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Cos’altro controlla il ”ground motion”?
[Una revisione con esempi]



Cos’è il “ground motion”?

Il moto del suolo che i sismometri riescono a 
misurare (4 10-6 g)

Quello che causa danno è tipicamente > 0.1 g

Esistono report di oggetti scagliati in aria dai 
terremoti: questo richiede PGA > 1 g

� Oldham (1899) riporta dislocazione di pietre a 2.5 m di 
distanza durante il terremoto del 1897 di Assam (India, 
M ~ 8.5)

� Midorikawa (1994) riassume 8 casi di oggetti lanciati a 
2-4 m.

Questi esempi permettono di stimare anche V0.



Effetti della geologia di superficie sul “ground
motion” (Anderson, 2007)

amplificazione onde dovuta a diminuzione di V e densità

riflessione e trasmissione attraverso le interfacce

risonanza nei suoli stratificati, intrappolamento e risonanza delle  
onde nei bacini

propagazione di onde di superficie

conversione di onde di volume a onde di superficie nei margini 
inclinati (specialmente ai margini di bacino)

valli lunghe lineari che agiscono come guide d’onda

focalizzazione delle onde (multipathing)

scattering che aumenta la durata del moto

effetti topografici

assorbimento dell’energia (basso fattore di qualità Q)

relazioni stress-strain non lineari nei materiali superficiali

durata dell’impulso e direzionalità



amplificazione onde dovuta a diminuzione di V e densità

Assumendo gradienti di V e ρ costanti, ignorando l’amplificazione alla 
superficie libera, Aki e Richards (1980) suggeriscono un guadagno di 
ampiezza in superficie pari a 

G = (ρs Vs / (ρ0 V0) ) 
0.5

S � alla sorgente, 0 � in superficie

Valori da modello 
semplificato (Aki e 
Richards, 1980)

Valori stimati da 
NEHRP (1997)



riflessione e trasmissione attraverso le interfacce



riflessione e trasmissione attraverso le interfacce

ONDA RIFRATTA

ONDA RIFLESSA

COEFF. TRASMISSIONE

COEFF. RIFLESSIONE

Il passaggio da un materiale rigido a uno molto più tenero porta a quasi 
un raddoppiamento del coefficiente di trasmissione (β2 >> β1).

Al contrario, l’energia è quasi tutta riflessa indietro in un materiale tenero 
quando incontra un materiale molto più rigido (β2 << β1).



riflessione e trasmissione attraverso le interfacce

E non è finita perché ad ogni interfaccia l’onda P genera una SV e 
viceversa secondo la legge di Snell

Ma i coefficienti di trasmissione/riflessione sono molto più complessi 
in questo caso.



risonanza nei suoli stratificati, intrappolamento e 
risonanza delle  onde nei bacini
Uno strato a bassa velocità vicino alla superficie intrappola l’energia 
sismica e si ha risonanza.

Il passaggio da un materiale rigido a uno molto 
più tenero porta a quasi un raddoppiamento del 
coefficiente di trasmissione (β2 >> β1).

L’energia è quasi tutta riflessa indietro in un 
materiale tenero quando incontra un materiale 
molto più rigido (β2 << β1).

La riflessione verso il basso dà un 
coeff. di riflessione negativo, che 
indica shift di 180° della fase 
dell’onda riflessa. Pertanto la 
risonanza si ha per h0 = λ / 4.



Per lo stesso motivo le prove attive in array che sfruttano sorgenti superficiali 
non danno praticamente mai informazione a frequenze sotto la prima risonanza 
del terreno: perché lì sotto quasi non passa energia. E’ forse il motivo principale 
della difficoltà della tecnica MASW a scendere in profondità.

L’energia è quasi tutta riflessa indietro in un materiale tenero 
quando incontra un materiale molto più rigido (β2 << β1).

QUI SOTTO, SEMPLICEMENTE, 

NON SI PUO’ INTERPRETARE

Questa prova dà informazioni fino 
a meno 12 m di profondità. 

Questa prova dà informazioni fino 
a meno 20 m di profondità. 







conversione di onde di volume a onde di superficie nei 
margini inclinati (specialmente ai margini di bacino)

Le onde incidenti su un piano inclinato (es. margine di bacino) 
obbediscono alla legge di Snell. Ne risulta che onde incidenti a 
basso angolo possono trasformarsi in onde ad alto angolo nel 
bacino. Onde di volume si convertono così in onde di superficie al 
margine di bacino, con conseguente:

a) Aumento della durata dello scuotimento (le onde di superf. si 
attenuano più lentamente),

b) Aumento dell’ampiezza dello scuotimento.

terremoto



conversione di onde di volume a onde di superficie nei 
margini inclinati (specialmente ai margini di bacino)

Non va sottovalutato il fatto che per modellare questi 
fenomeni di bacino è necessario conoscere esattamente 
come l’energia entra nel bacino (direzione, inclinazione, 
ossia localizzazione esatta del terremoto).

Ne segue che questi modelli si fanno – di fatto - solo a posteriori!

E’ necessaria inoltre una conoscenza in dettaglio del bacino (in 
termini di Vp, Vs, geometrie ecc).



effetti topografici

Per λ < = alla dimensione della struttura geologica, è
possibile attendersi effetti topografici

Es.1: cordigliera montuosa con base ~ 5 km, circondata da 

valli su entrambi i lati. Se Vs ~ 1 km/s, onde con f = V / λ > 

0.2 Hz  potranno subire effetti legati alla topografia.

Es.2: collinetta di base 500 m, con Vs ~ 500 m/s. Onde con f > 
1 Hz potranno subire effetti legati alla topografia



a � ampiezza della struttura

comp. orizzontale

comp. verticale

Sànchez-Sesma e Campillo, 
BSSA, 1991





Nonostante i semplici assunti (onda piana, semispazio elastico, 
simmetria della topografia), i risultati mostrano grande 
variabilità rispetto a:

1) Frequenza

2) Angolo di incidenza dell’input sismico

3) Punto di campionamento

E tale variabilità non è limitata alla struttura topografica ma 
anche al suo intorno.

Soprattutto va osservato che l’interazione delle onde produce 
effetti complessi di amplificazione e deamplificazione. 
Quindi non è vero né sperimentalmente né
modellisticamente che la topografia induce solo 
amplificazione



La grande variabilità del contenuto spettrale del 
“ground motion” spiega come mai la ricerca di un 
fattore topografico rimanga ancora oggi 
improduttiva.

Pare necessaria una modellazione quantitativa che 
tenga conto attentamente anche del tipo di onde 
in ingresso.

Nei modelli (Sànchez-Sesma e Campillo, BSSA, 2000) 
mediamente si osserva amplificazione mediamente 
inferiore a 4 volte quella delle onde di input.



Geli et al. (BSSA, 1988) hanno compilato una 
revisione di 15 anni di studi sugli effetti 
topografici

Acresta / Abase

Simboli vuoti �
dati spermentali

Simboli pieni �
modelli teorici



Osservando peraltro che esiste praticamente sempre 
una incongruenza tra dati sperimentali e modelli.

In generale si può solo dire:

1) Che esiste un accordo qualitativo tra teoria e 
osservazioni sul fatto che in cima alle montagne 
esista amplificazione per effetti topografici e che 
questa sia maggiore per le onde S che per le 
onde P,

2) Che la frequenza cui questo fenomeno si verifica 
è confrontabile con λ ~ larghezza di base monte,

3) C’è totale disaccordo sull’ammontare di questa 
amplificazione.

Forse perché i modelli sono troppo semplici?



Lavorando con tanti 
parametri diventa 
impossibile 
generalizzare. 
Comunque il trend è:

1) Amplificazione in 
cresta,

2) Alternanza di 
amplificazione e 
deamplificazione sui 
fianchi,

3) Alternanza di 
amplificazione e 
deamplificazione alla 
base



I valodi di 
amplificazioni in 
cresta e sui fianchi 
in realtà spesso 
sono apparenti, 
sono cioè legati a 
deamplificazioni alla 
base (essendo 
l’amplificazione 
calcolate coma 
Acresta / Abase)



La scarsità di studi sperimentali ben documentati e la discrepanza 
quantitativa tra previsioni da modello e dati sperimentali ha 
ostacolato l’inserimento degli effetti topografici nella maggior parte 
delle normative sismiche (Assimaki et al., 2009). 

Le sole eccezioni sono:

1. EC8 (e NTC08). Propongono un fattore di correzione sia per le 
scarpate che creste che è funzione di H (> 30 m) e i (inclinazione, 
15°) 

2. AFPS (codice francese, 1995) considera solo le scarpate in funzione 
di H e i > 22°.

Tuttavia sappiamo che l’effetto topografico è strettamente dipendente 
dalla frequenza (si verifica solo a f >= λ), è funzione dell’intensità e 
della direzione dell’input, non è scindibile dalla stratigrafia.

In alcuni casi peraltro sembrano esserci effetti importanti della topografia 
anche in situazioni molto lontane dal quelle contemplate dalla 
normativa.



Una eccezione notevole: 

il caso di Tarzana Hill (Los Angeles) 

durante il terremoto di Northridge (1994)

Bouchon & Barker (1996) e Graizer (2009) attribuiscono all’effetto 
topografico il 30-40% dei valori estremamente alti di accelerazione (1.78 
g!) registrate.

Questo nonostante Tarzana Hill sia una collinetta di  H = 18 m e angolo 
i = 10°.

La registrazione del 
mainshock ha mostrato 
Acresta/Abase = 3.5 (!) 
mentre le successive 
registrazioni (aftershock) 
hanno mostrato valori tra 
1.5 e 4.5



Spudich et al., BSSA, 1996





Altra conclusione: è estremamente complesso isolare 
l’effetto topografico in sé da altri effetti quali la 
stratificazione superficiale.

L’amplificazione in siti complessi dal punto di vista 
geomorfologico non pare quindi prevedibile a priori 
basandosi su sole considerazioni topografiche (Geli et
al., BSSA, 1988)

Wald e Allen, BSSA, 2007



focalizzazione delle onde (multipathing)

La complessità del campo d’onde e geologica rende 
ovviamente possibile che onde che abbiano seguito 
tragitti diversi arrivino nello stesso punto 
contemporaneamente (focalizzazione).



Un esempio tanto noto quanto raro è quanto successo a Santa Monica 
(California, 21 km dall’epicentro) in occasione del terremoto di 
Northridge (1994) (Davis et al., Science, 2000). Va però osservato che 
lo spostamento dell’epicentro di una sola λ non darebbe più gli stessi 
effetti (Graves e Wald, BSSA, 2004)!



scattering che aumenta la durata del moto
Le disomogeneità del sottosuolo a tutte le scale causano scattering delle 

onde incidenti. Quando ciascuna “irregolarità” è eccitata dall’onda 
sismica, essa agisce come sorgente secondaria di onde.

Sebbene lo scattering sia debole, lo scattering legato alle strutture 
geologiche maggiori può contribuire in modo significativo a costruire 
la coda dei terremoti (Spudich e Iida, 1993).



assorbimento dell’energia (fattore di qualità Q)

Quando un’onda viaggia in un mezzo anche omogeneo, perde una 
frazione di energia. Un’onda piana monocromatica (solo una 
frequenza) che viaggia con velocità β a distanza x ha ampiezza:

Q, adimensionato, è denominato fattore di qualità.



Gli alti valori di Q delle regioni stabili degli USA orientali 
sarebbero responsabili del fatto che terremoti di pari 
ampiezza sono sentiti a distanze significativamente 
maggiori rispetto a quelle nell’ovest tettonicamente attivo

(sembra una generalizzazione un po’ esagerata?).



relazioni stress-strain non lineari nei materiali 
superficiali

L’assunto normale è che nella propagazione 
delle onde la deformazione sia piccola e che 
lo stress (σ, sforzo) sia linearmente 
proporzionale alla deformazione (ε, teoria 
dell’elasticità).

Tuttavia è esperienza comune che alcuni suoli 
possano essere deformati in modo 
permanente, indicando in questo caso una 
non-linearità nel comportamento 
(superamento della soglia elastica).

Questo può verificarsi nei grandi terremoti.
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Relazioni stress-strain misurate durante il terremoto di Kobe (Mw = 6.9) del 1995 durante il mainshock e 
3 aftershock a varie profondità (array verticali di accelerometri) [Pavlenko e Irikura, BSSA, 2002]



durata dell’impulso e direzionalità

La direzionalità (legata alla rottura secondo 
una faglia) dell’impulso ha un effetto di 
prim’ordine, sia a bassa che a alta frequenza.



Consideriamo per semplicità solo onde S. In O il primo arrivo si ha per 

t1 = r1/ β

L’ultimo arrivo per

t2 = L/Vr + tr + r2/β

E energia da onde S arriverà per tutto l’intervallo

ts = t2 – t1 = L/Vr + tr + (r2 – r1 ) /β

Faglia 
trascorrente con 
piano verticale



In un punto vicino a E:

tr �0, r1 � 0, r2 � L, VR ~ 0.9 β (tranne che nei casi supershear)

ts ~ 2 L /VR

accelerogramma di lunga durata e minore ampiezza (backward directivity)

In un punto vicino a F:

L/Vr ~ r1 / β, r2 � 0

ts ~ tr 

accelerogramma intenso e di breve durata

Faglia 
trascorrente con 
piano verticale



1985 Michoacan  (Messico): 4 stazioni 
lungo la faglia, Caleta de C. sull’ipocentro 
sperimenta backward directivity 
(Anderson et al., Science, 1986).

1992 Landers (California) (Somerville et 
al., SRL, 1997).



Dunque? Nessuna speranza?

a grandi linee, la fisica dello “strong 
ground motion” è compresa

quello che è meno noto è:

� la fisica della sorgente

� le geometrie e i caratteri geotecnici a scala 
regionale col livello di dettaglio necessario 
alla modellazione



siccome poi nel “near field”
(mediamente entro 20 km) dalla 
sorgente e per terremoti grandi i dati 
saranno sempre molto più scarsi, la 
speranza/trend attuale è di cercare di 
usare il dati dal weak motion 
(microtremore, terremoti piccoli) per 
derivare comportamenti attesi anche 
nello strong motion



Il weak motion nel senso di micortemore è già ampiamente 

usato (H/V, ReMi, ESAC, SPAC… ) 

� per caratterizzare i sottosuoli (risonanze, Vs)

� e anche la crosta terrestre

Science, 307, 1615 (2005)



� Nonché per caratterizzare gli edifici (studi modali)




