I11. TEORI DASAR

3.1 Prinsip Gelombang Seismik

3.1.1 Tipe Gelombang Seismik

Pulsa seismik merambat melewati batuan dalam bentuk gelombang elastis yang
mentransfer energi menjadi getaran partikel batuan. Dimensi dari gelombang
seismik atau gelombang elastis jauh lebih besar dibandingkan dengan dimensi dari
pergerakan partikel di batuan tersebut. Meskipun demikian, penjalaran gelombang
seismik dapat ditampilkan kedalam bentuk kecepatan dan tekanan partikel yang
disebabkan oleh vibrasi selama penjalarannya. Kecepatan gelombang dalam
batuan dimana pergerakan partikel mengalirkan energi yang terjadi dapat
menentukan kecepatan gelombang seismik dalam batuan tersebut (Sukmono,
2008). Berdasarkan medium penjalarannya, gelombang seismik dibagi menjadi
dua tipe yaitu Gelombang Tubuh (Body Wave) dan Gelombang Permukaan

(Surface Wave).

A. Gelombang Tubuh
Gelombang Tubuh merupakan gelombang yang energinya ditransfer melalui
medium di dalam bumi (Priyono, 2006). Berdasarkan sifat gerakan partikel

mediumnya, Gelombang Tubuh dibagi menjadi dua yaitu:
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- Gelombang-P / Gelombang Primer / Pressure

- Gelombang-S / Gelombang Sekunder / Shear
Pergerakan partikel pada Gelombang-P sejajar dengan arah penjalarannya atau
merambat secara longitudinal (Priyono, 2006). Gelombang-P merambat paling
cepat, sehingga merupakan gelombang yang pertama kali terekam. Kecepatan
Gelombang-P bervariasi di medium. Kecepatan Gelombang-P di kerak bumi
sebesar 5-7 km/s, kecepatan di mantel dan inti bumi sebesar > 8 km/s, kecepatan
di air sebesar 1,5 km/s dan kecepatan di udara sebesar 0,3 km/s (Braile, 2004).
Menurut Veeken (2007) beberapa energi dari Gelombang-P dikonversi menjadi
energi Gelombang-S pada titik refleksi. Gelombang-P dapat merambat pada benda
padat, cair dan gas. Secara matematik, Gelombang-P ditulis sebagai berikut
(Priyono, 2006) :

k+%u
W = 5 €Y)

dimana : ¥, = kecepatan primer
k = Modulus Bulk (menyatakan incompressibility)
u = Konstanta Lame (menyatakan rigidity)

p = densitas

Pergerakan Gelombang-S secara transversal, yaitu tegak lurus terhadap arah
rambatanya. Jika arah gerakan partikelnya pada bidang horizontal, maka
Gelombang-S tersebut merupakan Gelombang-S Horizontal (SH) dan jika
pergerakan partikelnya pada bidang vertikal, maka Gelombang-S tersebut

merupakan Gelombang-S Vertikal (SV) (Priyono, 2006). Gelombang-S hanya
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merambat dalam benda padat dan tiba setelah Gelombang-P dengan kecepatan
yang bervariasi. Pada kerak bumi kecepatan Gelombang-S sebesar 3-4 km/s, pada
mantel bumi kecepatannya sebesar > 4,5 km/s sedangkan kecepataanya pada inti
bumi sebesar 2,5 — 3 km/s (Braile, 2004). Secara matematik, Gelombang-S ditulis

sebagai berikut (Priyono, 2006) :

= | )

dimana : V, = kecepatan sekunder
u = Kontanta Lame (menyatakan rigidity)

p = Densitas
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Gambar 8. Jenis Gelombang Tubuh (a) Gelombang-P (b) Gelombang-S
(Braile, 2004)
B. Gelombang Permukaan
Gelombang Permukaan merupakan gelombang yang transfer energinya terjadi

pada permukaan bebas dan menjalar dalam bentuk ground roll dengan kecepatan
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berkisar antara 500 m/s - 600 m/s. Gelombang Permukaan memiliki amplitudo

besar dan frekuensi yang rendah. Ada dua tipe gelombang Permukaan yaitu:

- Gelombang Love merupakan Gelombang Permukaan yang gerakan partikelnya
mirip dengan Gelombang-S, yaitu terjadi secara transversal. Gelombang Love
merupakan gelombang permukaan yang terbesar dan amplitudonya meningkat
seiring dengan bertambahnya kedalaman. Kecepatan (2-4,4 km/s) dan penetrasi
Gelombang Love bergantung pada frekuensi, semakin kecil frekuensi maka
kecepatan dan penetrasi akan semakin besar. Gelombang Love merambat lebih
cepat dari pada Gelombang Rayleigh (Braile, 2004).

- Gelombang Rayleigh memiliki gerakan partikel yang merupakan kombinasi
dari gerakan partikel Gelombang P dan S. Gerakan partikel gelombang ini
terpolarisasi elips dengan faktor amplitudo yang mempunyai tanda
berkebalikan sehingga gerakan partikelnya mundur (Priyono, 2006). Kecepatan
(2 - 4,2 km/s) dan penetrasi Gelombang Rayleigh bergantung pada frekuensi,
semakin kecil frekuensi maka kecepatan dan penetrasi akan semakin besar

(Braile, 2004).

PR TN A L Y .‘
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Gambar 9. Jenis Gelombang Permukaan (a) Gelombang Rayleigh (b) Gelombang
Love (Braile, 2004)

3.1.2 Hukum-Hukum Perambatan Gelombang Seismik

A. Hukum Snellius

Aplikasi utama hukum Snellius dalam bidang seismik adalah untuk menentukan
sudut refleksi dan refraksi gelombang yang timbul pada bidang batas lapisan yang
berbeda di sudut yang bukan 90°. Hukum Snellius menyatakan bahwa sudut
refleksi selalu menunjukkan sudut yang sama dengan sudut datangnya. Sudut
datang dan sudut pantul diukur dari batas normal antara dua lapisan dengan
impedansi seismik yang berbeda.

Energi yang ditransmisikan melewati bidang batas lapisan akan mengalami
perubahan arah perambatan yang disebut dengan refraksi gelombang akustik.
Arah gelombang akustik yang dibiaskan bergantung pada perbandingan kecepatan
kedua lapisan yang dilalui. Gambar 9 adalah hubungan antara kecepatan yang
berbeda dimana Vp,> Vs> V1> Vi AKibatnya, sudut refraksi untuk kedua

Gelombang-P dan Gelombang-S lebih besar dari sudut refleksi yang ditimbulkan.
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Gambar 10. Refleksi dan Refraksi dari Timbulnya Gelombang-P Saat
Vp2 >Vs2 > Vpl > Vsl (Gadallah dan Fisher, 2009)

Dimana: Pj,c = Gelombang-P datang

Pret = Refleksi Gelombang-P

Prefr = Refraksi Gelombang-P

Sreft = Refleksi Gelombang-S

Srefr = Refraksi Gelombang-S

6y = Sudut datang gelombang terhadap garis normal

6y = Sudut refleksi Gelombang-P

6s = Sudut refleksi Gelombang-S

@p = Sudut refraksi Gelombang-P

@s = Sudut refraksi Gelombang-P
Secara matematis, hukum Snellius refraksi ditulis sebagai berikut :

sin 91 _ V1 3
sin 92 B VZ ( )

dimana : 6; = sudut datang

6, = sudut bias
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V1= kecepatan cahaya sebelum dibiaskan

V,= kecepatan cahaya sesudah dibiaskan

B. Prinsip Fermat

Prinsip Fermat menyatakan bahwa jika sebuah gelombang merambat dari satu
titik ke titik yang lain, maka gelombang tersebut akan memilih jejak yang
tercepat. Kata tercepat memberikan penekanan bahwa jejak yang akan dilalui
oleh sebuah gelombang adalah jejak yang secara waktu tercepat bukan yang
terpendek secara jarak. Tidak selamanya yang terpendek itu tercepat. Dengan
demikian, jika gelombang melewati sebuah medium yang memiliki variasi
kecepatan gelombang seismik, maka gelombang tersebut akan cenderung melalui
zona-zona kecepatan tinggi dan menghindari zona-zona kecepatan rendah. Untuk

lebih jelasnya perhatikan Gambar 10 di bawah ini.

velocity (km/s)

8 10 12
” A N

x (km)
Gambar 11. Prinsip Fermat (Oktavinta, 2008).
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C. Prinsip Hyugens

Prinsip Huygens menyatakan bahwa setiap titik-titik pengganggu yang berada di
depan muka gelombang utama akan menjadi sumber bagi terbentuknya deretan
gelombang yang baru. Jumlah energi total deretan gelombang baru tersebut sama

dengan energi utama.

Gambar di bawah ini menunjukkan prinsip Huygens.

Gambar 12. Prinsip Huygens (Oktavinta, 2008).

Di dalam eksplorasi seismik titik-titik di atas dapat berupa patahan, rekahan,
pembajian, antiklin, dan lain-lain. Sedangkan deretan gelombang baru berupa

gelombang difraksi. Untuk menghilangkan efek ini dilakukanlah proses migrasi.

3.2 Metode Eksplorasi Seismik

Hal yang perlu diperhatikan dalam metode seismik terkait dengan sumber energi
(source) dan alat penerima (receiver) gelombang seismik adalah peristiwa refleksi
(pemantulan) dan refraksi (pembiasan). Gambar 12 menunjukkan bahwa lapisan
pertama dan kedua memiliki jenis batuan yang berbeda sehingga densitas

kecepatan dari perambatan gelombang seismik juga akan berbeda. Ketika


http://3.bp.blogspot.com/_XDhgYlcSKOs/RoifCFLks2I/AAAAAAAAAQE/zSbF2Z-waLI/s1600-h/HuygensDiffraction.jpg
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gelombang seismik melewati batas antara lapisan pertama dan kedua, sebagian
dari energi akan dipantulkan kembali ke permukaan pada lapisan pertama dan
sebagian ada yang ditransmisikan ke lapisan kedua. Jika kecepatan seismik pada
lapisan pertama lebih cepat dari lapisan kedua, maka yang terbentuk adalah sudut
gelombang seismik yang di refleksi. Sebaliknya, jika kecepatan seismik pada
lapisan kedua lebih cepat daripada di lapisan pertama, maka akan terbentuk sudut
transmisi gelombang seismik yang direfraksikan disepanjang lapisan perbatasan.

Refraksi tidak akan terjadi jika jarak source dan detector (receiver) cukup dekat.

Source Detector
Y Surface »

Layer 1

Layer 2 Refraction

Gambar 13. Refleksi & Refraksi Gelombang Seismik (Gadallah & Fisher, 2009)

Berdasarkan jumlah receiver yang digunakan, metode seismik refleksi terdiri dari
dua jenis, yaitu single channel dan multichannel. Single channel ditunjukkan oleh
Gambar 12, sedangkan multichannel ditunjukkan oleh Gambar 13. Pada
multichannel dikenal istilah fold coverage. Fold coverage merupakan titik
reflektor yang menerima banyak gelombang yang dipantulkan dari source yang
berbeda (Talagapu, 2005). Istilah fold coverage juga dikenal dengan istilah

Common Mid Point (CMP)
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hydrophones - there are up to 3000
hydrophones on a 3000m cable

YR

faults

Gambar 14. Multichannel Seismik Refleksi (Linda, 2010)

3.3 Metode Stack Konvensional

Metode akuisisi yang paling umum dilakukan saat ini menggunakan metode
Multicoverage Data Aquisition. Akuisisi seismik refleksi dengan menggunakan
metode ini biasanya dilakukan secara berulang, sehingga satu titik refleksi di
iluminasi beberapa kali. Perulangan tersebut terjadi sebagai akibat desain akuisisi
dari pasangan source dan receiver yang diletakkan pada posisi yang berbeda.
Hasilnya kita akan mendapatkan beberapa pasangan source dan receiver untuk
satu titik CMP dalam data 2D. Jenis dari data ini kemudian dikumpulkan kembali
dalam suatu kesamaan yang biasanya dikelompakkan dalam satu CMP, dan
kemudian dikumpulkan menjadi satu kumpulan data zero-offset (simulasi ZO)

agar lebih mudah dilakukan interpretasi (Octavia, 2015)

3.3.1 CMP Stack
Perulangan data seismik dipakai dalam pengolahan data oertama kali pada tahun
1962 oleh Mayne dengan metode Common Reflection Point pada akuisisi dan

pengolahan data seismik. Pada akuisi seismik 2D, source dan receiver
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ditempatkan dalam satu garis lurus. Posisi CMP didefinisikan sebagai titik tengah
antara source dan receiver. Posisi midpoint xn, di lintasan seismik dihitung dari

posisi source xs dan receiver xg, dengan persamaan berikut :

x, = &1 %) )

Pasangan source dan receiver dari posisi CMP yang sama dikumpulkan dalam
satu CMP gather. Jarak antara source dan receiver disebut sebagai offset, titik

tengah antara jarak tersebut didapatkan dari persamaan berikut :

h=—"7%" ®)
Pada medium lapisan horizontal, dengan kecepatan medium yang konstan, CMP

gather akan berupa kumpulan dari ray yang berasal dari satu titik reflektor.

Berikut ini ilustrasi penggambarannya :
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(a) (b)
Gambar 15. Geometri Seismik Refleksi (a) Common Source Gather (b) CMP
Gather (Mann, 2002)
Dari Gambar 15 tersebut terlihat bahwa, ketika data disorting dalam CMP
gather, maka CMP gather akan mengandung data yang berulang untuk tiap titik
point. Ini merupakan dasar dari proses stacking, selama data yang berulang itu

mengandung informasi dari satu titik refleksi yang sama maka data tersebut bisa

dijumlahkan secara konstruktif. Sehingga akan didapatkan data dari satu titik
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refleksi dengan kualitas S/N yang lebih baik.

3.1.2 Koreksi NMO/ DMO
Gambar 16 menunjukkan kasus sederhana medium 2 lapis dengan kecepatan

konstan akan memiliki fungsi waktu tempuh sebagai berikut :

4h?
t?(h) = t& + 7 (6)

h adalah half offset antara source dan receiver

v adalah kecepatan medium

to adalah waktu tempuh zero offset

- t(h) adalah waktu tempuh dengan fungsi offset
Koreksi NMO merupakan beda waktu tempuh antara tmp/tx) dan te) atau
dinamakan Atywvo. Koreksi NMO adalah koreksi waktu tempuh karena pengaruh

offset.

. Offset
' >

t(0)
t(x)

v
t

Gambar 16. Koreksi NMO (Yilmaz, 2001)

Persamaan (6) hanya sesuai dengan kasus sederhana medium dua lapis.

Sedangkan untuk medium yang lebih kompleks persamaan ini tidak lagi sesuai.
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Namun demikian persamaan (6) masih bisa digunakan untuk menurunkan
persamaan waktu tempuh untuk medium yang lebih kompleks.

. profile

profile CMP= = o :
g Uy Uy Gy Gy direction

S G 92 93 94 y; direction S 5y By 9 By
L4

, depth 4 depth

() (b)
Gambar 17. Geometry CS Gather (a) dan CMP Gather (b) pada Reflektor yang

Memiliki Dip (Muller, 1999)
Untuk model 2D yang terdiri dari satu reflektor yang memiliki kemiringan dip ¢,
seperti pada Gambar 17, fungsi traveltime terhadap offset untuk model diatas

adalah sebagai berikut :

2 2 4h2
tw) = to + (7
nmo
dimana kecepatan NMO diturunkan dari persamaan kecepatan berikut :
Vimo = d 8
nmo cos (D ( )

Kecepatan NMO pada lapisan miring disebut juga sebagai apparent velocity atau
stacking velocity. Adanya sudut @ menyebabkan kurva waktu tempuh menjadi
lebih datar daripada waktu tempuh untuk lapisan horizontal. Dengan demikian
kecepatan NMO akan selalu lebih besar daripada kecepatan interval medium.
Pada kasus lapisan horizontal, kecepatan NMO atau kecepatan stacking akan sama

dengan kecepatan RMS / Kecepatan interval medium.
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Hubral dan Krey (1980) menurunkan formulasi waktu tempuh untuk model
lapisan miring planar dan model lapisan yang melengkung. Mengingat model
bawah permukaan yang semakin kompleks maka parameter yang harus
dimasukkan dalam persamaan akan menjadi lebih banyak seperti parameter
emergence angle, kecepatan interval, dan kelengkungan dari reflektor.

Saat melakukan koreksi NMO akan terjadi proses flattening terlebih dahulu
sehingga menimbulkan dispersi (perubahan frekuensi) pada sinyal akibat
flattening atau NMO stretch (Perroud dan Tygel, 2004) terutama untuk bagian

yang dangkal dan offset jauh.

T - l -
i | { ’ h i 'h,,!( il .
KR il ('R : "TT
! ? [ [ & l + - |
| |
e -— - * el . : - l{ 2+
Hiperbo]a refleksi ko}ekéi NMO Stacking

Gambar 18. Prinsip dasar NMO yang dilakukan untuk proses stacking (a)
merupakan data sebelum dikoreksi (b) merupakan hasil koreksi
NMO (Yilmaz, 1987).
3.1.3 Stacking
Stacking merupakan penjumlahan trace dalam satu gather yang bertujuan untuk
meningkatkan ratio sinyal terhadap noise. Stacking trace bisanya dilakukan

berdasarkan CDP, dan mengambil asumsi bahwa sinyal mempunyai fase yang

sama dan noise random mempunyai fase acak, maka stacking akan memperkuat
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amplitudo sinyal dan membebaskan sinyal dari noise yang inkoheren. Gambar 19

menunjukkan proses stacking yang dapat terjadi dalam pengolahan data seismik :

o CHIP GATHZR (LOSE [P OF GATHER AFTER NMO CORRECTION
NMULTIPLE SUPPRESSION SY STACKING . Offset —
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Farth Hadal ) g $ .
cana mogde | | $ < Reflector 2
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|
REREE G input Traces  Stacked Trace

Gambar 19. Proses Stacking Dalam Pengolahan Data Seismik (Yilmaz, 2001)

Gambar model geologi 2 lapis datar (Kiri) dengan gelombang refleksi dan
gelombang multiple (tengah), gather yang didapatkan dari proses akuisisi (kanan).
Setelah dilakukan koreksi NMO, maka even refleksi akan menjadi datar dan
multiple akan tetap miring karena kecepatan multiple yang lebih rendah dari

kecepatan medium.

3.2 Metode Common Reflection Surface (CRS) Stack

Perbedaan utama metode CRS Stack dengan metode konvensional terletak pada
operator stack yang digunakan dan bagaimana menentukan parameter-parameter
(atribut) dari operator CRS tersebut. Operator CRS pada dasarnya merupakan
fungsi pendekatan respon waktu tempuh segmen reflektor.

Metode CRS stack memanfaatkan multicoverage data seismik untuk melakukan

proses stacking. Jika pada metode konvensional hanya memilih beberapa CMP
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gather untuk dilakukan proses stacking, maka pada metode ini menggunakan
informasi dari seluruh trace yang ada dalam rekaman seismik. Selain itu, alasan
mendasar mengapa metoda baru dalam stacking ini diusulkan karena alasan tidak
tepatnya pendekatan titik dari reflektor sebagai operator stacking. Proses stacking
dengan menggunakan operator stacking konvensional, tidak mampu

mengaproksimasi respon refleksi dengan tepat.

3.2.1 Atribut CRS

Terdapat tiga atribut CRS untuk media 2D yang merupakan atribut muka
gelombang. Ketiga atribut tersebut merepresentasikan karakter reflektor secara
lebih detail seperti kelengkungan reflektor, posisi reflektor dan orientasinya.
Dalam kasus CRS ini parameter tersebut adalah o, Ry, Rnp. Hubral (1983)
memberikan tafsiran fisik mengenai pengertian atribut CRS yang berupa dua
muka gelombang. Kedua muka gelombang tersebut dihasilkan oleh sumber yang
berupa titik (point source) di reflektor dan sumber panjang segmen reflektor

(exploding reflektor).
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Gambar 20 Atribut Kinematik Wavefield (Mann, 2002)
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Rnie dan Ry masing-masing disebut jari-jari kelengkungan gelombang hipotesis
NIP dan jari-jari kelengkungan gelombang N. Gelombang NIP (Normal Incident
Point) didefinisikan sebagai gelombang yang dihasilkan oleh satu titik sumber
(disebut sebagai titik NIP) yang menjalar dari reflektor ke permukaan. Dengan
asumsi kecepatan konstan, maka parameter Ryp dapat digunakan untuk
menentukan jarak dari reflektor ke titik xo. Sedangkan Ry merupakan gelombang
yang menjalar dengan arah normal. Gelombang N dihasilkan oleh sumber berupa
exploding reflektor di sekitar titik NIP. Parameter ini membawa informasi
mengenai bentuk kelengkungan dari reflektor. Kedua gelombang yang
dibangkitkan oleh sumber di titik NIP dan segmen reflektor sekitar titik NIP ini
akan merambatkan energi gelombang pada jalur yang berhimpit dengan raypath
zero offset dan memiliki sudut datang yang diterima pada titik x, di permukaan.
Sudut datang tersebut merupakan parameter o atau emergence angle. Parameter

ini memiliki kaitan erat dengan kemiringan reflektor.

3.2.2 Operator CRS
Secara matematis operator CRS dinyatakan (Hocht et al., 1999; Schleicher et al.,

1993; Tygel et al., 1997):

2sina 2 2ty costa [(x, — x)2 h?
t? = |ty + Xm — X)| + 9
(xm,h) 0 Vo ( m ) I Ry Ruip ( )
Dimana : to = merupakan traveltime

Vo = merupakan kecepatan di dekat permukaan
Xm= merupakan koordinat dari midpoint

X = merupakan koordinat dari zero offset

h = merupakan koordinat dari half offset

Ry, Rnip, dan o = merupakan parameter dari CRS
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Gambar di bawah ini menunjukkan perbedaan antara operator stack konvensional

dan operator CRS :
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Gambar 21. Operator Stacking dari NMO/ DMO Stack (Muller, 1998)
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Gambar 22. Operator Stacking dari CRS Stack (Hubral et al., 1999)
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Bagian bawah dari Gambar 21 dan Gambar 22 adalah model geologi berupa
antiklin dengan kecepatan overburdennya homogen. Bagian atas menggambarkan
data seismik (multicoverage) yang diklasifikasikan berdasarkan common-offset
gather (warna biru). Pada bagian atas ini ditampilkan juga operator stack
konvensional (Gambar 21) dan operator stack CRS (Gambar 22) yang berwarna
hijau yang digunakan untuk melakukan stack, sehingga dihasilkan titik Po. Kurva
berwarna ungu yang melewati titik Py adalah lintasan Common Reflection Point
(CRP) dari titik CRP pada reflektor. Lintasan CRP ini juga yang digunakan
sebagai jalur untuk proses stack pada metode konvensional. Lintasan CRP yang
berwarna jingga ini didapatkan dari perpotongan antara operator DMO dengan
data common-offset yang berwarna biru. Dapat disimpulkan bahwa titik Pg
didapatkan dengan menjumlahkan amplitudo sepanjang lintasan jingga untuk
metode konvensional. Pada CRS, titik Py ini didapatkan dengan menjumlahkan

amplitudo pada semua lintasan CRP yang berwarna hijau (Ariesty, 2012).

3.2.3 Strategi Pencarian Atribut CRS Stack 2D

Dalam CRS hal yang sangat penting adalah mengekstrak wavefield kinematic
attribute atau atribut CRS (o, RNIP, RN) dari data pre-stack atau multicoverage
dataset. Ekstraksi atribut CRS dapat dilakukan secara otomatis penuh berdasarkan
proses optimasi koherensi sepanjang kurva operator. Berikut tahapan pencarian
atribut CRS stack 2D (Muller, 1998) :

1. Pencarian penampang CMP stack (Automatic CMP stack) dilakukan secara
otomatis yang didapatkan dari penjumlahan tiap sampel prestack data
menggunakan kecepatan stacking NMO. Proyeksi Persamaan 9 terhadap domain

h-t akan menghasilkan operator CRS dalam CMP gather.
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2sina 2 2tgcosta [(x, — x)®>  h?
t2 = |to + X — X)| +
(xm,h) 0 ( m ) I RN RNIP

Dalam domain x, = X, persamaan waktu tempuh menjadi :
2 ) = 2 Zt()coszah2 (10)

hypmCMP — b0 UORNIP
dengan menggunakan persamaan traveltime NMO :

4h?
te? = t* + — (11)
V'nmo

dan membandingkan Persamaan 7 dan 8, persamaannya menjadi :

2 vy Ryp

(12)

vinmo =
tycos?a

Dengan mensubstitusikan persamaan di atas, maka pada tahap ini atribut Ry
telah didapatkan.

2. Pembuatan penampang ZO Stack yang dibentuk oleh dua parameter atribut
kinematik wavefield, yaitu o. dan Ry. Bidang ZO (zero offset, h=0) dalam akuisisi
di lapangan tidak mungkin dilakukan karena tidak efisien. Untuk mendapatkan
bidang ZO ini, data multicoverage di stack pada masing-masing data refleksi pada

CMP gather yang sama.

Xy — X +
7 (X — X) 7

5 B 2sina 2 2tycosta [(x, — x)®2  h?
tom,n) = [to T R

N Ryp
Substitusi nilai h = 0 pada persamaan 9 dan akan menghasilkan persamaan di

bawah ini :

2sina 2 2tecos?a (x, — x)?
(xm - X) +
Vg Vo Ry

(13)

tiyp 2o (Km, h) = |to +

Jika mengasumsikan gelombang bidang atau plane wave datang ke permukaan

dan memiliki nilai Ry = oo, maka akan didapatkan persamaan CRS orde pertama
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dalam domain ZO dan dapat menghitung nilai o :

2

2sina
(X — %) (14)

Chyp (1,20 (en) = [fo + o

Pada kondisi khusus terjadi pada CS atau CR ketika h = x,- x akan mengubah

Persamaan 6 menjadi :

2sina 2 2ty cos®a (x,, — x)?
tzc(xm) = |ty + (xm - X)] + 0 ( = ) (15)
Vo Rcs
dengan :
1 1 1
—t —= — (16)

RNIP RN Rcs
Dengan mensubstitusikan nilai o dan Ry ke dalam persamaan hiperbolik CRS
(Persamaan 6), maka nilai Ry didapatkan, sehingga pada tahap ini tiga parameter
pada operator CRS dapat ditentukan.
3. Penjumlahan inisial stack dengan menjumlahkan data prestack sepanjang
permukaan operator CRS menggunakan tiga parameter stacking CRS untuk tiap
sampel ZO. Analisis koherensi dengan data prestack kembali dilakukan, analisis
ini digunakan sebagai quality control dari hasil initial stack.
4. Pencarian nilai optimasi dengan menggunakan nilai initial sebagai input dan
algoritma The Flexible Polyhedron Search (Nelder dan Mead, 1965) yang diteliti

oleh Jager (1999) untuk proses optimasinya.

3.3 Migrasi
Migrasi adalah suatu proses yang berfungsi untuk menghilangkan efek dari
penjalaran gelombang pada data seismik. Migrasi dapat diklarifikasikan

berdasarkan kawasan, yaitu migrasi pada kawasan waktu (Time Migration) dan
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migrasi pada kawasan kedalaman / ruang (Depth Migration). Migrasi bertujuan
untuk membuat penampang seismik mirip dengan kondisi geologi yang
sebenarnya berdasarkan reflektifitas lapisan bumi. Refliktifitas suatu bidang yang
semula tidak menyambung dan selaras satu sama lain serta dipenuhi oleh efek
difraksi bowtie, setelah dimigrasi menjadi lebih jelas dan teratur. Perbedaan
amplitudo yang terlihat antara lapisan yang di atas dengan lapisan yang di
bawahnya, akibat perubahan kontras densitas batuan di bidang batas antar lapisan,
setelah dimigrasi juga menunjukkan reflektifitas yang lebih baik. Dengan kata
lain, kontinuitas amplitudo refleksi pada fasies seismik yang ditunjukkan pada

migrated section semakin optimal.
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Gambar 23. Penampang Seismik (a) Sebelum Migrasi (b) Setelah Migrasi
(Marisa, 2008)

3.3.1 Prinsip Dasar Migrasi Seismik

Prinsip dasar dari migrasi seismik dijelaskan pada Gambar 24, dapat dilihat
sebuah reflektor miring CD hasil rekaman seismik. Diasumsikan bahwa CD

termigrasi ke C’D’ (posisi yang sebenarnya secara geologi).
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DIFFRACTED
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Gambar 24. Skema Proses Migrasi (Yilmaz, 2001).
Cara kerja dari migrasi tersebut melalui beberapa tahap yaitu :

1. Menghubungkan garis CD ke permukaan menuju titik O

2. Dari titik D, tarik garis vertikal ke permukaan, dan beri nama titik B

3. Dengan titik O sebagai pusat, buat lingkaran dengan jari-jari OB

4. Tarik garis horizontal dari titik D hingga memotong lingkaran. Beri nama
titik E untuk perpotongan kedua garis ini.

5. Tarik garis dari titik E ke pusat titik O untuk mendapatkan sudut migrasi
Ola

6. Titik D’ adalah titik migrasi dari D, di dapatkan dengan cara membuat

ED=ED’. Sudut EDD’ yaitu g=c,/2

Dari gambar di atas, dapat diturunkan persamaan-persamaan sebagai berikut:
vt At

i 17
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Vo \
d,=t|1— [1- ( t) (18)
2Ax
A, A, 1
Se_ 2 2 19
Ax Ax ( )

_ (Vary?
1 (zAx)
Dip (kemiringan) :%

X

Dip semu = % (diukur dari unmigrated time section)
X

dengan t adalah traveltime (s), V adalah kecepatan migrasi (kecepatan medium),
AX adalah jarak dari titik A dan B, At adalah selisih waktu antara titik C dan D,

d, adalah horizontal time displacements, d, adalah vertikal time displacements, t

adalah event time pada posisi yang belum dimigrasi,z adalah event time pada

posisi yang telah dimigrasi.

Cara lain untuk melihat operasi migrasi adalah metode penjumlahan difraksi.
Dasar pemikiran untuk pendekatan ini dapat diterangkan dengan menggunakan
prinsip Huygen’s. Berdasarkan prinsip ini, reflektor seismik dapat dipandang

sebagai kumpulan titik titik difraktor yang berdekatan.

Gambar 25 Skema kurva difraksi (Marisa, 2008)
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Migrasi pada penampang seismik diperoleh dengan mengembalikan setiap
diperoleh dengan mengembalikan setiap event difraksi yang berbentuk hiperbola
ketitik asalnya (puncak). Dalam hal ini, setiap titik pada hasil penampang migrasi
dilakukan tersendiri dari titik-titik yang lain. Setiap titik pada hasil penampang
migrai diperoleh dengan menambahkan semua nilai data sepanjang difraksi yang

berpusat pada titik itu.

3.3.2 Metode Migrasi Kirchoff

Migrasi Kirchoff adalah suatu prosedur yang berdasarkan penjumlahan kurva
difraksi. Migrasi ini merupakan pendekatan secara statistik dengan posisi suatu
titik dibawah permukaan dapat saja berasal dari berbagai kemungkinan lokasi
dengan tingkat probabilitas yang sama. Migrasi Kirchoff dilakukan dengan cara
menjumlahkan amplitudo dari suatu titik reflektor sepanjang suatu tempat
kedudukan yang merupakan kemungkinan lokasi yang sesungguhnya. Kurva

difraksi diperoleh dari persamaan :

1
>V, t) ]
V — int—j 1 20
rms { ztl ( )
. vrms,” *T, =Vrms,” *T
Vint , o = 5B A A
(A-B) TB _TA (21)
2

Keterangan : tx = waktu pada zero offset (merupakan posisi sesungguhnya)

to = waktu pada jarak x (posisi awal reflektor)

X = posisi titik reflektor sesungguhnya
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Migrasi  Kirchoff dapat dilakukan dalam suatu migrasi kawasan waktu
menggunakan kecepatan RMS dan straight ray, sedangkan dalam migrasi
kawasan kedalaman menggunakan kecepatan interval dalam ray tracing. llustrasi

migrasi Kirchoff menurut penjumlahan difraksi terlihat pada gambar berikut ini :

£ Foornkst Terew oerors

Gambar 26. Metode migrasi Kirchhoff a) pola penjumlahan difraksi; b) setelah
migrasi (Pujiono, 2009).

Menurut prinsip Kirchoff, amplitudo pada posisi refleksi yang sebenarnya akan

dijumlahkan secara koheren sepanjang kurva difraksi. Menurut Schneider,

keuntungan utama dari migrasi Kirchoff ini adalah penampilan kemiringan yang

curam dan baik, sedangkan salah satu kerugiannya adalah kenampakan yang

buruk jika data seismik mempunyai S/N yang rendah.

Terkadang data yang telah dimigrasi akan menimbulkan spatial aliasing yang
disebabkan oleh edge effect, edge effect ini akan memperpanjang sekitar setengan
dari aperture sebenarnya dalam algoritma migrasi, sehingga akan mengurangi

kualitas pencitraan subsurface.

Aperture merupakan jarak atau cakupan suatu data yang akan dimasukkan ke

dalam perhitungan pada migrasi Kirchoff. Aperture harus dapat mencakup setiap
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reflektor yang menjadi target agar amplitudo dapat dimigrasi ke posisi reflektor
sebenarnya. Dengan penentuan aperture yang tepat, edge effect tersebut dapat
dihilangkan, jarak aperture sangat dipengaruhi oleh besar sudut kemiringan,
kecepatan, serta waktu dari event seismik itu sendiri. Berikut ini skema dari

aperture

Gambar 27. Skema Aperture pada migrasi (Asoteles, 2004).

Jika aperture tidak cukup lebar maka akan terdapat amplitude yang tidak
termigrasi. Untuk keberhasilan proses imaging ini aperture haruslah cukup lebar
untuk mencakup garis sinar refleksi dari setiap target. Aperture setidaknya harus
dua kali lebih lebar dari jarak perpindahan lateral antara titik perekaman dengan
titik refleksi atau bisa juga merupakan jarak daripada far offset nya.

. max depth x 0.75
CMR,,

2

= Jumlah CMP di dalam Aperture



