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ABSTRACT. Extracting subsurface lithological information from seismic data has become a great challenge to seismic exploration, as the hypotheses of stratification
made by isotropic layers has been insufficient to represent the behavior of elastic field in surveys with great offset between source and receiver, multicomponent geophones,
three-dimensional Vertical Seismic Profile (VSP) measures and so forth. Due to this reason, a more realistic model of subsurface is demanded. As a result, the
seismic prospecting starts to consider the anisotropic models of subsurface to characterize reservoirs, for example. This paper aims at showing formalism to model
the scattering of pulses from incident plane waves in horizontal plain interfaces which separate anisotropic media. This scattering is obtained primarily through the
explicit formulation of traction and deformation fields as a function of propagator, polarization and impedance matrices of media. After that, this formalism is used to
obtain the reflection and transmission coefficients matrices through a horizontal plain interface to be, subsequently generalized to a scattering through multiple layers.
Finally, the amplitude of an analytical pulse is inserted in the incident wave to calculate the scattering of the pulse through stratifications.

Keywords: anisotropy, plane wave, scattered, pulses.

RESUMO. Extrair informagdes litologicas da subsuperficie através de dados sismicos constitui-se num grande desafio a prospecgdo sismica, pois a hipGtese de
estratificacBes formadas por camadas isotropicas se mostra insuficiente para representar o comportamento do campo eldstico em levantamentos com grandes afasta-
mentos entre fonte e receptor, geofones multicomponentes, medidas de VSP tridimensional, entre outros. Sob este panorama, a prospecgdo sismica passa a considerar
modelos anisotrépicos de subsuperficie para, por exemplo, caracterizar reservatorios. O objetivo deste texto € apresentar um formalismo para modelar o espalha-
mento de pulsos a partir de ondas planas incidentes em interfaces planas horizontais que separam meios anisotropicos. Este espalhamento é obtido primeiramente,
através da formulagdo explicita dos campos de deformacdo e tragdo como fungdo das matrizes propagadoras, de polarizacdo e de impedancia do meio. Em seguida
este formalismo é usado para a obtengdo das matrizes dos coeficientes de reflexdo e transmissdo através de uma interface plana horizontal para posteriormente, ser
generalizado para o espalhamento através de maltiplas camadas. Finalmente, inserem-se ao campo da onda incidente as amplitudes de um pulso analitico para calcular
0 espalhamento do pulso através de estratificagdes.

Palavras-chave: anisotropia, ondas planas, espalhamento, pulsos.
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ESPALHAMENTO DE PULSOS EM MEIOS ANISOTROPICOS

INTRODUGAO

A formulagdo de um modelo analitico para o estudo da propa-
gacdo de pulsos através de interfaces planas que separam meios
glasticos anisotropicos é o objetivo principal deste trabalho.

A necessidade de se estudar modelos anisotropicos, no es-
tudo da propagagdo de ondas através de meios elasticos, para
a prospeccdo geofisica, advém do surgimento de novas técnicas
de aquisicdo de dados, tais como: as medidas de Perfil Sismico
Vertical (PSV) tridimensional, os levantamentos com grandes
afastamentos entre fonte e receptor; além de levantamentos com
geofones multicomponentes, entre outras.

Por outro lado, este trabalho utiliza como modelos de sub-
superficie, nos experimentos numéricos, meios anisotropicos in-
duzidos por fraturas segundo o modelo de Hudson (1981), pelo
fato da presenca de fraturas naturais em reservatérios constituir
um fator importante na determinagdo do fluxo de fluidos durante
a producdo e, também, por estes meios comportarem-se efetiva-
mente como Meios anisotropicos.

Sismogramas sintéticos completos de ondas planas, cons-
truidos com as expressoes analiticas das auto-solugGes, ja
foram estudados por Fryer & Frazer (1987), e posteriormente
adaptado para experimentos em Perfil Sismico Vertical (PSV)
por Mallick & Frazer (1988), considerando, nestes casos, meios
anisotropicos estratificados com pelo menos um plano de si-
metria especular. J& Crampin (1985) usou, além de sismogra-
mas sintéticos, hodogramas (PSV) das ondas cisalhantes para
analisar o fendmeno da birrefringéncia presente em meios ani-
sotrGpicos.

Um estudo detalhado da reflexdo e da transmissdo de pulsos
em meios anisotropicos foi feito por Protdzio (1994), que consi-
derou o espalhamento de ondas compressionais P e cisalhan-
tes (S e T') e suas respectivas mdltiplas, obtido a partir de uma
onda incidente P em meios isotropicos e anisotrdpicos com pelo
menos um plano de simetria especular. O objetivo principal des-
te trabalho foi marcar o comportamento pos-critico do espalha-
mento destes pulsos.

Neste texto é feita uma extensdo do trabalho elaborado por
Protazio (1994) ao considerar um modelo matemdtico explicito
para a propagacao de pulsos em meios anisotropicos.

0 modelo é robusto para estudar reflexdo e transmissdo de
ondas P, Se T, porém 0s experimentos numéricos apresenta-
dos aqui tratam apenas do caso de ondas incidentes P e de suas
refletidas e transmitidas P. Os resultados obtidos ratificam resul-
tados obtidos nos trabalhos de Protdzio (1994) e Gomes (1999)
€ nos abre novas perspectivas de estudo.

METODOLOGIA

Fundamentos tedricos

Em um meio perfeitamente elastico, linear, homogéneo e ani-
sotropico, com densidade o e parametros elasticos c¢;jx, a
equacdo geral da onda é dada por:

Pow; =0T + fi, 1

sendo w; 0 campo de onda; d;, a sequnda derivada no tempo; 9,
a j-ésima derivada espacial e f; uma fonte externa associada ao
problema.

Em regime de deformacdo infinitesimal vale a Lei de Hooke
generalizada dada por:

Tij = Cijk W - 2)
Assim sendo, a Equacdo (1) passa a ser representada por:

POsrw; = 0;(cijrdjwi) + fi . (3)

Considere-se agora uma onda harmdnica plana (Aki & Richard,
1980):

w; = An je~ OUT3ksE) (4)

sendo 4 a amplitude da onda; »; a sua polarizacdo unitdria;
¢t 0 tempo; w a frequéneia e s; 0 vetor de vagarosidade, que
determina a diregdo normal da frente de onda. A substituigdo da
Equacdo (4) na Equacdo (3), tomando-se f; = 0, gera a conhe-
cida equacdo de Christoffel:

S, — ., 128, _
1 )
(Tik — pSix)nk =0 ou  (Tix — v )nk =0, (5)

sendo Ty = cijusis; OU Tig = ajjmym; a chamada
matriz de Christoffel, a qual é simétrica e positiva definida.
Aqui, a;jjx = ciji/p € m; € um vetor unitdrio na direcdo da
vagarosidade sy = my /v, sendo v a velocidade de fase e &;;
0 conhecido delta de Krdnecker definido por: &;; = 1,sei = j
ed;; = 0sei # j. Parameios sem atenuagao, os coefici-
entes da matriz de Christoffel sdo reais e o sistema linear homo-
géneo da Equacdo (5) constitui um problema de autovalor real.
SolugBes ndo-triviais da Equacdo (5) exigem a condigdo:

det (aijklmlmj — UZ(SU) =0 (6)

chamado de polindmio de Christoffel. Portanto, para uma dada
direcdo unitaria m;, a Equacdo (6) produz trés velocidades de
fase v, em geral distintas, que podem ser ordenadas como vy <
vs < vp, cOm 0S subindices P, S e T representando as on-
das com maior, média e menor velocidade de fase, respectiva-
mente. As velocidades dependem das mesmas variaveis a; ks
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e m;. A dependéncia de m; implica na dependéncia da veloci-
dade de fase com relagdo a diredo de propagacdo da onda. As-
sim para cada velocidade vp, O = P, S e T na Equagdo (6)
havera um correspondente autovetor real unitario n;o, conhe-
cido como a polarizagdo associada. Se todas as trés velocidades
sdo diferentes, as respectivas polarizagoes ficam determinadas ao
longo de trés direcbes mutuamente ortogonais. Assim, as trés
diferentes propagaces de onda em um meio anisotropico ndo
diferem apenas pelas suas velocidades de fase v, mas também
pela orientagdo de suas polarizagdes n;o, chamada de polari-
zagdo linear, que fisicamente especificam as direg0es de desloca-
mento da particula w; .

0 espalhamento de ondas planas através
de meios anisotrépicos

Considere-se, agora, um meio eldstico anisotropico arbitrario,
com 0 campo de uma onda plana em um horizonte arbitrario
x3 descrito pela Equagdo (4) e orientado por um sistema de
referéncia cartesiano tridimensional. Assim, para cada compo-
nente horizontal sy = (s1, s2)" fixa (Lei de Snell), a Equagdo
(6) é de sexto grau em s3 definindo uma superficie no espago
s que determina os possiveis valores da vagarosidade como
funcdo da direcdo de propagacdo e cujas raizes podem ser re-
ais ou complexas, no caso da ocorréncia de eventos pré ou pos-
criticos, respectivamente. No caso das raizes reais, estes even-
tos podem, ainda, ser classificados como descendentes (deno-
tado com um sobre-indice D) ou ascendentes (denotado com
um sobre-indice U) conforme a componente vertical da velo-
cidade de grupo associada seja positiva ou negativa. Ja em
gventos pos-criticos, e considerando-se o fato dos coeficien-
tes da equacdo caracteristica serem reais, as raizes complexas
aparecem em pares conjugados, podendo-se escolher as com-
ponentes de s3 como sendo descendente ou ascendente con-
forme estas atenuem a amplitude com a profundidade. Segue
das condigdes de radiagdo que para w > 0: Im(sP) > 0Oe
Im(s¥) < 0, sendo s? es¥ os eventos descendente e ascen-
dente, respectivamente. Assim, as seis componentes s3 Sao se-
paradas em dois conjuntos de trés componentes cada: um ascen-
dente {s¥,, s%. s37-}, e outro descendente, {sD,, si, sP.}.
Por outro lado, as polarizagdes também vao ficar divididas em
dois conjuntos: um ascendente, {n%, n¥, n¥} e outro descen-
dente, {n®, n2, n2}. Uma representacdo esquematica des-
tes efeitos pode ser observada nas Figuras 1a e 1b, nas quais
podemos visualizar duas superficies de vagarosidade no plano
xy, sendo que na Figura 1a com plano de simetria especular
horizontal e na Figura 1b sem esta simetria.
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Agora, superpondo-se 0s efeitos de todos 0s eventos ascen-
dentes e descentes em cada horizonte x3, 0 campo de onda total
é dado por:

W=e¢e iw(t (SH,XH>)NDele3S3d

. _— (7)

+ e—lw(t—(SH,XH>)NUele3s3 u,
sendo d e u vetores em que as componentes sdo as amplitudes
das ondas descendentes e ascendentes, respectivamente € () o
produto interno de vetores. As matrizes de polarizagdo N” ¢ NV
guardam em suas colunas as informagdes das polarizages das
ondas ascendentes e descendentes, respectivamente e apresen-
tam as formas:

NP = [ngngn?] e NV = [ngn(T]n(T]] . (8

gnquanto as matrizes diagonais S3D e ng guardam as infor-
macdes das componentes verticais da vagarosidade das ondas
ascendentes e descendentes, respectivamente e apresentam as
formas:

SP = diag [shpsfysly | e Y = diag 8888 | (O
Por outro lado, o campo vertical de tracdo apresenta a forma:

7 = e—iw(t—(sH,xH))ZDein3s§)d

(10)

+ e_iw(t_<sH’xH))ZUeiwx3s§]ll ,
sendo Z” e ZY as matrizes de impedancia do meio, descendente
e ascendente, respectivamente (Gomes, 1999).

Como em cada horizonte x3 0S campos w e 3 $d0 conside-
rados, por hipGtese, continuos pode-se definir o campo como:

b(x3) = |::::| — e_iw(t_<SH’XH))Neiwx3s3V, (11)

N= N® N V= d e
zP v |
forsss eiu)x3S3D 0

¢ - 0 eia)x3s§] :

0 espalhamento através de interface plana horizontal

A representagdo obtida no topico anterior é adequada para a
obtencdo do espalhamento de ondas através de uma interface
plana horizontal, separando dois meios anisotropicos. Para isto,
faz-se x3 = 0 e considera-se a onda incidente no semiespago
superior (x3 < 0) e a onda transmitida no semiespago inferior

sendo
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Figura 1 — (a) Superficie de vagarosidade em um plano de simetria para um meio ortorrémbico. Cada vagarosidade horizontal Sz determina seis componentes
ioaie 1B U QU QU a U U U imetri ; ac 7305
verticais: trés ascendentes {S3P, S3gs S3T} e trés descendentes {—S3P, —S35 —S3T} observando-se a simetria horizontal. As diregdes de polarizagdo
também sdo apresentadas. (b) Superficie de vagarosidade em um plano sagital para um meio triclinico. Cada vagarosidade horizontal S;; determina seis com-
ponentes verticais: trés ascendentes {S%’P, S§’S, S§’T} e trés descendentes {S3DP, S3DS, S3DT} observando-se a auséncia de simetria horizontal. As diregdes de

polarizagdo também sdo apresentadas.
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(x3 > 0) conforme mostrado na Figura 2. No semiespago Su-
perior ocorrem a incidéncia e a reflexdo das amplitudesier, res-
pectivamente, com as matrizes de polarizagdo incidente e refletida
representadas por N; e N,., e as matrizes de impedancia incidente
e refletida por Z; e Z, respectivamente. No meio inferior, acon-
tece a transmissdo das ondas com amplitude t, com matrizes de
polarizagdo N, e matrizes de impedancia Z, respectivamente.

Meio superior  N;, Z, i Z X5 <0
; X3 =0
Meio inferior i X3 >0
E N;.Z,
M t

Figura 2 — Modelo esquemético do espalhamento de ondas em interface plana
horizontal. Observam-se as amplitudes das ondas, as matrizes de impedancia e
de polarizacdo incidente, refletida e transmitida, envolvidas no espalhamento da
onda.

Considerando-se a continuidade do campo b(x3) em x3 =
0, obtém-se a identidade:

BRI

que é o sistema de equacdes em representacdo matricial, onde
as equacoes sdo:

{ Nii+ N,r = Nt 3

Zii+7Zx=17t.

Considerando-se, por hipotese, a inversibilidade das matrizes
envolvidas, uma possivel solugdo explicita do sistema na Equa-
¢d0 (13) ¢ dada por (Gomes, 1999)

t = (Z —Z,N;'N)"'(Zi — Z,N'N))

14
r = N7T(Nt— Nji). 4

Caso ndo seja possivel inverter as matrizes envolvidas tem-se a
presenca de ondas de Stonley.

0 espalhamento de ondas através de multicamadas

Fryer & Frazer (1987) apresentam um método matricial para
andlise de ondas planas em meios homogéneos, considerando
a equagdo do movimento (Eqg. (1)) e as relagdes constitutivas
(Eq. (2)). Neste formalismo, as derivadas de primeira ordem com
relagdo a profundidade da tensdo e deslocamento sao necessarias

Brazilian Journal of Geophysics, Vol. 29(2), 2011

e 0 estudo do espalhamento fica reduzido a solugdo do sistema
de equagcGes diferenciais:

db
o = Qb (15)

sendo Q uma matriz constante, com entradas dependendo das
propriedades eldsticas do meio, da vagarosidade horizontal e da
frequéncia.

Derivando-se a equagao do campo (Eqg. (11)) em relagdo ao
horizonte x5, obtém-se:

d_b — iwe_iw(t_<s”"XH>)NS3eiwx3S3V, (16)
dx3

mostrando que 0 campo b(x3) satisfaz (Pereira, 2003):
b _ io(NSsN"Hb. (17)
dx;

A sua solugdo formal é:

b(xy) = 0 NSN D —x0p () (18)

sendo x30 € x3 as coordenadas na base e no topo, respectiva-
mente, de uma camada de espessura 2 = x3 — x39. A repre-
sentagdo obtida acima pode ser reescrita como:

b(x3) = Ne'”" 3N~ 1b(x30), (19)
mostrando que
Q(h) — NeiwhSSN_l

corresponde exatamente a matriz de propagacdo através da ca-
mada, estudada por Woodhouse (1974) uma vez que ela permite
a determinagdo do campo de onda na base a partir do campo de
onda no topo.

No caso particular de propagacdo em regime quase estatico,
0U Seja, em que ||whS3 || < 1, amatriz de propagagdo pode ser
aproximada por:

Q(h) = Ne“"SSN~! ~ 1+ iwhNS;N7!H. (20)

0 espalhamento de pulsos através

de meios anisotrdpicos

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

Wi(w) = N;e' i), (21)

sendo T = ¢ — (sy,xy), S3; a matriz das componentes
verticais das vagarosidades incidentes € i(w) = [Fp(w),
Fp(w), Fp(w)]" o vetor das amplitudes das ondas inciden-
tes no dominio das frequéncias. Aplicando-se a transformada
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de Fourier, 0 campo incidente pode ser expresso, no dominio
do tempo, como:

1 +00

w; (1) e TIOTN €SS j(w)dw ,

27 J oo

fr(t — S3piX3) (22)

Ss(t — S35iX3) |,
Jr(t — S37i.X3)

sendo fp(¢) aassinatura da fonte no tempo.
De forma andloga, o campo refletido, no dominio do tempo,
é dado por:

nipi nisi niri
= | n2pi N2si N2ri
n3pi N3si N3ri

1 +00 ) )

w,.(¢) = —/ e TN, S R(w)i(w)dw, (23)
27 J_ oo

sendo S3z a matriz das componentes verticais das vagarosi-

dades refletidas € 0 campo transmitido por:

1 too .

w () = — / eI OTN, eSS T (w)i(w)dw, (24)
27 J_ o

sendo Sz, a matriz das componentes verticais das vagarosi-

dades transmitidas.

0 sinal analitico dos pulsos espalhados

Ainda segundo Protdzio (1994), dado um sinal temporal f(t), 0
sinal analitico a ele associado tem a forma V() = f(z) +
ifr(7) sendo f () atransformada de Hilbert do sinal, defi-

nida por:
+00
fu() = / SO 4. (25)

o t—
Paraa obtengdo do sinal analitico do pulso refletido, considera-se
aqui apenas o caso pas-critico, pois todo o processo de espalha-
mento das ondas no caso pré-critico é real. Assim o sinal anali-
tico refletido através de uma interface, na sua forma mais geral,
é dado por:

1 +00
w,(t) = —NYR /
i —0 (26)
Xe—iwr eiwnge(ng)ea)xg||m(S§/)|i(w)dw ,
sendo e=@x M5! o termo de decaimento da onda refletida.
Ja o pulso analitico transmitido na sua forma mais geral é
dado por:
1 +oo
w;(T) = —NDT/
t —0 (27)

X o lOT gi®x3 Re(Sg))e—wm ‘|m(S§))|i(w)da) ,

D .
sendo e~ % IIMGSI o termo de decaimento da onda trans-
mitida.

0 espalhamento de pulsos através de estratificagdes
Considerando-se, agora, uma estratificagdo com N camadas, li-
mitada por um semiespago superior e por um semiespago inferior
e seguindo o método iterativo, a matriz de propagacdo relacio-
nando as interfaces superior e inferior é dada pelo produto das
matrizes de propagacdo de cada camada (Protdzio, 1994). Assim,
0 campo na base ¢é dado por:

1
b(x3p) = 1_[ Qi (hi)b(x3) = Qb(xz)  (28)

k=N

sendo Qy (hy) a matriz de propagacdo calculada em uma k-
ésima camada de uma estratificagdo com espessura 4. Protazio
(1994) mostrou que:

t i
|:0i| = EN+1,NPNEN,N71 ---Ex1P1Eq |:rj|

D D
_ gD |:1:| _ Ey Ep |:1]
r D D r

En Ep

sendo que cada Ex x—1, kK = 1,2,3,..., N + 1 representa
uma matriz que controla o espalhamento na interface que separa
ascamadas kek —lecadaP, =k =1,2,3,..., N cor-
responde a matriz de propagacdo através da k-ésima camada. A
matriz E? é denominada /matriz descendente de espaltiamento
associada a estratificacdo, pois determina o espalhamento das
ondas na interface inferior a partir do espalhamento na interface
superior. A Equacdo (29) pode ser reescrita gerando:

. EV EY
[ sl -
! EZl E22

onde EY = (EP)~! corresponde & /matriz ascendents de espa-
lhamento associada a estratificacdo, pois determina o espalha-
mento das ondas na interface superior a partir do espalhamento
na interface inferior. Assim, as solugOes para oS coeficientes r
¢ t sdo obtidos e dados por

(29)

-1,
r = E%(Eﬁ) i

1 (31)
t = (EY) .

Para 0 caso de uma camada simples, a matriz ascendente de

espalhamento ¢ dada por EV = EO,IPI‘IELZ, obtendo assim

Revista Brasileira de Geoffsica, Vol. 29(2), 2011
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0 coeficiente de transmissdo como:
t = Tin(I— APRipATR) ' AP Toii
= Tip(I— ) 'APToii,

sendo que os simbolos R . e T representam as matrizes de
reflexdo e a transmissdo da onda através da interface que separa
0s meios j € k, no meio k. Em geral estas matrizes sdo 3x3
e tem a forma:

rpp rsp rrp tpp tsp trp
R=|rps rss rrs | € T=| tps tss trs |. (33)
rpr VST ¥TT tpr tst ITT

Aqui, por exemplo, sp € 0 coeficiente de reflexdo de uma onda
S convertida de uma onda descendente incidente P. Cada matriz
AD = 87 ¢ AT = et SY representa a matriz propa-
gadora descendente e ascendente, respectivamente, na j-ésima
camada.

A expressdo acima traduz todo o processo de propagagao da
onda transmitida através da camada e o operador

- ' =T+0+M+1 +--- (34

constitui o chamado gperador ae reverberagdo (Protazio, 1994)
e cada um de seus termos é responsavel pela descri¢do de cada
mdltipla envolvida na propagacdo através da camada.

Seguindo o raciocinio anterior, o coeficiente r pode ser
calculado como:

r= {R01 + T AVR (I — I APT, } i (3)

EXPERIMENTOS NUMERICOS

Para mostrar a robustez do modelo apresentado, experimentos
numeéricos na forma de sismogramas sintéticos de ondas planas
e hodogramas sdo apresentados.

Os sismogramas sdo apresentados no dominio (¢, s), sendo

— 2 2
s = ,/sl +s2,

COm sy = sinf cos¢/a, s = sinf sing/a € a, a Veloci-
dade longitudinal do meio incidente projetada no plano sagital.
A assinatura no tempo, ¢, do pulso incidente é dada pela funcdo:
() = sin(w.t), sendo w. = 25Hz a frequéncia do pulso.
Os &ngulos de incidéncia (#) foram calculados no intervalo [0°,
90°], o0 ngulo azimutal foi de ¢ = 0° no primeiro experimento
e ¢ = 75° no segundo. Uma observacdo geral com relagdo aos
sismogramas sintéticos das Figuras 3a, 3b, 5a e 5b € o fato da
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escala do tempo estar invertida, pois 0s calculos do tempo sdo
dependentes da vagarosidade.

Além dos sismogramas foram também calculados 0s hodo-
gramas para angulos de incidéncia de dez em dez graus entre
0e90°.

Experimento isotrépico

No primeiro experimento, 0s sismogramas foram calculados para
um modelo litoldgico de uma interface plano-horizontal que sepa-
ram dois semiespacos, sendo: (i) o superior isotropico (folhelho)
com densidade, velocidades compressional e cisalhante dadas
por p; = 2,35 km/s, oy =3,3km/se By = 1,7 km/s, respec-
tivamente; (i) o inferior isotrdpico (arenito) com densidade, ve-
locidade compressional e cisalhante dadas por p, = 2,49 km/s,
ar =4,2km/se B, = 2,7 km/s, respectivamente.

Quanto a reflexdo da onda P na interface observa-se nos
sismogramas da Figura 3a que a partir do angulo critico de
propagagdo ocorre um aumento significativo da amplitude do
pulso. Ja a transmissdo da onda P na interface (Fig. 3b) se es-
tende somente até o valor critico de s.

Todos os sismogramas foram projetados no plano de inci-
déncia o que explica a auséncia de evento refletido e transmitido
na segunda componente no experimento isotropico.

Nos hodogramas da reflexdo (Fig. 4a) observa-se que sdo
lineares, a variagdo da direcdo de propagagdo acompanha a
diregdo de fase e a energia aumenta significantemente a partir do
angulo critico. Ja os hodogramas da transmisséo (Fig. 4b) apre-
sentam polarizacdo linear até o ponto critico de incidéncia e a
partir deste, polarizacdo eliptica. Esta é uma caracteristica mar-
cante neste tipo de experimento.

Experimento anisotrépico

Para 0 segundo experimento, visando constatar os efeitos da
anisotropia no modelo, considerou-se 0 mesmo modelo anterior
s6 que o semiespaco subjacente foi fraturado (Hudson, 1981)
com densidade de fratura de ¢ = 0,1, razdo entre eixos D =
0,0001, tornando-se um anisotrépico com matriz de parametros
elasticos:

26,1819  4,5418 4,5418 0 0 0
4,5418 43,3807 17,0855 0 0 0
C = 4,5418 7,0855 43,3897 0 0 0
- 0 0 0 18,1521 0 0
0 0 0 0 14,2555 0
0 0 0 0 0 14,2555

Quanto a reflexdo da onda P na interface (Fig. 5a), como era
de se esperar, possui as mesmas caracteristicas do experimento
isotrdpico.
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Figura 3 — Sismogramas sintéticos para reflexdo (a) e transmissdo (b) no modelo litolégico isotrépico-isotropico do primeiro experimento.
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Figura 4 —Hodogramas para reflexdo (a) e transmissao (b) no modelo litolégico isotrépico-isotrépico do primeiro experimento.
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Figura 5 — Sismogramas sintéticos para reflexdo (a) e transmissao (b) no modelo litoldgico isotropico-anisotrépico do segundo experimento.
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Figura 6 — Hodogramas para reflexdo (a) e transmissao (b) no modelo litoldgico isotropico-anisotrépico do segundo experimento.
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Na transmissdo (Fig. 4b) os sismogramas apresentam even-
tos na segunda componente, que é caracteristica marcante em
meios anisotropicos.

Para os hodogramas da Figura 6a observa-se 0 mesmo pa-
drdo do experimento isotrépico, mas com uma perda de energia
proximo ao ponto critico.

Ja os hodogramas da Figura 6b apresentam também, o mes-
mo padrdo do experimento isotrdpico, mas a mudanga do padrdo
eliptico acusa variagdo no ponto critico o que também é marcante
em experimentos considerando a presenca de anisotropia.

CONCLUSAO

As conclusdes e potencialidades deste trabalho para a explora-
¢do sismica sdo as seguintes:

1. Foi apresentado um formalismo consistente para se mo-
delar o espalhamento de ondas em meios anisotrépicos
gerais através da obtencdo explicita dos campos de defor-
macdo e tragdo como fungdo das matrizes propagadoras,
de polarizacdo e impedancia. Desse modo, foi possivel
obter os coeficientes de reflexdo e transmissdo do espalha-
mento através de uma interface plana horizontal separando
meios anisotropicos e, posteriormente, generalizar para
varias camadas. Ao formalismo acima descrito introduziu-
se um sinal analitico para se estudar o espalhamento de
pulsos em meios anisotrGpicos gerais.

2. Paraverificar a consisténcia do formalismo acima descrito
foram apresentados experimentos numéricos na forma de
sismogramas sintéticos de ondas planas e hodogramas
para se estudar a reflexdo e a transmissdo de ondas P
em interface plana separando meios isotropicos e, poste-
riormente, meios isotropico-anisotropico (isotropico fra-
turado) para confirmar a consisténcia da metodologia se
comparado a estudos consagrados na literatura.
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