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Prefazione

Immaginate un’alba di aprile nella baia di San Francisco. La notte che cede il passo alla luce del giorno svelando, un po’ alla volta, il rosso surreale del Golden Gate. In un’alba così è nata la sismologia moderna. Alle 5:12 del 18 aprile 1906, nel mare di quella baia, una porzione della celeberrima faglia di S. Andrea si ruppe, a poca distanza dalla città, generando un terremoto di magnitudo 7,8. La terra, scossa da tale energia si fratturò e deformò, rendendo irriconoscibili i luoghi. Molti scienziati accorsero per studiare il fenomeno, cercando di capire (con i pochi strumenti allora a disposizione) le cause di quella catastrofe. Tra loro c’era Harry Fielding Reid, un geofisico americano. La leggenda narra che nei suoi sopralluoghi sull’area del terremoto vide i campi di grano e gli aranceti innaturalmente disallineati. E capì. Capì che ci sono luoghi del nostro pianeta dove le tensioni si accumulano fino a che, laddove c’è una maggiore debolezza e fragilità, la terra si rompe. In realtà, più che la suggestione di un campo di grano a zig-zag, Fielding Reid usò delle sofisticate (per l’epoca) misure geodetiche. La sua “teoria del rimbalzo elastico” catapultò il mondo scientifico in una nuova era, dove faglie, propagazione delle onde, epicentri e ipocentri finalmente raccontavano il meccanismo primario dei terremoti.

Ma come spesso accade nella scienza, per un mistero svelato ce ne sono infiniti altri che, ancora oggi, impegnano i sismologi in sfide sempre più difficili. Da quell’alba sulla baia di San Francisco di 112 anni fa sono stati fatti enormi progressi. Oggi possiamo contare su tecnologie all’avanguardia che ci permettono di avere, in tempo reale, i migliori dati possibili su un terremoto. Abbiamo centri di calcolo che ci consentono di analizzare enormi quantità di informazioni in tempi brevi. Abbiamo sofisticate tecniche di analisi e modelli teorici utili. Eppure, nonostante queste armi scientifiche sempre più affilate, siamo ancora lontani dal grande obiettivo: prevedere il giorno, l’ora, il luogo e l’energia del terremoto che verrà.

Nel nostro paese registriamo, in media, circa 19.000 terremoti l’anno, localizzati su tutto il territorio, comprese le aree vulcaniche. Nel 2016, anno della sequenza sismica che interessò Amatrice, Norcia e le zone circostanti, il numero è schizzato a più di 60.000.

Il terremoto è un fenomeno complesso e affascinante, ma pur sempre un evento naturale. Si genera in un luogo all’interno del nostro pianeta, un posto che nessuno di noi ha mai visto e che possiamo immaginare solo indossando gli occhiali della scienza. E cari lettori, quegli occhiali li indosserete tuffandovi nelle pagine di questo libro. Scoprirete cosa sia un terremoto, cosa misura la sua magnitudo, cosa c’entrano le Alpi e gli Appennini con i terremoti, quali sono le aree più pericolose e quelle a maggior rischio. Scoprirete anche che pericolosità e rischio non sono sinonimi, e che non è impossibile difendersi.

L’Italia è un paese che conosce bene il drammatico impatto dei terremoti sul territorio. Questo libro analizza e descrive in modo snello, ma esaustivo, quanto la sua collocazione nel mar Mediterraneo spieghi tale fragilità. Scoprirete che, sebbene si sia ancora lontani dal prevederli, si può fare qualcosa per difenderci, ricorrendo a una serie di azioni preventive e di comportamenti responsabili anche durante l’evento.

Sabrina Mugnos ha selezionato gli argomenti con grande cura e li ha trattati con la sua usuale scrittura piacevole e accattivante, fornendoci un prezioso manuale di facile consultazione e ricco di utili informazioni. Un libro necessario per diffondere la cultura scientifica su un argomento che ha infiniti risvolti sociali ma anche economici in un paese che, nonostante le gravi tragedie causate dall’accadimento di terremoti, ancora investe poco nella prevenzione, ma anche nella conoscenza e nella sua diffusione.

Dopo averlo letto guarderete ai terremoti con occhi più consapevoli. E scoprirete che avere consapevolezza del fenomeno è una delle azioni basilari per la riduzione rischio ad esso associato.

Francesca Bianco

Direttrice dell’Osservatorio Vesuviano – INGV







Introduzione

Quando la terra si muove abbiamo paura. Il mare può agitarsi quanto vuole e anche inghiottirci, se gli va, perché quello è il suo mestiere. Ma la terra, no. La terra è sinonimo di stabilità, solidità, rassicurazione. La terra deve stare ferma, altrimenti scatena il panico, un istinto della specie che si salvaguarda dal braccio violento di mamma natura e che predispone il nostro organismo alla fuga incontrollata. E non si creda che aver già sperimentato gli effetti di un terremoto renda immuni. È un retaggio atavico che ci portiamo dietro dalla notte dei tempi e al quale è impossibile abituarsi. Ecco perché nel lungo cammino della civiltà si possono contare numerosissimi tentativi di comprendere le origini del fenomeno e, magari, poterlo prevedere e scongiurare; dalle ipotesi più stravaganti alle intuizioni più brillanti, le nebbie hanno cominciato a diradarsi solo verso l’inizio del secolo scorso, e negli ultimi decenni la tecnologia sta permettendo di compiere balzi da gigante per decifrarlo.

La buona notizia è che non tutto il pianeta trema o trema in modo violento: ci sono aree talmente stabili che chi vi abita non ha mai vissuto un sisma e magari mai lo vivrà. Quella pessima, è che il nostro paese non ha la fortuna di trovarsi in una di queste “zone franche”. La penisola italiana e il mare che la circonda sono a dir poco ballerini, a causa di svariate tensioni tettoniche che affliggono l’intero bacino del Mediterraneo.

Sullo “stivale”, la maggior parte delle scosse avviene lungo la dorsale appenninica (che vibra con maggior frequenza e veemenza nella porzione centro-meridionale) e a ridosso delle Alpi Orientali. Anche in mare i sismi più violenti si sono avuti a ridosso delle coste meridionali, in particolare nel Sud del Tirreno e nello Ionio, ma un po’ tutto il litorale dell’Italia è stato interessato da episodi sismici.

Il 20 maggio 2012 mi trovavo a Vercelli. Nel cuore della notte (erano circa le 4 del mattino) il letto ha cominciato a tremare lievemente per una manciata di secondi, sufficienti a diradare il mio sonno leggero. Non ho manie sataniste e la diagnosi è stata subito chiara, così come il sentore che fosse l’eco di qualcosa di più forte che stava accadendo altrove: il Piemonte infatti, soprattutto in quella zona, è a bassa sismicità. La conferma non ha tardato ad arrivare notificata sul mio cellulare: l’epicentro era in Emilia-Romagna, 40 km a nord dell’Appennino settentrionale. La scossa è stata di magnitudo (Mw) 5,9, emergente da 6,3 km di profondità.

La mattina di nove giorni dopo, un nuovo episodio di energia simile (Mw 5,8) si liberò una dozzina di km a sudovest, affiorando da circa 10 km di profondità. Questa volta mi trovavo nella mia città natale, La Spezia, a un centinaio di chilometri dal nuovo epicentro. La mia palazzina di sette piani (dove abito al quinto) ondeggiò poderosamente, al punto che il computer che avevo sotto le mani con tutto il tavolo del mio studio schizzarono via bruscamente. Col senno di poi è stata una fortuna che mi trovassi lì, per poter rassicurare genitori e vicini di casa presi da un comprensibile panico, insieme ad altre decine di persone che si erano riversate in strada. Le conseguenze, almeno nella mia zona, non furono da poco: numerosi edifici del quartiere ne uscirono danneggiati al punto da diventare inagibili ed essere evacuati poche settimane dopo. Oggi sono relitti in balia del tempo e degli elementi.

Amici e conoscenti coi quali ero cresciuta fecero fagotto diretti altrove. Del resto, nella stessa Vercelli di nove giorni prima alcune costruzioni rimasero danneggiate in modo irreparabile pur trovandosi a qualche centinaio di km dall’epicentro.

Al tempo collaboravo con Rainews come divulgatrice scientifica, quindi mi ritrovai immediatamente coinvolta nella vicenda e poco dopo inviata sul campo per documentare ciò che stava accadendo. Le scosse non erano state particolarmente violente, ma erano bastate per scuotere in modo vigoroso il suolo alluvionale della Pianura Padana e far crollare le costruzioni soprastanti, anche le più moderne. Alla fine dei conti, risultarono coinvolti i territori delle province di Modena, Ferrara, Bologna e Reggio Emilia, per un totale di 55 comuni più i quattro capoluoghi, con un bilancio di 28 morti, 300 feriti, 45.000 sfollati e oltre 13 miliardi di euro di danni.

Alla luce della catena di eventi che ho vissuto in prima persona da diversi luoghi e prospettive, le conclusioni sono demoralizzanti. Il sisma non ha raggiunto neppure la sesta magnitudo, eppure si è lasciato dietro morti, feriti, devastazione e, addirittura, danneggiamenti importanti a centinaia di chilometri di distanza.

Il 24 agosto 2016 i fatti si sono ripetuti con esiti ancora più gravi. Il Lazio ha visto sbriciolarsi le sue Amatrice, Accumuli e Arquata del Tronto (in provincia di Rieti) sotto i colpi di una scossa di magnitudo 6 che si è portata via più di 300 anime. Un beffardo ricordo della tragedia ancora fresca dell’aprile del 2009, quando 309 aquilani avevano avuto la peggio durante un sisma di analoga intensità, che aveva trasformato in un austero cimitero la loro splendida città. Per non parlare della sciagura di San Giuliano di Puglia (in Molise) del 2002, quando un modesto magnitudo 5,7, oltretutto con un ipocentro profondo (circa 17 km), seppellì ventisette bambini sotto le macerie di una scuola comunale crollata come un castello di carte a causa di un maldestro intervento di ampliamento (una sopraelevazione in cemento su una struttura debole). Un ventennio pesante, insomma, che richiama un passato recente ben più nefasto segnato dalle ecatombi del sisma avvenuto in Friuli nel 1976, in Irpinia nel 1980 e la mai dimenticata carneficina del 28 dicembre 1908 quando almeno 80.000 persone persero la vita a seguito dell’interminabile scossa di magnitudo 7,1 che rase al suolo le città di Messina e Reggio Calabria, poi sommerse da uno tsunami con onde alte fino a tredici metri.

È evidente che il nostro paese è ancora totalmente in balìa del fenomeno.

Ad oggi la scienza non è in grado di prevedere il momento e il luogo in cui le rocce sottoposte a sforzo si spaccano generando le temute onde sismiche. La ragione è che ci sono numerose variabili che sovrintendono alla loro rottura, e tutti i segnali che paiono tradirla finora si sono rivelati sempre indiziari, ambigui o transitori. In compenso, si stanno sviluppando buone strategie di prevenzione che però non vengono applicate in modo proficuo e continuativo. La più efficace rimane quella di evitare di costruire in zone ad alto rischio, magari nella vicinanza di faglie molto attive. Oppure, di farlo seguendo criteri edilizi antisismici. La tecnologia per farlo c’è, come c’è per ristrutturare gli edifici preesistenti trasformandoli in luoghi sicuri dove potersi proteggere, e non trappole mortali dalle quali fuggire. Ma i buoni propositi, che divampano a ridosso dei disastri, si spengono velocemente, rimanendo orfani di fatti concreti (soprattutto nella nostra bella Italia) fino al disastro successivo. Dunque, è utile continuare a lavorare in contropiede risalendo al primo baluardo di ogni cortina difensiva che si rispetti: la conoscenza del fenomeno. I terremoti sono improvvisi e inaspettati, quindi possono cogliere ovunque e in qualsiasi momento. Pertanto, chi vive in zone ad alto rischio dovrebbe predisporsi all’emergenza innanzitutto allestendo la propria casa e i luoghi di lavoro o di svago in modo idoneo. Inoltre, sapendo come comportarsi. Quando il pensiero razionale rimane interdetto dal panico, l’istinto prende il controllo e, se ben addestrato da esercizio e informazione, può fare la differenza tra la vita e la morte.

Questo testo si prefigge lo scopo di essere un manuale snello ma esaustivo sul fenomeno sismico, ma anche un vademecum delle poche regole comportamentali da seguire a eventi in corso, e magari anche prima che accadano.
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Il terzo pianeta del Sistema Solare

Tanto tempo fa, in una galassia lontana lontana...

Ispirandoci all’incipit della saga di Guerre Stellari di George Lucas, la storia del nostro pianeta potrebbe cominciare proprio come titola il paragrafo.

L’apparente “vuoto” dell’universo è costellato di raggruppamenti di centinaia di miliardi di stelle chiamati galassie. Nel loro interno, le galassie ospitano anche nubi di gas e polveri in lenta rotazione che, a cose normali, se ne stanno buone e tranquille. Ma quando vengono agitate da una qualche perturbazione (come l’onda d’urto di un’esplosione stellare) cominciano a subire un processo di contrazione che ne fa aumentare la temperatura verso il centro, fino ad accendere una fornace nucleare: nasce una stella. Nel frattempo, anche il resto della nube è diventato incandescente, e dall’accrescimento progressivo di piccole disomogeneità prendono forma i pianeti e l’intero sistema planetario.

Ecco. Questo è ciò che pensiamo sia avvenuto nella nostra galassia, la Via Lattea, circa 4,6 miliardi di anni fa, quando vide la luce il Sistema Solare di cui la nostra Terra fa parte.

In principio, ogni pianeta, satellite e corpo minore era fluido e rovente. Poi, nel corso del tempo si sono raffreddati e solidificati, assumendo l’aspetto che vediamo oggi.

L’apparenza, però, può ingannare. Le immagini riprese dallo spazio ci mostrano il nostro bel pianeta come una placida sfera blu dalla geometria massiccia e perfetta. Eppure, una “fotografia strumentale” estrapolata dalla distribuzione delle masse superficiali (ovvero gravimetrica, cioè basata sull’andamento dell’accelerazione di gravità in superficie), la tradisce come un agglomerato bitorzoluto e per nulla accattivante, e se le acque non ne riempissero i vuoti assomiglierebbe ad una patata malandata.

L’interno, però, è tutt’altra cosa. Lì, vigono ordine e armonia. Il raffreddamento ha convogliato gli elementi più pesanti in profondità creando una struttura stratificata.

Se pensiamo a tale diversificazione in termini chimici, il nostro mondo potrebbe essere equiparato a un grande uovo, dove il tuorlo è rappresentato da un nucleo di ferro e nichel in parte solido e in parte liquido, l’albume dal mantello soprastante fatto di silicati di ferro e magnesio, e il sottile guscio dalla crosta, estremamente eterogenea. Radiografando il pianeta da un punto di vista meccanico, invece, la struttura che ne risulta può essere equiparata a quella di una cipolla (metafora ormai famosa e abusata da noi divulgatori scientifici), cioè a gusci concentrici. In quest’ottica, la sottile crosta – meno dell’1% della massa planetaria totale – ha una duplice natura. Quella più densa e sottile giace sotto gli oceani, variando il suo spessore dai 5 ai 15 chilometri, circa, ed è costituita da composti del silicio a base di ferro e magnesio. Quella dei continenti, invece, è dominata da silicati di calcio, alluminio, sodio e potassio, ed essendo più spessa e leggera può variare dai 50-70 km ai 100 sotto le grandi catene montuose come, per esempio, l’Himalaya. Sotto la crosta (a circa 8 km di profondità negli oceani e 30 per i continenti), una variazione di direzione e velocità delle onde sismiche svela la discontinuità di Mohorovicic, anticamera del mantello. Quest’ultimo è il guscio preponderante del pianeta, perché costituisce l’83% del suo volume e il 67% della sua massa. La sua temperatura varia dai 200°C (al confine con la crosta) ai 4000°C (nelle sue zone più interne), ed è fatto di miscele di silicati a base di ferro e magnesio compressi da una pressione che ne porta la densità fino a 3,3 gr/cm3. A 2900 chilometri di profondità la discontinuità di Gutemberg separa il mantello dal nucleo esterno, un anello di ferro e nichel allo stato fuso spesso 2200 chilometri la cui rotazione origina il campo magnetico terrestre. Infine, al centro del pianeta, sepolto ad oltre 5100 chilometri di profondità, domina un nucleo interno solido dal diametro di circa 1250 chilometri (poco più della lunghezza della nostra penisola). Anch’esso è fatto di una lega ferro-nichel con una prevalenza di ferro, denso 12-13 gr/cm3 e caldo intorno ai 5-6000°C. Un’enorme palla di metallo rovente quanto la superficie solare, che da sola rappresenta un terzo della massa planetaria.
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Fig. 1.1. A sinistra, l’immagine del nostro pianeta così come si presenta ad occhio nudo. Sulla destra, la sua forma secondo l’"occhio gravimetrico".

Tutto questo calore è il lascito della creazione, ma anche il contributo del decadimento di una quantità non ben precisata di elementi radioattivi finiti nell’impasto primordiale.

A 6371 km di profondità siamo al centro della Terra, il leggendario e oscuro regno al quale hanno avuto accesso solo scrittori e sognatori. Già, perché allo stato attuale della nostra tecnologia ogni esplorazione reale ci è assolutamente preclusa. Sembrerebbe inverosimile che ci sia vietato coprire una distanza che in aereo percorreremmo in poche ore. Eppure è proprio così, poiché dirigendosi sottoterra pressione e temperatura aumentano al punto da rendere la roccia una muraglia impenetrabile per ogni mezzo (almeno per l’attuale tecnologia). Pertanto, tutto ciò che sappiamo sull’interno del nostro pianeta lo abbiamo ricavato in modo indiretto, studiando il comportamento delle onde sismiche generate sia da terremoti naturali sia da quelli indotti, che si propagano da un lato all’altro del globo. Queste perturbazioni, infatti, si muovono con diverse velocità e modalità a seconda del mezzo che attraversano, fornendo preziose informazioni sulla sua natura.

[image: ]

Fig. 1.2. La struttura della Terra, sia dal punto di vista chimico (a sinistra) sia meccanico (sopra). Gli strati di cui è composta sono separati da transizioni chiamate "discontinuità", svelate dal cambiamento di velocità e direzione delle onde sismiche.
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Come su un tapis-roulant

Un efficiente gioco a incastri

Abbiamo chiamato i primi 100-200 chilometri di spessore del pianeta litosfera, un guscio che abbraccia la crosta più una piccola fetta di mantello. Ma non si tratta di un blocco unico bensì di un bricolage di placche o zolle in continuo moto reciproco, generato dalle correnti calde che risalgono da uno strato plastico e duttile sul quale poggiano, chiamato astenosfera. Lentamente ma inesorabilmente, le zolle si aprono e poi collidono in vari modi, deformandosi, accavallandosi e fagocitandosi.

Il funzionamento della dinamica litosferica, detto tettonica delle placche o zolle, si deve all’intuizione del geologo tedesco Alfred Wegener all’inizio del secolo scorso. Le similitudini tra rocce, strutture e fossili osservati in Africa e nel Sudamerica lo portarono a concepire l’idea di un super-continente inizialmente integro, poi fratturatosi in parti più piccole andate alla deriva.

Nel tempo, altre scoperte gli diedero ragione e oggi siamo in possesso di un modello che spiega in modo soddisfacente gran parte dei processi geologici endogeni e, soprattutto, come e perché avviene l’attività sismica e vulcanica che si osserva in superficie.

Le placche si muovono a una velocità di qualche centimetro l’anno, variabile da luogo a luogo. Nel quotidiano è pochissimo, certo, ma nei milioni di anni si creano o chiudono mari e oceani e s’innalzano montagne, coi cambiamenti ambientali e climatici che ne conseguono.

La natura delle zolle condiziona il modo in cui interagiscono e, di conseguenza, il tipo di attività geologica che si manifesta. Due zolle continentali che s’incontrano, per esempio, di norma si deformano piegandosi ed accartocciandosi fino a innalzarsi come catene montuose. È il caso delle nostre Alpi, frutto della collisione del continente africano contro quello euroasiatico; oppure dell’Himalaya, conseguenza della migrazione del corno indiano, un tempo all’altezza del Madagascar e successivamente scontratosi col continente euroasiatico.

Se a fronteggiarsi sono due zolle oceaniche o una zolla oceanica e una continentale, invece, avviene il fenomeno della subduzione, cioè dell’inabissamento della placca più densa e sottile (che è quella oceanica o, comunque, la più esile se sono della stessa natura) al di sotto dell’antagonista. In queste circostanze, oltre all’attività sismica si crea anche quella vulcanica, dovuta alla fusione parziale del lembo roccioso che sprofonda nel mantello e alla sua successiva risalita sotto forma di magma (vedi mio libro precedente Vulcani, così il pianeta cambia pelle, Hoepli 2019). È il caso della Cordigliera delle Ande, in Sudamerica, della Catena delle Cascate del Nordamerica, delle Filippine, dell’Indonesia, del Giappone e di tante altre zone bordate o interamente formate da allineamenti di vulcani.

Naturalmente questo schema deve essere inteso come modello teorico generale, perché nella realtà le cose sono più complesse e ibride. Per esempio, se due placche continentali sono in direzione di collisione, può accadere che una porzione della crosta oceanica che rimane in mezzo si infletta e sprofondi nel mantello, mentre il resto può venire scollato e innalzato sulla cima delle future montagne, così come “sotto”, in fusione, possono finire anche lembi di crosta continentale.
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Fig. 2.1. La superficie della Terra, per i primi 100-200 km, è frammentata in placche o zolle i cui movimenti reciproci danno origine all’attività sismica e vulcanica che osserviamo. In alto, una raffigurazione della loro dinamica: lungo i margini divergenti (la cui evoluzione sono le dorsali) si forma nuova crosta che si consuma nei margini compressivi dove si formano sistemi di fosse e vulcani o montagne.

Infine, ci sono placche che si lambiscono soltanto, strofinandosi con un movimento che chiamiamo trascorrente. L’esempio più eclatante sono quella nordamericana e pacifica nel tratto della celebre faglia di Sant’Andrea, dove scorrono l’una accanto all’altra alla velocità di circa 5 cm l’anno.

Così si spacca la superficie terrestre

Il continuo movimento delle placche e la loro reciproca interazione le sottopongono a giganteschi sforzi. Tuttavia, essendo a piccola scala eterogenee, quindi con caratteristiche fisico-chimiche di varia natura, rispondono alle tensioni in modo diverso. Se queste ultime avvengono in modo graduale e le rocce sono sufficientemente plastiche, allora possono semplicemente deformarsi formando pieghe di varie fogge, dimensioni ed estensione.

Al contrario, se la risposta della roccia è più rigida allora l’energia non viene dissipata ma accumulata fino a quando non viene superato il limite di rottura. A quel punto si formano fratture (diaclasi) che, quando dislocano due blocchi, si chiamano faglie.
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Fig. 2.2. Quando la roccia è sufficientemente plastica non si rompe ma si piega. Ne sono un esempio queste immagini. In quella di sinistra abbiamo una piega "a ginocchio" in roccia tipo flysh carbonatico, ripresa nella regione basca francese (foto di Thibault Cavailhes). Sulla destra è curioso vedere quanto il manto vegetale ricopra spesso il substrato roccioso impedendo di coglierne la struttura e, quindi, gli indizi sulla geodinamica della zona.

Una volta nate, le faglie hanno una vita alquanto incerta. Il decorso più fortunato (almeno per noi inquilini che viviamo sulla superficie terrestre) è che le forze che le hanno generate si esauriscano facendole morire lì quanto prima, senza dare più alcun fastidio. Un’altra eventualità senza gravi conseguenze è che le faglie siano caratterizzate da movimenti lenti e continui, tali da permettere loro di scaricare le tensioni in modo progressivo e, quindi, innocuo (tecnicamente asismico). Infine, caso più insidioso, il movimento persiste ma è intermittente poiché ostacolato dalla resistenza della roccia, e alternato a lunghi periodi di inattività (dell’ordine delle decine o centinaia di anni) durante i quali avviene il processo di caricamento tettonico. Poi, quando la soglia di sopportazione viene superata, lo scorrimento avviene in modo brusco e violento con liberazione dell’energia accumulata sotto forma di onde sismiche.

La potenza del terremoto generato da una faglia è proporzionale alla lunghezza del tratto che si rompe. Di norma, per valori intorno ai 50 chilometri si generano sismi di magnitudo 7, che sale a 8 se la frattura corre per 250-300 chilometri, mentre oltre i 500 chilometri siamo su valori che partono da 9 in su. Il terremoto che ha colpito l’Indonesia nel 2004, che ha raggiunto magnitudo 9,3, ha visto rompersi quasi 1500 chilometri di roccia.

Ci può rassicurare sapere che raramente le faglie si spaccano per tutta la loro lunghezza in una sola volta, perché sono spesso frammentate in segmenti minori. Rimane il fatto che nelle zone di subduzione (dove, lo ricordiamo, una placca s’inabissa sotto l’altra) la lacerazione di enormi lembi di litosfera è più frequente e ne scaturiscono dei mega-terremoti. Per esempio, lungo la Cintura di Fuoco (cioè il perimetro della placca pacifica) sono avvenuti alcuni tra i più violenti terremoti a memoria d’uomo, come quello del Cile nel 1960 (Mw 9,5, il più forte mai registrato) o dell’Alaska nel 1964 (Mw 9,3) dove la convergenza tettonica raggiunge velocità di circa 10 cm l’anno.

Da questo punto di vista la nostra Italia, seppur inquieta ballerina, esibisce tassi di deformazione ben minori (arrivando a 5 mm all’anno in alcune aree) con strutture molto più modeste che, per quel che ne sappiamo, sono arrivate generare valori massimi di magnitudo intorno al 7 (anche se, come vedremo più avanti, non è questo il solo parametro che determina i danni e le eventuali vittime che ne conseguono).

Va anche detto che le faglie raramente sono strutture singole ma, al contrario, si presentano spesso in raggruppamenti. Pertanto, quando una produce un forte terremoto non è raro che stimoli anche quelle circostanti, attraverso il passaggio di fluidi in pressione (come acqua e anidride carbonica) che possono alterare il loro stato di equilibrio, lubrificandole e riducendo la resistenza delle rocce a scaricare la tensione accumulata – purché si trovino a distanza di qualche chilometro o decina di chilometri. Nel caso di terremoti che avvengono a distanza di qualche ora l’uno dall’altro in un medesimo contesto geodinamico ma per processi tettonici differenti e a centinaia di chilometri di distanza (come quelli avvenuti oggi, mentre sto scrivendo, in Croazia e a Verona), più che di correlazione si parla di casualità.

Infine, esistono le faglie cieche, che non raggiungendo la superficie sono invisibili o difficilmente individuabili (magari perché i segni sono stati cancellati dal tempo attraverso i processi erosivi, sedimentari, tettonici o dalla stessa presenza antropica). Per tale ragione sono particolarmente insidiose, potendo generare sismi inattesi.

Anatomia delle faglie

Quando la roccia si spacca, il piano lungo il quale si muovono i due lembi separati dalla frattura si chiama piano di faglia, reso più o meno liscio dalla frizione delle pareti e che talora presenta sottili striature dalle quali è possibile dedurre la direzione di movimento.

Il blocco che si muove lungo tale piano si chiama tetto (in inglese hanging wall) mentre il letto (foot wall) è quello che rimane fermo. Li separa quello che chiamiamo rigetto, ovvero l’entità dello spostamento avvenuto.

Questi elementi “anatomici” sono importanti poiché la loro relazione esprime la dinamica del movimento accaduto.

I margini divergenti producono un’estensione orizzontale, cioè una sorta di stiramento delle masse rocciose che sfocia nella creazione di faglie normali o dirette (in inglese normal fault), dove il tetto si abbassa rispetto al letto scorrendo lungo il piano di faglia (o rampa) che presenta un angolo di inclinazione intorno ai 60 gradi. In queste circostanze, il dislocamento delle masse origina depressioni e bacini la cui entità dipende dalla complessità e dall’attività tettonica della zona.
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Fig. 2.3. Una faglia è una frattura della litosfera terrestre in cui avviene una dislocazione tra due blocchi rocciosi.
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Fig. 2.4. Le faglie dirette sono la manifestazione di forze distensive che si generano in margini divergenti, cioè lungo zone di allontanamento tra due placche tettoniche.

Non di rado, gli strati rocciosi rispondono in maniera diversa rispetto allo sforzo che subiscono. Ne consegue che il piano di faglia può diminuire gradualmente la propria inclinazione all’aumentare della profondità fino a diventare orizzontale e assumere, così, una geometria curva concava verso l’alto. In questo caso, le faglie che si osservano si chiamano listriche.

I margini convergenti, invece, esercitano compressioni orizzontali dove il tetto si alza rispetto al letto generando faglie inverse (reverse fault) la cui inclinazione oscilla intorno ai 30 gradi. Contrariamente al caso delle faglie dirette, questi movimenti sono precursori della formazione di rilievi (trust fault).
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Fig. 2.5. Quando l’inclinazione del piano di faglia diminuisce con la profondità, si generano le faglie listriche.
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Fig. 2.6. Le faglie inverse sono la manifestazione di forze compressive che si generano in margini convergenti, cioè lungo zone di collisione tra due placche tettoniche.

Infine, se lo sforzo avviene sul piano orizzontale generando movimenti laterali privi di rigetto, allora si formano faglie trascorrenti (strike-slip fault), che possono essere destre o sinistre rispetto all’osservatore che si pone di fronte al piano di faglia e stabilisce la direzione di spostamento del blocco che ha di fronte.
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Fig. 2.7. Le faglie trascorrenti si generano quando due placche litosferiche si muovono lateralmente una rispetto all’altra, quindi senza produrre un rigetto lungo il piano di faglia.
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Fig. 2.8. Uno schema generico che riassume le strutture prodotte dagli sforzi tettonici sulle rocce.

I casi appena illustrati sono astratti e semplificati ma, come si può intuire, sul campo le situazioni sono, spesso, molto più complesse e portano a tipologie composite. Per esempio, un movimento di trascorrenza congiuntamente a una componente compressiva produrrà faglie transpressive, cioè caratterizzate da uno scorrimento laterale con avvicinamento dei blocchi rocciosi. Al contrario, se al moto trascorrente è associata una forza distensiva che allontana i labbri della frattura, si avranno le faglie transtensive.

Le faglie dirette e inverse, essendo dotate di un rigetto verticale, sono ben visibili in sezione. Al contrario, il movimento trascorrente puro è apprezzabile solo in pianta, cioè con la visione dall’alto. Per comprendere il carattere geodinamico di un’area sono dunque necessarie varie prospettive (e conseguenti tecniche d’indagine), così da poter censire tutte le strutture tettoniche coinvolte. Per esempio, sistemi di faglie transtensive e transprensive in sezione mostrano strutture tipiche dette a fiore (negative o positive), come mostrato dalla figura 2.9.

Una tipica associazione di faglie dirette, invece, è quella che determina una fossa tettonica, conosciuta nella letteratura scientifica come graben, dove due sistemi paralleli di fratture, aventi immersione opposta (antitetiche), provocano l’abbassamento della sezione di crosta tra essi interposta rispetto alle due parti laterali che prendono il nome di pilastri tettonici o horst.
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Fig. 2.9. Quando al moto trascorrente di una faglia è associato un movimento distensivo si hanno le faglie transtensive che, in sezione, mostrano quella che viene definita una struttura a fiore negativa o un pull-apart basin (immagine di sinistra); al contrario, se il movimento associato è quello di compressione si hanno le faglie transpressive che, in sezione, si manifestano con una struttura a fiore positiva.
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Fig. 2.10. Schema di due fosse tettoniche, o graben, e del corrispondente pilastro tettonico, o horst, generati dall’incontro di sistemi di fratture parallele antitetiche. L’horst si forma fra due graben adiacenti. Nella foto, un graben.

Quando strutture simili si allineano e fiancheggiano formando sistemi molto estesi, originano i rift, cioè spaccature della crosta terrestre che, qualora evolvano, culminano nella nascita dei bacini oceanici. La Dorsale Medio Oceanica, la titanica frattura che attraversa l’Oceano Atlantico essendo causa della sua apertura, ne è l’esempio più famoso ed eclatante. Per comprendere i suoi stati evolutivi iniziali basta spostarsi più a ovest, lungo la Rift Valley, la spaccatura che attraversa quasi per intero il lembo orientale dell’Africa e che un giorno lo porterà a scindersi dal resto del continente.

La dinamica delle strutture tettoniche rimane un fenomeno in parte incompreso poiché lontano dai nostri occhi. Ma non ci arrendiamo. Se non è possibile scendere laggiù con elmetto e piccozza, allora mandiamo la punta di una trivella a raggiungere la bramata lesione ed estrarne un campione sotto forma di carota (sottile cilindro di roccia lungo qualche metro). Una vera biopsia, insomma, che fornisce prezioso “tessuto roccioso” sul quale fare tutte le indagini del caso: pressione, temperatura, composizione, presenza di fluidi e di ogni “segno particolare” che possa svelare i misteri del suo funzionamento.

Neanche a dirlo, i pionieri in questa nuova avventura esplorativa furono i giapponesi, che bucarono la faglia di Nojima responsabile del violento sisma che aveva colpito, nel 1995, la città di Kobe, comportando uno spostamento di due metri e causando la morte di 6500 persone. Sempre a loro si deve l’impresa, a dir poco ardita, di andare a trafiggere (non senza un certo piglio di legittima vendetta) la faglia di Tohoku-Oki, rea del sisma di magnitudo 9,3 dell’11 marzo 2011. La rottura si propagò per 80.000 km2, facendo sollevare la placca pacifica sotto le isole nipponiche di decine di metri e generando uno tsunami che si portò via oltre 10.000 anime. La perforazione in alto mare fu un’impresa, poiché per raggiungerla fu necessario resistere alle furie dell’oceano mentre la trivella s’inabissava per settemila metri, riuscendo poi a forare il fondale per un chilometro. Tutto questo ad appena un anno dal terremoto, quando ancora si raccattavano macerie e piangevano le vittime, e dopo aver riparato la gigantesca nave scientifica costruita proprio con questo scopo ma che era stata a sua volta danneggiata dal maremoto. Chapeau all’efficienza orientale alla quale non ci abitueremo mai.

Tohoku-Oki corre per 400 km lungo la fossa oceanica ma è disposta obliquamente. La trivella poté “sbeccare” solo la sua parte più superficiale, ma tanto è bastato per raccogliere preziose informazioni. Le più utili e sorprendenti riguardano il ridotto spessore (dell’ordine dei centimetri) della superficie di scorrimento e, ancor più, la sua natura argillosa, quindi molto lubrificante e poco resistente alle spinte geologiche, fatto che non spiega come possa aver accumulato tanta energia invece di scaricarla scivolando in modo lento e continuo.

La resistenza delle rocce all’attrito è infatti un parametro chiave in sismologia, perché è quello che, per così dire, tiene a bada il terremoto. Comprendere la fisica del meccanismo può quindi aiutarci a individuare altri luoghi con caratteristiche analoghe, dunque potenzialmente in grado di generare mega-terremoti, e farci correre in qualche modo ai ripari.
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Terremoto

La soglia di sopportazione di ogni essere umano alle avversità della vita è la santa pazienza, quella delle rocce è il limite di resistenza alla rottura dei minerali di cui sono fatte, oltre che dalla loro tessitura (come sono disposti i cristalli, le percentuali dei vari tipi e le loro dimensioni), giacitura (orientamento spaziale degli strati), ecc... Quando tale limite viene oltrepassato, tutta l’energia accumulata (in un tempo anche molto lungo) si libera nel giro di pochi istanti. In parte, sotto forma di calore, il resto attraverso oscillazioni meccaniche: le onde sismiche.

Il punto in cui avviene la frattura della roccia, al di sotto della superficie terrestre, si chiama ipocentro, mentre la sua proiezione verticale in superficie è l’epicentro.

Se ci spostassimo verso l’interno della Terra, constateremmo un aumento della pressione (di un valore compreso tra i 270 e i 330 bar per chilometro di profondità) e della temperatura (di circa 3°C ogni 100 metri). Questa combinazione di fattori conferisce alla roccia un comportamento plastico. La porzione “fragile” che consente la rottura si colloca così, per il 70% dei casi, tra i 2 e i 70 km di profondità. Il 22% degli ipocentri, invece, raggiunge i 300 chilometri mentre un esiguo 3% si spinge fino a 700 chilometri sotto i nostri piedi. Nella nostra Italia il 95% delle rotture tettoniche avviene tra i 2 e i 20 chilometri di profondità.

Un terremoto a ipocentro superficiale genera fenomeni intensi ma più localizzati rispetto a uno con ipocentro profondo. Questo perché, se è vero che le onde sismiche che arrivano prima disperdono meno il proprio carico energetico, è anche vero che il loro raggio di propagazione aumenta con la profondità della sorgente.

Le onde sismiche: tipi e caratteristiche

Quando la roccia si spacca genera diversi tipi di onde sismiche che si propagano proprio come fanno nell’aria quelle acustiche. Le onde P (o Primarie) si chiamano così perché sono le prime ad arrivare ad un osservatore in quanto più veloci (4-8 km/s e frequenza di 1-10 Hz). Fanno oscillare le particelle di roccia che attraversano parallelamente alla loro direzione di propagazione, comprimendole e dilatandole in modo continuo. Per la loro natura le onde P possono diffondersi attraverso materiali solidi, liquidi o gassosi. Sono loro le responsabili del boato spesso avvertito nelle vicinanze dell’epicentro di terremoti violenti, originato quando passano dal suolo all’atmosfera, nella quale assumono una frequenza tale da rientrare nella banda uditiva dell’orecchio umano.
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Fig. 3.1. Gli elementi distintivi di un terremoto in relazione ad una faglia: ipocentro, dove la roccia si spacca; epicentro, la sua proiezione in superficie.

Le onde S (Secondarie), invece, sono più lente (da 2,3 a 4,5 km/s e frequenza da 0,1 a 2 Hz), e fanno oscillare le particelle di roccia che attraversano perpendicolarmente rispetto alla loro direzione di propagazione. All’interno dei fluidi, però, si attenuano fino a dissiparsi.

Quando le onde P ed S (chiamate anche di volume per il loro propagarsi all’interno del pianeta) raggiungono la superficie, ne originano altre che si chiamano, appunto, di superficie che sono più lente (intorno ai 3 km/h). Fanno parte di questa categoria sia le onde di Rayleigh (quelle che si osservano quando un sasso viene lanciato in uno stagno) che fanno vibrare il terreno secondo orbite ellittiche retrograde rispetto alla loro direzione di propagazione, sia le onde di Love, che inducono un’oscillazione sul piano orizzontale perpendicolare alla direzione di propagazione. Dunque, il moto delle particelle attraversate da queste onde è insieme trasversale e orizzontale rispetto alla direzione di movimento, caratteristica che conferisce loro un alto potere distruttivo.
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Fig. 3.2. Una rappresentazione pratica dei movimenti generati dalle onde di volume P ed S.
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Fig. 3.3. Coi loro forti scuotimenti orizzontali, le onde di superficie sono quelle che producono il maggior danno sul territorio.
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Fig. 3.4. Schema riassuntivo dei vari tipi di onde sismiche.

Misurare la potenza di un sisma

L’intensità sismica

L’energia sprigionata dai sismi è un dato d’importanza cruciale per comprendere la dinamica del movimento litosferico di una determinata area del pianeta e, collateralmente, per sviluppare sistemi di prevenzione a salvaguardia dell’incolumità di chi ci vive sopra.

I primi tentativi di stabilire l’entità del moto tellurico si basarono sull’osservazione dei danni prodotti alle costruzioni e all’ambiente, nonché sulla percezione da parte delle persone coinvolte. E così, nell’Ottocento, fu prodotta una prima scala di misura sviluppata dall’italiano Michele Stefano Conte de Rossi e dallo svizzero Françoise-Alphonse Forel (chiamata, pertanto, Rossi-Forel), e suddivisa in dieci gradi d’intensità.

Nel frattempo, il 21 maggio del 1850 nasceva a Milano Giuseppe Mercalli, che, dopo i voti da sacerdote presi a ventidue anni, sarebbe diventato uno dei più grandi geologi di tutti i tempi. A lui si deve la stesura della prima carta sismica d’Italia, la classificazione delle diverse tipologie eruttive dei vulcani siciliani (poi estesa a tutto il mondo e tuttora utilizzata) e, soprattutto, la nota scala di rilevamento dell’intensità tellurica. Ispirata a quella dei suoi predecessori, la presentò nel 1902 inizialmente suddivisa in 10 gradi, ma già l’anno seguente Adolfo Cancani la innalzò a dodici.

Il progresso, però, correva veloce e i “campanelli che suonavano” (un parametro usato all’interno della Scala), per esempio, potevano essere un indizio utile alla fine dell’Ottocento ma certo non negli anni successivi, così come importante fu il cambiamento dei materiali da costruzione nella percezione del moto del suolo. Furono per questo introdotte ulteriori modifiche e nel 1930 gli studi del geofisico tedesco August Heinrich Sieberg contribuirono a rivederla integralmente. Ne uscì la scala attualmente nota come MCS (dalle iniziali dei suoi artefici Mercalli, Cancani e Sieberg, anche se per semplicità e rapidità spesso si usa solo il nome di Mercalli). Va detto, però, che è la più usata solo in Europa e America, mentre nei paesi dell’Est europeo viene utilizzata la scala MKS (Medvedev, Sponheuer, Karnik) che si basa comunque sul medesimo principio.

Poiché l’intensità rilevata attraverso questa scala empirica si basa solo una valutazione soggettiva di quanta energia arriva nelle zone raggiunte dal sisma, variabile da luogo a luogo a seconda dei danni prodotti a cose e persone, per stimarla occorre osservarli e censirli in tutta l’area interessata. A tale scopo, viene raccolta una gran messe di dati dai quali si realizzano delle carte (chiamate macrosismiche) in cui le diverse località sono raggruppate col criterio della medesima intensità.

Il margine d’incertezza, tuttavia, rimane, e in tempi recenti la sua valutazione è stata migliorata grazie all’utilizzo degli accelerografi, strumenti che misurano l’entità effettiva dello scuotimento del suolo (da cui poi si ottengono le carte di scuotimento sismico). L’accelerazione di picco al suolo (PGA, Peak Ground Acceleration), la durata e la frequenza prodotte dal terremoto sono i principali indicatori per stimare il danno potenziale sul territorio.

Molto utile a fini pratici, il limite della scala MCS è che non fornisce alcuna informazione sull’energia effettivamente liberata all’ipocentro. Per esempio, non può “misurare” un terremoto che si manifesta in un luogo deserto e disabitato poiché privo di riferimenti, così come due terremoti che si manifestano in diversi luoghi del mondo con la medesima energia possono non risultare della stessa intensità perché sovrastati da costruzioni differenti (le capanne di fango, legno, giunco o altro certo non si comportano come i grattacieli di cemento; e altrettanto vale per quello che c’è dentro).

La magnitudo (locale)

Questa enorme lacuna fu colmata nel 1935 dal sismologo statunitense Charles Francis Richter, che dopo aver registrato onde sismiche da un elevato numero di terremoti californiani sviluppò il concetto di magnitudo, cioè di quantità effettiva di energia liberata nel punto di rottura della roccia. La sua idea fu semplice e pratica: conoscendo la distanza che separa un sismografo dall’ipocentro, e associando a un valore di riferimento l’ampiezza massima del segnale registrato dall’apparecchio, era possibile misurare l’energia sviluppata. Egli la calibrò sulle onde S con periodo di circa 1 secondo e frequenza di 1 hertz, registrate da un sismografo particolarmente sensibile (modello Wood-Anderson). Definì il valore di magnitudo 0 per un dato terremoto che su tale sismografo (definito standard), posto a 100 km di distanza dall’epicentro, produceva un sismogramma con onde di un’ampiezza massima di 0,001 mm (1 micron). Tuttavia, poiché un forte sisma può essere anche milioni di volte più energetico di uno debole, al fine di evitare numeri troppo grandi ricorse all’utilizzo di una scala logaritmica, nella quale a ogni aumento di unità della magnitudo corrisponde un incremento dell’ampiezza misurata di dieci volte, e dell’energia rilasciata di 31,6 volte. Per fare un esempio, un sisma di magnitudo 3 risulta 31,6 volte più potente di uno di magnitudo 2, ma una magnitudo 6 è 1000 volte più potente di una 4 – che è analoga all’esplosione, nel raggio di 100 chilometri, di una piccola bomba atomica (1000 t di tritolo) ma inferiore a quella della bomba di Hiroshima (pari a 13.000 t di tritolo).

La scala Mercalli-Cancani-Sieberg








	Grado

	Scossa

	Descrizione dei danni




	I

	impercettibile

	Avvertita solo dagli strumenti sismici.




	II

	molto leggera

	Avvertita solo da qualche persona in opportune condizioni.




	III

	leggera

	Avvertita da poche persone. Oscillano oggetti appesi con vibrazioni simili a quelle del passaggio di un’automobile.




	IV

	moderata

	Avvertita da molte persone; tremito di infissi e cristalli, e leggere oscillazioni di oggetti appesi.




	V

	piuttosto forte

	Avvertita anche da persone addormentate; caduta di oggetti.




	VI

	forte

	Qualche leggera lesione negli edifici e finestre in frantumi.




	VII

	molto forte

	Caduta di fumaioli, lesioni negli edifici.




	VIII

	rovinosa

	Rovina parziale di qualche edificio; qualche vittima isolata.




	IX

	distruttiva

	Rovina totale di alcuni edifici e gravi lesioni in molti altri; vittime umane sparse ma non numerose.




	X

	completamente distruttiva

	Rovina di molti edifici; molte vittime umane; crepacci nel suolo.




	XI

	catastrofica

	Distruzione di agglomerati urbani; moltissime vittime; crepacci e frane nel suolo; maremoto.




	XII

	apocalittica

	Distruzione di ogni manufatto; pochi superstiti; sconvolgimento del suolo; maremoto distruttivo, dislocamento della crosta terrestre.





La scala Richter
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Fig. 3.5. Rappresentazione grafica della Legge di Gutenberg-Richter, con l’indicazione di alcuni terremoti storici e l’equivalente in chilogrammi di esplosivo della loro magnitudo.

Come si calcola la magnitudo locale (Ml)


Nel tempo si sono evolute scale di magnitudo diverse a seconda che siano prese in esame onde di volume o di superficie.

La formula standard della magnitudo per le onde di volume (Mb) è:

Mb = log10 (A / T) + Q (D, h)

dove A è l’ampiezza del movimento del suolo (in micron), T è il periodo corrispondente (in secondi) e Q (D, h) è un fattore di correzione che è funzione della distanza D (gradi), tra epicentro e stazione e profondità focale, h (in chilometri) del terremoto.

Per questa scala si usano in genere ampiezze delle onde compressive P di 1 secondo.

La formula standard per il calcolo della magnitudo delle onde superficiali (Ms) è:

MS = log10 (A / T) + 1,66 log10 (D) + 3,30

La scala MS utilizza onde superficiali di Rayleigh con un Periodo compreso tra 18 e 22 secondi.

Ci sono molte varianti di queste formule, legati alle caratteristiche di specifiche regioni geografiche, in modo che la grandezza calcolata finale sia ragionevolmente coerente con la definizione originale di Richter di Ml.



La magnitudo momento

La magnitudo Richter, definita anche locale, si calcola rapidamente. I suoi valori sono preziosi per avere una prima stima della portata del sisma e pianificare le misure d’intervento. Per tale ragione si comunica al Dipartimento della Protezione Civile dopo circa 2 minuti e alla popolazione tramite web e social media entro 30 minuti al massimo (in media dopo 12 minuti). Tuttavia, la velocità di misura va a discapito della precisione e, soprattutto oltre il sesto grado, la scala diventa inaffidabile arrivando a differire fino a cerca mezzo grado dal valore reale.

Risolse il problema il sismologo giapponese Hiroo Kanamori, che negli anni Settanta del Novecento elaborò il parametro magnitudo momento (Mw).

Tenendo presente che la rottura della faglia non avviene in un punto ma lungo una superficie con una certa estensione, peraltro fatta di determinati tipi di rocce con specifiche caratteristiche, egli comprese che i terremoti, specie quelli violenti, liberano una fetta importante di energia che i sismografi non rilevano poiché a frequenze più basse di quegli 0,8-1 Hz su cui sono, di norma, tarati. Pertanto, oltre una certa magnitudo la scala Richter va in “saturazione”, cioè l’ampiezza massima dell’onda registrata sul sismografo non aumenta più, non offrendo quindi una rappresentazione veritiera dell’energia effettivamente trasportata.

Per calcolare la magnitudo momento (Mw) occorre moltiplicare il valore dell’area di faglia per quello della dislocazione avvenuta e per i parametri legati alla resistenza delle rocce coinvolte. Come comprensibile, non è una procedura veloce poiché richiede l’analisi di una porzione molto lunga dei sismogrammi a larga banda. Si deve perciò attendere la registrazione di tutto il segnale sismico presso le varie stazioni della Rete Sismica Nazionale e analizzarlo. Questo comporta tempi lunghi non compatibili con gli scopi di protezione civile e con la brama del pubblico di avere informazioni immediate. Ecco perché il primo parametro divulgato è il valore di magnitudo locale (Ml) ottenuto con la scala Richter, più semplice e veloce da ottenere. Ciò spiega anche perché i due valori sono spesso in disaccordo, fatto che, soprattutto in tempi recenti, ha fatto urlare il grande pubblico a complottismi vari ed eventuali finalizzati a falsare la vera entità del sisma per far risparmiare allo Stato i rimborsi per i danni edilizi.

Leggere sulla carta le caratteristiche di un terremoto

Per rappresentare graficamente la dinamica di un terremoto (in gergo il meccanismo focale) si usano delle sfere bicolore note come beach ball (poiché ricordano i palloni colorati da spiaggia). La loro simbologia permette d’interpretare in modo rapido i parametri geometrici relativi alla faglia che ha generato il sisma, quali l’orientazione (strike), la pendenza del piano (dip) e la direzione del movimento su di esso. In altre parole, come si è mossa.

Per costruirle si parte dai sismogrammi e, in particolare, dalle forme d’onda rilevate dalle stazioni sismiche. Viene utilizzato il primo impulso registrato dovuto all’arrivo delle onde P: se è rivolto verso l’alto significa che le onde generate all’ipocentro hanno sollevato il terreno, cioè lo hanno compresso; al contrario, se è rivolto verso il basso significa che l’azione esercitata dalle onde è stata di trazione, cioè di dilatazione.

Se disponiamo di un numero sufficientemente ampio di stazioni di rilevamento collocate in maniera uniforme attorno alla sorgente, è possibile analizzare la distribuzione dei punti in cui si è avuta compressione o dilatazione e quindi ricavare l’orientamento degli sforzi che hanno generato il terremoto.
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Fig. 3.8. Rappresentazione dei quadranti lungo i quali si distribuiscono gli impulsi compressivi e distensivi.

Dallo schema si nota che gli impulsi compressivi e distensivi sono distribuiti in quadranti, dove le linee che li separano vengono definite piani nodali. Di questi, uno corrisponde al piano lungo cui scorre la faglia (piano di faglia) mentre l’altro è definito piano ausiliario.

Come illustra figura 3.6., le informazioni su compressione e dilatazione vengono riportate sulle carte proiettando sul piano – la superficie della Terra – i punti della semisfera immaginaria (sfera focale) che ha per centro l’ipocentro del terremoto. Ed ecco fatto, la ball è assemblata.
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Fig. 3.6. Lo schema grafico di come si descrive la dinamica dei terremoti sulle carte: le aree grigie indicano le zone di compressione (T) mentre quelle bianche quelle di dilatazione (P). Gli archi di sono le proiezioni di due piani inclinati: il piano di faglia e il piano ausiliario, perpendicolare ad esso. Qualora questi ultimi non siano inclinati ma verticali, come accade per le faglie trascorrenti, le proiezioni diventano segmenti.
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Fig. 3.7. L’immagine mostra come le beach balls rappresentino i rispettivi movimenti delle faglie.

La misura dei parametri del terremoto


Per esaminare un sisma è necessario che le sue onde arrivino ad apposite stazioni dove le attendono i sismografi, strumenti che ne registrano le caratteristiche in un sismogramma (Fig. 3.9.), ovvero un grafico che mostra l’impronta delle onde sismiche con i loro tempi di arrivo.
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Fig. 3.9. Esempio di un sismogramma.

Per calcolare l’epicentro si sfrutta il fatto che le onde P sono più veloci delle S, quindi le prime a essere registrate sul sismogramma. Attraverso la differenza tra i tempi di arrivo delle diverse onde è possibile identificare il punto esatto nel quale si è scatenato il terremoto. La differenza nel tempo di arrivo varia infatti in base alla distanza dall’epicentro.

Osservando e analizzando molti terremoti, conosciamo la relazione tra l’intervallo S-P e la distanza tra ciascuna stazione sismica e il terremoto. Possiamo quindi convertire ciascuna misura dell’intervallo S-P in distanza.

Infine, per stabilire le coordinate dell’epicentro occorre conoscere la distanza di almeno tre stazioni di rilevamento dal sisma, a partire dalle quali si tracciano tre circonferenze con il raggio corrispondente alla distanza stabilita. Il punto d’intersezione indicherà l’epicentro (Fig. 3.10.).

Per individuare un ipocentro di un terremoto si ricorre a un sistema che si basa su un principio analogo, ma richiede calcoli più complessi. Oggi in Italia viene fatto in maniera automatica e in meno di un minuto da calcolatori che analizzano i sismogrammi digitali. L’intervento dei sismologi, presenti nella sala operativa di monitoraggio dell’INGV è comunque importante per gestire gli eventi in corso, tra cui i comunicati al Dipartimento di Protezione Civile.
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Fig. 3.10. L’immagine illustra il metodo per localizzare l’epicentro di un sisma. In pratica presso ogni stazione si calcola la differenza tra i tempi di arrivo delle onde P e S. Così facendo si traccia un circolo di raggio corrispondente alla distanza di ognuna dall’epicentro. La loro intersezione indica il punto esatto.
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Gli effetti del terremoto

I terremoti di una certa rilevanza producono modifiche permanenti sulla superficie terrestre in un’area che può essere ampia fino ad alcune centinaia di chilometri quadrati. Tali deformazioni sono, in primis, il risultato dello spostamento relativo del terreno lungo il piano di faglia, e non di rado assumono l’aspetto di fratture ad esso allineate formando un vero e proprio scalino (scarpata di faglia). Altre volte, invece, si registra un ribassamento (o sollevamento) del suolo rilevabile con tecniche di studio sia terrestri che satellitari (geodesia e telerilevamento) e che in certi casi può essere ben visibile anche a occhio nudo, nella forma di fenomeni di impaludamento, inondazione o emersioni di porzioni di territorio.

Questi effetti sono chiamati primari o diretti, sono a scala regionale e coinvolgono anche infrastrutture, trasporti e telecomunicazioni.

Gli effetti secondari o indiretti, invece, sono le conseguenze dello scuotimento del suolo generato dal suo attraversamento da parte delle onde sismiche.

A parità di energia liberata, profondità ipocentrale e distanza epicentrale, i danni prodotti da un sisma dipendono dal modo di propagazione dei vari tipi di onde sismiche prima di arrivare in superficie, modo a sua volta legato alle caratteristiche geologiche, geomorfologiche e fisiche degli strati rocciosi che attraversano. Questo perché il loro moto subisce delle notevoli modifiche in termini di ampiezza, frequenza e durata dello scuotimento (queste variazioni sono dette effetti di sito). Per esempio, la presenza di formazioni geologiche poco compatte (depositi alluvionali, sedimentari, ecc.) alternate a formazioni più rigide, si traduce in un’amplificazione stratigrafica delle onde sismiche in alcuni intervalli di frequenza, che è tanto più grande quanto maggiore è il contrasto delle caratteristiche meccaniche tra i diversi strati.

In generale, il substrato compatto e resistente tende a dissipare l’energia delle onde e, quindi, ad attenuarle. Al contrario, i terreni incoerenti (sciolti) possono dare origine a una varietà di fenomeni. Il più impressionante è la liquefazione, che interessa suoli consolidati e saturi d’acqua presenti in corrispondenza di letti fluviali (come la Pianura Padana), aree lacustri, spiagge, litorali ecc. Quando questi terreni sono attraversati da sollecitazioni sismiche, i granuli che li costituiscono subiscono un aumento delle pressioni interstiziali che ha per effetto una riduzione della coesione dovuta al loro allontanamento. Di conseguenza, viene meno la consistenza del suolo con la propria forza portante (la capacità di opporsi al peso di quanto vi sta sopra) e gli edifici perdono il loro sostegno subendo ribaltamenti o affondando come dentro le sabbie mobili – sebbene spesso senza subire grossi danni.
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Fig. 4.1. Per apprezzare il movimento di una faglia normale o inversa abbiamo visto delle sezioni (la sezione è un piano verticale lungo il quale posso apprezzare un rigetto). Per apprezzare un movimento orizzontale di una faglia trascorrente è necessario osservare dall’alto, cioè in mappa.

Un fenomeno che spesso si associa alla liquefazione è la formazione dei vulcanelli di sabbia, quando le sabbie liquefatte veicolate dalle acque s’incanalano negli strati di terra sovrastanti e, attraverso fratture, risalgono in superficie formando queste strutture caratteristiche.

Durante il terremoto che ha colpito l’Emilia-Romagna nel maggio 2012 avvenne un massiccio fenomeno di liquefazione del suolo che trasformò ogni orifizio della superficie (tombini, pozzi, scarichi dei sanitari e zone di debolezza e fratturazione del suolo varie ed eventuali) in veri e propri geyser di sabbie fini e limose che spesso invasero con violenza le abitazioni.
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Fig. 4.2. Due fotografie impressionanti degli effetti del sisma che il 3 settembre 2010 ha colpito la contea di Canterbury, in Australia.
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Fig. 4.3. Il comportamento dei granuli di terreno incoerente durante il fenomeno della liquefazione, che si allontanano a seguito dell’aumento della pressione interstiziale.

Un altro fenomeno che può manifestarsi al passaggio delle onde sismiche è la risonanza, che si ha quando la frequenza di oscillazione del suolo raggiunge o eguaglia quella delle onde sismiche che l’attraversano. Tale moto vibratorio viene trasmesso agli oggetti, ognuno con una propria frequenza naturale di oscillazione; se si trovano a coincidere, entrano in risonanza. Un esempio storico è quello del crollo del ponte di Tacoma, nello stato di Washington, avvenuto il 7 novembre 1940. Sotto l’azione del vento, che soffiava con raffiche a 70 km/h il ponte cominciò a oscillare fino a torcere il piano stradale e letteralmente a smembrarlo. Accadde perché le folate assunsero un valore di frequenza molto simile a quella propria della costruzione, cioè quella in cui oscillava naturalmente intorno alla sua posizione di equilibrio.
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Fig. 4.4. In alto, gli effetti sulle costruzioni che cedono a causa della perdita di portanza del suolo. Sotto, lo schema della liquefazione.

A causa di questo fenomeno fabbricati con diverse caratteristiche collocati nello stesso luogo e sottoposti allo stesso evento sismico possono subire danni nettamente differenti. Relativamente all’altezza, per esempio, più alti sono e più risentono delle basse frequenze. Anche i materiali costruttivi incidono: le strutture in legno sono più resistenti di quelle in cemento, ed entrambe lo sono più di quelle in mattoni.

Curiosità


"Fa caldo, arriverà il terremoto"

Una credenza popolare dura a morire, perché continua a tramandarsi da che ero bambina, è che l’arrivo dei terremoti sia annunciato da ondate di caldo anomalo.

Il cuore del nostro pianeta è rovente, e l’attività vulcanica ne è palese riprova sotto gli occhi di tutti. Forse molte persone ritengono possibile che tale calore possa "trasudare" maggiormente dalla superficie terrestre nell’imminenza di tumulti geologici, come appunto un sisma, alzando la temperatura locale. Naturalmente quest’ultima non ha alcuna relazione con l’attività endogena del pianeta, ma è frutto di complesse dinamiche atmosferiche che ridistribuiscono la radiazione ricevuta dalla nostra stella (variabile d’intensità da zona a zona a seconda dei periodi dell’anno) interagendo con gli oceani e le terre emerse.

Il moto "ondulatorio" e "sussultorio"

Le onde sismiche scuotono il terreno in modi diversi, dando l’erronea sensazione di essere generate da tipologie differenti di terremoti. In realtà è solo una percezione che dipende dalla posizione in cui ci si trova.

Quando si sente il terreno muoversi verticalmente, cioè alzarsi e abbassarsi rapidamente come un sussulto, è solo perché si è sulla verticale (o poco lontano) dell’ipocentro. Sobbalzi violenti possono sgretolare qualsiasi struttura non sufficientemente solida, anche se di altezza minima. Al contraro, se il sisma è debole o di moderata entità può essere percepito come tremore, vibrazione e boati, e raramente provoca danni.

Allontanandoci dall’epicentro, invece, si avvertono maggiormente le oscillazioni orizzontali del suolo, che danno la sensazione a chi ci sta sopra di essere spostato a destra e sinistra insieme agli oggetti che lo circondano, mentre quelli sospesi sono soggetti a un dondolio e quelli alti ondeggiano lentamente come alberi. In queste circostanze, anche una la scossa di modesta entità può provocare danni ingenti a causa delle sollecitazioni dovute allo scuotimento laterale.



Tsunami: quando il moto della terra agita le acque

Una delle peggiori conseguenze dei terremoti sono gli tsunami, le ormai note onde assassine che si abbattono sulle coste radendo al suolo ogni costruzione fino a svariati chilometri nell’entroterra. Gli tsunami si spiegano col fatto che ogni movimento all’interno di un liquido genera una perturbazione che comincia a propagarsi sotto forma di onde, proprio come avviene nell’aria e nella roccia. Dunque, quando un brusco scuotimento sposta ingenti volumi di acqua si genera un maremoto.

Le frane sottomarine e subaeree che rovinano in mari, laghi o oceani, spesso causate dal crollo di porzioni di edifici vulcanici (come ho illustrato nel mio libro Vulcani, così il pianeta cambia pelle, Hoepli 2019) detengono il primato in termini di altezza dell’onda generata, quando decine milioni di metri cubi di roccia e detriti si mettono in movimento rapidamente e solidalmente.

I sismi, invece, generano tsunami solo quando portano a una dislocazione verticale del fondale marino, tale per cui si ha una spinta verso l’alto dell’acqua soprastante. In questa circostanza, l’entità della perturbazione che si genera, e che coinvolge la massa d’acqua dal fondale alla superficie, dipende dall’energia della scossa (magnitudo), a sua volta legata alla superficie di litosfera che si spacca e all’entità del rigetto che produce.

Come riassunto nella figura 4.5., al largo le onde che si formano sono assolutamente innocue: la loro altezza raramente supera le poche decine di centimetri. Nondimeno, la lunghezza d’onda (distanza tra due creste successive) è elevatissima (anche 150-200 chilometri!) così come il periodo (intervallo di tempo che le separa) è molto lungo (da 10 minuti a 2 ore). Quindi, questi treni d’onda sfrecciano silenti in mare aperto alla velocità di un aereo di linea (circa 800 km/h) passando pressoché inosservati, ma quando si avvicinano alle coste comincia la metamorfosi, dovuta alle caratteristiche del fondale. La base dell’onda rallenta e l’enorme massa d’acqua comincia a crescere in altezza, trasformandosi in una muraglia che si abbatte sulle coste. Tuttavia, non è tanto l’altezza (che talvolta può essere modesta) a conferire alle onde il proprio potenziale distruttivo, quanto la massa d’acqua alle spalle delle creste che continua a alimentare il fronte proprio in virtù dell’enorme lunghezza d’onda, che le consente di dilagare nell’entroterra per chilometri.

Ciò spiega anche perché le onde alte decine di metri che i surfisti cavalcano non costituiscono una minaccia per i litorali. Queste onde sono generate dal vento, il cui effetto può spingersi solo fino a poche decine di metri di profondità. Se ci prendessimo la briga di misurarne le caratteristiche, ci accorgeremmo che la lunghezza d’onda è al massimo di qualche centinaio di metri, il periodo variabile tra 5 e 20 secondi, e la velocità media a cui si muovono è intorno ai 100 km/h.
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Fig. 4.5. Genesi di uno tsunami. L’immagine in alto mostra come la perturbazione sia innescata da una dislocazione del fondale oceanico a seguito del terremoto. L’immagine in basso raffigura la trasformazione del moto ondoso man mano che si avvicina alla costa.
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Prevedere i terremoti

Allo stato attuale delle conoscenze non siamo in grado di prevedere quando, come e dove un terremoto colpirà, e chiunque affermi il contrario si muove al di fuori dell’ambito scientifico.

Voglio iniziare il capitolo così, seccamente, in modo da non creare equivoci sulla possibilità che l’arrivo di un sisma possa essere annunciato.

Tuttavia, dev’essere altrettanto chiaro un terremoto che si manifesta d’improvviso solo quando lo percepiamo, cioè nella fase finale, ma la sua genesi inizia parecchio tempo prima. Pertanto, è assolutamente legittimo che da decenni si cerchino anomalie fisiche di varia natura (elettromagnetica, geochimica, geofisica, sismologica, idrologica, etc…), ovvero precursori, che ne tradiscano la preparazione – tanto più oggi che abbiamo a disposizione tecnologie sempre più sofisticate.

Il gas radon come spia

Il processo di deformazione delle rocce, nel causare mutamenti delle loro caratteristiche fisico-chimiche, produce anche microfratture, vuoti e fessurazioni (fenomeno chiamato dilatanza) lungo le quali possono trovare via di fuga gas e fluidi. È quindi comprensibile che un aumento insolito (talvolta repentino) o comunque una variazione significativa della concentrazione di questi gas in talune aree possa far suonare un campanello d’allarme.

Uno di questi è il radon. Si tratta di un gas radioattivo e cancerogeno prodotto dal decadimento dell’uranio 238 e presente in quantità variabili nel sottosuolo, soprattutto all’interno di rocce vulcaniche tufacee e graniti. Inodore, insapore, incolore ed estremamente volatile per diffusione o veicolato da altri gas, il radon può raggiungere la superficie e accumularsi. Quindi, nelle aree dove la sua presenza è rilevata ai piani bassi degli edifici, gli scantinati o i garage, se non sufficientemente areati, possono diventarne ricettacolo e costituire una minaccia per la salute.

In letteratura sono molti i casi che lo legano ai terremoti, spesso nella forma di incrementi che hanno preceduto le scosse. Non di rado, però, il nesso emerge a seguito di rilevamenti svolti a posteriori e non senza un margine di incertezza dovuto alle fluttuazioni naturali di questo gas. Il suo quantitativo, infatti, può oscillare stagionalmente in relazione, per esempio, a temperatura, umidità e pressione atmosferica. Inoltre, la sua presenza e concentrazione dipendono dalla natura delle rocce e dal tipo di terreno. Nei tufi, per esempio, che sono rocce porose, la compressione dovuta al passaggio delle onde sismiche tende a chiudere i pori presenti inibendo il transito del radon. Tutto il contrario accade per le rocce più dense e compatte, dove esso s’infiltra nelle microfratture. Anche i terreni incoerenti si lasciano attraversare con facilità, specie in presenza d’acqua, che il gas abbandona velocemente in quanto poco solubile: perché si volatilizzi basterà una semplice agitazione.

Animali come profeti

Affonda le radici in tempi antichi un nutrito corpo di testimonianze che attribuisce, nell’imminenza di un sisma, comportamenti insoliti da parte di una variegata fauna. Lo storico Diodoro Siculo racconta di topi, serpenti, millepiedi, donnole e vermi in fuga dalla città di Helike (nel golfo di Corinto) nel 373 a.C., cinque giorni prima che un forte terremoto e successivo maremoto facessero sprofondare la città negli abissi. Il famoso geologo Deodat de Dolomieu, invece, riferisce l’insopportabile ululare dei cani prima del terremoto che colpì lo stretto di Messina nel 1783, un lamento tanto fragoroso e insopportabile che spinse le autorità ad emettere l’assurdo e crudele ordine di uccidere i poveretti (anche se mai avrebbero potuto intuire la causa della loro agitazione e farli tacere). Più di recente, invece, l’agitazione degli animali è stato uno dei segnali premonitori del terremoto cinese di Haicheng del 1975. Si racconta che furono decine gli avvistamenti di serpenti che, nel mese precedente al terremoto, nonostante il freddo invernale erano usciti dalle loro tane in pieno letargo, rimanendo congelati.

Per venire al nostro paese e ai terremoti più recenti del Centro Italia, i comportamenti anomali non si contano: cani inquieti e ululanti, bovini e ovini inappetenti o disorientati quando non radunati sotto gli alberi o in fuga senza ragione. E poi uccelli tipo rondini e cornacchie arroccate su pali e alberi e tanto altro. Attraverso la raccolta di specifici questionari alcuni ricercatori dell’università di Perugia hanno messo in relazione il terremoto che ha colpito L’Aquila il 6 aprile 2009 con un’irrequietezza della quasi totalità dei cani della zona, con pianti intensi alcuni minuti prima della scossa. Inoltre, uno studio rigoroso di due ricercatori inglesi su una popolazione di rospi bufo bufo presso il lago di Ruffino riferisce che avevano smesso di mangiare e accoppiarsi alcuni giorni prima della scossa (sebbene sia stata obbiettata l’eccessiva distanza dall’epicentro per metterli in relazione, oltre alla concomitanza di altri eventi come forti sbalzi termici avvenuti in quei giorni…).

Generalizzando, gli animali che hanno mostrato comportamenti anomali come irrequietezza, spostamenti in massa, abbandono improvviso di nidi e tane sono insetti, vermi, serpenti di varie specie, rospi, topi, talpe, tartarughe, pesci di fondale (gatto, siluri e carpe), balene e cetacei, cani, gatti, maiali, bovini, ovini, capre, polli, ungulati selvatici e uccelli.
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Fig. 5.1. Comportamento anomalo degli animali prima di un terremoto.

C’è di che argomentare. Va subito detto che molte notizie sono per lo più aneddotiche e circostanziali, quindi non riproducibili e verificabili. Oppure, raccolte e messe in relazione al sisma a posteriori. In altre parole, assomigliano più a indizi che a prove, avendo quindi poca rilevanza scientifica. D’altro canto, il non trascurabile peso statistico impone, quantomeno, attenzione.

È noto che ciascuna specie animale possiede caratteristiche fisiologiche differenti. Come ben sappiamo, alcune di queste percepiscono segnali preclusi a noi umani. Gli esempi più lampanti che abbiamo sotto gli occhi tutti i giorni sono quelli dei nostri animali domestici, che col loro udito e olfatto in tante occasioni ci semplificano o, addirittura, salvano la vita. Ricordiamo che l’orecchio umano è in grado di captare suoni di frequenza compresa fra i 16 e i 16.000 o 20.000 Hz. Al di sotto sotto (infrasuoni) e al di sopra (ultrasuoni) di tali soglie siamo sordi; i cani sono invece in grado di udire suoni di frequenza sino a 60.000 Hz, i gatti addirittura fino a 70.000 Hz, e altri animali – come i pipistrelli o le balene – si spingono ancora oltre. La falena notturna arriva a nientemeno che 240.000 Hz! All’altro capo della scala ci sono animali, per esempio gli elefanti, che captano frequenze bassissime, fino a 1 Hz. Poi ci sono animali come i pesci che grazie alla “linea laterale”, una struttura che attraversa il loro corpo dal capo alla coda, sono in grado di percepire le vibrazioni all’interno dell’acqua.

Dunque, a ridosso del sisma è verosimile che taluni animali sentano le vibrazioni meccaniche prodotte dalla fase preparatoria della rottura della roccia. Il problema è quantificare questo lasso di tempo. Le onde P (quelle longitudinali che muovono le particelle del materiale attraversato facendolo oscillare secondo la direzione di propagazione) sono le più veloci e, quindi, le prime ad arrivare. È quindi possibile che siano avvertite dagli animali con qualche anticipo, da una manciata di secondi a diversi minuti, anche decine di minuti prima delle onde S (a noi percepibili), a seconda della distanza dell’epicentro, facendoli comportare in modi insoliti. Rimane più difficile spiegare finestre temporali di giorni o settimane, sebbene si debba ammettere che ci si muove in un campo di studio ancora poco conosciuto.

Infine, molto semplicemente certi animali dal fiuto sopraffino potrebbero percepire l’odore di eventuali sostanze volatili rilasciate attraverso la micro-fratturazione delle rocce. Anche in questo caso, però, è difficile valutare l’intervallo temporale e le effettive concentrazioni rilasciate.

Alcuni studiosi obbiettano, a giusta ragione, che la tecnologia ha una sensibilità ben maggiore di quella dei sensi animali. Ma si trascura che loro sono ovunque e in qualsiasi momento, costituendo una rete di monitoraggio ineguagliabile. La questione, insomma, non è così banale da essere liquidata in modo troppo semplicistico come fanno molti studiosi – malsano eccesso opposto e contrario a quello di chi vede prodigi ovunque.

I segnali elettromagnetici

Da diversi studi disponibili in letteratura, emerge una relazione tra i terremoti più violenti e segnali elettromagnetici di varia natura e frequenza rilevati da apparecchiature poste nelle vicinanze dell’area epicentrale.

È accaduto, per esempio, per il terremoto dell’Alaska del 27 marzo 1964 (M 9,2) uno dei più potenti registrati in epoca moderna. Un paio di ore prima, furono registrate perturbazioni magnetiche nelle basse frequenze. Stessa cosa avvenne alla fine dell’ottobre del 2007 in California, prima del sisma di Alumn Rock (M 5,4) dove il tasso di impulsi magnetici fatto segnare in una stazione di misura collocata a 2 km dall’epicentro è cresciuto ed è rimasto tale per circa due settimane, prima di tornare lentamente ai livelli normali. E ancora, durante il grande terremoto cileno del 22 maggio 1960, il più potente mai registrato (con magnitudo stimata 9,5), alcuni radiotelescopi americani (allora impiegati in studi sulla radiazione cosmica di fondo) ricevettero segnali radio anomali. Fu solo in un secondo momento che i due eventi furono messi in relazione e decifrati grazie all’osservazione, in laboratorio, di segnali elettromagnetici simili emessi da campioni di granito (abbondanti nelle montagne cilene) sottoposti a compressione.

Infine, in tempi recentissimi, utilizzando i dati provenienti da una costellazione di tre satelliti (chiamati Swarm) è stata confermata una relazione tra i grandi terremoti e variazioni elettromagnetiche nella ionosfera terrestre. In particolare, in un periodo di circa cinque anni e per un 40% dei casi è emerso un aumento della densità degli elettroni e, di conseguenza, di anomalie magnetiche nel periodo da tre mesi a pochi giorni prima di violenti sismi (con picchi intorno ai 10, 20 e 80 giorni).

Le ipotesi più accettate per spiegare la variazione del campo magnetico locale nelle frequenze molto basse (ULF, da 0,01 a 10 Hz, circa) chiamano in causa principalmente effetti piezoelettrici*, un fenomeno fisico legato alla compressione di determinati minerali. Tra questi si annovera il quarzo, minerale molto abbondante in vari tipi di rocce, soprattutto quelle intrusive e metamorfiche appartenenti alla famiglia dei graniti. Altri fenomeni che possono verificarsi sono quelli elettrocinetici (che coinvolgono movimenti di cariche sulla superficie di separazione tra due fasi, per esempio solida e liquida), o elettromagnetici (quando lo stress meccanico altera la conducibilità termica delle rocce, magnetizzandole o smagnetizzandole).

Per spiegare i disturbi elettromagnetici della ionosfera sono state avanzate diverse ipotesi. Una teorizza un meccanismo fisico basato sui “p-holes” (eccessi di carica positiva causati dall’assenza di un elettrone) che verrebbero a prodursi dallo sforzo lungo una faglia. A partire da esperimenti di laboratorio, vari studi ipotizzano l’emergere di p-holes nel momento in cui lo stress deformativo investe masse rocciose ignee o di alto grado metamorfico insistendo sui difetti nel reticolo cristallino dei minerali che le compongono. Quando uno di questi p-holes raggiunge la superficie terrestre è in grado di ionizzare l’atmosfera a causa dell’aumento dell’intensità del campo elettrico (ciò spiegherebbe anche il dibattuto fenomeno delle luci telluriche) e, nel caso in cui la ionizzazione dovesse essere particolarmente intensa, può innescare instabilità nella mesosfera e nella porzione inferiore della ionosfera. Un’altra ipotesi suggerisce che durante le fasi preparatorie di un terremoto siano i fluidi e i gas che risalgono verso la superficie a rilasciare particelle cariche in grado di ionizzare l’atmosfera. Infine, un altro modello chiama in gioco le onde di gravità atmosferiche, oscillazioni meccaniche che potrebbero essere in grado di trasferire perturbazioni della troposfera alla ionosfera, modificandone così il campo elettrico.

Le luci sismiche 


Non è raro che fenomeni luminosi di vario genere siano osservati anche a grandi distanze dall’epicentro di terremoti violenti, talvolta anticipando le scosse di alcuni mesi.

Le cosiddette "luci sismiche" sono globi luminosi di varia forma, colore e grandezza, che talvolta compaiono e si muovono in grappoli. Oppure, sono lampi o fasci di luce intensa per lo più bianchi o bluastri; o ancora, nubi diffuse come le luci aurorali, con sviluppo orizzontale e simili a fiammelle.

Il fenomeno è noto da secoli, dunque ben prima che la tecnologia potesse indurci in inganno facendoceli scambiare per fenomeni legati a possibili cortocircuiti o malfunzionamenti di centrali o impianti di distribuzione elettrica di vario tipo, ed è ben distinto dai più comuni fenomeni luminosi atmosferici. In anni recenti le testimonianze si sono fatte più frequenti, poiché vi sono più osservatori e i dati sono raccolti e condivisi dai più luoghi. Nel 1910 il sacerdote e professore di scienze naturali Ignazio Galli redasse una prima "Classificazione dei fenomeni luminosi osservati nei terremoti", pubblicazione ancora ampiamente citata negli articoli scientifici.

Oggi siamo ancora lontani da una spiegazione esauriente del meccanismo alla base della loro formazione, ma esistono alcune ipotesi. La più in voga e datata chiama in causa la generazione di campi elettrici dovuti a processi piezoelettrici e piezomagnetici, legati alla risposta di minerali come il quarzo sotto l’azione meccanica di determinati sforzi tettonici (come illustrato nel testo).

Altri studi, invece, spostano l’attenzione sul ruolo dell’ossigeno contenuto in alcuni tipi di rocce. Esperimenti di laboratorio hanno infatti confermato che, a seguito dello stress tettonico, gli ioni di questo elemento attraversando le fessurazioni della roccia raggiungerebbero l’atmosfera ionizzando piccoli "pacchetti" d’aria e trasformandoli così in plasma luminoso.



Storie di "successi", fallimenti e arditi tentativi

Gli esempi più famosi e significativi che hanno contribuito all’attuale stato di confusione sul tema dei precursori ci vengono dalla Cina. L’8 marzo del 1966 la regione intorno a Xingtai fu colpita da un sisma di magnitudo 6,8 che uccise oltre 8000 persone radendo al suolo milioni di edifici. L’episodio turbò non poco l’allora primo ministro Zhou Enlai, che s’impegnò pubblicamente nell’ambiziosa e azzardata promessa di debellare l’atroce minaccia nel giro di qualche anno. Allo scopo, reclutò un esercito di scienziati per raccogliere dati e indizi di ogni genere, esortando anche i cittadini a contribuire condividendo le loro osservazioni.

Ne emersero indizi analoghi a quelli che abbiamo già passato in rassegna: un aumento di concentrazione del gas radon nei pozzi (successivamente si notò che erano distanti fino a 400 km dall’epicentro del sisma che sarebbe arrivato), variazioni di livello delle falde acquifere, comportamenti insoliti degli animali, rotture di condotte e boati. L’attenzione ricadde soprattutto sullo sciame sismico “di avvertimento” (foreshocks) seguito da una stasi, secondo un trend già riscontrato per altri terremoti. Nove anni dopo, una messe di avvisaglie indusse le autorità a evacuare in massa un milione di persone che alle 10 del mattino del 4 febbraio 1975 furono condotte in rifugi d’emergenza. Alle 19.36 si scatenò un nuovo terremoto, con magnitudo 7,3. La carneficina era stata scongiurata e l’episodio fece storia, finendo dritto dritto nei libri universitari di geologia, come quelli sui quali ho studiato io. Eppure, andando a spulciare nei retroscena della celebre previsione si scopre che forse tanto virtuosa non fu, poiché in parte frutto di coincidenze casuali e dell’iniziativa di singoli, il tutto ben orchestrato da una mirata propaganda politica. Quando infatti, un anno e mezzo dopo, il 26 luglio del 1976, un violento sisma (M 7,8) colpì Tangshan, 400 km a nordest di Xingtai, nessuno era stato in grado di prevederlo. Le vittime furono almeno 250.000. La mancanza di scosse “di avvertimento” aveva fatto passare in secondo piano gli aumenti del radon rilevati in ventisette pozzi (poi misurati a 300 km di distanza dall’epicentro), così come altri segnali. I propositi di Enlai furono sepolti dalle macerie.

Gli scienziati, però, non si danno mai per vinti. Una decina d’anni dopo, dall’altra parte del mondo, fu elaborata un’astuta strategia per aggredire il problema della previsione dei terremoti ribaltando l’ordine della ricerca degli indizi. Una volta individuata una zona sismica accessibile e circoscritta la cui faglia si attiva con una certa regolarità, e dalla quale pertanto ci si attende un sisma, la si costella di una fitta rete di strumenti per rilevare qualche avvisaglia. In altre parole, la montagna va da Maometto: prima il terremoto e poi i precursori. Il luogo e il tempo designati per tendere l’agguato a madre natura sono stati gli anni Ottanta, a cavallo di una delle fratture della Terra più grandi e attive: la faglia di San Andreas, una struttura trascorrente lunga poco meno di 1300 km che taglia tutta la California da nord a sud, lungo la quale la placca Pacifica e quella Nordamericana scivolano l’una accanto all’altra alla velocità di circa 5 centimetri l’anno. In realtà, non si tratta di una formazione unica ma composta di più segmenti; quello prescelto per l’esperimento, lungo una quarantina di chilometri, è limitato a nord da quella che viene chiamata creeping section, un tratto di circa 150 km che scivola di continuo, impedendo agli sforzi tettonici di accumularsi e scongiurando il verificarsi di un terremoto violento. A sud, e fino al Salton Sea, il tratto è invece bloccato dai tempi dell’ultimo grande sisma di magnitudo 7,9 del 1857 avvenuto presso Fort Tejon (dove c’è comprensibile apprensione per un potenziale Big One).

Il paesino di Parkfield, un minuscolo agglomerato di una manciata di abitanti adagiati, insieme alle loro casette di legno, nel desertico entroterra, si trova proprio nella zona di studio, a metà strada tra San Francisco e Los Angeles, distanti poco più di 350 chilometri. Dal 1857 al 1966 Parkfield ha subito sei terremoti di magnitudo 6 a intervalli di tempo quasi regolari, da 12 a 32 anni, con una media di circa 22 anni. Non che la cosa li abbia intimoriti, vista la sicurezza delle loro case. Al contrario, hanno ben pensato di trasformare quella virtuale sventura in un’attrazione turistica.

Gli scienziati, fiduciosi nella “puntualità” del prossimo appuntamento, allora previsto intorno al 1988, dal 1985 avevano iniziato a installare tutt’intorno una rete di strumenti molto avanzata allo scopo di rilevare eventuali precursori. Il terremoto arrivò, ma più tardi del previsto, presentandosi solo nel 2004 (dopo 36 anni). E non mostrò alcun segnale precursore.

Nel frattempo, in Cina si oscillava tra una crescente sfiducia nella possibilità di fare previsioni, che portò ad un drastico calo del personale e delle sedi addette allo scopo, ed episodi di procurato allarme che ebbero gravi ripercussioni economiche sul paese. Fu in un tale stato di caos che il 12 maggio 2008 un terremoto di magnitudo 7,9 colpì il Sichuan, la terza regione più popolosa del paese con 80 milioni di abitanti. Il sisma si liberò alle due e mezza del pomeriggio, quando bambini e ragazzi si trovavano a scuola e gli adulti al lavoro, si portò via 80.000 vite e si lasciò dietro un numero incalcolabile di dispersi e feriti. Anche in questo caso, come nel ’76, fu solo col senno di poi che alcuni studiosi censirono la presenza di una serie di segnali precursori, ma non c’erano più l’attenzione e i mezzi per prenderli in considerazione.

Tale situazione perdura tutt’oggi e in tutto il mondo.

Tirando le somme di questa disamina, è chiaro che l’attuale impossibilità di prevedere i terremoti dipende dalla saltuarietà dei suddetti segnali precursori, oltre che dalla frequente ambiguità e contraddittorietà con la quale si manifestano e vengono censiti. Tuttavia, se venisse predisposta una rete di strumentazioni tale da poterli monitorare in modo sistematico e continuativo e se i dati acquisiti venissero incrociati, forse potrebbero avere una maggior utilità.

Il radon, infatti, se presente nella zona di studio e costantemente misurato nelle sue oscillazioni naturali, nel caso d’improvvisi e inattesi aumenti potrebbe rappresentare un campanello d’allarme, ancora più squillante se concomitante con gli altri segnali (irrequietezza di taluni animali, anomalie elettromagnetiche, scosse, etc.). In tutti i casi non fornirebbe informazioni sul momento e il luogo della scossa, ma sarebbe comunque un avvertimento di capitale importanza per mettere in allerta la popolazione, anche solo spingendola a una maggiore attenzione e ad adottare precauzioni.

Solo previsioni probabilistiche

Se le previsioni deterministiche al momento non si possono fare, occorre abbassare le aspettative a valutazioni più approssimative e ripiegare su informazioni statistiche.

In particolare, basandosi sulla conoscenza della sismicità che ha storicamente interessato il nostro territorio, si valutano gli intervalli di tempo e spazio entro i quali un sisma di determinata magnitudo può verificarsi con maggior probabilità. Per farlo, occorre mettere in moto tutta una serie di studi preliminari che consentano di valutare quanta energia si è accumulata lungo una certa struttura sismogenetica che può generare il terremoto, e in che modo potrebbe liberarsi e propagarsi.

Che ruolo hanno i moti celesti?


I moti tellurici sono generati dal calore interno del pianeta, ma è la forza di gravità che permea, plasma e regolamenta il nostro mondo e l’intero universo. Ce lo insegnò Newton oltre tre secoli fa regalando alla scienza la celebre Legge di gravitazione universale, poi impiegata da Keplero per descrivere il movimento dell’intero corteo di pianeti e corpi minori del Sistema Solare. Una danza che vede un equilibrio tra la reciproca attrazione fatale tra gli astri e la velocità del moto orbitale di ciascuno di essi, moto che impedisce loro di precipitare l’uno addosso all’altro.

Dunque, che i corpi celesti siano vicendevolmente legati in una rete gravitazionale collettiva, è fisica. E che taluni di loro influenzino in modo significativo il nostro pianeta è un fatto che possiamo constatare coi nostri occhi osservando il mare che si gonfia e sgonfia con regolarità soprattutto in alcune aree del pianeta, cioè il fenomeno delle maree. I due parametri che caratterizzano questo fenomeno sono le dimensioni dei corpi celesti e la distanza. La Luna è molto piccola (poco meno di 3475 km di diametro) ma vicinissima alla Terra (in media circa 348.400 km, circa un secondoluce). Quindi, è comprensibile che sia lei a far sollevare gli oceani con regolarità, e in determinate occasioni ad avvalersi del piccolo contributo del Sole (molto distante – 150 milioni di chilometri, ma anche molto grande – circa 1.392.000 km di diametro) quando è allineato con essa (nella fase di novilunio e plenilunio). È altresì evidente che tale trazione si ripercuote anche sulla litosfera rigida, generando tensioni che, qualora coinvolgano rocce prossime alla rottura, dunque precarie, può rivelarsi determinante.

Ciò detto, già in passato molti studi hanno cercato una possibile correlazione tra la frequenza degli eventi sismici (ricavati dai cataloghi ufficiali) e le maree, ma senza individuare nulla di significativo. Ricerche più recenti, invece, hanno trovato una possibile correlazione con alcuni tipi di terremoti. Una, in particolare, è giunta alla conclusione che durante le fasi di alta marea sizigiale (con i tre astri allineati) i terremoti più probabili sono quelli che si sviluppano da scorrimenti nei pressi dei margini continentali e nelle zone di subduzione (sottolineando che eclissi di Sole e di Luna rappresentano ovviamente casi speciali di queste condizioni, ma non determinano condizioni differenti).

Ciò avviene poiché le maree terrestri (che causano deformazioni verticali della crosta ampie al massimo pochi centimetri) e, in particolare, le maree oceaniche (che creano oscillazioni del livello medio marino ampie anche diversi metri) favoriscono l’aumento o la diminuzione della pressione di confinamento lungo tali faglie. Quando la pressione di confinamento diminuisce, i piani giustapposti di una faglia vengono rilasciati, e ciò triplica (almeno) la probabilità che durante le alte maree avvenga un movimento. Tuttavia, la probabilità che avvenga un terremoto rimane molto bassa per un dato luogo in un dato anno, quindi anche un incremento di un fattore 3 di tale probabilità non rappresenta un aumento significativo.





*Si hanno fenomeni piezoelettrici in quasi tutti i materiali cristallini privi di centro di simmetria, la cui struttura è costituita da microscopici dipoli elettrici. In condizioni di quiete, questi sono disposti in maniera tale che le facce del cristallo abbiano tutte lo stesso potenziale elettrico; ma quando viene applicata una forza dall’esterno, per esempio comprimendo il cristallo, la struttura viene deformata e perde la condizione di neutralitàelettrica. Di conseguenza, una faccia del cristallo si carica negativamente e quella opposta positivamente (avviene il contrario se il cristallo viene sottoposto a trazione) facendolo diventare una sorta condensatore, tanto che se collegate tramite un circuito esterno si genera una corrente elettrica detta, appunto, piezoelettrica. Pertanto, vengono rilasciate cariche elettriche che possono far fluttuare il campo magnetico, oltre che generare variazioni dei potenziali geoelettrici connessi alle variazioni di resistività delle rocce. Se il fenomeno procede all’inverso, se cioè si applica una differenza di potenziale al cristallo, questo si espanderà o si contrarrà lungo un determinato asse, provocando una vibrazione anche violenta, proporzionale alla stimolazione elettrica.
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Così sono nati il Mare Nostrum e la penisola italiana

Quando il Mediterraneo si prosciugò

A una quindicina di chilometri da Agrigento si trova una delle meraviglie naturali del nostro paese. È la miniera di salgemma di Realmonte, dal nome della cittadina che dista poco lontano. Dagli anni Sessanta, quando è cominciata l’attività estrattiva, sono stati scavati oltre 100 chilometri di gallerie fino a 150 metri di profondità; ma pare che gli strati di sale si spingano ancora più in basso per diverse centinaia di metri.

Le sequenze rocciose sono state modellate dall’azione della tettonica e da quella umana in fantasie cromatiche e geometriche che sorprendono chi si avventura in questo mirabolante dedalo di cunicoli. La formazione più suggestiva e famosa è un rosone di gusci concentrici bianchi e neri. Ma il luogo più emozionante è la cattedrale, una vera e propria chiesa ricavata scavando nelle rocce saline della miniera, dove il 4 dicembre di ogni anno si festeggia Santa Barbara, la protettrice dei minatori.

Gli aspetti geologici di questo luogo sono sorprendenti. Tale gigantesco accumulo di sale purissimo (ne vengono estratte circa 500.000 tonnellate l’anno per gli usi più disparati) è il risultato di un evento eccezionale che ha visto evaporare il Mar Mediterraneo trasformandolo in una immensa salina e lasciando come residuo più di un milione di chilometri cubi di rocce evaporitiche (salgemma, gesso, anidrite e carbonato) deposte sia sui fondali profondi che lungo le coste (oltre che in Sicilia sono ben visibili nell’Appennino bolognese e romagnolo e nel settore orientale dell’Appennino abruzzese, in particolare sui monti della Majella).

Durante tale tumulto geologico, avvenuto tra i 5 e i 6 milioni di anni fa, avremmo ammirato scenari da colossal hollywoodiano: i grandi fiumi (come il Rodano o il Nilo) sfociavano in un bacino mediterraneo semivuoto, scavando canyon profondi fino a 2000 metri (in seguito colmati di sedimenti) dove si tuffavano imponenti cascate alte oltre 1500 metri.
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Fig. 6.1. Intorno ai 5-6 milioni di anni fa, in un’epoca geologica nota come Messiniano, il nostro Mediterraneo si prosciugò, permettendo l’accumulo di ingenti quantità di sale.

Le prime prove di questa crisi di salinità sono venute alla luce negli anni Settanta. Le possibili cause furono individuate in una concatenazione di eventi: mentre la spinta dell’Africa contro il continente euroasiatico chiudeva lo Stretto di Gibilterra, il livello del mare si abbassava come conseguenza all’espansione della calotta glaciale antartica. Studi recenti aggiungono ulteriori dettagli ritenendo che, con l’evaporazione del mare, i fondali intorno allo Stretto di Gibilterra iniziarono ad alzarsi per la mancanza del peso sovrastante dell’acqua, isolando il bacino. Fino a quando, poco più di 5 milioni di anni fa, la crosta non riprese a rilassarsi e a sprofondare. Contemporaneamente, l’Antartide iniziò a fondere facendo innalzare il livello dei mari, che raggiunse e superò il sottile lembo di terraferma di Gibilterra. Allora l’oceano tornò a riversarsi nel bacino del Mediterraneo, riempiendolo in pochi anni nella catastrofica inondazione nota come alluvione Zancleana.

In principio era solo un’enorme massa di terra

L’evaporazione del Mare Nostrumè solo una delle tante conseguenze delle vicende geologiche che hanno cesellato il bacino che lo ospita.

Per comprendere come si sia arrivati alla forma attuale, verso quale direzione sta evolvendo e, in ultima analisi, che ripercussioni possono esserci sull’attività sismica e vulcanica che il nostro paese manifesta, occorre mettere parecchio indietro le lancette dell’orologio geologico e posizionarle tra i 200 e i 300 milioni di anni fa.

Ci troveremmo davanti un enorme continente: la Pangea (dal greco: “tutte le terre”, così la battezzò il geologo Eduard Suess nell’Ottocento). Sulla sua superficie, dove scorrazzavano i dinosauri e altri animali bizzarri, erano presenti mari di modesta profondità, mentre a est si apriva in un ampio golfo equatoriale con acque calde e brulicanti di vita: la Tetide, di forma pressappoco triangolare. Tutt’intorno, dominava una sconfinata distesa oceanica chiamata Pantalassa (dal greco, “tutti i mari”), profonda 3-4000 metri e pavimentata di crosta oceanica.

All’epoca, l’area della futura penisola italiana si trovava al margine occidentale della Tetide, dove le acque basse favorivano le condizioni ambientali di transizione fra la terra e il mare.

I numeri del Mediterraneo 


Il nostro mare si allunga per circa 3800 km da est a ovest, e nel suo tratto più ampio raggiunge i 1600 km. La sua area, approssimativamente 2.511.000 km2, potrebbe contenere cinque volte la Francia, e con un volume di 3.700.000 km3 la sommergerebbe con circa 7 km d’acqua! Acqua che, in media, ricopre i fondali per una profondità di circa 1500 m, ma che nel punto più basso (la Fossa di Matapan, nello Ionio, a sud del Peloponneso) si spinge fino a 5121 m.

Se poi volessimo esplorare ogni angolo delle sue coste, dovremmo camminare o circumnavigare per circa 46.000 km, il 40% dei quali intorno alle meravigliose isole che lo punteggiano.

Morfologicamente parlando, si può suddividere il Mediterraneo in due bacini principali: quello ovest, che inizia dal sud della Spagna con il Mare d’Alboran, dove nascono le grandi piane abissali che comprendono anche il Tirreno e arrivano a profondità intorno ai 3500 m anche a ridosso delle coste (come nel caso delle coste algerine, francesi e della Corsica), e la porzione est, in media più lunga e profonda, che include lo Ionio, l’Adriatico, l’Egeo e il bacino Levantino (tra Cipro e l’Asia orientale).

Il Mediterraneo è un mare a bilancio idrogeologico negativo. Ciò significa che il rifornimento di acqua al mare a opera di pioggia e fiumi non compensa l’evaporazione. La ragione per la quale non si prosciuga è l’acqua che entra dallo Stretto di Gibilterra, largo 13 km e profondo 300 m. Pare che da qui entrino 2000 km3 di acqua all’anno, e il ricambio totale si stima in 80-90 anni per quella superficiale e 7500 per il rimpiazzo completo. Se per qualche ragione lo Stretto si dovesse chiudere, il livello delle acque si abbasserebbe di 1 metro l’anno e il mare scomparirebbe in poche migliaia di anni.
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Fig. 6.2. Intorno ai 200 milioni di anni fa l’enorme massa oceanica chiamata Pangea comincia a lacerarsi, dando avvio al processo di formazione dell’Oceano Atlantico e a tutti gli effetti a catena che ne conseguiranno.

Si apre l’Oceano Atlantico: nascono le Alpi. . .

Circa 200 milioni di anni fa, la danza delle placche cominciò ad aprire uno squarcio al centro dell’enorme massa rocciosa della Pangea, presto invaso dalle acque oceaniche. Alle estremità, cominciarono a separarsi due grandi blocchi continentali: la Laurasia, a nord (comprendente le attuali America settentrionale, Europa e Asia) e la Gondwana, a sud (con l’America meridionale, l’Africa, l’Oceania e l’Antartide). Il rift in formazione si allargò sempre più fino a quando, tra i 180 e 160 milioni di anni fa, nacque un primo segmento dell’Oceano Atlantico a separare le Americhe dall’Africa. Questo evento ebbe una ripercussione anche in quella che sarà la futura area mediterranea, perché anche Africa ed Europa cominciano a spezzarsi, lasciando spazio alla nascita dell’Oceano Ligure Piemontese. I suoi margini continentali furono l’Adria a oriente (comprendente la maggior parte dei futuri territori italiani anche se ancora sotto il livello del mare, l’Adriatico, parte dell’ex Iugoslavia, della Grecia e le Alpi orientali fino a Innsbruck, Salisburgo e Vienna) e la costa europea a occidente, con Penisola Iberica, Sardegna, Corsica, Francia, Svizzera e Germania.

[image: ]

Fig. 6.3. La nascita dell’Oceano Ligure Piemontese e l’embrione del futuro Mediterraneo.

Spinto dalla risalita e dal successivo raffreddamento delle lave basaltiche, l’Oceano Ligure Piemontese continuò a espandersi raggiungendo i mille chilometri di larghezza e i due o tre di profondità. Oggi ce ne danno testimonianza le rocce ofiolitiche* che troviamo in alcuni tratti della catena alpina (Monviso, Alpi liguri, Val d’Aosta, etc.), poi ricoperte da tutti i sedimenti che si depositarono sopra.

Dopo circa 50 milioni di anni, accadde ancora qualcosa d’inaspettato: l’apertura di un nuovo segmento dell’Oceano Atlantico, quello meridionale, impresse un moto rotatorio antiorario all’Africa, spingendola verso l’Europa. A quel punto l’Oceano Ligure Piemontese rimase stritolato tra i due continenti e spinto sotto la placca africana, permettendo loro di entrare in collisione e dando il via all’orogenesi alpina, ovvero alla nascita delle Alpi.
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Fig. 6.4. L’Africa e l’Europa entrano in collisione, stritolando l’Oceano Ligure Piemontese che rimane in mezzo.

Della catena che stava innalzandosi, i terreni africani si spinsero alle quote più elevate, quelli europei si incunearono sotto e i sedimenti oceanici rimasero in mezzo come un grande sandwich. Per questo potremmo dire che oggi molte vette alpine sono europee solo politicamente. Il Cervino, per esempio, è una sorta di scoglio africano in mezzo al detrito di un antico oceano, e certo è un fatto a suo modo curioso pensare che la sua conquista, conclusasi nel 1865 quando il britannico Edward Whymper vi pose in vetta la bandiera, sia stata una sfida tutta europea.

I segni di questo scontro titanico tra le placche sono oggi visibili da satellite: la Linea insubrica (nome derivato dagli Insubri, antica popolazione preromana dell’alta Lombardia) appare come come una profonda cicatrice, una gigantesca faglia trascorrente destra che si estende per circa 1000 km, con andamento est-ovest, lungo tutta la catena alpina. Da Torino passa nel Canavese, in Valtellina, fino al Passo del Tonale dove piega a nord e arriva a Merano e più a est in Val Pusteria, Valle della Gail (Austria) e Bacino Pannonico ungherese.
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Fig. 6.5. La Linea Insubrica, la gigantesca sutura tra il continente africano e quello europeo

Caratteristiche e struttura delle Alpi 


Lunghe circa 1000 km e larghe 200-300, con numerose cime che superano i 4000 metri, le Alpi hanno una struttura a doppia vergenza, nel senso che la catena si compone di due porzioni che si sono propagate in direzioni opposte.

A nord della Linea insubrica troviamo la parte più antica con inclinazione delle falde rocciose verso l’Europa, mentre a sud il sistema è più giovane e inclinato verso la Pianura Padana.

Scendendo più in dettaglio, nel dominio nord la placca europea si è infilata sotto quella africana il cui fronte le si è accavallato andando a costituire il dominio austroalpino. Le sue rocce, che formano i rilievi più alti, sono presenti in Austria e Alto Adige, e hanno dato forma a montagne come il Bernina e quasi tutte le Alpi austriache a nord della Val Pusteria, da Innsbruck a Salisburgo fin quasi a Vienna. Tali rocce erano presenti anche sul fronte occidentale della catena, ma sono state erose (a eccezione di celebri "rimasugli" come, appunto, il Cervino).

A rappresentanza dell’antico margine europeo, invece, si trovano le Elvetidi, che costituiscono la porzione esterna della catena dalla Francia meridionale (Nizza e Ventimiglia) alle regioni di Grenoble, dei laghi di Ginevra, Interlaken, Lucerna e fino alla valle del Reno. A questo dominio appartengono famosi massicci come l’Argentera, il Monte Bianco e l’Aar-Gottardo.

Infine, in mezzo si trova il gruppo delle Pennidi, costituite dal fondo roccioso e dai sedimenti dell’Oceano Ligure Piemontese inghiottito nella collisione. Le sue rocce sono presenti principalmente nelle Alpi occidentali dove costituiscono un ampio arco, dal cantone dei Grigioni fino alla Riviera ligure di ponente. Si trovano in questo dominio anche il massiccio del Monte Rosa, del Gran Paradiso e del Gran San Bernardo, che però sono "scaglie" dell’antico basamento europeo.

A sud della Linea insubrica troviamo le Alpi meridionali, o il dominio sudalpino, che si estendono in direzione est-ovest per circa 500 km e hanno una larghezza compresa fra 50 e 150 km. Possono essere suddivise in una parte occidentale (lombardo-piemontese) e orientale (veneto-friuliana). Il loro confine si trova grossomodo intorno al Lago di Garda. A questo gruppo appartengono alcune delle più famose montagne e località alpine. Per esempio, i monti che cingono il Lago Maggiore, di Lugano, di Como, Iseo, Garda, l’Adamello, le Dolomiti e tutte le montagne del Trentino e dell’Alto Adige. Più a est, Alpi e Prealpi Carniche e Giulie, ecc.
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Fig. 6.6. Domini e principali linee tettoniche dell’arco alpino.



. . . poi fu la volta degli Appennini

A questo punto la bozza del Mediterraneo e, soprattutto, del nostro amato “stivale”, era delineata, ma la danza delle zolle era ben lungi dall’essersi placata. Nell’Oligocene, intorno ai 28-30 milioni di anni fa, la Corsica e la Sardegna, che fino ad allora erano attaccate al continente europeo, cominciarono a migrare verso est, a causa dell’apertura del bacino Balearico-Provenzale. Ruotando in senso antiorario come un tergicristallo e facendo leva sul Golfo di Genova, si staccarono dalla Catalogna e dalla Provenza fino a raggiungere, una decina di milioni di anni dopo, la posizione attuale. Il frammento di Africa di nome Adria se li vide arrivare addosso, e dalla collisione iniziò l’orogenesi appenninica. Questo spiega perché l’Appennino è fatto delle coperture e del basamento dell’ormai chiuso Oceano Ligure Piemontese, scollati e spinti sul margine africano di Adria, a nord, e di spesse sequenze di rocce calcaree e dolomitiche lascito di antichi banchi tropicali di acqua bassa della Tetide, a sud.

Non ci fu tregua: alle spalle della giovane catena che si stava consolidando e innalzando, una decina di milioni di anni fa cominciò ad aprirsi il Tirreno, a seguito del processo di subduzione del lembo ionico di Tetide (congiuntamente a parte del continente africano) al di sotto dell’Arco Appenninico magrebino, al confine tra Calabria e Sicilia orientale. A causa di questo meccanismo geodinamico, chiamato “arco-fossa”, si generano un arco vulcanico e un bacino retrostante che, nella fattispecie, sono, rispettivamente, le isole Eolie (emerse e sommerse) e i bacini del Vavilov e Marsili (sormontati dai rispettivi, giganteschi vulcani sommersi). Per approfondimenti, rimando ancora al mio Vulcani, così il pianeta cambia pelle (Hoepli, 2019).

Caratteristiche e struttura degli Appennini


La formazione della catena appenninica è avvenuta in due fasi: la prima (tra i 30 e i 16 milioni di anni fa, ovvero tra Oligocene e Miocene inferiore) ha visto la rotazione antioraria di Corsica e Sardegna che sono andate a collidere contro Adria. La seconda è iniziata 7-8 milioni di anni or sono, quando si è aperto il bacino tirrenico e c’è stata la conseguente traslazione verso est della futura penisola italiana. Così facendo la catena si è strutturata in due parti: una settentrionale e l’altra centro-meridionale, divise da una serie di faglie denominate Linea Ancona-Anzio.

[image: ]

Fig. 6.7. Orogenesi appenninica. In alto, spostamento di Corsica e Sardegna e formazione dell’Appennino. Sotto, la conformazione attuale, con le valli tettoniche toscane e laziali, le linee Ancona-Anzio (AA) e di Sangineto (LS).

La prima fase ha dato alla luce l’Appennino settentrionale, costituito dalla sovrapposizione tettonica di due grandi gruppi di unità rocciose: uno esterno, verso l’Adriatico e uno interno verso il Tirreno. In particolare, le coperture (melme calcaree, argille e sabbie) e il basamento (ofioliti) dell’ormai chiuso Oceano Ligure Piemontese (chiamate Unità Liguri) furono scollate e accavallate, da ovest verso est, sul margine africano di Adria, a sua volta fatto di rocce carbonatiche e terrigene racchiuse nei domini toscano e umbro-marchigiano.

Va ricordato, però, che questi accavallamenti si sono verificati nel sottosuolo all’interno della zona di subduzione, e solo dopo vi è stato un sollevamento della catena e la successiva erosione che ha creato l’edificio attuale, ovvero le varie formazioni rocciose scolpite in valli, cime e pianure.

La seconda fase, invece, ha plasmato la giovane catena. L’apertura del Tirreno ha causato il collasso della sua parte interna nelle regioni delle attuali Toscana e Lazio, con la formazione di molte valli tettoniche di sprofondamento (graben) occupate all’inizio dal mare e da laghi e, successivamente, riempite di sedimenti. Questa epoca di forte distensione crostale ha anche permesso la risalita di magmi, in parte raffreddatisi all’interno della crosta, che hanno originato plutoni granitici (Monte Capanne all’isola d’Elba, Isola del Giglio, Campiglia, Gavorrano, isola di Montecristo), effusioni vulcaniche dalla Toscana, alla Maremma, al Lazio (Monti Cimini, Monte Amiata, Capraia, Roccastrada, Tolfa) nonché un forte flusso di calore artefice dell’attività idrotermale presente in Toscana (Lardarello).

Ma non è finita qui. Sotto la Linea Ancona-Anzio, e fino alla Piana di Sibari in corrispondenza di una faglia chiamata Linea di Sangineto, si è innalzato anche l’Appennino centro-meridionale, lungo circa 300 km e largo 100. Qui troviamo massicce presenze di rocce calcaree e dolomitiche spesse migliaia di metri ed estese per decine di chilometri. Contrariamente alle formazioni dell’Appennino settentrionale, lascito di un profondo oceano, in questo caso si ha testimonianza di antichi banchi tropicali di acqua bassa che oggi costituiscono monti noti come il Gran Sasso, la Maiella, i monti del Parco Nazionale d’Abruzzo, i monti Aurunci, del Matese, Picentini, Lattari, Taburno, Maratea, Pollino, ecc.

Tali falde rocciose sono accavallate sulla Piattaforma Apula* e inclinate verso l’Adriatico, sempre sovrastate dalle Unità Liguri oceaniche e ricoperte da flysch.

Un discorso a sé vale per l’ultimo tratto della catena appenninica (dalla Piana di Sibari allo Stretto di Messina, ovvero dalla Linea di Sangineto alla Linea di Taormina): l’Arco Calabro-Peloritano. Nonostante la sua collocazione, geologicamente parlando è un sistema del tutto diverso, ovvero un frammento di crosta europea, perché prima del suo dislocamento nella posizione attuale si trovava adiacente alla Sardegna e alla Corsica. Alla sua base troviamo le rocce appenniniche, che affiorano in talune regioni come "finestre tettoniche", a loro volta ricoperte da rocce oceaniche (simili alle Unità Liguri già esaminate). Al tetto si hanno graniti e rocce metamorfiche ricoperte da sedimento. Nella Calabria meridionale e nei Peloritani sono presenti solo queste ultime unità.

Infine, a partire da 2-3 milioni di anni fa, vi è stata una distensione causata dalla migrazione verso sudest dell’Arco Calabro-Peloritano e della concomitante apertura finale del bacino tirrenico. Questo evento ha permesso l’instaurarsi del vulcanismo flegreo e vesuviano.





*Il nome ofiolite, dal greco ὄφις= serpente e λίθος = roccia, è dovuto alla loro caratteristica colorazione a striature verdognole, che ricorda la pelle di molti rettili. Tali rocce si formano in particolare nei processi di espansione oceanica, e quelle affioranti sono appunto sezioni di crosta oceanica e del sottostante mantello che sono state sollevate o sovrapposte alla crosta continentale.

*La Piattaforma Apula è una grande struttura costituita prevalentemente di rocce calcaree di origine marina (vecchie dai 140 ai 70 milioni di anni) lascito di un grande banco marino tropicale di acqua bassa. Di essa fa parte anche la Puglia. Il margine orientale si trova generalmente sotto il fondo del mare a 30-40 km dalla costa, mentre quello occidentale è sprofondato al di sotto della catena appenninica.
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L’Italia che trema

I tumulti geologici responsabili della formazione del Mediterraneo sono tutt’altro che conclusi. Le Alpi, come gli Appennini, proseguono il loro moto di sollevamento, il Tirreno di apertura, e così via. È per questo che l’Italia e i suoi mari circostanti tremano e “sputano fuoco”.

Per comprendere la dinamica dei sismi, dunque, occorre capire come collocarli nello sviluppo dei processi tettonici, attraverso un’analisi della distribuzione spazio-temporale degli episodi di una certa intensità.

La situazione geo-tettonica lungo le Alpi

La penisola italiana è tuttora interessata dal moto di convergenza della micro-placca adriatica (frammento settentrionale di quella africana), che collide con direzione antioraria a una velocità di circa 1.5-2 mm/anno contro quella euroasiatica, al di sotto della quale, parzialmente, s’inabissa. Buona parte di questo movimento viene assorbito lungo il fronte meridionale delle Alpi orientali, il margine est della zona di collisione. Tuttavia, dal confronto tra la quantità media di deformazione accumulata e quella rilasciata dai forti terremoti censiti negli ultimi 1000 anni, si evince che solo una piccola frazione di energia è stata liberata. In altre parole, se è vero che alcune faglie si sono mosse generando violenti terremoti (tra cui la tristemente nota sequenza distruttiva che nel 1976 ha colpito il Friuli), è anche vero che in altre zone (Friuli occidentale-Bellunese) ciò non è accaduto, motivo per cui il rischio è elevato. Tale deficit può essere spiegato in due modi: o che gran parte dell’energia viene rilasciata in modo asismico (quindi senza produrre scosse) oppure che lo fa in rare occasioni attraverso episodi violenti (magnitudo superiore a 7) con tempi di ricorrenza molto lunghi (superiori ai 1000 anni) che, quindi, si collocano al di fuori del catalogo dei terremoti storici.

Per stabilire quali siano le porzioni bloccate e, quindi, il loro potenziale di pericolosità, ci si avvale delle misure satellitari (in particolare del GPS) che permettono di quantificare l’accumulo delle tensioni. Dagli studi effettuali, pare che tutto il fronte meridionale di questo tratto delle Alpi risulti fermo fino a una profondità media di circa 10 km, in particolar modo nella regione del Friuli, nell’area del terremoto del Bosco del Cansiglio del 1936 e del Montello.

La situazione geo-tettonica lungo gli Appennini

Tutt’altra situazione si trova nel resto dello Stivale, perché tutt’altro contesto geodinamico lo caratterizza. Qui domina la catena appenninica che, come abbiamo visto, si estende per circa mille chilometri dalla zona di Genova alla Piana di Sibari, in Calabria, dove confina con l’Arco Calabro-Peloritano.

Riordiamo che gli Appennini sono il risultato dello scontro tra frammenti di Europa (il blocco sardo-corso) e l’Adria (frammento di Africa). Tale movimento ha causato l’impilamento di tutta una serie di unità strutturali. In particolare, a nord (quindi Appennino settentrionale) furono grattate le coperture e il basamento oceanico dell’ormai chiuso Oceano Ligure Piemontese (Unità Liguri) alle quali si sovrapposero le Unità Toscane, prima, e quelle Marchigiane, dopo, fatte dei sedimenti terrigeni provenienti dai continenti ormai in collisione. Mentre l’Appennino centrale e meridionale sono costituiti dalle rocce carbonatiche di cui era fatto il fondale del mare più basso e caldo che apparteneva alla Tetide. La Calabria e parte della Sicilia, invece, ospitano un lembo di Europa, e sono tra le aree tettoniche più attive della penisola.

Questo pacco di falde rocciose è progressivamente traslato a est inclinandosi verso l’Adriatico, secondo una geometria complessa. Nel frattempo, sul lato ovest l’apertura del Tirreno ha innescato una tettonica estensionale con un sistema di faglie normali che corre lungo l’intero litorale (e alle quali si deve parte del vulcanismo toscano e laziale), oltre che un assottigliamento crostale poi divenuto lacerazione a seguito della subduzione della placca ionica e africana sotto la Sicilia-Calabria.

Ma non solo. Il moto differente delle due placche in compressione imprime alla catena un andamento disarticolato. La porzione settentrionale sta avanzando verso nordest alla velocità di circa 8.8 mm/anno (e con un tasso di accorciamento di 2.9 mm/anno), mentre quello centrale (umbro-marchigiano e laziale-abruzzese) avanza verso est. Le aree di maggior sollevamento sono contrassegnate da distensione con direzione nordest-sudovest dell’ordine dei 3 mm/anno.

La separazione tra queste due fasce ha formato il sistema di faglie estensionali e transtensionali che è chiaramente riconoscibile nella parte assiale della catena, lungo le zone dell’Irpinia, Beneventano, Matese, Aquilano, Fucino, Monti della Laga (Amatrice) e Appennino umbro, marchigiano e romagnolo. Questo quadro cinematico è stato confermato dai valori di velocità ottenuti dalle misure geodetiche, che ha permesso di misurare le velocità a cui si stanno separando le due parti della catena (3-5 mm/anno nella parte esterna rispetto a 1-2 mm/anno nella parte interna). La conseguenza è che la costa tirrenica si allontana lentamente da quella adriatica; in pratica Roma ogni anno è 2-3 millimetri più distante da Pescara.

La placca adriatica, però, si è disaccoppiata dalle strutture circostanti solo lungo i suoi bordi meridionali (mediante una lunga serie di forti terremoti), per cui è ragionevole pensare che nello sviluppo successivo di questo processo la probabilità di sismi intensi sia alta nelle zone periadriatiche settentrionali (Appennino centro-settentrionale, Alpi orientali e Dinaridi settentrionali, ovvero dall’Aquila all’Alta Valtiberina, Appennino Romagnolo, pieghe ferraresi sepolte sotto la Valpadana e fascia costiera che va dal Riminese all’Anconetano).
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Fig. 7.1. La carta mostra la cinematica della penisola italiana. Si noti la maggiore lunghezza dei vettori sul versante adriatico della catena appenninica rispetto al versante tirrenico.

Dove c’è maggior apprensione: la pericolosità sismica. . .

Per ciò che abbiamo illustrato, ci sono aree del nostro paese in cui la probabilità che si verifichino sismi di potenza variabile, in un determinato intervallo di tempo, è particolarmente alta e, viceversa, altre in cui è più bassa. Il valore di questa probabilità definisce il parametro di pericolosità sismica che tra il 2003 e il 2004 venne schematizzato nell’omonima Carta (MPS04) richiesta dalla Commissione Grandi Rischi. Per compilarla furono usati il catalogo dei terremoti più aggiornato all’epoca e una zonazione sismogenetica basata sulla conoscenza delle faglie attive. Fu poi predisposto un sistema per tener conto di modelli diversi di valutazione della massima magnitudo attesa, di ricorrenza dei terremoti e di attenuazione nella propagazione dell’energia sismica. I valori risultanti furono ottenuti mediante procedure di calcolo statistico, strutturati descrivendone la distribuzione spaziale raggruppata in classi di colori relativi all’entità dello scuotimento del suolo (un parametro fondamentale nella progettazione sismica degli edifici) espresso in termini di accelerazione massima attesa in un intervallo di tempo di 475 anni, usando una superficie di riferimento piana e pianeggiante (per altri terreni occorre servirsi di appositi coefficienti di valutazione dell’amplificazione locale).

Va precisato che al medesimo valore di pericolosità, ovvero dello stesso colore, possono corrispondere zone dove, magari, si attendono scuotimenti forti ma non molto frequenti oppure viceversa. Dunque, non è possibile affermare che nelle zone a pericolosità sismica “media” non si possono verificare scuotimenti molto forti: c’è solo una probabilità più bassa che accadano.

Dalla Carta di Pericolosità si evince che le aree a maggior rischio sismico sono localizzate principalmente nell’Italia nord-orientale (Friuli e Veneto), nella Liguria occidentale, nell’Appennino settentrionale (dalla Garfagnana al Riminese), e soprattutto lungo tutto l’Appennino centrale e meridionale, in Calabria e in Sicilia orientale. Tuttavia, va detto che il significato e l’utilità potenziale della carta sono spesso fraintesi. Essa è solo lo schema di base della pericolosità del territorio italiano, cioè del potenziale distruttivo che potrebbe liberarsi sulla base dei movimenti tettonici. Per affinarla, occorre un passo successivo più dettagliato che si occupi di definire tutte quelle condizioni geologiche, geomorfologiche e geotecniche, soprattutto nei terreni più superficiali, che possano produrre delle variazioni sensibili del moto sismico. Tale lavoro, che tecnicamente si chiama microzonazione sismica, va fatto su scala locale, viene condotto dai Comuni e si svolge a livello multidisciplinare coinvolgendo più figure professionali come ingegneri, geologi, geotecnici, sismologi e geofisici che possano affrontare il problema sotto diverse prospettive, ciascuno secondo la propria competenza.

Fino al 1999 spettava allo Stato il compito di dichiarare sismico un dato Comune associandolo a una zona o categoria sismica: prima, seconda e terza a seconda della severità delle azioni sismiche da considerare in sede di progettazione. Dopo, tale prerogativa è passata alle Regioni, mentre allo Stato è rimasto il compito di stabilire le norme per le costruzioni.

La riclassificazione sismica del territorio nazionale seguita al terremoto che nel 1980 ha colpito l’Irpinia e la Basilicata riuscì a far sì che soltanto due quinti dei Comuni italiani venissero inseriti in zona sismica.

Dopo svariate vicissitudini, finalmente fra il 2006 e il 2016 le Regioni hanno aggiornato i loro elenchi. Oggi, ciascuna mappa sismica regionale rappresenta il principale strumento di ufficializzazione della pericolosità sismica dei territori.

. . . e il rischio associato

Una volta valutata la pericolosità di una zona, è possibile stabilirne anche il rischio associato, che prende in considerazione non solo la probabilità che l’evento accada, ma anche gli effetti che avrebbe in termini di danneggiamenti, danni economici e, soprattutto, perdita di vite umane. Per esempio, una zona a elevata pericolosità sismica dove non ci siano centri abitati ed infrastrutture (come un luogo desolato) avrà un rischio nullo, poiché il terremoto non creerebbe alcuno scompiglio. Viceversa, una zona in grado di produrre sismi di lieve entità ma stracolma di costruzioni vulnerabili ai sismi e densamente popolata, avrà un rischio molto alto.
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Fig. 7.2. L’immagine raffigura la Carta di Pericolosità Sismica del territorio nazionale, edita tra il 2003 e il 2004, espressa in termini di probabilità. Gli scuotimenti più forti, con valori delle accelerazioni del suolo superiori a 0.225 g (g = 9,81 m/s2, è l’accelerazione di gravità) sono attesi in Calabria, Sicilia sud-orientale, Friuli-Venezia Giulia e lungo tutto l’Appennino centro-meridionale. Valori medi sono riferiti alla Penisola Salentina, lungo la costa tirrenica tra Toscana e Lazio, in Liguria, in gran parte della Pianura Padana e lungo l’intero arco alpino. La Sardegna è la regione meno pericolosa con valori di scuotimento atteso moderati.

Per rendere la valutazione del rischio più precisa, rapida e numericamente quantificabile, dal 1978 è stata compilata un’equazione ben conosciuta e utilizzata da chiunque si occupi di pianificazione territoriale e difesa dai rischi geologici annessi.

Si compone di tre parametri:

R(ischio) = P (pericolosità) × V (vulnerabilità) × E (esposizione)

La vulnerabilitàè il parametro più difficile da stabilire. A parità di pericolosità ed esposizione, infatti, due città possono aver adottato misure di prevenzione differenti ed essere più o meno attrezzate per resistere a un terremoto. Tutto ruota intorno all’edilizia antisismica, poiché un paese o città che ha adottato tali criteri (vedi Giappone) è in grado di uscire indenne da grandi sismi grazie alle abitazioni che non crollano (e, quindi, non uccidono persone) e alle infrastrutture che non subiscono danneggiamenti (e quindi l’economia non ne risente), dove nel giro di poche ore tutto si ripristina senza grossi sconvolgimenti.

Mitigare il rischio geologico, dunque, significa lavorare per cercare di abbattere il più possibile almeno uno dei fattori della suddetta equazione. Com’è intuibile, sulla pericolosità non si può fare nulla, poiché è legata alla natura fisica del luogo. Sugli elementi esposti, invece, si potrebbe, evitando di costruire (soprattutto certi tipi di costruzioni), in aree fortemente sismiche. Ma decidere di vivere o trasferirsi in un luogo pare dipendere da ben altri criteri che quelli imposti da madre natura. Dunque, il fattore V è l’unico sul quale poter metter mano, riducendo al minimo la vulnerabilità di un luogo sotto le diverse prospettive.

Nella fattispecie, il nostro paese mostra una pericolosità medioalta (per la frequenza e intensità dei fenomeni), una vulnerabilità elevata (per la fragilità del patrimonio edilizio, infrastrutturale, industriale) ed una esposizione molto alta (per densità abitativa e presenza di un patrimonio storico, artistico e monumentale prezioso). Dunque, il rischio è elevato.

I terremoti associati ai vulcani: la sismologia vulcanica 


La terra trema per diverse ragioni. La principale è perché la roccia si spacca a seguito di tensioni tettoniche, ma accade anche quando il magma si muove in prossimità della superficie originando l’attività vulcanica.

Il pioniere dello studio di questo fenomeno rivolto ai vulcani giapponesi fu Fusakichi Omori (1868-1923), ma la prima e ancora più popolare classificazione dei tipi di terremoti correlati all’attività vulcanica si deve al suo connazionale Takeshi Minakami. Sulla base delle eruzioni avvenute al vulcano Usu, in Giappone, nel 1944, lo studioso la stilò nel 1951 e la formalizzò nel 1974. Egli li divise in quattro categorie principali a seconda dell’origine, la relazione col tipo di eruzione e la natura del moto tellurico.

Il tipo A, o ad alta frequenza, si origina entro una profondità di 20 km. Presenta una frequenza di oscillazione variabile tra 5 e 15 Hz con un brusco segnale d’inizio e una netta distinzione tra le onde P e S. Le scosse si presentano in sciami prima e durante l’eruzione, hanno magnitudo inferiore a 6 e hanno caratteristiche simili a quelle dei terremoti tettonici superficiali poiché le rocce attraversate hanno un comportamento di tipo fragile. I sismi che avvengono prima dell’eruzione non superano i 10 km di profondità e possono virare verso frequenze più basse. Quelli ad eruzioni in corso, invece, pur essendo compresi entro lo stesso intervallo di profondità tendono a migrare verso il basso fino a superare i 7-10 km a fine eruzione, definendo volumi non interessati dall’eruzione, cioè le camere magmatiche.

Il tipo B, o a bassa frequenza (lungo periodo), secondo Minakami si verificano a profondità inferiori a 1 km, anche se, in realtà, osservazioni più recenti li hanno rilevati anche a profondità maggiori. Hanno uno spettro di frequenze più basso del tipo A (1-3 Hz) e presentano le fasi delle onde P e S difficili da distinguere. Spesso mostrano un inizio ad alta frequenza seguito da una coda a bassa frequenza pressoché monocromatica. Si ritiene che si originino a causa della fratturazione delle rocce ma anche per attraversamento delle onde fra strati eterogenei di ceneri e lave. O ancora dalle fluttuazioni di pressione all’interno delle bolle che passa dall’incremento per all’aumento delle dimensioni dovute alla risalita del magma al rapido calo per il loro collasso.

Poi abbiamo i tremori vulcanici, generalmente continui e caratterizzati da una banda di frequenza limitata (0,5-5 Hz) quasi monocromatica e una durata lunga (ore, giorni, settimane) rispetto agli eventi tettonici (decine di secondi). Il tremore è associato a variazioni di pressione di poro legate alla liberazione di gas in un magma o alla fusione delle rocce. Il tremore monocromatico (di una sola frequenza) e ampiezza costante viene chiamato "armonico", mentre è spasmodico quando presenta significative variazioni di questi due parametri. La maggior parte di questi terremoti si verifica in sciami di dozzine o centinaia di eventi. Uno sciame non sfocia necessariamente in un’eruzione; viceversa, la maggior parte delle eruzioni è preceduta da sciami. La loro esatta localizzazione ed evoluzione nel tempo fornisce un’impronta del movimento del magma all’interno del condotto.

Infine, abbiamo le cosiddette esplosioni vulcaniche, cioè onde che si propagano anche nell’aria. Sono state studiate con interesse negli ultimi anni impiegando microfoni infrasonici o sensori di pressione. A differenza delle onde sismiche nel terreno, non sono influenzate da effetti di propagazione e quindi i dati acustici danno una visione più diretta di alcuni processi esplosivi ed eruttivi.

L’Etna e i terremoti nella Sicilia orientale

Talvolta terremoti ed eruzioni vulcaniche sono due facce della stessa medaglia. Per esempio, nella Sicilia orientale svariati vulcani, anche molto diversi tra loro, convivono insieme a faglie sismogeniche, tutti concentrati lungo il medesimo margine di contatto tra il continente euroasiatico e quello africano. Qui, le due placche convergono scontrandosi, e se da un lato lo sprofondamento della propaggine africana (congiuntamente al quella ionica) genera il vulcanismo eoliano, dall’altra la fitta segmentazione del margine di contatto forma zone di trascorrenza ed estensione crostale segnate da faglie lunghe centinaia di chilometri, anch’esse attraversate da magmi basaltici.

L’Etna, che oggi è uno dei vulcani più attivi al mondo e il maggiore dell’Europa continentale, rappresenta soltanto l’ultima parte di questa vivacissima storia vulcano-tettonica attiva da almeno un centinaio di milioni di anni. Iniziata nell’estremo confine meridionale della Sicilia e poi migrata progressivamente verso nord, essa alimenta il vulcano da circa mezzo milione di anni.

I magmi che hanno edificato i vulcani dei Monti Iblei e che oggi accrescono l’Etna provengono dalla Scarpata di Malta, un imponente sistema di faglie che spezzetta il fondo del Mare Ionio per oltre trecento chilometri di lunghezza, generando un ripido pendio di circa 3000 metri. Faglie come questa possono produrre terremoti anche devastanti come quello di Mw 7,4 dell’11 gennaio 1693 che distrusse gli abitati della Val di Noto.

Oltre a queste strutture tettoniche profonde ne esistono anche altre di estensione più limitata sia in profondità sia in lunghezza. Alcune lacerano l’edificio vulcanico etneo smembrandolo in blocchi che si muovono di frequente, generando fenomeni sismici. Di recente, inoltre, si è scoperto che i suoi fianchi si deformano lentamente, "scivolando" a valle. In particolare, la porzione orientale dell’Etna si muove impercettibilmente (in media, solo pochissimi centimetri all’anno) ma continuamente verso est e sudest. Come una enorme frana estesa per oltre 1000 km2, il fianco collassa inesorabilmente verso il Mar Ionio, coinvolgendo anche parte del fondale marino fino a oltre 2000 metri di profondità. Questo movimento lento a volte accelera improvvisamente fino a raggiungere velocità di alcune decine di centimetri in pochi secondi, generando terremoti localizzati lungo i margini di contatto tra settori che si muovono e altri che stanno pressoché fermi.

Lo sanno bene le popolazioni di Zafferana Etnea, Milo, Santa Venerina, Trecastagni, San Giovanni La Punta, Aci Trezza, Acireale, Giarre, solo per citare alcuni dei paesi attraversati da faglie attive come queste, alcune delle quali si muovono "a scatti" generando terremoti, mentre altre così lentamente da dissipare la deformazione senza conseguenze. In entrambi i casi, però, il tessuto urbano ne rimane gravemente danneggiato.

Il potenziale sismico di queste faglie è di solito inferiore a Mw5; tuttavia, l’ipocentro può essere superficiale (variabile da 0 a 4-5 km di profondità) e di conseguenza lo scuotimento distruttivo per qualsiasi manufatto che si trovi in prossimità dell’area epicentrale. Ma c’è un altro aspetto importante da considerare: il piano di scorrimento di queste faglie raggiunge quasi sempre la superficie topografica, dislocandola. In altri termini, quando si muovono queste faglie modificano permanentemente la morfologia della superficie, per esempio creando gradini, fratture beanti o fessurazioni in fasce di territorio ampie poche decine o centinaia di metri ma lunghe anche decine di chilometri. Qualsiasi cosa sia edificata in questi punti della superficie rimane danneggiato, spesso in modo irreparabile.

Ciò che sappiamo e impariamo sull’insieme dei fenomeni associati all’attività delle faglie etnee, e sulle relazioni tra questi fenomeni, oggi ci guida nella ricostruzione delle aree terremotate, se necessario anche impedendoci di edificare nelle aree maggiormente esposte a fenomeni di fagliazione superficiale. Il motivo è comprensibile: sarebbe economicamente ottuso riparare un edificio costruito sopra una faglia attiva che certamente si muoverà ancora nei prossimi anni, danneggiandolo nuovamente. Ma, soprattutto, sarebbe delittuoso mettere a repentaglio la vita delle persone consentendo di riparare edifici ubicati in aree tanto pericolose.



Un secolo tormentato

Secondo i dati riportati nel sito della Protezione Civile, negli ultimi 2500 anni l’Italia è stata interessata da più di 30.000 eventi sismici di media e forte intensità (superiore al IV-V grado della scala Mercalli) dei quali 560 di intensità uguale o superiore all’VIII grado (in media uno ogni 4 anni e mezzo). Nel XX secolo, 7 terremoti hanno avuto una magnitudo uguale o superiore a 6,5 (con effetti quantificabili tra il decimo e l’undicesimo grado della Mercalli).

Da questi dati se ne deduce che L’Italia è un paese a elevata sismicità, caratterizzato da aree interessate da terremoti frequenti ma di bassa energia (per esempio: Colli Albani a sud di Roma, area vesuviana, area etnea), e altre colpite più raramente ma da eventi di elevata energia (per esempio appennino calabro e Sicilia orientale).

Tutto il territorio nazionale, a eccezione della Sardegna, è stato interessato almeno una volta da terremoti lievi (fino al VI grado della scala Mercalli). Sono rimasti sempre sotto tale valore i sismi che hanno interessato il Piemonte, parte della Lombardia e dell’Alto Adige, la costa tirrenica dalla Versilia al Volturno, quella adriatica a sud di Ancona (escluso il Gargano) e il Salento. La sismicità maggiore si concentra lungo la dorsale appenninica nella porzione centro-meridionale, interessata da alcuni tra gli episodi più distruttivi tra quelli raccontati dalle cronache storiche, come i terremoti del 1349 e del 1703, che provocarono danni anche a Roma.

Abbiamo testimonianze più precise solo dall’inizio del secolo scorso, quando scosse devastanti si abbatterono su un’Italia già flagellata dalla Prima guerra mondiale o dalla terribile pandemia di influenza spagnola, che solo nel nostro paese fece 600.000 vittime.

Il primo e forse meglio impresso nella memoria storica del nostro paese fu il catastrofico sisma del 1908. Oltre 80.000 morti, un numero incalcolabile di dispersi e feriti. Messina rasa al suolo (pare che solo due case rimasero in piedi), Reggio Calabria distrutta come buona parte di quello che si trovava in un’area di 6000 km2 intorno all’epicentro. Nelle sole tre province di Messina, Reggio Calabria e Catanzaro le case distrutte o demolite furono oltre 40.000; quelle gravemente danneggiate e rese totalmente o parzialmente inabitabili circa 33.000; quelle lesionate circa 68.000. Danni più leggeri, con crolli sporadici e lesioni in un numero limitato di costruzioni, furono rilevati in oltre 400 paesi sparsi su un’area estesa fino alle province di Crotone e Cosenza, e in Sicilia fino ad alcune località delle province di Enna, Caltanissetta, Agrigento e Ragusa. Questo terremoto trovò una situazione già compromessa dalle scosse del 1894, del 1905 e del 1907, dopo le quali non erano state effettuate riparazioni adeguate. Alle dimensioni del disastro, inoltre, contribuirono fattori di debolezza strutturale dell’edilizia e le caratteristiche del terreno.

Non meno gravi di quelli subiti dal tessuto urbano furono gli sconvolgimenti ambientali, soprattutto nell’area dello Stretto, dove alcune zone in entrambe le sponde subirono un ribassamento, facilitato anche da smottamenti e dall’aprirsi di fratture superficiali. In alcune località ci furono addirittura temporanee variazioni nella portata delle sorgenti.

La catastrofe che l’allora giovane stato italiano si trovò ad affrontare lasciò un’impronta indelebile anche nella coscienza e nella memoria storica del Paese e dell’intera Europa, colpiti brutalmente al cuore nei centri nevralgici delle rotte commerciali ed economiche che collegavano i bacini del Tirreno e del Mediterraneo centrale con il Canale di Suez. Impronta che è ben manifesta nelle parole commosse che Giovanni Pascoli utilizzò l’anno successivo, a commemorazione delle vittime.


Ormai in quel lido, non altra opera umana si compie che l’ultima; il seppellimento. Non si aggirano tra le rovine se non fossori. E i fossori sono militi, come dopo una battaglia. E fu invero una battaglia quale mai non si raccontò nella storia degli uomini. Una immensa torma di cavalli […] sembrò passare al galoppo, sottoterra, nella fragorosa carica di un minuto. Una bocca di fuoco sparò […] col rombo di cento cannoni in uno, nel cupo silenzio della notte. E il mare si alzò di cinquanta metri, e la terra si abbassò e poi balzò su. E un soffio vastissimo di luce rossa, come un’improvvisa aurora boreale, alitò dal lido opposto; e un astro o più astri si sgretolarono in cielo. Fu una battaglia davvero, ma di Titani, ridesti dal loro sonno millenario in fondo agli abissi, e ritrovatisi in cuore la terribile loro collera primordiale. Ora in quel campo di battaglia, battaglia durata un attimo, dopo quindici giorni si procede all’opera ultima e postuma.

(Giovanni Pascoli, discorso all’Università di Bologna, gennaio 1909)



Tutto accadde alle 05:20 del 28 dicembre 1908, quando per circa quaranta, interminabili secondi la terra liberò un’energia di magnitudo momento (Mw) 7,1, corrispondente a un’intensità dell’undicesimo grado della scala MCS. Pochi minuti dopo che la terra si fu placata, un violento maremoto completò l’opera, trasformando in lande desolate entrambi i litorali dello Stretto. Sulla costa orientale della Sicilia l’altezza delle onde (in media di 6-9 metri) toccò punte di quasi 12 metri (a Sant’Alessio Siculo, per via della conformazione della costa), mentre su quella settentrionale e meridionale non furono superati i due metri. Sulla costa calabrese, invece, si ebbero una media di 6-11 metri con picchi di 13 metri (poco a sud del paese di Pellero), mentre il muro d’acqua fu più modesto lungo i litorali tirrenico e ionico.

Pochi anni dopo, la “spina dorsale” del nostro paese iniziò a scuotersi un po’ più a nord. La triste saga ebbe inizio la mattina del 13 gennaio del 1915, quando la Marsica (entroterra abruzzese) fu colpita da una violenta scossa di magnitudo momento (Mw) 7,0. Il paese di Avezzano e tutta la Piana del Fucino furono sbriciolati, ma gli effetti toccarono addirittura 700 località in ben sei regioni (danneggiando anche Roma). Fu un’ecatombe, si contarono 30.519 vittime.

Una sorte molto meno severa toccò, poco dopo, a Toscana ed Emilia-Romagna. Nel 1916 una sequenza sismica mise in ginocchio il riminese. Le due scosse più intense, di Mw 5,5, avvennero il 17 maggio e il 16 agosto, ma tra queste due vi furono almeno una quindicina di scosse di magnitudo Mw ≥4,5. Una quarantina di località lungo la fascia costiera tra Rimini e Pesaro e nell’entroterra subirono crolli e gravi lesioni negli edifici. Particolarmente colpita fu Riccione, dove molte case, specialmente nella parte alta della cittadina, andarono distrutte. Per fortuna furono solo poche vittime.
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Fig. 7.3. Alle 05:20 del 28 dicembre 1908 uno dei più violenti terremoti mai avvenuti nella penisola italiana rase al suolo le città di Messina e Reggio Calabria. Unitamente allo tsunami che ne seguì, persero la vita almeno 80.000 persone, e si ebbe un numero incalcolabile di feriti e dispersi.

Il 26 aprile 1917 fu la volta dell’Alta Valtiberina, al confine tra Umbria e Toscana che subì un Mw 6,0, mentre una scossa di medesima energia il 10 novembre del 1918 interessò l’appennino forlivese, e un’altra di magnitudo 6,3 il 29 giugno 1919 il Mugello.

La filiera, però non si era conclusa. Il 7 settembre del 1920 si verificò quello che viene considerato uno dei più disastrosi sismi dell’intero appennino settentrionale. La sequenza iniziò nel pomeriggio del 6 settembre con alcune scosse minori, per culminare nella prima mattina dell’indomani, quando si pensa che abbia raggiunto Mw 6,5, con intensità che raggiunse e superò il nono grado della scala MCS. Seguirono molte repliche, che si protrassero, sempre più rade, fino all’agosto dell’anno successivo. La scossa del 7 settembre fu avvertita in quasi tutta l’Italia centro-settentrionale, dall’Umbria fino alle Alpi lombarde e a Trento, dalle Marche al Piemonte e fino alla Costa Azzurra, ma a farne principalmente le spese furono la Garfagnana (area della provincia di Lucca corrispondente all’alta valle del fiume Serchio compresa tra le Alpi Apuane, a ovest, e l’Appennino settentrionale, a est) e la Lunigiana (che comprende il territorio del bacino idrografico del fiume Magra, fra la Toscana, per lo più, e la Liguria). Le località che subirono gravi danni e distruzioni furono centinaia, anche perché ci furono frane e cadute massi (anche nelle cave di marmo di Carrara, dove rimasero uccisi alcuni operai). Una delle più colpite fu Fivizzano, dove la scossa danneggiò gravemente e rese inagibili quasi tutti gli edifici esistenti, provocando moltissimi crolli parziali e totali e 45 vittime. L’area dei danni di media e lieve entità fu molto vasta e comprese la Riviera ligure di levante fino a Genova, la Versilia, le zone montane del Parmense, del Modenese, del Pistoiese e la provincia di Pisa. In tutto, il sisma si lasciò alle spalle 171 vittime, 650 feriti e migliaia di sfollati, ma il bilancio sarebbe stato peggiore se la scossa del giorno prima non avesse indotto molte persone a pernottare all’aperto o mettersi in maggior sicurezza.
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Fig. 7.4. I principali terremoti che hanno colpito l’Appennino centro-settentrionale tra il 1916 e il 1920.

La notte del 23 luglio 1930, invece, fu la volta delle terre comprese tra l’Irpinia e il Vulture, colpite da una scossa di magnitudo (Mw) 6,7 che si portò via 1425 anime, purtroppo alloggiate in case precarie fatte di pietra, calce e legno.

Il 15 gennaio del 1968 fu la Valle del Belice a subire una scossa di magnitudo 6,1, che rase al suolo Gibellina, Poggioreale e alcune località della provincia di Trapani, mietendo 231 vittime.

Un altro evento drammatico è accaduto la sera (erano le 21) del 6 maggio 1976 in Friuli, una scossa di magnitudo 6,1, poi seguita da molte altre andate avanti per mesi. L’area a nord di Udine ne uscì stravolta e vi persero la vita 1000 persone.

E fu ancora di sera che avvenne un altro traumatico sisma rimasto indelebile nella memoria del nostro paese. Era il 23 novembre del 1980; una scossa di Mw 6,9, durata 90 drammatici secondi devastò 17.000 km2 dell’Appennino campano-lucano tra Campania e Basilicata, colpendo in particolar modo l’Irpinia tra le province di Avellino, Salerno e Potenza. Le vittime furono 2914. Al tempo non fu semplice comprenderne la dinamica e la localizzazione dell’epicentro; mancavano, infatti, i dati in tempo reale raccolti ed elaborati da un servizio di sorveglianza sismica come quello che abbiamo oggi. Le informazioni furono ricavate da una rete sismica temporanea che era stata installata da ricercatori italiani e stranieri. Ne emerse che non era stato un unico evento a produrre la rottura della faglia di Monte Marzano, a circa 15 km di profondità, ma almeno tre, in successione, nell’arco di meno di un minuto, coinvolgendo quattro segmenti adiacenti. Le repliche furono migliaia ed andarono avanti per settimane, generando in superficie una scarpata ben visibile estesa per 38 km.

Questa faglia non è nuova a rotture violente. Nel settembre del 1694 era stata responsabile di un evento di Mw 7,0. Due secoli prima, nel gennaio nel 1466, se ne era verificato un altro, la cui magnitudo è stimata in 6,3. Un altro violento terremoto (anche se impossibile da quantificare) era stato registrato intorno all’anno mille. In ragione di questa storia, dal 2009 la sismicità dell’Irpinia è costantemente monitorata da una rete di 32 stazioni che, ad oggi, ha registrato svariate migliaia di micro-terremoti (con magnitudo inferiore a 3,5) a conferma della grande attività sismica dell’area.

I ricordi dei fatti più recenti sono più nitidi e tragicamente vividi nella memoria collettiva: la sequenza sismica, con punta di magnitudo 5,6, che il 26 settembre 1997 colpì l’Umbria e le Marche fece 11 vittime e sbriciolò la volta giottesca della Basilica superiore di San Francesco ad Assisi. Il 31 ottobre del 2002, la scossa di magnitudo 5,4 che interessò Molise e Puglia si portò via 27 bambini e una maestra a San Giuliano nel crollo di una scuola elementare. La notte del 6 aprile del 2009, il pugno allo stomaco per l’intera Italia fu ancora più violento. Una sequenza di scosse (picco a magnitudo 6,3) rase al suolo la splendida città dell’Aquila, ricostruita dopo il Grane Terremoto del 1703, mietendo 309 vittime. E ancora, più di recente, il sisma a cui ho accennato nell’Introduzione, che flagellò l’Emilia-Romagna causando 27 vittime. Era il 20 maggio 2012 e nel cuore della notte (alle 04:04) una scossa di Mw 5,9 fece tremare, per venti secondi, le province di Modena e Ferrara. La terra ricominciò a sussultare il 29 maggio, questa volta con Mw 5,8. E poi ancora il 3 giugno con Mw 5,1. Le scosse con magnitudo momento superiore a 5 furono in tutto sette e oltre alle vittime, procurarono danni ingenti su un’area assai vasta. L’effetto più eclatante fu un massiccio fenomeno di liquefazione del suolo, che portò i terreni alluvionali a rilasciare le loro acque al passaggio delle onde sismiche. Esse eruppero violentemente in superficie facendosi strada attraverso ogni orifizio e creando geyser di fango, limi e sabbie nei luoghi più disparati, come cantine e garage. Inoltre, la disomogenea distribuzione dei vari tipi di terreni fece sì che costruzioni distanti tra loro anche solo poche decine di metri fossero interessate da danni di entità assai diversa. Essi furono in generale rilevanti, però, proprio per la struttura degli edifici, moderni o meno che fossero, in nessun caso idonea a sopportare sollecitazioni sismiche.

La saga di questi ultimi cento anni si conclude, almeno per ora, nel gennaio del 2017, al termine di una sequenza sismica memorabile che in circa cinque mesi ha fatto registrare più di 93.000 scosse cominciate alle 3.36 del 24 agosto 2016 ad Accumoli, in provincia di Rieti, con un sisma di Mw 6,0. Il paese fu distrutto insieme a quelli di Amatrice e Arquata di Tronto. Il bilancio è stato pesantissimo: 300 morti, 400 feriti e danni incalcolabili. Due mesi più tardi, la sera del 26 ottobre, una nuova scossa di Mw 5,9 si è liberata tra le province di Macerata e Perugia, seguita, quattro giorni dopo, da un’altra ancora più forte, di Mw 6,5. La sequenza è stata considerata conclusa a gennaio del 2017, appunto, con tre eventi di magnitudo superiore a 5 tra le province dell’Aquila e Rieti. Complessivamente sono stati coinvolti 6000 km3 di crosta, frammentata in più riprese.

La sismicità del Vesuvio e dei Campi Flegrei


Il Vesuvio, il più iconico dei vulcani del mondo, è caratterizzato da un’attività esplosiva. La sua ultima eruzione è avvenuta nel 1944, ma è stata ben poca cosa se confrontata con quella tristemente famosa del 79 d.C. che distrusse Pompei ed Ercolano.

Attualmente è quiescente (cioè addormentato) e mostra una sismicità di fondo di bassa energia, con un migliaio di eventi sismici all’anno. L’88% di tali terremoti sono di tipo vulcano-tettonico (VT) di bassa energia ed alta frequenza (superiore a 6-7 Hz), con magnitudo inferiore a 1, e avvengono entro i primi 3 chilometri di profondità, localizzandosi nell’area craterica. Non è una risalita magmatica a causare tale sismicità, bensì fenomeni di compattazione del sedimento, carico gravitativo e contrazione del cratere. Tutti processi conseguenti alla fine dell’ultimo ciclo eruttivo, che causano anche un lento abbassamento (subsidenza) del cono.

I Campi Flegrei sono tutt’altra cosa. Si tratta di una serie di bocche eruttive che costellano il lascito di una molto più grande, collassata a seguito dello svuotamento repentino della camera magmatica avvenuto nel corso di una serie di colossali eruzioni passate. Prende il nome di caldera, e la sua caratteristica più subdola è che spesso non si vede, mimetizzata nell’ambiente (ancor più se fortemente antropizzato). L’ultima eruzione, e anche la più modesta, è avvenuta nel 1538, una data sufficientemente lontana nel tempo perché l’uomo abbia rimosso dai propri ricordi la natura pericolosa del territorio che abita. Altra peculiarità di questo vulcano è il moto di saliscendi del suolo noto come bradisismo. Le fasi di sollevamento sono accompagnate da sismicità, mentre quando il suolo si abbassa o rimane fermo l’area flegrea è asismica. Anche in questo caso i terremoti che si producono durante il sollevamento sono di tipo VT, cioè classici terremoti di fratturazione, come quelli che si generano in Appenino.

Nella crisi bradisismica iniziata nel 2006, e attualmente in corso, si osservano terremoti di bassa energia e superficiali. Il 90% di questi mostra magnitudo minore di 1 e ipocentri collocati prevalentemente nei primi 2-3 km di profondità. Anche questa sismicità non è generata dalla risalita di magma verso la superficie, ma dallo sforzo cui è sottoposta l’area a causa del sollevamento. Non a caso quanto più il suolo si solleva tanto più aumenta il numero e l’energia dei terremoti generati.

I terremoti associati alla dinamica del sistema idrotermale in corso, invece, presentano una frequenza minore, intorno ai 4 Hz. Rimando a Vulcani, così il pianeta cambia pelle (Hoepli, 2019) per approfondimenti su questi casi.
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Prevenzione e difesa

I terremoti non si possono prevedere, abbiamo spiegato perché. Però si possono fare opere di prevenzione per attenuare i loro effetti, attraverso tutta una serie di azioni da compiere prima e durante il loro manifestarsi.

Se si vive in una zona ad alto rischio sismico, il primo passo da compiere, in perfetta autonomia, è mettere in sicurezza la vostra abitazione, unitamente al luogo di lavoro e ad altri luoghi dove trascorrete molto tempo. Sono gesti semplici, ma che nel momento critico possono rivelarsi provvidenziali.

Prima


•Non mettete mobili o oggetti pesanti (come mensole, scaffali, quadri o voluminosi soprammobili) sopra il letto, divano o dove siete soliti riposare o passare del tempo in relax. Se la cosa non fosse possibile (per questioni di spazio o quant’altro) fissate saldamente alle pareti il mobilio, e per tutti gli oggetti pendenti come quadri, specchi, foto, ecc. utilizzate ganci chiusi.

•In cucina, è buona cosa utilizzare un fermo per l’apertura degli sportelli dei mobili dove sono contenute le stoviglie varie.

•Sappiate dove sono e come si chiudono i rubinetti del gas e dell’acqua e l’interruttore elettrico principale.

•Individuate i punti sicuri dell’abitazione dove ripararvi quando arriva la scossa: sono i vani delle porte, gli angoli delle pareti o sotto robusti tavoli.

•Tenete sempre pronta a casa una cassetta di pronto soccorso, una torcia elettrica, un apparecchio di comunicazione a batteria (oggi ci sono i telefonini).

•Informatevi se esiste e cosa prevede il Piano di Protezione Civile del vostro Comune in caso di terremoto, e se non c’è pretendete che sia predisposto così da sapere come comportarsi in caso di emergenza.





Durante

La terra che trema è una sensazione insolita, improvvisa e inattesa. Quindi, quando arriva il terremoto non c’è tempo e modo di pensare, ma solo di agire seguendo tutta una serie di istruzioni già pianificate:


•Se siete in un luogo conosciuto di quelli che avete già predisposto, allora raggiungete i punti sicuri che avete identificato mollando ciò che stavate facendo senza indugi, mentre se è un posto sconosciuto identificateli alla bell’e meglio.

•Guardatevi sopra la testa stando attenti alle cose che potrebbero cadervi addosso come intonaco, controsoffitti, lampadari, vetri, mobili e oggetti vari ed eventuali.

•Fatte attenzione all’uso delle scale perché facilmente danneggiabili dal sisma. In tutti i casi non prendete l’ascensore perché può rimanere bloccato o essere stata danneggiato da crolli all’interno del condotto nel quale si muove.

•Una volta fuori, allontanatevi dagli stabili da cui possono franare gli oggetti più disparati, da cornicioni a porzioni di balconi unitamente al loro contenuto. Vanno evitati, altresì, grossi alberi, lampioni e linee elettriche. Se in auto, evitate di percorrere ponti o viadotti, fermo restando il dovere civico generale di non intasare il traffico ostacolando i soccorsi.



A evento in corso, il gesto fondamentale per la propria incolumità è ripararsi sotto un tavolo (o affini) robusto:

[image: ]

Fig. 8.1. Cosa fare durante un terremoto.

Dopo

A eventi conclusi, il primo passo è sicuramente rivolto ad accertarvi del vostro stato di salute e, nel contempo, di quello delle persone intorno, alle quali prestare il primo soccorso.

Se siete all’interno di un luogo, nell’uscire munitevi di calzature per non ferirvi dal detrito sparso tutt’intorno e dirigetevi verso le aree di attesa previste dal Piano della Protezione Civile (se ci sono o le conoscete), altrimenti restate in un luogo sicuro in attesa di ricevere o coordinare il soccorso.

Tenete sempre a mente che la scossa principale può essere seguita, in un tempo variabile, da altre secondarie. Quindi, quanto prima, cercate di togliere voi stessi ed altri malcapitati da situazioni di precarietà.

L’aiuto della tecnologia: i sistemi di allarme tempestivo (Earthquake Early Warning)

In tempi recenti è stata sviluppata la procedura nota come Earthquake Early Warning (abbreviata EEW), finalizzata a contenere i danni causati dai terremoti di grandi dimensioni.

Il principio è semplice e sfrutta la differenza di velocità di propagazione delle onde sismiche rispetto a quelle elettromagnetiche trasmesse via radio o cavo, che veicolano le informazioni sul sisma. Poiché le onde P sono più veloci di quelle di taglio (S) e di quelle di superficie (R e L), più distruttive, se è disponibile una rete sismica nell’area dell’epicentro i dati circa la sua dinamica raggiungono un determinato luogo alcuni secondi o poche decine di secondi prima (in funzione della distanza dall’ipocentro).

Questo intervallo di tempo (chiamato lead-time) può essere sufficiente per avviare procedure automatiche di emergenza come, per esempio, la disattivazione dei meccanismi di funzionamento degli impianti industriali a rischio o di reti di distribuzione elettrica o erogazione di gas, l’interruzione del traffico viario e ferroviario, lo spegnimento di server di gestione dati e controllo reti, etc. Ma non solo, perché nell’immediato post-evento i dati sismologici acquisiti, unitamente alle conoscenze geologiche dell’area colpita, permettono anche di stilare rapidamente mappe di scuotimento del suolo, fornendo una valutazione del danno atteso e una pianificazione degli interventi di soccorso.

Per questa metodologia esistono due diversi approcci: uno regionale, quando la rete sismica è situata nella regione d’origine del terremoto e gli obbiettivi da proteggere sono lontani da essa, e uno on-site, indipendente dall’area dell’epicentro ma in prossimità dell’obiettivo da salvaguardare. L’approccio regionale fornisce informazioni più dettagliate sui parametri sorgente del terremoto, consentendo di predire il movimento del suolo in siti distanti. D’altro canto, è più lento poiché necessita di tempo per acquisire e processare i dati. La tecnica on-site, al contrario, gode di una maggior rapidità che, tuttavia, va a discapito della precisione.

Sistemi regionali sono in via di sviluppo in varie nazioni. In Europa esistono in Romania e Turchia, oltre a quello in fase di sperimentazione nell’Appennino meridionale. Oltre alla California, i paesi in cui sono operativi sistemi regionali sono il Messico, Taiwan e il Giappone.

Quello messicano è attivo dal 1991 ed è composto da dodici stazioni sismiche disposte lungo 300 km di costa nella regione di Guerrero, sull’oceano Pacifico. Il segnale sismico delle stazioni è trasmesso a un sistema di controllo che determina automaticamente la magnitudo e trasmette l’allarme alla popolazione attraverso la radio locale e le reti televisive. Il contesto in cui opera è ideale, poiché la zona sismogenetica è al largo della costa pacifica e profonda meno di 100 km, mentre il target principale, Città del Messico, dista 270 km, consentendo di lanciare un’allerta con diverse decine di secondi di anticipo rispetto alle onde distruttive. Il suo successo maggiore è stato il preavviso, di circa 70 secondi, in occasione del terremoto di Copala del 14 settembre 1995.

Taiwan, invece, ha basato il sistema di allarme (operativo dal 2001) su una rete di 100 stazioni sismiche disposte su tutta l’isola, arrivando a ottenere un lead-time di 17 secondi.

Il sistema giapponese è misto (regionale e on-site) e notifica allarmi sui principali network radiotelevisivi per eventi con magnitudo superiore a 6, per i quali ha un tempo di preavviso di 10-15 secondi. Tuttavia, la massima applicazione si ha con gli on-site, sviluppati qui per la prima volta negli anni Sessanta dalle ferrovie (Nippon Kokuyū Tetsudō) per proteggere l’alta velocità. Furono installati un gran numero di accelerometri lungo i binari: quando lo scuotimento del suolo supera una certa soglia gli operatori ferroviari allertati rallentano o arrestano i convogli. Dopo il terremoto dell’11 marzo 2011 il paese ha stanziato cifre da capogiro per installare un cordone sottomarino di sensori nel Pacifico, connessi da poco meno di seimila chilometri di cavi, per accrescere quanto più possibile il lead-time. Oggi l’avviso a mettersi in salvo è diramato dalla popolare app per cellulari “Yurekuru”, che usa per icona un pesce gatto, animale che nella tradizione giapponese è ritenuto artefice dei sismi; il sistema è tanto diffuso che anche in caso di falso allarme paralizza l’intero paese per alcuni minuti.

In questi paesi il questo sistema risulta efficace perché sono lontani dalle sorgenti sismiche: per la maggior parte, infatti, esse si collocano in prossimità delle fosse oceaniche circumpacifiche distanti svariate decine di chilometri dalla costa. Se un’onda P impiega una ventina di secondi per percorrere circa 120 km, ad una S occorre il doppio del tempo, sufficiente a mettere in atto tutte le procedure descritte.

Sotto questo punto di vista, lo Stivale si rivela un luogo alquanto angusto. Per fare un esempio, le onde P e S del sisma che ha colpito L’Aquila il 6 aprile 2009, registrate dal sismometro ubicato in città presso il Forte Spagnolo, sono arrivate con uno scarto di meno di due secondi, troppo pochi per attuare qualsivoglia procedura difensiva. Allontanandoci dall’epicentro di qualche decina di chilometri il discorso diventa fattibile: a un centinaio di km siamo intorno alla decina di secondi. Rimane il fatto che la maggior preziosità di questi attimi risiede nell’interruzione automatica e tempestiva di talune attività (come abbiamo visto) in caso di scosse violente, e nell’adottare le misure di sicurezza più semplici e rapide, come ripararsi sotto un banco per i ragazzi di una scuola. Al contrario, cercare di fuggire in quella manciata di secondi può rivelarsi più pericoloso che stare nel luogo in cui ci si trova.

Difendersi dal maremoto

Il maremoto è una calamità più lenta a colpire, sebbene molto dipenda dalla distanza tra l’epicentro e le coste e dalla presenza, o meno, di un sistema di allerta. Quindi, come spesso accade, organizzarsi da soli per la propria salvaguardia è la strategia migliore.

Se vi trovate in una zona costiera e avvertite una scossa, allontanatevi immediatamente dal mare e cercate di raggiungere un luogo sopraelevato, che sia un’altura o i piani alti di un edificio. Se, invece, siete già in mare, rimanete lì, portandovi velocemente verso il largo se siete in porto o vicino alla costa.

Se, a terra, dovesse cogliervi di sorpresa l’onda trasformatasi in fiume in piena per le strade dell’abitato o nel luogo nel quale vi trovate, cercate di afferrare qualche pianta robusta o palo (stradale, della luce, ecc.) dove arrampicarvi il più in alto possibile, tenendovi stretti finché le acque non si placano.

Sistemi di allerta tsunami

Alle Hawaii, dal 1948 è operativo il PTWS (Pacific Tsunami Warning System), un sistema di allerta contro gli tsunami. È costituito da una rete di 26 Stati del Pacifico che forniscono 30 stazioni di misura, oltre che supportato da un altro centinaio gestite dal NOAA (National Oceanic and Atmospheric Administration), ed è in grado di ricevere dati da centinaia di stazioni sismiche in tutto il mondo attraverso il NEIC (National Earthquake Information Center) del Colorado. Infine, coordina le attività dei centri di allerta tsunami di Alaska, Polinesia, Cile, Giappone e Russia.

Il sistema calcola il tempo di arrivo della prima onda di tsunami valutando la velocità delle onde sulla base della profondità del bacino. Quando si genera un terremoto di magnitudo uguale o superiore a 7 della scala Richter, entro mezz’ora il PTWS è in grado di localizzarne l’epicentro facendo scattare l’allerta tsunami per tutte quelle aree che potrebbero essere colpite in meno di tre ore. Poiché il tempo necessario per avere conferma dello tsunami è più lungo di quello che serve a mettere in atto le procedure di evacuazione, queste ultime vengono avviate immediatamente. Di solito la prima indicazione di un’onda di tsunami arriva dalla stazione tidale più vicina al luogo; tuttavia, il segnale di una singola stazione non è sufficiente e l’anomalia deve esser confermata da altre stazioni.

Se l’onda è confermata, si avviano le fasi di attenzione, allertamento e allarme, secondo una determinata procedura: tre ore prima dell’arrivo della prima onda le sirene si mettono a suonare avvisando la popolazione di accendere la radio e seguire l’evoluzione del fenomeno attraverso le notizie e le indicazioni diffuse. Poi, due ore prima dell’arrivo previsto suonano nuovamente, e poi ancora un’ora prima e mezz’ora prima.

Il maremoto indonesiano del 2004 è stato considerato l’evento naturale che ha causato più morti nell’intera storia umana: vi hanno perso la vita almeno 250.000 persone in 14 paesi (solo in India se ne sono contate più di 10.000). A seguito di questa tragedia, nel 2007 il Ministro delle Scienze della Terra indiano ha istituito l’ITEWS (Indian Tsunami Early Warning System), con sede presso l’Indian National Center for Ocean Information Services di Hyderabad, che prevede la collaborazione di diverse organizzazioni ed enti governativi. L’ITEWS è costituito da una rete di stazioni sismiche funzionanti in tempo reale, oltre che da registratori di pressione di profondità (BPR), mareografi, e centri di allerta operativi ventiquattr’ore su ventiquattro per individuare terremoti in grado di innescare tsunami e per fornire bollettini e avvisi periodici alle comunità in base agli scenari previsti. In particolare, l’ITEWS si rivolge al territorio dell’India e delle isole dell’Oceano Indiano (oltre che a tutti i paesi che si affacciano su quest’ultimo) ed è in grado di emettere un bollettino di allerta entro 10 minuti da un evento sismico maggiore. Ciò permette di avere un tempo di risposta differenziato nelle diverse regioni. Tali allerte vengono diramate in molteplici modi, tra cui fax, telefono, e-mail, SMS, ecc. L’ITEWS si integra con altri sistemi di allerta tsunami presenti nell’Oceano Indiano, raggruppati sotto la definizione di Regional Tsunami Advisory service Providers (RTSPs).

L’allerta tsunami in Italia

In Italia, dal febbraio 2017 è stato istituito il SIAM (Sistema di Allertamento nazionale per i Maremoti generati dai terremoti nel Mar Mediterraneo), sotto il coordinamento del Dipartimento della Protezione Civile. Di esso fa parte il Cat (Centro di Allerta Tsunami) dell’Istituto Nazionale di Geofisica e Vulcanologia, col compito di valutare, nell’area di propria competenza, la possibilità che un terremoto di magnitudo uguale o superiore a 5,5, con epicentro in mare o vicino alla costa, possa generare un maremoto, e stimare i tempi di arrivo dell’onda lungo i differenti tratti di costa. I dati mareografici sono forniti dall’Ispra (Istituto Superiore per la protezione e la ricerca ambientale) e consentono di confermare o meno l’eventuale maremoto. Sulla base del responso del Cat, la Protezione Civile diffonde i messaggi di allerta per attivare, nel minor tempo possibile, il Servizio nazionale di protezione civile che, a sua volta, allerta quello locale. Nel contempo, vengono avvisati molti paesi del Mediterraneo che attivano le loro procedure; la Grecia e la Turchia, Libano, Israele, Egitto, Spagna, etc. Si fanno anche stime di pericolosità delle coste permettendo di definire quali aree possano essere soggette a inondazione e quindi predisporre l’eventuale evacuazione.

I livelli di allerta adottati sono due e dipendono dalla potenza stimata del maremoto: un’allerta arancione indica una possibile onda con un’altezza inferiore a 0,5 metri o un run-up inferiore a 1 metro (il run-up è la massima quota topografica che l’onda di maremoto raggiunge nel tratto che sommerge quando si solleva sopra il livello medio del mare); un’allerta rossa individua una possibile onda con un’altezza superiore a 0,5 metri e/o con un run-up superiore a 1 metro. Le zone costiere da evacuare in caso di tali allerte sono definite nelle mappe di inondazione redatte dall’Ispra, che associa al livello arancione la Zona di allertamento 1 e al rosso la Zona di allertamento 2. A discrezione del Comune, tenuto a valutare le caratteristiche del territorio (vulnerabilità, urbanistica, ecc.), tali aree possono anche essere aggregate.

Da quando il Cat è diventato pienamente operativo, nel Mediterraneo si sono avuti dodici terremoti che per la loro ubicazione (in mare o vicino alle coste) e magnitudo (superiore o uguale a 5) hanno innescato le procedure di allertamento. L’ultimo è recentissimo, avvenuto al largo dell’isola di Creta lo scorso 2 maggio 2020, di magnitudo 6,7. L’allerta è stata diramata dal Centro 8 minuti dopo, sebbene non in Italia.

Il rischio tsunami in Italia

Ho ancora negli occhi l’immagine di ragazzini travolti dalle onde dello tsunami indonesiano del 2004 mentre raccoglievano le conchiglie rimaste all’asciutto dall’improvviso ritirarsi delle acque. Questo fenomeno è tanto insolito e ammaliante quanto sinistro, ed è il segnale che qualcosa di terribile sta per accadere. Si genera quando il cavo del moto ondoso raggiunge le coste, annunciando l’imminente arrivo della cresta, cioè del muro d’acqua.

Il sisma del 2004 è stato uno dei tre più potenti mai registrati, secondo solo a quello del Cile del 1960 (Mw 9,5) e dell’Alaska del 1964 (Mw 9,2). Nell’occasione, si ruppe una faglia lunga quasi 1500 km, con una durata complessiva del processo di circa dieci minuti che ha portato, in alcuni punti, a un dislocamento relativo di trenta metri delle due placche antagoniste, oltre che a uno spostamento di otto centimetri dell’asse terrestre. Le onde che si generarono, alte fino a trenta metri, penetrarono nell’entroterra fino a 4 km, flagellando le coste di tutto l’Oceano Indiano. Quando, nel maremoto del 2011 che ha colpito Fukushima, i fatti si sono ripetuti, il rapido allarme emanato dal sistema di allerta ha consentito di contenere il numero di vittime.

Se l’Oceano Pacifico e quello Indiano (che ospitano nelle loro acque la Cintura di Fuoco) sono i bacini con il rischio maggiore, il nostro piccolo Mediterraneo è tutt’altro che immune da questo fenomeno, tanto che secondo il catalogo NOAA degli tsunami avvenuti nel mondo tra il 1650 a.C. e il 2008, il 14% degli tsunami è avvenuto qui (il Pacifico, comunque, da solo copre il 74% dei casi).

Le coste calabro-siciliane sono tra le più esposte. A seguito del sisma di magnitudo Mw 7,4 (il più violento accaduto in Italia negli ultimi mille anni) che l’11 gennaio 1693 devastò la Sicilia orientale, soprattutto la Val di Noto, causando decine di migliaia di vittime, sulle coste dell’isola si abbatterono onde che allagarono parte della città di Catania e furono particolarmente violente ad Augusta, dove causarono centinaia di vittime e danni ingenti sia alle abitazioni che alle imbarcazioni. E ancora, nel biennio 1783-1784, durante una delle più forti crisi sismiche degli ultimi duemila anni, da febbraio a marzo del 1783 si verificarono 5 terremoti molto forti che produssero dieci maremoti di cui uno distruttivo. Quest’ultimo, avvenuto il 6 febbraio, circa un’ora dopo le prime scosse, causò la caduta in mare di un grosso blocco del monte Campallà, nei pressi di Scilla in Calabria, sulla cui spiaggia di Marina Grande si erano rifugiate molte persone. Tre grandi onde con altezze fino a 9 metri la invasero, penetrando per oltre 200 metri nell’entroterra, così come furono travolte le spiagge di Chianarea e Marina dell’Oliveto al di là del promontorio di Scilla. Lo tsunami arrivò anche in altre località lungo la costa calabrese, da Nicotera a Reggio Calabria. A Messina e Torre Faro si spinse fino a 200 metri nell’entroterra, con creste di 6 metri. Ci furono 1500 vittime.

Spostandoci più a nord, da spezzina sono rimasta io stessa sorpresa scoprendo che proprio la Liguria è la regione che ha subito il maggior numero di maremoti, sebbene di debole intensità. Fu però notevole quello del 1887, che causò un forte ritiro e una successiva inondazione in tutte le località della riviera ligure di ponente, con effetti fino a Genova e Nizza. Sempre per restare nel Tirreno, diversi maremoti legati all’attività vulcanica sono avvenuti lungo la costa napoletana e le sue isole. Tra quelli dovuti ad attività vulcaniche, il più recente è stato a Stromboli nel dicembre 2002, innescato da una gigantesca frana, in parte subaerea e in parte sommersa, staccatasi dalla Sciara del Fuoco. Le onde, che hanno raggiunto gli 11 metri, hanno investito in pochissimi minuti le coste dell’isola causando la distruzione di molti manufatti costieri e il grave danneggiamento di qualche abitazione nella costa nord-orientale, per poi propagarsi nelle restanti isole dell’arcipelago, lungo le coste nord della Sicilia e della Campania.

Nell’Adriatico, invece, l’evento più rilevante è accaduto il 30 luglio del 1627, a seguito di un forte terremoto nel Gargano, con epicentro a nordest di San Severo, dove ci furono 5000 vittime. Lo tsunami che ne seguì causò il prosciugamento totale del Lago di Lesina e l’inondazione di un lungo tratto di costa nel Gargano e a Manfredonia, dove le onde raggiunsero un’altezza compresa tra 2 e 3 metri. Altri maremoti si verificarono sulle coste romagnole e marchigiane; nel marzo del 1875 uno tsunami provocò inondazioni a Rimini, Cervia, Cesenatico, Pesaro e Ancona, mentre nell’ottobre del 1930 onde di tsunami crearono danni nel porto di Ancona.

Sismi indotti


È un fatto scientificamente assodato che talune attività antropiche siano in grado di indurre o innescare terremoti. Si tratta degli impianti per la produzione di energia geotermica, l’estrazione e lo stoccaggio di idrocarburi e gas, lo sfruttamento di giacimenti minerari sotterranei, la costruzione d’imponenti opere ingegneristiche come tunnel, dighe o il semplice riempimento di invasi idrici, etc.
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Fig. 8.2. Le principali cause dei sismi indotti.

Come può succedere?

Ricordiamo che il meccanismo alla base dei terremoti è il movimento di una faglia, che avviene attraverso la fratturazione di una porzione più o meno grande di roccia. Se è ancora attiva, ovvero è ancora in azione il movimento che l’ha generata, a tenerla bloccata è solo l’attrito tra i suoi lembi, a volte anche per periodi anche molto lunghi. Tuttavia, quando lo sforzo ha la meglio, si ha infine la rottura. Sebbene la tettonica sia un fenomeno naturale su grande scala governato da dinamiche complesse, ci sono alcune attività umane che possono stimolare l’innesco dei suoi meccanismi. Una di queste è l’estrazione di idrocarburi. Quando il greggio viene prelevato dalla formazione geologica in cui è raccolto, è mescolato ad acqua chiamata di strato. Dal momento che trasportare petrolio misto ad acqua di strato per separarli successivamente sarebbe antieconomico, il processo viene fatto al sito di estrazione. Se ne ottiene dell’acqua estremamente salata e inquinata, poiché contaminata dal contatto prolungato con l’oro nero; non essendo possibile disperderla in superficie (o almeno non si dovrebbe fare), viene reimmessa laddove era originariamente. Il pompaggio in pressione nel sottosuolo, però, può "lubrificare" (o stimolare in altro modo) la superficie di attrito di una faglia favorendone il movimento. Il tipo di effetto che si può avere dipende dal volume iniettato, dal tasso di iniezione, dal tipo di roccia ospite, dalla condizione di criticità della faglia, ecc.

Dall’esperienza acquisita, pare che questo tipo di attività antropica possa generare terremoti lievi a profondità non superiore alla decina di chilometri. Dunque, non sono le perforazioni in sé ad essere pericolose, ma le tecniche per estrarre il petrolio.

Nel caso del gas, invece, il processo è un po’ più delicato. Il gas, infatti, ha una pressione maggiore, dunque estrarlo dalle rocce del sottosuolo può andare ad alterare gli equilibri degli sforzi a grande scala; ragion per cui occorre prelevarlo a un tasso ridotto. Per l’estrazione di gas e petrolio esistono tecniche che sono particolarmente invasive come quella del fracking. Questa procedura è stata ideata e sperimentata negli USA nel 1947 per estrarre il gas da rocce a bassa permeabilità (calcari compatti, arenarie, argille ben cementate etc., chiamate genericamente scisti) da cui altrimenti non fluirebbero in quantità tali da rendere l’estrazione economicamente conveniente. In Europa si trovano soprattutto nei paesi orientali, dai Balcani alla Polonia. Ma non mancano in Germania, Spagna e altri paesi. In Italia, si trovano dei siti estrattivi in prevalenza in Emilia-Romagna, ma nel nostro paese fortunatamente per legge ne è stato vietato lo sfruttamento.

Nel fracking si perfora il terreno fino a raggiungere la formazione geologica d’interesse e, successivamente, la si investe con un getto ad alta pressione di acqua mista a sabbia e altri prodotti chimici per favorire l’emersione del gas in superficie. A questo scopo, il pozzo viene scavato orizzontalmente dentro la formazione rocciosa e viene rivestito con un tubo di cemento all’interno del quale sono fatte saltare piccole cariche esplosive. Le cavità così create serviranno al passaggio del liquido unitamente alle sostanze chimiche. A quel punto inizia il pompaggio in pressione di migliaia di litri al minuto di acqua mista a sabbia e agenti chimici che spaccano la roccia, liberando il gas che risale lungo il tubo per poi essere immagazzinato e mandato al gasdotto per la raffinazione.

[image: ]

Fig. 8.3. Schema esemplificativo del fracking. Le spaccature nella roccia porosa consentono il rilascio del gas che vi è intrappolato. Questa tecnica estrattiva, oltre che indurre micro-sismicità locale, può contaminare le falde acquifere attraverso gli agenti chimici impiegati.

È evidente quanto questo metodo sia invasivo e pericoloso da un punto di vista ambientale. Innanzitutto, per l’inquinamento legato alla contaminazione delle falde acquifere, dei fiumi, laghi, aria e del terreno da parte della miscela di sostanze tossiche e radioattive utilizzate per spaccare, impermeabilizzare e tenere aperte le rocce. Soprattutto nelle zone rurali americane, le falde acquifere e i giacimenti sono, spesso, troppo vicini, e non si contano le denunce per malattie e altri disagi esposte in conseguenza del fracking. Inoltre, c’è uno spreco dell’enorme quantitativo di acqua iniettata nel sottosuolo. E ancora ci sono i sismi indotti, appunto. Per citare solo lo stato dell’Oklahoma, a partire dal 2008 si è registrato un aumento del numero di scosse sismiche palesemente in relazione al contemporaneo boom nell’estrazione di gas e petrolio. Addirittura, nel novembre 2011 si è raggiunta una magnitudo 5,7. Il principale responsabile delle scosse è lo smaltimento sotterraneo su larga scala di milioni di litri di acque reflue in pressione. Non a caso, quando nel 2015 la domanda di petrolio è diminuita, i prezzi globali del petrolio sono scesi e lo stato ha istituito nuove regole di smaltimento delle acque reflue, la quantità dei sismi è nettamente diminuita. Il loro circolare nel sottosuolo continua tuttavia a produrre i suoi effetti anche a distanza di tempo.

Il rischio sismico subentra anche nella produzione dell’energia geotermica: per agevolare la risalita di acqua calda dalle profondità, spesso sono create fessure nella roccia sovrastante iniettando grandi volumi di acqua ad alta pressione, con conseguente sismicità indotta.

Ci sono stati progetti ambiziosi, come il Deep Heat Mining di Basilea, sito geotermico nel quale acqua fredda veniva pompata fino a quasi 5 km di profondità per essere scaldata e poi riportata in superficie per produrre calore ed energia elettrica. Ma un sisma di magnitudo 3,4 fece ondeggiare la città, determinando la chiusura di tutte le attività.

Poi ci sono anche i sistemi geotermici stimolati, cioè delle cavità ricavate a qualche chilometro di profondità dove stoccare gas e altri idrocarburi, con la funzione di "magazzini d’emergenza" in caso si verificassero interruzioni dei rifornimenti. Anche in questo caso possono darsi fenomeni sismici indotti, come quelli avvenuti nel Golfo di Valencia nell’autunno del 2013 a seguito dell’iniezione di gas a quasi 2 km di profondità sotto il fondale marino, sfruttando gli spazi vuoti della roccia porosa di un ex giacimento di petrolio esaurito. Una serie di scosse sismiche di magnitudo e frequenza sempre maggiore, localizzate in un’area dove non si registravano eventi sismici da tempo, fece fermare i lavori.

Concludendo, le attività antropiche, soprattutto quelle che prevedono le immissioni in pressione di qualsivoglia tipo di fluido nel sottosuolo, possono provocare attività sismica. Occorrerebbe, dunque, procedere sempre con moderazione e cautela.









Epilogo

I processi che avvengono all’interno del nostro pianeta sono fuori dal nostro controllo (grazie al cielo), ma questo non significa che non possiamo studiarli e conoscerli anche approfonditamente per capire che conseguenze possono avere per noi e scongiurare quelle più gravi. Nel caso dei terremoti la diagnosi è semplice: le persone muoiono non perché la terra trema ma perché le costruzioni cadono loro addosso. E ancor più elementare è la terapia: non edificare nelle aree ad alto rischio, oppure farlo nel modo giusto affinché nessuno si faccia più male, tanto più oggi che abbiamo a disposizione la tecnologia per farlo.

Ovviamente è facile dirlo ma difficilissimo realizzarlo, a causa dei grandi costi economici e, ancor più, delle difficoltà burocratiche che un proposito del genere incontra, soprattutto in paesi come il nostro dove manca ancora una mentalità pronta alla conoscenza dei fenomeni naturali e alla salvaguardia dai loro effetti.

La conclusione, quindi, è auspicare che la lenta e complessa macchina sociale metabolizzi quanto prima questa consapevolezza e intervenga agendo di conseguenza.
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Informazioni sul Libro

Un viaggio attraverso l’Italia per capire come e perché si verifichino i terremoti, manifestazione di vita del pianeta che si raffredda. L’attività sismica si concentra lungo i margini delle placche tettoniche in cui è suddivisa la superficie della Terra, dove le zolle interagiscono spezzandosi, accavallandosi o fagocitandosi. Nel volume l’autrice si sofferma anche sui risvolti degli episodi tellurici sul tessuto sociale, cioè sulla vulnerabilità di un territorio. Nel caso dell’Italia i maggiori fenomeni si registrano a ridosso delle Alpi Orientali e lungo la dorsale appenninica, in particolare nel tratto centro-meridionale.

La descrizione chiara dei fenomeni sismici, dalle cause fino ai metodi di misurazione e prevenzione, è accompagnata da un vademecum delle poche ma importanti regole comportamentali da tenere a eventi in corso.

Con prefazione di Francesca Bianco, direttrice dell’Osservatorio Vesuviano.
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