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Abstrak 

Pengolahan data seismik dalam domain waktu atau pre 
stack time migration (PSTM) memiliki kelemahan jika terjadi 
variasi kecepatan lateral yang tinggi pada data seismik, hal ini 
mengakibatkan model kecepatan yang dihasilkan dari PSTM 
tidak sesuai dengan model kecepatan yang sebenarnya. Dalam 
pengolahan PSTM digunakan model kecepatan rms atau Vrms 
yang mengasumsikan bahwa kecepatan gelombang seismik 
semakin dalam semakin cepat. Asumsi ini tidak berlaku jika 
terjadi variasi kecepatan lateral, dimana pada penelitian tugas 
akhir ini terdapat variasi kecepatan lateral yang ditandai dengan 
munculnya lapisan karbonat yang mempunyai kecepatan tinggi. 
Sehingga perlu dilakukan proses pengolahan data seismik 
lanjutan yaitu dengan metode pre stack depth migration (PSDM). 

Metode PSDM memperhitungkan variasi kecepatan 
lateral, dimana pada metode ini digunakan model kecepatan 
interval dengan domain kedalaman sebagai data masukan pada 
tahap migrasi. Model kecepatan interval menggunakan asumsi 
ray tracing tiap lapisan. Dalam penelitian model kecepatan 
interval diperoleh dengan menggunakan transformasi Dix dan 
coherency inversion. Transformasi Dix digunakan pada lapisan 
pertama dan kedua, dikarenakan transformasi ini hanya bisa 
digunakan pada lapisan yang relatif datar dan variasi kecepatan 
lateral yang rendah. Kemudian untuk lapisan ketiga dan 
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seterusnya digunakan metode coherency inversion dengan 
menggunakan ray tracing tiap lapisan yang dianalisa layer by 
layer. Selanjutnya model kecepatan interval yang diperoleh dari 
transformasi Dix dan coherency inversion diperbaiki dengan 
menggunakan horizon based tomografi hingga diperoleh depth 
gather yang lurus pada near offset. Hasil PSDM konvensional 
menunjukkan kontras kemenerusan reflektor yang lebih baik jika 
dibandingkan dengan penampang PSTM. 

Setelah dilakukan PSDM konvensional ternyata masih 
terdapat gather yang belum lurus pada far offset, dimana 
terdapat efek hockey stick. Kemudian digunakan metode PSDM 
VTI untuk mereduksi efek hockey stick pada far offset. Pada 
PSDM VTI digunakan persamaan Fourth Order Normal Move 
Out (NMO) dengan parameter epsilon sebagai data masukan. 
Parameter epsilon diperoleh dari analisa semblance epsilon dari 
full fold depth gather. Interval epsilon dan model kecepatan 
interval digunakan sebagai data masukan pada proses migrasi, 
sehingga diperoleh VTI depth gather. Hasil depth gather dari 
metode PSDM VTI menunjukkan efek hockey stick yang tereduksi, 
dimana gather pada far offset relatif lurus. Hasil stacking 
menunjukkan bahwa, penampang PSDM VTI mampu mencitrakan 
reflektor yang lebih menerus dan mencitrakan fitur patahan 
secara optimal. 
 
Kata Kunci: PSTM, PSDM Konvensional, PSDM VTI, Fourth 

Order NMO, Efek Hockey Stick     
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Abstract  
Seismic data processing in time domain or Pre-Stack 

Time Migration (PSTM) has disadvantage in case of high lateral 
velocity variations in the seismic data. It caused PSTM velocity 
did not generate as real velocity model. Root Mean Square (RMS) 
velocity which assume seismic velocity increase along with depth 
was used in PSTM processing. This assumption was not valid if 
the lateral velocity variations happened. In this final assignment 
there were lateral velocity variations with the presence of 
carbonate. The carbonate rock has a high velocity. Acording to 
that condition, the advances seismic processing was needed. It 
had been done using Pre-Stack Depth Migration (PSDM) method. 

PSDM method consider the lateral variations of velocity. 
Interval velocity model in depth domain was used as input in 
migration. Ray tracing assumption was used in the model. in this 
research, the model was aimed using Dix transformation and 
coherency inversion. Used Dix transformation in first and second 
layer because this transformation could only be used in flat and 
low lateral velocity veriation’s layer. Coherency inversion was 
used for third layer and next layer. Layer by layer analysis has 
been done by ray tracing. The interval velocity model aimed from 
dix and coherency inversion had repaired using horizon base 
tomography until near offset gather became flat. The 



conventional PSDM method showed a better reflector continuity 
rather than PSTM. 

After conventional PSDM had done, several far offset 
gather were not flat yet. There were hockey stick effect. This effect 
in far offset were reduced by PSDM VTI method. Fourth Order 
Normal Move Out (NMO) equation was used in PSDM VTI 
method with epsilon parameter as input. Epsilon parameter was 
aimed by semblance epsilon analysis from full fold depth gather. 
Interval epsilon and interval velocity model were used as input in 
migration process. It resulted VTI depth gather. The reduction of 
hockey stick effect were shown in VTI depth gather. The far offset 
gather were relatively flat. Stack result showed that PSDM VTI 
was able to show the continuity of reflector and show fault feature 
more optimal. 

 

Keywords: PSTM, Conventional PSDM, PSDM VTI, Fourth 
Order NMO, Hockey Stick Effect. 
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BAB I 
PENDAHULUAN 

 
 
 

1.1 Latar Belakang 
Kebutuhan energi di Indonesia semakin bertambah 

seiring dengan kemajuan teknologi dan bertambahnya jumlah 
penduduk. Hidrokarbon merupakan sumber energi utama di 
Indonesia dan belum tergantikan hingga sekarang. Namun, 
produksi minyak bumi Indonesia semakin lama semakin turun 
karena berkurangnya cadangan minyak bumi. Menurut 
International Energy Agency (IEA) pada tahun 2007, Indonesia 
memiliki 66 cekungan minyak bumi, namun hanya sekitar 25 
yang sampai saat ini dinyatakan menyimpan cadangan minyak 
bumi. 

Hingga saat ini, Indonesia belum menemukan cadangan 
minyak yang cukup besar untuk diproduksi. Dengan rasio 
cadangan minyak bumi Indonesia yang hanya tinggal 11 tahun, 
cadangan minyak bumi Indonesia berjumlah 3,7 miliar barel atau 
hanya 0,2 persen dari keseluruhan jumlah cadangan minyak bumi 
dunia (BP statistical Review). Indonesia menempati peringkat ke-
28 sebagai negara penghasil minyak bumi terbanyak di dunia. 

Eksplorasi secara besar-besaran perlu dilakukan demi 
mencari cadangan minyak bumi baru di Indonesia. Eksplorasi 
memegang peranan penting dalam produksi minyak bumi. Dalam 
dunia eksplorasi minyak bumi terdapat beberapa metode geofisika 
yang digunakan untuk mengetahui lapisan bawah permukaan. 
Salah satu metode yang paling populer yang digunakan dalam 
eksplorasi minyak bumi adalah metode seismik refleksi. Metode 
ini memberikan keakuratan data yang sangat tinggi dibandingkan 
metode geofisika yang lain. 

Tahapan eksplorasi seismik meliputi akuisisi data, 
pengolahan data, dan interpretasi data. Akuisisi data dilakukan 
untuk mengambil data dari lapangan secara langsung dengan 



2 

berbagai parameter pengambilan data, pengolahan data dilakukan 
untuk memperoleh gambaran penampang lapisan bawah 
permukaan, dan interpretasi dilakukan untuk mendefinisikan serta 
menentukan lapisan yang dianggap prospek berdasarkan data 
yang sudah diolah. Tahap pengolahan data merupakan tahap yang 
paling penting dalam serangkaian tahapan eksplorasi seismik.   

Model bumi yang digunakan dalam pengolahan dan 
analisa data seismik pada umumnya adalah isotropi, tetapi pada 
kenyataannya batuan bersifat anisotropi. Dengan asumsi 
anisotropi pada saat pengolahan dan analisa data seismik, kita 
bisa memperoleh penampang seismik yang lebih komplek dan 
mempermudah dalam karakterisasi reservoir. Sifat anisotropi 
berhubungan langsung dengan komposisi dan struktur suatu 
batuan, sehingga dari sifat tersebut dapat ditentukan sifat fisis dari 
suatu lapisan batuan. 

Alkhalifah (1997) telah membuktikan bahwa P-wave 
anisotropi memberikan banyak informasi terkait kondisi geologi 
struktur dan dapat memperjelas penampang seismik. Berdasarkan 
penelitian yang dilakukan oleh Alkhalifah, diperoleh nilai 
parameter anisotropi  (η) dari data surface seismic (VSP dan 
Borehole Seismic). Nilai parameter anisotropi tersbut kemudian 
diaplikasikan dalam koreksi Normal Move Out (NMO) yang 
kemudian disebut sebagai Anisotropic Normal Move Out 
Correction (ANMO). Dalam penelitian tugas akhir ini digunakan 
model anisotropi VTI (vertical transverse isotropy) untuk 
menentukan nilai parameter anisotropi yang digunakan. 

 
1.2 Pemasalahan 

Permasalahan yang akan diselesaikan dalam tugas akhir 
ini adalah sebagai berikut : 

1. Bagaimana pengaruh parameter anisotropi dalam 
pengolahan data seismik. 

2. Bagaimana perbedaan penampang seismik PSDM (pre 
stack depth migration) konvensional dengan penampang 
seismik PSDM VTI (vertical transverse isotropy). 
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1.3 Batasan Masalah 
Dalam penelitian tugas akhir ini, berlaku beberapa batasan 
masalah sebagai berikut : 

1. Data seismik yang digunakan adalah data yang sudah 
melalui tahap PSTM (pre stack time migration) hasil 
akuisisi di laut. 

2. Model anisotropi yang digunakan adalah Vertical 
Transverse Isotropi (VTI). 

1.4 Tujuan Penelitian 
Tujuan yang ingin dicapai dalam penelitian tugas akhir 

ini adalah sebagai berikut : 
1. Mengetahui pengaruh nilai estimasi parameter anisotropi 

dalam pengolahan data seismik dalam domain 
kedalaman. 

2. Mengetahui perbedaan antara penampang seismik PSDM 
konvensional dan penampang seismik PSDM VTI. 

1.5 Manfaat Penelitian 
Penelitian ini dilakukan untuk mengetahui pengaruh 

parameter anisotropi dalam pengolahan data seismik PSDM VTI 
serta mengetahui perbedaan penampang seismik PSDM 
konvensional dengan PSDM VTI pada lintasan seismik laut 2 D. 

1.6 Sistematika Penulisan 
Sistematika penulisan tugas akhir ini secara garis besar 

adalah sebagai berikut: 
Bab I: Pendahuluan yang meliputi latar belakang, rumusan 

masalah,  tujuan penelitian, dan sistematika penulisan. 
Bab II: Tinjauan Pustaka  yang meliputi teori yang digunakan 

sebagai landasan penyusunan tugas akhir. 
Bab III: Metodologi Penelitian meliputi prosedur kerja yang 

digunakan dalam tugas akhir ini. 
Bab IV: Hasil dan Pembahasan yang meliputi tahap 

pengolahan dan analisa data yang didapatkan selama 
pelaksanaan tugas akhir. 
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Bab V: Penutup merupakan bagian penutup tugas akhir yang 
meliputi kesimpulan dan saran. 
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BAB II 
TINJAUAN PUSTAKA 

 
 

2.1 Gelombang Seismik 
Gelombang seismik adalah gelombang elastik yang 

merambat di dalam bumi. Bumi sebagai medium gelombang 
seismik terdiri dari berbagai macam jenis lapisan batuan, 
dimana pada tiap-tiap lapisan tersebut mempunyai sifat fisis 
yang berbeda. Ketidak menerusan lapisan ini menyebabkan 
gelombang seismik akan terpantulkan dan diteruskan. Suatu 
sumber energi dapat menimbulkan bermacam-macam 
gelombang yang masing-masing merambat dengan cara yang 
berbeda. Berdasarkan cara perambatannya, gelombang 
seismik digolongkan menjadi dua yaitu gelombang P dan 
gelombang S. Gelombang P merambat dengan gerak partikel 
yang sejajar dengan arah perambatan gelombang. Sedangkan 
Gelombang S merambat dengan gerak partikel yang tegak 
lurus terhadap arah perambatan gelombangnya. 

 

 
(a) 

 
(b) 

Gambar 2.1 (a) Gelombang P dan gelombang S, (b) Gelombang Love dan 
gelombang Rayleigh. 
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Pada umumnya gelombang P akan terekam lebih 

dahulu dari pada gelombang S. Karena gelombang P memiliki 
kecepatan yang lebih besar daripada gelombang S. 
Gelombang P dapat merambat melalui medium padat dan cair, 
sedangkan gelombang S hanya dapat merambat pada medium 
padat. Hal ini karena nilai modulus rigiditas  pada gelombang 
S umumnya akan bernilai nol jika melalui medium cair atau 
gas, sehingga berdasarkan persamaan (2.2) nilai kecepatan 
gelombang S akan menjadi nol juga. 

 

𝑉𝑉𝑝𝑝 =  �
𝑘𝑘+4

3𝜇𝜇

𝜌𝜌
  (2.1) 

𝑉𝑉𝑠𝑠 =  �
  𝜇𝜇
  𝜌𝜌

    (2.2) 

 
dimana Vp adalah kecepatan gelombang P, Vs adalah 

kecepatan gelombang S, µ adalah modulus rigiditas, k adalah 
modulus bulk, dan ρ adalah densitas. 

 
2.2 Prinsip Penjalaran Gelombang Seismik 

Seismik refleksi merupakan salah satu metode 
geofisika untuk mengetahui yang terdapat di dalam bumi 
dengan memanfaatkan perambatan gelombang ke dalam bumi 
yang mentransfer energi gelombang menjadi pergerakan 
partikel batuan. Metode seismik refleksi merupakan metode 
yang biasa digunakan dalam survei bawah permukaan oleh 
industri minyak dan gas bumi. Secara umum prinsip kerja 
gelombang seismik sebagai berikut. Sumber ( bisa berupa 
dinamit dan air gun) ditanam di dalam bawah tanah dan 
diledakkan. Ledakan tersebut menghasilkan gelombang 
akustik yang menjalar ke segala arah melewati batuan dan 
dipantulkan kemudian diterima receiver atau geophone untuk 
seismik darat dan hydrophone untuk survei seismik lepas 
pantai. 



7 
 

Semakin keras suatu batuan maka nilai impedansi 
akustiknya semakin besar. Kekerasan suatu batuan 
dipengaruhi oleh nilai densitas yang semakin besar sehingga 
menyebabkan kecepatan gelombangnya juga semakin besar. 
Ketika gelombang seismik melewati dua lapisan yang 
mempunyai nilai impedansi akustik yang berbeda maka akan 
terjadi pemantulan energi, dimana perbandingan energi yang 
dipantulkan dengan energi datang pada keadaan normal 
terhadap bidang antar-muka dapat dituliskan dalam persamaan 
berikut : 

 
𝑍𝑍 = 𝜌𝜌 𝑉𝑉 (2.3) 

𝐸𝐸𝑟𝑟
𝐸𝐸𝑖𝑖

= 𝑟𝑟𝑖𝑖𝑥𝑥 𝑟𝑟𝑖𝑖    (2.4) 

𝑟𝑟𝑖𝑖 =  𝑍𝑍𝑖𝑖+1−𝑍𝑍𝑖𝑖
𝑍𝑍𝑖𝑖+1+ 𝑍𝑍𝑖𝑖

   (2.5) 

dimana : 
Er = Energi pantul 
Ei = Energi datang 
ri = Koefisien refleksi lapisan ke-i 
Zi = Impedansi akustik lapisan ke-i 
Zi+1 = impedansi akustik lapisan ke-i+1 
 

Dari persamaan (2.3) diketahui bahwa ketika kontras 
impedansi akustik tidak signifikan, maka hanya sebagian kecil 
energi yang direfleksikan. Kontras impedansi akustik 
diperoleh karena adanya perbedaan nilai densitas yang 
mempengaruhi kecepatan gelombang seismik. Perbedaan 
tersebut dapat diinterpretasikan sebagai kontras litologi. 
Variasi kontras impedansi akustik dalam deret koefisien 
refleksi dikonvolusi dengan wavelet ditambah dengan noise 
sehingga menghasilkan trace seismik. Amplitudo pada trace 
seismik mewakili harga kontras impedansi akustik. 
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2.3 Normal Move Out 

Koreksi Normal Move Out dilakukan untuk 
menghilangkan efek jarak offset yang berbeda-beda dari tiap 
receiver. Karena semakin jauh jarak offset suatu receiver 
maka semakin besar waktu yang diperlukan gelombang untuk 
merambat dari shot point untuk sampai ke receiver, sehingga 
efek yang ditimbulkan dari peristiwa ini adalah reflektor yang 
terekam seolah-olah berbentuk hiperbolik. Koreksi Normal 
Move Out menghilangkan pengaruh offset seolah-olah 
gelombang pantul datang dari arah vertikal. Dengan kata lain 
seolah-olah antara sumber (shot point) dengan receiver berada 
pada titik yang sama atau yang disebut dengan Zero Offset. 
Secara matematis Normal Move Out di rumuskan sebagai 
berikut: 

 

( ) ( ) 





+=

V
XTT ox

22  (2.6) 

 
dimana Tx  adalah Arrival Time, X adalah panjang 

Offset, dan V adalah kecepatan rambat pada lapisan. Dari 
persamaan tersebut kita dapat melihat bahwa besarnya koreksi 
hanya tergantung pada dua variabel, yaitu jarak offset  dan 
kecepatan lapisan. 

Kecepatan NMO tidak bernilai konstan tetapi 
bergantung pada jarak (offset) antara sumber dan 
penerima. Karena hasil dari koreksi NMO sensitif 
terhadap kecepatan yang digunakan maka fenomena ini 
dapat digunakan untuk menentukan kecepatan yang 
sesuai. Kecepatan NMO yang sesuai akan memberikan 
hasil event refleksi yang segaris sehingga ketika distack 
akan memberikan hasil refleksi yang paling besar. Proses 
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penentuan kecepatan NMO yang tepat dapat ditentukan 
dengan metode stack kecepatan konstan. 

 

 
Gambar 2.2 Koreksi NMO 

 
 

 
 

 
Gambar 2.3 Perbandingan antara (a) event refleksi pada CDP gather 

sebelum NMO,(b) hasil koreksi NMO menggunakan 
kecepatan terlalu tinggi, (c) hasil koreksi NMO 
mengunakan kecepatan terlalu rendah. 

 

a b c 



10 
 

2.4 Konsep Dasar Migrasi 
Migrasi memindahkan event miring ke posisi bawah 

permukaan yang sebenarnya dan menghilangkan difraksi, oleh  
sebab itu proses ini mendelineasi kenampakan bawah 
permukaan seperti bidang sesar (Gambar 2.4). Migrasi dapat 
dilihat sebagai dekonvolusi spasial yang meningkatkan 
resolusi secara lateral. Ketika multiples diperlakukan seperti 
primary event dan dimigrasi dengan menggunakan kecepatan 
primer, maka akan menghasilkan migrasi yang berlebihan 
(overmigrated). Tujuan dari migrasi yaitu untuk membuat 
stacked section terlihat menyerupai kondisi geologi bawah 
permukaan sepanjang lintasan seismik. Estimasi kecepatan 
berdasarkan data seismik dan data lainnya selalu memilki 
keterbatasan dalam akurasi. Oleh karena itu, konversi 
kedalaman tidak sepenuhnya akurat. 
 

 
Gambar 2.4 CMP stack (a) sebelum, (b) setelah migrasi, dan (c) sketsa 

proses migrasi menghilangkan difraksi D ke puncak P dan 
memindahkan reflektor B ke reflektor sesudah migrasi A 
(Yilmaz, 2001). 

 
2.4.1 Prinsip Migrasi 
 Migrasi data seismik pada prinsipnya adalah:  

1. Membuat sudut kemiringan pada reflektor 
menjadi semakin besar. 
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2. Menjadikan panjang reflektor menjadi lebih 
pendek. 

3. Migrasi memindahkan reflektor ke arah updip. 
Pada  Gambar  2.5 mengilustrasikan  sk ema  migrasi  p ada 
data  seismik. Pada Gambar 2.5a reflektor miring CD 
merupakan reflektor  yang belum dimigrasi, setelah dimigrasi 
posisinya berpindah ke C‟D‟ (Gambar 2.5b) yang 
diasumsikan posisi sebenarnya secara geologi. 
 

 
 

Gambar 2.5 Skema migrasi pada data seismik (Yilmaz, 2001). 
 
Dari  Gambar  2 .5 dapat  diketahui  b eberapa  

persamaan  unt uk mengetahui  p ergeseran  fungsi  jarak  
(sumbu  X)  dan fungsi waktu (sumbu Y) pada reflektor yaitu: 

 
𝑑𝑑𝑥𝑥 = 𝑣𝑣2𝑡𝑡

4
∆𝑡𝑡
∆𝑥𝑥

     (2.7) 

𝑑𝑑𝑡𝑡 = 𝑡𝑡 �1 − �1 − �𝑣𝑣∆𝑡𝑡
2∆𝑥𝑥

�
2
�   (2.8) 

∆𝜏𝜏
∆𝑥𝑥

= ∆𝑡𝑡
∆𝑥𝑥

1

�1−�𝑣𝑣∆𝑡𝑡2∆𝑥𝑥�
2    (2.9) 

 
dengan dx adalah perpindahan jarak dari titik E ke titik E‟ 
(termigrasi), dt adalah perpindahan waktu dari  titik E ke titik 
E‟ (termigrasi), v adalah kecepatan  medium, t adalah waktu 
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tempuh dalam sekon, ∆𝑥𝑥 adalah selisih jarak dari titik A-B, ∆𝑡𝑡 
adalah selisih waktu sebelum dilakukan migrasi dari titik C-D, 
dan ∆𝜏𝜏 adalah selisih waktu setelah dilakukan migrasi 
(Yilmaz, 2001). 
 
2.4.2 Migrasi Sebagai Penjumlahan Difraksi 

Operasi   migrasi   merupakan   penjumlahan difraksi.   
Dasar pemikiran untuk pendekatan ini dapat diterangkan 
dengan menggunakan prinsip Huygens. Berdasarkan prinsip 
ini, reflektor seismik dapat dipandang sebagai kumpulan titik-
titik difraktor yang berdekatan (Gambar 2.6). 

 

 
Gambar 2.6 Reflektor seismik menurut prinsip Huygens (Aina, 1999). 

 
Migrasi pada penampang seismik ini dengan 

mengembalikan setiap event difraksi yang  berbentuk 
hiperbola ke titik asalnya (puncak). Setiap titik pada hasil 
penampang migrasi diperoleh dengan menambahkan semua 
nilai data sepanjang difraksi yang berpusat pada titik itu 
(Aina, 1999). 
 
2.4.3 Metode Migrasi Kirchhoff 
 Migrasi  Kirchhoff  merupakan  t ehnik dengan  cara 
pendekatan statistik. Prinsip migrasi Kirchhoff yaitu 
menjumlahkan amplitudo di sepanjang daerah hiperbola  
(Gambar 2.7), sehingga titik di bawah permukaan yang 
merupakan hasil dari pantulan dari beberapa lokasi akan  



13 
 

terdiri dari difraksi hiperbola dan setelah dilakukan migrasi 
akan mendapatkan hasil reflektor pada satu titik. Namun 
sebelum amplitudo dijumlahkan harus disesuaikan dengan  
arah miring dan penyebaran gelombangnya. 
 

 
Gambar 2.7 Ilustrasi penjumlahan titik difraksi (Yilmaz, 2001). 

 
 Migrasi Kirchhoff dapat dilakukan dalam suatu 
migrasi kawasan waktu dengan menggunakan kecepatan  rms 
(Root Mean Square) sedangkan dalam migrasi kawasan 
kedalaman menggunakan kecepatan interval dan ray tracing. 
Keuntungan dari metode ini yaitu dapat menangani struktur 
yang memiliki kemiringan yang curam (steep-dip) dengan 
baik bahkan hingga kemiringan 90 derajat tetapi metode ini 
kurang baik saat signal to noise ratio-nya rendah. 
 
2.4.4 Migrasi Waktu dan Migrasi Kedalaman 
 Migrasi waktu memerlukan model kecepatan rms 
dalam melakukan migrasi sedangkan migrasi kedalaman 
memerlukan model kecepatan interval. Karakteristik 
kecepatan rms adalah ray path yang lurus dengan 
mengabaikan kecepatan lateral dan tidak adanya ray path tiap 
lapisan sehingga variasi kecepatannya halus. Kecepatan 
interval  ma mpu menghadirkan ray path pada tiap lapisan 
sehingga  t idak  m engabaikan perubahan kecepatan secara 
lateral. Oleh  k arena itu, migrasi  k edalaman mampu 
melakukan migrasi  u ntuk daerah-daerah yang memiliki 
variasi kecepatan yang kontras seperti pada struktur yang 
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memiliki karbonat, kubah garam, dan lain-lain. Ilustrasi ray 
path pada masing-masing  migrasi dapat dilihat pada gambar 
2.8. 

 

 
Gambar 2.8 Perbedaan ray path pada migrasi waktu dan kedalaman 

(Paradigm Geophysical, 2007). 
 
2.4.5 Variasi Kecepatan Lateral 
 Adanya struktur geologi dengan kemiringan yang 
curam maka akan menimbulkan kecepatan lateral yang  
bervariasi. Oleh karena itu, algoritma dari migrasi kedalaman 
tidak hanya harus menangani variasi kecepatan secara lateral 
tetapi juga mencitrakan dipping event secara akurat. Ketika 
titik difraksi berada pada lapisan kedua  (Gambar 2.9a), maka 
ray path-nya dibelokkan menurut hukum Snellius. Hasilnya 
penampang pada zero-offset hampir mendekati hiperbola. 
Ketika dilakukan migrasi waktu, kurva difraksi akan 
menyusut pada puncaknya dan posisi puncaknya tepat pada 
posisi lateralnya. Namun ketika titik difraksi berada pada 
lapisan dengan variasi kecepatan lateral yang besar (Gambar 
2.9b), ray path dibelokkan dengan sangat kuat pada batas 
lapisan sehingga respon penampang pada zero-offset tidak lagi 
seperti hiperbola dan puncaknya mengalami pergeseran. 
Ketika migrasi waktu dilakukan, kurva difraksi menyusut 
pada puncaknya tetapi tidak fokus dan mengalami pergeseran 
dari posisi sebenarnya. Berbeda halnya dengan migrasi 
kedalaman, selain menjumlahkan difraksi dan menempatkan 
pada puncaknya, migrasi ini juga menempatkan dengan fokus 
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yang lebih baik  dan  pada  posisi  lateral sebenarnya.  Efek  
variasi  kecepatan lateral  akan  semakin  terlihat  pada  
struktur yang  lebih  kompleks (Gambar 2.9c).  

Pada struktur bawah permukaan sederhana 
(horizontal), proses koreksi NMO adalah mengembalikan  
data pada posisi zero-offset, namun pada umumnya koreksi 
NMO gagal mengembalikan data ke posisi zero-offset  karena 
struktur yang memiliki kemiringan yang curam, karena pada 
struktur yang memiliki kemiringan, titik refleksi untuk non-
zero offset berbeda dengan midpoint antara sumber dan 
receiver (zero-offset). 

 

 
Gambar 2.9 Sketsa variasi kecepatan lateral (Yilmaz, 2001) 

 
 
2.4.6 Kirchhoff Pre Stack Migration 
 Migrasi Kirchhoff pada dasarnya merupakan    
prosedur penjumlahan difraksi. Pada tempat-tempat zero-
offset kurva difraksi berbentuk hiperbolik sehingga diperoleh 
persamaan: 
 



16 
 

𝑇𝑇 = �𝑇𝑇𝑜𝑜2 + (𝑋𝑋 +𝑋𝑋0)2

𝑉𝑉𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟2   (2.10) 

 
dengan T adalah waktu termigrasi, To adalah waktu terjadi 
difraksi, x adalah posisi, V adalah kecepatan, dan 𝑥𝑥0 adalah  
tempat dari titik difraksi. Kirchhoff Pre Stack Migration 
menjumlahkan keseluruhan titik data di sepanjang kurva  
difraksi Pre Stack dan menandai hasilnya ke puncak (di zero-
offset). Pada migrasi dalam kawasan waktu, kecepatan rms 
dan persamaan double square-root (persamaan) dipakai untuk 
menghitung permukaan difraksi, sedangkan pada migrasi 
dalam kawasan kedalaman, penjalaran gelombang sebenarnya 
(dari ray tracing) dari setiap sumber ke tiap receiver 
digunakan untuk menentukan permukaan difraksi. 
 

𝑇𝑇 = �𝑇𝑇𝑜𝑜2 + (𝑋𝑋𝑟𝑟+𝑋𝑋0)2

𝑉𝑉𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟2 + �𝑇𝑇𝑜𝑜2 + (𝑋𝑋𝑠𝑠+𝑋𝑋𝑜𝑜)2

𝑉𝑉𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟2   (2.11) 

  
dengan Vrms adalah kecepatan  rms,  𝑥𝑥𝑠𝑠 adalah posisi sumber 
dan  𝑥𝑥𝑟𝑟 adalah posisi receiver (Claerbout, 1985). 
 
2.5 Pre Stack Depth Migration 

Pre Stack Depth Migration (PSDM) merupakan 
teknik migrasi sebelum stack dengan variasi kecepatan  
medium sangat kompleks seperti thrust belt, zona di sekitar 
karbonat (reef), kubah garam (salt dome), dan sebagainya. 
Yang membedakan time migration dan depth migration bukan   
karena masalah domain waktu atau  domain kedalaman tetapi 
model kecepatan yang digunakan. Time migration memiliki 
variasi kecepatan yang smooth dan depth  migration memiliki 
kecepatan yang kompleks. PSDM yang dilakukan dalam 
domain waktu, konversi kecepatan ke dalam domain 
kedalaman adalah untuk keperluan perhitungan waktu tempuh 
untuk mencari solusi Kirchhoff Migration Operator. 
Demikian juga dengan seismik yang dikonversi menjadi 
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kedalaman adalah untuk pembanding model geologi dalam 
pembuatan model kecepatan (Abdullah, 2007). 

Dari perspektif geofisika, ada empat alasan pre  stack 
depth migration digunakan untuk meningkatkan pencitraan: 

a) Posisi vertikal - Keuntungan pertama bahwa jika 
kecepatan yang diketahui cukup akurat, hasil  
pencitraan yang diperoleh bebas dari distorsi struktur    
yang berhubungan terhadap variasi kecepatan lateral. 

b) Posisi lateral - Keuntungan kedua yang diperoleh  
jika kecepatan yang diketahui cukup akurat, event   
yang tampak ditempatkan pada posisi lateral yang 
tepat. 

c) Resolusi – Keuntungan yang ketiga, pada praktiknya 
migrasi ini memberikan resolusi pencitraan lebih  
tinggi daripada time imaging. Lebih tingginya 
resolusi yang dihasilkan karena pencitraannya tidak  
bergantung pada asumsi hyperbolic moveout tidak   
seperti pada time imaging. Meningkatnya resolusi  
ini  t idak berhubungan dengan meningkatnya posisi 
dari event tersebut. 

d) Estimasi kecepatan dan kedalaman Keuntungan - 
keuntungan sebelumnya dapat tercapai jika model 
kecepatan intervalnya benar. Keuntungan yang lain  
yaitu migrasi ini menyediakan diagnosanya sendiri  
dari  m odel kecepatan. Ketika refleksi pada depth 
gather (hasil dari PSDM) lurus, artinya model   
kecepatan interval yang digunakan sudah benar 
(Fagin, 2002). 

Ray tracing adalah cara paling sederhana dan akurat 
untuk mentransformasi informasi horizon dari domain satu ke 
domain yang lain. Gambar  2.10 menunjukkan masukan dan 
keluaran dari ray tracing. Masukan berupa model bumi dan 
keluaran merupakan waktu tiba dan hasil hubungan hasil 
perekaman dan titik pantul. Tujuan utama dari ray tracing ini 
untuk menemukan raypath dari sumber gelombang kemudian 
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gelombang merambat ke bawah permukaan kemudian 
dipantulkan dan merambat ke atas dan diterima oleh 
penerima. 

 
Gambar 2.10 Masukan dan keluaran dari ray tracing (Fagin, 2002). 

 
2.5.1 Transformasi Dix 
 Dix (1955) menurunkan persamaan untuk waktu 
tempuh dengan mempertimbangkan raypath bending dalam  
kasus lapisan-lapisan yang datar. Dix berpendapat bahwa, 
untuk sudut kecil Vrms dapat digunakan dalam formula  
moveout dan memprediksi waktu tempuh untuk beberapa   
offset. Vrms dapat dijelaskan dalam persamaan 2.12:  
 

𝑉𝑉𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟 = �∑�𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉 𝑖𝑖
2∗𝑡𝑡𝑖𝑖�

∑ 𝑡𝑡𝑖𝑖
�

1
2
 (2.12) 

 
dimana Vrms adalah kecepatan rms, Vint i adalah kecepatan 
interval dan ti adalah ketebalan masing-masing lapisan secara 
berurutan. Dix juga menurunkan formula untuk menjelaskan 
kecepatan interval dari waktu tempuh dan Vrms dari batas 
permukaan. Persamaan Dix dijelaskan pada persamaan (2.13): 
 

𝑉𝑉𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 (𝐴𝐴−𝐵𝐵)
2 = 𝑉𝑉𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟  𝐵𝐵

2 ∗𝑇𝑇𝐵𝐵−𝑉𝑉𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟  𝐴𝐴
2 ∗𝑇𝑇𝐴𝐴

𝑇𝑇𝐵𝐵−𝑇𝑇𝐴𝐴
 (2.13) 
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dimana Vint adalah kecepatan interval antara permukaan A dan 
B, TA dan TB adalah waktu tempuh incidence normal antara 
permukaan A dan  B,  dan  Vrms A dan Vrms B adalah  nilai  
kecepatan rms pada lapisan A dan B. 
 Pada formula Dix terdapat dua kelemahan, yang 
pertama yaitu formula Dix lemah dalam memperkirakan  
raypath bending dalam bawah permukaan yang tidak  
terstruktur dan yang kedua yaitu formula  Dix  terbatas  untuk 
lapisan bawah permukaan yang datar (Fagin, 2002). 
 
2.5.2 Coherency inversion 
 Coherency inversion memodelkan kurva ray tracing  
untuk dibandingkan dengan kurva waktu tempuh sebenarnya 
dari perekaman yang memiliki kecocokan terbaik dengan 
refleksi koheren dari gather. Dalam ray tracing tidak 
menggunakan asumsi hyperbolic moveout, memperhitungkan 
variasi kecepatan baik secara lateral maupun vertikal, refraksi 
dan struktural dip dalam model. 

Coherency inversion dalam pemodelannya dilakukan 
secara berurutan satu persatu dari lapisan atas ke lapisan 
bawahnya secara berurutan. Pemodelan kecepatan pada suatu  
lapisan memerlukan kecepatan interval dari model kedalaman 
semua lapisan di atasnya. Pada lapisan yang dimodelkan  
diberikan kisaran nilai kecepatan untuk menentukan  
kecepatan interval yang optimum pada lapisan tersebut. 
Semblance dihitung pada tiap CMP untuk menghitung 
korelasi antara rekaman CMP gather dengan pemodelan 
kurva waktu tempuh untuk tiap kecepatan interval yang 
digunakan, semblance tinggi menunjukkan kecepatan yang 
tepat untuk mendatarkan gather (Triarto, 2007). 

Semblance merupakan metode yang terbaik 
mendiskripsikan analisa kecepatan stacking. Analisa  
kecepatan stacking berasumsi bahwa moveout itu hyperbolic. 
Analisa kecepatan ditunjukkan dengan meninjau jarak 
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kecepatan sedangkan kurva moveout dibentuk untuk setiap  
kecepatan. Koherensi data di sepanjang kurva ini kemudian  
diukur dengan perhitungan semblance. Hal ini diulang untuk 
setiap kecepatan yang ditinjau dan setiap waktu sample. Nilai 
semblance terbaik artinya koherensi antara kurva teoritis dan  
data adalah tinggi. Semblance didefinisikan pada persamaan 
(2.14): 

∑ �∑ 𝑎𝑎𝑖𝑖𝑖𝑖
𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛
𝑖𝑖=1 �

2𝑛𝑛𝑛𝑛
𝑗𝑗=0

∑ �∑ 𝑎𝑎𝑖𝑖𝑖𝑖
2𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛

𝑖𝑖=1 �𝑛𝑛𝑛𝑛
𝑗𝑗=0

 (2.14) 

 
dimana  a ij merupakan  d ata  sam ple  d ari  gather 

dalam satuan waktu atau kedalaman, i merupakan index offset 
pada trace, j index sample, nt merupakan nomer sample, dan   
noffs adalah nomer offset (Paradigm Geophysical, 2007). 

Coherency inversion merupakan metode 
mengidentifikasi kecepatan interval dengan memodelkan 
kurva moveout terbaik yang menyesuaikan dengan refleksi 
koheren yang berupa gather (Gambar 2.11). Pada coherency 
inversion, di sepanjang kurva moveout semblance mungkin 
terhitung sebagai non-hyperbolic sesuai dengan indikasi ray 
tracing. 

 

 
Gambar 2.11 Cara kerja coherency inversion dengan menghitung 

semblance (Fagin, 2002). 
 
2.5.3 Update Model Kecepatan 
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 Untuk  memperoleh  model  kecepatan  interval  yang 
lebih baik maka diperlukan perbaikan terhadap kecepatan 
interval awal dengan melalui langkah sebagai berikut: 
 
a)   Analisis residual moveout 

Analisis  residual  moveout adalah  analisis  kecepatan  
yang dilakukan  karena  hasil  model  kecepatan  sebelumnya  
belum pada  kecepatan  yang  tepat.  Kecepatan  yang  belum  
tepat ini dapat diketahui dari depth gather yang belum lurus. 
Identifikasi residual  m oveout  d ibutuhkan  agar  ev ent  
refleksi pada data depth gather lurus. Metode yang digunakan 
dalam residual moveout ini adalah dengan metode  
semblance. Jika semblance tidak berada pada zero depth-error   
artinya masih terdapat kesalahan dalam penentuan   
kecepatan. Kesalahan kecepatan didefinisikan dengan  
menggunakan time residual. Konsep time residual 
diilustrasikan pada Gambar 2.12. 
 

 
Gambar 2.12 Konsep Time residual. 

 
Time residual merupakan pengukuran moveout yang masih 
tersisa  p ada  ev ents  r efleksi  se telah  di lakukan  koreksi 
NMO atau setelah migrasi. Ketika model kecepatan yang 
digunakan tidak  t epat,  maka  events  refleksi  tidak  l urus.  
Kesalahan ini dihitung dari perbedaan waktu di lokasi   events 
refleksi terhadap offset (near offset dan far offset). Biasanya 
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far offset digunakan untuk mengukur sisanya (residual). 
Residual moveout positif mengindikasikan bahwa kecepatan 
yang digunakan masih terlalu tinggi, begitu juga dengan 
sebaliknya seperti pada Gambar 2.13 (Bastian, 2010). 
 

 
Gambar 2.13 Residual moveout positif (kiri) dan residual moveout negatif 

(kanan) (Bastian, 2010). 
 

b) Tomografi 
Model kecepatan awal yang diperoleh dari coherency 

inversion digunakan untuk melakukan proses PSDM. 
Pendekatan layer stripping dalam coherency inversion 
seringkali menghasilkan akumulasi error pada lapisan yang 
lebih dalam bila pada lapisan di atasnya tidak tepat, sehingga 
akan menghasilkan error waktu tempuh. Untuk itu  dilakukan 
perbaikan (refinning) model secara iteratif yang disebut global   
tomografi, karena perubahan parameter model kecepatan  dan 
kedalaman dilakukan secara simultan tidak berdasaran 
pendekatan layer stripping. Pada studi yang telah dilakukan 
biasa digunakan horizon based tomography dimana model  
kecepatan interval dari coherency inversion dan residual 
moveout CRP depth gather sebagai data masukannya. Model 
kedalaman diperbaiki secara iteratif dengan memodifikasi 
interface kedalaman dan kecepatan lapisan untuk membuat  
gather menjadi datar. Dengan ray tracing, error dari tiap 
lapisan digunakan untuk membuat matriks tomografi 
sepanjang lintasan gelombang. Error dari tiap lapisan 
diselesaikan secara simultan menggunakan metode least  
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square untuk meminimalisasi kesalahan waktu tempuh yang 
melewati seluruh model (Mualimin dkk, 2004). 

Dengan demikian, model based tomography 
digunakan dengan prinsip mengoreksi kecepatan dari hasil 
residual moveout dan ray tracing pada kecepatan model. 
Masukan pada metode ini adalah depth gather untuk meng-
update kecepatan interval dengan membuat semblance 
residual sepanjang horizon. Model based tomography 
digunakan untuk mencari nilai error kecepatan dan meng-
upgrade kecepatan menjadi kecepatan yang benar. Update 
tomografi (Δp) ke parameter model, yaitu perubahan pada 
slowness (s) dan kedalaman batas lapisan (z), dihasilkan 
dengan persamaan inversi linier (Generalized Linier 
Inversion/GLI). Berikut ini adalah persamaannya : 

 
∆𝑝𝑝 = (𝐿𝐿𝑇𝑇𝐿𝐿)−1𝐿𝐿𝑇𝑇∆𝑡𝑡 (2.15)
  

Δt adalah kolom vektor residual moveout times yang dihitung 
dari image gathers. L adalah  matriks  acak  yang  elemennya  
terdiri  dari slowness  dan  kedalaman  yaitu parameter pada 
model awal. T merupakan matriks transpose. 
 

 
Gambar 2.14 Geometri nonzero-offset ray untuk membangun teori 

tomografi waktu tempuh refleksi (Yilmaz, 2001). 
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Prosedur untuk model update based tomography yaitu: 

a) Lakukan PSDM menggunakan model awal dan hasilkan 
depth gathers. 

b) Komputasikan  residual  moveout untuk  s emua  offset 
sepanjang  ev ent refleksi pada  depth  gather.  M aka  
kita  te lah  membuat  v ektor travel time error (Δt). 
Misal,  model  kecepatan  terdiri  dari  10 lapisan, 1000 
CMP dengan 30 fold. Artinya panjang vektor traveltime 
error 300000. 

c) Definisikan model awal dengan suatu set parameter 
slowness dan kedalaman, dan buat koefisien matriks L 
dengan mengkomputasikan elemen matrik tak nol Zm 
dan Sm seperti pada persamaan berikut: 
 

𝑍𝑍𝑚𝑚 = (𝑧𝑧𝑚𝑚 − 𝑧𝑧𝑚𝑚−1) sec 𝜃𝜃𝑚𝑚  (2.15) 

𝑆𝑆𝑚𝑚 = 𝑠𝑠𝑚𝑚 cos𝜃𝜃𝑚𝑚 − 𝑠𝑠𝑚𝑚+1 cos𝜃𝜃𝑚𝑚+1 (2.16) 

 (2.17) 

Notasi matriksnya sebagai berikut: 

∆𝑡𝑡′ = 𝐿𝐿∆𝑝𝑝 (2.18) 

Jika terdapat 10 lapisan dan setiap lapisan didefinisikan 
oleh 50 pasang slowness dan kedalaman pada arah 
lateral, artinya jumlah parameter modelnya sebanyak 
1000 parameter. Jika dilihat dari jumlah data sebanyak 
300000 persamaan untuk mendapatkan parameter model 
sebanyak 1000 parameter, maka solusi inversi ini adalah 
inversi overdetermined. 
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d) Estimasi perubahan vektor parameter Δp dengan 
persamaan inversi linier di atas. 

e) Perbaharui vektor parameter p+Δp.  
 

Proses ini dilakukan secara iteratif untuk meminimalkan 
perbedaan waktu tempuh model dengan waktu tempuh 
sebenarnya. 

 
2.6 Stacking 

Stacking adalah proses penjumlahan trace-trace 
dalam satu gather data yang bertujuan untuk mempertinggi 
signal to noise ratio (S/N), karena sinyal yang koheren akan 
saling memperkuat dan noise yang inkoheren akan saling 
menghilangkan. Selain itu, stacking ini akan mengurangi 
noise yang bersifat koheren. Stack dapat dilakukan 
berdasarkan Common Depth Point (CDP), Common Offset, 
Common Shot Point tergantung dari tujuan dari stack itu 
sendiri. Biasanya proses stack dilakukan berdasarkan CDP 
dimana trace-trace yang tergabung pada satu CDP dan telah 
dikoreksi NMO dijumlahkan untuk mendapatkan satu trace 
yang lebih tajam dan bebas dari noise yang inkoheren.  

  
Gambar 2.15 Proses Stacking. 

 

Pada pengolahan data, proses stack ini biasanya 
dilakukan bersamaan dengan proses CDP gather dan proses 
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koreksi NMO dalam satu tahapan pekerjaan. Ada beberapa 
proses stack yaitu initial stack, residual static stack, dan final 
stack. Masing-masing proses tersebut pada prinsipnya adalah 
sama, hanya tingkat kualitas data yang distack yang berbeda-
beda sesuai dengan tingkat pemrosesan. 

 
2.7 Hukum Hooke pada Medium Anisotropi 

Perambatan gelombang seismik pada medium 
dipengaruhi oleh elastisitas dari medium itu sendiri. Elatisitas 
suatu medium harus diketahui dalam analisa karakteristik 
perambatan gelombang seismik dalam medium anisotropi. 
Hubungan faktor displasemen (tegangan dan regangan) ketika 
gelombang merambat dibahas dalam hukum Hooke, dimana 
tegangan mempunyai hubungan linier terhadap regangan. 
Regangan dapat dipulihkan selama masih dalam batas 
elastisitas (Li, 2002). Hubungan linier antara tegangan dan 
regangan untuk medium anisotropi pada material zat padat 
adalah sebagai berikut (Mavko et.al, 2003). 

 
𝜎𝜎𝑖𝑖𝑖𝑖 = 𝐶𝐶𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 𝜀𝜀𝑘𝑘𝑘𝑘  (2.19) 
 

dimana, 𝜀𝜀𝑘𝑘𝑘𝑘  adalah tensor regangan 
 

𝜀𝜀𝑘𝑘𝑘𝑘 = 1
2
�𝜕𝜕𝑢𝑢𝑘𝑘
𝜕𝜕𝑥𝑥𝑙𝑙

+ 𝜕𝜕𝑢𝑢𝑙𝑙
𝜕𝜕𝑥𝑥𝑘𝑘

� (2.20) 
 

dan 𝐶𝐶𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖  adalah tensor kekakuan elastis atau faktor 
multiplikasi antara tegangan dan regangan. Tegangan dan 
regangan merupakan tensor simetris (𝜎𝜎𝑖𝑖𝑖𝑖 = 𝜎𝜎𝑗𝑗𝑗𝑗 , 𝜀𝜀𝑖𝑖𝑖𝑖 = 𝜀𝜀𝑗𝑗𝑗𝑗  ) 
merupakan tensor kekakuan. 

Kekakuan elastisitas merupakan tensor orde empat 
yang mana mempunyai nilai maksimum 34=81 konstanta 
kekakuan. namun, tidak semua konstanta elastik adalah 
independen. Tensor kekakuan elastisitas juga merupakan 
tensor simetris (𝐶𝐶𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 = 𝐶𝐶𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 = 𝐶𝐶𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗 𝑙𝑙 = 𝐶𝐶𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗 ) yang mana 
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mengurangi jumlah konstanta independen menjadi 26. 
Keberadaan potensial energi tegangan (𝐶𝐶𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 = 𝐶𝐶𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘 ) juga 
mengurangi jumlah konstanta independen. Sebagai hasilnya, 
hanya ada 21 konstanta kekakuan tegangan independen yang 
merupakan jumlah maksimum dari konstanta elastisitas 
medium. Tensor kekakuan orde empat dapat dituliskan 
sebagai matrik simetris orde dua dengan menggunakan 
pendekatan Voight (Li, 2000). 

 
Matrik modulus elastisitas 6x6 𝐶𝐶𝑚𝑚𝑚𝑚  dapat ditulis : 

 

𝐶𝐶𝑚𝑚𝑚𝑚 =

⎣
⎢
⎢
⎢
⎢
⎡
𝐶𝐶11 𝐶𝐶12
𝐶𝐶12 𝐶𝐶22

𝐶𝐶13 𝐶𝐶14
𝐶𝐶23 𝐶𝐶24

𝐶𝐶15 𝐶𝐶16
𝐶𝐶25 𝐶𝐶26

𝐶𝐶13 𝐶𝐶23
𝐶𝐶14 𝐶𝐶24

𝐶𝐶33 𝐶𝐶34
𝐶𝐶34 𝐶𝐶44

𝐶𝐶35 𝐶𝐶36
𝐶𝐶45 𝐶𝐶46

𝐶𝐶15 𝐶𝐶25
𝐶𝐶16 𝐶𝐶26

𝐶𝐶35 𝐶𝐶45
𝐶𝐶36 𝐶𝐶46

𝐶𝐶55 𝐶𝐶56
𝐶𝐶56 𝐶𝐶66⎦

⎥
⎥
⎥
⎥
⎤

 (2.21) 

      
Selain itu, regangan juga bisa dinyatakan dalam kombinasi 
linier dari tegangan (Mavko, et.al, 2003) 
 

𝜀𝜀𝑖𝑖𝑖𝑖 = 𝑆𝑆𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 𝜎𝜎𝑘𝑘𝑘𝑘  (2.22) 
 

(𝑆𝑆𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 ) merupakan elemen tensor keteraturan yang memiliki 
kesamaan dengan tensor kekakuan. Kekakuan dan keteraturan 
dapat dinyatakan dalam tensor invers. 
 

𝐶𝐶𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 𝑆𝑆𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘 = 𝐼𝐼𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 = 1
2
�𝛿𝛿𝑖𝑖𝑖𝑖𝛿𝛿𝑗𝑗𝑗𝑗 + 𝛿𝛿𝑖𝑖𝑖𝑖𝛿𝛿𝑗𝑗𝑗𝑗 � (2.23) 

  
2.8 Material Simetris 

Klasifikasi kesimetrian mineral bervariasi dari simetri 
bola hingga simetri triklinik yang memiliki 21 konstanta 
elastik. Kesimetrian mineral dipengaruhi oleh rotasi matriks, 
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dimana sifat mineral tersebut tidak berubah setelah 
mengalami rotasi. Pada kasus elastisitas linier, sifat yang 
berpengaruh adalah kekakuan. Karena sifat material 
merupakan besaran skalar (contohnya densitas), sifat-sifat 
tersebut selalu simetris dan tidak berubah jika dirotasikan. 
Terdapat delapan kelas pada elastisitas linier (Bona, 2009), 
namun hanya empat kelas yang akan dibahas dalam bagian 
ini. 

 
2.8.1 Medium Isotropi 

Medium isotropi memiliki dua konstanta bebas, yang 
merupakan bentuk simetri yang paling sederhana. Hal ini 
menyatakan bahwa perambatan gelombang (seperti 
gelombang P dan S) adalah sama untuk semua arah. Matriks 
kekakuan pada persamaan 2.21 disederhanakan menjadi dua 
konstanta elastik bebas dari 21 konstanta. 

 

𝐶𝐶𝑚𝑚𝑚𝑚 =

⎣
⎢
⎢
⎢
⎢
⎡
𝐶𝐶11 𝐶𝐶12
𝐶𝐶11 𝐶𝐶11

𝐶𝐶12 0
𝐶𝐶12 0

0 0
0 0

𝐶𝐶12 𝐶𝐶12
0 0

𝐶𝐶11 0
0 𝐶𝐶44

0 0
0 0

0 0
0 0

0 0
0 0

𝐶𝐶44 0
0 𝐶𝐶44⎦

⎥
⎥
⎥
⎥
⎤

  (2.24) 

 
dimana C12 = C11 – C14. Hubungan antara elemen C dengan 
parameter λ dan μ dari elastisitas linier adalah (Mavko, 2003): 
 

C11 = λ + 2μ; C12 = λ; C11 = μ (2.25) 
 
Dan persamaan gerak untuk media isotropi homogen dapat 
diekspresikan sebagai  
 

𝑓𝑓𝑖𝑖 =  𝜌𝜌 
𝜕𝜕𝑢𝑢𝑗𝑗

2

𝜕𝜕𝑡𝑡2
2  (λ + 𝜇𝜇)  

𝜕𝜕𝑢𝑢𝑗𝑗
2

𝜕𝜕𝜕𝜕 𝑖𝑖  𝜕𝜕𝜕𝜕𝑗𝑗
+  𝜇𝜇

𝜕𝜕𝑢𝑢𝑖𝑖
2

𝜕𝜕𝜕𝜕 𝑖𝑖  𝜕𝜕𝜕𝜕𝑗𝑗
   (2.26) 

 
(Tsvankin, 2001) 
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2.8.2 Medium Monoklinik 

Medium monoklinik memiliki simetri yang paling 
rendah, hal ini dapat terlihat dari pengukuran seismik, yang 
hanya memiliki 13 koefisien kekakuan. Selain itu, medium 
monoklinik memiliki bidang simetri refleksi dengan orientasi 
spasial yang didefinisikan oleh dasar fisika modern (Tsvankin, 
2001). Matriks kekakuan dari simetri monoklinik dapat 
dituliskan : 

 

𝐶𝐶𝑚𝑚𝑚𝑚 =

⎣
⎢
⎢
⎢
⎢
⎡
𝐶𝐶11 𝐶𝐶12
𝐶𝐶12 𝐶𝐶22

𝐶𝐶13 0
𝐶𝐶23 0

0 𝐶𝐶16
0 𝐶𝐶26

𝐶𝐶13 𝐶𝐶23
0 0

𝐶𝐶33 0
0 𝐶𝐶44

0 𝐶𝐶36
0 0

0 0
0 0

0 0
0 0

𝐶𝐶55 0
0 𝐶𝐶66⎦

⎥
⎥
⎥
⎥
⎤

 (2.27) 

 
Dibandingkan dengan medium ortorombik dan medium TI, 
simetri monoklinik memiliki empat komponen bukan-nol 
tambahan. Tensor monoklinik harus didefinisikan dengan 
kerangka koordinat yang pasti, kerangka tersebut belum 
cukup spesifik. Rotasi tensor monoklinik di sekitar x3 akan 
menghasilkan tensor monoklinik lainnya dengan titik hilang 
yang sama dan nilai berbeda untuk komponen bukan-nol 
(Grechka et.al. 2002). 
 
2.8.3 Medium Orthorombik 

Ortorombik (ortotropik) memiliki sembilan konstanta 
elastik, yang dikarakterisasi oleh tiga bidang pencerminan 
ortogonal, dimana dua sumbu simetri saling tegak lurus satu 
sama lain (gambar 2.16). matriks kekakuan untuk medium ini 
adalah : 
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𝐶𝐶𝑚𝑚𝑚𝑚 =

⎣
⎢
⎢
⎢
⎢
⎡
𝐶𝐶11 𝐶𝐶12
𝐶𝐶12 𝐶𝐶22

𝐶𝐶13 0
𝐶𝐶23 0

0 0
0 0

𝐶𝐶13 𝐶𝐶23
0 0

𝐶𝐶33 0
0 𝐶𝐶44

0 0
0 0

0 0
0 0

0 0
0 0

𝐶𝐶55 0
0 𝐶𝐶66⎦

⎥
⎥
⎥
⎥
⎤

 (2.28) 

 

 
 

Gambar 2.16 Model ortorombik yang disebabkan oleh fracture vertikal 
pada medium dengan pelapisan yang baik. Sumbu simetri 
horizontal sedangkan sumbu simetri lainnya tegak lurus 
terhadap fracture (berdasarkan model Ruger’s, 1997) 

 
Nilai komponen tensor (null) sama dengan medium 

yang memiliki sumbu simetri segaris dengan satu komponen, 
tapi medium TI hanya memiliki lima koefisien independen. 
Campuran dari rekahan vertikal paralel dengan vertical 
transverse anisotropy pada basin sedimen adalah penyebab 
anisotropi ortorombik (Tsvankin, 2001). Karena itu, estimasi 
parameter ortorombik dari data seismik sangat penting pada 
karakterisasi reservoir yang memiliki fracture. Pada beberapa 
kasus model ortorombik, tensor bebas dari koefisien 
ortorombik dapat lebih sedikit dari sembilan (Grechka, 2007). 
Pada medium ortorombik, akibat adanya fracture vertikal 
pada medium VTI, tensor bebas berkurang. 
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2.8.4 Tranversely Isotropy Medium 
Studi yang paling populer dari seismik anisotropi, 

baru-baru ini diaplikasikan pada medium transverse isotropi. 
Medium tersebut memiliki lima parameter bebas dan satu 
sumbu simetri rotasi, karakter arahnya sama pada dua arah 
ortogonal namun tidak dalam vertikal (gambar 2.17). Dua 
bidang simetri memiliki sumbu simetri, yang menggambarkan 
bidang simetri pencerminan dan satu bidang simetri tegak 
lurus terhadap sumbu simetri sebagai bidang isotropi. Sudut 
antara arah perambatan dan sumbu simetri adalah faktor kunci 
untuk estimasi anisotropi pada pengolahan data seismik. 
Sudut antara vektor perlambatan dan sumbu simetri tetap 
(90o), karena itu kecepatan ketiga gelombang (gelombang P 
dan dua gelombang S) pada bidang isotropi bergantung pada 
arah perambatan (Tsvankin, 2001). 

Dalam hal sumbu simetri, transverse isotropy dapat 
dibagi kedalam dua kategori, Vertical Transverse Isotropy 
dengan sumbu simetri vertikal (VTI atau TVI) dan Horizontal 
transvers isotropi dengan sumbu simetri horizontal (HTI atau 
THI). Lapisan tipis adalah penyebab umum transverse 
isotropi. Rata-rata formasi lapisan klastik (contohnya shale) 
adalah horizontal. Maka dari itu model VTI sangat mudah 
diaplikasikan untuk pencitraan subsurface. Pelapisan tipis 
(skala ketebalan lebih kecil dibandingkan dengan panjang 
gelombang utama). 

Matriks kekakuan dari medium HTI atau VTI 
memiliki pola yang mirip dengan medium ortorombik, 
khususnya pada elemen nol. Tensor kekakuan untuk model 
VTI diberikan oleh : 

 

𝐶𝐶𝑚𝑚𝑚𝑚 =

⎣
⎢
⎢
⎢
⎢
⎡
𝐶𝐶11 𝐶𝐶12
𝐶𝐶12 𝐶𝐶11

𝐶𝐶13 0
𝐶𝐶13 0

0 0
0 0

𝐶𝐶13 𝐶𝐶13
0 0

𝐶𝐶33 0
0 𝐶𝐶55

0 0
0 0

0 0
0 0

0 0
0 0

𝐶𝐶55 0
0 𝐶𝐶66⎦

⎥
⎥
⎥
⎥
⎤

 (2.29) 
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dimana 𝐶𝐶12 = 𝐶𝐶11 − 2𝐶𝐶66. Hubungan ini disebabkan 
berkurangnya 9 e lemen indpenden untuk orthorhombic 
medium menjadi 5 pada VTI medium. 
 

 
Gambar 2.17 Ilustrasi medium TI (a) Muka gelombang untuk medium 

dengan TI. (b) sumbu simetri sama dengan arah V5/V6. Pada 
medium transverse isotropi, hubungan kecepatan sesuai 
dengan V1=V2=V3=V4 V5=V6, dimana V5 dan V6 akan 
memberikan kecepatan yang lebih lambat (Isherwood, 1997). 

 
Azimutal anisotropi (HTI) disebabkan oleh retakan 

dari paralel vertikal sirkular yang ada pada medium anisotropi 
(Tsvankin, 2001). Pengukuran permukaan sepanjang arah 
ortogonal sampai fracture akan memberikan perbedaan yang 
tinggi pada data seismik, tapi pada sudut lainnya, perbedaan 
bisa lebih sedikit. Model HTI memiliki dua bidang simetri 
ortogonal vertikal, yaitu bidang sumbu simetri dan bidang 
isotropi. Tensor kekakuan dari HTI dapat dituliskan: 

 

𝐶𝐶𝑚𝑚𝑚𝑚 =

⎣
⎢
⎢
⎢
⎢
⎡
𝐶𝐶11 𝐶𝐶12
𝐶𝐶13 𝐶𝐶33

𝐶𝐶13 0
𝐶𝐶12 0

0 0
0 0

𝐶𝐶13 𝐶𝐶12
0 0

𝐶𝐶33 0
0 𝐶𝐶44

0 0
0 0

0 0
0 0

0 0
0 0

𝐶𝐶55 0
0 𝐶𝐶66⎦

⎥
⎥
⎥
⎥
⎤

 (2.30) 
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dimana C12 = C11 – 2C44 
Pemisahan gelombang S berlangsung ketika 

gelombang melewati medium HTI. Gelombang dibagi 
menjadi fast shear (SH) dan slow shear (SV). Fenomena ini 
disebut sebagai shear wave splitting (Urosevic, 2003). Maka 
dari itu, lebih mudah menganalisa medium HTI menggunakan 
kecepatan gelombang S. 
 
2.9 Penjalaran Gelombang Seismik pada Medium 

Anisotropi 
Gelombang seismik merambat dari sumber menuju 

stasiun penerima melalui medium. Kecepatan gelombang 
dipengaruhi oleh medium yang dilewatinya. Pada medium 
isotropi, kecepatan gelombang dianggap sama untuk semua 
arah, hal ini sangat bebeda pada kasus anisotropi. kecepatan 
gelombang dalam medium anisotropi sangatlah komplek, tapi 
bisa diselesaikan dengan menggunakan model simetri. 
Metode yang digunakan dalam menyelesaikan perambatan 
gelombang dalam medium anisotropi adalah model TI. Dalam 
metode TI dilakukan analisa rasio antara kecepatan vertikal 
dan horisontal dalam model ellips (Wilkins, 2000). Asumsi 
isotropi akan memberikan nilai error yang signifikan dalam 
pengolahan data seismik. Gambar 2.18 memperlihatkan 
penjalaran gelombang dalam medium anisotropi. 

Perambatan gelombang S lebih komplek daripada 
penjalaran gelombang P dalam medium anisotropi. 
gelombang S mempunyai vektor polarisasi yang melintang 
terhadap vektor perambatan (Connell, 2002). Selain itu, 
terdapat dua jenis gelombang S (SH dan SV) yang akan 
merambat dengan kecepatan berbeda dan polarisasi yang 
tegak lurus satu sama lain. Pemisahan gelombang S terjadi 
ketika arah polarisasi gelombang S yang berubah tiba pada 
media yang tidak tegak lurus atau sejajar terhadap arah 
perambatan gelombang S. Kondisi ini biasanya terjadi pada 
medium anisotropi dan menyebabkan polarisasi yang berbeda 
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pada perambatan gelombang S. Polarisasi pada pulsa 
gelombang S yang terpisah berhubungan dengan proyeksi 
arah perambatan pada sumbu tensor elastis anisotropi (Aki 
dan Richard, 1981). Gelombang S yang tercepat akan 
merambat secara sejajar terhadap bidang simetri ketika 
gelombang S yang lambat merambat secara tegak lurus 
terhadap bidang simetrinya. 

Analisa polarisasi gelombang S dapat digunakan 
untuk identifikasi arah rekahan. Gelombang S yang cepat 
dapat memberikan informasi mengenai arah rekahan, dimana 
hal tersebut sangat dibutuhkan dalam eksplorasi geofisika. 
Perbedaan waktu tempuh pada gelombang S bisa digunakan 
untuk menghitung parameter anisotropi. 

 

 
Gambar 2.18 Perambatan gelombang pada medium isotropi, elips, dan 

medium anisotropi. 
 
Dengan menggunakan pendekatan kesetimbangan 

dalam medium anisotropi dan tensor kekakuan pada TI 
medium, diperoleh persamaan kecepatan sebagai berikut 
(Craimp, 1984) :  

 
𝜌𝜌𝑉𝑉𝑝𝑝2(𝜃𝜃) = 1

2
[𝐶𝐶33 + 𝐶𝐶44(𝐶𝐶11 − 𝐶𝐶33) sin2 𝜃𝜃 + 𝐷𝐷(𝜃𝜃)] (2.31a) 

𝜌𝜌𝑉𝑉𝑆𝑆𝑆𝑆2 (𝜃𝜃) = 1
2

[𝐶𝐶33 + 𝐶𝐶44(𝐶𝐶11 − 𝐶𝐶33) sin2 𝜃𝜃 + 𝐷𝐷(𝜃𝜃)] (2.31b) 

𝜌𝜌𝑉𝑉𝑆𝑆𝑆𝑆2 (𝜃𝜃) = 𝐶𝐶66 sin2 𝜃𝜃 + 𝐶𝐶44 cos2 𝜃𝜃 (2.31c) 
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dimana 𝐶𝐶55 = 𝐶𝐶66 untuk medium HTI dan 𝐶𝐶44 = 𝐶𝐶55 untuk 
medium VTI. 𝜃𝜃 adalah sudut fasa dan 𝜌𝜌 adalah densitas. D(𝜃𝜃) 
bisa diungkapkan dala persamaan : 
 
𝐷𝐷𝜃𝜃 = [(𝐶𝐶33 − 𝐶𝐶44)2 + 2{2(𝐶𝐶13 − 𝐶𝐶44)2 − (𝐶𝐶33 − 𝐶𝐶44) −
(𝐶𝐶11 + 𝐶𝐶33 − 2𝐶𝐶44)} sin2 𝜃𝜃 + {(𝐶𝐶11 + 𝐶𝐶33 − 2𝐶𝐶44)2 −
4(𝐶𝐶13 − 𝐶𝐶44)2} sin2 𝜃𝜃]

1
2 (2.31d) 

 
Pada gambar 2.19 menjelaskan aspek fisis dari propagasi  
gelombang pada medium anisotropi. Pada medium  anisotropi 
menghasilkan suatu muka gelombang yang tidak lagi simetri, 
tetapi akan menghasilkan suatu muka gelombang yang 
condong atau miring (skewed). Bayangkan jika  Huygens’ 
secondary sources berada pada wavefront awal yaitu A pada 
waktu t yang tepat berada pada reflektor miring dengan sudut 
Φ. Karena sifat anisotropi dari medium tersebut maka sumber 
Huygen tidak menghasilkan muka gelombang yang setengah 
lingkaran (semicircular wavefront), tetapi menghasilkan muka 
gelombang yang miring pada arah yang memiki kecepatan 
yang lebih tinggi. Muka gelombang yang condong ini akan 
membentuk bidang muka gelombang B pada waktu t+Δt. 
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Gambar 2.19 Aplikasi prinsip Huygen terhadap propagasi gelombang 

bidang anisotropi dari exploding reflector (Yilmaz, 2001). 
 

Ketika energi ditransimisikan sepanjang jalur ray SP 
yang membentuk sudut Φ pada kecepatan grup, yaitu muka 
gelombang yang merepresentasikan suatu fasa konstan, pada 
kenyataannya merambat dari posisi A ke B melewati jalur TP 
yang normal terhadap muka gelombang pada kecepatan fasa 
(phase velocity) dengan membentuk sudut θ. Karena 
kecepatan group diasosiasikan dengan jalur ray, kadang-
kadang dinamakan juga kecepatan ray. Sama halnya dengan 
kecepatan fasa yang diasosiakan dengan muka gelombang, 
maka kadang-kadang disebut juga dengan kecepatan muka 
gelombang. Sudut yang dibentuk dari muka gelombang 
dengan kecepatan fasa berbeda dengan sudut yang dibentuk 
dari jalur ray dengan kecepatan grup. Jika mediumnya adalah 
isotropi, maka Huygen’s secondary sources akan 
menghasilkan muka gelombang yang setengah lingkaran 
(semicircular wavefront) dan sudut fasa θ sama dengan sudut 
ray Φ.  

Jalur ray zero-offset SP tidak membentuk sudut yang 
tepat terhadap reflektor, oleh karena itu kasus ini dinamakan 
anisotropi karena zero-offset ray bukan seperti normal-
incident ray pada isotropi. Pada kasus isotropi, suatu titik 
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sumber akan menghasilkan muka gelombang yang berbentuk 
lingkaran dan zero-offset  ray-nya merupakan normal-incident 
terhadap reflektor. Tetapi, pada kasus medium anisotropi, 
muka gelombang yang dihasilkan akan dicondongkan, 
sehingga zero-offset ray akan bergeser pada reflektor pada 
sudut non-normal incident. 

 

 
Gambar 2.20 Muka gelombang isotropi dan anisotropi dari gelombang-P 

(Sheriff, 1982). 
 

2.10 Weak Anisotropi dan Non Hyperbolic Normal Move 
Out (NMO) 
Tingkat anisotropi suatu batuan dipengaruhi oleh 

komposisi dan arah kristal. Kompaksi, sedimentasi, tegangan, 
dan proses geologi mempengaruhi orientasi dan keselarasan 
rekahan. Persamaan 2.32 sangatlah penting dalam analisa 
seismik pada medium anisotropi. Thomsen (1986) 
memperkenalkan “weak” anisotropi parameter untuk 
menguatkan notasi konvensional pada konstanta elastik untuk 
gelombang seismik. Thomsen “weak” anisotropi parameter 
dapat ditulis dalam bentuk persamaan sebagai berikut : 

 

𝑎𝑎𝑜𝑜 = �𝐶𝐶33
𝜌𝜌

 ; kecepatan gelombang P vertikal (2.32a) 
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𝛽𝛽𝑜𝑜 = �𝐶𝐶44
𝜌𝜌

 ; kecepatan gelombang S vertikal (2.32b) 

𝜀𝜀 ≡ 𝐶𝐶11−𝐶𝐶33
2𝐶𝐶33

=
𝑉𝑉𝑝𝑝�

𝜋𝜋
2�−𝑎𝑎0

𝑎𝑎0
; kecepatan anisotropi 

gelombang P (2.32c) 

𝛾𝛾 ≡ 𝐶𝐶66−𝐶𝐶44
2𝐶𝐶44

=
𝑉𝑉�𝑆𝑆‖�

𝜋𝜋
2�−𝛽𝛽𝑜𝑜
𝛽𝛽𝑜𝑜

 ; kecepatan anisotropi 

gelombang SH (2.32d) 

𝛿𝛿∗ ≡
1

2𝐶𝐶33
2 [2(𝐶𝐶13 + 𝐶𝐶44)2 − (𝐶𝐶33 + 𝐶𝐶44)(𝐶𝐶11 + 𝐶𝐶33 − 2𝐶𝐶44)] 

 (2.32e) 

𝛿𝛿 = 1
2
�𝜀𝜀 + 𝛿𝛿∗

�
1−𝛽𝛽0

2

𝑎𝑎0
2 �
� = (𝐶𝐶13 +𝐶𝐶44 )2−(𝐶𝐶33 +𝐶𝐶44 )2

2𝐶𝐶33 (𝐶𝐶33−𝐶𝐶44 )   (2.32f) 

 
dimana 𝛿𝛿∗ merupakan anisotropi gelombang P pada sudut 
yang kecil, ketika  𝜀𝜀 − 𝛿𝛿 memberikan deviasi dari fungsi 
kecepatan ellips. 𝛿𝛿 merupakan pendekatan dari  𝛿𝛿∗ untuk 
weak anisotropi (Thomsen, 1986). Persamaan ini hanya 
berlaku pada kasus VTI dan membutuhkan modifikasi untuk 
model HTI. 

Ruger (1997) menunjukkan bahwa sifat kinematik 
dan polarisasi dari gelombang P dan S untuk model HTI 
adalah sama dengan model VTI. Sehingga perambatan 
gelombang pada model HTI bisa diturunkan dari persamaan 
VTI Thomsen. Pada sumbu simetris horizontal, parameter 
VTI Thomsen digunakan untuk medium HTI (Ruger, 1997):  

 
𝜀𝜀(𝑣𝑣) = − 𝜀𝜀

1+2𝜀𝜀
  (2.33a) 

𝛿𝛿(𝑣𝑣) = −
𝛿𝛿−2𝜀𝜀�1+𝜀𝜀

𝑓𝑓�

(1+2𝜀𝜀)�1+2𝜀𝜀
𝑓𝑓 �

 ; dimana 𝑓𝑓 = 1 − �𝑉𝑉𝑠𝑠0
𝑉𝑉𝑝𝑝0
�

2
 (2.33b) 
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𝛾𝛾(𝑣𝑣) = − 𝛾𝛾
1+2𝛾𝛾

  (2.33c) 

 
Tsvankin (1997) memperkenalkan bahwa parameter 
anisotropi Thomsen bisa digunakan pada pengolahan data 
seismik. Kombinasi parameter Thomsen (𝜂𝜂) sebagai berikut : 
 

𝜂𝜂 = 𝜀𝜀−𝛿𝛿
1+2𝛿𝛿

  (2.34) 
 

𝜂𝜂 (eta) merupakan parameter in-elliptical. Jika  𝜀𝜀 = 𝛿𝛿, maka 
parameter 𝜂𝜂 = 0 dan medium merupakan elliptical anisotropi. 
persamaan non-hyperbolic NMO bisa digunakan dalam 
koreksi data seismik (Alkhalifah, 1997). Non-hyperbolic 
(anisotropi NMO) dapat ditulis sebagai berikut :  
 

𝑡𝑡2(𝑥𝑥) = 𝑡𝑡2 + � 𝑥𝑥2

𝑣𝑣𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛2 � − Δ𝑡𝑡2  (2.35) 
 
dimana dua suku pertama merupakan persamaan hyperbolic 
NMO dan Δ𝑡𝑡2 adalah koreksi anisotropi. 
 

Δ𝑡𝑡2 = 2𝜂𝜂𝑥𝑥4

𝑣𝑣𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛2 �𝑡𝑡0
2𝑣𝑣𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛2 +(1+2𝜂𝜂)𝑥𝑥2�

  (2.36) 
 

Parameter 𝜂𝜂 dapat duliskan : 
 

𝜂𝜂 =
�Δ𝑡𝑡

2

2 ��𝑡𝑡0
2+ 𝑥𝑥2

𝑣𝑣𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛2 �

� 𝑥𝑥2

𝑣𝑣𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛
2 �� 𝑥𝑥2

𝑣𝑣𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛
2 −Δ𝑡𝑡2�

  (2.37) 

 
Interval 𝜂𝜂𝑖𝑖  digunakan dalam analisa kecepatan anisotropi: 
 

Δ𝑡𝑡2 = 2𝜂𝜂𝑖𝑖𝑥𝑥4

𝑣𝑣𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛2 (𝑖𝑖)�𝑡𝑡0
2(𝑖𝑖)𝑣𝑣𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛2 +(1+2𝜂𝜂𝑖𝑖)𝑥𝑥2�

  (2.38) 
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“i” merupakan nilai interval untuk i lapisan pada lapisan 
model bumi. Sehingga 𝜂𝜂𝑖𝑖  dapat ditulis:  
 

𝜂𝜂𝑖𝑖 = 1
8
� 1
𝑣𝑣𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛4 (𝑖𝑖)𝑡𝑡0(𝑖𝑖)

�∑ 𝑣𝑣𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛 ,𝑖𝑖
4𝑁𝑁

𝑖𝑖=1 (1 + 8𝜂𝜂, 𝑖𝑖)𝑡𝑡0,𝑖𝑖� − 1� (2.39) 
 
 (Tsvankin, 1998) 
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BAB III 
METODOLOGI PENELITIAN 

 
 
 

 
3.1 Data Seismik 
 Data yang digunakan dalam penelitian ini adalah data 
seismik 2 Dimensi laut yang sudah melalui tahap pre stack time 
migration. Sehingga data yang digunakan adalah time migrated 
section, CMP gather, Vrms, dan data horizon. Jumlah CMP pada 
lintasan seismik adalah 3142 dimana CMP pertama adalah 286 
dan CMP terakhir 3428 dengan CMP interval 12,5 m. Sehingga 
diperoleh panjang keseluruhan lintasan seismik adalah 39275 m. 
  
3.2 Pengolahan Data 
3.2.1 PSDM Isotropi 
 PSDM isotropi merupakan tahap pengolahan data seismik 
lanjutan yang bertujuan untuk memperoleh citra penampang 
seismik yang lebih optimal dibandingkan dengan penampang 
PSTM. Pada tahap ini digunakan model kecepatan interval yang 
diperoleh dari transformasi dengan menggunakan persamaan Dix 
dan coherency inversion. Hasil transformasi kecepatan interval 
kemudian diperbaiki dengan menggunakan inversi tomografi 
untuk memperoleh model kecepatan yang mendekati kondisi 
geologi sesungguhnya. Model kecepatan yang sudah mengalami 
perbaikan digunakan sebagai data masukan untuk dilakukan 
migrasi dalam domain kedalaman dengan menggunakan 
algoritma Kirchhoff. 
 
3.2.1.1 Pembuatan Model Kecepatan Interval Awal 
 Pada tahap pembuatan model kecepatan interval awal 
digunakan data masukan berupa CMP gather dan time migrated 
horizon. Pembuatan model kecepatan interval digunakan dua 
metode yaitu, transformasi Dix dan coherency inversion. Pada 
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lapisan pertama dan kedua digunakan transformasi Dix untuk 
mengubah kecepatan rms menjadi kecepatan interval. Kemudian 
digunakan coherency inversion untuk lapisan ketiga dan lapisan 
seterusnya. Berikut ini adalah diagram alir proses pembuatan 
model kecepatan interval awal. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Gambar 3.1 Diagram Alir Pembuatan Model Kecepatan Interval Awal 
 

Coherency 
inversion 

CMP Gather 

Vrms 
 

PSTM 

Time Migrated 
Section 

Input Horizon 

Time Horizon 

Vinterval 

Demigrate Horizon 
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Gambar 3.2 Model Kecepatan RMS (Vrms) 

 
 
Data horizon berupa time migrated horizon diload untuk 
memperoleh batas lapisan yang akan digunakan sebagai 
pembuatan kecepatan interval dengan jumlah sebanyak 13 
horizon. Pada gambar 3.3 merupakan PSTM section yang sudah 
mengalami interpretasi horizon. 

Pada lapisan pertama dan kedua digunakan transformasi Dix 
disebabkan pada lapisan tersebut tidak terjadi variasi kecepatan 
lateral yang tinggi dan lapisan tersebut tidak terlalu miring. 
Sedangkan untuk lapisan ketiga dan seterusnya mulai terjadi 
variasi kecepatan lateral ditandai dengan munculnya carbonate 
platform. Sehingga digunakan metode coherency inversion untuk 
membuat model kecepatan interval. 
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Metode coherency inversion dilakukan pada tiap lapisan 

berdasarkan kurva ray tracing dari lapisan ketiga hingga lapisan 
terakhir secara berurutan untuk memperoleh model kecepatan 
interval awal. Pada metode ini digunakan data masukan berupa 
CMP gather dan time horizon, tetapi horizon pada PSTM section 
merupakan time migrated horizon sehingga dilakukan demigrate 
horizon untuk memperoleh time horizon. 

 

 
Gambar 3.4 Time Horizon hasil demigrasi 

 
Pada tahap coherency inversion, dilakukan analisa 

semblance yang menyatakan perbedaan waktu model dengan 
waktu tempuh sebenarnya, dimana pada analisa ini dipilih nilai 
semblance yang tinggi. Analisa semblance ini dilakukan secara 
bertahap dari tiap lapisan. Ketidak tepatan analisa semblance akan 
berpengaruh terhadap error dalam penentuan kecepatan, dimana 
nilai error akan terakumulasi secara terus menerus yang 
mengakibatkan model kecepatan interval akan mempunyai nilai 
error tinggi pada lapisan berikutnya. Setelah dilakukan analisa 
semblance untuk lapisan ketiga sampai lapisan terakhir diperoleh 
model kecepatan interval awal sebagai berikut. 
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Gambar 3.5 Model Kecepatan Interval Awal 

 
3.2.1.2 Memperbarui Model Kecepatan Interval 
 Model kecepatan interval awal dari transformasi Dix dan 
coherency inversion bukan merupakan model kecepatan interval 
sebenarnya. Hal ini ditandai dengan bentuk geometri reflektor 
yang kurang tepat, sehingga perlu dilakukan perbaikan model 
kecepatan interval dengan menggunakan analisa residual depth 
move out dan dilanjutkan dengan tomografi. Pada tahap ini 
dilakukan analisa residual depth move out semblance tiap lapisan.  
Pada analisa semblance ini, dipilih semblance yang tinggi dengan 
nilai residual depth move out mendekati nol pada depth gather. 
Hasil dari residual depth move out kemudian digunakan sebagai 
data masukan untuk horizon base tomography. Pada proses 
horizon base tomografi diperoleh model kecepatan interval yang 
sudah mengalami perbaikan sehingga model kecepatan interval 
tersebut digunakan sebagai data masukan dalam proses migrasi 
domain kedalaman. Dalam proses perbaikan model kecepatan dan 
migrasi dilakukan secara berulang-ulang (iteratif) untuk 
memperoleh gather yang lurus dengan dilakukan refinement 
horizon pada depth migrated section hasil migrasi. Pada 
penelitian ini dilakukan iterasi sebanyak 46 kali. 
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Gambar 3.6 Diagram Alur Perbaikan Model Kecepatan Interval 
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Gambar 3.7 Residual depth move out Lapisan ke-4 

 

 
Gambar 3.8 Model Kecepatan Interval Akhir 
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3.2.2 PSDM VTI               
 PSDM VTI merupakan tahap pengolahan data seismik 
lanjutan yang dilakukan apabila terdapat efek “hockey stick” pada 
far offset yang menandakan bahwa medium yang dilewati oleh 
lintasan seismik merupakan medium anisotropi. pada penelitian 
ini digunakan asumsi anisotropi ellips, dimana nilai parameter 
anisotropi epsilon (ε) dan delta (δ) dianggap sama sehingga muka 
gelombang yang terbentuk berbentuk ellips. Tahap ini dimulai 
dengan melakukan konversi model kecepatan interval isotropi 
akhir menjadi model kecepatan interval anisotropi. Kemudian 
dilanjutkan dengan pembuatan model epsilon interval untuk 
menghilangkan efek “hockey stick” pada far offset. Berikut ini 
adalah diagram alir dari PSDM VTI. 
 
 

 
 

Gambar 3.10 Diagram Alur PSDM VTI 
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3.2.2.1 Membuat Parameter Interval Anisotropi Awal 
 Pada tahap ini nilai parameter anisotropi delta dan epsilon 
dianggap sama sesuai dengan asumsi anisotropi ellips dimana 
muka gelombang yang dihasilkan berbentuk ellips. Nilai 
parameter delta diasumsikan mendekati nol sehingga nilai epsilon 
adalah nol. Setelah diperoleh nilai parameter interval anisotropi 
awal, kemudian dilakukan proses konversi model kecepatan 
interval isotropi menjadi model kecepatan interval anisotropi. 
model kecepatan interval anisotropi ini kemudian digunakan 
sebagai data masukan dalam proses migrasi sehingga dipeoleh 
depth gather anisotropi awal. 

 
Gambar 3.11 Model kecepatan interval anisotropi akhir 

 
3.2.2.2 Memperbarui Model Interval Epsilon 
 Parameter epsilon digunakan untuk mengkoreksi hockey 
stick pada far offset dengan memanfaatkan fourth order NMO 
(normal move out). Parameter epsilon merupakan perbandingan 
kecepatan horizontal (Vp 90o) dengan kecepatan vertikal (Vp 0o). 
Perbaikan model interval epsilon dilakukan dengan menganalisa 
semblance epsilon pada masing-masing lapisan. Semblance 
tertinggi menandakan nilai epsilon sudah mendekati sebenarnya. 
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Analisa epsilon yang sudah tepat akan menghasilkan gather pada 
far offset menjadi lurus atau efek hockey stick relatif berkurang. 
Pada penelitian ini, dilakukan perbaikan model interval epsilon 
sebanyak 5 kali iterasi. 
 

 
Gambar 3.12 Residual Interval Epsilon Horizon-7  

 

 
Gambar 3.13 Interval Epsilon Akhir  
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Gambar 3.14 Penampang PSDM VTI Akhir 
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“Halaman ini sengaja dikosongkan” 
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BAB IV 
ANALISA DATA DAN PEMBAHASAN 

 
 
4.1  PSDM Konvensional 
4.1.1 Model Kecepatan Interval Awal  
 CMP gather yang diolah dengan menggunakan metode 
PSDM menghasilkan citra yang lebih baik dibandingkan dengan 
penampang hasil PSTM. Hal ini disebabkan pada saat melakukan 
migrasi dengan metode PSDM digunakan model kecepatan 
interval sebagai data masukan, sedangkan pada migrasi dengan 
metode PSTM digunakan model kecepatan RMS. Model 
kecepatan interval mempunyai keunggulan dalam menganalisa 
variasi kecepatan secara lateral maupun horizontal. Ray tracing 
(jejak sinar) digunakan dalam memodelkan kecepatan lateral pada 
saat coherency inversion. Pada metode ray tracing, ray path akan 
dibelokkan secara tajam pada saat melewati lapisan yang 
mempunyai kecepatan tinggi, sehingga model kecepatan interval 
yang dihasilkan dari metode ini mendekati model kecepatan yang 
sesungguhnya. Sedangkan pada metode PSTM digunakan model 
kecepatan RMS sebagai data masukan sehingga diperoleh 
penampang yang kurang baik jika dibandingkan penampang 
PSDM. Model kecepatan RMS menggunakan asumsi straight ray, 
yaitu dengan asumsi bahwa kecepatan gelombang seismik akan 
semakin cepat seiring dengan bertambahnya kedalaman. Asumsi 
ini tidak bisa memodelkan kecepatan pada daerah yang 
mempunyai variasi kecepatan lateral yang tinggi. Model 
kecepatan RMS mempunyai error tinggi pada geometri reflektor 
yang mempunyai sudut kemiringan yang besar. 

Pada studi kasus penelitian ini terjadi variasi kecepatan 
lateral pada horizon-3, 4, dan 5. Horizon tersebut merupakan 
lapisan top karbonat, base karbonat, dan main karbonat yang 
menjulang ke atas memotong horizon 2 pada CMP 2100 sampai 
3428. Lapisan  karbonat tersebut  mempunyai kecepatan yang 
relatif tinggi dibandingkan kecepatan lapisan pada horizon 2 
dengan kedalaman lapisan yang sama yaitu pada kedalaman 1500 
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meter. Sehingga model kecepatan interval menghasilkan 
penampang seismik yang mendekati kondisi geologi yang 
sebenarnya dibandingkan model kecepatan RMS. 

 

 
Gambar 4.1 Model Kecepatan RMS 

 
4.1.2 Perbaikan Model Kecepatan Interval  

Model kecepatan interval diperbaharui hingga diperoleh 
residual depth move out mendekati nol. Metode yang digunakan 
untuk memperbaharui model kecepatan interval adalah horizon 
base tomography dengan menggunakan persamaan inversi linier 
(Generalized Linier Inversion). Ray tracing error yang diperoleh 
dari analisa residual depth move out digunakan untuk 
membangun matriks tomografi sepanjang lintasan gelombang. 
Perbaikan dilakukan pada batas lapisan dan kecepatan secara 
simultan hingga diperoleh gather yang lurus. Gather yang lurus 
menunjukkan model kecepatan yang diperoleh dari metode 
tomografi sudah tepat. 
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Gambar 4.2 Model Kecepatan Interval Akhir 

 
4.1.3 Perbandingan PSDM dengan PSTM 
 Model kecepatan interval yang sudah mengalami 
perbaikan dengan menggunakan metode tomografi kemudian 
digunakan sebagai data masukan pada proses migrasi Kirchhoff 2 
dimensi PSDM. Analisa penampang seismik dilakukan untuk 
mengetahui perbedaan penampang PSDM dan PSTM dengan 
melakukan scaling pada penampang PSDM dalam domain 
kedalaman ke domain waktu, sehingga diperoleh penampang 
PSDM dalam domain waktu. Secara umum, penampang PSDM 
mempunyai citra yang lebih baik jika dibandingkan dengan 
PSTM. Analisa dilakukan di zona yang mempunyai perbedaan 
kemenerusan reflektor antara penampang PSTM dan penampang 
PSDM. 
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Gambar 4.3 Penampang seismik PSTM 

 
 

 
 

Gambar 4.4 Penampang seismik PSDM 
 
 
 

 



 
 

59 
 

 
Gambar 4.5 Penampang seismik pada CMP 2521 sampai CMP 2700 pada 

kisaran waktu 1000 ms sampai 2500 ms. Gambar kiri adalah 
penampang PSTM dan gambar kanan adalah penampang PSDM.   

 
 Berdasarkan analisa pada gambar 4.5 diketahui bahwa 
penampang seismik PSDM mampu mencitrakan reflektor yang 
lebih jelas daripada PSTM. Hal ini terlihat pada zona yang 
dilingkari dengan warna orange, dimana pada penampang 
seismik PSTM terlihat reflektor yang tidak menerus. Pada 
penampang PSDM, reflektor yang dihasilkan lebih menerus dan 
reflektor dengan ketebalan yang relatif tipis mampu dicitrakan 
oleh penampang PSDM. 

 

 
Gambar 4.6 Penampang seismik pada CMP 2500 sampai CMP 2720 pada 

kisaran waktu 2200 ms sampai 3500 ms. Gambar kiri adalah 
penampang PSTM dan gambar kanan adalah penampang PSDM.   
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 Pada gambar 4.6 terlihat perbedaan antara penampang 
PSTM dengan PSDM dalam mencitrakan kemenerusan reflektor. 
Pada ellips orange terjadi perubahan reflektor pada penampang 
PSDM, dimana reflektor lebih menerus dan fokus energi. Fokus 
energi menyebabkan reflektor pada penampang PSDM lebih jelas 
(strong) dan posisi reflektor sesuai dengan kondisi geologi 
sebenarnya.  Signal to noise ratio (S/N) pada penampang PSDM 
lebih besar daripada penampang PSTM, hal ini terlihat pada 
penampang PSDM yang mampu mencitrakan reflektor dengan 
lebih jelas dan bersih dari noise. Hasil penampang seismik dari 
metode PSDM mempunyai banyak kelebihan daripada PSTM, 
yaitu kemampuan PSDM dalam mencitrakan kemenerusan 
relflektor dan positioning yang baik. Sehingga metode PSDM 
dapat memudahkan tahap interpretasi dan mengurangi resiko 
kegagalan dalam eksplorasi minyak bumi. 
 
4.2 PSDM VTI 
4.2.1 Kecepatan Interval Anisotropi 
 PSDM VTI merupakan proses pengolahan lanjutan dari 
PSDM konvensional yang bertujuan untuk mereduksi hockey 
stick pada far offset. Efek hockey stick terjadi pada offset yang 
panjang dengan rasio panjang offset dan kedalaman lebih dari 1. 
efek hockey stick dapat direduksi menggunakan fourth order 
NMO dan memasukkan parameter anisotropi epsilon. Dalam 
penelitian ini digunakan asumsi ellips anisotropi dimana nilai 
parameter delta sama dengan epsilon. Pada ellips anisotropi, 
muka gelombang yang melewati medium anisotropi adalah ellips. 
 Pada tahap awal PSDM VTI, nilai parameter delta dan 
epsilon mendekati nol. Kemudian, dilakukan konversi model 
kecepatan interval isotropi menjadi anisotropi. Model kecepatan 
interval anisotropi yang diperoleh mempunyai nilai yang 
mendekati model kecepatan interval isotropi disebabkan nilai 
parameter delta yang mendekati nol. Model kecepatan interval 
anisotropi tersebut digunakan sebagai data masukan dalam proses 
migrasi Kirchhoff VTI 2 dimensi. Depth gather hasil dari migrasi 
menunjukkan adanya efek hockey stick setelah mute dilebarkan. 
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Efek hockey stick direduksi dengan cara memperbaharui model 
interval epsilon. 
 

 
Gambar 4.7 Model kecepatan interval anisotropi akhir 

 
4.2.2 Perbaikan Interval Epsilon 
 Perbaikan model interval epsilon dilakukan dengan 
metode analisa semblance epsilon dan residual epsilon. Nilai 
semblance tertinggi dan residual epsilon mendekati nol 
menandakan nilai epsilon sudah benar. Setelah dilakukan 
perbaikan epsilon, diperoleh model interval epsilon tiap horizon. 
Nilai parameter epsilon digunakan untuk menghitung parameter 
eta menggunakan persamaan (2.34) dengan nilai delta adalah nol, 
sehingga nilai parameter eta adalah sama dengan epsilon. Nilai 
parameter eta inilah yang digunakan dalam persamaan fourth 
order NMO untuk mereduksi hockey stick pada far offset. 
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Gambar 4.8 Interval epsilon awal, dimana nilai epsilon adalah nol. 

 

 
Gambar 4.9 Interval Epsilon Akhir 

 
 Gambar 4.9 merupakan model interval epsilon hasil 
iterasi ke-5, dimana terdapat beberapa zona yang memiliki nilai 
epsilon tinggi. Nilai epsilon tertinggi terletak pada CMP 286 
sampai CMP 1600 yang terletak pada kedalaman 1900 meter 
sampai 3000 meter dengan kisaran nilai epsilon mulai 0,03 
hingga 0,08. Nilai epsilon tinggi juga ditemui pada CMP 2300 
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sampai CMP 2620 dengan kedalaman 1500 meter hingga 3000 
meter dengan kisaran nilai epsilon 0,03 hingga 0,06. Nilai epsilon 
yang tinggi menandakan pada zona tersebut terdapat efek hockey 
stick, dimana gather melengkung keatas yang disebabkan oleh 
efek anisotropi dari lapisan tersebut. 
 Pada gambar 4.10 terlihat efek hockey stick di far offset 
pada gather yang belum dikoreksi epsilon di ellips warna orange. 
Depth gather yang sudah dikoreksi epsilon mengalami perbaikan 
di far offset, yaitu efek hockey stick tereduksi sehingga menjadi 
datar. Mute dilebarkan pada depth gather yang sudah dikoreksi 
epsilon, dimana mute anisotropi lebih lebar dibandingkan mute 
isotropi. Mute yang lebih lebar akan memperjelas reflektor, 
dimana data yang terbuang lebih sedikit sehingga diperoleh 
penampang stack yang lebih maksimal.   
 

 
Gambar 4.10 Depth gather pada CRP 738. Gambar kiri adalah gather 

sebelum dikoreksi epsilon dan gambar kanan adalah gather yang 
sudah dikoreksi epsilon. 

 
4.2.3 Perbandingan PSDM VTI dengan PSDM Konvensional 
 Model kecepatan interval anisotropi akhir dan interval 
epsilon akhir digunakan sebagai data masukan dalam proses 
migrasi Kirchhoff VTI 2 dimensi. Mute pada depth gather VTI 
dilebarkan melebihi depth gather konvensional, sehingga 
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diperoleh panampang stacking yang optimal. Gambar 4.8 
merupakan penampang PSDM VTI. 
 

 
Gambar 4.11 Penampang PSDM VTI. 

 
 Penampang PSDM VTI kemudian dianalisa dan 
dibandingkan dengan penampang PSDM konvensional. Setelah 
dilakukan analisa diperoleh beberapa zona yang mempunyai 
perbedaan pencitraan reflektor. Secara umum, PSDM VTI 
mempunyai keunggulan dalam mencitrakan reflektor. Reflektor 
hasil PSDM mempunyai reflektor yang lebih menerus 
dibandingkan PSDM konvensional. 

 

Gambar 4.12 Penampang seismik pada CMP 2230 sampai CMP 2516 di 
kedalaman 1500 meter hingga 2700 meter. Gambar kiri adalah 
PSDM konvensional dan gambar kanan adalah PSDM VTI. 
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 Pada gambar 4.12 di zona ellips warna merah terlihat 
perbedaan pola reflektor, dimana PSDM VTI mampu 
mencitrakan bidang batas lapisan main karbonat secara jelas. 
Pada PSDM konvensional terlihat reflektor pada bidang batas top 
karbonat sangat tebal, hal ini sangat mengganggu proses 
interpretasi. Reflektor yang terlihat tebal pada PSDM 
konvensional disebabkan oleh efek hockey stick pada far offset. 
Mute lebar pada depth gather VTI diterapkan pada depth gather 
konvensional. Pada saat stacking, efek hockey stick akan ikut 
distack, sehingga reflektor yang dihasilkan menjadi lebih tebal 
jika dibandingkan dengan reflektor sebenarnya. Depth gather VTI 
dengan efek hockey stick yang tereduksi menghasilkan 
penampang stack yang lebih optimal, dimana reflektor terlihat 
lebih mendekati kondisi geologi sebenarnya.  
 
 

  

 
Gambar 4.13 Penampang seismik pada CMP 3017 sampai CMP 3375 di 

kedalaman 1000 meter hingga 2500 meter. Gambar kiri adalah 
PSDM konvensional dan gambar kanan adalah PSDM VTI. 

 
 Pada gambar 4.13 terlihat fitur geologi yang mampu 
dicitrakan oleh PSDM VTI. Pada ellips warna kuning dan hijau, 
reflektor pada penampang PSDM VTI lebih jelas dan menerus. 
Fitur geologi berupa patahan terlihat jelas pada penampang 
PSDM VTI, yaitu pada ellips warna biru. PSDM konvensional 
kurang optimal dalam mencitrakan fitur patahan pada ellips warna 
biru. PSDM konvensional hanya mengkoreksi gather pada near-
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offset dan pada far offset muncul hockey stick, sehingga pada saat 
stacking akan terjadi pelemahan energi di far offset yang 
mengakibatkan reflektor menjadi tidak menerus dan fitur patahan 
kurang jelas. Berbeda dengan PSDM VTI yang mampu 
mengkoreksi gather pada far offset dan mereduksi efek hockey 
stick, sehingga gather pada far offset relatif menjadi datar. Ketika 
dilakukan stacking pada gather VTI akan menghasilkan reflektor 
dengan energi tinggi dan menghasilkan fitur geologi yang lebih 
mendekati kondisi sebenarnya. 
 

  
Gambar 4.14 Hasil gather dan semblance pada CRP 2058. Gambar kiri adalah 

depth gather konvensional dan gambar kanan adalah depth gather 
VTI. 

 
 Gambar 4.14 merupakan depth gather dan semblance 
pada CRP 2058, dimana gambar kiri merupakan depth gather dan 
semblance konvensional dan gambar kanan merupakan depth 
gather serta semblance VTI. Pada ellips hitam terlihat depth 
gather VTI pada far offset lebih datar jika dibandingkan dengan 
depth gather konvensional yang melengkung ke atas (efek hockey 
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stick). Efek hockey stick yang tereduksi meningkatkan nilai 
semblance vertikal dan residual depth move out mendekati nol. 
Hal ini menandakan reflektor yang dihasilkan sudah tepat dan 
akan menghasilkan penampang stacking yang optimal.   
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“Halaman ini sengaja dikosongkan” 
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BAB V 
PENUTUP 

 
 
5.1 Kesimpulan 
 Berdasarkan penelitian yang telah dilakukan diperoleh 
kesimpulan sebagai berikut:  

1. Penampang seismik PSDM konvensional memberikan 
citra reflektor yang lebih baik dan mendekati model 
geologi sebenarnya apabila dibandingkan dengan 
penampang seismik PSTM 

2. PSDM merupakan solusi terbaik untuk mengolah data 
seismik apabila terdapat variasi kecepatan lateral dan 
bentuk geometri reflektor yang rumit. 

3. PSDM VTI dengan menggunakan koreksi Non 
Hyperbolic NMO yang dikontrol oleh parameter epsilon 
(ε)  mampu mereduksi efek hockey stick pada far offset. 

4. Penampang PSDM VTI memberikan pencitraan reflektor 
yang lebih menerus dan mampu mencitrakan fitur-fitur 
geologi seperti patahan secara optimal.   

 
5.2 Saran 

1. Perlu dilakukan denoising dengan menggunakan filtering 
untuk memperoleh penampang yang lebih baik, sehingga 
mempermudah tahap interpretasi. 
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“Halaman ini sengaja dikosongkan” 
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