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Modelagem viscoacustica e de anomalias de AVO usando a equacgéao de Zoeppritz
e suas aproximagoes

Resumo

A modelagem de anomalias de AVO consegue prever o comportamento do gather
em um cenario geolégico. Uma ferramenta para esta modelagem é a equacao de
Zoeppritz, mas em caso grande volume de dados, a alternativa é usar suas aproxi-
magcdes linearizadas. Os objetivos deste trabalho foram modelar um dado sismico
viscoacustico com a presenca do ruido, atenuagéo e dispersao e também modelar as
anomalias de AVO utilizando a equacgao de Zoeppritz € suas aproximacdes em dife-
rentes cenarios geolégicos. A metodologia consistiu na criacdo de quatro modelos
geoldgicos, possuindo diferentes valores de velocidade, velocidade cisalhante e den-
sidade e analisar como seriam suas respostas sismicas na modelagem viscoacustica
e elastica. Na modelagem viscoacustica foi possivel diferenciar as interfaces das ca-
madas em quase todos os modelos, com excecdo do Modelo 2, que possuia baixo
contraste de impedancia na regido do reservatorio. Os fen6menos de atenuacao e
dispersao dificultaram as interpretacées na regido do reservatério, devido a diminui-
cao da resolucao sismica. Na modelagem elastica com a equacao de Zoeppritz e as
aproximacdes de Aki e Richards (1980) e Shuey (1985), ambas as aproximacdes sao
idénticas até o angulo de incidéncia de 5°. Em angulos maiores que este, a aproxima-
cao de Aki e Richards (1980) obteve menores erros percentuais quando comparado
com a modelagem usando a equacgao de Zoeppritz.

Palavras chave: anomalias de AVO, Zoeppritz, modelagem direta, .modela-
gem viscoacustica, modelagem elastica.
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Viscoacoustic and AVO anomalies modelling using the Zoeppritz equation and its
approximations

Abstract

The modelling of the seismic data provides the understanding of the wave propa-
gation phenomenona. The modelling of the AVO anomalies can predict the gather
behaviour in a geologic scenario. One tool for this modelling is the Zoeppritz equation,
but in the case of big data volume, the alternative is to use its linearized approxi-
mations. The aims of this work are modelling a viscoacoustic seismic data with the
presence of noise, attenuation and dispersion and also modelling the AVO anomalies
using the Zoeppritz equation and its approximations for different geologic scenarios.
The methodology consisted on the creation of four geologic models, each having dif-
ferent values of compressional velocity, shear velocity and density, thereby analyzing
its seismic response in the viscoacoustic and elastic modelling. In the viscoacoustic
modelling, it is possible to differ the layer’s interfaces in almost all of the models, with
exception of the Model 2, that had low acoustic impedance contrast in the reservoir
region. The attenuation and dispersion phenomena had hampered the interpretation
in the reservoir region, due to the decrease of seismic resolution. In the elastic model-
ling using the Zoeppritz equation and the Aki and Richards (1980) and Shuey (1985)
approximation, both are identical until the incidence angle 5°. In higher angles, Aki and
Richards (1980) approximation was that better replied the Zoeppritz equation, obtai-
ning the lowest relative error in almos all of the models created.

Keywords: AVO anomalies, Zoeppritz, direct modelling, viscoacoustic model-
ling, elastic modelling.
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1 Introducao

O levantamento sismico é uma ferramenta usada para a obtencao de informacdes
sobre a subsuperficie da Terra. A sismica se tornou um dos método geofisico mais
utilizados devido a alta empregabilidade, resolucédo, penetracdo e acuracia no reco-
nhecimento de feicoes de interesse. Com a continua exploracdo de novas areas ex-
ploratérias de hidrocarbonetos cada vez mais complexas, faz-se necessario os aper-
feicoamentos das tecnologias empregadas e dos conceitos tedricos de técnicas de
aquisicao, processamento, interpretacdo dos dados.

O método sismico consiste em emitir uma onda acustica, que ao viajar pelo meio
sofre reflexdes e refracbes e sdo captadas por receptores. Estes receptores medem
o tempo de transito e a amplitude da onda sismica que viajou até um refletor e foi
captada por um receptor (TELFORD et al., 1990).

A modelagem de dados sismicos € uma ferramenta chave no estudo dos fatores
que interferem na propagacao das ondas sismicas. Assim, dados modelados con-
seguem prever fendmenos que prejudicam a confiabilidade das informagdes que po-
dem ser obtidas através da sismica. Como exemplo desses fendmenos temos: ruido,
multiplas, atenuacéo e dispersdo que sao primeiro analisados em dados modelados.
Algoritmos podem ser implementados para corrigir ou amenizar estes efeitos, melho-
rando assim a razao sinal/ruido e a resolucao dos dados, o que possibilita uma melhor
interpretagédo desses fenébmenos que séao dificeis de serem compreendidos.

Uma importante técnica usada na exploracao de hidrocarbonetos é a variacao da
amplitude com o espacamento (Amplitude Versus Offset - AVO) ou variagdao da ampli-
tude com o angulo (Amplitude Versus Angle - AVA), uma vez que se mostrou eficiente
na distingdo de “falsos” e “verdadeiros” ’bright-spots’. Ostrander (1984) utilizou o AVO
para separar anomalias ligadas a arenitos saturadas com gas de anomalias de areni-
tos saturados com agua e folhelhos.

As equacOes de Zoeppritz relacionam a amplitude de uma onda plana a partir
de seu angulo de incidéncia e dos parametros elasticos: onda compressional, ondas



cisalhante e densidade dos dois meios e sdo a base para a modelagem de dados
AVO.

Mesmo encontrando os coeficientes de reflexdo para ambos os tipos de onda, a
formula se torna extremamente complicada e ndo linear. Para contornar tal adver-
sidade, Aki e Richards (1980) linearizaram estas equag¢des com aproximagdes que
produzem pequenas variagées nas amplitudes com relacao as equacoes de Zoep-
pritz.

Ao derivar aproximacgdes de maior ordem ou corrigindo termos de equacoes li-
nearizadas, a precisao para informacées de maior angulo foi aumentada, inclusive
destacando a importancia de se usar formas nao lineares também para pequenos an-
gulos, em caso de alta variagdo nas propriedades elésticas. Apesar da densidade néo
ser um bom descriminador litolégico, ela é essencial no monitoramento sismico do re-
servatorio e no estudo da sismica 4D. Porém, a sua informacao esta nos offsets mais
longos e as aproximagdes das equacdes de Zoeppritz ndo representam bem seus va-
lores para angulos maiores. Apesar do uso exato das equacgdes de Zoeppritz ter maior
dificuldade em sua manipulacao, acaba se tornando necessaria quando se deseja ob-
ter informacdes detalhadas do reservatério. Zhi et al. (2016) usaram a forma completa
da equacéao de Zoeppritz em uma inversao para diferentes tipos de modelos iniciais,
ruidos, e mudancas de wavelets. Li et al. (2015) retiraram conjuntamente informacdes
de PP e PS, sendo util para interpretacdes litoldégicas e do conteudo de fluidos.

O objetivo principal deste trabalho foi implementar formulacdes teéricas e con-
seguir modelar um conjunto dados pés-empilhamento e pré-empilhamento utilizando
como base o modelo convolucional para quatro cendarios geolégicos distintos, adicio-
nando os efeitos que sdo causados por caracteristicas fisicas da propagacéo de on-
das, tais como a dispersao e a atenuac¢ao nos dados pds-empilhamento e utilizando as
equacoes de Zoeppritz e suas aproximacoes para modelar o dado pré-empilhamento.
Apds a modelagem, foi feita uma andlise dos resultados e também simulados modelos
de sistemas petroliferos para verificar a sensibilidade do método.

A divisao do trabalho foi determinada da seguinte maneira:

Capitulo 2 faz uma revisao tedrica de todos os conceitos utilizados no trabalho,
tais como o conceito de propagacdo de ondas, refletividade para meios elasticos e
viscoelasticos; O Capitulo 3 mostra o fluxo de trabalho utilizado para a modelagem
dos dados pés-empilhamento e pré-empilhamento; O Capitulo 4 apresenta os resul-
tados da modelagem dos dados pds-empilhamento e pré-empilhamento e discute os
resultados de todos os quatro modelos geoldgicos propostos; O Capitulo 5 contém



a concluséo obtida com base nos resultados e propde futuros trabalhos que comple-
mentariam este estudo; E por final, no Apéndice A esta toda a dedugao matematica
das equacbes de Zoeppritz, demonstrando como obter a matriz de Zoeppritz e o valor
de R,,.



2 Revisao Teorica

Neste capitulo sao revisados alguns topicos importantes dos assuntos abordados
no trabalho. Estes tépicos sdo as teorias de propagacao de ondas em um meio elas-
tico e viscoelastico e do AVO.

2.1 Teoria de propagacao de ondas

Nesta secao € explicada a teoria de ondas em meios elasticos e os tipos de ondas
de corpo.

2.1.1 Tensao e deformacao

Quando um corpo sofre uma forga externa, seu tamanho e forma mudam conforme
a intensidade e direcdo da forga aplicada. As forgas internas do corpo tendem a conter
a sua deformacao, ou seja, aplicar resisténcia as forcas externas para que o corpo
volte ao seu estado original. A propriedade de resistir as tensées e deformagdes
€ chamada de elasticidade. Um corpo perfeitamente elastico sempre retornara ao
estado original apds ser tensionado ou deformado (SHERIFF; GELDART, 1995).

A tensao é definida como forga por unidade de érea, podendo também ser definida
como uma razao de como a forga aplicada varia para cada ponto infinitesimal de area.
Quando a forca aplicada é ortonormal a area, é chamada de tensdo normal, caso
a forga seja aplicada tangencialmente é chamada de tensdo cisalhante. Qualquer
tenséo pode ser decomposta nas componentes normal e cisalhante.

A Figura 1 mostra uma notagdo das tensdes, os indices identificam as tensdes
normais e cisalhantes, por exemplo o,, indica que a tenséo é paralela ao eixo-y e
perpendicular ao eixo-x. Quando o indice é igual como no caso o,,, denota-se uma
tens&o normal na diregao .
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Figura 1: llustragcdo com um esquema da tens&do normal (o,..) € as tensdes cisalhantes
(0yss 025). Modificado de Sheriff e Geldart (1995).

Partindo do pressuposto que o corpo esta em equilibrio estatico, as tensdes terdo
a mesma magnitude. As tensdes cisalhantes tendem a rotacionar o corpo, mas caso
0 corpo respeite o equilibrio estatico, as diferentes tensdes serdo de igual magnitude.
Neste caso temos:

Oij = 0jj- (21)

Se todos os vértices sofrerem 0 mesmo deslocamento u no eixo-x, v NO €ixo-y e
w NO eixo-z, ndo havera deformagéo, devido a preservagcao do tamanho e forma. No
caso de existirem diferentes deslocamentos para cada vértice, havera mudanca na
forma do corpo (Figura 2).



Figura 2: Deformagédo de um retangulo em trés dimensdes, fazendo um angulo 6.
Modificado de Telford et al. (1990).

Quando diferentes tensées atuam em um corpo, o corpo sofrera mudancas em
sua forma, tais mudancgas sdo chamadas de deformagdes.

. : P . - . 4]
A tenséao € a diferenga infinitesimal na dimensao ou forma do objeto, sendo —u,

su bw N o . o
5 e 5 as diferencas infinitesimais nas dire¢coes dos eixos z, y e z respectivamente,
definidos como deformagdes normais. As deformagdes que representam a rotacao
do corpo sdo chamadas de deformacdes cisalhantes. As deformacdes recebem a
notagéo ¢,,, onde indices iguais sdo deformagbes normais e indices diferentes sdo

deformacdes cisalhantes. Assim, as deformacdes sédo representadas como:

» Deformacdes Normais

€on = g—z, (2.2)
€yy = g—z, (2.3)
. (2.4)
» Deformacdes Cisalhantes
€oy = €ye = (;—Z + g—z (2.9)
€ — €y — ow v (2.6)

5y oz
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€rz = €z — % g
2.1.2 Lei de Hooke generalizada

A Lei de Hooke demonstra que para muitos materiais elasticos, a deformacao é
linear e diretamente propocional ao esforgo. Essa deformacado é reversivel quando
o esforco aplicado esta no limite elastico. Quando o limite elastico € ultrapassado,
a deformacgéo torna-se nao linear e irreversivel (deformagéo ductil), rompendo per-
manentemente ao chegar em seu limite de ruptura ou ponto de fraturamento. A Fi-
gura 3 mostra um gréfico da tenséo pela deformagédo em um corpo. Neste trabalho,
considera-se que os esfor¢cos e as deformagdes estdo no campo elastico.

s Campo elastico . Campo ductil

' Paonto de fraturamento

iLimite de elasticidade

Esforco

Deformacao

Figura 3: Relacao entre tensédo por Deformacao para um corpo hipotético. Modificado
de Kearey et al. (2002).

Para a tenséo e deformacdes de um corpo no campo elastico, a relagdo é dada a
partir dos parametros elasticos do corpo. Quando o meio € isotrdpico, as propriedades
elasticas ndo dependem da direcéo e a relacéo entre tensao e deformacao ficam mais
simples. A relacao pode ser expressa como:

para (i = x,y, z),



E para (i,j = z,y, 2):

0ij = 2L€ij, (2.9)
no qual 1 e A séo chamados parametros ou constantes de Lamé, sendo ;. uma medida

do mddulo de cisalhamento.

Resultando em o = Ce ou ¢ = Ro, no qual C é a matriz de complacéncia e R a de
rigidez, sendo R = C~'. Como o;; = 0;;, 0s termos de 1 séo divididos por 2. Na forma
matricial tem-se para um meio elastico isotrépico:

Oz A+2 A A 0 0 O €xa
Oyy Ao A2 A 0 0 0 €yy
. A A A2 0 0 0 .
Oz | _ . ‘ (2.10)
Oy 0 0 0 w0 0 €xy
Oy 0 0 0 0 uw O €y
| O | i 0 0 0 0 0 w ]| € |

Logo, tipos diferentes de constantes elésticas podem ser definidas, as equacgdes
2.8 e 2.9 estdo em fungéo das constantes \ e .

2.1.3 Constantes Elasticas

As constantes elasticas sdo definidas em fung&o da tenséo pela deformagédo. Uma
destas constantes é o médulo de Young (E), que indica a variagdo no comprimento de
um cilindro quando aplicada uma for¢a, como:

O’:I!$

E=—. (2.11)
€£E:E
] . . . AV

O médulo de compressibilidade (K) representa a variagdo volumétrica S de um

corpo na aplicagéo de uma tensao P normal em todas as diregbes: O sinal é negativo,

pois 0 mddulo é uma medida de pressao, nao podendo ser negativo devido o corpo

possuir AV negativo; No qual AV € a variacao do volume do corpo e V' é o volume do
corpo.

(2.12)

L



A razao de Poisson (v) é definida como mede a deformacéao transversal de um
material homogéneo e isotrdpico, definido por:

A —— (2.13)

Todos os parametros elasticos podem ser descritos em funcédo das constantes de
Lamé, ficando na forma:

B W’%ﬂfﬁb) (2.14)

K= BA+2w) : 21) (2.15)
A

v = M (2.16)

Quando o corpo tensionado € um fluido newtoniano elastico, o médulo cisalhante
€ zero, pois este ndo exerce resisténcia ao cisalhamento, resultando em K = \ para o
fluido. A partir do conhecimento de dois mddulos elasticos, pode-se estimar todos os
outros, isto € mostrado na tabela 1:

Tabela 1: Tabela mostrando a relagédo entre os modulos elasticos (Mavko et al. (2009)).

K E A v M )

A+ 2u/3 p-‘ii“ — s )+ 2u —

— 0K K=2. — . 3K - 25 3K - )2
- e K -2u3 Sk K + 4u/3 —

— — 3K S=F &= 3K 3K K
= Atz - i
p 2u(1 +v) ns — pEz —

— 3K(1 - 2v) 3K 1 — 3K 1= 3K =2
3(1-2v) - (T+v)(1=2v) - I+ (1-2v) 242w
M—%pu — M —2p i — —
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2.1.4 Ondas de corpo

As ondas de corpo foram primeiramente estudadas a partir de abalos sismicos.
Posteriormente, foram utilizadas em fonte controlada para estudar a geologia de sub-
superficie, tornando-se alvo de muitos estudos e pesquisas sobre o seu comporta-
mento ao encontrar diferentes litologias (KEAREY et al., 2002). As ondas de corpo
podem ser divididas em dois tipos: ondas compressionais ou ondas-P e ondas ci-
salhantes ou ondas-S.

As ondas-P (ondas compressionais) s&o chamadas desta maneira pois sédo as pri-
meiras a chegar as estacées de medicao durante um abalo sismico. Sua natureza
€ compressiva e 0 seu eixo de compressao é paralelo ao deslocamento, inicialmente
comprimindo e depois dilatando um corpo durante sua passagem, como mostra a Fi-
gura 4. A sua velocidade («) pode ser expressa por meio de suas constantes elasticas

o= 2T (2.17)
0

da seguinte forma:

no qual p, é a densidade do meio.

Onda P
Compressao .
: Meio ndo perturbado
:-jr] r)'f ‘"-’_-,-'J ."-r £ ‘.FI,- g & i 4 / .-"ll.-i:a'i'.l A — k r s '.-'r_r — = ‘LJ‘_TF_J;"_‘_H_.’
1| I | ] ] | it
T 1 T T - o | :
-1 l t f ! 1 q _l | l ’l]-‘!
S 6 O e O 2 1115 v O 11
. [ : [ I BE !
L1 1] ] 1N [ 1 1] L] 3
Dilatacao

Figura 4: Direcdo de compresséo e deslocamento de uma onda-P. Modificado de Ke-
arey et al. (2002).

As ondas-S (ondas cisalhantes) perturbam o meio perpendicularmente a sua dire-
céo de propagacao. Este tipo de onda nao era muito utilizada, devido a sua pequena
amplitude e por ser dificil de separa-la no receptor. Com o avanco dos geofones,
passou-se a medir nas trés direcoes (x, y € z), como é o caso dos Nodes, Ocean
Bottom Cable (OBC) e os Sistemas Permantens. As ondas-S vem sendo cada vez
mais utilizadas, devido as vantagens de utiliza-las em conjunto com as ondas-P para
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diferenciar litologias e fluidos presentes no meio. A Figura 5 é um esquema de como
a particula é perturbada na passagem da onda cisalhante.

Onda S

L 4

Figura 5: Esquema da perturbagao perpendicular a dire¢ao de propagacéo da onda-S.
Modificado de Kearey et al. (2002).

A velocidade da onda-S () pode ser obtida a partir da relacdo :

5= \/E (2.18)
p

Outra relagao importante é a razéo de Poisson (v) obtida a partir da velocidade da
onda-P (a) e onda-S (3), obtém-se:

v (2.19)

2.2 Refletividade em um meio elastico

A refletividade em um meio elastico depende das velocidades compressionas, ci-
salhantes, densidade dos meios e do angulo de incidéncia da onda.

2.2.1 Leide Snell

A Lei de Snell (ou Lei de Snell-Descartes) é usada para descrever a relagéo entre
o angulo de incidéncia e os angulos de reflexdo e transmissao, quando uma onda
passa por uma interface entre dois meios. A medida dos angulos é feita em relacao
a normal, que € sempre perpendicular a superficie no ponto de incidéncia da onda. A
relagdo que descreve a Lei de Snell é:
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- sin(0h) _ sin(fy) _ sin(¢1) Sin(@)’ (2.20)
(03] (0%)] 51 ﬁ2

no qual p € o parametro do raio, oy, ay S0 as respectivas velocidades da onda-P

nos meios 1 e 2, 3; e B, sdo as respectivas velocidades da onda-S nos meios 1 € 2,
6:e ¢, sao os angulos de incidéncia das ondas-P e S e 6,, e ¢, sdo os angulos de
transmissdo das ondas P e S. No Apéndice A é mostrada a dedugéo da Lei de Snell
generalizada.

Podemos estimar o valor do angulo ¢ a partir do offset. Como a tangente do angulo
de incidéncia € a metade do offset X dividido pela profundidade Z, temos:

tan(f) = &

57" (2.21)

Vi , ,
sendo Z = TO onde V € a velocidade na camada e t, 0 tempo de percurso para
incidéncia normal, a equacao 2.21 torna-se:

X

= — 2.22

tan(6) = - 2.22)
X

0 = arctan(v—to). (2.23)

A equacdo 2.23 é valida para uma camada, a relacao que demonstra para diversas
camadas é dada na equagéao 2.25:

XV
in(f) = 2.24
sin(6) = 75— (2.24)
V
0 = arcsin( ), (2.25)
no qual V,,s = % V.. a velocidade média de todo o percurso do raio e ¢t 0 tempo de
percurso.

2.2.2 Equacoes de Zoeppritz

As bases para o entendimento da relacao entre as ondas compressionais, cisa-
lhantes, densidade e angulo de incidéncia sao as equacodes de Zoeppritz (1919), que
calculam as energias refletidas e transmitidas de uma onda plana incidente em uma
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interface de dois meios diferentes. Seguindo a deducao do Apéndice A, temos o sis-
tema matricial M.r = N, Sendo:

No qual M é
—sin 6, — cOoS ¢ sin 69 COS (9
cos 04 — sin ¢ cos 0, — sin ¢g

(20181 singrcosty)  p1fi(l —2sin® @) (2p2f28inpcosy)  (p2Ba(l — 2sin? ¢)
(pran)(1 = 2sin*¢1)  (=piBisin2¢1)  (—paaz)(1—2sin*6a)  (p2f2sin2¢y)

(2.26)

noqualré

e

: (2.27)

hS|

S5

eNé

sin 64

0

st (2.28)
2p1 51 sin ¢y cos 0

i prai(l —2sing,) i

no qual R,,, R,.s80 os coeficientes de refletividade da onda compressional e da onda

cisalhante e 7},, e T,; os coeficientes de transmissdo da onda compressional e da onda
cisalhante.

Fazendo a inversa de M e multiplicando por N, temos uma matriz com muitos
termos, para simplificar, definem-se os termos a, b, ¢ € d como:

a = pa(1 —2833p°) — p1(1 — 267p%), (2.29)

b= pa(1 —2B3p*) + 2p187p7, (2.30)

c = pi(1 = 2B7p°) + 2p283p°, (2.31)
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d = 2(p23 — p1f7). (2.32)

Utilizando os termos acima apresentados, os coeficientes £, F, G, H, e D ficam:

cos(fy)  cos(fy)

E=0 +c : (2.33)

(03] (6%)
_,cos(¢1) | cos(¢p)

F=1b 3, +c 5, (2.34)

C—a_ dcos(ﬁl) cos(ngQ)’ (2.35)
aq B2

Heg_ dcos(82) cos(¢1)’ (2.36)
Q2 B

D= EF + GHp". (2.37)

Assim, os coeficientes R,,, R,s, T,, € T, ficam da forma:

[ cos(f1)  cos(f2) . cos(01) cos(¢2) 2\ ]
{(b E— o= B E — (a+ d= =5 ) Hp }

a1 a2 B2

D
cos(6 cos(62) cos
— 2—051 1) (ab + cd—a(;) —éf"’) )pay

- cnlor) (2.38)

=
S

E?U
&
S

S|

'Bﬂ "@%
S
)

«

B D _

As duas primeiras linhas da matriz sédo os coeficientes de reflexdo para a onda-P
e a onda-S e 0s outros dois sao seus respectivos coeficientes de transmissdo. Esse
tipo de estimativa € chamada de AVO multicomponente, Miranda (2007) usa uma in-
versao linear de AVO multicomponente na caracterizacdo de um reservatorio delgado,

ja Hamlyn (2014) usa apenas R,, para estudar o efeito de tunning e camadas finas na
analise AVO, usando uma abordagem similar ao presente trabalho.
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2.2.3 Aproximacao de Aki e Richards

As equacgoOes de Zoeppritz sdo nao-lineares e complexas, sendo em alguns casos
por ser de dificil implementacéo e de alto custo computacional.

Aki e Richards (1980) aproximam as equacoes partindo da hipétese de que nao
ha grande variacdo nas propriedades entre os semi-espacos, para as condicoes em
que os angulos 6y, 05, ¢1 € ¢, Sao reais e sS40 menores que o angulo critico, no qual o
angulo critico € angulo de incidéncia necessério para que ocorra apenas transmissao,
gue pode ser calculado usando a Lei de Snell. Utilizando:

Ao

Af = ‘92 — 91 = tan(@l)?, (239)
A
A¢ == ¢2 - ¢1 = tan(qﬁl)?ﬁ, (240)
no qual Aa = as —a; € AB = fBy — (4.
. - ~ Aa AS
Expandindo e substituindo os termos de R,,, mantendo em fungao de o e
A : < ,
7p, a aproximagéao para R, fica:
1 Ap 1 Aa Ap
= —(1-4p%p")— + ———<— —4B%p*— 2.41
RP 2( ﬁp> P + 2(3082(9) a ﬁp 5 ) ( )
no qual o = 041—;042,5: 512‘52,0: 91‘;92 ep— Pl‘;/h.

A equacéao se torna bem util, uma vez que é mais simples e linear que a solugéo
completa.

2.2.4 Aproximacao de Shuey

Shuey (1985) utiliza outra aproximagao da equacao de Zoeppritz, tal aproximagao
ressalta que o coeficiente de Poisson dos meios era o fator que controlava a refletivi-
dade. Derivando a aproximagéo de Aki e Richards (1980), o coeficiente R,, torna-se:

«

R,, = Ry + [AURO + (1 évvz)] sin?() + %% (tan*(6) — sin®(6)) (2.42)

V] + v , .. - e e
L 2eAv= vy — v1, Ry € 0 coeficiente de reflexdo na incidéncia normal

no qual v =
e Ay o gradual decaimento da amplitude com o &ngulo, representado por:
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1 -2
Ag=B-2(1+B)= !

(2.43)

— v

Ao

a
A Ap’
Ba By
a P
Para angulos 6 < 30°, uma forma muito Gtil da equacao de Shuey (1985) utilizada

onde B =

por Avseth et al. (2005) é mostrada na equacao 2.44 que coloca a refletividade uma
funcdo como uma funcdo de I e G, onde I é a refletividade no angulo nulo e G é
chamado de gradiente.

R(0)~ I + Gsin(0), (2.44)
no qual:
1, Aa  Ap
I — 5(7 + 7) (2.45)
e
1A« B Ap Ap
G= 5o QE(T + 2?) (2.46)

2.2.5 Modelagem acustica

Existem duas consideragdes sobre o comportamento dos materiais para a mode-
lagem acustica, descritos pelos comportamentos elasticos e viscoelasticos. Os ma-
teriais elasticos obedecem a Lei de Hooke, retornando ao ponto de origem apdés a
deformacéo sem dissipar a energia da onda que o atravessa. Ja no caso viscoelas-
tico, o corpo também retorna a sua posi¢cdo mas o mesmo dissipa parte da energia da
onda e apresenta velocidades diferenciadas para cada frequéncia diferente do pulso,
havendo que adicionar os efeitos de atenuacao e disperséo.

Para explicar os termos mencionados anteriormente, primeiro trataremos do con-
ceito de impedancia acustica, dada pela seguinte relacao:

Z = pa, (2.47)

no qual Z é a impedancia acustica, p a densidade e a a velocidade na camada. Logo



17

se chega na seguinte relagao:

. Zy — 7 _ P22 — P10

R(O=0)= ,
( ) Zo+ 21 paog + proy

(2.48)
no qual 7" é dado por:

2Z1 2]?10(1

T=1—-R= = .
o+ 77 paas + prog

(2.49)

2.3 Tipos de Anomalias AVO

Rutherford e Williams (1989) propuseram a classificacdo das anomalias AVO, as
dividindo em trés classes que sao baseadas nas respostas de um reservatério de gas
arenitico.

As classes sdo divididas em:

1. Classe | - Arenitos de alta impedancia: O reservatério possui uma impedancia
muito maior que o selo, geralmente composto de folhelho. Tal situagéo ocorre
em um arenito maduro que sofreu um acentuado processo de compactacéo.
A refletividade para offset zero possui um alto valor, porém vai sua amplitude
vai diminuindo conforme se aumenta o offset podendo até haver inversao de
polaridade no caso de angulos/offsets muito grandes.

2. Classe Il - Arenitos com baixissimo contraste de impedéancia: O arenito possui
impedancia préxima ao selo, sendo geralmente compactado e consolidado. De-
vido ao pequeno gradiente de impedancia, a refletividade para incidéncia normal
€ quase nula e por isso dificilmente detectada na presenca de ruidos. Estas ano-
malias possuem gradiente alto e possuem altos valores na refletividade para os
angulos/offsets altos.

3. Classe Il - Arenitos de baixa impedéancia: O arenito possui uma impedancia
menor que o selo, podendo ser inconsolidado e de pouca compactacao. Es-
tas anomalias apresentam alta refletividade para incidéncia normal que aumenta
gradativamente com os offsets, apresentando grandes anomalias de amplitude
nos dados empilhados. Como seu gradiente normalmente € baixo, ndo ha muita
diferenga conforme se aumenta o offset.

Castagna e Backus (1993) propuseram um grafico do gradiente pelo intercepto para
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separar as anomalias baseadas em seus quadrantes, como mostra a Figura 6.

-0.20 -0.16 -01z2 -0.08 -0.04 1] 0.04 008 01z 016 020

020 |

n1ls —

01z —

08— ClasselV

Gradiente (G)

-0.04 —

012 —| Classelll Classell

-016

-0.20

Intercepto (1)

Figura 6: Grafico do gradiente pelo intercepto com a subdivisdo de quadrantes e a
localizacao das anomalias AVO em cada regiao do grafico. (Adaptado de Castagna e
Swan (1997)).

Tal classificagéo é idéntica a de Rutherford e Williams (1989), com a diferenca
da adicao da Classe IV, que representam arenitos de baixa impedéancia em que o
mddulo da amplitude diminui com o aumento do offset, chamado de falso negativo.
Tal fenbmeno ocorre devido a uma camada de altissima velocidade que sobrepde o
reservatorio.

A tabela 2 representa o comportamento das anomalias AVO, expressando as clas-
ses com base em em suas caracteristicas.
Tabela 2: Representagédo do quadrante, do sinal do intercepto, do sinal do gradiente e

da variacdo da amplitude com o espagamento das classes de anomalia AVO. (Modifi-
cado a partir de Castagna e Swan (1997)).

Classe ‘ Impedancia Relativa ‘ Quadrante ‘ Intercepto ‘ Gradiente ‘ Variag&o da amplitude com o espagamento
| Maior que a camada superior [\ Positivo Negativo Decrescente
1l Quase a mesma que a camada superior || Il, Ill, ou IV || Positivo ou Negativo || Negativo Crescente ou Decrescente, podendo inverter
polaridade.
1] Menor que a camada superior 1] Negativo Negativo Crescente
\% Menor que a camada superior 1l Negativo Positivo Decrescente

Uma forma muito Gtil e esclarecedora € fazer um grafico da amplitude sismica
pelo angulo de incidéncia no topo do reservatério, pois cada classe de anomalia AVO
seguird uma tendéncia de crescimento ou decrescimento, como mostra a Figura 7.
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Figura 7: Grafico representando a variagdo da amplitude com relagdo ao angulo de
incidéncia, as cores e 0s numeros representam as respectivas anomalias do AVO.

Como a variagdo de amplitude pode ser dificil de ser reconhecida visualmente, tal
grafico ajuda a identificar o tipo de classe da anomalia de AVO com precisao baseado
em sua amplitude inicial e sua variagéao.

2.4 Principio de Huygens e difracao

O principio de Huygens diz que toda frente de onda serve como fonte para geragéo
de novas frentes de onda, auxiliando no entendimento dos fenbmenos de reflexao,
refracéo e difracdo. Por exemplo, quando frentes de onda encontram uma superficie,

o local deste ponto pode ser interpretado como uma fonte secundéria da reflexdo e da
refracédo (Figura 8).
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Figura 8: llustracdo do principio de Huygens, sendo os pontos a, @/, b, V', ¢ e ¢ fon-
tes pontuais secundarias para novas frentes de ondas. (Adaptado de Alonso e Finn
(1967)).

Se a superficie de um obstaculo é suficientemente pequena em relagdo ao com-
primento de onda, o pulso tende a contorna-lo. Caso contrario, em situagbes como
falhas, pinchouts e discordancias o ponto ira irradiar as frentes de onda, obedecendo
o principio de Huygens como ilustra a Figura 9.
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Figura 9: llustragdo das frentes de onda plana sofrendo difragdo ao encontrar uma
falha. (Modificado de Sheriff e Geldart (1995)).

2.4.1 Interferéncia entre ondas

Quando duas ondas diferentes que estdo viajando se encontram, o resultado é
uma soma das amplitudes na intersecao dos pulsos. Isto acarreta em interferéncia
construtiva, quando ambas as amplitudes mesma polaridade, e em interferéncia des-
trutiva, quando as amplitudes possuem polaridades diferentes. A importancia deste
fendmeno é devido o receptor (geofone ou hidrofone) apenas conseguir fazer a leitura
do pulso resultante naquele instante de tempo, podendo ofuscar ou interferir eventos
de interesse.

2.4.2 Espalhamento geométrico

Uma onda que viaja pela subsuperficie, tem sua energia distribuida através da su-
perficie da onda. Existem dois tipos de espalhamentos ou divergéncias mais empre-
gados, a divergéncia cilindrica e a divergéncia esférica. Este trabalho apenas tratara
da divergéncia esférica.

O deslocamento de uma onda senoidal pode ser representado por:
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d = Ay cos(wt + ¢p). (2.50)
no qual d € o deslocamento, A, é a amplitude maxima, w a frequéncia e ¢, € a fase.

A velocidade (Vel) é definida como a derivada do deslocamento em relagado ao
tempo. A energia cinética (£.) € o produto da massa pela velocidade ao quadrado
dividido por dois, ficando da forma:

Vel = %, (2.51)
1 2
E. = §mVel . (2.52)

no qual m é a massa.

od ~
Como 5 —Apw sin(wt + ¢p), a equagado 2.52 torna-se:

E.= 1mAQu}2 sin®(wt + ¢y). (2.53)
oMo

~ . , ~ m
Usando a relagao de que a densidade € razdo da massa pelo volume (p = 7)’ e
analisando a componente infinitesimal da energia 0 E£. da componente do volume §V,

a equacao 2.53 torna-se:

SE. = %p(SVAng sin®(wt + ¢y). (2.54)

A definicao de espalhamento esta ligada com o conceito de densidade de energia,
que relaciona a energia D da onda por unidade de volume:

E
D==. 2.
% (2.59)

Logo, a partir da equacao 2.54, temos a densidade de energia de uma onda esfé-
rica em médulo dada por:

—pAjw”. (2.56)

A relacao para a poténcia € dada por P = I.5. No qual I é a intensidade e S é a
area. Partindo do principio que o meio é elastico, a energia para a posicao inicial deve
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ser igual a energia na posigao final.

Pim'cial = Pfinalv (257)
e
[inicialsinicial = [finalsfinah (258)
logo:
Simcml _ Ifz'nal . (259)

Sfinal [inicial

A area de uma onda esférica é A = 47r?, no qual r € o raio. Assumindo que o
corpo em que a onda viaja € isotropico e nao ha perda de energia, a equagéao 2.59

torna-se:
2 A2‘
Tinicial _ final
il _ Tl (2.60)
final inicial
com.
Tinicial o Afinal (2 61)
T final Aim’cml

Como a amplitude e o raio inicial sdo constantes, a equagédo 2.61 mostra que a
amplitude varia com o inverso do raio em casos de divergéncia esférica. Tal fendmeno
deve ser corrigido no dado sismico. Normalmente a perda devido ao espalhamento é
expressa em decibéis dB:

dB = 10log(~Lmal ). (2.62)

inicial
2.4.3 Atenuacao e dispersao

A atenuagéo € toda a perda de energia da onda sismica ao se propagar em meio
viscoelastico. Isto ocorre porque 0s meios nao sao perfeitamente elasticos e dissipam
energia na forma de calor. Este fendmeno € indesejado, causando uma diminuicao do
conteudo de frequéncia e queda de amplitude no dado sismico. A dispersédo ocorre
porque em um meio dissipativo as componentes de alta frequéncia possuem veloci-
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dades diferentes das componentes de baixa frequéncia. Ao estudar estes fen6menos,
pode-se tentar recuperar parte do conteudo de frequéncias perdido. Isto causa mu-
danca na forma da onda a medida que ela se propaga. A atenuagéo e a disperséo
estdo intimamente ligadas (TOKSOZ; JOHNSTON, 1981).

Assumindo um meio pouco dissipativo, pode-se usar as relagées de Cerveny (2001)
para representar a velocidade, V (w):

Q(w)

no qual V2 é a parte real da velocidade e Q(w) é o fator de qualidade de um meio, no

Vw) = VEW)(1 - —), (2.63)

qual é inversamente proporcional a atenuagdo. A partir disto, a expressédo da propa-
gacao da onda fica:

—wT

Ulr,w) = Up(w)e™ " Viw) eviiaw (2.64)

no qual = é o tempo duplo de viagem da onda em uma camada, = € a distancia per-
corrida. O primeiro e 0 segundo termos no primeiro exponencial sendo responsaveis
pela propagacéao e a dispersao, respectivamente, e o segundo exponencial responsa-
vel pelo efeito da atenuacao.

Uma abordagem é adotar o modelo Kjartansson (1979), que considera um valor
para o fator de qualidade () independente da frequéncia, podendo reescrever a equa-
cao 2.64 da forma:

U(r,w) = Up(w)e™Te2a (2.65)

x
no qual r = m

Quando o fator de qualidade da rocha € conhecido, pode-se utilizar um filtro in-
verso (). Tal filtro busca compensar os efeitos de atenuacao e dispersao baseado na
extrapolacdao da onda usando a teoria da continuidade descendente. Tal abordagem
oferece: melhor amarracao sismica-poco, melhor resolucao sismica e melhor caracte-

rizac&o do reservatorio.

Lupinacci e Oliveira (2015) propuseram dois métodos para estimativa do fator @ e
avaliaram estes métodos com o método proposto por Wang (2008). Eles concluiram
gue o método de Wang (2008) foi robusto o suficiente para ser aplicado automatica-
mente trago a trago para encontrar o fator Q.
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Lupinacci et al. (2017) propuseram diferentes fluxos para a corre¢ao do efeito da
atenuacao em dados sismicos, mostrando a importancia da utilizacao de filtros tempo-
frequéncia para obter dados com uma maior resolugdo sismica e maior razao sinal-
ruido.
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3 Metodologia

Na primeira etapa deste trabalho foram criados quatro modelos geoldgicos para
simular diferentes cenarios de reservatério. Os modelos sdo basicamente compostos
de cinco camadas plano-paralelas, com o reservatério possuindo diferentes valores
de velocidades compressionais e cisalhantes em cada um. A Figura 10 mostra a con-
figuragcdo do modelo geoldgico, sendo composto de duas camadas arbitrarias, rocha
selante, rocha reservatério e a rocha geradora.

200m - Camada 1
S500m A Camada 2
300m - Rocha Selante
100 m -[ Rocha Reservatorio
300m 4 Rocha Geradora

Figura 10: Configuragédo do modelo geolégico utilizado.

Na segunda etapa, realizou-se a modelagem do dado pds-empilhamento. Estes
dados foram modelados considerando auséncia e presenca ruido, e com os efeitos da
atenuacao e dispersdo. Os dados pés-empilhamento foram modelados considerando
uma incidéncia normal em um meio elastico e posteriormente em um meio viscoe-
lastico. Considerando que todas as etapas de um processamento sismico tais como
correcao esférica, analise de velocidade, migracao, entre outras ja foram realizadas.



27

3.1 Modelagem dos dados pés-empilhamento

Para a modelagem dos dados pos-empilhamento, construi-se uma matriz com os
valores de velocidades compressionais e densidades. A matriz de refletividade foi
obtida fazendo o contraste de impedancia em cada termo da matriz do modelo. Uma
vez com a matriz de refletividade e o pulso sismico definidas. Foi usado o modelo
convolucional para obter a resposta sismica. A Figura 11 mostra o pulso sismico, a
funcéo de refletividade e o trago sismico modelado.

Pulso Refletividade
) 1.2
| a b)
1 1+
@ Q
3 S og- | | | \ | |
B =
0.5+
£ £ o5
0.4
0.2~
0 —
0.5 ! ! ! ! ! I ! ! 1 L ! I
0 100 200 300 400 500 600 700 0 100 200 300 400 500 60O 700
t (ms) t (ms)
Trago Sismico
1 %)
(1]
=
2
E_US -

-05 |-

0 100 200 300 400 500 600 70O

t (ms)

Figura 11: a) Pulso sismico. b) Fungéo de refletividade. c¢) Tragco sismico modelado.

Para adicionar os efeitos de atenuacgao e dispersao, utilizou-se um modelo similar
ao proposto por Oliveira e Lupinacci (2013). A modelagem foi feita no dominio da
frequéncia utilizando a seguinte equacgéo:

N
S(w) = w(w) Z Ry kiwrtarw) (3.1)
k=1

no qual S(w) é trago sismico no dominio da frequéncia, w(w) 0 pulxo sismico no do-
minio da frequéncia, r, € a refletividade na k-ésima interface, 7 é o tempo duplo de
transito do pulso em uma camada, w € a frequéncia angular, a; é o termo que cor-
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responde dos efeitos de atenuacéo e dispersao e N € o numero de interfaces. Para
adicionar estes efeitos, considera-se o modelo do fator Q constante de Kjartansson
(1979):

N
we = wr(in(“) ~ 1)) é, (3.2)
k=1

no qual wy = € uma frequéncia de referéncia e @, € o fator de qualidade na k-ésima
interface. Nesta equacéo, a parte real corresponde ao efeito da atenuacao e a imagi-
naria corresponde ao efeito de dispersao.

Como a funcéo do pulso é discreta, pode-se utilizar a multiplicacdo na equacao
3.1 como uma multiplicagdo de matrizes da forma S=M.R, sendo S o trago sismico e
M a matriz de modelagem direta obtida e R a refletividade. Isto torna-se:

Sl wle_iwq—+a1 (wl) wle—inT+a2(w2) o wle—kiWT+ak(wk) Rl

Sn wnefinJral (w1) wnefZin#»ag (w2) o wnefkiw'r+ak(wk) Rk

A modelagem dos dados pré-empilhamento foi feita a partir dos valores de ve-
locidade compressional, velocidade cisalhante e densidade dos modelos geoldgicos
criados. De forma similar a modelagem de dados pds-empilhamento, usa-se 0 modelo
convolucional, convolvendo a matriz de refletividade com o pulso sismico.

A matriz de refletividade foi obtida a partir da equacao de Zoeppritz, a aproximacao
de Aki e Richards (1980) e a aproximacado de Shuey (1985) a cada dois termos da
matriz, obtendo assim, uma matriz de refletividade para cada angulo de incidéncia.
Apoés obter a matriz de refletividade, convolveu-se a matriz de refletividade com o
pulso gerando uma série de gathers.
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4 Resultados e Consideracoes

Neste capitulo serdo apresentados os resultados obtidos a partir do uso da meto-
dologia apresentada no capitulo anterior. Para isto, primeiro s&o mostrados os mode-
los geoldgicos e depois as modelagens acustica e elastica.

4.1 Modelos Geologicos

Os modelos se diferenciam quanto as velocidades das rochas selante, reservatorio
e geradora. Para facilitar a compreenséo, os modelos foram agrupados para represen-
tar cada tipo de anomalia AVO. As tabelas 3, 4, 5 e 6 mostram as caracteristicas dos
modelos 1, 2, 3 e 4, respectivamente.

Tabela 3: Dados das velocidades-P, velocidades-S, densidades e espessuras das ca-
madas do Modelo 1.

Modelo 1 Velocidade-P (m/s) ‘ Velocidade-S (m/s) ‘ Densidade (g/cmd) ‘ Espessura (m) ‘
Camada 1 2300 1035 1.8 200
Camada 2 2500 1215 2.29 500

Rocha Selante 2800 1244 2.3 300
Rocha Reservatorio 3200 1700 2.4 100
Rocha Geradora 2800 1244 2.3 300

Tabela 4: Dados das velocidades-P, velocidades-S, densidades e espessuras das ca-
madas do Modelo 2.

Modelo 2 Velocidade-P (m/s) ‘ Velocidade-S (m/s) ‘ Densidade (g/cm3) ‘ Espessura (m) ‘
Camada 1 2300 1035 1.8 200
Camada 2 2500 1215 2.29 500
Rocha Selante 2800 1350 2.3 300
Rocha Reservatorio 2820 1500 2.25 100
Rocha Geradora 2800 1350 2.3 300
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Os modelos 1 e 2 tiveram suas velocidades compressionais, velocidades cisa-
Ihantes e densidades baseados em valores aproximados de velocidades em rochas
selantes, reservatérios e geradoras, afim de representar com confian¢a as anomalias
das Classes | e Il, respectivamente.

Tabela 5: Dados das velocidades-P, velocidades-S, densidades e espessuras das ca-
madas do Modelo 3.

Modelo 3 Velocidade-P (m/s) | Velocidade-S (m/s) | Densidade (g/cm?3) | Espessura (m)
Camada 1 2300 1035 1.8 200
Camada 2 2500 1215 2.29 500

Rocha Selante 3048 1244 2.4 300
Rocha Reservatério 2438 1625 2.14 100
Rocha Geradora 3048 1244 2.4 300

No Modelo 3 usou-se a abordagem de Ostrander (1984), empregando os valores
de velocidade compressional, velocidade cisalhante e densidade das camadas afim
de replicar uma anomalia AVO de Classe lII.

Tabela 6: Dados das velocidades-P, velocidades-S, densidades e espessuras das ca-
madas do Modelo 4.

Modelo 1 Velocidade-P (m/s) ‘ Velocidade-S (m/s) ‘ Densidade (g/cm?3) ‘ Espessura (m) ‘
Camada 1 2300 1035 1.8 200
Camada 2 2900 1330 2.29 500
Rocha Selante 3250 1780 2.44 300
Rocha Reservatorio 2540 1620 2.09 100
Rocha Geradora 2900 1330 2.44 300

No Modelo 4 usou-se a abordagem de Castagna e Swan (1997), onde o reserva-
torio é sobreposto pelo folhelho selante mas também por uma camada de arenito com
salmoura de altissima velocidade compressional, velocidade cisalhante e densidade.
As velocidades no artigo de Castagna e Swan (1997) foram usadas com a intencéo
replicar uma anomalia de Classe IV no modelo.

4.2 Modelagem viscoacustica

Como mencionado no Capitulo 3, utilizou-se o modelo convolucional para obter
a resposta sismica dos modelos mencionados anteriormente. Para obter a resposta
sismica, foi usado um pulso sismico com uma frequéncia central de 20 Hz a uma
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frequéncia de amostragem de 4 ms. Posteriormente este pulso foi convolvido com a
funcéo refletividade. A Figura 12 mostra o pulso sismico e o seu espectro de frequén-

cia

Pulso Espectro

a) b)

0.5+

Amplitude

Amplitude
w
T

0.5 .
| ! I | | L L | 1 L
0 10 20 30 40 50 60

0 100 200 300 400 500 600 700

t (ms) Frequéncia (Hz)

Figura 12: a) Pulso sismico em relacao ao tempo. b) Espectro de frequéncia.

4.2.1 Respostas sismicas para o Modelo 1

A partir da convolug¢ao do pulso sismico com a refletividade, obteve-se uma res-
posta sismica similar a dados p6s-empilhamento (Figura 13).
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Figura 13: Resposta sismica obtida para o Modelo 1: a) Sem ruido. b) Com ruido

(gaussiano normalmente distribuido). ¢) Com ruido e os efeitos de atenuagao e dis-
persao.

Na Figura 13.a, percebe-se uma sucessao de reflexdes positivas, representando
um aumento na variagdo das impedancias das camadas conforme a profundidade até
chegar a camada da rocha geradora, que possui impedancia acustica menor que a
camada do reservatorio.

Para deixar a resposta sismica mais realista, adicionou-se a refletividade um ruido
gaussiano normalmente distribuido com desvio padrdo de dois porcento da refletivi-
dade maxima. Pode-se notar que fica dificil se distinguir as interfaces nas camadas
de baixa impedancia acustica (Figura 13.b).

Deixando o modelo mais realista ainda, pode-se introduzir os efeitos de atenuacao
e disperséo ao longo dos tracos. Para adicionar os efeitos de atenuacao e dispersao,
assume-se que todas as rochas possuem fator de qualidade @ = 100 (Figurai13.c).

Nota-se que os efeitos da atenuacao € maior com o aumento da profundidade,
por ser um efeito acumulativo na propagagao da onda. Este dado modelado mostra
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como os efeitos de atenuacao e dispersédo afetam diretamente a interpretacao de tais
eventos. Neste caso, mostra o primeiro refletor com facilidade, porém o picos subse-
guentes passam amplitude pequena e passam a perder a forma, deixando a duvida
sobre a polaridade da reflexdo, como é o caso da ultima reflexao.

4.2.2 Respostas sismicas para o Modelo 2
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Figura 14: Resposta sismica obtida para o Modelo 2: a) Sem ruido. b) Com ruido
(gaussiano normalmente distribuido). ¢) Com ruido e os efeitos de atenuacéo e dis-
persao.

Os resultados da modelagem dos dados usando o Modelo 2 é apresentado na
Figura 14. Nota-se que, diferente do Modelo 1, ndo é possivel identificar o pico de
amplitude no reservatério e na rocha geradora. Isto se deve ao fato de que na mo-
delagem acustica leva-se em consideracao apenas a velocidade compressional e a
densidade, que possuem pouco contraste neste segundo modelo. A identificacao de
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tais camadas se torna impossivel na presenca de ruido, uma vez que a amplitude do
ruido € maior que a resposta sismica e, consequentemente, a amplitude do ruido ir4
sobrepor a amplitude da resposta.

Ao acrescentar os efeitos de atenuagao e dispersao, torna-se ainda mais dificil de
visualizar as interfaces das camadas (Figura 14.c). Neste caso percebe-se que ainda

€ possivel identificar as trés interfaces, mesmo com efeitos atuantes de atenuacao e
disperséo.

4.2.3 Respostas sismicas para o Modelo 3
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Figura 15: Resposta sismica obtida para o Modelo 3: a) Sem ruido. b) Com ruido

(gaussiano normalmente distribuido). ¢) Com ruido e os efeitos de atenuacao e dis-
persao.

Nota-se que ha um pico fortissimo negativo no topo do reservatério, indicando uma
alta diminuicdo da impedéancia acustica, e uma subsequente aumento na amplitude
demonstrando um aumento na impedéancia acustica pds reservatorio.
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Ao adicionar o ruido, ainda é possivel visualizar as interfaces das camadas, devido
o contraste de impedancia (Figura 15.b). E ao adicionar os efeitos de atenuacéo e
dispersao também € possivel separar as interfaces, mas como a mudanga da forma
do pulso variou com a profundidade, ndo é possivel determinar se a reflexdo tem
polaridade positiva ou negativa (Figura 15.c).

4.2.4 Respostas sismicas para o Modelo 4
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Figura 16: Resposta sismica obtida para o Modelo 4: a) Sem ruido. b) Com ruido
(gaussiano normalmente distribuido). ¢) Com ruido e os efeitos de atenuacéo e dis-
persao.

Pode-se observar que o resultado é muito similar ao Modelo 3, uma vez que o
reservatorio tem menor impedancia acustica que a camada superior. No entanto,
sabe-se que os dois modelos tem inUmeras diferencas, especialmente na velocidade
cisalhante, mas que ndo podem ser percebidas na modelagem viscoacustica.
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Ao adicionar o ruido, ainda é possivel identificar as interfaces com relativa facili-
dade, ndo afetando a interpretacdo das mudangas de camadas (Figura 16.b). E ao
adicionar os efeitos de atenuagéao e dispersdo obtém-se um resultado similar aos ou-
tros modelos, onde as reflexdes das interfaces do topo e base do reservatdrio acabam
perdendo a forma e impossibilitando o reconhecimento da polaridade (Figura 16.c).

4.3 Modelagem elastica

Na modelagem elastica, os modelos podem se tornar mais diferenciaveis, levando
a um melhor entendimento do reservatdério, identificando perfeitamente as classes de
anomalia AVO. Para facilitar o entendimento, cada modelo foi ajustado para obter as
anomalia AVO.

A abordagem desse trabalho foi utilizar a equacao de Zoeppritz e as aproximacoes
de Aki e Richards (1980) e Shuey (1985) para avaliar o impacto de utilizar tais aproxi-
magcdes ao invés da equacao de Zoeppritz para cada caso. A modelagem dos gathers
considerou a faixa de 0° a 30° e um passo de 5° dos angulos de incidéncia.

4.3.1 Modelagem Elastica para o Modelo 1

As respostas sismicas dos modelos elasticos usando a equacao de Zoeppritz e as
aproximacoes Aki e Richards (1980) e Shuey (1985), obtidas usando o Modelo 1 sédo
mostrados nas Figuras 17.a, 17.b, 17.c, respectivamente.
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Figura 17: Resposta sismica obtida para o Modelo 1 usando: a) Equacao de Zoeppritz.
b) Aproximacéao de Aki e Richards (1980). c) Aproximacao de Shuey (1985).

Analisando a Figura 17 na regido do reservatério, pode-se observar uma diminui-
cao da amplitude com o aumento do angulo de incidéncia, resultado que condiz com a

anomalia AVO de Classe I. A olho nu todas as abordagens produzem resultados bem
similares.
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Figura 18: a) Amplitude versus angulo de incidéncia no topo do reservatério para as
equacoes de Zoeppritz e suas aproximacoes para o Modelo 1. b) Médulo da diferenca
entre as aproximacdes e a equacao de Zoeppritz para o Modelo 1.

Ao analisar o Figura 18, ambas aproximacgdes sao idénticas até 52, mas para angu-
los maiores observa-se que a aproximagao de Aki e Richards (1980) é mais proxima
a equagéao de Zoeppritz e se diferencia muito da aproximacéo de Shuey (1985), que
tende a diferente na variagdo da amplitude com o angulo de incidéncia e fugindo da
tendéncia da equacao de Zoeppritz e apresenta um erro relativo de aproximadamente
55% para 6 = 30° (Figura 18).
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4.3.2 Modelagem Elastica para o Modelo 2

Os gathers modelados para o Modelo 2 com a aproximacao de Zoeppritz, apro-
ximacdes de Aki e Richards (1980) e Shuey (1985) sdo mostradas nas Figuras 19.a.
19.b e 19.c.
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Figura 19: Resposta sismica obtida para o Modelo 2 usando: a) Equacao de Zoeppritz.
b) Aproximacéao de Aki e Richards (1980). c) Aproximacao de Shuey (1985).

Como mostra a Figura 19, os primeiros tragos sismicos proximos ao zero offset
na regiao do reservatério possuem amplitude proxima de zero, o que dificulta sua
interpretagdo. A magnitude aumenta com o angulo de incidéncia devido a camada do
reservatorio possuir um alto gradiente.

Ao comparar a equacao de Zoeppritz e suas aproximacoes, percebe-se que as
aproximacgdes sao muito similares e quase nao é possivel notar diferengas. Analisando
a Figura20.a pode-se notar que as aproximagodes sao idénticas a equacao de Zoeppritz
até # = 10°. No entanto tal semelhanca, diminui para os angulos maiores. A Figura
20.b mostra o erro relativo das duas aproximagdes em relacdo a equacao de Zoeppritz.
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Figura 20: a) Amplitude versus angulo de incidéncia no topo do reservatério para as
equacoes de Zoeppritz e suas aproximacoes para o Modelo 2. b) Médulo da diferenca
entre as aproximacdes e a equacao de Zoeppritz para o Modelo 2.

Como mostra a Figura 20.b, a aproximag6es de Aki e Richards (1980) e Shuey
(1985) sao idénticas até ¢ < 10°, mas conforme se aumenta o angulo, a aproxima-
cao Aki e Richards (1980) estabiliza seu erro por volta de 3%. Ja a aproximacao de
Shuey (1985) possui um erro relativo crescente, sendo a aproximacao menos eficaz,
chegando a 4% de erro.
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4.3.3 Modelagem Elastica para o Modelo 3
A modelagem dos gathers do Modelo 3 usando as equagbes de Zoeppritz e as

aproximacoes de Aki e Richards (1980) e Shuey (1985) sdo apresentadas nas Figuras
21.a,21.be21.c.
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Figura 21: Resposta sismica obtida para o Modelo 3 usando: a) Equacao de Zoeppritz.
b) Aproximacéao de Aki e Richards (1980). c) Aproximacao de Shuey (1985).

Observando os resultados, pode-se verificar que hd uma amplitude alta na regido
do reservatoério e a magnitude da amplitude aumenta conforme o angulo de incidéncia
aumenta. Tal fato se da devido ao gradiente negativo, caracteristico de anomalia AVO
de Classe Ill. Novamente a aproximacgéo de Aki e Richards (1980) se assemelha em
relacdo a aproximacao de Shuey (1985). A Figura 22.a mostra o gréafico da amplitude
versus o0 angulo de incidéncia e a Figura 22.b mostra o erro relativo das aproximagdes
em relagdo a equacao de Zoeppritz na interface do topo do reservatério.



42

Grafico de amplitude versus angulo de incidéncia

-0.14 Aki & Richard
1 icharas
a) — Shuey
- Zoeppritz
-0.16
—-________'-‘-i—n.._._‘________
0.18 i

) —

3 -

£ 020 ——

E ‘ ‘-HH__H
022 N
-0.24
-0.26

Qe 50 10° 150 20° 25° 30°
Angulo (9
Grafico de erro relativo das aproximagdes
4 IWI b) 1
s = Shuey
3

g o

[=]

=

g 2

e

7

1 L ]
[]
0 :
0 50 100 150 200 25° 30°

Angulo (©)

Figura 22: a) Amplitude versus angulo de incidéncia no topo do reservatério para as
equacoes de Zoeppritz e suas aproximacoes para o Modelo 3. b) Médulo da diferenca
entre as aproximacdes e a equacao de Zoeppritz para o Modelo 3.

Ao verificar a Figura 22.a, nota-se que a equacao de Zoeppritz e a aproximacao
Aki e Richards (1980) tem alto valor inicial e gradiente negativo, representando uma
anomalia AVO de Classe Ill. Como esperado, a aproximag¢ao Shuey (1985) possui um
erro relativo maior que a aproximacao de Aki e Richards (1980), especialmente para
angulos maiores.

4.3.4 Modelagem Elastica para o Modelo 4

Os resultados da modelagem dos gathers para o Modelo 4 usando a equacao de
Zoeppritz e as aproximacaos de Aki e Richards (1980) e Shuey (1985) sao apresenta-
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das nas Figuras 23.a, 23.b e 23.c, respectivamente.
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Figura 23: Resposta sismica obtida para o Modelo 4 usando: a) Equacao de Zoeppritz.
b) Aproximacéao de Aki e Richards (1980). ¢) Aproximacao de Shuey (1985).

Analisando os resultados, percebe-se que na regido do reservatério a amplitude
do primeiro traco € alta. Com o aumento do angulo de incidéncia ha uma diminuicdo
da amplitude, caracterizando uma anomalia AVO de Classe V.



44

Grafico de amplitude versus angulo de incidéncia
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Figura 24: a) Amplitude versus angulo de incidéncia no topo do reservatério para as
equacoes de Zoeppritz e suas aproximacoes para o Modelo 4. b) Médulo da diferenca
entre as aproximacdes e a equacao de Zoeppritz para o Modelo 4.

Ao verificar a Figura 24.a, todas as abordagens sdo muito similares, verificando
que ambas as aproximacodes representaram bem a equacao de Zoeppritz. Neste mo-
delo, a aproximacao de Shuey (1985) produz erros menores, possuindo erros relativos
menores que 1% para angulos menores que # < 25°.
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5 Conclusoes

No presente trabalho, foram criados algoritmos para simular dados pés-empilhamento

e pré-empilhamento usando diferentes cenarios geoldgicos. A partir destes dados foi
possivel obter uma estimativa da resposta sismica em um contexto geoldgico, levando
em conta alguns dos fendmenos da propagacado de onda. Os principais objetivos
alcancados foram a modelagem de dados pés-empilhamento usando o modelo con-
vulucional considerando a presenca de ruido, atenuacao e dispersdo e também a
modelagem de gathers a partir das equagdes de Zoeppritz e suas aproximagdes para
estudar as anomalias de AVO.

Conclui-se que na modelagem acustica, a mudanca de facies era facilmente perce-
bida sem e com a presenca do ruido, com excecao do Modelo 2, que quase nao tinha
contraste de impedancia acustica. Ao adicionar os efeitos da atenuagao e disperséo, a
interpretacéo foi afetada uma vez que a Terra funciona como um filtro passa-baixa, ou
seja, as altas frequéncias sdo atenuadas. Causando queda de amplitude e perda de
resolucao sismica devido ao alargamento do pulso sismico causado pela atenuacao e
mudanca de fase causada pela disperséo.

Na modelagem dos dados pré-empilhamento, os resultados confirmaram a base
tedrica apresentada sobre anomalias de AVO. A diferenga entre as aproximacoes e
a equacao de Zoeppritz sao dificilmente verificadas a partir do gather, apenas sendo
identificadas no grafico de amplitude versus espagcamento e erro relativo das aproxima-
coes na interface do reservatério. No geral, a aproximagcao que mais bem representou
a equacao de Zoeppritz foi a aproximacédo de Aki e Richards (1980), que manteve a
menor taxa de erro relativo nos Modelos 1, 2 e 3, das quais sao as anomalias mais
comumente encontradas. A aproximacgao de Shuey (1985) conseguiu representar bem
a equacao de Zoeppritz no Modelo 4, possuindo menor erro no topo do reservatorio.

No geral, a equacao de Zoeppritz € a abordagem mais plausivel para replicar a
resposta sismica de um modelo geol6gico, mas em caso de grande volume de dados
e a necessidade de um algoritmo util e de menor custo computacional, a aproximagéo
de Aki e Richards (1980) satisfaz tais necessidades uma vez que a mesma nao difere
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de forma tao drastica da equacao de Zoeppritz para todos os casos.

A partir deste trabalho, ressaltou-se a importancia de levar em consideragao todas
as propriedades fisicas das rochas (velocidade compressional, velocidade cisalhante
e densidade), uma vez que uma analise apenas na impedancia acustica pode ser
ambigua e dar resultados pouco conclusivos, como no Modelo 2 ou resultados muito
similares como os Modelos 3 e 4. Porém, ao levar em conta todas as caracteristicas
fisicas, pode-se fazer uma distingcao clara da geologia presente nos modelos, princi-
palmente ao comparar a variacao da amplitude com o espagcamento entre os Modelos
3 e 4, evidenciando a diferenga nas propriedades fisicas do reservatorio de ambos 0s
modelos.

Como trabalhos futuros sugeridos sao:

» Utilizacao de atenuacéo e dispersao na modelagem elastica a fim de ver os im-
pactos de tais efeitos nos dados pré-empilhamento.

* Aplicagéo de estudo AVO ndo sé da componente compressional mas também
da componente cisalhante, com o propdsito de diminuir a incerteza quanto a
interpretacdo das anomalias AVO.

» A aplicagao do conceito de fator de fluido proposto por Fatti J. L. (1994) para ten-
tar validar a eficacia do fator de fluido em associar conteido de hidrocarboneto
nos modelos geoldgicos.

+ Utilizacdo de diferentes técnicas de inversdo para verificar a confiabilidade da
inversao ao se comparar seu resultado com o modelo criado.
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APENDICE A - Deducdo das equacodes de
Zoeppritz

Neste apéndice é dado o passo-a-passo da resolucdo das equacdes de Zoeppritz.

As equacdes de Zoeppritz representam a energia refletida e transmitida das ondas
compressionais e cisalhantes. A Figura 25 ilustra a reflexdo, conversao e transmisséo
de uma onda compressional incidente em uma interface de meios diferentes.

Up

it
US

Figura 25: llustracdo demonstrando a reflexao, conversao e transmissao de uma onda
compressional incidente com angulo de incidéncia 6, .

A.1 Condicoes de Contorno

Para satisfazer a equacao da onda, sdo dadas as condi¢cdes de contorno:



*Continuidade do deslocamento em z = 0

U, =U,
Logo:
le = U2x7
1 _ 772
Yy Y
Ulz = U2z

1 _ 2
Ozz - Ozzﬂ
1 _
sz - sz
1 _
O'yz = Oyz

) sUY, UL,  SUL
-\ T z Y
Oz i ox + 0z + oy )
sU2, §U2, U2
2 — )\ xT z Yy
Oz 2 ox + 0z + oy )
B) 0,. = 0., temos:
sUt, SUL,. U2,
i 0z oy ) = i 0z
C) o), = o2,, temos:
sUY, UL, sU2,

pa 0z + ox ) = i 0z
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(A.1)

(A.2)

(A.3)

(A.4)

(A.5)

(A.6)

(A.7)

+ 2 5;]21 (A.8)
SU2,

W)’ (A.10)
SU2,

). (A.11)



52

Separando U' e U2 em quatro componentes, temos:

*Para U':
- i iw Maj_ﬂz
Ui = A (sinfy,0, —cos e Carra==ar ), (A.12)
N . sin2 0 cos? 0
Ur = A"(sin 6,0, cos 0y ) a7, (A.13)
N . sin“ ¢ cos ¢1
Uz, = B%(cos ¢y, 0, — sin ¢y )™ ek ). (A.14)
blll¢1 cos ¢
T = Ce(0,1,0)e@ A TR, (A.15)
*Para U2:
- . sin 6 cos 6
t— Al(sin by, 0, — cos o) o a7, (A.16)
— . sin ¢ Lobqb
Ul = B(cos ¢s, 0, —sin gp)e™ 7 2 5 2, (A17)
2w iw(5i2¢256 w;(#z z)
Ut =C"(0,1,0)e 2 2 7, (A.18)

no qual U' = UZ + U+ Us, + UG, e U2 = Ut + UL + UL . Noqual U' e U? é o conjunto
de todas as ondas nos respectivos meios 1 e 2, Ulg € a onda compressional incidente,
[f; é a onda compressional refletida, U¢, é a onda cisalhante vertical convertida, U¢, é

a onda cisalhante horizontal convertida, U} € a onda compressional transmitida, U/, €
a onda cisalhante vertical transmitida e U}, é a onda cisalhante horizontal transmitida.

A.2 Lei de Snell Generalizada

-

Como Ul, = U2, temos:

sin 01 . ,sin ¢y

. . sin 01
A'sinf e ® 4 A 81n916 Car® 4 B¢ cos ¢1ew( A1

2)

(A.19)

(sm P2 )

gll]
— Al sin fye™Con ) + Bt cos poc’

Logo, chega-se a conclusao de que:
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sin(f;)  sin(6y)  sin(¢1)  sin(es)

= = = = . A.20
o Q2 B1 B2 b ( )
No qual p é o parametro de raio.
A.3 Demonstracao
*Fazendo somente na diregéo y-:
=02, (A.21)
Oce™ 1 +C°S¢1 2) — (e zw(51n¢2m COS@ ) (A.22)
Logo:
Cce=(C". (A.23)
Fazendo o), = o, _, temos:
(5U 1 5U 2
%Z = pa( (A.24)
COS iw( ¢1LL’ Mz COS w sin ¢g T CO<¢2
(GO ) — ﬁd’zcte ) (a2s)
1 2

Os termos exponenciais nao serdo representados, pois quando utilizar as condi-
cbes de contorno para o célculo dos coeficientes de reflexdo e transmissao ambos
serdo utilizados para provar a Lei de Snell. Assim, a equagao fica:

coS ¢ COS (o

I 5, C° = s 5, — =, (A.26)
cos
ce— p2 B ¢20t (A.27)
11 B2 08

a partir da Lei de Snell, temos:

B2 sin(¢o)



M2 tan ¢y "
py tan gy

C

Assim, somente C° = C' = ( para satisfazer as condigdes anteriores.

*Calculando todas as derivadas, temos:

- .9 ) .
sU1, , sin“ 6 . sin“ ¢ sin ¢ cos ¢
A A e T T,
ox oy o I

72 sin® 6 sin g9 cos
5Um:(At 2+Bt P2 COS Oy i

51’ (6] 52

sUL, U2,
sy oy

0,

71 cos? 0
5UZ:(AZ 1—|—A - B iw,

2 .
. cos 0, B sin ¢ cos g1
0z &3] @3] b1

—

SU2, A cos? 0, _ g sin g COS oy

= iw,
0z Qo B2
5[f1x . sinfy cos @ sin 6, cos 6 cos? ¢y
Aty LB iw,
0z aq o B
5U2, . sin 0y cos B, cos? ¢o
=(—A—— B¢ )iw,
0z D) B2
SUL, . sin 6y cos 6, sin 0, cos 0, sin? ¢4
(AT — B iw,
ox Qq aq B
SU2, . sin 0y cos 0, . sin® ¢y
=(-A ——M+ iw.
ox Qo B2

*Fazendo somente na direcao z-:
Uut, =U02,.

Dividindo todos os termos da equagao por A', temos:
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(A.28)

(A.29)

(A.30)

(A.31)

(A.32)

(A.33)

(A.34)

(A.35)

(A.36)

(A.37)

(A.38)
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A A Be At B
Zsm 0, + Esm 0, + ECOS P = Esm 0y + KCOS Oo. (A.39)
A Be At B! ] .
Como i R,,, i R,s, il T, € il T,s,» no qual R,,é coeficiente de

reflexdo da onda compressional, R,, é o coeficiente de reflexdo da onda cisalhante
convertida, 7,,, € o coeficiente de transmissdo da onda compressional e 7,,; € o coefi-
ciente de transmissao da onda cisalhante convertida, temos:

sinf; = —R,,sinty — Ry cos ¢y + T}, sin Oy + 15 cos ¢s. (A.40)

*Fazendo somente na diregéo z-:

Ul, = U2, (A.41)
costy = Ry, cosy — Ryssin ¢y + T}, cos Oy — 1,5 8in ¢o. (A.42)
*Fazendo ¢!, = o2, temos:
cos? 6, cos® 6, sin ¢ cos ¢,
(201 + Ap)( + Ryp — Rps
1 aq Io
sin? 0, sin® 6, sin ¢y cos ¢
+A +R,),——+ Rys———— (A.43)
1( o PP o D 51 )
cos? 6, Sin ¢y cos P sin? 6, sin ¢ oS (o
= (2p2 + A2)( —Typy——F— )+ Mlp——+ Tps————
Q9 5o Q9 B2

Agrupando em funcéo de R,,, R, 1, € T,,, temos:

Rpp[ (201 + A1) + XM ]+ Rps[(201 + A1)( T3
1
— cos” 0, —sin“ 0
— sin ¢ €oS ¢ — cos? 6, sin® 6,

an o B
T2 4 00— ] Ty hal o) 4 T2 4 )t 2
) = —(201 + A)( )+ At

cos? 6, sin? 6, — sin ¢y cos ¢y sin ¢ cos ¢,
2 2
(0%)] Qg BZ
62 aq o

o
(A.44)

Fazendo 2u1 + A1 = p1af, 2us + Ao = pa0i3, i1 = p1 37 € iy = p2 33, temos:
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Rpp(pran)(1 —2 sin” ¢1) + Rps(—p1B1sin 2¢1)
+1pp(—paaiz) (1 — sin 03) + Tps(p2B2 sin 2¢) (A.45)
= prag (1 — 2sin ¢éy).

*Ao fazer sl = o2 , temos:

227

sUY, UL, sU?,  SU2,
— sin 0, cos 6, . sin 6, cos 6, . cos’ ¢, sinb cosb, . sin 6, cos 6, . sin? ¢4
Ml( an Tt aq A B B an * ppOé—l B pST
T sin 6 cos 09 T cos? ¢y sin 65 cos 65 T sin? ¢y
= p2(=Thp i~ T Ppa—2+ » g

(A.47)

Agrupando em fungéo de R,,, R,s, T,, € T)s € substituindo 2u; + \; = p1a3, 2us +

Aa = po0i3, piy = p1f57 € po = pof33, temos:

R,y (20151 sin ¢1cosb) + Rpsp1B1(1 — 2sin” ¢y )
+T5,p (20232 sin 93 c08 B) + Tpe(paB2(1 — sin? ¢y) (A.48)
= 2p1ﬁ1 sin ¢1 COS 91.

Agrupando as quatro equacoes, temos:

— Ry, sinth — R,s cos ¢y + T, sin 0y + 15 cos ¢ = sin by, (A.49)

R, cos; — R,ssin ¢y + T, cos by — T, sin ¢y = cos by, (A.50)

R,,(2p1 51 sin ¢prcosby) + Rysp181(1 — 2 sin? ¢y) + T (2p2 B2 sin ¢y cos b,)

| (A.51)
—|—Tp8(p2/82(1 -2 sm2 qbg) = 2p1B1 sin ¢1 COS 91,

Ryp(pron) (1 — 2sin® ¢1) + Rps(—p1B1sin 2¢;) + Tpp(—paciz) (1 — 2sin? )

(A.52)
+Tps(p2B28in 2¢2) = pray (1 — 2sin ¢y).

A partir deste sistema, pode-se chegar a forma matricial M.r = N, onde M é:
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—sin 6, — coS ¢ sin 69 COS (9
cos 6, — sin ¢ cos 69 — sin ¢9
(2p181sin ¢rcoshy)  p1fi(1 —2sin® @) (2p2B28ingpcosly)  (pafa(l — 2sin? ¢y)

(paa)(1=2sin®¢y)  (—p1fisin2¢1)  (—pacz)(1 — 2sin” 6) (p232 sin 2¢2)
(A.53)

ré:

TR

, (A.54)

hS]

85

sin 91

cos 0

(A.55)
2p1 1 sin ¢y cos 6,

i prai(l —2sin¢,)

Fazendo a inversa de M e multiplicando por N, temos uma matriz com muitos
termos, para simplificar, definem-se os termos a, b, c € d como

a = pa(1 —265p%) — pr(1 — 26p°), (A.56)
b= pa(1 = 2850°) + 2p1 B1p7, (A.57)

¢ = pi(1 = 2B7p%) + 2p2B30°, (A.58)

d = 2(p2f33 — p187)- (A.59)

Usando os termos acima apresentados, os coeficientes E, F', G, H, e D ficam:

B = pcos(t) n 0608(92)’ (A.60)

(651 (%)
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B 2
G = a— g2 cos(92) (A.62)
ap B2
Heq_ dcos(QQ) cos(gf)l)’ (A63)
Q2 Io
D = EF + GHp*. (A.64)
Assim, os coeficientes R,,, R,., T,, € T, ficam da forma:
PP P pp p
{(bcoi(fﬂ . ccoi(fz))F _ (CL + dcosa(fl) cosé;bg) )Hp2}
- . D
Ryp — 2%(@ + cd—COSOfQ) —605’6(5)2) Ypay
Rys
. , C(f%,f)F . (A.65)
Ty P, '
Tps oD
L - 2, cos(6;)
831
L D 4
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