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2.1 Teori Gelombang Seismik

Gelombang seismik merupakan suatu gangguan elastik yang energinya
merambat dari satu titik ke titik lain pada suatu medium elastik (Sheriff, 1991).
Beberapa dekade sebelum pendugaan seismik dilakukan, karakteristik gelombang
elastik yang merambat di bumi tersebut dipelajari oleh para ahli seismologi
berdasarkan sinyal hasil fenomena gempa bumi (Dobrin dan Savit, 1988).

Bila sumber gelombang gempa berasal dari dinamika alam yang masih
sulit diprediksi maka sumber gelombang seismik yang diaplikasikan pada dunia
eksplorasi adalah berasal dari sumber buatan. Energi hasil sumber tersebut
merambat ke medium bawah permukaan untuk kemudian dideteksi instrumen
dengan jarak dan konfigurasi tertentu.

2.1.1 Persamaan gerak gelombang seismik (Grant dan West, 1965)

Misalkan terdapat suatu material yang homogen, setimbang dan seluruh
gaya permukaannya dalam konfigurasi tak terganggu. Sebuah gangguan melewati
material itu mengakibatkan pergeseran titik P(x,y,z) di sembarang ¢ sesaat dapat
dinyatakan oleh vektor u(x,y,zt). Seperti pada gambar 2.1, bila seluruh gaya
permukaan tersebut bekerja pada kubus kecil AV pada arah z maka terdapat 1
komponen pada arah tersebut melalui tiap tiga pasang sisi yang berlawanan.

Sebagai contoh dari sisi yang tegak lurus O y, yakni :
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Gambar 2.1 Gaya permukaan pada arah z yang bekerja pada clemen
volum di 1P (Grant dan West, 1963).

Gaya permukaan netfo tak seimbang pada arah O z adalah jumlahan ketiganya,

schingga menjadi :
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Dalam notasi indeks dinvatakan oleh
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Maka gerak di P, dengan mengabaikan gaya gravilasi adalah -
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Operator diferensial Lagrangian d/dt menunjukkan kesesuaian dengan gerak
material dan memperhatikan gerak total elemen bagian atau partikel dalam ruang,
Sebaliknya, operator Eularian &/t menggunakan_penurunan pada titik yang tetap
dalam ruang dan merupakan operator yang Se'suai dengan persamaan gerak
material. Hubungan antara kedua operator tersebut dinyatakan oleh:

d_2 3dw 8

& o Sdt o

Dalam Seismologi, amplitudo gerakan tanah hampir selalu teramat sangat kecil

bila dibandingkan dengan panjang gelombang gangguan seismik. Dengan

demikian persamaan gerak secara umum dapat dituliskan sebagai
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Pada medium yang homogen, isotropik dan elastik sempurna, maka

persamaan (4) dituliskan sebagai :
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Yang jika dituliskan dalam bentuk vektor menjadi

p; =(A+u)VO+ uviy (8)



Dengan p adalah densitas material, 1 dan y adalah konstanta Lame, Jika kedua

sisi didivergensi dan disusun kembali orde penurunannya maka:

6’21:,-
612

=(A+uVve (9)

Yang merupakan persamaan baku gelombang untuk perambatan dilatasi kubus 6
yang bisa ditafsirkan sebagai bukti bahwa gelombang kompresional atau
gelombang P yang bergerak dengan kecepatan o = m tersebut dapat
dirambatkan pada sembarang padatan elastik isotropik. Jika kedua sisi dirotasi

(curl) maka diperoleh :

a2
;2 (qu): ,qu(V xu) (10)

ol

Yang juga merupakan persamaan gelombang baku bagi perambatan gangguan
rotasional murni dengan kecepatan S =.u/p dan menunjukkan bukti

kemungkinan gelombang transversal atau rotasional merambat melalui suatu
padatan elastik isotropik dengan kecepatan

Jika ditinjau perambatan suatu muka gelombang (wavefront) pada jarak
yang jauh dari sumbernya, sebagaimana halnya gelombang elektromagnetik,
gelombang rotasional bisa terpolarisasi bidang. Gelombang yang terpolarisasi
sedemikian hingga gerak partikel berada pada bidang horisontal disebut
gelombang shear horisontal (SH); jika pada bidang vertikal, disebut gelombang
shear vertical (SV). |

Jika kedua jenis gelombang seismik P dan § tersebut masing-masing

dinyatakan ofeh potensial pergeseran dilatasi ¢ dan rotasional y maka : -
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pg=(1+ Z,U)Vzgé untuk gelombang longitudinal (P) an
PO = ,uV2¢ untuk gelombang transversal (S) (12)

Dalam Seismologi praktis, ‘gangguan scismik yang diberikan berupa

pulsa pendek, dengan.demikian digunakan solusi menggunakan integral Fourier -

C .
¢(!"[): —2]; I(b(f',((?)(fwrmf({({) ( ]1})

o

Dengan transformasi Fourier dari fungsi kawasan waktu ¢ (f',i) adalah :
ow .
Olr,0)= [¢(r, )’ it ‘ C(14)
—a0

Jika disubstitusikan (13) ke (14) maka < adalah solusi bagi

V2D + kL = 0 ' (15
Dengan cara yang sama untuk y diperoleh ‘¥ g'allg mempak:an sofust bagi :

VY kY =0 . | (16)
Solusi_ paling sederhana bagi kedua persamaan di atasl berkaitnn dengan

perambatan gelombang bidang: Jika dimisalkan pergeseran tersebut tak gayut

koordinat y maka dapat dituliskan :

2 A2
2 |
¢ ?+§-:3+k§q>:o (17)
ox~ gzF

Dengan penyelesaian menggunakan separasi variabel, diperoleh :
O(x,z,0) = Alw Yexp ik, (e + nz) - {18)
Dengan £, adalah bilangan gelombang untuk gelombang longitudinal P, / dan »

adalah sinus dan cosinus sudut datang.
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212 Refleksi dan refraksi gelombang seismik
Perambatan gelombang bidang yang dikarakteristikkan oleh potensial
pergeseran ¢ dan  pada material homogen isotropik akan memiliki komponen

pergeseran (Grant dan West, 1965):

—=av 29 (gelombang longitudinal ; P) (19)
at
o’y 2 _ |
2y =AYy (gelombang tranversal vertikal ; SV) (20)
ot
a2y ) E - |
= AV v (gelombang transversal horisontal : SH) (21)
ot

Solusi bagi persamaan gerak masing-masing gelombang adalah :

D{x,z)= Alw exp ik g (Ix — nz) ' (22}
Y(x, z)= B Yexp ikﬁ(L\‘—nz) (23)
Vix,z)=Clw)exp ik g (i —nz) ' (24)

Jika gelombangnya P maka B = C = 0, jika gelombang shear vertikal (SV) maka
A = C =0 dan jika gelombang shear hoﬁsontal (SH) maka A=B =0.

Jika medianya serba sama dan muka gelombang (wavefronr) adélah
bidang maka perjalanan gelombang boleh dire;:;resentasikaﬁdengan menggunakan
jejak sinar sekedar untuk menggambarkan trayektori (lintasan) yang diteruskan
oleh titik-titik muka gelombang didepannya, seperti terlihalt pada gambar 2.2
(Grant dan West, 1965). Gelombang bidang yang meleﬁati perlapisan bumi
disebut gelombang Snell yang berubah ‘arah perambatannya pada tiap balas

perlapisan dengan mengikuti hukum Snell (Claerbout, 1978 of cif Yilmaz, 1987).
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o1 Bidang
0£2B2 batas

Gel. S tertransmisi £ =t

Gel. P tertransmisi £ 74

Gambar 2.2 Refleksi dan refraksi schuah gelombang bidang kompresional (gelombang F)
yang datang ke suatu bidang batas (Grant dan West, 1965)

Selanjutnya, kasus yang ditinjau adalah berupa gelombang kompresional
yang datang pada sudut v di medium 1. Pada saat B = C = 0 dan gangguan yang

datang tersebut dinyatakan oleh fungsi (Grant dan West, 1965).

®;(x,z)= 4 (w)exp ik oy (lalx—nalz) (25)
Dengan bilangan gelombang ko = @/e; , sinus sudut datang /oy = sin v, dan
cosinus sudut datang 71, = COS Vp.

Untuk menggambarkan medan pergeseran yang terefleksi dikenalkan tiga

fungsi gelombang, yakni :
®,.{x,z)= Do )exp i (lal X =Ry z) (26)
¥,.(x,z)=E (o )exp ik g (lalx - nalzJ (27)

v (x, z)=F, (o )exp ik 5 (lalx — naiz) (28)




Dan medan pergeseran vang terefraksi dinyatakan oleh :

®,(x,2)= 4y (@)exp ikg, (laz X — nazz) (29)
P, (x,z)= By{@ )exp ik g, (la,_zx—naz z) (30)
Vi (x, 2)= Cy{w )exp ikp, (Jazx—nazz) (31)

Pada kasus kedatangan gelombang yang menumbuk batas secara normal
(tegak lurus) maka tidak ada gelombang S yang dihasilkan. Koefisien refleksi

pada kasus tersebut adalah (Grant dan West, 1965):

p o P282 - p1ay _Zay —Z (32)
pPaoa + prog Za + I, :

Impedansi akustik Z didefinisikan sebagai perkalian densitas p dengan

kecepatan gelombang « di medium tersebut (Telford et al, 1976;'D0brin dan

Savit, 1988; Sheriff, 1991). Dengan asumsi bahwa koefisien serap 4 = 0 Nilai

koefisien transmisi kemudian dapat ditulis (Shenff dan Geldart, 1995) :

7= 2pia _ 2z

paay + pray  Zy+Z
213  Kurva waktu tempuh refleksi geiombang seismik
Masalah mendasar pada survey seismik refleksi adalah menentukan
posisi suatu lapisan yang memunculkan pantulan pada rekaman seismik. Pada
kasus berikut ditinjau kasus 2 diﬁmensi untuk menggambarkan waktu tempuh
gelombang seismik vang terekam terhadap lintasan perambatannya.
Contoh pertama adalah pada reflektor horisontal AB pada kedalaman 7 di

bawah shotpoint (titik tembak) S. Energi vang meninggalkan S ke arah SC akan

dipantulkan sedemikian hingga sudut pantulnya sama dengan sudut datang seperti
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pada gambar 2.3 berikut. Waktu tempuhnya adalah (Telford er a/, 1976; Sheriff
dan Geldart, 1995) :

12 1/2

=]

Dengan V adalah kecepatan gelombang seismik di medium tersebut.

Gambar 2.3 Kurva waktu tempuh reflektor horisontal (Telford ef al, 1976)
Jika reflektornya miring maka keadaannya adalah seperti terlihat pada

gambar 2.4 dengan £ adalah sudut kemiringannya. Dengan waktu tempuh ¢ adalah

(Sheriff dan Geldart, 1995)

(35)

5 1/2
=_Zil+x + 4hx sin &£

2
= ;{1 +(7/:—0] } (34)
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Gambar 2.4 Kurva waktu tempuh réﬂek{or miring (Sheriff dan Geldart, 1993)

2.14  Common depth point dan Stacking

Common depth point atau CDP merupakan metode perekaman dan
pengolahan data seismik pada mana tiap sumber direkam pada sejumlah lokasi
penerima {geophone) dan tiap lokasi geophone digunakan untuk merekam dari
sejumlah lokasi sumber (Sheriff, 1991). Metode tersebut ditemukan oleh Harry W.
Mayne. Secara geometri, perckaman metode (erscbut dapat dijelaskan melatui
gambar 2.5 (Mayne, 1962 of cif Telford et al, 1976).

Pada gambar 2.5 (a) tersebut jika grup geophone 1 — 24 dihubungkan
oleh instrumen perekam dan titik (shorpoinf) 1 ditembakkan, dengan diasumsikan .
reflektornya horisontal, hmka akan dihasilkan hamparan bawéh permukaan dari A

-

hingga G. jika grup geophone 3 — 26 diaktifkan dan shofoint 2 ditembakkan
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maka diperoleh hamparan bawah permukaan dari B hingga H. Jika shotpoint 3
ditembakkan, diperolehlah hamparan bawah permukaan dari C hingga 1.
Demikian seterusnya mengikuti rolling di garis lintasan seismik tersebut. Titik
refleksi bagi energi yang berasal dari shotpoint 1 ke grup geophone 21 adalah
berada di F, dari shotpoint 2 ke grup geophone 3 adalah B, dari shotpoint 2 ke

grup geophone 26 adalah H, dan selanjutnya sesuai dengan geometri tersebut.
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(b) Trace dengan // I Trace dari geophone Trace dengan oﬁsé\
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Gambar 2.5 Profil common-depth point. (a) Irisan vertikal yang menggambarkan penembakan
common-depth point. (b) Stacking chart (diagram penumpukan data) yang dihasilkan
(Mayne, 1962 of cit Telford ef al, 1976),

Setelah dikenakan koreksi pengangkatan normal (normal moveout) maka
Irace-frace yang sama kumpulan (gather)-nya berdasarkan stacking chart pada
gambar 2.5 (b) tersebut akan dikombinasikan atau ditumpukkan (stacked) bersama

pada operasional pengolahan data seismik. Proses yang dinamakan stacking
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tersebu't bertujuan mempertinggi rasio sinyal terhadap noise (S/ N) oleh karena
sinyal yang koheren akan saling memperkuat dan yang inkoheren akan saling
memperlemah. Selain itu stacking tersebut akan mengurangi noise yang bersifat
koheren. Proses penumpukan amplitudo #race-frace tersebut dinyatakan oleh

persamaan (Yilmaz, 1987) :
M
s¢ =2 Jie(0) (36)
i=1

Dengan f,. adalah nilai amplitudo pada trace ke-J pada two way time (i), M

adalah jumlah frace yang distack. Rasio sinyal S terhadap noise N sejumlah M

trace (berarti memiliki M fold) adalah dapat meningkat sebesar VA (Dobrin dan

Savit, 1988). Secara grafis proses stacking dapat ditunjukkan oleh gambar 2.6

yakni :

Event koheren| | g -

Event koheren| M

Noise

4 frace (4 7 -HasiI

Gambar 2.6 Proses -stacking. Empat frace ditumpukkan, pada #race hiasil terlihat event
koheren akan diperkuat sedangkan event inkoheren (noise) diperlemah.

Hasil proses stacking adalah stacked trace yang bisa diberi identifikasi
dengan No. CDP. Bila sejumlah stacked frace diurutkan sesuai posisi CDP pada
data maka akan terbentuk sfack yang bisa ditampilkan dalam bentuk section atau

penampang untuk data Seismik 2D dan 3D dan fime slice (irisan waktu) untuk
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data Seismik 3D. Section dan time slice tersebut dapat merepresentasikan struktur

geologi bawah permukaan dalam skala waktu dua arah (iwo way time).

2.2 Trace Seismik
2.2..1 Pencuplikan dan digitasi frace seismik

Sinyal seismik merupakan fungsi waktu yang kontinyu. Pada perekaman
digital, sinyal seismik yang kontinyu (analog) tersebut dicuplik pada laju waktu
tetap yang dinamakan sampling interval (Yilmaz, 1987). Misalkan terdapat
rekar;lan kontinyu yang diamati tiap Af maka A¢ tersebut dinamakan sampling
interval. Jumlah sample tiap satuan waktu disebut laju sampling (Camina dan

Janacek, 1984; Yilmaz, 1987).

Teorema sampling menurut Briistle (1985) dinyatakan bahwa :

1). Fungsi kontinyu x(¢) betul-betul bisa dipulihkan dari pasangan fungsi diskrit
X(f)-nya. Dengan kata lain, nilai-nilai yang menyelangi x(¢) bisa dipulibkan
dari nilai tersampel (X,,) dengan akurasi penuh oleh suatu interpolasi khusus.
Pada kondisi tersebut x(f) dan deret waktu (X,) betul-betul ekuivalen dan
tidak ada data yang hilang selama proses sampling.

2).  Spektrum x(f) identik dengan spektrum X{(») pada range frekuensi utama

yakni — f, < f < £, yaﬁg terpenuhi jika :

a). Spektrum ¥(f) terbatas pitanya. Terdapat frekuensi cut-off (fs) yang di
luar nilainya tidak ada spektrum energi.

b). Interval sampling ditentukan berdasarkan :
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1
At < (37) .
z'fc
Dengan
o= (3%)
Vo2 A

Jadalah frekuensi Nyquist dengan demikian f, 2 1.

Laju sampling berkaitan dengan frekuensi yang dapat terpulihkan yaitu
frekuensi Nyquist. Misalkan frace seismik tercuplik sebesar 2 ms, frekuensi
Nyquist-nya adalah 250 Hz. Jika sampling interval-nya 4 ms dan 8 ms maka
frekuensi Nyquist-nya adalah 125 Hz dan 65 Hz. Komponen frekuensi antara 125
hingga 230 Iz yang muncul pada deret wakiu tercuplik 2 ms menjadi tidak
tampak pada deret waktu yang tercuplik 4 ms. Oleh karena itu jika suatu sinyal
kontinyu didigitasi, frekuensi tertinggi yang dapat dipulibkan adalah sebesar
frekuensi Nyquist-nya. Implifikasi sampling sinyal kontinyu di lapangan
sangatlah penting. Jika sinyal bumi memiliki frekuensi misalkan di atas 150 Hz,
maka sampling interval'f-i ms dapat menyebabkan hilangnya lebar frekuensi antara
125 - 250 Hz (Yilmaz, 1987).

Jika frace seismik analog didigitasi maka dihasilkan bentuk diskrit atau
digital, seperti pada contoh #race pada gambar 2.7. Jika frace kontinyu (a) tersebut
didigitasi pada interval cuplik yang tetap sehingga dihasilkan (b) yang
menyatakan ukuran amplitudo tiap waktu cuplik. Ukuran amplitudo dalam jarak
dan tanda polaritasnya dinyatakan oleh nilai pada (c). Pada penyimpanan dan
pengolahan data secara digital, kuantitas-kuantitas tersebut dinyatakan dalam

bentuk biner (d) yakni O dan 1. Tiap baris menyatakan nilai 1 x 2" dengan n = 0,
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1, 2, 3, baris terbawah menyatakan tanda polaritas, 0 berarti polaritas (+) yakni ke

atas dan 1 menyatakan sebaliknya (Anstey, 1987).

\\/ SV \/
@
lj; | Ii £ tl i i
1 lli ' | *iI
()
Crifa[=[afulsfu]s]o]3]+[+s]-1 {4 oj+2f+1] 3 [0}t 2 ]-10]-5{-1 [+2]+3]
©)
tJofofe el a]tTtJofuftJefofolefrt]sjolofr]ife]n
ofvfolr[tlofrJofet[t]ofJofoloJtfol1folt{t]1jo]o[1]1
ojol1jojojojolijofjo]a|tfoltlolofofofjol1]oJolifofolo
ojojojolijijr]ofifolefofolofojofolofsfrfof1]ololo]e
ojojoji|tfelofrfifrfojoJiijofofojilolofrjrfif1]o]o
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Gambar 2.7 Digitasi sebuah frace seismik. (2) Bentuk analog (b) Bentuk tersampelnya (<)
tampitan gambar (b) dalam bentuk deretan angka (d) bentuk biner (Anstey, 1987)

2.2.2  Deskripsi Fase, Frekuensi dan Aniplitudo

Bentuk gelombang seismik (seismic waveform) dapat dikarakterisasikan
oleh periodisitasnya. Pada data lapangan dan hasil pengolahan, gelombang
seismik direpresentasikan oleh #race atau jejak gelombang (Sheriff, 1991). Trace
tersebut digambarkan oleh gelombang sinusoidal (kontinyu) yang tersusun atas
bagian gelombang beragam frekuensi, periode dan amplitudonya. Masing-masin.g )
bagian dapat ditinjau sebagai gelombang sinusoidal harmonik seperti pada gambar

2.8 (McQuillin et al, 1984) :
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Gambar 2.8 Gelombang sinus (a) sebagai fungsi x, pada waktu t, (b) scbagai fungsi t pada
posisi x; (McQuillin et al, 1984).

Dengan amplitudo 4, panjang gelombang A, dan frekuensi / maka
gelombang tersebut dapat dinyatakan oleh persamaan (McQuillin et al, 1984) :
1y = Asin 27(xy / Ag ~ V1) (39)
Dengan x dan 7 adalah koordinat ruang dan waktu, serta v adalah kecepatan
perambatan.
1). Fase gelombang
Fase didefinisikan sebagai argumen suatu fungsi trigonometri yang
menggambarkan perubahan ruang dan waktu suatu gelombang sinusoidal,
dinyatakan dalam ukuran anguler (Parker, 1994).
2).  Amplitudo gelombang
Adalah nilai absolut penyimpangan maksimum dari posisi nufl atan
setimbang yang dicapa:i oleh gangguan suatu gelombang atau sé:mbarang
kuantitas yang berubah secara periodik (Sheriff, 1991; Parker, 1994).
3). Periode gelombang
Adalah durasi yang diperiukan oleh gelombang sinusoidal tersebut untuk

mengalami satu kali siklus pengulangan dengan menempuh jarak yang sama
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besar dengan panjang gelombangnya sendiri. Frekuensi selalu berbanding

terbalik dengan periode (f= 1/ T) (Sheriff, 1991; Parker, 1994).

2.3 Korelasi Pada Trace Seismik

Korelasi adalah derajat hubungan linier antara dua pasang frace sehingga
yang satu merupakan fungsi linier bagi fungsi lainnya. Korelasi dilakukan dengan
membandingkan dua kelompok data untuk dicari kemiripan yang maksimal
dengan cara menggeser salah satu kelompok data tersebut (Sheriff dan Geldart,
1995).
2.3.1  Aufocorrelation

Menurut Sheriff dan Geldart (1995), aufocorrelation atan autokorelasi
adalah suatu keadaan khusus pada mana kelompok data telah terkorelasi dengan
dirinya sendiri. Misalkan suatu fungsi waktu f (f ), maka berdasarkan definisi

tersebut, persamaannya adalah :
¢ﬁ(f)=zkfkfk+r (40)

Bentuk integral untuk fungsi kontinyu autokorelasi adalah :

b= | FEFG+ ) @1)

Fungsi autokorelasi adalah simetris oleh karena jeda waktu ke kanan sama dengan

jeda waktu ke kiri (Telford, 1976) :
by @)=¢5(7) (42)

Fungsi autokorelasi ternormalisasi untuk suatu bentuk gelombang

(waveform) yang kontinyu adalah (Sheriff, 1991) :
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RO
by )= lim 3 (43)
: :
ty = II, }l (f )d!
dengan f (/ )} menyatakan waveform (atau frace seismik) tersebut .dan
menyatakan jeda waktu. Untuk data digifal persamaan tersebut menjadi :

z fk f]c+r
¢.ﬁ- (‘C‘)Z r!igm kzk: ka

(4)

Batas waktu (misalkan dari 7, ke #,) menunjukkan daerah batas atas window.
Fungsi autokorelasi sering digunakan dalam .' kajian” fungsi vang
merepresentasikan data pengamatan terutama pengamatan yang menunjukkan
derajat keacakan (Bracewell, 1963). Fun;;si autokorelasi mampu mendeteksi dan
mengukur sembarang periodisitas di suatu bentuk gelomba'é]g yang panjang dan
kompleks (Anstey, 1987). Operator dekonvolusi pada pengéiahan sinyal sering
didasarkan pada fungsi autokorelasi (Sheriff, 1991). Pada pengolahan sinyal
seismtk, fungsi autokorelasi berguna untuk mengenali kei)eradaan multiple dan
memperkirakan periode reverb;:rasinya {McQuiilin et al, 1984).
2.3.2  Cross-correlation
Fungsi cross-correlation _adalah ukuran kemiripan antara dua kelompok
data. Misalkan terdapat dua kelompok data #; dan g maka untuk fungsi diskrit

korelasinya adalah (Sheriff dan Geldart, 199_5) ;

N
bp =@ =3 1e, ' (15)

-0

Untuk fungst kontinyu :
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¢ = Tf(t)g(! + 7 M W (46)

Maka korelasi antara dua kelompok data dapat dinyatakan dengan :

¢,g(f)=§f;¢gk” (47)

Dengan 7 adalah pergeseran f, relatif terhadap g,
Fungsi crosscorrelation yang ternormalisasi ¢g (v ) dinyatakan sebagai

fungsi jeda waktu 7 antara fungsi /' (z) dan g (r) tersebut adzﬂah (Sheriff, 1991):

1

7, 5@ (e a
@it

(l)ﬁq (T):

(48)

Untuk data digital maka persamaan tersebut menjadi : -

z fi.-g.fr+rd[
$ 5 @)= —== (49)

172
[zfﬁng;wy@

Fungsi crosscorrelation dapat mengukur selisih waktu antara dua bentuk
gelombang yang panjang dan kompleks. Dari selisih ‘wakru tersebut dapat
diinterpretasikan sudut fasenya, dengan demikian fungsi crosscorrelation dapat
menjaga informasi fase. Fungsi crosscorrelation memberikan petunjuk dan
ukuran kuantitatif yang jelas tentang selisih kemiripan' antara dua bentuk
gelombang (Anstey, 1987). |

Crosscorrelation teraplikasi secara luas pe:da eksp'lorasi seismik adalah

mereduksi data lapangan hasil vitroseis yakni sumber seismik non dinamit yang

sering dioperasikan dalam akuisisi seimik. Aplikasi lain pada pengolahan data



seismik adalah menentukan nilai staric data frace seismik yang dilakukan pada
koreksi residual static (Yilmaz, 1987; Dobrin dan Savit, 1988). Crosscorrelation
Juga merupakan dasar untuk penghitungan spektrum kecepatan dan untuk

membuat filter Wiener (Yilmaz, 1987).

2.4 Transformasi Pada Data Seismik

24.1  Transformasi Fourier

Tranformasi Fourier merupakan suatu formulasi yang mengkonversikan:
suatu persamaan fungsi waktu f (7 ), semisal bentuk gelombang dan rekaman
seismik, ke fungsi frekwensi /< (w) atau.sebaiiknya yakni dari fungsi frekwensi ke
fungsi waktu (Yilmaz, 1987).

Bentuk integral transformasi Fourier ada dua bagiaﬁ, satu untuk spektnﬁn
frekwensi /' (w) dalam bentuk fungsi waktu sedangkan satunya adalah untuk

fungsi waktu £ (¢ ) dalam bentuk fungsi frekwensi (Dobrin dan Savit, 1988).

A). Transformasi Fourier kawasan frekwensi
Fungsi frekwensi I (@) dapat diperoleh dari fungsi waktu f (/ ) melalui
integral (Dobrin dan Savit, 1988) :
o o : .
v = 2 — i ' i
Flw) I_w F()cos 27w di Ij_m 7 {¢)sin 2w di (50)

di sini ¢ adalah notasi untuk waktu dan o adalah notasi untuk frekwensi,

Selanjutnya persamaan (50) dapat dituliskan dalam bentuk

Flo)=[% r@) 2™y (51)

B). Transformasi Fourier kawasan waktu



Serupa deﬁgan di atés transformasi fungsi waktu f (1 ) terhadap fungsi
frekwensi /' (@) dapat dinyatakan dengan integral ;

)= {2, F{w)cos 27w dw + i1® Flo)sn 2zodo  (52)
dan persamaan (52) dapat dituliskan :

T @)= 12 F X' t*™ 4o (53)

Integral kosinus selanjutnya diberi penandaan deng;an C (w) dan integral

sinus diberi penandaan dengan S(w) maka amplitudo 4{w) spektrum frekwensinya

adalah :

A(a;):\‘/C((u)z-+S(a))2 K B (54)

sedangkan sudut fase sebagai fungsi frekwensi adalah :

[

¢ (@)= tan ! g%;; (55)

Satu  sifat  penting pada transformasi Fourier adalah sifat

kmﬁplemen‘temya yakni (Dobrin dan Savit, 1988):
1) Jika I (@) adalah transformasi Fourier £ (1 ), maka f (¢ ) adalah transformasi
Fourier dari F (w).
2) Jika f (/) adalah transformasi Fourier /' (@), maka I (@) adalah transformasi
Fou.rier dari f(f).
Sifat kebalikan tersebut telah diaplikasikan secara ]i:as pada pemfiiteran seismik.
242 Transformasi Hilbert
Transtormasi Hilbert merupakan filter yang méngkonversikan suatu

bentuk sinus menjadi bentuk kosinus atau sering disebut sebagai filter penggeser
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fase sebesar 90°. Secara lebih spesifik, bila impumya berupa cos(w ¢ + ¢,) maka
oulpuinya harusiah cos(@ £ + ¢h). Filter ini berguna dalam membentuk envelope
(selubung) suatu fungsi waktu (Claerbout, ]976). Deskripsi transformasi  Hilbert
seperti yang dikutip oleh Dobrin dan Savit (1988) adalah satu bentuk pemfilteran
yang tidak mengubah amplitudo komponen spektral namun mengubah fase
komponen spektral tersebut sebesar 1t/2 (90°).

Transformasi Hilbert suatu fungsi £ (x ) adalah-(Bracewell, 1986) :

Fr (x)= ;—J_ww EACD. (56)

X'-x
Divergensi x* - x diperbolehkan dengan menggunakan nilai pfinsip Cauchy dari
integral tersebut. Akan terlihat bahwa Jri (x ) adalah fungst linier f (v ); yang
sebenarnya bisé diperoleh dari /'(x ) dengan mengkonvolusikannya dengan (-7 )"

yakni :

!
T

Fog (x)= —» f (x) ‘ (37)

J(x ) kemudian dapat dinyatakan scbagai :

ORISR

TX

f(x)= .-;Tl J~m Iy (x')dx '

B (58)
Transformasi  Hilbert digunakan dalam analisi:s frace dan atribut
kompleks (Taner et al, 1979). Sinyal analitis / "(+ y merupakan fungsi kompleks

yang dihitung dari fungsi riil, sebagai contoh adalah trace seismik /(£ ) :

11O=2500 510

2t



FO= r0- (L) o

SO SO ) (59)
Transformasi Hilbert yang menghitung bagian imajiner sinyal analitik
juga menyangkut fungsi kuadratur f (¢ ). Seperti pada gambar 2.9, bagian riil
sinyal analitik f (7 )-adalah proyeksi sinyal analitik ke bidang yang didefinisikan
oleh sumbu waktu dan sumbu yang riil. Fungsi kuadratur /7, (¢ ) adalah proyeksi

ke bidang yang didefinisikan oleh sumbu waktu dan sumbu yang imajiner.

Fungsi kuadratur

Gambar 2.9 Sinyal analitik. Proycksi riil dan proyeksi imajinernya (fu11051 kuadratur}
(Bracewell, 19635 of cit. Dobrin'dan Savit, 1988)

2.5 Atribut Seismik dan Trace Kompleks
2.5.1  Definisi Atribut Seismik .

Deﬁnisi atrit;ut seismik menurut Chen dan Sidney!(l997) adalah ukuran-
ukuran spesifik berkenaan dengan :

a) Geometrik, yaitu ukuran tentang dimensi yang melibatkan panjang

gelombang (Parker, 1994).



b) Kinematik, yaitu ukuran pada pergerakan gelombang tanpa melibatkan gaya
penyebabnya. Ukuran dinamik merupakan ukuran selang waktu, Jarak dengan
melibatkan gaya penyebabuya (Parker, 1994). Chen dan Sidney (1997) -
mengkategorikan kepada amplitudo, bentuk gelombang, frekwensi, atenuasi,
fase, korelasi, energi dan rasio.

c) Tampilén statistik, tampilan angka yang diberikan pagié tiap nilat dari suatu
kuantitas besaran atribut yang menunjukkan seberapa kali nilai atau range ,
tersebut ditemukan. Tampilan statistik merupakan cara ‘suatu atribut seismfk
ditampilkan agar dapat dilokalisir anomali yang diselidiki.

Dalam dua dekade terakhir, atribut sesaat (instantancous aitribuiic) yang
diturunkan melalui analisis frace kompleks terhadap data frace seismik telah luas
diaplikasikan dalam bidang prediksi, karakterisasi dan monitoring reservoar
hidrokarbon. Untuk prediksi reservoar hidrokarbon telah dilakukan oleh Taner
dan Sheriff (1979). Karakterisasi reser%roar telah dilakukan oleh Abrief dan Wright
(1997). Untuk memonitor reservoar telah dilakukan oleh Greaves dan Fulp
(1987), Matthews (1988), Anderson et al (]9-97), Ramcke dan Moore (1997),
Schmitt {1 997)., Landro et al (1999), Johnston et al (1998).

Terdapat beragam atribut yang bisa diturunkan dari data frace seismik.
Tiga atribut dasar di antaranya adalah :

1}  Amplitudo sesaat
Amplitudo sesaat adalah magnitudo tiap‘. pasang nitai kutub yang diha.silkan :
dengan melakukan transformasi Hilbert terhadap race seismik.  Ukuran

magnitudo tersebut tidak memandang tanda schingga selalu positif pada orde



2)

3)
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rﬁagnitudo yang sama sebagaimana data frace riilnya dan tak gayut terhadap
fase. Secara statistik, selubung amplitudo tersebut dapat dihitung secara root
mean square (RMS). Amplitudo sesaat merupakan ukuran reflection strength
(Yilmaz, 1987) atau juga dikenal sebagai composite envelope (selubung).
Fase sesaat

Fase sesaat adalah bagian anguler tiap pasang nilai kutub yang dihasilkan
dengan melakukan transformasi Hilbert pada frace seismik. Fase sesaat
menggambarkan sudut antara fasor (vektor rotasional yang dibentuk oléh
komponen riil f ()= 4(t)cos 6 (t) dan imajiner F ()= 4 () )
dari suatu deret-waktu) dan sumbu rill sebagai fungsi waktu, dengan
demikian nilainya selalu di antara —180° dan +180°.

Frekuensi sesaat

Adalah laju perubahan vertikal (atau turunan vertikal pertama terhédap
waktu) fase. Frekuensi sesaat merupakan ukuran kemiringan fase frace yang

diperoleh melalui penurunan terhadap fase.

2.52  Analisis Trace Kompleks

Trace-kompleks menurut Taner et al (1979) adalah terdiri atas komponen

riil (frace seismik konvensional) dan suatu komponen imajiner (kuadratur frace).

Analisis frace kompleks adalah mencari bentuk bilangan kompleks F(¢ ) dari

suatu fungsi deret waktu yang riil f(¢) (Sheriff, 1991) :

F@)= rO+in) (60)

dengan A( ¢ } adalah kuadratur frace dan 7 adalah akar kuadrat dari —1.
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Kuadratur #race secara unik dapat ditentukan dari #race riil .dengan

menggunakan transformasi Hilbert (Bracewell, 1965 of cif Anonymous, 1996) :
1

h(@)=—» 1) (61)
dengan * adalah operast konvolusi.

Dalam prakteknya /4( ) adalah bentuk pergeseran-fase sebesar 90°
terhadap f (¢ ). Semua atribut #ace lainnya diturunkan dari kuadratur frace dan
trace rill. Trace seismik riil £ (¢ ) bisa dinyatakan dalam bentuk amplitudo gayut-
waktu A(f ) dan fase gayut-waktu (1) sebagai berikut :

FO= 40w 06) (©)
Kudratur trace A ( £ )-nya adalah :

h{t)= A()sin 6 () (63)
sehingga frace kompleknya dapat dinyatakan dengan :

F()= 4@ (64)
Jika f (1) dan At ) diketahui, ingat bahwa /(¢ ) diturunkan dari / (¥ ) dengan

menggunakan transformasi Hilbert, maka diperoieh 4 () dan @ (¢) :

A)=A O+ n* @) =|F () (65)
(1) = tan~*[n(r)/ £ ()] (66)
A(r ) disebut reflection strength dan Q¢ ) disebut sebagai frekuensi sesaat.

Penurunan terhadap fase sesaat diperoleh frekuensi sesaat (Bracewell, 1965) :

0 ()= 221 (67)
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2.53  Tampilan dan Contoh Grafis (Taner et al, 1979)
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Gambar 2.10 (2) Tampilan frace riil dan (b) frace kuadratur dari scbagian frace seismik yang
sebenarnya. Garis putus-putus pada gambar (a) dan (b) adalah envelope. Gambar
(c) dan (d) adalah fase dan frekuensi sesaat Gambar (e) adalah diagram isometrik
sebagian dari trace seismik yang sebenarnya (Taner et al, 1979).

Bagi frace seismik, trace il f (¢ ) dan kuadratur f *(z) dapat diplotkan
secara konvensional. Plot amplitudo variabel sebagian #race seismik yang

sebenarnya adalah seperti terlihat pada gambar 2.10 (2) untuk frace riil dan (b)




untuk kuadratur frace. Trace kompleks F (1 ) bisa dianggap sébagai frace di ruang

kompleks dari suatu yektor yang secara kontinyu berubah V'panjang dan rotasinya
yang kemudian membentuk membentuk jejak melingkar-lingkar tak beraturan
seperti terlihat pada gambar 2.10 (e). 7race riil dan kuadratur dihasilkan oleh
proyeksi frace vektor rotasional padé, bidang riil dan imajiner yakni seperti pada

gambar 2.10 (e). Panjang vektor adalah 4 (/) dan sudutnya terhadap horisontai

adalah @ (/).
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Gambar 2.11 (a) Bagian riil /(¢ ), bagian kudratur /(¢ ), amplitado kompleks o (], dan Tase
&), (b) Diagram isometrik rill /{f ) dan kudratur 77 ), (c) Plotkutub 4 (1) = &F(f) E
dan (d) adalah spektrumn B (e ). semuanya dari wavelet Ricker 25 Hz
(Taner ¢t al, 1979).
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Gambar 2.11 tersebut adalah diagram isometrik dari waveler yang
memperlihatkan konllponen kuadratur £ (¢ ) dan bidang imajiner yang tegak lurus
terhadap komponen riil /(¢ ). Gambar (c) adalah plot kutub 4 (¢ ) = ¥a (0 | pada
interval waktu yang berurutan dan. sama. Sementara itu, gambar (d) adalah

spektrum amplitudonya 4 (w).

2.6 Pengaruh Uap Injeksi (Stearnflood)
2.6.1  Kenatkan suhu dan penurunan visk.c;sitas minyak ( Hong, 1994)

Steamflood merupakan reservoir drive (pendoro.ng reservoar) bersifat
termal yang diinjeksikan ke formasi cgdangan minyak guna menurunkan,
viskositas minyak bumi. Turunnya viskosit___as menyebabkan Amin}.rak bumi menjadi
lebih mudah diangkat melalui sumur produksi. Steamflooding merupakan bagizin
dari usaha enhanced oil recovery tahap tersier.

Konsep Steémﬂooding didasarkan pada suatu proses bahwa steam
digunakan untuk memanaskan bagian reservoar yang tegak lqms terhadap lubang
bor. Tujuan utama dari steamflooding adalah untuk memberikan energi termal
terhadap formasi sehingga viskositas minyak di sekitarnya akan tereduksi akibat
panas tersebut.

Seperﬁ pada gambar 2.12 terlihat bahwa uap yang diinjeksikan :1kan
mémanaskan formasi di sekitar lubang bor dan terkadang membentuk zona uap
(Stean.J' zone) yang terus meluas akibat penginjeksian yang terus menerus. Uap
tersebut akan mengurangi saturasi minyak di steam zone ke tittk yang sangat

rendah lalu mendorong minyak keluar dari steam zone. Air panas terkondensasi



tersebut .juga akan bergerak melalui daerah steam, memanaskan dan

memindahkan minyak yang masih terkumpul.

N

~+— Punas ying
hilang

-t

Y 3 [ » a
o 2 3% T 4

=%

A

]

" L) H 0 4 o
PR ™ - R P
HETI ) eifl es 2 ax Vs Y .
2%a 0% ° Toe a a " a, AV
e 2 e NG T e ;
P o n 2 a0 0,8 -

035_;. E o™ ag T en o o

ML g G
TR e e "y A
.

I’

»
.’

Yoo Zonn Steam

:: % 1 - N
) Steam (uap) yang .
Bagian yang terkondensasi
terdistilusi :

Gambear 2.12 Proscs skematis dari injeksi uap (steamfloody (Hong |, 1994).

2.6.2  Penurunan Kecepatan Gelombang P (Wang and Nur, 1992)

Hasil laboratorium menunjukkan bahwa kecepatan gelombang P di

batuan pasir dan pasir bersih jenuh air bersuhu 20°- 40° mengalami penurunan

oleh karena penurunan modulus elastisitasnya. Hasil dari ‘pengukuran yang

dilakukan oleh Wang dan Nur (1988) terhadap kecepatan pada batuan dengan

minyak mentah 10° API pada variasi-tekanan menunjukkan erjadinya penurunan

pada kecepatan gelombang P seperti pada kurva gambar 2.13.

Perubahan kecepatan gelombang seismik sebagai akibat proses EOR

melalui steamflooding terhadap reservoar hidrokarbon bisa disebabkan oleh -

I. Perubahan suhu dan keberadaan uap panas yang mampu menurunkan

kecepatan gelombang seismik.

Perubahan  kompresibilitas fluida port serta kompressibilitas batuan

seluruhnya. Pada kasus EOR ini fluida yang diinjeksikan akan memindahkan
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hidrokarbon cair dalam reservoir dan selanjutnya menaikkan kompressibilitas
keseluruhan batuan reservoar dan menurunkan kecepatan.:
3. Penyebab lain adalah bisa Juga disebabkan oleh perubahan tekanan fluida pori

akibat injeksi fluida tersebut.

T T T T

T T
Pressure =

-
Y

Kecepatan gelombang tekan (km/s)

-
1%

! ! } ! i ]
o 20 40 50 LI 100 e

Temiperature (°C)

Gambar 2.13 Penurunan kecepatan gelombang P terhadap temperatur (Wang dan Nur, 1988)

263  Pemodelan Efek Steamflood |
Pemodelan yang dilakﬁkan oleh Waite (1996) ciengan memanfaatkan
pengaruh panas sfeam terhadap kecepatan gelombang akustik adalah seperti
ditunjukkan oleh gambar 2.14. Terjadinya delay time pada cvém relleksi yang
telah melewati. formasi Bersuhu tinggi akibat jenuh steam menyebabkan event
refleksi yang lebih lambat dibandingkan lainnya yang cenderung normal.
Penurunan kecepatan akustik yang mengakibatkan perbedaan waktu
beberapa miiisekon tersebut cukup signifikan terhadap l1as§.! pengolahan data
seismik yar;g' dilakukan. Bila pengukuran terhadap waktu tempuh gelombang

b=

seismik dilakukan melalui akuisisi seismik sebagai fungsi urutan waktu (¢ime-
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lapse seismic survey) di tempat atau target yang sama maka penyebaran steam

dapat dipetakan dari sumur injeksinya (Ramcke dan Moore, 1997).

Simulssi pagas 4D Model kecepatan akustik 4D Meode] seismik hasil Prestack Ray Tracin,

Gambar 2.14 Pemodelan efek steamflood (Waite, 1996)






