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RESUMO

O método sismico consiste na medicao do sinal sismico que se propaga em subsuperficie. E
0 método mais utilizado na exploragdo de petrdleo. Para que os pocos de prospeccdo de
hidrocarbonetos sejam perfurados nos locais corretos, exige-se uma elevada precisdo nos
métodos de exploracdo. Para uma melhor compreensdo da area de trabalho é feita uma
combinacdo de informacbes a partir de métodos geofisicos e geologicos. As imagens
geradas por métodos sismicos tém seu eixo vertical, geralmente, em tempo (milissegundos).
Para se ter uma ideia da posi¢cdo em profundidade das camadas é necessario fazer uma
conversdo do eixo vertical de tempo para profundidade, chamada de conversdo tempo-
profundidade. Existem vérias técnicas para a obtencdo de uma imagem em profundidade.
Este trabalho ir& apresentar 10 situac@es onde se pode implementar uma técnica chamada de
conversdo tempo-profundidade vertical, com base em pesquisa bibliografica. Também
vamos mostrar o resultado da conversdo tempo-profundidade das linhas sismicas: 295 004,
295 005, 295 006, 295 008, por serem paralelas a linha 295 007, da Bacia do Parnaiba
fornecido pela Agencia Nacional de Petroleo (ANP), utilizando o software @ Promax Land
Mark Corporation, a partir de uma velocidade intervalar em tempo estimada na linha
295 007, ja que esta Bacia é considerada uma fronteira exploratéria e uma das mais

desconhecidas a julgar por sua extensdo territorial.

Palavras-chave: Método de reflexdo sismica. Agencia Nacional de Petréleo (ANP). Bacia do

Parnaiba.



ABSTRACT

The seismic method consists in measurement of seismic signal that traveling in subsurface.
Is the most used of petroleum prospection. To a better understanding of the area of interest
and in order to hydrocarbons exploration wells to be drilled at the correct location, it is
necessary high precision methods of exploration as well as gather of information from
various Geologic and Geophysical methods. The images generated by the Seismic method
generally have their vertical axes represented in time (mili-seconds). In order to have an idea
of the position in depth of the subsurface layers it is necessary to make a conversion of these
vertical axes called time-depth conversion. There exist plenty of technics to acquire an in
depth images. This work will show ten situations in which it is possible to implement the
technic called vertical time-depth conversion, based in bibliographic research. This work
also shows the result of time-depth conversion of the seismic lines 295 004, 295 005,
295 006, 295 008, due be parallels to the line 295 007, from Parnaiba basin ceded by
National Agency of Petroleum (ANP) and using the software ProMAX@ from Land Mark
Corporation. The interspaced velocity was estimates from the line 295 007, since this basin
is considered an exploratory border and one of the most unknown area concerning its

territorial width.

Keywords: Seismic refletion method. National Agency of Petroleum (ANP). Parnaiba Basin.
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1INTRODUCAO

A industria do petroleo no Brasil cresce a cada ano com perspectivas bastante
atraentes do ponto de vista exploratorio. A recente descoberta da camada pre-sal €, sem
duvida, um marco na prospecgdo geofisica. O método sismico é utilizado na maioria dos
estudos de prospeccdo em hidrocarbonetos com o auxilio de outros métodos como o
gravimétrico e os perfis de pocos, este ultimo € de fundamental importancia para se fazer
uma boa correlacdo entre as imagens sismicas e a profundidade real dos refletores. Dentro
do método sismico, existem varias maneiras de se chegar a uma imagem sismica em
profundidade (tragamento de raio imagem ou de raio normal), entretanto, a maioria delas
requer um custo computacional alto (YILMAZ, 1987).

Existe, no entanto, uma maneira mais classica e menos custosa para se obter uma
imagem em profundidade, que é o tema central desse trabalho: a conversdo tempo-
profundidade vertical. A forma de se obter boas informacdes sobre a subsuperficie é a
amarracdo entre dados sismicos e dados de pocos (ROBEIN, 2003). As ferramentas
estatisticas como média, regressdo e krigagem, principalmente esta ultima, desempenham
um papel fundamental no mapeamento de atributos fisicos em uma area de estudo, tanto que
é indispensavel em todos os casos de conversdo tempo profundidade (ROBEIN, 2003).

A industria brasileira tem concentrado seus esforcos principalmente nas bacias
marginas em detrimento das bacias intracratdnicas, alegando uma caréncia de informacdes
consistentes para uma exploracdo de sucesso. A Bacia do Parnaiba é um exemplo de bacia
intracratbnica paleozoica originada a partir de um sistema tectonico lento e uma extensa
subsidéncia sobre a crosta continental. Bacias como esta sdo classificadas como sinéclise
intracraténicas (PETROBRAS, 2007). No caso especifico da Bacia do Parnaiba, pode-se
dizer que ela é tectonicamente instavel. Outra caracteristica da Bacia do Parnaiba é a
presenca de estruturas formadas por esforcos direcionais somados a esfor¢cos compressivos e
distensivos, classificados como esforgos transtensivos e transpressivos. Nas décadas de 60 e
70, foi dada uma maior atencdo com esforgos exploratérios nessa Bacia, porém nao tiveram
bons resultados. Dos 33 pocos exploratorios perfurados em sua extensdo, apenas 3
obtiveram vestigios de petrdleo ou gés.

Neste trabalho foram feitas conversdes tempo profundidade de quatro linhas sismicas
migradas no tempo cedidas pela ANP, usando o software ProMAX, com o intuito de
entender um pouco mais sobre esta bacia tdo incompreendida. O presente trabalho apresenta

os fundamentos teoricos do método sismico, dez maneiras de realizar a conversdo tempo-



14

profundidade vertical, descri¢do geoldgica da Bacia do Parnaiba e finalmente o resultado das
conversdes, frisando os pontos positivos da metodologia de conversdo com software
ProMAX.
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2FUNDAMENTOS TEORICOS

Este capitulo tem por finalidade explanar os conceitos tedricos do método sismico de
reflexdo, bem como os fundamentos para se obter uma imagem da subsuperficie, abordando

o fluxograma bésico de processamento sismico de reflexdo, descrito por (YILMAZ, 1987).

2.1 SISMICA DE REFLEXAO

O método sismico é baseado na medicdo em superficie ou em poco, do sinal sismico
de ondas elasticas que sdo produzidas artificialmente por fontes controladas que podem ser
de vérios tipos como: dinamites, airguns, vibroseis, dentre outras. O método sismico se
divide em dois submétodos: sismica de refracdo (que se interessa pelas ondas refratadas) e a
sismica de reflexdo (onde o objeto de estudo sdo as ondas refletidas). No presente trabalho,
iremos nos deter em analisar especificamente a sismica de reflexdo. A velocidade de
propagacgdo das ondas sismicas em subsuperficie é determinada pelas propriedades elasticas
das diferentes rochas no subestrato. As ondas elasticas sdo refletidas e transmitidas nas
camadas da subsuperficie devido as mudancas das propriedades elasticas, seguindo o
principio da Lei de Snell. A reflexdo é um fenémeno de um campo de ondas associado com
a fracdo da energia incidente que retornou ao encontrar uma interface com diferentes
maodulos elasticos (YILMAZ, 1987). As ondas refletidas voltardo a superficie onde seré
registrado seu sinal sismico nos receptores espalhados na area de estudo, chamados de
geofones (ou se for levantamento marinho, hidrofones). Temos, portanto, a seguinte situacao

exemplificada na Figura 1.

Figura 1 — Propagacdo de ondas sismicas

Fonte: Modificado de Dourado (2007).
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Como parte do problema inverso, é possivel também determinar as velocidades das
ondas sismicas em subsuperficie tendo em posse 0s tempos de transito em diferentes
posicBes na superficie. As diferentes camadas na subsuperficie sdo distinguidas, também,
por suas respectivas impedancias acusticas, que séo definidas pelo produto da densidade da
camada pela velocidade de propagacdo da onda na mesma camada.

Figura 2 — Comportamento de ondas em uma interface com diferentes
impedancias acusticas

Onda incidente

f

Zy = Vips Onda refletida
S T S ST S T T
Onda transmitida
Zp = Vopz

Fonte: Modificado de Dourado (2007).
2.1.1Aquisicdo sismica

Apbs ter se dado o levantamento sismico em uma area de estudo, os tempos de
transito sdo arquivados em familias de tiro comum, ou seja, para uma dada fonte de onda,
mede-se a resposta em um conjunto de receptores espalhados na superficie, dando origem a
uma gama de informacBes que, posteriormente, sdo organizadas de maneira a gerar um
sismograma.
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Figura 3 — Dominio de aquisicdo dos dados sismicos.

Receptor comum

A A A A A 44 g A

>
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..» Tirocomum

® Tiro
- Receptor

Fonte: Modificado de Gomes (2011).

Basicamente, existem 3 tipos de ondas encontradas no sismograma: onda direta (que
viaja da fonte para o receptor em linha reta), onda refletida (que sofre reflexdo nas diferentes
camadas da subsuperficie) e onda refratada (que atravessa por uma camada de velocidade
mais alta e volta a superficie). Essas trés ondas podem ser distinguidas facilmente no

sismograma devido o comportamento peculiar de cada uma delas na Figura 4.
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Figura 4 — Representacdo de ondas refletidas, refratadas e diretas, no sismograma.
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Fonte: Modificado de Cunha (2012)

Afastamento

Tendo em vista de que o sinal que nos interessa sdo as ondas refletidas, todos outros
tipos de ondas sdo tidos como ruido, portanto serdo descartadas na etapa de processamento

dos dados.

2.1.2 A hiperbole de reflex&o e seus parametros

No sismograma, organizado em familias de fonte comum ou em CMP, a curva que
representa uma onda refletida em uma camada plana e horizontal é a hipérbole (moveout

hiperbdlico). Baseado em (YILMAZ, 1987), temos a seguinte dedu¢do matematica:

Figura 4 — Representacdo esquematica de uma reflexdo sismica em uma camada.

F T hi2

7'y

R F - Fonte
R - Receptor
h - Distancia fonte-reptor

Superficie

camada 1

Fonte: Autor.
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Primeiramente tem-se a seguinte relagéo:
s=vt
1 l)
Conforme o triangulo retdngulo FMN na Figura 4, t;€ o tempo de percurso da onda do
ponto F até o ponto N através do raio s. Pelo teorema de Pitdgoras no triangulo de

hipotenusa igual a s, temos que:

h
— 2 M2
s= |4 (2) 2)
Logo:
2 h\ 2
LS d*+ (5)
1=5 = " 3
d h
2 —_(Z)2 )2 4
1 (v) + (217) @)
Sendo o tempo total de percurso de F ate R:
t =2t
(5)
Assim, tem-se:
c= () 6)
1% v (6)
Fazendo a seguinte notagéo:
P 2d
v W)
Onde t, é o tempo de afastamento nulo ou tempo zero offset.
Finalmente temos que:
hZ
> =t +—
v (8)

A equacéo (8) define 0 moveout hiperbdlico das reflexdes sismicas na interface plana
e horizontal. O grafico h x t fica entéo desta forma:
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Figura 5 — Moveout hiperbdlico.

Fonte de Modificado Cunha (2012).

2.1.3 Determinacéo da espessura da camada

A espessura da camada é um parametro fundamental na sismica de reflexdo, pois a
partir dela sdo determinadas as profundidades dos refletores. A equacdo que determina a
espessura, no nosso modelo simples, é mostrada abaixo, (YILMAZ, 1987):
v.t,
2 (9)

Onde a velocidade da camada pode ser calculada a partir da leitura do grafico h x t

d=

para camadas plano-horizontais ou pela seguinte equacéo:

(h?, — h%)
(t%, — t?1) (10)

Onde h,, hy,t,, t; s@0 respectivamente coordenadas da fonte e tempos de chegada

v =

nosreceptores.

Vale citar que fatores da geologia em subsuperficie podem afetar a forma simétrica
da hipérbole da reflexdo, como por exemplo: a presenca de falhas, mergulho de camadas e
anisotropia. O mais comum desses fatores, € a inclinacdo das camadas, para tal situacao

temos a seguinte representacdo matematica:
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Figura 6 — Representagéo da reflexdo em uma camada

com meraulho.
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Fonte: Autor.

Para a situacdo da Figura 6, uma nova equacdo € obtida para determinar o tempo de
transito da uma onda refletida, expressada por (Levin, 1971):

(Zhsen < +x> 5 (thos OC) 5
t = +
% v (11)

Esta equacdo ainda mapeia uma hipérbole no gréfico X x T, porém esta estara

descolada no espaco. A profundidade da camada e o angulo de inclinacdo seréo
referenciados com o vértice da hipérbole deslocada. Na Figura 7 ilustra-se a seguinte
hipérbole:

Figura 7 — Hipérbole deslocada.
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Os vértices sdo calculados pelas seguintes equacdes:

. _ 2hcos
min — v (12)
2hsen «
Xmin =~ (13)
v
E ainclinacdo é dada pela relagéo:
tmin
X= arc cos
to (14)
E finalmente a profundidade do refletor:
d=h0
tmin (15)

2.1.40ndas em um meio isotropico e homogéneo

O meio isotrépico e homogéneo é caracterizado pela ndo ha variacdo das
propriedades fisicas, no nosso caso, propriedades elasticas, tanto na translacdo quanto na
rotacdo da direcdo de propagacdo das ondas. Basicamente, temos a propagacdo de duas
ondas distintas neste meio, ondas P e ondas S. As ondas P, também chamadas de
longitudinais, onde as particulas vibram no mesmo sentido de propagacdo da onda, sdo

ondas com maior velocidade sendo regida pela seguinte relacéo:

A+ 2u
v, =
p (16)

Onde A € a constante de Lamé, u ¢ o modulo de cisalhamento e p a densidade do

meio onde a onda se propaga. As ondas S, por sua vez, também chamada de ondas
transversais, devido a vibracdo das particulas serem perpendicular a direcdo de propagacao
da onda, tem sua velocidade menor que as ondas P e a peculiaridade de ndo se propagar em

meios fluidos. A velocidade da onda S é regida pela equacéo.

p @17



A Figura 8 ilustra a propagacao destas ondas.

Figura 8 — Comportamentos na propagacao de ondas P e S.
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Fonte: Modificado de Yilmaz (2003).
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Ao analisar as equacgdes que regem as velocidades das ondas P e S, percebe-se que

estas dependem da densidade e de propriedades elasticas do meio onde se propagam.

Trazendo essas informacOes para propagacdo nas rochas em subsuperficie, vemos que estes

fatores séo influenciados geologicamente pela compactacdo das rochas, pela porosidade,

pela saturagdo em fluido, grdos minerais componentes das rochas e outros. Em termos

praticos, as ondas P sdo mais importantes, representando a grande maioria dos dados

sismicos (ROMANELLI, 2010).

Portanto conhecendo-se a velocidade pode-se, com as

devidas limitacOes, estimar estes fatores da geologia, que sdo de fundamental interesse para

petrofisica, area de estudo das propriedades fisica relacionadas com a presenca de

hidrocarbonetos. A Figura 9 ilustra a ampla variagdo de velocidade em diferentes meios de

propagacao.
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Figura 9 — Velocidade da onda P em diferentes rochas
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Fonte: Modificado de Teixeira (2000)

2.1.5 Resolucéo sismica vertical

Fala-se em resolucdo sismica vertical quando o interesse é o de identificar, na
dimensdo vertical, feicGes estratigraficas (camadas) delgadas na se¢do sismica (RIBEIRO,
2001). A resolugdo vertical ¢ uma medida da capacidade para reconhecer refletores
individuais, pouco espagados, e é determinada pelo comprimento do pulso na secéo sismica
registrada (KEAREY; BROOKS, 2002). Portanto a resolugdo sismica vertical é funcdo do
comprimento de onda da wavelet (pulso de entrada) e a méaxima resolucédo situa-se entre um
quarto e um oitavo do comprimento de onda.

E necessario que seja definido os objetos de estudo e suas respectivas espessuras para
que se faca um planejamento prévio do comprimento de onda da wavelet que sera
empregada no estudo, visto que ao se propagar uma onda em subsuperficie, existe uma
grande perda de frequéncias altas, devido a absorcao, diminuindo assim a resolucéo vertical
com a profundidade de investigacdo. A Figura 10 exemplifica uma situacdo onde um refletor

pode passar despercebido devido a frequéncia da wavelet.



Figura 10 — Diferentes resolucdes verticais devido a frequéncia do pulso sismico.
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3 PROCESSAMENTO SiSMICO

Depois de feito o levantamento sismico e os dados arquivados, € necessario dar um
tratamento especial nos dados de campo, chamado processamento sismico, com o intuito de
melhorar a qualidade. O aparecimento de ruidos € inerente ao proprio sistema de aquisicéo,
mas este € apenas um dentre muitos outros tipos de ruido que necessitam ser atenuados ou
silenciados, para que finalmente possa se obter uma imagem de boa qualidade da
subsuperficie.

Dentre as etapas do fluxograma de processamento estéo: edi¢édo de tragos, ordenagéo
em familia CMP, correc@es estaticas, analise de velocidade, correcdo NMO, empilhamento e

migracao, com o seguinte fluxograma:

Figura 11 — Fluxograma béasico de processamento sismico
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Fonte: Modificado Ribeiro (2001)

3.1 EDICAO DE TRACOS

Nesta etapa é feita uma analise minuciosa traco a traco, para eliminar tracos que
estdo desconformes com os demais, com amplitudes an6malas, seja porque o receptor

apresentou defeito ou ndo registrou. Apds isto, os dados sdo gravados para entdo ser
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carregada a geometria no cabecalho dos tragcos (headeres). O carregamento correto da
geometria de aquisicdo € um passo simples, porém fundamental para o sucesso das outras

etapas.

3.2 ORDENACAO EM FAMILIAS CMP

A sigla CMP significa “comomm mid point”, ou seja, ponto médio comum. O
objetivo desta etapa € organizar os dados de maneira que 0 mesmo ponto (ponto médio) em
subsuperficie possa ser iluminado por varios pares de fonte-receptor, dando assim um maior
numero de informacgé&o sobre 0 mesmo ponto. Todas as outras etapas sdo realizadas baseadas
neste tipo de arranjo. O fato de ter varias informacdes sobre um Unico ponto leva a uma
melhora na relagéo sinal/ruido.

A organizacdo em familia CMP estd no centro do processamento sismico
convencional, devido as equacfes que regem a propagacdo de ondas sismicas se tornarem
mais simples para esse tipo de arranjo, visto que esta técnica parte do principio que as ondas
propagam-se por camadas plano-horizontais e uniformes. O principio do ponto médio
comum falha na presenca de mergulho porque o ponto comum em profundidade ndo mais se
encontra diretamente sob o ponto médio entre fonte e receptor, e o ponto de reflexdo difere
para raios que chegam em diferentes afastamentos (KEAREY; BROOKS, 2002).

Figura 12 — Ponto médio comum para varios pares de fonte-receptor.
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Fonte: Cunha (2012).

3.3CORRECAO ESTATICA

Nesta etapa, as diferentes elevacOes de fonte e receptor, devido a variagdes no

terreno, principalmente pelos diferentes graus de intemperismo, sdo trazidas para um mesmo
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datum, ou seja, sdo niveladas. Isso é extremamente necessario, visto que 0s tempos das
reflexdes sdo deslocados, gerando assim um atraso ou adiantamento na chegada das ondas a
superficie. Portanto os tempos das reflexdes devem ser corrigidos para as diferencas de
tempo introduzidas por essas irregularidades proximas & superficie (KEAREY;BROOKS,
2002).

Zonas proximas a superficie sdo em geral muito heterogéneas devido a
inconsolidacdo dos sedimentos. Estas zonas sdo chamadas de zona de baixa velocidade
(LVZ). Um tipico ruido devido a presenca destas zonas é o chamado ground-roll, que é um
ruido de baixa frequéncia, alta amplitude e baixa velocidade com moveout linear. Entéo essa
zona de intemperismo é tratada como se ndo existisse, transladando os dados para uma nova

superficie, chamada datum de referéncia.

Figura 13 — Correcdes estaticas. (A) sismograma antes da corre¢do. (B) sismograma corrigido.
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Fonte: Modificado de Kearey e Brooks, 2002.

3.4 ANALISE DE VELOCIDADE E CORRECAO NMO

Os tragos sismicos que compdem uma familia CMP representam, na verdade,
informacdes acerca de um ponto ao longo de um mesmo refletor, com o objetivo de gerar
um Unico trago sismico a partir desses dados (PINHEIRO, 2011). Por isso & necessario
corrigir as hipérboles de reflexdo em relacdo ao tempo t, (zero-offset), para que cada
reflexdo encontre coeréncia trago-a-trago. Para se processar essa correcdo é de fundamental

importancia o conhecimento da funcéo de velocidade da camada onde as ondas se propagam
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e é justamente a finalidade da analise de velocidade: estimar a funcéo velocidade que corrige
0 NMO e posteriormente seré usada para empilhar os dados(vs;qcr)-

Para camadas plano-horizontais e offsets pequenos em relacdo a profundidade de
investigacdo, a velocidade NMO v, pode ser aproximada por uma velocidade média
quadrética conhecida como velocidade RMS v,,,,. Para estimar a velocidade RMS, faz-se
uso de painéis de velocidades chamados Semblances (Fig.14), que € uma funcdo de
coeréncia. Essa funcdo produz o espectro de velocidade e é utilizada para determinar a
velocidade que mais adéqua a hipérbole tedrica com a hipérbole real de reflexdo.
Geralmente o painel semblance é colocado ao lado das familias CMP associada. Assim,
onde estiverem os picos de valores contornados de semblance, serdo os valores de
velocidades mais apropriados para o devido tempo de transito relacionado na familia CMP.

Portanto quando a fungédo de velocidade for estimada corretamente, os eventos de
reflexdo na familia CMP irdo estar horizontalizados (Fig.15) e corrigidos do efeito NMO.

Figura 14 — Mapa de Semblance com pick de velocidade.
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Figura 15 — Horizontalizacdo das reflexfes nas familias CMP.
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Fonte: Modificado de Yilmaz (1987).

3.5 EMPILHAMENTO

Nessa etapa, as familias CMP que ja estdo horizontalizadas sao finalmente somadas,
para obtencdo de um Unico traco, chamado também de tragco afastamento-nulo (zero-offset).
Ao realizar esta soma, a raz&o sinal ruido aumenta, devido & soma dos ruidos ndo coerentes.
Outro ponto positivo do empilhamento é que os eventos que possuem coeréncia lateral tém
suas amplitudes realcadas. O conjunto de tracos afastamento-nulo das familias CMP
constitui uma se¢do sismica, obviamente que ainda ndo podemos tirar conclusdes com esta
imagem sismica, pois caso haja refletores inclinados, estes irdo estar mal posicionados nesta

secdo sismica.

3.6 MIGRACAO EM TEMPO

Em uma secdo sismica empilhada, cada evento de reflexdo é colocado diretamente
abaixo do ponto médio da familia CMP apropriada. Porém, isto s6 ocorrera se os refletores
forem plano-horizontais, o que na maioria dos casos ndo acontece, por isso a posi¢cdo dos
refletores ndo representa a verdadeira posicdo em subsuperficie. Refletores com mergulhos
serdo descolado no sentido oposto ao do mergulho, se ocorrer mergulho cruzado (cross-dip),
o0 ponto de reflexdo estard deslocado para fora do plano da secdo (KEAREY; BROOKS,
2002). Sinclinais terdo deformagdes, na secdo empilhada, chamadas de efeito “gravata

borboleta” ver Figura 17. A migracdo € um processo de reconstrucdo da secdo sismica para
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recolocar os refletores nos seus devidos lugares e colapsar efeitos de pontos difratores, em

borda de falhas, que geram ruidos indesejaveis.

Figura 18 — Posicionamento correto dos refletores com mergulho na secdo migrada.

Figura 17 — Efeito “gravata borboleta” em uma se¢do ndo migrada.
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A migracdo do tipo Kirchhoff, que é a mais comum, além de reposicionar 0s
refletores corretamente, tem por finalidade promover o colapso de difracbes mapeando um
ponto apenas, que é colocado no apice da hipérbole de difracdo. Esta migracdo também
retira eventos que ndo tem conexdo alguma com a geologia, estes eventos sdo chamados de
artefatos e séo uma armadilha para qualquer interprete.

Para se realizar a migracdo em tempo, é necessario o conhecimento da funcéo de
velocidade do meio geologico da area de estudo, entretanto, para lugares que ainda nao
foram explorados isso se torna um problema. A presenca de estruturas geoldgicas complexas
como domos salinos, intrusdes igneas, duplex estrutural, também contribuem para uma
problematica de lugares inexplorados. Para tanto, em alguns casos faz-se a opcdo pela
migracao pré-empilhamento, apesar de seu custo computacional ser bem maior, € a melhor
saida para situagcGes como esta.

Existem varios métodos de migracdo em tempo. O mais classico utilizado é a soma
de amplitudes ao longo de uma hipérbole de difracdo (YILMAZ, 1987) e mapeando este
ponto, na secdo sismica, no tempo correspondente ao tempo do apice da hipérbole. Este
procedimento é conhecido como MIGRACAO KIRCHHOFF, visto que se baseia na solucio
integral da equacdo da onda escalar.

Portanto, 0 processo de migracdo tempo por objetivo final a determinacdo das
coordenadas dos pontos em subsuperficie (x, t), através das reflexdes das ondas sismicas nos

determinados pontos.

3.7 IMAGEAMENTO SiSMICO

O processo de imageamento sismico pode ser dividido em 2 etapas:

a) Focalizando a energia de propagacao sobre a superficie de difracéo.

b) Transformacéo de tempo sub-vertical para profundidade.

O processo de focalizacdo € realizado na migracdo em tempo. Enquanto na migracao
em profundidade sdo feitas as duas etapas. Quando o campo de velocidade é complexo, faz-
se a escolha da migracéo em profundidade, pré ou pés-empilhamento. Em relagcdo ao modelo
de velocidade, este deve ser escolhido de maneira que ele gere curvas de tempo de transito
mais proximo possivel das curvais reais. A escolha do modelo de velocidade é uma etapa
crucial do imageamento sismico, pois esta definira se a imagem sera de boa ou ma
qualidade, ou seja, se a imagem se assemelha com a realidade em subsuperficie ou ndo.

Erros na velocidade de migracdo ou no modelo em profundidade reduz a precisdo da
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focalizacdo, distorce a posicdo dos refletores, tanto em tempo como em profundidade,
entretanto, em areas onde a geologia em subsuperficie é relativamente simples, hd pouco
impacto na focalizacdo para aproximar as curvas de tempos de transito, por isso diz-se que a
migracdo em tempo € pouco sensivel a erros no modelo de velocidade, ao contrario da
migracdo em profundidade que é extremamente sensivel a erros de velocidade. Quando ha
erros no modelo de velocidade na migracdo em profundidade, surgem marcadores que
deformam as imagens, deformac@es que ndo tem explicacdo geoldgica plausivel, chamadas
de “pullup” e “pulldown”.

Figura 19 — Imageamento sismico.
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4 CONVERSAO TEMPO-PROFUNDIDADE

Nesta etapa, 0s tempos de transito obtidos, editados e migrados, serdo transformados
em valores de profundidades, para assim se obter uma imagem com o eixo vertical em
profundidade e saber a localizagéo dos refletores e estruturas em metros, ndo em segundos,
para localizar onde serdo feitas as perfuragdes nos locais adequados. O produto final desta
etapa podera ser um dentre dois tipos de aproximacoes:

* Mapas de profundidade calibrados em cada pogo, que ¢ o mais comum.

* Imagem sismica diretamente em profundidade, também devidamente amarrada aos
pOCOS:-.

Existem trés técnicas para converter mapas de tempo para mapas em profundidade, a
saber:

«Conversao tempo-profundidade vertical (a mais cléassica utilizada)

* Migracdo por raio imagem

* Demigragdo seguida de remigragdo por raio normal.

No presente trabalho, serdo discutidos, exclusivamente, os casos onde se aplica e
como se implementa 0 método de conversdo tempo-profundidade vertical. Vale ressaltar
que na auséncia de dados de pocos ou de ferramenta computacional que aceite 0 uso de
dados de pocos, faz-se o rebatimento do tempo pra profundidade, via formula de Dix,

metodologia empregada na conversdo dos dados reais da Bacia do Parnaiba.

4.1CONVERSAO TEMPO-PROFUNDIDADE VERTICAL

Este método tem por objetivo transformar verticalmente tempos T,e¢ em

profundidade Z. Para ilustrar matematicamente, duas relagfes iniciais sdo convenientes
(ROBEIN, 2003):

Vave = L
Tvert (Z) (20)

zZ d{
T(z) = 21
—];) Vinst(f) ( )

Deve-se assumir que as sec¢des sismicas em tempo estdo livres de artefatos e que os

tempos de transito séo tempos verticais. Assim como a definicdo do modelo de velocidade
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na migracao, a escolha do método de conversdo estd mais para uma “arte” do que uma série
de passo-a-passos a serem seguidos, pois esta escolha depende de uma variedade de fatores,
dentre eles alguns seréo citados abaixo:

*Disponibilidade dos dados

O grau de precisao desejado

*O conhecimento geologico da area

O tempo de resposta e o orgamento

*Preferéncias individuais

*As ferramentas computacionais disponiveis durante o projeto

Ferramentas estatisticas (krigagem, regressdo, médias, extrapolacdo de dados) sdo de
extrema importancia neste método, independente se sdo utilizadas velocidades de
empilhamento ou néo.

Dentre os parametros que influenciam para que seja realizada uma boa conversao
tempo-profundidade podemos citar: a qualidade e confiabilidade dos dados, a preciséo e
densidade de picks em velocidades de empilhamento, a razdo sinal/ruido, a presenca de
multiplas, os passos do processamento feitos cuidadosamente sob analise de velocidade.

Dentro da converséo tempo-profundidade vertical, podemos subdividir ainda em:

*M¢étodos globais versus Método layer-cake (multicamadas)

« Utilizando apenas dados de poc¢os versus dados sismicos adicionados a poc¢os

Vale ressaltar que nos métodos onde as informacdes de velocidade advém apenas de
pocos, o grande problema € a escassez de dados, forcando assim a interpolacdo/extrapolacao
entre 0s poc¢os. Os pocos sdo geralmente perfurados até o topo de estruturas, logo ndo ha
informacdo sobre os flancos ou sobre a velocidade nos sedimentos na bacia. Para melhorar
estas informacdes, técnicas de interpolacdo sdo largamente utilizadas nesses métodos.
Existem basicamente duas formas de interpolagédo/extrapolacao dos dados:

1°)As velocidades de empilhamento e os tempos de transito podem ser usados como
guias no processo de interpolacdo. Particularmente, as velocidades de empilhamento tém
uma boa cobertura, que ajuda no processo de interpolacdo. De qualquer forma, elas tém suas
limitacdes.

2°) Usando as variacdes geoldgicas laterais para estimar corretamente através de
técnicas de multicamadas. Sdo chamadas de métodos “layer-cake”.

Interpolacdo entre dados, conhecido como mapeamento ou gridding, é

frequentemente um elemento crucial na conversdo tempo-profundidade. Veremos que o
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método preferencial para interpolacdo é o kriging ou krigagem, que consiste em uma média
ponderada de valores conhecidos em determinadas posicGes espaciais, para estimar um valor
desconhecido em uma determinada posicdo. Quanto mais proximo, espacialmente, 0s
valores estiverem do ponto desconhecido, maior peso eles terdo na soma.

Nos métodos discutidos a seguir, quando falarmos em velocidade de empilhamento,
faremos a aproximacao grosseira queV,ms = Vstack, Onde Viiqcr€ 0 campo de velocidade de
empilhamento estimado durante o imageamento sismico eV, € assumido como a
velocidade media quadratica medida verticalmente. Sabe-se que a correta relagdo entre o
tempo vertical e a profundidade, ndo é tirada da V., e sim da V,,. que pode ser bem

diferente e em alguns casos até menor que a V..

4.2 AMARRACAO SISMICA-POCO

Esta etapa consiste em estabelecer, com seguranca, a relacdo entre as reflexdes
sismicas e as interfaces geoldgicas que se procura mapear (ROMANELLI, 2010). Pode-se
fazer esta amarracdo utilizando o perfil sdnico, obtido em um pogo perfurado proximo a area
de levantamento sismico, para se medir o tempo duplo entre a superficie e a camada de

interesse, e identificar na secdo sismica, a correspondente reflexdo, como visto na Figura 20.

Figura 20 — Amarracao sismica-poco
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Pode-se também fazer a amarracdo sismica-poco através da confeccdo do
sismograma sintético, que consiste em estimar a impedancia acustica através do perfil de
densidade e perfil sénico, para gerar a funcao refletividade e assim fazer a convolucdo com o
sinal sismico de entrada, chamado wavelet, gerando assim o sismograma. A Figura 21

mostra passo-a-passo a calibracao sismica-poco.

Figura 21- Medologia para calibracdo sismica-poco

Metodologia para efetuar calibragao Sismica-Pogo

10

Correcdo do perfil sénico usando checkshot, que sao pontos do po¢o com
profundidade e tempo conhecidos.

2° A ponte entre os dados dos pocos (em profundidade) e a sismica (em tempo) é
a conversao tempo/profundidade usando: o perfil sénico corrigido, os
checkshots, profundidade dos pocos e tempo duplo de transito (TWT). A ordem
pode ser alterada.

3° A impedancia acustica sintética é calculada usando o perfil sénico e/ou o perfil
de densidade, podendo também usar a velocidade modelo. Ela é calculada
multiplicando-se a densidade pela velocidade.

4° Através do perfii de impedancia acustica sintética sao calculados os
coeficientes de reflexdo reais. O coeficiente de reflexdao é uma diferencial da
impedancia acustica que define a porcentagem de reflexdo dos varios limites
geolagicos.

50
E a criacdo do sismograma sintético o que & feito a partir da funcdo de
refletividade com a wavelet definida. O perfil sénico € utilizado em conjunto
com o perfil densidade.

60
A calibracdo entre os registros do levantamento sismico e os registros dos
perfis de pocos. Nesta etapa, € realizado um ajuste dos marcadores geoldgicos
entre o sismograma sintético e a se¢do sismica.

Fonte: Pinheiro (2012).

A Figura 22 mostra a integracdo de varios perfis como: raio gama (verde),
coeficiente de reflexdo (vermelho escuro), sénico (vermelho claro), sismograma sintético

(trago sismico), para correlacionar as interfaces sismicas com as registradas em pogo.
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Figura 22- Calibrac&o sismica-poco.
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Fonte: Teixeira (2010).

A chave para uma boa conversdo tempo-profundidade esta em se fazer uma boa
amarracdo dos dados sismicos com os perfis de pocos, pois esta correlaciona os horizontes

sismicos com as camadas em profundidade vista nos perfis de pogos (ROBEIN, 2003).
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4.3METODOS DE CONVERSAO GLOBAL

Método de conversédo global: trata as varias camadas em subsuperficie como se fosse

um Unico meio efetivo. Os casos discutidos abaixo de 1 a 5 sdo tratados com este método.

4.31 Caso 1- Utilizando um po¢o e uma funcéo analitica T = f(2)

Primeiramente, deve-se estabelecer em poco a funcdo T = f (Z), para isso pode usar
dados V'SP, levantamentos checkshot ou perfil sénico. Essa funcéo € entdo digitalizada e em
cada ponto no grid do mapa de tempo, essa fungdo é usada pra encontrar a profundidade que

corresponde ao tempo vertical (one-way).

Figura 23 — Estimacédo da funcdo T=f(z), velocidade intervalar e média através do perfil

sénico calibrado por checkshots.
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z, |
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Y N
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Fonte: Modificado de Robein (2003).

As 3 possibilidades que sao largamente utilizadas para realizar a tarefa acima sao:
* Digitalizar a curva T = f(Z) e usando-a como uma tabela de referéncia. Isto exige uma
interpolagdo vertical simples.
* Fazendo uma técnica de regressdo para aproximar a curva T= f(Z) por uma fungao
analitica. Uma funcdo polinomial de segunda ordem é bastante popular neste caso de

transformacéo tempo-profundidade, como por exemplo: Z(T) = % (VU? + 4a.T — U).

» Fazer uma regressdo direta de Z como uma func¢do do tempo, novamente usando uma

funcéo polinomial ou uma exponencial do tipo Z(T) = a. (e?T — 1).
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O primeiro método é mais preciso quando se tem apenas um pogo. O segundo e
terceiro método permite fazer uma meédia de funcdes T=f(Z) (quando se tem mais de um
poco) para estimar uma Unica funcdo valida para toda a area de interesse.

A profundidade da camada Z,do modelo da Figura 24 foi calculada usando o terceiro
método descrito acima e o resultado € mostrado na Figura25 junto da regressdo polinomial

da curva digitalizada.

Figura 24 — (a) Modelo sintético de 4 camadas. (b) Velocidade instantdnea medida no pogo A.
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Fonte: Modificado de Robein (2003)

Figura 25 — (a) Regressdo polinomial da curva T(z) digitalizada. (b) profundidade da camada

4 estimada pela funcdo T = f(2).
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Fonte: Modificado de Robein (2003)
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Note que a conversdo se mostrou perfeita até a posicdo 3200, justamente onde
comeca a ter um mergulho da camada, gerando uma variacéo lateral de profundidade, o que
ndo é aceito neste tipo de conversao.

Em é&reas onde se tem uma geologia simples, alguns pogos disponiveis e seja
dispensavel uma precisdo muito detalhada, este metodo é valido e utilizado geralmente para
estudos de bacias.

Um exemplo importante para o0 caso de regressdo € quando se tem varios pogos
avaliados em uma area de interesse, porém cada poco foi perfurado a certa profundidade de
lamina d’4gua, portanto possuem diferentes profundidades totais (PTs). Isto € extremamente
corriqueiro nas pesquisas offshore. Assumindo que cada funcdo T = f(Z) foi estimada com
precisdo em cada poco. Sobrepondo as diferentes funcdes, estas ndo irdo apresentar
nenhuma correlagdo evidente apesar de terem sido tomadas numa mesma regido, portanto
sobre a mesma geologia regional. A suspeita evidente é de que estas discrepancias ocorram

devido as diferentes profundidades das camadas d’agua. Assim, as fungdes T= f(Z)
deverdo ser deslocadas no tempo para um fundo do mar de referencia em Z £ Entdo se tem
que:
Ty = Zi
1500 (22)
Uma regressao polinomial para a profundidade de referéncia deve ser feita. Portanto
tem-se que: (ROBEIN, 2003).

Z(T) = Zgs + V. (T = Typ) + a. (T — Tyyp)? (23)

ou

z(t) = V.t + a. t?
i (24)

Ondez =Z — Z;; e t =T — Ty Estas equagOes produzem os parametros médios de
st e a, que definem a aproximacdo polinomial para a profundidade de referencia. O

parametro Vg rrepresenta a velocidade instantanea dos sedimentos na profundidade do fundo

do mar. Uma vez que a fungdo polinomial foi aceita como confidvel, os mapas de

profundidades podem ser construidos imediatamente utilizando a seguinte relacéo:
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Teeis (X, )
Z(x,y) = Zg(x,y) + V. —Selsz — Tr (x,y)
) (25)
Teoic(x,
+ a. selsg y) _ Tsf(x, y)

Onde x e y sdo coordenadas espacias da malha de aquisi¢do sismica.

Figura 26 — Esquema de conversao para pocos em diferentes profundidades totais.
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Fonte: Modificado de Robein (2003).

4.3.2 Case 2- Utilizando varios pocos e mapas de velocidades médias

Tirando uma média das funcdes T(z) obtidas em cada poc¢o (através de dados vsp,
checkshots, etc..) e usando uma unica funcdo € uma forma insuficiente de se levar em

consideracdo as variagcdes geoldgicas laterais.
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As variagOes laterais em geral sdo causadas por variagdes na propria litologia em
subsuperficie ou também pela variacdo geométrica das camadas, como por exemplo, uma
dobra ou uma falha. A interpolacédo e a extrapolacdo entre 0s pocos € uma maneira mais
razoavel de se introduzir o problema da variacéo lateral no modelo de velocidade.

O método da velocidade média (average) exige uma boa amarragdo entre dados
sismicos e dados de pocos, avaliando as amarracdes para todos 0s pocos. Este método nos
fornece o tempo sismico vertical (one-way) correspondente a profundidade do horizonte de
interesse localizado no pogo. A velocidade média pode ser calcula pela simples razdo

abaixo.

I, prof undidade da mar cagéo empoco
AVegei
sels

(26)

tempo sismico pickado (one—way)

Os passos para este método de conversao sao listados abaixo:

* Primeiramente, estime Ve seis 4.Vave seis B Vave seis ¢+ €tC. NOs horizontes de
interesse, onde A, B e C sdo diferentes pocos.

* Desses valores use uma ferramenta de gridagem criando uma malha para mapear
essas velocidades em toda a area de interesse. Isso produz o mapa de velocidade average

(média) Vave ;.is (%, ¥) a0 longo do horizonte de interesse.

is

« E claro que esta aproximacdo ¢ insuficiente e este mapa deve ter sua qualidade
controlada e testada apds qualquer interpretacdo: perceber se as variages de velocidade
confirmam com as mudancas geoldgicas em subsuperficies ja conhecidas.

* Uma edicdo manual deste mapa pode ser feita nesta etapa, se grandes problemas
forem percebidos.

« Finalmente, calcule o mapa da profundidade dos horizontes com a relagédo

matematica que utiliza duplos tempos de transito: (ROBEIN, 2003).

Z(X, y) = Vave_seis(xr y) . Tseis (x» y)/z (27)

A Figura 27 mostra os resultados com este método.
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Figura 27 — Resultado da converséo utilizando o pogo A, poco B e 0s dois pocos juntos.
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Fonte: Modificado de Robein (2003).

4.3.3 Caso 3- Utilizando varios pocos e tempos sismicos como guia para interpolacdo

Tomando em consideracdo o0s tempos de transito para utilizar no processo de
conversdo como discutido, por exemplo, no método de Hwang and mcCorkindale (1994).
Este método é uma maneira implicita de usar uma correlacdo entre velocidade e
profundidade.

Mapeamentos adaptados e ferramentas geoestatisticas sdo usados neste caso para
otimizar o processo de conversdo. Os autores Hwang and Mccorkindale (1994) indicaram o
mais popular dos métodos de interpolacdo: A krigagem com drift externo e uma simulagéo
condicional. Nesse caso especifico, eles propuseram que os tempos de transito (Time picks)
fossem usados como o drift externo permitindo um mapeamento melhor da velocidade
média. De fato, os tempos sismicos carregam informacdes sobre caracteristicas estruturais, e
esse “dado consistente interpolado“ é geologicamente mais préximo da realidade. Uma
atencdo particular deve ser dada no caso de falhas geoldgicas na hora de processar o
mapeamento, cada bloco de falha deve ser processado independentemente, especialmente
aquelas alcancadas pelos pogos.

Outra vantagem importante do método geoestatistico é a avaliacdo das incertezas de

profundidades, que resultam da aproximacéo da simulagéo condicional.
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LimitacGes do método devido as suposicoes:
-A amarracao da sismica ao poco € crucial. Qualquer erro ira ser extrapolado para fora dos
pogos. Este problema existe para todos os métodos de conversdo que utilizam pogos.
-Este método assume uma Unica e simples relagdo entre tempo e velocidades sismicas
médias (average). Essa aproximacdo implicitamente faz uso do modelo compacto da
formaV,,. (t) = Vo + aT. Um cross-plot dos 2 pardmetros para todos 0s pogos é
recomendado pra avaliar as suposicdes feitas.

Em outras palavras este € um método global que faz o uso de V,,.definida através da
perfilagem e interpolada/extrapolada com picks de tempos feitos nas secBGes sismicas e
aplicados em caso de complexidade limitada. Trabalhando com alguns pogos. Importante

checar os tempos versus V,,,.em um crossplot e os parametros da krigagem.

4.3.4 Caso 4 — Utilizando varios pocos e velocidades de empilhamento como guia para

interpolacéo

Os casos acima séo relevantes quando os pogos utilizados estejam geograficamente
aceitaveis para cobrir a area de estudo. De fato, os dados de pocos fornecem medidas
confiaveis e precisas, porém a realidade é que na maioria dos casos 0s po¢os sdo distribuidos
geograficamente de uma maneira pobre e bastante espacados. Em geral, os pocos sdo
distribuidos ao longo de topos de estruturas. Interpolar ou extrapolar dados em po¢os nessas
condigBes espaciais tornam-se um grande problema. Por isso, as velocidades de
empilhamentos depois dos processos de DMO ou PreSTM, séo utilizadas como fontes de
informacdo para interpolar os dados.

Os mapas de velocidades de empilhamentos (MVE) sdo extraidos dos campos de
velocidades de empilhamentos baseados nos varios horizontes de tempo migradoTs,;s (x, V)
para serem convertidos. Neste caso, 0s mapas de velocidades de empilhamento
Vstack (x,y)sdo chamados de velocidades RMS dos horizontes V,.,,.s (x,y). Segue-se abaixo
0S passos para a conversao tempo-profundidade deste caso:

* Extrair o MVE através do campo de velocidade de empilhamento baseado nos

varios horizontes de tempo migradoTs,;s (x,y).
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* Fazer uma edicdo rigorosa e suavizar o MVE nos horizontes de interesse, com o
objetivo de eliminar artefatos locais introduzidos pela V;,.€ oObter um razoavel mapa
V.ms (x,y) correspondente ao nivel dos horizontes sismicos.

*Multiplicar os dois mapas para obter um primeiro mapa em profundidade. Este
mapa €, com certeza, apenas uma aproximacao. Os mapas em profundidade derivados deste
método sdo chamados de profundidades sismicas (depths seismics) Zg.;s (x, y).

* Checar em cada pogo A, B, C. A diferenca entre a profundidade sismica e a
profundidade real em poco. Isto nos fornece um fator de correcdo local y para cada
profundidade que pode ser multiplicado pela profundidade sismica como equacionado

abaixo:
Zy = Zseis_Ax Yai = Zseis 8 X VB: Zc = Zseisc X Vc (28)

« Utiliza-se a krigagem para mapear o fator y para toda area de estudo y (x,y).

* Finalmente o mapa final em profundidade ¢ dado pela equagado abaixo:

Z(x,y) = Vins(x,y) . Teeis (x,¥) . ¥(x,y).0,5 (29)

Em outras palavras, a complexidade da area é limitada pela amostragem nos pocos.
Existe uma grande importancia de uma boa amarracdo de pocos. Outro fator de importancia
é a confiabilidade, edicdo, suavizacdo das velocidades de empilhamento, ndo esquecendo de

checar os pardmetros da krigagem.

4.3.5Caso 5 — Utilizando varios pocos e velocidades sismicas de empilhamento residuais
(de-trended)

No caso 4, foi mostrado como se utiliza as velocidades de empilhamento para
interpolar e como o fator de correcdo y € aplicado. Estes fatores de correcdo sdo variaveis
locais e sdo fortemente dependentes da maneira de como as velocidades de empilhamento
sdoeditadas, assim esses fatores tém um valor estatistico limitado. Isto pode ser melhorado

dividindo os varios efeitos. A correcdo €é realizada da seguinte forma:



Figura 28— Esquema pratico para computacdo da conversao.
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Fonte: Modificado de Robein (2003)

» Fazer um cross-plot das velocidades de empilhamento pickadas nos horizontes

sismicos de interesse versus o tempo horizontal (V;qcxXTseisX)- Neste cross-plot deve estar

o trend de velocidade estimada no pogo (V) € o trend sismico de velocidade

* Cria-se uma relacdo simples entre velocidade e tempo, como por exemplo, uma

aproximacdo linear. Os dois parametros do trend, V, ;s € K, sdo obtidos pela regresséo

linear:

Vseis_trend(T) = VO_seis + k.T

* Agora se calcula a velocidade de empilhamento residual, processo chamado de “de-

trending de velocidades”: (ROBEIN, 2003)

Vres(x: :V) = Vstack(xJ y) - (Voseis + k.T(x,y))

(30)

(31)



48

* O campo de velocidade residual deve ser suavizado ou filtrado para eliminar as
variacOes de alta frequéncia, que por sua vez sdo consideradas como ruidos. Os resultados
sdo: um mapa de velocidade de empilhamento residual suave e um mapa de velocidade de
empilhamento mais “limpo”: (ROBEIN, 2003).

Vstack(x' y) = VO_seis + k.T(x, y) + Vres(x: y) (32)

« E necessério fazer uma calibragem dessas velocidades de empilhamento usando os
dados de pocos, tendo consideracdo com os efeitos de mergulho das camadas. Assim nessa
etapa estimaremos novamente um fator de correcdo y para calibragem da velocidade de

empilhamento.
Vstack ~ Y -Vave weur (33)

» Um mapa em profundidade pode ser calculado agora: (ROBEIN, 2003)

Z(x,y) = TV seae(x,¥)/2y (34)

Este método tem uma vantagem porque leva em consideracdo explicitamente a
progressdo da velocidade com a profundidade e compensa este efeito utilizando-se da
suavizacio e edicdo das velocidades de empilhamento. E uma maneira diferente, mas com o
mesmo objetivo da krigagem com o tempo como drift externo do caso 3. A escolha entre as
duas formas depende de quao bom esta os tempos na se¢do sismica versus as velocidades de

empilhamento.

4. AMETODOS DE CONVERSAO LAYER-CAKE OU MULTICAMADAS.
4.4.1 Caso 6 — Utilizando apenas pocos e velocidades sismicas intervalares

Neste método, varias camadas sdo introduzidas no modelo para dar uma maior
flexibilidade de introduzir mais informacgdes geoldgicas, heterogeneidades tanto vertical
como horizontalmente, com o intuito de que o empilhamento de camadas ira representar a
subsuperficie de maneira mais realista. Nesta abordagem, cada camada em subsuperficie é
tratada separadamente. O principio por tras do calculo da espessura das camadas € simples.
A velocidade intervalar média, frequentemente chamada de “velocidade da camada”
multiplicada pelo tempo de transito (ndo o duplo) dentro da camada, produz o valor de

espessura. A dificuldade pratica desta abordagem reside em construir para cada camada,
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uma velocidade intervalar confiavel que represente as variacfes geoldgicas laterais, bem
como os efeitos de mergulho das camadas.

O caminho mais simples pra alcancar essa interpolacao/extrapolacdo dos dados de poco
é descrito abaixo:

* Em cada poco, marque a profundidade do topo e da base das camadas de interesse e os
tempos de transito correspondentes usando as respectivas fungdes tempo-profundidade T(z)
= F(z). Entdo estime as velocidades intervalares, bem como as relacdes entre tempo na
camada e espessura da camada.

*Gridar (interpolar/extrapolar) “espalhando” os valores de V;,.para fora dos pocos
criando um mapa V;,,; (X, y). A krigagem é a melhor maneira pra fazer esse processo de
mapeamento de interpolacdo/extrapolacdo, mas levando em conta a presenca de falhas nas
camadas.

scomputar o mapa de tempo de espessura fazendo a diferenca entre os mapas de tempo
onde foi feito o pick no topo e na base das camadas.

emultiplicando 0 mapa de tempo de espessura da camada pelo mapa de velocidade
intervalar para obter a espessura da camada: (ROBEIN, 2003).

AZ(X,_')/) = [Tb(x!y) - Tt(xry)] 'Vint(x' y) (35)

srepete para todas as camadas.
eadiciona a espessura de todas as camadas para obter o mapa em profundidade do

horizonte alvo.

4.4.2Caso 7- Utilizando velocidades de empilhamento como guia para interpolacéo

Esta € uma abordagem semelhante ao caso 3 s6é que com um modelo de varias
camadas.

Os mapas de velocidades de empilhamento Viiack topo (Xi ¥) € Vstack pase S@O0
extraidas dos topos e das bases das camadas que estdo sendo processadas. A formula inversa

de (DIX, 1955) é usada para calcular as velocidades sismicas intervalares Vi, seis

sttack_base(xJ’) - Tpase(x,y) — sttack_topo(xvYJ Ttopo(%.Y)
Thase(x,y) = Ttopo(X%,Y) (36)

Vint(xiy) =
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Tendo em mente que essa velocidade intervalar é do tipo RMS e ndo media, uma boa
calibragem sera necessaria.

A amarracdo ao poco pode ser feita de forma similar a aproximacao global do caso 3:

esuavizar (se necessario) o mapa de velocidade intervalar.

scomparar as velocidades intervalares RMS obtidas das seces sismicas com as
velocidades intervalares (média) obtidas através da perfilagem de pocgo e faca uma analise
entre as discrepancias.

ecalcule o coeficiente de corregdo y nas localidades do poco e mapeie quando for
necessario.

 multiplique o mapa sismico pelo mapa de coeficiente de correcdo para obter o mapa
de velocidade intervalar exigido.

*multiplique-o mapa de tempo de espessura (Tpase — Ttopo) € 0 Mapa de velocidades
intervalares corrigidasparaobter o mapa de espessura das camadas.

eadicione uma espessura para o mapa de Zy,,, para obter o mapa de Zj ;.

Calcule recursivamente os mapas de profundidade, camada por camada, a partir dos mapas
de tempo Tiopo (X, Y) € Thase (x,y) pickados.

A Figura29 esquematiza 0 processo.



Figura 29— Esquema pratico pra conversao no caso 7.
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4.4.3 Caso 8 — Utilizando apenas dados de pogo e interpolagdo viaViye = f(Z mid)-

Para se introduzir explicitamente os efeitos de enterro de camada, utiliza-se este tipo
equacgdo: Vi, = V, + k.Z,,;4, onde o subscrito “mid” significa meio, pois neste modelo a
velocidade intervalar é tomada na metade de uma camada. Os passos para conversao com
este modelo seguem-se abaixo:

*As velocidades intervalares média e 0s meios das camadas sdo estimados para cada
poco locado na area de interesse, utilizando a funcéo V;,,; = f(Z,,,;4) disponivel.

* Os valores estimados, por sua vez, sdo plotados e para se fazer uma regressao linear
com o objetivo de se obter os valores de V, ;,,; € ki, para o devido modelo da camada de
enterro. Estes pardmetros definem a tendéncia linear regional para as variacdes das
velocidades intervalares em meia camada.

* os valores de Zpgse, Ztopor Thaser Ttopo S0 as profundidades na base e no topo e os
tempos verticais (ndo o duplo) na base e no topo. Os valores destes parametros sdo
calculados com processo recursivo, ou seja, para se calcular a camada i+1, necessitasse de
informacdo da camada i, portanto para calcular o valor da profundidade da base da camada,
precisa saber o valor da profundidade do topo e 0 mesmo ocorre em relagdo aos tempos,
bem como os parametros regredidos V, ;. € ki, Por definicdo, a relagdo entre os

parametros citados acima fica expressa dessa maneira:

ZtopotZpase Vo = Zpase—Ztopo

Vint = VO_iTlt + kint- [ Tbase_TtOPO (37)

int —

A partir dessas relacdes, o valor de Z,,..necessario € deduzido dos parametros ja
estabelecidos: (ROBEIN, 2003).

2+ kint (Tbase - Ttopo)) 2Vo_int (Tbase - Ttopo)
2 — kint(Tbase - Ttopo) 2 — kint(Tbase - Ttopo)

Zbase = Ztopo ( (38)

Essa relagdo nos permite calcular os valores do mapa de is6pacosZy,s. (x,y), ponto
por ponto, a partir do mapa de isécronas Tygse (x,¥) € Tiopo(x,¥), bem como o mapa
isOpacos de Z;,y, (X, ).

Esse método € simples e pratico, porém existem riscos assumidos implicitamente
nesse modelo, s&o estes:

- que a regressdo linear das velocidades intervalares, € suficientemente precisa.
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-este método apenas pode ser aplicado se a camada cobrir uma area suficiente onde
alcance as profundidades

- gue a compactacdo ocorre normalmente, e através de camadas de espessuras
relativamente uniformes. Esta € uma hipotese questionavel, ja que ocorre normalmente a
inversédo estrutural de camadas.

Fazendo uma analise da validade deste método, é possivel observar que ele necessita
de um consideravel volume de informacfes e amostras de pocos. Portanto este método é
mais cabivel para uma bacia que j& foi amplamente explorada. Este método também perde
sua precisdo se as camadas tém ampla variacdo de espessura. A Figura 30 esquematiza 0s

passos descritos acima.

Figura 30— Esquema de converséo no caso 8.
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Fonte: Modificado de Robein (2003)

4.4.4 Caso 9- Layer-cake com gradiente vertical de velocidade(Vo + k.T)

No caso anterior, onde foi usado um modelo matematica para se levar em
consideracdo 0s possiveis enterros de camadas. A suposicdo de que existe um

gradientelinear de velocidade ndo foi, em principio, exigida. E possivel aprimorar a
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conversao tempo-profundidade, ndo apenas considerando um modelo estratificado com
respectivas velocidades intervalares, mas em vez disso, estimando as velocidades

instantaneas baseadas no fator de compactacao k.,mpqce Para cada camada, e até mesmo o
efeito de enterro ky i

O método v, + k.Tinicia-se, com uma andlise estatistica do dado de pogo. Em
primeiro lugar, checamos se o comportamento da velocidade na camada de interesse condiz
com nosso modelo vy + k. T, se estiver de conformidade, derivamos v, e k. Todos os perfis
sbnicos sobre a mesma formacdo ou conjunto de formacdes com relativa similaridade
geoldgica sdo exibidos em um unico diagrama. Se¢des de varios checkshot-calibrados perfis
sdnicos correspondentes as mesmas formac6es geoldgicas, sdo extraidas do banco de dados.
Uma simples inspecgdo visual ou uma regressdo automatica verifica se estes diferentes perfis
irdo, mesmo que aproximadamente, se alinhar em uma tendéncia (trend). Caso isso ocorra,
entdo os dois parametros v, e k considerados representativos das formacdes dentro da zona
de interesse podem ser extraidos. Uma vez que os valores v, e k sdo obtidos, o processe de
conversdo inicia a partir do topo da camada Z;,,, usando a equagdo do modelo v, +
k. Tabaixo:

Vo+Kk.Zpase

AT = T_base — T_topo = 1/k . Ln( ) (k #0)

Vo+k-Ziopo (39)
O mapa Zp4e (x,y) para a base da camada é facilmente derivado do mapa de topo
de camada Z;,,, (x,y) € 0s mapas de tempo de base e topo da camada, Tpgs. (X,y) €

Ttopo (X, ¥) COMO se segue abaixo:

Zpase = % [(1 + %-Ztopo) . ek'(Tbase_Tt"po) — 1] (40)

E claro que, a dispersdo dos perfis sdnicos ao longo da regresséo linear pode ser
extremamente grande ou o alcance das profundidades pode ser muito curto, para uma boa e
confidvel regressdo. Nesse caso, a formagdo pode ser divida em outros grandes subgrupos,
ou alternativamente, pode ser melhor se muitas formagdes diferentes sejam agrupadas. Na
pior das hipoteses, este método pode ser simplesmente abandonado. De qualquer forma, o
padrdo de desvio da curva de perfil sbnico em relagdo a regressdo linear, mostrard se o
método sera efetivamente preciso e confiavel. Este método é bastante similar ao caso 8,

porém este é usado quando se tem variagédo de espessura.



Figura 31— Esquema de conversao no caso 9.
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4.4.5Caso 10 — Conversao por modelo multicamadas e velocidades normalizadas

No caso 7, um modelo linear de velocidade foi usado para as variacBes nas
velocidades intervalares com a profundidade da camada. Existe uma série de equacgdes para
modelar os diferentes campos de velocidade. Uma destas equacbes, em particular, serd
utilizada neste caso e é chamada de Lei de Faust:

— b
Vint =x.Z mid—depth (41)

Essa funco foi estabelecida como uma velocidade intervalar em funcdo da metade
da profundidade da camada, mesmo ela sendo utilizada na maioria das vezes como uma
funcdo de velocidade instantanea. Tal funcdo foi extraida de uma ampla base estatistica e
poderia ser utilizada para varios conjuntos de sedimentos clasticos dentro de uma bacia.
Portanto pode-se fazer uma regressao dos valores de « e b da formacdo a partir da Lei de
Faust, pois este modelo é mais sensivel do que uma simples relacéo linear. Carter (1993)
propbs uma aproximacao alternativa, preservando explicitamente o estdgio de mapeamento,
porém contribuindo com algumas vantagens. Este método estd embasado no conceito de
velocidade normalizada, aplicada a Lei de Faust (Acheson, 1963), onde a dependéncia da
profundidade é removida ao dividir a velocidade intervalar pela profundidade mel-d_depth,
onde b tem sido. A velocidade intervalar normalizada é associada com uma profundidade de
referencia Z,,,,-n, de maneira que mantenha a dimenséao da velocidade.

I/l'Tlt Zb
zb mid—depth norm (42)

Vnorm -

Se 0 modelo esta correto e b é precisamente estimado, a velocidade normalizada nao
mais depende explicitamente da profundidade real. Esse efeito de “profundidade residual” ¢
muito parecido em objetivos com os casos 5 e 8. V,,,,.nfornece informagoes sobre outros
fatores que influenciam na velocidade, em particular a litologia. Por exemplo, ela pode
fornecer indicacdes sobre argilosidade de uma série clastica, bem como pressao de poro e
pressdo de confinamento.

Para uma pressao efetiva constante, a variacao lateral da velocidade normalizada em
uma formacdo argilo-arenosa pode indicar uma variacao lateral no contetudo de argila. Esta
informacdo por sua vez, pode ser verificada através dos perfis nos pocos. Uma razoavel

correlagdo pode confirmar ao interprete a validade desta hipotese, bem como os valores da
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regressdo estimados para os parametros « e b calculados usando os pog¢os; uma correlacédo
ruim poderd indicar possiveis mudancas de pressdo, podendo assim ser superestimada ou
subestimada, gerando assim uma série de duvidas sobre os valores de o e b escolhidos. Este
método, portanto, nos permite ter informacdes geoldgicas quantitativas dentro do proprio
processo deconversao tempo-profundidade.

A conversdo tempo-profundidade é realizada camada por camada, atraves de quatro
passos, para cada camada sob estudo e abaixo a ultima camada é processada (método
recursivo):

* Analise dos pogos ¢ determinacdo dos parametros o e b usando uma regressao
linear em um dominio bi-logaritmoLog (V;y,;) /Log (Ziq)- O parametro b sera valido apenas
para a camada estudada

* As velocidades normalizadas sdo calculadas para cada poco usando as medidas de
Vint © Zmia-aepen da formagdo, o valor estimado de b, e a escolhida Z,,,,, (a escolha de
Znorm NA0 é crucial), com um controle opcional fornecido pela corregdo entre velocidades
normalizadas e conteudo de argila usando perfis de po¢os ou outros dados suplementares.

* Mapeamento (usando krigagem ou outro método) da velocidade normalizada, esse
mapa V,,rm (x,y) pode ser transformado em argilosidade ou mapas de pressdo, usando
calibragdo em pocos.

« Um calculo ponto a ponto do mapa Z, ... (X, y) para a base da camada é derivado
usando o mapa de profundidade de topo de camada Z;n,, (x,¥) € 0 Typpo (X,Y) €
Tpase (x,y) mapas de tempo migrado, fazendo-se uso da seguinte relagdo matemaética:
(ROBEIN, 2003).

Zbase - Ztopo _ Zbase + Ztopo
— VYnorm

Tbase - Ttopo 2. Znorm (43)
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5 CONVERSAO TEMPO-PROFUNDIDADE DE LINHAS SISMICAS DA BACIA
DO PARNAIBA

Neste capitulo iremos tratar dos dados que foram fornecidos pela Agéncia Nacional
do Petroleo, Gas Natural e Bio combustiveis (ANP) acerca das linhas 295 004,295 005,
295 006,295 007, 295_008, bem como uma objetiva descricdo geoldgica da area onde foi
feita a coleta de dados. Essas linhas fazem parte de um conjunto de nove linhas sismicas de
um projeto da ANP chamado de 0295 ANP_2D PARNAIBA, com 1600 km de extensdao
linear. Essa malha foi tracada por gedlogos e geofisicos da ANP, a partir de mapas
gravimétricos pertencentes a area, acompanhando a trajetéria dipstrikedo lineamento
estrutural Transbrasiliano, com o objetivo de avaliar o potencial petrolifero da Bacia do
Parnaiba. Trata-se de dados migrados no tempo. Foi também disponibilizado pela ANP um
modelo de velocidade da linha 295 007, que foi utilizado para converter em profundidade as
outras linhas que sdo paralelas a linha 295_007, considerando a hipdtese de que ndo existe
variacdo da propriedade fisica na direcdo perpendicular a linha 295_007. Foi utilizado o

Software ProMAX@ da Land Mark Corporation para tratamento e conversao dos dados.

Figura 32 — Localizacdo geogréfica da malha sismica de aquisigdo de dados.
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5.1 GENERALIDADES DA BACIA DO PARNAIBA

A Bacia do Parnaiba, que se encontra no nordeste do Brasil, ocupa uma area de
aproximadamente 600.000 kmz2, passando pelos estados do Pard, Piaui, Tocantins, Bahia e
Ceard. Uma bacia do tipo sinéclise com um pacote sedimentar de 3400m, espessura maxima
dos seus sedimentos (PETROBRAS, 2007). O diametro longitudinal desta Bacia mede
aproximadamente 1000 km e o diametro perpendicular aproximadamente 800 km.
Classificada por Asmus e Porto (1972) como cratonica tipo I, por Brito Neves (1986) como
intracratonica.

A origem ou a primeira subsidéncia da Bacia do Parnaiba provavelmente esta
relacionada as deformacdes e eventos térmicos fini- e pos-orogénico do ciclo Brasiliano ou
ao estagio de Transi¢do da Plataforma (ALMEIDA; CARNEIRO, 2004).

A ideia mais plausivel para explicar a bacia propde uma contracdo térmica e
adensamento litosferico ocorrido no final da orogénese Brasiliana, provocando fragmentacao
de um supercontinente no Neoproterozdico. A possivel quebra deste supercontinente tem
sido discutida por diversos estudiosos (ABREU, 2002).

Figura 33 — Secéo geologica da Bacia do Parnaiba.
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5.2 ESTRATIGRAFIA

A sucessdo estratigrafica da Bacia do Parnaiba é dividida em cinco supersequéncias:
Siluriana, Mesodevoniana-Eocarbonifera, Neocarbonifera-Eotriassica, Jurassica e Cretacea,

delimitadas por discordancias que abrangem regides externas. Figura 34.

Figura 34 — Carta Estratigrafica da Bacia do Parnaiba.
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Fonte: Modificado de Petrobras (2007).

No contexto da Plataforma Sul-Americana, as trés primeiras sequéncias, situam-se

no estagio de estabilizacdo e suas discordancias sdo originadas devido as variacdes dos
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niveis eustaticos dos mares epicontinentais do Eopaleozdico (PETROBRAS, 2007). Eventos
como as ascensdes epirogénicas foram de grande importancia nas regressdes e discordancias
erosivas, em respostas as orogéneses ocorridas na borda ativa do Gondwana. A subsidéncia
causada por estiramento litosférico, a sobrecarga representada pelos depdsitos acumulados e
outros processos da dindmica continental influenciaram na configuracdo do registro
sedimentar da bacia. Desta forma, as ascenses eustaticas respondem, em parte, aos
sucessivos ciclos transgressivos durante o Fanerozoico (ALMEIDA; CARNEIRO, 2004).

Os principais eventos orogénicos mundiais como, por exemplo, a Orogénese
Eoherciniana, atuou no sul da Europa, leste dos Estados Unidos e norte-nordeste da Africa,
contribuiu grandemente sobre os efeitos das flutuaces do nivel do mar em se comparando
com as taxas de subsidéncia ou de movimentos ascendentes verificados no substrato desta
sinéclise. A eustasia foi o fator primordial no controle dos ciclos transgressivo-regressivos e,
consequentemente, das discordancias que definem as interfaces entre as sequéncias da Bacia
do Parnaiba (DELLA FAVERA, 1990).

5.3 CONVERSAO TEMPO-PROFUNDIDADE DOS DADOS SiSMICOS

Foi utilizado o pacote comercial de processamento de dados sismicos ProMAX da
Landmark Graphics Corporation, empresa da Halliburton Ltda. Para se realizar as
conversdes foi necessario utilizar a tabela de velocidade intervalar em tempo da linha
295 007e os dados referentes as secdes migradas em tempo das linhas 295 004,295 005,
295 006,295 007, 295_008. Vale ressaltar que os dados cedidos pela ANP, ja estavam no
estagio de migracdo, portanto ndo foram feitas etapas de processamento sismico nesses
dados, partimos da premissa de que os dados foram tratados da melhor maneira possivel pela
ANP.

Primeiramente, foram convertidos os dados que estavam no formato SEG-Y para o
formato do ProMAX, para que pudesse visualizar as se¢cfes migradas em tempo nas Figuras
36, 37, 38, 39 e 40.
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Figura 35 — Linha 04 migrada em tempo.
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Fonte: Autor.

Figura 36— Linha 05 migrada em tempo.

4827 7652
| |

500

Tempo(ms)
=8
S

n
&
b=y
=3

Fonte: Autor.




Figura 37— Linha 06 migrada em tempo.
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Figura 38 — Linha 07 migrada em tempo.

CDP

0.5

15

Tempo (ms)

4.8

Fonte: Cunha (2012).



64

Figura 39— Linha 08 migrada em tempo.
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Fonte: Autor.

A visualizacdo da secdo sismica nos da uma nocdo da disposicdo geométrica dos
refletores em subsuperficie, delineados pelos horizontes de reflexdo primaria. A partir da

tabela de velocidade intervalar em tempo, constroi-se 0 modelo de velocidade utilizado para
migracdo, mostrado na Figura 41.

Figura 40 — Modelo de velocidade intervalar em tempo.
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Para convertermos dados sismicos em tempo para profundidade, devemos ter a
funcdo de velocidade do meio. Como neste caso, ndo se utilizou dados de pogos, a conversao
sera feita via formula de (DIX, 1955) por inversdo de dados. A partir da tabela de velocidade
intervalar em tempo pode-se obter uma tabela dessas velocidades em profundidade usando a
equacéo de Dix. Feita a conversdo via ProMAX, podemos visualizar o modelo de velocidade
em profundidade na Figura 41.

Figura 41 — Modelo de velocidade intervalar convertido em profundidade.
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Fonte: Autor

Unindo o modelo de velocidade em profundidade com os dados das sec¢fes sismicas
migradas no tempo, o ProMAX calcula a profundidade dos refletores, gerando assim uma

imagem com o eixo vertical em profundidade (metros), como vemos nas Figuras 43 a 47.
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Figura 42— Linha 04 convertida em profundidade.
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Figura 43 — Linha 05 convertida em profundidade.

Fonte: Autor.
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Figura 44— Linha 06 convertida em profundidade.
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Figura 45 — Linha 07 convertida em profundidade.
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Fonte: Cunha (2012).



Figura 46— Linha 08 convertida em profundidade.
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6 COMPARACAO DOS RESULTADOS

Vamos agora comparar as imagens migradas em tempo com as imagens convertidas
em profundidade, com a adicdo da linha 295 007 que foi feita por (CUNHA, 2012), para
uma andlise da eficacia da metodologia empregada. Iremos evidenciar regiGes que mais
foram alteradas, através de marcadores nas imagens.

Figura 47— Linha 04 migrada no tempo.
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121 14999 17824

Tempo(ms)

Fonte: Autor.

Figura 48— Linha 04 convertida em profundidade.

CDP

2004 4829 8784 12174 14999 17824

Profundidade (Km)

Fonte: Autor.
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Figura 49— Linha 05 migrada no tempo.

2002 4827 7652
I | |

Tempo(ms)

Fonte: Autor.

Figura 50— Linha 05 convertida em profundidade.

7652 11042 14432
| | |

2002 4827 CDP

Profundidade (Km)
o
|

Fonte: Autor.
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Figura 51— Linha 06 migrada em tempo.
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|
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Fonte: Autor.

Figura 52— Linha 06 convertida em profundidade.

20898
|
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Fonte: Autor.




Figura 53— Linha 07 migrada em tempo.
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Fonte: Cunha (2012).

Figura 54— Linha 07 convertida em profundidade.
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Fonte: Cunha (2012).




Figura 55— Modelo de velocidade sobreposto a linha 07 em profundidade.

73

Profundidade (Km)

ERIEREARERRARRRRRRNAN

Fonte: Cunha (2012).

A Figura 56 mostra a coeréncia entre o modelo de velocidade e a imagem em

profundidade onde os picos de velocidade relacionados as intrusdes igneas de basalto e

diabasio estdo sobreposto as regides falhadas vista na imagem sismica.

Figura 56— Linha 08 migrada em tempo.
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Fonte: Autor.
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Figura 57— Linha 08 convertida em profundidade.

2005 4381 6361 Cbp 8737 11113 13489
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Fonte: Autor.
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7. CONCLUSOES

A conversdo em profundidade das linhas sismicas, mesmo utilizando um modelo de
velocidade de uma linha paralela as linhas convertidas, mostrou-se razoavel, visto que é
notoria a melhoria da qualidade dos dados na relacéo sinal/ruido. Esse aumento na nitidez da
imagem se deve, provavelmente, ao aumento no contetido de frequéncia do sinal, visto que a
resolucdo horizontal esta intimamente ligada com a zona de Fresnel e esta por sua vez é
proporcional a frequéncia. Vale ressaltar que a melhoria na relacdo sinal/ruido deve-se
também ao fato de que a conversdao em profundidade €, teoricamente, equivalente a uma
migracdo em profundidade, portanto. Ao mostrarmos o modelo de velocidade da linha 07
sobreposto a secdo sismica convertida em profundidade, verifica-se o grau de coeréncia
entre ambos, 0 que nos leva a comprovar a confiabilidade da analise de velocidade feita
nesta linha. As linhas 295 006 e 295 008 obtiveram melhores resultados na converséo,
devido ao fato de que estas linhas sdo mais proximas a linha 295 007, cujo modelo de
velocidade foi estimado. Na parte superior de todas as se¢Oes convertidas, entre as
profundidades de 0 a 1000 m, houve uma suavizacdo do sinal sismico, provavelmente
devido a baixa variacdo lateral de velocidade nestas camadas tornando-as compativeis com o

modelo de velocidade estimado na linha 07.
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8 RECOMENDACOES

Recomenda-se que os horizontes sismicos sejam interpretados com base nas imagens
obtidas no presente trabalho e na carta estratigrafica da Bacia do Parnaiba. Para uma boa
conversdo em profundidade, é fundamental que a amarracdo sismica-pogo exista, porém o
software utilizado ndo dispde de tal ferramenta, portanto a utilizacdo de um software que
disponibilize esta etapa, como 0 GoCad, seria recomendavel, apesar de a ANP disponibilizar
os perfis de apenas um poco, quando o preferivel seria no minimo trés pocos para um
mapeamento razoavel das propriedades fisicas da area. As linhas transversais 295 001,
295 002, 295_003, nas regides entre as linhas 295 006 e 295_008, poderiam ser convertidas
em profundidade com o mesmo modelo de velocidade, para se ter uma idéia da geometria
dos refletores cross-line. Pode-se tambéem fazer o reprocessamento das linhas sismicas, para
se estimar o modelo velocidade exato de cada linha, para uma conversdo mais proxima da
realidade. Para tanto, seria necessario que a ANP fornece os dados brutos das linhas

sismicas.
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