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RESUMO

O presente trabalho teve por objetivo, a modelagem, o processamento e o imageamento
sismico da Bacia sedimentar do Jequitinhonha. Neste sentido, destacamos a necessidade
do entendimento fisico, matematico e computacional dos métodos e processos envolvidos.
O método de modelagem foi baseado na teoria do raio, que estd 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 difracao, onde se
credenciou o que apresentou melhor defini¢ao visual; sendo assim, o CRS delineou melhor os
refletores nas secoes CRS-empilhada e CRS-migrada. Um estudo inicial foi a representacao
da velocidade no dominio sismico, v(t), e no dominio geologico v(x). A distribuicao
de velocidades das ondas P, vp, (podendo-se acrescentar a informacgao tao desejada das
ondas S, vg), é fundamental para as fases do processamento e migracao que busca uma
imagem do subsolo disponivel & interpretacao geoldgica. Como detalhe de uma modelagem
futura a destacar é a de estruturas objetivas 3D visando a modelagem numérica de bacia
sedimentar que, além da informacao de velocidades P e S, é fundamental o conhecimento
da distribuicao de densidade na subsuperficie, e com este conhecimento, ou atribuicao
adicional através de modelos empiricos, se pode ir além dos processos de migracao e realizar
a predicao de tensao, deformacao e a variagdo de pressao na subsuperficie. Esta variagao
de pressao define zonas de baixa e alta pressao que se comporta como bombeamento
natural para o acimulo de fluidos (6leo, gas e dgua). Também, além desse processo de
bombeamento natural, se faz necessario as condigoes geoldgicas necessarias a geragao,

regime térmico e trapeamento de dleo e gas.

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(¢), 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, vg), 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 INTRODUCAO

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

imageamento sismico.

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

processamentos.

A descricao sucinta da geologia da area é para motivar a criagao de um modelo

pratico para a modelagem e o imageamento sismico.

Um assunto central foi a representacao de velocidade sismica no dominio sismico,
v(t), e no dominio geolégico [v(x)]. Além disso, a distribuicao de velocidades foi medida
com base nos dados de campo, mas é fundamental a conceituacao fisica dos modelos

adotados.

A distribuigao de velocidades das ondas P, vp, (podendo-se acrescentar a informacao
tao desejada das ondas S, vg), sdo fundamentais para as fases importantes do processamento
e imageamento que culminam na migracao sismica que busca uma imagem do subsolo
disponivel a interpretacao geoldgica, e neste caso visando a localizacao de um pogo que

tenha sucesso.

Para um estudo mais detalhado, a informacao de velocidades P e S e a distribuigao
de densidade (atribuido por modelos empiricos) se pode ir além dos processos de migragao
e realizar a predicao de tensao, deformacao e a variacdo de pressao na subsuperficie, que
define zonas de baixa e alta pressao que se comporta como bombeamento natural para o
acumulo de fluidos (6leo, gas e dgua). Além disso, se faz necessario as condigoes geologicas

voltadas a geragao, regime térmico e transporte de dleo e gas.

Os principais etapas deste trabalhos podem ser resumidos na seguinte sequéncia.
o Levantamento bibliografico;
o Modelagem numérica para se obter os dados sintéticos baseado em interpretagoes da
bacia do Jequitinhonha;
o Analise de velocidade convencional;
o Empilhamento NMO;
o Empilhamento CRS;
« Migracao em tempo: Stolt e CRS;

o Analise, comparacoes e conclusoes dos processamentos NMO e CRS.
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2 O METODO SISMICO

Neste capitulo descrevemos as propriedades basicas do método sismico voltado
a exploragdo. Sendo assim, é necessario destacar a escala do alvo, o que faz parte da
geometria da subsuperficie, os parametros elasticos, e a banda de frequéncia utilizada na

pratica de campo.

O experimento sismico tem por objetivo maior imagear a subsuperficie a partir de
dados de multi-cobertura, e de processos de filtragens para eliminar ruidos deterministicos
e aleatorios. Esta condigao estabelece o aumento da relagao sinal/ruido, o que permite

uma imagem com maior fidelidade.

A Figura 2.1 serve para ilustrar o método sismico, que é composto por uma fonte
de energia controlada, um meio de propagacao, e um sistema de recep¢ao do sinal em
propagacao.

Figura 2.1 — Efeitos fisicos relacionados & propagacio de ondas sismicas num meio geolégico.

Sensibilidade do Amplificacdo instrumental

Ruido adicionavel geofone e
N\ acoplamento
SARw >

Poténcia da fonte e
acoplamento

ylade dos sensores

Espalhamento

Divergéncia esférica

Trasmissividade

Coeficiente de reflexdao Curvatura do refletor

/ Variacao do coeficiente de reflexao e rugosidade
com angulo incidente

Fonte: Adaptado de Sheriff (1975).

A fonte de energia sismica gera ondas mecanicas que se propagam no meio geolégico
complexo (heterogéneo, anisotrépico). A propagagao das frentes de ondas bésicas (P e S)
em 3D sdo registradas pelo sistema de recepgao (geofone ou hidrofone), e corresponde ao
campo refletor, que sofre também do processo de transmissdo, antes do retorno a superficie,

através dos campos descendentes e ascendentes.

O sistema de recepcao faz parte de uma configuragdo continua, organizada por

estagoes onde se colocam as fontes e o grupo de receptores, que podem ser distribuidos em
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linha (1D) ou em mapa (2D) ao longo da superficie (terrestre ou marinha).

Os sismogramas sao tragos registrados no dominio do tempo, s(¢; x), para posigoes
espaciais ao longo do terreno que pode apresentar topografia plana, suave ou abrupta. O
conteudo do trago pode ser deslocamento, velocidade ou aceleracao do solo, ou o campo
de pressao. O modelo conveniente para representar o traco sismico de forma pratico é que
ele contém uma mensagem (parte deterministica, nao-aleatéria), m(t; x), e um ruido (néo

deterministico, aleatério), r(t, z), 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 convolucao do sinal-fonte, w(t), pela refletividade do meio, R(t).
Este modelo convolucional simples representa um modelo basico para entender e descrever
a composicao de uma segao sismica. (SILVIA; ROBINSON, 1979)

Os dados sismicos s6 fazem sentido pratico quando organizados em grupos (familias,
segoes, cubos), onde se aplica principios de correlacao para descrever as trajetérias, que
podem ser de reflexdo especular, refracao critica, difragao, ondas de Rayleigh, onda de

Love e Solitons.

2.1 Representacao da Fonte

Todo experimento sismico inicia com o acionamento e uma fonte (tipo explosdo,
ou varredura de modulacao de frequéncia), e consequentemente pela emissdo de uma
banda de frequéncias, e um sinal transiente causal. Normalmente a fonte é localizada no
substrato (a uma certa profundidade), mas sob o efeito da destruigdo nao-linear do meio
(fraturamento). Durante a propagacao o sinal-fonte sofre o efeito da presenga da superficie
livre através do fantasma-fonte, e ao ser captado pelo sensor ele sofre o efeito do fantasma
relacionado a superficie livre (HARDAGE, 1983). Sendo assim, se faz necessario definir
o pulso-interprete, que deve ser obtido pela deconvolucao dos dois efeitos dos fantasmas

fonte e receptor, o que resulta no pulso-efetivo.

Matematicamente, o sinal fonte pulso-efetivo em propagacao deve ser representado
por uma fungdo matemaética, que pode ser do tipo aleatéria (sinal observado), ou substituida
por uma deterministica. Exemplos de fun¢des deterministicas que servem para representar

uma fonte sismica sao descritas a seguir.
Berlage

A funcao Berlage, B(t) (2.2), é unilateral, causal, e é dada pelo produto de uma
constante, uma exponencial, uma senoide e uma funcao degrau-simples (Heaviside) u(t),

cuja expressao ¢ dada pela equagao (2.3), e controlada por cinco pardmetros (A, n, 7, fo, ®o)
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(ALDRIDGE, 1990):
B(t) = Au(t)t"e cos(wot + ¢,), (t > 0), (2.2)

onde A é o fator de amplitude, n um exponente amplificador, v o coeficiente de decaimento

exponencial, ¢, o deslocamento de fase, w, = 27 f, a velocidade angular, e
1 t>0
u(t) = ’ ’ 2.3
Q { 0, t <O0. (2:3)

No dominio da frequéncia, usando a transformada de Fourier, a Berlage tem o espectro

dado por:

+ido —igo
 AT(n+1) [ e e (2.4)

B - )
D= 2wy [F=Ry (-

onde Fy = +fo+igt, Fy=—fo+igt, I'(1)=1, T'(n)=n! O espectrotem o méximo
ao redor de fy, e decai assintoticamente a zero nas frequéncias na ordem de ~ f~ 1.

Gabor

Uma outra fungdo-teste importante é a de Gabor, G(t), ndo-causal, controlada por

quatro parametros (A, fy, o, v), dada por:

27 f N 2

G(t) = Ae_( ’ ) 1t2005(27rf]\/t +v), (—o0<t<+00), (2.5)

onde A é o fator de amplitude, fy a frequéncia de Nyquist, ¢ o coeficiente de espacamento
do pulso, v o deslocamento de fase para dar a forma desejada ao pulso. O uso desta funcao

requer um deslocamento para centraliza-la com relagao a metade do nimero de pontos de
calculo, e para marcar a chegada da onda (CERVENY; MOLOTKOV; PSENCIK, 1977).

Ricker

Este pulso, R;(t), Figura 2.2, origina da solugdo da equagao de onda em uma
dimensao para um meio visco-eldstico. A equacao (2.6) estd normalizada em relagao a

distancia para que o minimo central tenha um valor unitario e emergente positivo:

2t2 a2t2 4 7w2
Ry(t) = — (1 - a2> e+, |Ri(w)] = fu}zea?, (2.6)
onde )
2w, 2 T pU
= to = —, 0o = 9 2.7
¢ < to ) v v 347] (2.7)

sendo z = a distancia da observacao, v = a velocidade da onda, p = a densidade de meio,
n = a medida da velocidade interna do meio (HOSKEN, 1988).

2.2 Modelos Basicos Para Representar o Subsolo

O meio ¢ representado pela geologia, no caso exploracional, e significa um espago

3D. O modelo mais simples e muito conveniente e pratico para representar o meio, como
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Figura 2.2 — Fungdo Ricker com frequéncia controlada.
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no empilhamento e imageamento, é o formado por uma distribuicao de camadas plano-
horizontais de isovelocidades, homogéneas, isotrépicas. A Figura 2.3 ilustra este modelo

que ¢é considerado valida dentro da janela do processo de empilhamento, ou de migragao.

Figura 2.3 — Modelo geométrico de blocos: camadas plano-horizontais, homogéneas, e isotrépicas.
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Fonte: Do autor.

Um préoximo modelo, agora mais complexo e ainda pratico, é o formado por uma

distribuicao de camadas plano-inclinadas homogéneas, isotropicas, mas com a presenca de
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interfaces representando descontinuidades geoldgicas. A Figura 2.4 ilustra este modelo

que pode ser alterado dentro da janela do processo de empilhamento, e ou migragao.

Figura 2.4 — Modelo geométrico de blocos: camadas plano-inclinadas, homogéneas, e istropicas.
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Fonte: Do autor.

Outro modelo mais complexo ¢ o formado por uma distribuicdo de camadas
homogéneas, isotropicas, 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

migracao.

2.3 Exemplos de Registros e Configuracoes

Nesta secao é mostrado o exemplo de uma se¢ao sismica e descrito de forma

resumida os arranjos fonte-sensor, e as familias que podem ser obtidas a partir do cubo de

dados.

A Figura 2.6 mostra exemplos de algumas ondas que sao interpretadas para o caso

de uma fonte explosiva num meio sélido (terrestre).

Primeiras quebras ¢ designacao dada aos primeiros eventos que surgem no registro
sismico (traco de cor vermelha na Figura 2.6). Reflexdo é designagao dada aos eventos
hiperbdlicos da refletividade (traco de cor azul na Figura 2.6), e que é a base do método
sismico de reflexdo. Ondas de superficie (Ground Roll) é designagao para os eventos de
baixa frequéncia, alta amplitude, baixa velocidade de grupo e dispersivo, onde se enquadram
as ondas de Rayleigh, de Love, de impacto, nao-lineares, gravitacionais (na camada d’dgua).

As tipicas de Rayleigh e Love do meio terrestre, se propagam paralelamente as camadas
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Figura 2.5 — Modelo geométrico de blocos: camadas limitadas por interfaces curvas, homogéneas,
e isotropicas.
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superiores do solo, com movimento eliptico e retrogrado de propagacao das particulas do
meio, na mesma diregdo de propagacao (trago de cor verde na Figura 2.6) (DUARTE,
2013). Os eventos tipicos do meio liquido podem ser lineares (ondas P e S) e nao-lineares

(de gravidade, tipo surf).

A geometria de aquisi¢do de dados sismicos (em-linha 1D, ou em-plano 2D) é a
configuracao fonte-comum ilustrada na Figura 2.7, que corresponde a 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 configuracoes e familias desejadas, como a de receptor-comum, ponto-médio-comum,
tempo-comum. A Figura 2.8 ilustra a configuracao receptor-comum. A Figura 2.9 mostra
a configuracao ponto-médio-comum, onde as fontes sao representada pela cor amarela,
e que podem estar a esquerda e a direita do ponto-comum (F), os receptores pela cor
azul, e que podem estar a esquerda e a direita do ponto-comum (F). A velocidade do
meio ¢é representada por V', e M representa apenas um ponto idealizado de referéncia de

cobertura multipla em profundidade.
A relagdo matematica que organiza os dados é dada pelo seguinte par de equagoes:

Ts+ Tqg h_xg—xs

e, > (2.8)

Tm =

onde x,, representa o ponto-médio e h o meio-afastamento fonte-receptor. Os arranjos
buscam promover redundancia de informagao dos pontos e segmentos de reflexao em

subsuperficie, aumentando a relagao sinal/ruido.
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Figura 2.6 — Exemplo de secao sismica PMC onde mostra diferentes tipos de ondas interpretadas.
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2.4 A Regéncia da Propagacao

Nesta secao descrevemos a equacao que rege a propagacao das ondas eldsticas em
camadas sélidas e/ou fluidas. Além disso, a equagdo rege a propagagdo em 3D, e para um

meio que pode ser considerado geologicamente complexo.
Lei de Hooke Generalizada
A propagacao de ondas elasticas parte da relacao linear acoplada forca-deformacao

na forma F' = kx, denominada de lei de Hooke, Figura 2.10. Para a construgiao da equacao

diferencial que rege o fendmeno, o conceito aplicado é da relacao tensao-deformacao linear
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Figura 2.7 — Geometria do arranjo fonte-comum (FC).
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Figura 2.8 — Geometria do arranjo receptor-comum (RC).
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que tem a forma geral dada por:

3

3
Tij = Cijkl€kl = Z Z Cijkl€kl (2.9)

k=11=1

onde ¢;;i sao os coeficiente de rigidez elastica (stifness coefficient) que caracterizam
o sélido, constituem o tensor rigidez com 21 coeficientes independentes (independent

compliance coefficients), e na pratica define as propriedades eldsticas do meio como a sua
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Figura 2.9 — Geometria do arranjo ponto-médio-comum (PMC).
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resisténcia a pequenas deformacoes.

Figura 2.10 — Lei de Hooke Generalizada . Faixa de linearidade (lei da elastodinamica linear), e
faixa de ndo-linearidade (leis da elastodindmica nao-linear). O tracejado pontilhado
representa a histerese.
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Fonte: Do autor.

Admitindo-se um meio isotrépico, ¢;;i; torna-se invariante no que diz respeito a

rotagao, reduzido o numero de parametros independentes a apenas dois:
Cijit = N0i0k1 + 11(0u ik + dir0j1) (2.10)

onde A e u sao chamados de parametros de Lamé do material, que descrevem a relagao

linear tensao-deformagao para o meio isotrépico e d;; é o delta de Kronecker (4;; = 1 para
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i=7,6; =0parai##j ). Assim, a partir da equacdo (2.9) a relagdo tensao-deformacao

para o meio isotropico é dada por:
Tij = Aijerr + 2pe;; (2.11)

(onde o primeiro indice representa superficie, e o segundo a diregao da forga), e esta relagdo
serve de vinculo entre a tensao e a deformacdo na equacdo que rege a propagacao de
onda num meio linear-elastico. O sistema equivalente de indices é dado por: i :1,2,3;75 :
1,2,3;k :1,2,3;0 2,7 1y, k : 22,25, Usando esta equagao, podemos escrever as
componentes do tensor tensao em termos da deformacao na forma natural de uma matriz

T :Tij:

Aegr, + 2pe; 2peq; 2pep,
T = 2Meji )\Gkk + 2,uejj Qﬂejk . (212)
2pe; 2pe; Aegr + 2k

Onde p é denominado o médulo de cisalhamento e é uma medida da resisténcia do material
ao cisalhamento, cujo o valor é dado pela metade da relacao aplicada entre a tensao de

cisalhamento a deformagao de cisalhamento resultante, isto é, p = 7,,/2€,,

Outras coeficientes elasticos comumente utilizadas para os sélidos isotrépicos

incluem os seguintes.

o Modulo de Young E: razao entre a tensao exercida e deformagao sofrida pelo material:

_ BA+2p)p 2
B= S (P (2.13)

e Moédulo Volumétrico k: Razao da pressao hidrostatica em relacdo a mudanca de
volume, medida de incompressibilidade do material:

2
k=A+3n [FL72. (2.14)

» Razao de Poisson P: Medida da deformagao transversal do material:

A

— M’ [A], [A:adimensionall. (2.15)

Para a descrigdo quantitativa da propagacao da onda sismica é necessario a descri¢ao da
acao de forcas e deformacoes internas dos sélidos, como a comportamento dos mesmos
quando submetidos a uma fonte externa controlada, bem como a fendmenos naturais como
os terremotos. Embora o fendmeno deformacao-tensao sejam abordados separadamente,
na pratica eles ocorrem simultaneamente, através de relagoes constitutivas que descrevem

a natureza da propagagao linear-elastica perfeita (SHEARER, 2009).
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Tensor das Tensoes

A Figura 2.11, correspondente a equagao (2.11), serve para definir e quantificar o
conceito de tensdo-deformacdo, onde uma tensao (forga por unidade de area), t, [FL™?],
¢ aplicada sobre um volume sélido V', expresso nas coordenadas Cartesianas na forma geral
de um pequeno cubo tao pequeno quanto o desejavel (escala diferencial). As componentes
de t sdo distribuidas nas faces do cubo, e quantificada na forma forga/area por t(X), t(3)
e t(2), que agem em cada superficie do cubo. Uma superficie é representada pelo vetor
unitario perpendicular a ela: X, ¥ ou Z. As componentes tangenciais sdo representadas
por 7, ;, (i # j), e as normais por 7; ;, (¢ = j). A decomposigao fica representada na forma

tensorial que é:

Tii Tij Tik
t(i) = Tji y t(y) = Tjj ’ t(ﬁ) = Tjk ) (216)
Thi Tkj Tkk

Tii  Tij  Tik
T= Ty T Tik| - (2.17)

Tki Tkyj Tkk
onde o primeiro indice é a direcdo da forca, e o segundo indice representa a direcao da
superficie (o sentido deve ser definido pelo sinal, que diz ser para dentro ou para fora do

volume; isto é, uma direcdo tem estes dois sentidos).
Tensor das Deformacoes

As trés medidas bésicas da deformacao sao a longitudinal-transversal, e;;, (i = j),
a volumétrica e;; + e;; + €;;, (1 = j), e a cisalhante e;; = ej;, (i # j), e estao ilustradas na
Figura 2.12. Estas medidas estdao representadas em uma matriz de 9 elementos, em forma

de derivadas parciais do campo de deslocamento na seguinte forma matricial:

Oug Jug Ju Jug Buz
oz €ay Caz or ( + y) ( + )
. _ |1 (Ouy ou 8uy Buy Bu
e = Cyz CEyy Cyz| = by ( + x) By + 2 . (218)
1 (us | Oug 1 (0u, 4 Ou 8 2
Cir Cay €z §(u+u) 5 (5 + y) B

Em fluidos nao-viscosos apenas as mudancas relacionadas ao volume do material sao
possiveis de ocorrer. A tensao-deformacao cisalhante é diferente de zero apenas para os

sOlidos e para o caso de fluidos nao-viscosos.

2.4.1 Equacdo de Onda na Forma Tens3o-Deformacao.

A construcao da equagao diferencial parcial, linear, heterogénea, que rege a propa-
gacao de ondas elasticas em sélidos, segue a segunda lei de Newton que diz: A forca é

igual ao produto da massa com a taxa de variacao da velocidade.
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Figura 2.11 — Exemplo de um forga externa t, decomposta vetorialmente nas componentes t(X),
t(¥), t(Z), e atuando sobre uma particula sélida com a forma cibica. A decom-
posicao detalhada é em componentes tangentes, 7; j, (¢ # j), e perpendiculares,
Tij, (i = j), as superficies da particula. A tensao é definida como forga/area [F'/S].
O cubo ¢ uniforme; as areas das faces sao iguais.
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Fonte: Adaptado de Shearer (2009).

Figura 2.12 — Ilustragdo da (a) deformacao longitudinal-transversal, (b) volumétrica e (c) cisa-
lhante.

|
(& 7] ! ] (b) "“_.}{‘: """"""""" Jr\'w

""""" Mo deformado
Deformado

Fonte: Adaptado de Ikele e Amundsen (2005).

Considerando as forcas que atuam em um cubo infinitesimal, homogéneo, em um
sistema de coordenadas 1, x9, 3, Figura 2.13. Por exemplo, para o resultante das forcas

atuantes no cubo no sentido do eixo X; é dada pelo produto do vetor tensdo vezes a
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superficie da area correspondente (no caso infinitesimal):

T:m:
F1(X1) = t(%1) dovodas = TR dzadrs = |7 | dradas, (2.19)
TZI
onde 7%; = t(Xy), F é o vetor forga, t é o vetor tensdo, e T é o tensor tensao. Para o caso

de um campo de forga homogéneo, F(—%;) = —F(X1), ndo ha resultante sobre o cubo,

neste caso a for¢a no plano normal a x; é:

Tax
0
F()A{1> = aixl Tyx dl’ldl'zdl'g, (220)
Tex

Usando a notacao de indice e o somatorio para expressar a forca total exercida, proveniente

do campo de tensao, para todas as faces do cubo, se tem que:
3 07'17
F([II1, 1‘2,1’3) = Z ) dl‘ldl'gdl‘g, (221)

j=1 97

onde F ¢é o vetor forca e 0;7;; é a divergéncia do tensor-tensao.

A massa do cubo infinitesimal é dada por:
m = pdridrodrs, (2.22)

onde p ¢ a densidade.

Substituindo (2.21) e (2.22) em F' = ma, temos a equagao do movimento em termos

de tensao-deformagao para um meio homogéneo:

S utat) = 229
=S U\ T, = ~—T;;\ T, .

pf)tQ 8xj J

esta equacao governa a propagacao da onda sismica no meio fora da regiao da fonte, e que

nao mais atua.

O desejado é uma forma de solucao para a equagao (2.23) em termos de u;(x,t),
definido como problema ntimero 1, e para isto necessita de um modelo geométrico e
parametros fisicos; esta parte constitui uma fase importante da sismologia de sismogramas

sintéticos.
Forma da Propagacao Deslocamento Vetorial: Elastodinamica

Substituindo o vinculo (2.11) entre a tensao e a deformagao:
Tij = A 0ij Opuy + p(Ojuj + Oju;), (2.24)

na equacao (2.23) se tem que

82'&@'
P o

05X dij O, + p(Oyu; + O5u;)],
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Figura 2.13 — Representacao da resultante de forcas em um cubo infinitesimal.
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Fonte: Adaptado de Shearer (2009).

Fazendo ii = 0*u/dt? se escreve esta equacao em notacao vetorial:
pii = VANV -u)+ V- [Vu+ (V)| + A+ p)VV - u+ puViu (2.26)
Usando o vetor identidade
VxVxu=VV- u-Vu (2.27)

na equagao (2.26), se reescreve a equagao da onda sismica vetorial para meio heterogéneo

na forma:
pii = VAV -u) + V- [Vu+ (V)] + (A +2u)VV - u— puV x V x u, (2.28)

valida apenas para um cubo infinitesimal homogéneo em termos dos parametros fisicos
(p, A, p). Os dois primeiros termos da equagao (2.28) envolvem gradientes dos seus
respectivos parametros de Lame. Entretanto, incluir estes gradientes torna a equacao

(2.28) complicada e dificil de se resolver para aplicagoes praticas.
Sendo assim, é usual ignorar os dois primeiros gradientes, VA e Vyu, e a equacao
da elastodinamica ¢é reescrita na forma homogénea:

A+2u)VV -u—puV x V x u=pi, (2.29)

como regéncia da onda sismica em meio homogéneo (velocidade e pardmetros eldsticos
constantes), que é a forma base para a descricdo da maioria de métodos para a sintese de
sismogramas. Como complementagao, pode-se incluir a funcao forcante f(¢,x), e (2.29)

passa a forma nao-homogénea:

A+20)VV -u—uV x V xu-—pi = f(t,x), (2.30)
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Separam-se as solu¢oes em termos das ondas P e S através do divergente e do rotacional,

respectivamente. Usando o divergente de (2.29) e a identidade vetorial V - (V x ¥) = 0,

se tem que: )

0 (;2' ) _ AT“W(V ), (2.31)
ou 9

V3V -u) — %a(avt;l) =0, (2.32)

onde v, ¢ a velocidade onda P dada por:

A+ 2
vy =1/ J;“. (2.33)

Considerando o rotacional de (2.29), e usando a identidade vetorial V x (V¢) = 0, se tem

que:

P(Vxu) pu

Usando a identidade vetorial (2.27) e V- (V x u) = 0, (2.34) torna-se:

P(Vxu)  p,
o 1 2(V x u)
5 X u
i S e/ 2.
V4V x u) RTE 0, (2.36)
onde v, ¢ a velocidade da onda S, dada por
m
Vs = ([ —. 2.37
P (2.37)

Substituindo as equagoes (2.33) e (2.37) em (2.29), se reescreve em termos das velocidades
Vp € Vs

i = 2VV-u— 02V x V xu, (2.38)

Teorema de Lame-Helmholtz: Potenciais de deslocamento

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

u=Vo+VxW¥ V. -¥=0(. (2.39)

Se tem que:
V. u= V3, (2.40)

Vxu=VxVW¥,
=VV.-¥ - V¥,
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= -V, (2.41)

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

1 9%¢
24 — 2P _ 2.42
1 0*¥
W@—ﬁaﬁzo (2.43)

Esta é uma forma de explicar o uso da forma actustica nos problemas de modelagem na
sismica de exploracao. No entanto, a solu¢ao numérica para a equagao da elastodinamica,
na forma actstica segue diferentes métodos dependendo da geometria do problema. Depois
de encontrar solugoes para ¢, o potencial de deslocamento da onda P é dado pelo gradiente
de ¢ e o potencial de deslocamento da onda S é dado pelo rotacional de ¥, como resultado
de (2.39).

2.4.2 Equacdo de onda na forma acustica

A equacao diferencial parcial da onda é linear, hiperbdlica, segunda ordem, e se
destaca aqui a aplicagdo para as ondas sismicas na forma actustica. Além disso, ela é
usualmente aplicada para representar a propagacao em meios solidos na forma de uma
aproximagao fisica (BEDNAR, 2013), e descrita na forma Cartesiana com as coordenadas
espaciais (x = x1, Z2, x3), € com uma fungdo escalar Py = Py(t, z1, x2, x3), cuja dimensao é
a pressao, e se escreve na forma:
62P0 (t, X)

ot?

onde V? ¢ o Laplaciano, e v é a velocidade admitida constante (densidade constante) em

v*V2Py(t, x) — = f(t,x), (2.44)

um meio actstico, infinitesimal, e f(¢,x) é a fungao forgante distribuida no tempo-espago

(fonte sismica). Uma forma usual de utilizar esta equacao é modifica-la para a forma:

0?Py(t, x)
ot?

que é justificada apenas para comprimentos de ondas longos, relativamente as dimensoes

v (x)V2Py(t,x) — = f(t,x), (2.45)

das camadas do meio de propagacao. A solucdo de uma equacao diferencial parcial

necessita de condig¢oes iniciais e de contorno, que define o problema fisico a ser estudado

(LANE, 2002).
Raios: Equacgoes do Iconal-temporal e do Transporte-amplitude.
Considerando a equagao da onda na forma actstica (2.45) para a pressdao p num
meio com uma velocidade variavel v = v(x;), e homogénea,

1
V2

;@5%, (2.46)
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e utilizando-se uma solu¢ao harmonica para separar a parte temporal da espacial (com

dependéncia na frequéncia na temporal), o que é expressa por:
Po(l’i, t) = P(l’i)e_iw(t_T(xi)). (247)

A banda de frequéncia tem a seguinte propriedade: w > 0, e P(x;) e T'(x;) sdo fungoes
escalares suaves. A fungao P(z;) descreve a divergéncia esférica (espacial), e a fungao
T(z;) a propagacao temporal que relaciona a distdncia percorrida com a velocidade do
meio. Para a condi¢do que P(x;) = constante, a equagao (2.47) representa a solu¢ao para
uma onda plana. Portanto, sendo t = T'(z;) se tem a posi¢do temporal da frente de onda,

que ¢é em geral curva.

Utilizando-se da identidade vetorial V - ab = b - Va + aV - 5, se tem que:

V2p =V -Vp=[iw(VP +iwPVT) VT + (V*P +iwVT - VP + iwPV?T))e =T,
(2.48)

que pode ser expressa na seguinte forma,

—w?P[(VT)? = 1/v*] + iw[2VP - VT + PV*T] + V*P = 0, (2.49)

2 w! e w° podem ser ignoradas, e

que deve ser satisfeita para qualquer w. As partes com w
com isto o interesse é nas solucoes de alta frequéncia, para se obter o par de equagoes, a

iconal (SHEARER, 2009):

1
(VT)? = = (2.50)

e a do transporte
2VP-VT + PV*T = 0. (2.51)

A iconal (2.50) representa uma equagao diferencial parcial, ndo-linear quadratica, com
relacdo a parte temporal T. A do transporte (2.51) representa uma equacgao diferencial
parcial, linear com relacao a amplitude (P) e ao tempo (7).

Lei de Snell e a Reflexao Especular

Se considera uma onda plana em propagagao em um meio de velocidade uniforme
v, que intercepta uma interface horizontal. As frentes de onda que estao nos instantes ¢

e t + At sao separadas pela distancia As, ao longo da trajetéria do raio, formando um

angulo de incidéncia § com a normal (Figura 2.14), sendo As definido por:

As = Axsenf, (2.52)
onde As = vAt, entao tem-se que:
vAt = Axsend (2.53)
ou
At _ send = ssent = p, (2.54)

Ax v
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Figura 2.14 — Representagao de uma onda plana incidente em uma superficie horizontal. O
angulo 6 é denominado dngulo incidente.

le«<— Ax —>]

frente de onda no tempo t + At

frente de onda no tempo t]

Fonte: Shearer (2009).

onde s é a vagarosidade (s = 1/v), v a velocidade e p pardmetro horizontal do raio que

representa a vagarosidade aparente da frente de onda na dire¢ao horizontal.

A representacao 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
homogéneas de velocidades diferentes (sendo vy > vy), resultando no espalhamento P-SV

refletida e transmitido, onde as frentes de onda sdo perpendiculares aos raios. O parametro

Figura 2.15 — Representagdao de uma onde P incidente gerando ondas P e SV refletidas e trans-

mitidas.
1
' ONDA-S
[ REFLETIDA
ONDA-P | R,
INCIDENTE ONDA-P
REFLETIDA
MEIO 1 R
Vey . Vsq P
Interface
MEIO 2 ONDA- D
Ve Vsz P2 TRANSMITIDA

T,

e

ONDA-S
TRANSMITIDA
T,

s

Fonte: Do autor.

horizontal do raio pode ser expresso em termos da vagarosidade e do angulo de incidéncia
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(ou emergéncia vertical) com a normal de forma generalizada; isto é:
p = sysenf; = sysenfy = ... = s, send,,. (2.55)

A equagao (2.55) também pode ser obtida pelo teorema de Fermat (SHEARER, 2009),
que estabelece o tempo minimo de percurso entre dois pontos, e deve ser estacionario para

pequenas variagoes da trajetéria do raio (superficie plana ou curva).

Se a velocidade ¢é crescente, o angulo 6 ¢é limitado a 90 graus, o que horizontaliza o

raio (ilustrado na Figura 2.16), onde p = sy, = ;= = pip.
P

Figura 2.16 — Ilustracao da lei de Snell generalizada para meios continuos.

™6 =90°
Fonte: Shearer (2009).

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

Z 1/2, para (s; > p). (2.56)

s2Az;
3 - p

T =2) 5

e para (s; > p). (2.57)

Figura 2.17 — Modelo simples de camadas plano-horizontais, homogéneas e isotrépicas. s; é a
vagarosidade na camada i, e Az; é a espessura da camada i.

S, Az,
S, A22
S, Az,

i

Fonte: Shearer (2009).

Zona de Fresnel e a Reflexao Nao-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 concéntricos que se intercalam como iluminados e nao iluminados
sobre o refletor, cuja energia chega ao receptor. Os anéis da ZF sao caracterizados pelos
seus raios, que dependem do comprimento de onda na forma A = ? do pulso em propagacao;
sendo assim, o raio depende da frequéncia (f) e da velocidade do meio (v). Sheriff e Geldart
(1995) mostram que a contribui¢ao dos anéis sucessivos de Fresnel para a iluminacao do
ponto de observacao se cancelam, e apenas a primeira ZF é que tem contribuicdo. Como o
pulso contém uma banda de frequéncia, o pratico é referenciar-se a frequéncia 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 relacao a trajetéria do raio, que neste
caso ¢ usual se tratar da trajetoria de afastamento-nulo (segao de trajetéria de incidéncia

normal), o que é conveniente ao empilhamento e a migragao.

Diferentes autores definem o raio da ZF de acordo com a conveniéncia do problema.
Por exemplo, Berkhout (1984) define o raio da ZF com {A (k =4) do comprimento de
onda na hipotenusa nas Figuras 2.18 e 2.19, e Sheriff ¢ Geldart (1995) para 1\ (k= 2).

Figura 2.18 — Geometria da ZF para uma reflexdo de afastamento-nulo.

Fonte/Receptor

Zyt M8

=~ Berkhout
zytA4 )
%, Sheriff

.
‘Refletor .

\ Pl

Fonte: Do autor.

O raio da Primeira Zona de Fresnel (PZF) para fontes pontuais é estimado usando

o teorema de Pitagoras na forma:

A
ri = (20 + E)Q — %, (2.58)

Para o caso A << 1, o r; resulta na seguinte aproximacao:

(Sheriff), (2.59)

(Berkhout), (2.60)
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onde zy é a profundidade da interface. Assim, o refletor situado na posicao zy é expresso

em termos da velocidade v e do duplo tempo de percurso t através da relagdo zg = %t

Figura 2.19 — Ilustracdo dos anéis de Fresnel, com um ponto de observagdo em G, superficie de
um refletor iluminado por uma frente de onda esférica criada por uma fonte na
subsuperficie.

b
Zona de fresnel de
ordem1,2¢3

Frente de
onda esférica

Fonte: Adaptado de Hardage (1983).

A Figura 2.20 representa um corte transversal a Figura 2.19, onde o comprimento
extra P(Q) para a trajetoria do raio ndo-normal determina o raio da ZF. A suposicao béasica
envolvida no calculo da ZF ¢é que as distancias a >> A e b >> A, o que equivalente a

condicao r << a e r << b, o que possibilita a seguinte relacao:
PQ =X, + Xy, (2.61)

onde a distancia, X, é expressa como:

2

Xi :a—\/a2—r2:;—. (2.62)
a

Continuando,
2 2 a+b
PQ=—+—- = 2,
O=% T w

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

(2.63)

A a+b,

— 2.64
"y 2ab ™ (2.64)
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Figura 2.20 — Representacdo da trajetéria dos raios SPG e SOG, onde a trajetéria SPG > SOG,
1 = Va2 —r2 cg =Vb?>—1r2 r éoraio da ZF e PQ = \/2. Para o caso onde o
raio r seja pequeno, comparado com a e b, se tem que PQ = X7 + Xo.

Refletor Sismico
Frente de Onda

. : S o
Fonte X, X, 2 Geofone
Fonte: Adaptado de Hardage (1983)
de onde r; é escrito na forma seguinte:
9 ab
rp=A : 2.65
! a+b (2.65)
Para a condicao do geofone estar na superficie terrestre, b = a, entao:
Aa
r? = 5 (2.66)

Para o caso onde a fonte e o receptor estejam separados e dispostos dentro do lanco sismico,

a zona de Fresnel passa a ter uma forma eliptica ao invés de circular, como descrito por

Zavalishin (1975) (HARDAGE, 1983).

2.5 Solucao para o problema: Teoria do Raio

Nesta secao é descrita a teoria do raio nos seus aspectos cinematicos (tragamento

de raios, tempo de transito e frente de onda) e dindmicos (amplitude) (CERVENY, 2001).

O campo de ondas é descrito pela ondas basicas, P e S (SH e SV) que se propagam
independentemente, através de um pulso de curta duragao, o que implica numa janela

de maior conteido de frequéncia, na direcdo de um pulso Delta de Dirac, mas de banda



Capitulo 2. O METODO SISMICO 36

limitada, e este comportamento se mantém por toda a propagacao, a nao ser pela absorc¢ao
anelastica. Tais condig¢oes dao a informacao de como contetido de frequéncia do pulso deva

se comportar.

A observacao dos eventos deve levar em consideracao dois aspectos basicos: o
cinematico e o dindmico. A parte cinematica trata das trajetorias dos raios e do tempo
de transito dos eventos sismicos, e a parte dindmica acrescenta a propagacao espacial da
energia medida pela amplitude dos eventos (pulsos numa distribui¢ao coerente como a

hiperbélica).

As propriedades cinematica e dindmica s@o combinados em uma fung¢ao que repre-
senta uma forma solucao da equacao da onda elastica. Matematicamente, este procedimento
funciona como o método de separacao de variaveis, onde as partes espaciais e temporais

ficam distintas.

Uma forma especial da equacdo de onda tem a primeira parte denominada de
equagao iconal, que é resolvida através de métodos numéricos (equagoes cinematicas do
raio), como através de um algoritimo do tipo Runge-Kutta, onde uma das solugoes é
o tempo de transito. A segunda parte é chamada de Equacao do Transporte e onde é

calculado o campo das amplitudes.

As equagdes iconal e do transporte sao EDP’s, onde a energia é concentrada ao
longo de cada raio. Para se obter a solugao assintotica de ordem zero, combina-se suas

partes constitutivas que sao o tempo de transito e a amplitude.

A técnica de tracamento 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 reflexao, angulo de incidéncia e amplitude.

A estimativa do tempo de transito ao longo de um trajeto qualquer referente a
pares de fonte e receptor, pode ser feita baseada no tragamento de raios e na lei de Snell

para cada interface atravessada.

Existem algumas maneiras de gerar modelos sismicos com tracamento de raios, uma
delas quando se considera os raios com incidéncia normal e outro baseado na propagacao
das ondas através de um meio acustico. A primeira é muito usada para modelagem
bidimensional na industria, ela pressupoe que a fonte e o receptor estao na mesma posi¢ao
para que os raios incidam perpendicularmente sobre a interface. J4 a segunda baseia-se
na extrapolagao dos campos de onda para resolver as equacoes de derivadas parciais que

descrevem a propagacao das ondas em subsuperficie.
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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 interpretacao sismo-estrutural-estratigrafica limitado a
camadas com interfaces suaves na maioria da sua extensao, e a presenca de formagoes
na forma de lentes. Nesta referida interpretagao construimos um modelo formado pelo
embasamento, superposto por uma sequéncia onde se localiza a rocha geradora, sobre
a qual repousa a sequéncia onde se encontra a rocha reservatorio capeada por duas
sequéncias superiores. Deve se chamar atengao, que a definicdo de rochas reservatorio
e selante nao é estabelecida apenas por conceitos de sedimentologia, mas também, e
principalmente, baseado no conceito de distribuicao de pressao em subsuperficie. Sendo
assim, um reservatoério é necessariamente uma zona de baixa pressao, e a geradora se situa
numa condi¢ao de alta pressao. Da mesma forma, a rocha selante simplesmente significa

numa condicao de alta pressao.

A pressao (normal e tangencial, e média) aumenta quase linearmente com a
profundidade como resultado do efeito gravitacional, mas dentro da sequencia sedimentar
as condicoes de pressao se tornam relativas no detalhe, e dependem exclusivamente nos
parametros elasticos das unidades rochosas. Deste modo, o sistema funciona como bombas

de succao natural, com o fluido se movimentando da zona de alta para a de baixa pressao.

Como o modelo (geométrico e paramétrico) tem uma construgao empirica controlada,
a Tabela 3.1 descreve de forma simplificada o sistema petrolifero da Bacia do Jequitinhonha,
onde esta informado algumas caracteristicas do reservatério e da rocha geradora, ambos
construidos dentro do bloco formada por 4 linhas sismicas (a 214-266, 214-268, 214-270 e a
214-297), e baseado em descrigoes geoldgicas (CAIXETA et al., 2008; MOHRIAK, 2003).

Modelagem

O método numérico estudado neste trabalho é denominado de triangulacao de
Delaunay, que é para gerar graficos e imagens digitais, em duas ou trés dimensoes, util
para modelar objetos de diferentes complexidades. O método consiste em representar
um objeto através de uma malha formada por tridngulos que cumprem a condi¢ao de
Delaunay, onde o interior da circunferéncia para cada triangulo circunscrito deve ser vazio

(HALE; COHEN, 1991).

A Figura 3.1 ilustra a triangulagao que obedece as condi¢des de Delaunay, por um
conjunto de pontos P e T uma triangulacao de P, se e somente se o circuncirculo de cada

triangulo de T nao possui nenhum ponto de P no seu interior.

Uma das vantagens do método é a maximizacao dos angulos internos dos triangulos,

fazendo-os assumir a melhor forma possivel. O objetivo disto é para que as formas (estru-
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Tabela 3.1 — Caracteristicas do Sistema Petrolifero.

Sistema Petrolifero H Descricao

Rocha Geradora Formagao Regéncia. Espessura aproximada de 1800 metros.

Rocha Reservatoéria Formacao Urucutuca: turbiditos cretaceo e tercidrio com uma
espessura aproximada de 1120 metros. Grupo Barra Nova:
calcarios da Formacao Regéncia e clasticos da formacao Sao
Mateus (com espessura aproximada de 1120 metros). Forma-
¢ao Mariricu: cldsticos do Membro Mucuri (com espessura
aproximada de 1600 metros) e carbonatos do Membro Itatnas
(com espessura nao obtidas). Grupo Rio Pardo: associados a
fraturas.

Rocha selante Formagao Urucutuca: folhelho e turbidito do Cretaceo e Ter-
ciario. Formagao Sao Mateus: folhelho. Formagcao Regéncia:
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 (Py, P, P3, P4 e Pj), e a triangulagao T
formada pelos triangulos T1, T2 e T3. Em (B) se tem a sequéncia de circulos para
verificar se o arranjo de tridngulos estd de acordo com a triangulagdo de Delaunay,
0 que se confirma pela nao existéncia de pontos de P dentro dos circulos.

A B
Pl PZ
T,
T,
P, P,
T;
Ps

Fonte: Do autor.

turas geologicas) de grande complexidade podem ser aproximadas ao maximo da realidade
desejada (para a subsuperficie). Neste sentido, Hale e Cohen (1991) desenvolveram um
algoritmo para gerar modelos para o subsolo através de um ajuste feito na triangulacao de
Delaunay, onde os lados de alguns tridngulos sempre tém que existir com base na forma

do corpo que esta 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 tragamento dos
raios baseado na equagao iconal (FOREL; BENZ; PENNINGTON, 2005). A distribui¢ao

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.

10

15

Modelo de velocidade (m/s)

20 25
Distancia (Km)

Fonte: Do autor.

30

35

40

5500

5000

4500

4000

3500

VHNOHNILINOAL Od VIOVE VA WADVTAAON & ompdn)

6¢



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 cédigo sao definidas as dimensoes do modelo em km (ver Apéndice
A), e a partir da linha 20 se tem 21 conjuntos de valores para zedge, zedge, e sedge, as quais
definem o contorno das interfaces (vértice), e o gradiente de velocidades. Estes valores
devem ser definidas da primeira a ultima interface, e limitar o modelo no topo e na base
para que a triangulacdo possa ser feita com eficiéncia. As linhas com sedge (sloth ao longo

da interface) tém somente zeros porque as camadas sao homogéneas e isotrépicas.

A linha 106 do c6digo é necessaria para algum programa de aquisicao posterior use
esse modelo. Uma interface que nao ¢ listada nesta fase, nao sera vista pelo coédigo de

aquisicao 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. Entao, qualquer ponto dentro de uma area fechada pode ser indicado
pelo par (x,z). A vagarosidade ao quadrado desta regido é determinada pela equagao 3.1,

onde o usudrio define como é a variacao da velocidade dentro de cada camada, na forma:

ds ds
s(x, 2) :50+(:c—x0)@+(z—zo)£ (3.1)

Configuracao de Aquisicao

Figura 3.4 — Geometria end-on

FONTE RECEPTOR RECEPTOR
A

F—100 m —
| 6000 m |

Fonte: Do autor.

A configuracdo da aquisi¢ao sismica feita através do comando triseis (um pacote
SU) foi escolhida a fim de varrer todo o modelo da Figura 3.3 (ver Apéndice B), sendo a
geometria end-on (Figura 3.4) a escolhida. A Tabela 3.2 mostra os pardmetros utilizados

na aquisicao.



Capitulo 3. MODELAGEM DA BACIA DO JEQUITINHONHA

42

Tabela 3.2 — Pardmetros da aquisi¢ao para a configuraciao end-on

Parametro H Valor do Parametro
Ntmero de Tiros 400

Distancia entre tiros 100 m

Numero de receptores 60

Distancia entre receptores 100 m

Afastamento minimo 100 m

Afastamento méaximo (end-on) || 6000 m

Tempo de registro

10 s

Numero de amostras por traco || 2500

Fonte: Do autor
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4 PROCESSAMENTO CONVENCIONAL

Neste capitulo descrevemos o processamento sismico convencional baseado no livro
de Yilmaz (2001), bem como o fluxograma aplicado as etapas do processamento sismico em
tempo; partindo da Andlise de Velocidade, seguido da Corre¢ao de Sobre Tempo Normal,

Empilhamento e Migragao.

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

o Analise de velocidade: suvelan.
o Correcao NMO: sunmo.
o Empilhamento NMO: sustack.

o Migracgao Stolt pds-empilhamento no tempo: sustolt.

O livro texto de (FOREL; BENZ; PENNINGTON, 2005) serviu de base para os

c6digos de cada processo da etapa do processamento deste trabalho.

Foi utilizado o arquivo de saida da etapa e organizado o dado em CDP e efetuadas
a andlise de velocidade, corregago NMO, empilhamento e migragao no tempo. O fluxograma

da Figura 4.1 mostra a sequéncia de processamento realizada.
Figura 4.1 — Fluxograma das etapas do processamento sismico convencional.

Verificar dados do arquivo
|
Colocar os dados em CDP
|
—  Analise de Velocidade

|
Muting
|

NMO
|

Empilhamento

|
Modelo de velocida
esta bom?

Nao Sim

Migragdo Stolt <——

Fonte: Do autor.

4.1 Analise de Velocidade e Correcao NMO

A distribuicao de velocidade na secao sismica usa o dado organizado em familia

CMP, a medida semblance e a correcaio NMO.
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A correcao NMO ¢é baseada no modelo de camada plano-horizontal, cujo tempo
de transito de reflexao de uma onda priméria tem forma hiperbdlica definida pelo sobre-

tempo-normal, sendo expresso na forma a seguir:

1.2
t(x) = |t + ~ (4.1)

onde ty =tempo de afastamento nulo e v,,; =velocidade de média quadratica da raiz. A
equagao da correcao NMO ajusta afastamento para = = 0 (afastamento nulo), e é expressa

por:
AtNMo(h, t(O), UNMO) = t(ZE) — t(O), (42)

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

1+ (75(0)211m>2] — 1. (4.3)

Na aplicacao de Atnno se busca a horizontalizagao dos eventos hiperbdlicos em

AtNMo(h, t(O), UNMO) = t(0>

relagao a t(0) ajustando o pardmetro vnyo. A estimativa de velocidade é realizada acoplada

ao mapa semblance, S(vnmo, to; o), que mede a coeréncia no intervalo [0, 1], e é dada por:

to+ot/2 [1 5h

> A > ﬂ[t(haUNMO);iEo]]

t=to—dt/2 h=hg
to+0t/2 1 Sh )
> Nn [u[t(h, vnmo); o]

S(vnmo, to; o) = ; (4.4)

onde u[t(h,vnmo); To] é a amplitude do trago ao longo da trajetéria de empilhamento,

Z e Z definem as janelas temporal-espacial dt e dh dentro da qual se ajusta a curva
t h
que melhor representa o evento de reflexdo, e N, é o nimero de tracos envolvidos. Os

pares (vnmo, o) devem ser marcados no mapa semblance em conjunto com a andlise dos
eventos de reflexdo, 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 migragao.

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 familia CMP, que é resumida a um traco

definido matematicamente pela média:
1 i=N
Bl 4.5
(t0) = 5 >t (45)

onde s;, ¢ a amplitude resultante do somatério; u;;, ¢ a amplitude no i-ésimo traco no

tempo-duplo ¢;; e N é o nimero de tragos a serem somados em cada familia CMP.



Capitulo 4. PROCESSAMENTO CONVENCIONAL 45

Figura 4.2 — CMP 59: mapa semblance (& esquerda); antes da correcio NMO (meio) e apéds a
corregdo NMO (& direita).

Velocidade (m/s) Distancia (m) Distancia (m)
2000 3000 4000 2090 40p0 2090 4090

S8,

o

r
I

o
L L
4l

.,
iL
=

[

,,
|

-

~
.
T
7
T
\
\
T
\
T
\
T
7
7

Tempo (s)
Semblance
Tempo (s)
|
Tempo (s)

il
S

Fonte: Do Autor.

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

4.2 Migracao Stolt

A migracao corresponde a uma mudanga 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 continua fonte
pontual de onda). Uma desvantagem é que este método de migracdo (denominado aqui de
Stolt,(STOLT, 1978), ou migracao por velocidade constante), ndo permite a variagao de
velocidade com em x — z (ou tempo), e o resultado apresenta uma mudanga de escala para
a ordenada tempo para profundidade. Como um exemplo de problema pratico existente é
a periodicidade da transformada de Fourier (no tempo) que, em principio, é resolvido por

estender o dado com uma pavimentagao 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 migra¢ao que vai até a

mudanca a profundidade:
p(,8) = Pky,w) — P'(kus ko = | = — k2) — p'(x, 2). (4.6)
v

O par de transformadas para o campo observado p(z, ¢,z = 0) na forma simétrica

¢ dado por:

P(k,,w) = /dx/p z,t)elkee=2 gy - — /T, (4.7)

/ dk, / P(ky, w)eim=20 g, (4.8)

Continuando, um aspecto da Stolt é a descricdo no tempo-distancia para z =
0 (plano da observagao). Sendo assim a expressdo de extrapolagao em profundidade
(continuagao para baixo), z, do campo actstico
0P,
ot?

v?’V2P) — = f(t,x) (4.9)

dada pelo transformada de Fourier em ¢ e x é dada por:
P(w, ks, 2) = e**P(w, ky, 2 = 0), (4.10)

onde P ¢é o campo de pressao no dominio da frequéncia f —k, z é a ordenada (profundidade
qualquer), e que pode ser escrito no dominio do tempo pela transformada inversa como

dado a seguir:
p(t,x, 2) = / / eifzr—iwttibz p(y o2 = 0)dwdk,, (4.11)

onde p é o campo de pressao no dominio (tempo t) do continuo.

Para o caso limitado ao dominio do tempo, a expressao do campo extrapolado é

dada por:

/dk: [ Pliw) _Z[m_ (_kg)]dw. (4.12)
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Continuando com a justificativa da representacao no dominio da profundidade,
aplicando o principio da condi¢io de imagem, I(x, z) é um refletor em explosdo no tempo

t =0, se tem que:
I(z,z) = //eik“eikZ(“’kz)zP(w,k:x,O)dwdk:x (4.13)

A equagao (4.13) fornece a imagem final, entretanto nao estd numa forma atrativa, ja que

implica em uma integracao bidimensional deve ser feita para cada nivel de z.

A direcao de propagacao da onda é definida pela relagao entre z e t, o que é
necessario para manter a fase constante na expressao exp(—iwt + ik,z). Se w for sempre
positivo, entao +k, refere-se as ondas descendentes e —k, as ondas ascendentes. Frequéncias
negativas w bem como as frequéncias positivas, sao necessarias para descrever ondas que

tém valores reais.

Assim, a descricao adequada para uma onda descendente é que os sinais de w e k,
devem ser o mesmo, e para uma onda ascendente w e k, devem ter sinais diferentes. A

partir destas consideragoes, a variavel de integracao em (4.13) é mudada de w para k,:

w = —sgn(k,)v\/ k2 + k2, (4.14)

dw k,

" —sgn(k,)v EENE (4.15)

dw k.|
= V) 4.16
dk. U./kg + k2 416)

Com estas relagoes a equagao (4.13) passa a forma:

_— k.
I(z,2) = //em”“kz P[w(kx,l<:z),l€:,;,0]v‘7| dk.dk,. (4.17)
k2 + k2

A equagdo (4.17) resume a mudanga na transformada inversa de Fourier (4.13), e a
migragao Stolt é uma implementacao direta desta equacao.
 Transformada de Fourier dupla de p(¢,x,z = 0) para P(w, k,,z = 0).

o Continuar P ao longo uma malha para novo nivel como funcao de k., k..
k=]

, onde o cosseno é o Jacobiano da
k2++/ k2

o Multiplicar P pelo fator cos(f) =

transformacao.

» Transformada inversa de Fourier de P'(k,, k,) para p'(z, z).
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5 METODO CRS

O método de empilhamento por superficie de Reflexao Comum (CRS - common
reflection surface) é uma técnica alternativa de imageamento de dados sismicos que
nao dependem do conhecimento a priori do modelo de velocidades do meio, enquanto o
método convencional (NMO) é baseado numa andlise de velocidade medida pelo correcao
de sobre-tempo-normal (NMO=Normal Moveout). Ambas as técnicas, CRS e NMO,
simulam a se¢do de afastamento-nulo (ZO - zero offset) utilizando dados de cobertura
multipla, através da soma dos eventos sismicos ao longo das superficies de empilhamento
associadas a cada ponto de amostragem da secao ZO (FPy(xg,to)); no entanto, enquanto o
método NMO utiliza N pontos no empilhamento, o CRS utiliza teoricamente N? pontos,
0 que estatisticamente é muito mais significativo. Como resultado, é claro visualmente
e numericamente que as se¢oes CRS simuladas apresentam resolucao lateral e relacao
sinal /ruido melhores do que as apresentadas pelos métodos NMO convencionais Miiller

(1999), Jiger (1999) e Mann (2002).

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

5.1 Aproximacao Paraxial

A propagacao de ondas sismicas descrita pela teoria do raio é basica e fundamental
para o tratamento de dados sismicos, onde é contida a aproximacao de alta frequéncia que

¢é baseada em trés condigoes fisicas:

1. A condicao de alta frequéncia significa que o comprimento de onda é muito menor
do que a distancia 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 homogéneo e isotropico a direcao do fluxo de energia ndo muda de direcao,
e percorre o meio ao longo de uma reta denominada raio;

3. O raio muda de direcdo quando ha mudanca nas propriedades fisicas do meio.

A propagagdo em meios heterogéneos (por exemplo, o formado por camadas em
uma bacia sedimentar) implica em que os valores dos pardmetros em qualquer ponto de
um raio paraxial sejam linearmente dependentes de seu ponto inicial. Esta dependéncia é

descrita pelas matrizes propagadoras do raio [IT segundo Cerveny (1987), ou T segundo
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Bortfeld (1989)], de onde se pode estimar o tempo de transito e a zona de Fresnel ao longo
do raio (HUBRAL; SCHLEICHER; TYGEL, 1993).

A representacao da propagacao por meio de raio é mais conveniente do que por
frente de onda devido a simplicidade em se construir uma figura para acompanhar e
interpretar o evento em propagacao. A teoria paraxial usa a trajetéria fonte-sensor (onda
refratada, onda mergulhante, onda refletida), onde é descrita uma trajetéria considerada
como referéncia, xy (exemplo de onda axial, ou central, é a onda de incidéncia normal,
NIP), e outras sucessivamente (lateralmente) distanciadas e consideradas paraxiais, como

ilustrado na Figura 5.1. Na sismica de reflexdo sao considerados os raios que partem de

Figura 5.1 — Ilustracao dos parametros CRS para um raio central normal XoNIP Xy: By o dngulo
de emergéncia, NIP e N sdo curvaturas da frente de onda. > é o refletor, Xy é a
coordenada do ponto central, e S e G sdo as posi¢oes da fonte e receptor para um
raio paraxial, refletido em R.

N-frente de onda

S Xm de onda G
N

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

uma superficie onde se localizam as fontes, denominada de superficie anterior, e chegam a
uma superficie onde se localizam os receptores, denominada de superficie posterior, e em

geral estas superficies sdo as mesmas ou estao proximas.

O modelo geométrico para a subsuperficie, de interesse pratico neste trabalho, é
formado por camadas homogéneas, isotropicas, limitadas por superficies curvas suaves,
onde a teoria paraxial é atendida. Sendo assim, o desenvolvimento visa o célculo do
tempo de transito duplo para reflexdes priméarias para um modelo heterogéneo, que para
um espaco 3D podemos considerar como um cédlculo bem mais complicado. A férmula
para o tempo de transito duplo servird como trajetoria para o empilhamento no dominio

semblance.

Este modelo em 2D, (z, z), pode ser considerado como mais simples e proximo
da realidade das estruturas geolégicas em subsuperficie, sendo constituido de camadas

homogéneas, isotrépicas e com interfaces arbitrariamente curvas como ilustrado na Figura
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5.2; mas se estender a uma visualizacao geoldgica 3D, (x,y, z), a estrutura geoldgica se

repete (isto é, é constante) ao longo do eixo y (perpendicular a pagina).

Baseado na teoria paraxial do raio, e apresentado por diferentes autores, entre eles
Landa (2007), Miller (1999), a aproximacao do tempo de transito para este modelo é

apresentado em duas formas; o parabdlico dado pela equacao

senf3, cos? B3 ((xm — x)? h? ) ’ (5.1)

t(zm, h) =to+ 2 (T — ) + +

Vo Vo Rx Rytp
e o hiperbdlico dado pela equagao

sen 3,

Vo

cos® By ((xm—xo)2+ h? > (5.2)
Vo

2
m — 2t
(z ‘”‘))) =t R Fotr

t2($m, h) = (to +2

que é obtida a partir da parabdlica. No qual t, é o afastamento nulo, 3y é o angulo
de mergulho, h meio-afastamento fonte-receptor, x,, ¢ o ponto médio comum, zy ¢é a
coordenada inicial, Ry é o raio de curvatura da onda N e Ryip é o raio de curvatura da
onda NIP.

Figura 5.2 — Modelo composto por camadas homogéneas, isotropicas, limitadas por interfaces
curvas e posicionadas entre dois semi-espacos.

Distancia
FONTE RECEPTOR

Vo

Vi

Profundidade

V2 -

Fonte: Da autor.

Nas equagoes (5.1) e (5.2), to é o tempo de transito da trajetéria afastamento-nulo
(m, = x0 € h = 0), vy é a velocidade na superficie ao redor do ponto Py(xg,to), Tm
¢é a coordenada do ponto-médio-comum, h é o meio-afastamento fonte-receptor, xy é o
ponto de referéncia na superficie. Os atributos 5y, Rnx e Rnip sao relativas a frente de
onda observada no ponto Py(xg,to) (Figura 5.3), e obtidas a partir de dois experimentos
fisico-matematicos hipotéticos simultaneos, o refletor em explosdao e o ponto em explosao

(SHAH, 1973).
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5.2 Empilhamento CRS

O método de empilhamento CRS visa, entre outras operacoes, simular segoes
afastamento-nulo, e o modelo usado considera o caso de uma superficie de observacao

plana.

A implementagao do CRS foi feita com vérias peculiaridades: (1) o processo é
automatizado; (2) a informacao a priori é a velocidade préxima a linha sismica de aquisigao,
e mais especificamente relacionado ao ponto de referéncia Py(to, o); (3) o operador de
empilhamento CRS (Figura 5.3) depende de trés parametros (y, Rxip € Rx) que definem

a sua superficie.

Figura 5.3 — Ilustracdo do operador de empilhamento CRS. (Parte inferior) Modelo formado
de duas camadas sobre um semi-espago, onde em vermelho é mostrado um raio
de afastamento-nulo. (Parte superior) As curvas em azul e cinza representam os

tempos de transito hiperbélico dos eventos de reflexdo, e em vermelho a superficie
do operador CRS.

Curvas de tempo AC
Superficie SRC

= 0.8
2
£0.6- P,
ke
i 2
04 500 &
0 )
Q
0.2 &

Ponto médio

250+ V= 1500 m/s

2000 2500 3000 1500

Distancia (m)

Fonte: Adaptado de Mann (2002).

A determinacao dos pardmetros (atributos da frente de onda) do operador é
realizada através de estratégias de busca global que utilizam casos particulares da equacao
do tempo de transito (Equacao 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 parametros desconhecidos. As equagoes do empilhamento
CRS consideram a aproximacao do refletor em subsuperficie por um segmento de circulo

em 2D, ou por uma esfera em 3D.
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O empilhamento convencional de dados sismicos em configuracdo CMP é realizado
com aproximagoes hiperboélicas do tempo de transito. No empilhamento CRS nao ¢ dife-
rente, de modo que este método utiliza aproximagoes do tempo de transito tri-paramétricas
de segunda ou mais ordem. O operador de empilhamento CRS (Equagao 5.2) é funcao das
coordenadas espacias independentes x,, e h. Além da secao simulada ao afastamento-nulo,
sao apresentados também os atributos (5, Rxip e Rx) da frente de onda relativos a
superficie de medida no ponto FPy(xg,ty). As quantidades 3y, Rnip € Ry sdo os parametros
da funcao polinomial que representa a superficie do operador, e sao objetos da estimativa

usando métodos de otimizacao.

Para outras aplicagoes dos atributos CRS podemos citar Duveneck (2002) na
inversao tomografica, Heilmann (2007) no empilhamento com topografia irregular, Steht
(2004) na sismica de pogo, Koglin (2005) e Baykulov e Gajewski (2007) na interpolagao de

tragos.

Para quantificar o ajuste do operador ao evento (segao) observado, pré-empilhado,
se faz uso da medida de coeréncia Semblance (NEIDELL; TANER, 1971), e o problema
pratico a ser resolvido pode ser estabelecido da seguinte forma: encontrar o maximo
absoluto do valor da funcao coeréncia que depende de trés parametros independentes [y,
Rnip e Ry. Além disso, como o problema é nao-linear, a forma de encontrar o extremo
global/local é a partir de um ponto de partida, que neste caso é uma terna de pardmetros
iniciais (8, RWp e RYY).

Podemos frisar que deve haver uma relacao entre o método de empilhamento e a
geometria geologica (nivel de complexidade), uma vez que a base do método é a teoria

paraxial do raio que prevé um modelo suave de velocidades.

5.3 Estimativa dos Atributos da Frente de Onda

Medida de Coeréncia Semblance

O empilhamento CRS ¢ realizado com base em métodos de andlise de coeréncia
numa malha (h, x,,), (Figura 5.4) ao longo de trajetérias preditas pelos modelos tedricos
das diferentes etapas, sendo especificamente usada a medida semblance, S, em familias
CMP (NEIDELL; TANER, 1971), e que é dada por:

, (0<5<T), (5.3)

onde m = [y, Ryrp, Ry; v, | € o indice das contribui¢oes ao longo da coordenada x,, com
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N pontos, i é o indice das contribui¢oes ao longo da coordenada h com M pontos, e k é o
indice das contribuigoes ao longo da coordenada ty numa sub-janela W curta. A quantidade
u; j(i)(tk; m) sao as amplitudes processadas dos tragos, e obtidas por uma interpolagao

linear na malha do mapa x,, — h ao longo da trajetéria t;(m;vg). O semblance é descrito

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

h=iAh

(! x,=lAx
' to M#0) L

(1)=0 Py(x,, ty, h=0)

Fonte: Da autora.

como a razao normalizada da energia de saida para a de entrada, onde o numerador
expressa a energia coerente ao longo da trajetéria de empilhamento. Sendo assim, o

maximo valor do semblance é 1, e o resultado é insensivel a escala das amplitudes.

Uma alternativa ao semblance é usar a amplitude instantanea, em vez da amplitude

registrada no cubo de dados, o que ¢é calculado através do sinal analitico expresso por:
U(t) = ult) — iHu(®)) (5.4)

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

5.3.1 Busca Automatica dos Atributos de Empilhamento CRS

A solugao para o problema de otimizacao tri-paramétrica nao-linear é dividi-la em
quatro partes (MULLER, 1999), com o objetivo de estimar os atributos 3y, Rnip € Ry em

familias CMP, que sao resumidas a seguir:
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1. Busca de vgyp;

2. Busca de 5y e Rnip;

3. Busca de Ry;

4. Empilhamento Inicial para comparacao;

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

Primeira Etapa

A primeira etapa consta da busca do parametro velocidade de empilhamento, vgyp
em familias CMP. Nesta etapa é também simulado o empilhamento de uma secao de
afastamento-nulo com base numa simplificagdo da Equacao 5.2 para z,, = g, o que reduz

a Equacao 5.2 para a seguinte forma:

2t
t%MP,hipcrbélico('rm = Ty, h) = t(Q) + ToqhQ) (55)

onde o parametro ¢ corresponde a

q= : (5.6)

Esta reducao faz com que a Equacao 5.2 passe a depender apenas do parametro
¢, que combina dois parametros CRS. Comparando a Equacao 5.5 com a equagao do

empilhamento convencional dada por:

4
t(h) = t§ + ——h?% (5.7)

VEMP

e a velocidade de empilhamento vgyp de Sobre-tempo Normal Moveout, pode ser expressa

na forma
9 2’00 . QUORNIP

= — = ) 5.8
VEMP toq  tocos? Bo (5.8)

A partir da particularizacdao acima, a primeira etapa de busca dos atributos CRS
utiliza se¢oes CMP, sendo semelhante a analise de velocidade do empilhamento convencional,
mas sem interagdo com o usuério (otimizagdo por Busca Global tipo Simplex). Para cada
secao CMP identificada por xq, e para cada ty se determina numa malha o valor de ¢ que

produz o maior valor de coeréncia com base na férmula (5.5).
Segunda Etapa

Esta etapa consta da busca dos parametros angulo de emergéncia vertical, 5y, e do

raio de curvatura da onda NIP, Ryip, na secao empilhada.

Com o resultado da etapa anterior se produz também uma se¢ao simulada ao

afastamento-nulo, que adicionalmente possui uma boa relagao sinal/ruido, o que justifica
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a busca linear pelo parametro . Para pequenos deslocamentos ao longo da coordenada
ponto-médio (z,,), e devido ao parametro Ry possuir em geral grandes valores, ou seja,
(|[Rx| >> 1), se pode desprezar a contribuigao da parcela de segunda ordem na Equacao

5.2 obtendo a seguinte equagao,

2senf3
Vo

tZO,linear(xma h = 0) =10+ <$m - 370). (59)

Desta forma, uma busca uni-paramétrica por fy ¢é realizada numa pequena vizinhanca
(abertura) de zg. Como 3y e o parAmetro combinado ¢ estao determinados, através da

Equacao 5.6 é calculado o pardmetro raio de curvatura da onda NIP (Rnip).
Terceira Etapa

Esta etapa consta da busca do parametro raio de curvatura da onda Normal, Ry,

na secao empilhada.

A partir dos resultados da etapa anterior resta determinar o parametro Ry, consi-

derando a configuragiao afastamento-nulo onde h = 0, a Equacao 5.2 se reduz a:

2senf3
Vo

2t cos? By
Vo RN

t%o,hiperbélico(‘rmu h = O) = <t0 + (xm — .130)2. (510)

(o >)

como o parametro 3y foi determinado na etapa anterior, nesta etapa é realizado a busca

uni-paramétrica do pardmetro Ry com a féormula (5.10).
Quarta Etapa

Esta etapa consta da realizacao do denominado Empilhamento Inicial usando os
parametros obtidos nas trés etapas anteriores; isto é, 55", R e R, usando a Equagio
5.2. Se usa esta denominagdo para enfatizar que os parametros determinados através

destes trés procedimento sao apenas uma primeira estimativa.
Quinta Etapa

Esta etapa consta da busca conjunta final da terna de parametros por otimizacao.
Nesta etapa é usado o operador (Equagao 5.2), a fungao objeto de minimizagdo coeréncia
Semblance, o algoritmo de otimizagdo do tipo poliedro flexivel (tipo Simplex), e os
parametros inciais (55", R&% e RI) obtidos das etapas anteriores, para se estimar a melhor
terna no sentido do Semblance (que é uma forma de quadrados-minimos normalizados). O

resultado da busca final serve para produzir a se¢cao empilhada denominada de Otimizada.

5.3.2  Otimizacdo do Funcional Semblance

As buscas descritas acima para os pardmetros (atributos da frente de onda) do
operador de empilhamento CRS é um problema de otimizagao global tri-paramétrico

nao-linear. Para subconjuntos do cubo de dados, o nimero de parametros se reduz a
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problemas uniparamétricos que podem ser resolvidos para obtencao de atributos iniciais do
campo de onda. Em varias situagoes, estes atributos iniciais sao suficientemente préximos
dos valores “otimizados” dos atributos do campo de onda que maximizam o valor de
coeréncia (ou, em situagoes de mergulhos conflitantes como um méximo local). A solugao
do problema nao-linear necessita de valores iniciais, que neste caso se considera os valores
obtidos nas buscas anteriores a otimizacao tri-paramétrica posicionados na vizinhanga do

maximo global.

A implementacdo do método de empilhamento CRS (versdo usada neste trabalho)
¢ baseado na busca denominada de Poliedro Flexivel segundo Nelder e Mead (1965). Para
uma fungao objeto de minimizacao, f(x), onde x é um vetor com M > 2 componentes,
este algoritmo propaga um poliedro com n + 1 vértices sobre o espaco M-dimensional dos
parametros. O método inicia com um certo poliedro, que requer os valores da fungdo-objeto
f nos vértices x;, e internamente calcula as novas posicoes dos vértices sem o uso de
derivadas. Uma fonte de descrigdo do processo de otimizacao é segundo Himmelblau (1972),
onde o Polinomio Flexivel tem quatro operagoes basicas: reflexdo, expansao, contracao e
(k)

reducdo. E admitido que x;  seja o i-ésimo vértice do poliedro na k-ésima iteracao da
otimizacdo, e 2 =1,...,n+ 1. O valor correspondente da funcao objeto de minimizagao é
f (xgk)). As seguintes defini¢oes sdo aplicadas:

o O vértice ng) associado ao maior valor da fungao objeto, tal que:

£y = max [f(x), ., FO)],
« O vértice x*) associado ao segundo maior valor da funcdo objeto, tal que:
F) =max [fx")]  Vigh e

o O vértice Xl(k) associado ao menor valor da fungao objeto, tal que:

FM) = min [f(x(7),..., fx)].

S . e e . . ) e e e . 0
O processo é iniciado com um poliedro inicial, cujos vértices iniciais XZ( )

. . ~ e . . ~ o k k
mais adiante. Entao, no inicio de cada iteracao, os vértices X,(l ), x(*) e xl( )

sao apresentados
sao determinados.

Para as operacoes basicas reflexdo, expansao e contragao, devemos calcular o centroide

n_ L& w (k)
C( )= — Z X; — Xy )
no\i=
(k

)4 . k . . ~ 7 . Ve . .
para todos os vértices Xé ). A primeira operacao ¢ refletir o vértice x;, ) sobre o centroide

dado por:

c®) para obter o novo vértice:
r®) — k) 4 g (c(k) — ng)) , com a>0.

Se f(r®) < f(x)), o minimo ¢ esperado na direcio da reflexdo. Se f(r®®) < f(xl(k)), 0

algoritmo tenta acelerar nesta direcao por meio de uma equagao de reflexao do poliedro:

e —c® L (c(k) — xgk)) , com b>1.
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oy . , . . k .
Este vértice expandido é aceito se ele produz um valor baixo para xl( ), Assim, duas

possiveis operacoes sao produzidas:
FE®Y < FY A Fe®) < f(x) Reflexdo e expansdo: x®) := e(®);
f(xl(k)) < fr®) < fxP) A fe®) > f(xl(k)) Reflexao: x(®) := (),
Nos demais casos, o algoritmo admite que o poliedro ¢ iniciado para buscar um

minimo. A reflexdo é aceita como um vértice intermediario, isto é, xé) = ) ge

Fe®) > f(xP).

A préxima operagao é o poliedro contracao de acordo com:
k) =c® 4 (X%k) - c(k)) , com 0O<c<l.

~ < : k -

Esta contragdo, com ou sem reflexdo, é aceita se f(k®) < f (xg )). Se a contragao nao é
. . , . .. k

realizada com sucesso, a procura pelo minimo é considerada na vizinhanga de Xl( ) eo

poliedro esperado é muito grande para detectar o minimo. Assim, a operacao final é para

reduzir (refletido) o poliedro em torno do vértice xl(k):

1
xF) :Xl(k) + = (xgk) —Xl(k)>, 1=1,...,n+ 1.
2

Esta etapa é composta por seis transformagoes que sao aplicadas ao poliedro em
cada iteracao: reflexao, reflexdo e expansao, contracao, reflexao e contracao, reducao,
reflexao e redugao. Estas transformacgoes habilitam o poliedro a se propagar sobre o
espago dos parametros (reflexdo) com a opcao de aumentar ou diminuir sua velocidade
de propagagao (expansédo e contragdo). Na vizinhanga do minimo procurado, o poliedro
também ¢é capaz de encolher (redugdo).

As seis transformagoes sao mostradas na Figura 5.5 para um espago tri-dimensional

de pardmetros (M = 3), e os coeficientes a = 1 para reflexdo, b = 2 para a expansao e

c= % para a contracao. Estes coeficientes sdo usados no CRS.

Apods cada iteracao um critério de parada deve ser avaliado. O critério dado em
Himmelblau (1972) é dada por:

(e S ) - e < 51

que é a média quadratica da diferenca da fungdo-objeto nos vértices relativa aos vales das

fungoes-objeto no centroide.

5.4 Migracao CRS

Considerando a férmula (Equagao 5.2), se um refletor se reduz a um ponto difrator,

o raio de curvatura da onda Normal (Ry) é reduzido ao raio de curvatura da onda NIP
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Figura 5.5 — Possiveis transformagoes do tetraedro no algoritimo de busca poliedro flexivel para
trés parametros. As linhas tracejadas representam o resultado do processo anterior
a iteracdo, que é o poliedro inicial da primeira iteracao.

X
1
Reflexdo e expanséo

Reflexdo

X Xp X X, X, . .
Reflexdo e contracéo Reducgéo Reflexdo e reducéo

Fonte: Adaptado de Nelder e Mead (1965).

Xy

(Rnip); ou seja, Ry — Ryip. Consequentemente, o operador de migragao do tipo Kirchhoff
(no tempo) se constitui como um caso particular do operador de empilhamento CRS.
Assim, o tempo de transito de reflexao se transforma num tempo de transito da difracao

dado por:

2
sen 2ty cos?
Bo (2 — x(])) L 2o Bo

t2 (T, h) = [ to + 2
p(@m; h) <O+ Vo vo Rntp

((@m — 20)* + 1?). (5.12)

Embora o operador CRS (Equagao 5.2) aproxime melhor os eventos de reflexao, a resposta
aproximada a difracdo pode ser usada como uma alternativa do operador de empilhamento
para simular uma sec¢ao afastamento-nulo como um operador tipo Kirchhoff. Uma aplicacao
apresentada por Mann et al. (2000), onde o apice da resposta apropriada da difracao

também oferece a localizacao aproximada da imagem de uma migracao. Devido a simetria

dos eixos, este conceito é aplicado no plano afastamento-nulo, h = 0, onde %
resulta na localizacao do apice:
Ryiptovoseny
Tapice = Lo — B 5 3 (513)
2 Rnipsen? 3y + tougcos?
to3vgcos?
12 e = o o8 o (5.14)

e 2 Rypsen? By + tovgcos?fy
A resposta afastamento-nulo aproximada a difracao, parametrizada em termos da locali-
zacao do apice (Tapice, tapice), €M vez da localizagdo no afastamento-nulo (o, tp), € com

h = 0, é escrita como:

N — Tapice)?
t% (ZE) = t2dpice + ( UQGPZCE)
Cc

; (5.15)
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2
2 _ 2vy Rnip
¢ 2Rnmpsen?y + tovgcos? By

O somatério é feito ao longo da resposta aproximada da difracdo, com seu resultado

(5.16)

v

colocado no apice para aproximar uma migracao no tempo tipo Kirchhoff com a velocidade
constante v,., onde todos os atributos contribuem. Nesta estratégia, o somatorio ¢é realizado
ao longo do operador CRS (Equagao 5.2), em vez do operador de difragao (Equagao 5.12),

e se atribui o resultado ao apice (Zapice, tapice)-

Observa-se que a velocidade v, da migragdo estd em fungao dos atributos CRS na
posicao afastamento-nulo (zg,%y). Na migragao convencional no tempo, a velocidade de

migracgao é definida em relagdo ao apice (equagoes 5.13 e 5.14) do operador de migragao.
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6 RESULTADOS

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

A Figura 6.1 mostra a distribuicdo da cobertura das se¢coes CMP ao longo do
perfil, de onde se tira a informagao da multi-cobertura (folding). E para complementar a
fase inicial, a Figura 6.2 mostra a distribuicao das se¢coes CMP com correcao NMO que
serve de informagao geral do perfil, e onde se localizam as dificuldades encontradas na
analise de velocidade. Sendo assim, observa-se nas referidas figuras que as dificuldades
estao diretamente relacionadas as formas de cunha, que denominamos aqui de efeitos de

difragao.

As se¢oes empilhadas tém as amplitudes na forma normalizada. A Figura 6.3 esboga
o empilhamento NMO baseado na distribuicao de velocidade mostrada na Figura 4.3, e que
permite montar as segoes corrigidas de NMO (Figura 6.2). Observa-se que as dificuldades
estao relacionadas diretamente aos pontos difratores e, além disso, a andlise permite uma
visualizagao vertical no tempo (devido a pouca deformacgao de escala). Olhando a figura

na forma ampliada (zoom) se observa efeitos de triplicacao na segao.

A Figura 6.4 pode ser comparada com a Figura 6.3, e se observa uma melhor

coeréncia ao longo do perfil, e os efeitos de difracao sdo atenuados.

A Figura 6.5 mostra o resultado da migracdo denominada de Stolt (p6s-empilhamento
no tempo), e que usa a distribuigao de velocidade da Figura 4.3, e o ganho aplicado do

tipo denominado de correcao de amplitude.

A Figura 6.6 é um subproduto do empilhamento CRS (MANN; 2002), e corresponde
a um deslocamento do ponto de minimo da trajetéria de reflexdo aproximada como um
curva de difracao fazendo Ry = Rnip. Observa-se que o resultado é muito coerente com a

figura do empilhamento 6.4, onde os refletores sao bem destacados.
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Figura 6.1 — Conjunto de se¢coes CMP ao longo do perfil.
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Figura 6.2 — Conjunto de secoes corrigidas do sobre-tempo normal feita a partir da Figura 6.1.
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Figura 6.3 — Secao de empilhamento convencional feito a partir da Figura 6.2.
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Figura 6.4 — Secdo de empilhamento CRS feito a partir da Figura 6.1.
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Figura 6.5 — Secao migrada pelo método Stolt no tempo a partir da Figura 6.3.
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Figura 6.6 — Secao migrada pelo método CRS no tempo a partir da Figura 6.1.
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7 CONCLUSOES

Como primeiro bom resultado foi o estudo intenso dos métodos sismicos e compu-
tacionais, e o desejo de continuar na area na pos-graduacao e profissionalmente. Neste

sentido, destacamos a necessidade do entendimento fisico dos métodos e processos.

O trabalho teve como principal objetivo o estudo voltado a modelagem, processa-
mento e imageamento de sec¢oes sismicas a partir de um modelo sintético interpretado para
a bacia do Jequitinhonha (Leste do Estado da Bahia), onde nao foi adicionado ruido do tipo
aleatorio e nao aleatorio, mostrando o comportamento e a sensibilidade dos parametros
envolvidos nos modelos sismicos praticos para o processamento e o imageamento sismico.
Utilizou-se a tecnologia CRS e a Convencional, sendo feito um comparativo entre ambos

0S processamentos.

O modelo da Figura 3.3 foi construido com base na descrigdo e interpretacao de
secoes geoldgicas da Bacia do Jequitinhonha, e que serviu de base para a modelagem
adotada na obtencao de dados para as etapas posteriores. O bloco foi estendido além
do modelo (Figura 3.3) a fim de iluminar o maximo de reflexdes possiveis, bem como as

estruturas geoldgicas compreendidas no modelo.

O método de modelagem foi baseado na teoria do raio, que estd 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 difracao, onde se credenciou o que apresentou melhor
defini¢ao visual; sendo assim, o CRS demonstrou um melhor delineamento de refletores das
secoes CRS-empilhada e CRS-migrada e menos subjetivo que o processamento convencional.
Ao passo que o método de migragdo Stolt se mostrou muito eficaz no imageamento, bem

como a sua teoria é muito instrutiva.

Uma continuacgao mais profunda deste trabalho requer a aplicagao a estruturas
geologicas mais complexas, onde se tem a presenca 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 necessario. Como detalhe de uma
modelagem a destacar seria a de estruturas objetivas 3D visando uma bacia sedimentar, e
comparar métodos de tracamento de raios, diferencas finitas para a validacao de modelos

geologicos.
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APENDICE A - Cédigo SU para Modelagem Baseado

na Teoria do Raio

#! /bin/sh
# File: modell. sh

# Set messages on

set —x

# Fxperiment Number

num=—1

# Name output binary model file
modfile=model${num}.dat

# Name output encapsulated Postscript image file

psfile=model${num}. eps

# Remove previous .eps file

rm —f $psfile

trimodel xmin=0 xmax=42 zmin=0 zmax=8 \

1 xedge=0,42 \
zedge=0,0 \
sedge=0,0 \

2 xedge=0,0.86,1.72,2.59,3.45,4.31,5.17,6.03,6.90,7.76,8.62,
9.48.10.34,11.20,12.07,12.93,13.80,14.65,15.51,16.38,
16.78,17.24,18.1,18.24,18.96,19.7,19.82,22.40,24,32.20,42 \
zedge=0.13,0.13,0.13,0.13,0.13,0.13,0.13,0.13,0.13,0.13,
0.13,0.13,0.13,0.13,0.13,0.13,0.13,0.13,0.13,0.23,0.34,0.47,
0.67,0.7,0.80,0.86,0.86,1.12,1.33,2.06,2.29 \
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,
0,0,0,0,0 \

3 xedge=0,1.72,2.59,3.45,4.31,5.17,6.03,6.90,7.76,8.62,9.48,
10.34,11.20,12.07,12.93,13.80,14.65,15.51,16.78 \
zedge =0.23.,0.23,0.23,0.23,0.23,0.23,0.23,0.23,0.24,0.25,
0.26,0.27,0.28,0.29,0.3,0.31,0.32,0.33,0.34 \



35
36
37
38
39
40
41
42
43
44
45
46
47
48
49
50
ol
52
93
o4
95
o6
57
58
29
60
61
62
63
64
65
66
67
68
69
70
71
72
73
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sedge=0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0 \

4 xedge=0,1.72.2.59 ,3.45 4.31,5.17 ,6.03,6.90,7.76,8.62 ,9.48 |
10.34,11.20,12.07,12.93,13.80,14.65,15.51,16.38,18.24 \
zedge=0.33,0.33,0.33,0.33,0.33,0.33,0.33,0.33,0.35,0.37,
0.39,0.41,0.43,0.45,0.47,0.49,0.51,0.58,0.61,0.7 \
sedge=0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0 \

5 xedge=0.0,3.9,6.0,10.70,16,17,19.7 \
zedge=0.6,0.65,0.6,0.8,0.85,0.85,0.86 \
sedge=0,0,0,0,0,0,0 \

6 xedge=0.0,3.9,6.0,10.70,16.00,22.40 \
zedge=1,1,0.9,1.3,1.13,1.12 \
sedge=0,0,0,0,0,0 \

7 xedge=0.0,3.9,6.0,10.70,16.00,22.40,24 \
zedge=1.3,1.2,1.14,1.6,1.43,1.38,1.33 \
sedge=0,0,0,0,0,0,0 \

8 xedge=0.0,3.9,6.0,10.70,16.00,22.40,24,26,28,30,32,34,
35.34,38.62,42 \
zedge=1.6,1.4,1.34,1.8,1.63,1.78,1.73,1.83,1.95,2.11,
2.22.,2.37,2.51,2.71,2.61 \
sedge=0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0 \

9 xedge=35.34,39.65,42 \
zedge=2.51,3.07,2.61 \
sedge=0,0,0 \

10 xedge=35.34,38.80,42 \
zedge=2.51,3.46,2.94 \
sedge=0,0,0 \

11 xedge=0,3.90,5.86,8.62,11.20,13.80,16.38,19.83,21.90,
23.27,28.10,30.51,35.34,38.80,42.00 \
zedge=1.84,1.68,1.67,2,2.2,2.14,2.,2.2.2,2.13,2.41,2.87,
3.47,3.94.,3.68 \
sedge=0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0 \

12 xedge=21.90,28.10,30.51 \
zedge=2.2,2.51,2.87 \
sedge=0,0,0 \

13 xedge=35.34,38.80,42.00 \
zedge=3.47.,4.06,3.88 \
sedge=0,0,0 \

14 xedge=0,3.90,5.86,8.62,11.20,13.80,16.38,19.83,21.90,

23.27,28.10,30.51,35.34,38.80,42.00 \



4
75
76
7
78
79
30
81
82
83
84
85
86
87
88
89
90
91
92
93
94
95
96
97
98
99
100
101
102
103
104
105
106
107
108
109
110
111
112
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16

17

18

19

20

21

kedge=1,2,3,4,5,6,7,8,9,10,11,12,13,14,15,16,17,18,19,20,21 \

zedge=2.24,2.08,2.07,2.4,2.6,2.54,2.4,2.4,2.6,2.53,
2.81,3.27,3.87,4.34,4.25 \
sedge=0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0 \
xedge=21.90,23.27,28.10,30.51 \

zedge =2.6,2.63,2.91,3.27 \

sedge=0,0,0,0 \
xedge=0,3.90,5.86,8.62,11.20,13.80,16.38,19.83,21.90,
23.27,28.10,30.51,35.34,38.80,42.00 \
zedge=2.84,2.68,2.67,2.7,3.1,3.34,3.2,3.2,3.1,2.93,
3.11,3.57,4.07,4.64 ,4.55 \
sedge=0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0 \

xedge =21.90,23.27,28.10,30.51 \
zedge=3.1,3.13,3.31,3.57 \

sedge=0,0,0,0 \
xedge=8.62,11.20,13.80,16.38,19.83,21.90,23.27,28.10,
30.51,35.34,38.80,42.00 \
zedge=2.7.3.7,4.19,4.2 4.2 4.1,4.01,4.22 4.57.5.07,
5.64,5.75 \

sedge=0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0 \
xedge=0,4.31,7.41,12.24 ,16.90,25.51,28.10,29.48 ,
36.72,42 \
zedge=5.34.5.34.5.27.5.88.,5.94.6.15,6.01,6.15,6.95 ,
7.08 \

sedge=0,0,0,0,0,0,0,0,0,0 \
xedge=0,4.31,7.41,12.24.,16.90,25.51,28.10,29.48 ,
36.72,39.5,42 \

zedge=4.14,4.14.,4.07,4.68 ,4.74,4.85,4.81,5.05,
6.05,6.3,6.28 \

sedge=0,0,0,0,0,0,0,0,0,0,0 \

xedge=0,42 \

zedge=8,8 \

sedge=0,0 \

sfill =39,1,0,0,0.44,0,0 \
sfill =1,0.18,0,0,0.253.,0,0 \
sfill =1,0.28,0,0,0.252,0,0 \
sfill=1,0.58,0,0,0.251,0,0 \
sfill =1,0.88,0,0,0.250,0,0 \
sfill=1,1.2,0,0,0.249,0,0 \
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113 sfill=1,1.4,0,0,0.247,0,0 \

114  sfill =38.44,3,0,0,0.11,0,0 \

115  sfill =38.44,3.14,0,0,0.11,0,0 \

116 sfill=25,2.2,0,0,0.11,0,0 \

117 sfill=39,4,0,0,0.11,0,0 \

118  sfill=25,2.5,0,0,0.11,0,0 \

119  sfill =25,3,0,0,0.11,0,0 \

120 sfill=2,1.7,0,0,0.23,0,0 \

121 sfill=2,1.8,0,0,0.22,0,0 \

122 sfill=2,2.5,0,0,0.21,0,0 \

123 sfill=10,3,0,0,0.20,0,0 \

124 sfill=2,3,0,0,0.16,0,0 \

125  sfill=2,5,0,0,0.12,0,0 \

126 sfill=2,6,0,0,0.02,0,0 > $modfile

127  ## X, %

128

129 # C(Create a Postscript file of the model
130 #  Set gtri=1.0 to see sloth triangle edges
131 spsplot < $modfile > $psfile \

132 gedge=1 gtri=2.0 gmin=0 gmax=1 \
133 title="Bacia do Jequitinhonha' \
134 labelz="Profundidade (km)" labelx="Linha sismica (km)" \

135 dxnum=2.0 dznum=1 labelfont=Helvetica labelsize=40 wbox=22 hbox=8
136

137 # FExit politely from shell

138 exit
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Sintéticos

1 1=0

2 while | "$i" —ne "400' |

3 do
4

© 00 ~J O Ot

10
11
12
13
14
15
16
17
18
19
20
21
22
23
24
25
26
27
28
29
30
31
32
33
34

fs=‘bc —1 <<—END
$1 % 0.1
END¢
sx=‘bc —1 <<—END
$i = 100
END¢
fldr=‘bc —1 <<—END
$i + 1
END¢
j=0
while | '"$j" —ne "60" |
do
fg="bc —1 <<-END
$i « 0.1 + $j %0.1 + 0.1
END*
gx=‘bc —1 <<—END
$i « 100 + $j = 100 + 100
END*
offset="bc —1 <<—END
$j = 100 + 100
END*
tracl=‘bc —1 <<—END
$i % 60 + $j + 1
END*
tracf=‘bc —1 <<—END
$;) + 1
END¢
echo " Sx=%sx Gx=3%gx fldr=$fldr Offset=$offset tracl=$tracl)
fs=$fs fg=$fg"
k=2
while [ "$k' —ne "21" |



35
36
37
38
39
40
41
42
43
44
45
46
47
48
49
50
ol
52
93
o4
95
o6
57
58
29
60
61
62
63
64
65
66
67
68
69
70
71
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7

do
triseis < $inmodel xs=0,39.9 xg=0.1,46.0 zs=0.0,0.0 zg=0.0,0.0 \
nangle=%nangle fangle=$fangle langle=$langle \
kreflect=$k krecord=1 fpeak=30 lscale=0.5 \
ns=1 fs=%fs ng=1 fg=9%$fg nt=%nt dt=$dt |
suaddhead nt=$nt |
sushw key=dt , tracl ,tracr , fldr ,tracf , trid , offset ,sx,gx \
a=4000,$tracl , $tracl , $fldr , $tracf ,1, $offset ,$sx,$gx >> templk
k=‘expr $k + 1°
done
j=‘expr $j + 1°
done
i=‘expr $i + 1°
done
echo " —End looping over triseis.'
# Sum contents of the temp files

echo

susum
susum
susum
susum
susum
susum
susum
susum
susum
susum
susum
susum
susum
susum
susum
susum
susum
susum

exit

n

—Sum files .

temp?2
tempa
tempb
tempc
tempd
tempe
tempf
tempg
temph
tempi
temp]
tempk
templ
tempm
tempn
tempo
tempp
tempq

temp3
temp4
tempd
temp6
temp7
temp8
temp9
temp10
templl
templ2
templ3
templ4
templd
templ6
templ?7
templ8
temp19
temp20

VvV V.V V V V V

vV V.V V V V V V V VYV

tempa
tempb
tempc
tempd
tempe
tempf
tempg
temph
tempi
tempj
tempk
templ
tempm
tempn
tempo
tempp
tempq

$outseis
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