tempo; partindo da Análise de Velocidade, seguido da Correção de Sobre Tempo Normal,
Empilhamento e Migração.

Para realizar as etapas de processamento se fez uso do pacote CWP/SU (COHEN;
STOCKWELL, 2005) através dos seguintes programas:

• Análise de velocidade: suvelan.
• Correção NMO: sunmo.
• Empilhamento NMO: sustack.
• Migração Stolt pós-empilhamento no tempo: sustolt.

O livro texto de (FOREL; BENZ; PENNINGTON, 2005) serviu de base para os
códigos de cada processo da etapa do processamento deste trabalho.

Foi utilizado o arquivo de saída da etapa e organizado o dado em CDP e efetuadas
a análise de velocidade, correção NMO, empilhamento e migração no tempo. O fluxograma
da Figura 4.1 mostra a sequência de processamento realizada.

Figura 4.1 – Fluxograma das etapas do processamento sísmico convencional.

Verificar dados do arquivo

Colocar os dados em CDP

Análise de Velocidade

Muting

NMO

Empilhamento

Modelo de velocida
       está bom?Não Sim

Migração Stolt

Fonte: Do autor.

4.1 Análise de Velocidade e Correção NMO

A distribuição de velocidade na seção sísmica usa o dado organizado em família
CMP, a medida semblance e a correção NMO.
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A correção NMO é baseada no modelo de camada plano-horizontal, cujo tempo
de trânsito de reflexão de uma onda primária tem forma hiperbólica definida pelo sobre-
tempo-normal, sendo expresso na forma a seguir:

𝑡(𝑥) =

⎯⎸⎸⎷𝑡2
0 + 𝑥2

𝑣2
rms

, (4.1)

onde 𝑡0 =tempo de afastamento nulo e 𝑣rms =velocidade de média quadrática da raiz. A
equação da correção NMO ajusta afastamento para 𝑥 = 0 (afastamento nulo), e é expressa
por:

Δ𝑡NMO(ℎ, 𝑡(0), 𝑣NMO) = 𝑡(𝑥) − 𝑡(0); (4.2)

que a partir da equação (4.1), com 𝑥 = 2ℎ, fica na forma (YILMAZ, 2001):

Δ𝑡NMO(ℎ, 𝑡(0), 𝑣NMO) = 𝑡(0)

⎧⎪⎨⎪⎩
⎡⎣1 +

(︃
2ℎ

𝑡(0)𝑣NMO

)︃2
⎤⎦ 1

2

− 1

⎫⎪⎬⎪⎭ . (4.3)

Na aplicação de Δ𝑡NMO se busca a horizontalização dos eventos hiperbólicos em
relação à 𝑡(0) ajustando o parâmetro 𝑣NMO. A estimativa de velocidade é realizada acoplada
ao mapa semblance, 𝑆(𝑣NMO, 𝑡0; 𝑥0), que mede a coerência no intervalo [0, 1], e é dada por:

𝑆(𝑣NMO, 𝑡0; 𝑥0) =

𝑡0+𝛿𝑡/2∑︁
𝑡=𝑡0−𝛿𝑡/2

⎡⎣ 1
𝑁h

𝛿ℎ∑︁
ℎ=ℎ0

𝑢̄[𝑡(ℎ, 𝑣NMO); 𝑥0]
⎤⎦2

𝑡0+𝛿𝑡/2∑︁
𝑡=𝑡0−𝛿𝑡/2

1
𝑁ℎ

𝛿ℎ∑︁
ℎ=ℎ0

[𝑢̄[𝑡(ℎ, 𝑣NMO); 𝑥0]]2
, (4.4)

onde 𝑢̄[𝑡(ℎ, 𝑣NMO); 𝑥0] é a amplitude do traço ao longo da trajetória de empilhamento,∑︁
𝑡

e
∑︁

ℎ

definem as janelas temporal-espacial 𝛿𝑡 e 𝛿ℎ dentro da qual se ajusta a curva

que melhor representa o evento de reflexão, e 𝑁ℎ é o número de traços envolvidos. Os
pares (𝑣NMO, 𝑡0) devem ser marcados no mapa semblance em conjunto com a análise dos
eventos de reflexão, e cada evento é relacionado a um par que melhor o horizontaliza (ver
Figura 4.2), assim se forma o modelo de velocidades NMO utilizado, primeiramente, no
empilhamento e, posteriormente, na migração.

A Figura 4.3 mostra o modelo de velocidade NMO em tempo utilizado no empilha-
mento NMO do dado.

O empilhamento é efetuado para cada família CMP, que é resumida a um traço
definido matematicamente pela média:

𝑠(𝑡0) = 1
𝑁

𝑖=𝑁∑︁
𝑖=1

𝑢(𝑡𝑖), (4.5)

onde 𝑠𝑡0 é a amplitude resultante do somatório; 𝑢𝑖,𝑡𝑖
é a amplitude no 𝑖-ésimo traço no

tempo-duplo 𝑡𝑖; e 𝑁 é o número de traços a serem somados em cada família CMP.
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Figura 4.2 – CMP 59: mapa semblance (à esquerda); antes da correção NMO (meio) e após a
correção NMO (à direita).
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Fonte: Do Autor.

Figura 4.3 – Modelo de velocidade em tempo, suavizado, obtido no SU, a partir da análise de
velocidade, onde a escala de cores representam as velocidades em 𝑚/𝑠. A cor azul
escuro está relacionada as camadas com velocidades mais baixas (neste caso da
camada d’água) e a cor vermelha escura as mais altas (neste caso das camadas
sólidas mais profundas).
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Fonte: Do autor.

4.2 Migração Stolt

A migração corresponde a uma mudança de escala no eixo vertical (tempo para
tempo, ou tempo para profundidade). O atributo mais importante do presente método é a
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rapidez com que ele pode ser aplicado, sendo dado um meio de velocidade constante, e se
baseia no principio de Huygens (um refletor pode ser representado por uma contínua fonte
pontual de onda). Uma desvantagem é que este método de migração (denominado aqui de
Stolt,(STOLT, 1978), ou migração por velocidade constante), não permite a variação de
velocidade com em 𝑥 − 𝑧 (ou tempo), e o resultado apresenta uma mudança de escala para
a ordenada tempo para profundidade. Como um exemplo de problema prático existente é
a periodicidade da transformada de Fourier (no tempo) que, em princípio, é resolvido por
estender o dado com uma pavimentação com zeros (CLAERBOUT, 1985).

Como parte do estudo e entendimento, um resumo do método Stolt (tempo-tempo,
tempo-profundidade) pode ser descrito pela linha a seguir para a migração que vai até a
mudança à profundidade:

𝑝(𝑥, 𝑡) → 𝑃 (𝑘𝑥, 𝜔) → 𝑃 ′(𝑘𝑥, 𝑘𝑧 =
√︃

𝜔2

𝑣2 − 𝑘2
𝑥) → 𝑝′(𝑥, 𝑧). (4.6)

O par de transformadas para o campo observado 𝑝(𝑥, 𝑡, 𝑧 = 0) na forma simétrica
é dado por:

𝑃 (𝑘𝑥, 𝜔) = 1
2𝜋

∫︁
𝑑𝑥
∫︁

𝑝(𝑥, 𝑡)𝑒𝑖(𝑘𝑥𝑥−𝜔2𝑡)𝑑𝑡, 𝑖 =
√

−1, (4.7)

𝑝(𝑥, 𝑡) = 1
2𝜋

∫︁
𝑑𝑘𝑥

∫︁
𝑃 (𝑘𝑥, 𝜔)𝑒−𝑖(𝑘𝑥𝑥−𝜔2𝑡)𝑑𝜔. (4.8)

Continuando, um aspecto da Stolt é a descrição no tempo-distancia para 𝑧 =
0 (plano da observação). Sendo assim a expressão de extrapolação em profundidade
(continuação para baixo), 𝑧, do campo acústico

𝑣2∇2𝑃0 − 𝜕2𝑃0

𝜕𝑡2 = 𝑓(𝑡, x) (4.9)

dada pelo transformada de Fourier em 𝑡 e 𝑥 é dada por:

𝑃 (𝜔, 𝑘𝑥, 𝑧) = 𝑒𝑖𝑘𝑧𝑧𝑃 (𝜔, 𝑘𝑥, 𝑧 = 0), (4.10)

onde 𝑃 é o campo de pressão no domínio da frequência 𝑓 −𝑘, 𝑧 é a ordenada (profundidade
qualquer), e que pode ser escrito no domínio do tempo pela transformada inversa como
dado a seguir:

𝑝(𝑡, 𝑥, 𝑧) =
∫︁ ∫︁

𝑒𝑖𝑘𝑧𝑥−𝑖𝜔𝑡+𝑖𝑘𝑧𝑧𝑃 (𝜔, 𝑘𝑥, 𝑧 = 0)d𝜔d𝑘𝑥, (4.11)

onde 𝑝 é o campo de pressão no domínio (tempo 𝑡) do continuo.

Para o caso limitado ao domínio do tempo, a expressão do campo extrapolado é
dada por:

𝑝(𝑥, 𝑡) = 1
2𝜋

∫︁
𝑑𝑘𝑥

∫︁
𝑃 (𝑘𝑥, 𝜔)𝑒

−𝑖

[︂
𝑘𝑥𝑥−

√︂(︁
4𝜔2
𝑐2 −𝑘2

𝑥

)︁
𝑡

]︂
𝑑𝜔. (4.12)
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Continuando com a justificativa da representação no domínio da profundidade,
aplicando o princípio da condição de imagem, 𝐼(𝑥, 𝑧) é um refletor em explosão no tempo
𝑡 = 0, se tem que:

𝐼(𝑥, 𝑧) =
∫︁ ∫︁

𝑒𝑖𝑘𝑥𝑥𝑒𝑖𝑘𝑧(𝜔,𝑘𝑥)𝑧𝑃 (𝜔, 𝑘𝑥, 0)d𝜔d𝑘𝑥 (4.13)

A equação (4.13) fornece a imagem final, entretanto não está numa forma atrativa, já que
implica em uma integração bidimensional deve ser feita para cada nível de 𝑧.

A direção de propagação da onda é definida pela relação entre 𝑧 e 𝑡, o que é
necessário para manter a fase constante na expressão exp(−𝑖𝜔𝑡 + 𝑖𝑘𝑧𝑧). Se 𝜔 for sempre
positivo, então +𝑘𝑧 refere-se às ondas descendentes e −𝑘𝑧 às ondas ascendentes. Frequências
negativas 𝜔 bem como as frequências positivas, são necessárias para descrever ondas que
têm valores reais.

Assim, a descrição adequada para uma onda descendente é que os sinais de 𝜔 e 𝑘𝑧

devem ser o mesmo, e para uma onda ascendente 𝜔 e 𝑘𝑧 devem ter sinais diferentes. A
partir destas considerações, a variável de integração em (4.13) é mudada de 𝜔 para 𝑘𝑧:

𝜔 = −sgn(𝑘𝑧)𝑣
√︁

𝑘2
𝑥 + 𝑘2

𝑧 , (4.14)

𝑑𝜔

𝑑𝑘𝑧

= −sgn(𝑘𝑧)𝑣 𝑘𝑧√︁
𝑘2

𝑥 + 𝑘2
𝑧

, (4.15)

𝑑𝜔

𝑑𝑘𝑧

= −𝑣
|𝑘𝑧|√︁

𝑘2
𝑥 + 𝑘2

𝑧

. (4.16)

Com estas relações a equação (4.13) passa à forma:

𝐼(𝑥, 𝑧) =
∫︁ ∫︁

𝑒𝑖𝑘𝑥𝑥+𝑖𝑘𝑧

⎧⎨⎩𝑃 [𝜔(𝑘𝑥, 𝑘𝑧), 𝑘𝑥, 0]𝑣 |𝑘𝑧|√︁
𝑘2

𝑥 + 𝑘2
𝑧

⎫⎬⎭ 𝑑𝑘𝑧𝑑𝑘𝑥. (4.17)

A equação (4.17) resume a mudança na transformada inversa de Fourier (4.13), e a
migração Stolt é uma implementação direta desta equação.

• Transformada de Fourier dupla de 𝑝(𝑡, 𝑥, 𝑧 = 0) para 𝑃 (𝑤, 𝑘𝑥, 𝑧 = 0).
• Continuar 𝑃 ao longo uma malha para novo nível como função de 𝑘𝑥, 𝑘𝑧.
• Multiplicar 𝑃 pelo fator cos(𝜃) = |𝑘𝑧 |√︁

𝑘2
𝑥+

√
𝑘2

𝑧

, onde o cosseno é o Jacobiano da

transformação.
• Transformada inversa de Fourier de 𝑃 ′(𝑘𝑥, 𝑘𝑧) para 𝑝′(𝑥, 𝑧).
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5 MÉTODO CRS

O método de empilhamento por superfície de Reflexão Comum (CRS - common
reflection surface) é uma técnica alternativa de imageamento de dados sísmicos que
não dependem do conhecimento a priori do modelo de velocidades do meio, enquanto o
método convencional (NMO) é baseado numa análise de velocidade medida pelo correção
de sobre-tempo-normal (NMO=Normal Moveout). Ambas as técnicas, CRS e NMO,
simulam a seção de afastamento-nulo (ZO - zero offset) utilizando dados de cobertura
múltipla, através da soma dos eventos sísmicos ao longo das superfícies de empilhamento
associadas a cada ponto de amostragem da seção ZO (𝑃0(𝑥0, 𝑡0)); no entanto, enquanto o
método NMO utiliza 𝑁 pontos no empilhamento, o CRS utiliza teoricamente 𝑁2 pontos,
o que estatisticamente é muito mais significativo. Como resultado, é claro visualmente
e numericamente que as seções CRS simuladas apresentam resolução lateral e relação
sinal/ruído melhores do que as apresentadas pelos métodos NMO convencionais Müller
(1999), Jäger (1999) e Mann (2002).

O método CRS é baseado na teoria paraxial do raio, sendo natural que este trabalho
apresente um resumo dos conceitos básicos relacionados a este método, como descrito por
Bortfeld (1989) e Schleicher, Tygel e Hubral (1993), entre outros mais atuais.

5.1 Aproximação Paraxial

A propagação de ondas sísmicas descrita pela teoria do raio é básica e fundamental
para o tratamento de dados sísmicos, onde é contida a aproximação de alta frequência que
é baseada em três condições físicas:

1. A condição de alta frequência significa que o comprimento de onda é muito menor
do que a distância percorrida, e menor do que a escala de comprimento das hetero-
geneidades do meio, e estabelece que a frente de onda é localmente plana e satifaz a
lei de Snell;

2. Num meio homogêneo e isotrópico a direção do fluxo de energia não muda de direção,
e percorre o meio ao longo de uma reta denominada raio;

3. O raio muda de direção quando há mudança nas propriedades físicas do meio.

A propagação em meios heterogêneos (por exemplo, o formado por camadas em
uma bacia sedimentar) implica em que os valores dos parâmetros em qualquer ponto de
um raio paraxial sejam linearmente dependentes de seu ponto inicial. Esta dependência é
descrita pelas matrizes propagadoras do raio [Π segundo Cerveny (1987), ou T segundo
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Bortfeld (1989)], de onde se pode estimar o tempo de trânsito e a zona de Fresnel ao longo
do raio (HUBRAL; SCHLEICHER; TYGEL, 1993).

A representação da propagação por meio de raio é mais conveniente do que por
frente de onda devido à simplicidade em se construir uma figura para acompanhar e
interpretar o evento em propagação. A teoria paraxial usa a trajetória fonte-sensor (onda
refratada, onda mergulhante, onda refletida), onde é descrita uma trajetória considerada
como referência, 𝑥0 (exemplo de onda axial, ou central, é a onda de incidência normal,
NIP), e outras sucessivamente (lateralmente) distanciadas e consideradas paraxiais, como
ilustrado na Figura 5.1. Na sísmica de reflexão são considerados os raios que partem de

Figura 5.1 – Ilustração dos parâmetros CRS para um raio central normal 𝑋0NIP𝑋0: 𝛽0 o ângulo
de emergência, NIP e N são curvaturas da frente de onda.

∑︀
é o refletor, 𝑋0 é a

coordenada do ponto central, e 𝑆 e 𝐺 são as posições da fonte e receptor para um
raio paraxial, refletido em R.

GS X0

NIP
R

β0

N-frente de onda

NIP-frente de onda

Σ

Fonte: Adaptado de Tygel et al. (1997).

uma superfície onde se localizam as fontes, denominada de superfície anterior, e chegam a
uma superfície onde se localizam os receptores, denominada de superfície posterior, e em
geral estas superfícies são as mesmas ou estão próximas.

O modelo geométrico para a subsuperfície, de interesse prático neste trabalho, é
formado por camadas homogêneas, isotrópicas, limitadas por superfícies curvas suaves,
onde a teoria paraxial é atendida. Sendo assim, o desenvolvimento visa o cálculo do
tempo de trânsito duplo para reflexões primárias para um modelo heterogêneo, que para
um espaço 3D podemos considerar como um cálculo bem mais complicado. A fórmula
para o tempo de trânsito duplo servirá como trajetória para o empilhamento no domínio
semblance.

Este modelo em 2D, (𝑥, 𝑧), pode ser considerado como mais simples e próximo
da realidade das estruturas geológicas em subsuperfície, sendo constituído de camadas
homogêneas, isotrópicas e com interfaces arbitrariamente curvas como ilustrado na Figura
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5.2; mas se estender a uma visualização geológica 3D, (𝑥, 𝑦, 𝑧), a estrutura geológica se
repete (isto é, é constante) ao longo do eixo 𝑦 (perpendicular à página).

Baseado na teoria paraxial do raio, e apresentado por diferentes autores, entre eles
Landa (2007), Müller (1999), a aproximação do tempo de trânsito para este modelo é
apresentado em duas formas; o parabólico dado pela equação

𝑡(𝑥𝑚, ℎ) = 𝑡0 + 2sen𝛽0

𝑣0
(𝑥𝑚 − 𝑥0) + cos2 𝛽0

𝑣0

(︃
(𝑥𝑚 − 𝑥0)2

𝑅N
+ ℎ2

𝑅NIP

)︃
, (5.1)

e o hiperbólico dado pela equação

𝑡2(𝑥𝑚, ℎ) =
(︃

𝑡0 + 2sen𝛽0

𝑣0
(𝑥𝑚 − 𝑥0)

)︃2

+ 2𝑡0
cos2 𝛽0

𝑣0

(︃
(𝑥𝑚 − 𝑥0)2

𝑅N
+ ℎ2

𝑅NIP

)︃
, (5.2)

que é obtida a partir da parabólica. No qual 𝑡0 é o afastamento nulo, 𝛽0 é o ângulo
de mergulho, ℎ meio-afastamento fonte-receptor, 𝑥𝑚 é o ponto médio comum, 𝑥0 é a
coordenada inicial, 𝑅N é o raio de curvatura da onda N e 𝑅NIP é o raio de curvatura da
onda NIP.

Figura 5.2 – Modelo composto por camadas homogêneas, isotrópicas, limitadas por interfaces
curvas e posicionadas entre dois semi-espaços.
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Fonte: Da autor.

Nas equações (5.1) e (5.2), 𝑡0 é o tempo de trânsito da trajetória afastamento-nulo
(𝑥𝑚 = 𝑥0 e ℎ = 0), 𝑣0 é a velocidade na superfície ao redor do ponto 𝑃0(𝑥0, 𝑡0), 𝑥𝑚

é a coordenada do ponto-médio-comum, ℎ é o meio-afastamento fonte-receptor, 𝑥0 é o
ponto de referência na superfície. Os atributos 𝛽0, 𝑅N e 𝑅NIP são relativas à frente de
onda observada no ponto 𝑃0(𝑥0, 𝑡0) (Figura 5.3), e obtidas a partir de dois experimentos
físico-matemáticos hipotéticos simultâneos, o refletor em explosão e o ponto em explosão
(SHAH, 1973).
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5.2 Empilhamento CRS

O método de empilhamento CRS visa, entre outras operações, simular seções
afastamento-nulo, e o modelo usado considera o caso de uma superfície de observação
plana.

A implementação do CRS foi feita com várias peculiaridades: (1) o processo é
automatizado; (2) a informação a priori é a velocidade próxima a linha sísmica de aquisição,
e mais especificamente relacionado ao ponto de referência 𝑃0(𝑡0, 𝑥0); (3) o operador de
empilhamento CRS (Figura 5.3) depende de três parâmetros (𝛽0, 𝑅NIP e 𝑅N) que definem
a sua superfície.

Figura 5.3 – Ilustração do operador de empilhamento CRS. (Parte inferior) Modelo formado
de duas camadas sobre um semi-espaço, onde em vermelho é mostrado um raio
de afastamento-nulo. (Parte superior) As curvas em azul e cinza representam os
tempos de trânsito hiperbólico dos eventos de reflexão, e em vermelho a superfície
do operador CRS.

Fonte: Adaptado de Mann (2002).

A determinação dos parâmetros (atributos da frente de onda) do operador é
realizada através de estratégias de busca global que utilizam casos particulares da equação
do tempo de trânsito (Equação 5.2) controlada pelos raios de curvatura das ondas NIP e
N. Isto faz com que a busca tri-paramétrica original seja desdobrada em problemas mais
simples que envolvem um ou dois parâmetros desconhecidos. As equações do empilhamento
CRS consideram a aproximação do refletor em subsuperfície por um segmento de círculo
em 2D, ou por uma esfera em 3D.
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O empilhamento convencional de dados sísmicos em configuração CMP é realizado
com aproximações hiperbólicas do tempo de trânsito. No empilhamento CRS não é dife-
rente, de modo que este método utiliza aproximações do tempo de trânsito tri-paramétricas
de segunda ou mais ordem. O operador de empilhamento CRS (Equação 5.2) é função das
coordenadas espacias independentes 𝑥𝑚 e ℎ. Além da seção simulada ao afastamento-nulo,
são apresentados também os atributos (𝛽0, 𝑅NIP e 𝑅N) da frente de onda relativos à
superfície de medida no ponto 𝑃0(𝑥0, 𝑡0). As quantidades 𝛽0, 𝑅NIP e 𝑅N são os parâmetros
da função polinomial que representa a superfície do operador, e são objetos da estimativa
usando métodos de otimização.

Para outras aplicações dos atributos CRS podemos citar Duveneck (2002) na
inversão tomográfica, Heilmann (2007) no empilhamento com topografia irregular, Steht
(2004) na sísmica de poço, Koglin (2005) e Baykulov e Gajewski (2007) na interpolação de
traços.

Para quantificar o ajuste do operador ao evento (seção) observado, pré-empilhado,
se faz uso da medida de coerência Semblance (NEIDELL; TANER, 1971), e o problema
prático a ser resolvido pode ser estabelecido da seguinte forma: encontrar o máximo
absoluto do valor da função coerência que depende de três parâmetros independentes 𝛽0,
𝑅NIP e 𝑅N. Além disso, como o problema é não-linear, a forma de encontrar o extremo
global/local é a partir de um ponto de partida, que neste caso é uma terna de parâmetros
iniciais (𝛽ini

0 , 𝑅ini
NIP e 𝑅ini

N ).

Podemos frisar que deve haver uma relação entre o método de empilhamento e a
geometria geológica (nível de complexidade), uma vez que a base do método é a teoria
paraxial do raio que prevê um modelo suave de velocidades.

5.3 Estimativa dos Atributos da Frente de Onda

Medida de Coerência Semblance

O empilhamento CRS é realizado com base em métodos de análise de coerência
numa malha (ℎ, 𝑥𝑚), (Figura 5.4) ao longo de trajetórias preditas pelos modelos teóricos
das diferentes etapas, sendo especificamente usada a medida semblance, 𝑆, em famílias
CMP (NEIDELL; TANER, 1971), e que é dada por:

𝑆(m) =

𝑁∑︁
𝑙=1

𝑘(𝑖)+ 𝑊
2∑︁

𝑗=𝑘(𝑖)− 𝑊
2

(︃
𝑀∑︁

𝑖=1
𝑢𝑙,𝑖,𝑗(𝑖)(𝑡𝑘; m)

)︃2

𝑀
𝑁∑︁

𝑙=1

𝑘(𝑖)+ 𝑊
2∑︁

𝑗=𝑘(𝑖)− 𝑊
2

𝑀∑︁
𝑖=1

𝑢2
𝑙,𝑖,𝑗(𝑖)(𝑡𝑘; m)

, (0 ≤ 𝑆 ≤ 1), (5.3)

onde m = 𝛽0, 𝑅𝑁𝐼𝑃 , 𝑅𝑁 ; 𝑣0, 𝑙 é o índice das contribuições ao longo da coordenada 𝑥𝑚 com
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𝑁 pontos, 𝑖 é o índice das contribuições ao longo da coordenada ℎ com 𝑀 pontos, e 𝑘 é o
índice das contribuições ao longo da coordenada 𝑡0 numa sub-janela 𝑊 curta. A quantidade
𝑢𝑖,𝑗(𝑖)(𝑡𝑘; m) são as amplitudes processadas dos traços, e obtidas por uma interpolação
linear na malha do mapa 𝑥𝑚 − ℎ ao longo da trajetória 𝑡𝑘(m; 𝑣0). O semblance é descrito

Figura 5.4 – Malha 𝑁 × 𝑀 representativa do empilhamento CRS. O tempo é representado
perpendicularmente ao plano da figura.

.
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Fonte: Da autora.

como a razão normalizada da energia de saída para a de entrada, onde o numerador
expressa a energia coerente ao longo da trajetória de empilhamento. Sendo assim, o
máximo valor do semblance é 1, e o resultado é insensível à escala das amplitudes.

Uma alternativa ao semblance é usar a amplitude instantânea, em vez da amplitude
registrada no cubo de dados, o que é calculado através do sinal analítico expresso por:

𝑈(𝑡) = 𝑢(𝑡) − 𝑖ℋ[𝑢(𝑡)], (5.4)

onde 𝑖 denota a unidade imaginária e ℋ a transformada de Hilbert.

5.3.1 Busca Automática dos Atributos de Empilhamento CRS

A solução para o problema de otimização tri-paramétrica não-linear é dividi-la em
quatro partes (MÜLLER, 1999), com o objetivo de estimar os atributos 𝛽0, 𝑅NIP e 𝑅N em
famílias CMP, que são resumidas a seguir:
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1. Busca de 𝑣EMP;

2. Busca de 𝛽0 e 𝑅NIP;

3. Busca de 𝑅N;

4. Empilhamento Inicial para comparação;

5. Busca Final por Otimização a partir do conjunto usado no empilhamento inicial.

Primeira Etapa

A primeira etapa consta da busca do parâmetro velocidade de empilhamento, 𝑣EMP

em famílias CMP. Nesta etapa é também simulado o empilhamento de uma seção de
afastamento-nulo com base numa simplificação da Equação 5.2 para 𝑥𝑚 = 𝑥0, o que reduz
a Equação 5.2 para a seguinte forma:

𝑡2
CMP,hiperbólico(𝑥𝑚 = 𝑥0, ℎ) = 𝑡2

0 + 2𝑡0

𝑣0
𝑞ℎ2, (5.5)

onde o parâmetro 𝑞 corresponde a

𝑞 = cos 𝛽0

𝑅NIP
. (5.6)

Esta redução faz com que a Equação 5.2 passe a depender apenas do parâmetro
𝑞, que combina dois parâmetros CRS. Comparando a Equação 5.5 com a equação do
empilhamento convencional dada por:

𝑡2(ℎ) = 𝑡2
0 + 4

𝑣2
EMP

ℎ2; (5.7)

e a velocidade de empilhamento 𝑣EMP de Sobre-tempo Normal Moveout, pode ser expressa
na forma

𝑣2
EMP = 2𝑣0

𝑡0𝑞
= 2𝑣0𝑅NIP

𝑡0 cos2 𝛽0
. (5.8)

A partir da particularização acima, a primeira etapa de busca dos atributos CRS
utiliza seções CMP, sendo semelhante a análise de velocidade do empilhamento convencional,
mas sem interação com o usuário (otimização por Busca Global tipo Simplex). Para cada
seção CMP identificada por 𝑥0, e para cada 𝑡0 se determina numa malha o valor de 𝑞 que
produz o maior valor de coerência com base na fórmula (5.5).

Segunda Etapa

Esta etapa consta da busca dos parâmetros ângulo de emergência vertical, 𝛽0, e do
raio de curvatura da onda NIP, 𝑅NIP, na seção empilhada.

Com o resultado da etapa anterior se produz também uma seção simulada ao
afastamento-nulo, que adicionalmente possui uma boa relação sinal/ruído, o que justifica
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a busca linear pelo parâmetro 𝛽0. Para pequenos deslocamentos ao longo da coordenada
ponto-médio (𝑥𝑚), e devido ao parâmetro 𝑅N possuir em geral grandes valores, ou seja,
(|𝑅N| >> 1), se pode desprezar a contribuição da parcela de segunda ordem na Equação
5.2 obtendo a seguinte equação,

𝑡ZO,linear(𝑥𝑚, ℎ = 0) = 𝑡0 + 2sen𝛽0

𝑣0
(𝑥𝑚 − 𝑥0). (5.9)

Desta forma, uma busca uni-paramétrica por 𝛽0 é realizada numa pequena vizinhança
(abertura) de 𝑥0. Como 𝛽0 e o parâmetro combinado 𝑞 estão determinados, através da
Equação 5.6 é calculado o parâmetro raio de curvatura da onda NIP (𝑅NIP).

Terceira Etapa

Esta etapa consta da busca do parâmetro raio de curvatura da onda Normal, 𝑅N,
na seção empilhada.

A partir dos resultados da etapa anterior resta determinar o parâmetro 𝑅N, consi-
derando a configuração afastamento-nulo onde ℎ = 0, a Equação 5.2 se reduz a:

𝑡2
ZO,hiperbólico(𝑥𝑚, ℎ = 0) =

(︃
𝑡0 + 2sen𝛽0

𝑣0
(𝑥𝑚 − 𝑥0)

)︃2

+ 2𝑡0 cos2 𝛽0

𝑣0𝑅N
(𝑥𝑚 − 𝑥0)2. (5.10)

como o parâmetro 𝛽0 foi determinado na etapa anterior, nesta etapa é realizado a busca
uni-paramétrica do parâmetro 𝑅N com a fórmula (5.10).

Quarta Etapa

Esta etapa consta da realização do denominado Empilhamento Inicial usando os
parâmetros obtidos nas três etapas anteriores; isto é, 𝛽𝑖𝑛𝑖

0 , 𝑅𝑖𝑛𝑖
N e 𝑅𝑖𝑛𝑖

NIP, usando a Equação
5.2. Se usa esta denominação para enfatizar que os parâmetros determinados através
destes três procedimento são apenas uma primeira estimativa.

Quinta Etapa

Esta etapa consta da busca conjunta final da terna de parâmetros por otimização.
Nesta etapa é usado o operador (Equação 5.2), a função objeto de minimização coerência
Semblance, o algoritmo de otimização do tipo poliedro flexível (tipo Simplex), e os
parâmetros inciais (𝛽𝑖𝑛𝑖

0 , 𝑅𝑖𝑛𝑖
N e 𝑅𝑖𝑛𝑖

NIP) obtidos das etapas anteriores, para se estimar a melhor
terna no sentido do Semblance (que é uma forma de quadrados-mínimos normalizados). O
resultado da busca final serve para produzir a seção empilhada denominada de Otimizada.

5.3.2 Otimização do Funcional Semblance

As buscas descritas acima para os parâmetros (atributos da frente de onda) do
operador de empilhamento CRS é um problema de otimização global tri-paramétrico
não-linear. Para subconjuntos do cubo de dados, o número de parâmetros se reduz a
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problemas uniparamétricos que podem ser resolvidos para obtenção de atributos iniciais do
campo de onda. Em várias situações, estes atributos iniciais são suficientemente próximos
dos valores “otimizados” dos atributos do campo de onda que maximizam o valor de
coerência (ou, em situações de mergulhos conflitantes como um máximo local). A solução
do problema não-linear necessita de valores iniciais, que neste caso se considera os valores
obtidos nas buscas anteriores à otimização tri-paramétrica posicionados na vizinhança do
máximo global.

A implementação do método de empilhamento CRS (versão usada neste trabalho)
é baseado na busca denominada de Poliedro Flexível segundo Nelder e Mead (1965). Para
uma função objeto de minimização, 𝑓(x), onde x é um vetor com 𝑀 ≥ 2 componentes,
este algoritmo propaga um poliedro com 𝑛 + 1 vértices sobre o espaço 𝑀 -dimensional dos
parâmetros. O método inicia com um certo poliedro, que requer os valores da função-objeto
𝑓 nos vértices xi, e internamente calcula as novas posições dos vértices sem o uso de
derivadas. Uma fonte de descrição do processo de otimização é segundo Himmelblau (1972),
onde o Polinômio Flexível tem quatro operações básicas: reflexão, expansão, contração e
redução. É admitido que x(𝑘)

𝑖 seja o i-ésimo vértice do poliedro na 𝑘-ésima iteração da
otimização, e 𝑖 = 1, . . . , 𝑛 + 1. O valor correspondente da função objeto de minimização é
𝑓(x(𝑘)

𝑖 ). As seguintes definições são aplicadas:

• O vértice x(𝑘)
ℎ associado ao maior valor da função objeto, tal que:

𝑓(x(𝑘)
ℎ ) = max

[︁
𝑓(x(𝑘)

1 ), . . . , 𝑓(x(𝑘)
𝑛+1)

]︁
,

• O vértice x(𝑘)
𝑠 associado ao segundo maior valor da função objeto, tal que:

𝑓(x(𝑘)
ℎ ) = max

[︁
𝑓(x(𝑘)

𝑖 )
]︁

∀𝑖 ̸= ℎ, e

• O vértice x(𝑘)
𝑙 associado ao menor valor da função objeto, tal que:

𝑓(x(𝑘)
𝑙 ) = min

[︁
𝑓(x(𝑘)

1 ), . . . , 𝑓(x(𝑘)
𝑛+1)

]︁
.

O processo é iniciado com um poliedro inicial, cujos vértices iniciais x(0)
𝑖 são apresentados

mais adiante. Então, no início de cada iteração, os vértices x(𝑘)
ℎ , x(𝑘)

𝑠 e x(𝑘)
𝑙 são determinados.

Para as operações básicas reflexão, expansão e contração, devemos calcular o centroide
dado por:

c(𝑘) = 1
𝑛

[︃(︃
𝑛+1∑︁
𝑖=1

x(𝑘)
𝑖

)︃
− x(𝑘)

ℎ

]︃
,

para todos os vértices x(𝑘)
ℎ . A primeira operação é refletir o vértice x(𝑘)

ℎ sobre o centroide
c(𝑘) para obter o novo vértice:

r(𝑘) = c(𝑘) + 𝑎
(︁
c(𝑘) − x(𝑘)

ℎ

)︁
, com 𝑎 > 0.

Se 𝑓(r(𝑘)) ≤ 𝑓(x(𝑘)
𝑠 ), o mínimo é esperado na direção da reflexão. Se 𝑓(r(𝑘)) ≤ 𝑓(x(𝑘)

𝑙 ), o
algoritmo tenta acelerar nesta direção por meio de uma equação de reflexão do poliedro:

e(𝑘) = c(𝑘) + 𝑏
(︁
c(𝑘) − x(𝑘)

ℎ

)︁
, com 𝑏 > 1.
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Este vértice expandido é aceito se ele produz um valor baixo para x(𝑘)
𝑙 . Assim, duas

possíveis operações são produzidas:

𝑓(r(𝑘)) ≤ 𝑓(x(𝑘)
𝑙 ) ∧ 𝑓(e(𝑘)) ≤ 𝑓(x(𝑘)

𝑙 ) Reflexão e expansão: x(𝑘)
𝑚 := e(𝑘);

𝑓(x(𝑘)
𝑙 ) < 𝑓(r(𝑘)) ≤ 𝑓(x(𝑘)

𝑠 ) ∧ 𝑓(e(𝑘)) > 𝑓(x(𝑘)
𝑙 ) Reflexão: x(𝑘)

𝑚 := r(𝑘).
Nos demais casos, o algoritmo admite que o poliedro é iniciado para buscar um

mínimo. A reflexão é aceita como um vértice intermediário, isto é, x(𝑘)
ℎ := f (𝑘) se

𝑓(r(𝑘)) ≥ 𝑓(x(𝑘)
ℎ ).

A próxima operação é o poliedro contração de acordo com:

k(𝑘) = c(𝑘) + 𝑐
(︁
x(𝑘)

ℎ − c(𝑘)
)︁

, com 0 < 𝑐 < 1.

Esta contração, com ou sem reflexão, é aceita se 𝑓(k(𝑘) ≤ 𝑓(x(𝑘)
ℎ ). Se a contração não é

realizada com sucesso, a procura pelo mínimo é considerada na vizinhança de x(𝑘)
𝑙 e o

poliedro esperado é muito grande para detectar o mínimo. Assim, a operação final é para
reduzir (refletido) o poliedro em torno do vértice x(𝑘)

𝑙 :

x(𝑘)
𝑖 = x(𝑘)

𝑙 + 1
2
(︁
x(𝑘)

𝑖 − x(𝑘)
𝑙

)︁
, 𝑖 = 1, . . . , 𝑛 + 1.

Esta etapa é composta por seis transformações que são aplicadas ao poliedro em
cada iteração: reflexão, reflexão e expansão, contração, reflexão e contração, redução,
reflexão e redução. Estas transformações habilitam o poliedro a se propagar sobre o
espaço dos parâmetros (reflexão) com a opção de aumentar ou diminuir sua velocidade
de propagação (expansão e contração). Na vizinhança do mínimo procurado, o poliedro
também é capaz de encolher (redução).

As seis transformações são mostradas na Figura 5.5 para um espaço tri-dimensional
de parâmetros (𝑀 = 3), e os coeficientes 𝑎 = 1 para reflexão, 𝑏 = 2 para a expansão e
𝑐 = 1

2 para a contração. Estes coeficientes são usados no CRS.

Após cada iteração um critério de parada deve ser avaliado. O critério dado em
Himmelblau (1972) é dada por:⎯⎸⎸⎷ 1

𝑛 + 1

𝑛+1∑︁
𝑖=1

[︁
𝑓
(︁
x(𝑘)

𝑖

)︁
− 𝑓

(︁
c(𝑘)

)︁]︁2
≤ 𝜀, (5.11)

que é a média quadrática da diferença da função-objeto nos vértices relativa aos vales das
funções-objeto no centroide.

5.4 Migração CRS

Considerando a fórmula (Equação 5.2), se um refletor se reduz a um ponto difrator,
o raio de curvatura da onda Normal (𝑅N) é reduzido ao raio de curvatura da onda NIP
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Figura 5.5 – Possíveis transformações do tetraedro no algorítimo de busca poliedro flexível para
três parâmetros. As linhas tracejadas representam o resultado do processo anterior
a iteração, que é o poliedro inicial da primeira iteração.

Fonte: Adaptado de Nelder e Mead (1965).

(𝑅NIP); ou seja, 𝑅N → 𝑅NIP. Consequentemente, o operador de migração do tipo Kirchhoff
(no tempo) se constitui como um caso particular do operador de empilhamento CRS.
Assim, o tempo de trânsito de reflexão se transforma num tempo de trânsito da difração
dado por:

𝑡2
𝐷(𝑥𝑚, ℎ) =

(︃
𝑡0 + 2sen𝛽0

𝑣0
(𝑥𝑚 − 𝑥0)

)︃2

+ 2𝑡0 cos2 𝛽0

𝑣0𝑅NIP

(︁
(𝑥𝑚 − 𝑥0)2 + ℎ2

)︁
. (5.12)

Embora o operador CRS (Equação 5.2) aproxime melhor os eventos de reflexão, a resposta
aproximada à difração pode ser usada como uma alternativa do operador de empilhamento
para simular uma seção afastamento-nulo como um operador tipo Kirchhoff. Uma aplicação
apresentada por Mann et al. (2000), onde o ápice da resposta apropriada da difração
também oferece a localização aproximada da imagem de uma migração. Devido à simetria
dos eixos, este conceito é aplicado no plano afastamento-nulo, ℎ = 0, onde 𝜕𝑡𝐷(𝑥𝑚,ℎ=0)

𝜕𝑥𝑚=0

resulta na localização do ápice:

𝑥𝑎́𝑝𝑖𝑐𝑒 = 𝑥0 − 𝑅NIP𝑡0𝑣0sen𝛽0

2𝑅NIPsen2𝛽0 + 𝑡0𝑣0cos2𝛽0
; (5.13)

𝑡2
𝑎́𝑝𝑖𝑐𝑒 = 𝑡0

3𝑣0cos2𝛽0

2𝑅NIPsen2𝛽0 + 𝑡0𝑣0cos2𝛽0
. (5.14)

A resposta afastamento-nulo aproximada à difração, parametrizada em termos da locali-
zação do ápice (𝑥𝑎́𝑝𝑖𝑐𝑒, 𝑡𝑎́𝑝𝑖𝑐𝑒), em vez da localização no afastamento-nulo (𝑥0, 𝑡0), e com
ℎ = 0, é escrita como:

𝑡2
𝐷(𝑥) = 𝑡2

𝑎́𝑝𝑖𝑐𝑒 + 4(𝑥 − 𝑥𝑎́𝑝𝑖𝑐𝑒)2

𝑣2
𝑐

; (5.15)
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𝑣2
𝑐 = 2𝑣2

0𝑅NIP

2𝑅NIPsen2𝛽0 + 𝑡0𝑣0cos2𝛽0
. (5.16)

O somatório é feito ao longo da resposta aproximada da difração, com seu resultado
colocado no ápice para aproximar uma migração no tempo tipo Kirchhoff com a velocidade
constante 𝑣𝑐, onde todos os atributos contribuem. Nesta estratégia, o somatório é realizado
ao longo do operador CRS (Equação 5.2), em vez do operador de difração (Equação 5.12),
e se atribui o resultado ao ápice (𝑥𝑎́𝑝𝑖𝑐𝑒, 𝑡𝑎́𝑝𝑖𝑐𝑒).

Observa-se que a velocidade 𝑣𝑐 da migração está em função dos atributos CRS na
posição afastamento-nulo (𝑥0, 𝑡0). Na migração convencional no tempo, a velocidade de
migração é definida em relação ao ápice (equações 5.13 e 5.14) do operador de migração.
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6 RESULTADOS

As figuras mostradas a seguir representam os resultados do processamentos na
sequência NMO (Figura 6.2), CRS (Figura 6.4), imageamento por migração Stolt no tempo
(Figura 6.5), e migração CRS no tempo (Figura 6.6).

A Figura 6.1 mostra a distribuição da cobertura das seções CMP ao longo do
perfil, de onde se tira a informação da multi-cobertura (folding). E para complementar a
fase inicial, a Figura 6.2 mostra a distribuição das seções CMP com correção NMO que
serve de informação geral do perfil, e onde se localizam as dificuldades encontradas na
análise de velocidade. Sendo assim, observa-se nas referidas figuras que as dificuldades
estão diretamente relacionadas às formas de cunha, que denominamos aqui de efeitos de
difração.

As seções empilhadas têm as amplitudes na forma normalizada. A Figura 6.3 esboça
o empilhamento NMO baseado na distribuição de velocidade mostrada na Figura 4.3, e que
permite montar as seções corrigidas de NMO (Figura 6.2). Observa-se que as dificuldades
estão relacionadas diretamente aos pontos difratores e, além disso, a análise permite uma
visualização vertical no tempo (devido à pouca deformação de escala). Olhando a figura
na forma ampliada (zoom) se observa efeitos de triplicação na seção.

A Figura 6.4 pode ser comparada com a Figura 6.3, e se observa uma melhor
coerência ao longo do perfil, e os efeitos de difração são atenuados.

A Figura 6.5 mostra o resultado da migração denominada de Stolt (pós-empilhamento
no tempo), e que usa a distribuição de velocidade da Figura 4.3, e o ganho aplicado do
tipo denominado de correção de amplitude.

A Figura 6.6 é um subproduto do empilhamento CRS (MANN, 2002), e corresponde
a um deslocamento do ponto de mínimo da trajetória de reflexão aproximada como um
curva de difração fazendo 𝑅N = 𝑅NIP. Observa-se que o resultado é muito coerente com a
figura do empilhamento 6.4, onde os refletores são bem destacados.
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Figura 6.1 – Conjunto de seções CMP ao longo do perfil.

Fonte: Do autor.
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Figura 6.2 – Conjunto de seções corrigidas do sobre-tempo normal feita a partir da Figura 6.1.

Fonte: Do autor.
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Figura 6.3 – Seção de empilhamento convencional feito a partir da Figura 6.2.

Fonte: Do autor.
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Figura 6.4 – Seção de empilhamento CRS feito a partir da Figura 6.1.
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Fonte: Do autor.
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Figura 6.5 – Seção migrada pelo método Stolt no tempo a partir da Figura 6.3.

Fonte: Do autor.
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Figura 6.6 – Seção migrada pelo método CRS no tempo a partir da Figura 6.1.
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7 CONCLUSÕES

Como primeiro bom resultado foi o estudo intenso dos métodos sísmicos e compu-
tacionais, e o desejo de continuar na área na pós-graduação e profissionalmente. Neste
sentido, destacamos a necessidade do entendimento físico dos métodos e processos.

O trabalho teve como principal objetivo o estudo voltado à modelagem, processa-
mento e imageamento de seções sísmicas a partir de um modelo sintético interpretado para
a bacia do Jequitinhonha (Leste do Estado da Bahia), onde não foi adicionado ruído do tipo
aleatório e não aleatório, mostrando o comportamento e a sensibilidade dos parâmetros
envolvidos nos modelos sísmicos práticos para o processamento e o imageamento sísmico.
Utilizou-se a tecnologia CRS e a Convencional, sendo feito um comparativo entre ambos
os processamentos.

O modelo da Figura 3.3 foi construído com base na descrição e interpretação de
seções geológicas da Bacia do Jequitinhonha, e que serviu de base para a modelagem
adotada na obtenção de dados para as etapas posteriores. O bloco foi estendido além
do modelo (Figura 3.3) a fim de iluminar o máximo de reflexões possíveis, bem como as
estruturas geológicas compreendidas no modelo.

O método de modelagem foi baseado na teoria do raio, que está diretamente
relacionado ao métodos de processamento (NMO e CRS).

Os métodos de processamentos foram o NMO e o CRS com a finalidade de localizar
interfaces especulares e zonas de difração, onde se credenciou o que apresentou melhor
definição visual; sendo assim, o CRS demonstrou um melhor delineamento de refletores das
seções CRS-empilhada e CRS-migrada e menos subjetivo que o processamento convencional.
Ao passo que o método de migração Stolt se mostrou muito eficaz no imageamento, bem
como a sua teoria é muito instrutiva.

Uma continuação mais profunda deste trabalho requer a aplicação a estruturas
geológicas mais complexas, onde se tem a presença de falhas, dobras com curvaturas
mais fortes, camadas com mergulhos conflitantes. No entanto, este tipo de trabalho mais
completo apresenta limites devido ao tempo de estudo necessário. Como detalhe de uma
modelagem a destacar seria a de estruturas objetivas 3D visando uma bacia sedimentar, e
comparar métodos de traçamento de raios, diferenças finitas para a validação de modelos
geológicos.
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APÊNDICE A – Código SU para Modelagem Baseado
na Teoria do Raio

1 #! / bin / sh
2 # F i l e : model1 . sh
3
4 # Set messages on
5 set −x
6
7 # Experiment Number
8 num=1
9

10 # Name output b inary model f i l e
11 modf i l e=model${num} . dat
12
13 # Name output encapsu la t ed P o s t s c r i p t image f i l e
14 p s f i l e=model${num} . eps
15
16 # Remove prev ious . eps f i l e
17 rm −f $ p s f i l e
18
19 t r imode l xmin=0 xmax=42 zmin=0 zmax=8 \
20 1 xedge =0 ,42 \
21 zedge =0,0 \
22 sedge =0,0 \
23 2 xedge = 0 , 0 . 8 6 , 1 . 7 2 , 2 . 5 9 , 3 . 4 5 , 4 . 3 1 , 5 . 1 7 , 6 . 0 3 , 6 . 9 0 , 7 . 7 6 , 8 . 6 2 ,
24 9 . 4 8 , 1 0 . 3 4 , 1 1 . 2 0 , 1 2 . 0 7 , 1 2 . 9 3 , 1 3 . 8 0 , 1 4 . 6 5 , 1 5 . 5 1 , 1 6 . 3 8 ,
25 1 6 . 7 8 , 1 7 . 2 4 , 1 8 . 1 , 1 8 . 2 4 , 1 8 . 9 6 , 1 9 . 7 , 1 9 . 8 2 , 2 2 . 4 0 , 2 4 , 3 2 . 2 0 , 4 2 \
26 zedge = 0 . 1 3 , 0 . 1 3 , 0 . 1 3 , 0 . 1 3 , 0 . 1 3 , 0 . 1 3 , 0 . 1 3 , 0 . 1 3 , 0 . 1 3 , 0 . 1 3 ,
27 0 . 1 3 , 0 . 1 3 , 0 . 1 3 , 0 . 1 3 , 0 . 1 3 , 0 . 1 3 , 0 . 1 3 , 0 . 1 3 , 0 . 1 3 , 0 . 2 3 , 0 . 3 4 , 0 . 4 7 ,
28 0 . 6 7 , 0 . 7 , 0 . 8 0 , 0 . 8 6 , 0 . 8 6 , 1 . 1 2 , 1 . 3 3 , 2 . 0 6 , 2 . 2 9 \
29 sedge =0 ,0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 ,
30 0 ,0 ,0 ,0 ,0 \
31 3 xedge = 0 , 1 . 7 2 , 2 . 5 9 , 3 . 4 5 , 4 . 3 1 , 5 . 1 7 , 6 . 0 3 , 6 . 9 0 , 7 . 7 6 , 8 . 6 2 , 9 . 4 8 ,
32 1 0 . 3 4 , 1 1 . 2 0 , 1 2 . 0 7 , 1 2 . 9 3 , 1 3 . 8 0 , 1 4 . 6 5 , 1 5 . 5 1 , 1 6 . 7 8 \
33 zedge = 0 . 2 3 , 0 . 2 3 , 0 . 2 3 , 0 . 2 3 , 0 . 2 3 , 0 . 2 3 , 0 . 2 3 , 0 . 2 3 , 0 . 2 4 , 0 . 2 5 ,
34 0 . 2 6 , 0 . 2 7 , 0 . 2 8 , 0 . 2 9 , 0 . 3 , 0 . 3 1 , 0 . 3 2 , 0 . 3 3 , 0 . 3 4 \
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35 sedge =0 ,0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 \
36 4 xedge = 0 , 1 . 7 2 , 2 . 5 9 , 3 . 4 5 , 4 . 3 1 , 5 . 1 7 , 6 . 0 3 , 6 . 9 0 , 7 . 7 6 , 8 . 6 2 , 9 . 4 8 ,
37 1 0 . 3 4 , 1 1 . 2 0 , 1 2 . 0 7 , 1 2 . 9 3 , 1 3 . 8 0 , 1 4 . 6 5 , 1 5 . 5 1 , 1 6 . 3 8 , 1 8 . 2 4 \
38 zedge = 0 . 3 3 , 0 . 3 3 , 0 . 3 3 , 0 . 3 3 , 0 . 3 3 , 0 . 3 3 , 0 . 3 3 , 0 . 3 3 , 0 . 3 5 , 0 . 3 7 ,
39 0 . 3 9 , 0 . 4 1 , 0 . 4 3 , 0 . 4 5 , 0 . 4 7 , 0 . 4 9 , 0 . 5 1 , 0 . 5 8 , 0 . 6 1 , 0 . 7 \
40 sedge =0 ,0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 \
41 5 xedge =0 . 0 , 3 . 9 , 6 . 0 , 1 0 . 7 0 , 1 6 , 17 , 1 9 . 7 \
42 zedge = 0 . 6 , 0 . 6 5 , 0 . 6 , 0 . 8 , 0 . 8 5 , 0 . 8 5 , 0 . 8 6 \
43 sedge =0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 \
44 6 xedge =0 . 0 , 3 . 9 , 6 . 0 , 1 0 . 7 0 , 1 6 . 0 0 , 2 2 . 4 0 \
45 zedge =1 , 1 , 0 . 9 , 1 . 3 , 1 . 1 3 , 1 . 1 2 \
46 sedge =0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 \
47 7 xedge =0 . 0 , 3 . 9 , 6 . 0 , 1 0 . 7 0 , 1 6 . 0 0 , 2 2 . 4 0 , 2 4 \
48 zedge = 1 . 3 , 1 . 2 , 1 . 1 4 , 1 . 6 , 1 . 4 3 , 1 . 3 8 , 1 . 3 3 \
49 sedge =0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 \
50 8 xedge =0 . 0 , 3 . 9 , 6 . 0 , 10 . 70 , 16 . 00 , 22 . 40 , 24 , 26 , 28 , 30 , 32 , 34 ,
51 35 . 34 , 38 . 62 , 42 \
52 zedge = 1 . 6 , 1 . 4 , 1 . 3 4 , 1 . 8 , 1 . 6 3 , 1 . 7 8 , 1 . 7 3 , 1 . 8 3 , 1 . 9 5 , 2 . 1 1 ,
53 2 . 2 2 , 2 . 3 7 , 2 . 5 1 , 2 . 7 1 , 2 . 6 1 \
54 sedge =0 ,0 ,0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 \
55 9 xedge =35.34 ,39 .65 ,42 \
56 zedge =2 .51 ,3 . 07 ,2 . 61 \
57 sedge =0 ,0 ,0 \
58 10 xedge =35.34 ,38 .80 ,42 \
59 zedge =2 .51 ,3 . 46 ,2 . 94 \
60 sedge =0 ,0 ,0 \
61 11 xedge =0 , 3 . 9 0 , 5 . 8 6 , 8 . 6 2 , 1 1 . 2 0 , 1 3 . 8 0 , 1 6 . 3 8 , 1 9 . 8 3 , 2 1 . 9 0 ,
62 2 3 . 2 7 , 2 8 . 1 0 , 3 0 . 5 1 , 3 5 . 3 4 , 3 8 . 8 0 , 4 2 . 0 0 \
63 zedge = 1 . 8 4 , 1 . 6 8 , 1 . 6 7 , 2 , 2 . 2 , 2 . 1 4 , 2 , 2 , 2 . 2 , 2 . 1 3 , 2 . 4 1 , 2 . 8 7 ,
64 3 . 4 7 , 3 . 9 4 , 3 . 6 8 \
65 sedge =0 ,0 ,0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 \
66 12 xedge =21 .90 ,28 .10 ,30 .51 \
67 zedge =2 .2 , 2 . 51 , 2 . 87 \
68 sedge =0 ,0 ,0 \
69 13 xedge =35 .34 ,38 .80 ,42 .00 \
70 zedge =3 .47 ,4 . 06 ,3 . 88 \
71 sedge =0 ,0 ,0 \
72 14 xedge =0 , 3 . 9 0 , 5 . 8 6 , 8 . 6 2 , 1 1 . 2 0 , 1 3 . 8 0 , 1 6 . 3 8 , 1 9 . 8 3 , 2 1 . 9 0 ,
73 2 3 . 2 7 , 2 8 . 1 0 , 3 0 . 5 1 , 3 5 . 3 4 , 3 8 . 8 0 , 4 2 . 0 0 \
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74 zedge = 2 . 2 4 , 2 . 0 8 , 2 . 0 7 , 2 . 4 , 2 . 6 , 2 . 5 4 , 2 . 4 , 2 . 4 , 2 . 6 , 2 . 5 3 ,
75 2 . 8 1 , 3 . 2 7 , 3 . 8 7 , 4 . 3 4 , 4 . 2 5 \
76 sedge =0 ,0 ,0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 \
77 15 xedge =21 .90 , 23 .27 , 28 . 10 , 30 . 51 \
78 zedge =2 .6 , 2 . 63 , 2 . 91 , 3 . 27 \
79 sedge =0 ,0 ,0 ,0 \
80 16 xedge =0 , 3 . 9 0 , 5 . 8 6 , 8 . 6 2 , 1 1 . 2 0 , 1 3 . 8 0 , 1 6 . 3 8 , 1 9 . 8 3 , 2 1 . 9 0 ,
81 2 3 . 2 7 , 2 8 . 1 0 , 3 0 . 5 1 , 3 5 . 3 4 , 3 8 . 8 0 , 4 2 . 0 0 \
82 zedge = 2 . 8 4 , 2 . 6 8 , 2 . 6 7 , 2 . 7 , 3 . 1 , 3 . 3 4 , 3 . 2 , 3 . 2 , 3 . 1 , 2 . 9 3 ,
83 3 . 1 1 , 3 . 5 7 , 4 . 0 7 , 4 . 6 4 , 4 . 5 5 \
84 sedge =0 ,0 ,0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 , 0 \
85 17 xedge =21 .90 , 23 .27 , 28 . 10 , 30 . 51 \
86 zedge =3 .1 , 3 . 13 , 3 . 31 , 3 . 57 \
87 sedge =0 ,0 ,0 ,0 \
88 18 xedge =8 . 62 , 1 1 . 2 0 , 1 3 . 8 0 , 1 6 . 3 8 , 1 9 . 8 3 , 2 1 . 9 0 , 2 3 . 2 7 , 2 8 . 1 0 ,
89 30 . 5 1 , 3 5 . 3 4 , 3 8 . 8 0 , 4 2 . 0 0 \
90 zedge = 2 . 7 , 3 . 7 , 4 . 1 9 , 4 . 2 , 4 . 2 , 4 . 1 , 4 . 0 1 , 4 . 2 2 , 4 . 5 7 , 5 . 0 7 ,
91 5 . 6 4 , 5 . 7 5 \
92 sedge =0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 \
93 19 xedge =0 , 4 . 3 1 , 7 . 4 1 , 1 2 . 2 4 , 1 6 . 9 0 , 2 5 . 5 1 , 2 8 . 1 0 , 2 9 . 4 8 ,
94 36 .72 ,42 \
95 zedge = 5 . 3 4 , 5 . 3 4 , 5 . 2 7 , 5 . 8 8 , 5 . 9 4 , 6 . 1 5 , 6 . 0 1 , 6 . 1 5 , 6 . 9 5 ,
96 7 .08 \
97 sedge =0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 \
98 20 xedge =0 , 4 . 3 1 , 7 . 4 1 , 1 2 . 2 4 , 1 6 . 9 0 , 2 5 . 5 1 , 2 8 . 1 0 , 2 9 . 4 8 ,
99 36 . 72 , 39 . 5 , 42 \

100 zedge = 4 . 1 4 , 4 . 1 4 , 4 . 0 7 , 4 . 6 8 , 4 . 7 4 , 4 . 8 5 , 4 . 8 1 , 5 . 0 5 ,
101 6 . 0 5 , 6 . 3 , 6 . 2 8 \
102 sedge =0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 ,0 \
103 21 xedge =0 ,42 \
104 zedge =8,8 \
105 sedge =0,0 \
106 kedge =1 ,2 ,3 ,4 ,5 ,6 ,7 ,8 ,9 ,10 ,11 ,12 ,13 ,14 ,15 ,16 ,17 ,18 ,19 ,20 ,21 \
107 s f i l l =39 ,1 ,0 ,0 ,0 .44 ,0 ,0 \
108 s f i l l =1 ,0 .18 ,0 , 0 , 0 . 253 ,0 ,0 \
109 s f i l l =1 ,0 .28 ,0 , 0 , 0 . 252 ,0 ,0 \
110 s f i l l =1 ,0 .58 ,0 , 0 , 0 . 251 ,0 ,0 \
111 s f i l l =1 ,0 .88 ,0 , 0 , 0 . 250 ,0 ,0 \
112 s f i l l =1 ,1 . 2 , 0 , 0 , 0 . 249 ,0 , 0 \
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113 s f i l l =1 ,1 . 4 , 0 , 0 , 0 . 247 ,0 , 0 \
114 s f i l l =38 .44 ,3 , 0 , 0 , 0 .11 ,0 , 0 \
115 s f i l l =38 .44 , 3 . 14 , 0 , 0 , 0 . 11 , 0 , 0 \
116 s f i l l =25 ,2 . 2 , 0 , 0 , 0 . 11 ,0 , 0 \
117 s f i l l =39 ,4 ,0 ,0 ,0 .11 ,0 ,0 \
118 s f i l l =25 ,2 . 5 , 0 , 0 , 0 . 11 ,0 , 0 \
119 s f i l l =25 ,3 ,0 ,0 ,0 .11 ,0 ,0 \
120 s f i l l =2 ,1 . 7 , 0 , 0 , 0 . 23 , 0 , 0 \
121 s f i l l =2 ,1 . 8 , 0 , 0 , 0 . 22 , 0 , 0 \
122 s f i l l =2 ,2 . 5 , 0 , 0 , 0 . 21 , 0 , 0 \
123 s f i l l =10 ,3 ,0 ,0 ,0 .20 ,0 ,0 \
124 s f i l l =2 ,3 ,0 ,0 ,0 .16 ,0 ,0 \
125 s f i l l =2 ,5 ,0 ,0 ,0 .12 ,0 ,0 \
126 s f i l l =2 ,6 ,0 ,0 ,0 .02 ,0 ,0 > $modf i l e
127 ## x , z
128
129 # Create a P o s t s c r i p t f i l e o f the model
130 # Set g t r i =1.0 to see s l o t h t r i a n g l e edges
131 sp sp l o t < $modf i l e > $ p s f i l e \
132 gedge=1 g t r i =2.0 gmin=0 gmax=1 \
133 t i t l e=" Bacia do Jequit inhonha " \
134 l a b e l z=" Profundidade (km) " l a b e l x=" Linha s i sm i ca (km) " \
135 dxnum=2.0 dznum=1 l a b e l f o n t=He lve t i c a l a b e l s i z e =40 wbox=22 hbox=8
136
137 # Exi t p o l i t e l y from s h e l l
138 exit
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APÊNDICE B – Código SU para Aquisição de Dados
Sintéticos

1 i=0
2 while [ " $ i " −ne " 400 " ]
3 do
4 f s =‘bc − l <<−END
5 $ i ∗ 0 .1
6 END‘
7 sx=‘bc − l <<−END
8 $ i ∗ 100
9 END‘

10 f l d r =‘bc − l <<−END
11 $ i + 1
12 END‘
13 j=0
14 while [ " $ j " −ne " 60 " ]
15 do
16 fg=‘bc − l <<−END
17 $ i ∗ 0 .1 + $ j ∗0 .1 + 0 .1
18 END‘
19 gx=‘bc − l <<−END
20 $ i ∗ 100 + $ j ∗ 100 + 100
21 END‘
22 o f f s e t =‘bc − l <<−END
23 $ j ∗ 100 + 100
24 END‘
25 t r a c l =‘bc − l <<−END
26 $ i ∗ 60 + $ j + 1
27 END‘
28 t r a c f =‘bc − l <<−END
29 $ j + 1
30 END‘
31 echo " Sx=$sx Gx=$gx f l d r=$ f l d r O f f s e t=$ o f f s e t t r a c l=$ t r a c l \
32 f s=$ f s f g=$fg "
33 k=2
34 while [ " $k " −ne " 21 " ]
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35 do
36 t r i s e i s < $inmodel xs =0 ,39.9 xg =0.1 ,46 .0 zs =0.0 ,0 .0 zg =0.0 ,0 .0 \
37 nangle=$nangle f a n g l e=$ f ang l e l a n g l e=$ l ang l e \
38 k r e f l e c t=$k krecord=1 fpeak=30 l s c a l e =0.5 \
39 ns=1 f s=$ f s ng=1 fg=$fg nt=$nt dt=$dt |
40 suaddhead nt=$nt |
41 sushw key=dt , t r a c l , t rac r , f l d r , t r a c f , t r id , o f f s e t , sx , gx \
42 a=4000 , $ t r a c l , $ t r a c l , $ f l d r , $ t ra c f , 1 , $ o f f s e t , $sx , $gx >> temp$k
43 k=‘expr $k + 1 ‘
44 done
45 j =‘expr $ j + 1 ‘
46 done
47 i =‘expr $ i + 1 ‘
48 done
49 echo " −−End loop ing over t r i s e i s . "
50 #=================================================
51 # Sum conten t s o f the temp f i l e s
52 echo " −−Sum f i l e s . "
53 susum temp2 temp3 > tempa
54 susum tempa temp4 > tempb
55 susum tempb temp5 > tempc
56 susum tempc temp6 > tempd
57 susum tempd temp7 > tempe
58 susum tempe temp8 > tempf
59 susum tempf temp9 > tempg
60 susum tempg temp10 > temph
61 susum temph temp11 > tempi
62 susum tempi temp12 > tempj
63 susum tempj temp13 > tempk
64 susum tempk temp14 > templ
65 susum templ temp15 > tempm
66 susum tempm temp16 > tempn
67 susum tempn temp17 > tempo
68 susum tempo temp18 > tempp
69 susum tempp temp19 > tempq
70 susum tempq temp20 > $ o u t s e i s
71 exit
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