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Abstract 

 

The definition of natural hazards in the deep sea (submarine landslides, fluid escape, submarine 

canyon bedforms migration, etc.) is realized by high-resolution mapping of hazard features.  

The geomorphological study of the upper slope in the Sardinian southern margin, described in this 

work, was carried through the analysis and interpretation of geophysical data acquired during three 

oceanographic cruises: Canale di Sardegna 2009, Canale di Sardegna 2010 and ARPAS2017. 

The study area is located in the southern Sardinian continental margin. Morphostructural characters 

that control the southern Campidano affect the structure of the continental shelf in front. The 

southern part of the Sardinian rift, with the superimposed Campidano Graben structure, continues 

within the sea in the Cagliari Gulf, both in the continental shelf and in the upper slope. In this area 

the morphology shows important tectonic features that follow the main regional tectonics. In 

particular the eastern shelf edge is oriented parallel to an important tectonic feature, resulting in a 

steep (> 40°) fault wall exposure. The continental shelf reaches a maximum width of about 2 km and 

is characterized by sub planar morphology with a slightly steep ground (about 3-4%).  

Along the eastern edge, an area characterized by the short distance between the shelf edge and the 

coastline (d ~1000 m) has been studied.  

Onshore, the Rio Geremeas is present, characterized by the presence of vast source areas in hyper 

fractured granites, and a steep river equilibrium profile (L=15 km, H=1000 m). Here, in case of 

extreme rainfall event (rainfall > 200 mm/h), an important phenomena of mud/debris-flow and 

debris flood can be generate. The sediment that reaches the sea, reaches the shelf edge in the form 

of hyperpycnal flow and trigger gravity flows to overload, putting, as a consequence, the coastal 

environment life at risk of abnormal waves back.  

The geomorphology of the slope is characterized by submarine canyons and several tributary 

channels, landslides are present inside of them. The significative mass movement deposits mapped 

along the continental slope and within the main canyon, whose head due to retrogressive trend 

approach the coastline, represent extremely interesting geo environmental emergencies for local 

and regional assessments of geo-hazard. The bedforms that characterize both the continental shelf 

and the upper slope have been analyzed, like submarine creep and pockmarks. Inside Foxi Canyon 

head, characterized by retrogressive erosion, particular bedforms have been detected, 

characterized by a wave length of dozen of meters and a height of several meters, with the ridge 

lines arranged approximately perpendicular to maximum slope. The comparison between the 
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morphobatimetric data of 2009 and those of 2017 have shown that these sediment waves are 

migrating upslope in response to downslope-moving turbidity currents. Based on this morphological 

character, we interpret these bedforms as cyclic steps. 

 

 

Riassunto 

La definizione dei rischi naturali in mare profondo (frane sottomarine, fuoriuscita di fluidi, 

migrazione delle forme di fondo, canyon sottomarini, ecc.) è effettuata attraverso la mappatura ad 

alta risoluzione dei lineamenti di pericolosità. 

Lo studio geomorfologico del versante superiore nel margine meridionale della Sardegna, illustrato 

in questo lavoro, è stato condotto attraverso l'analisi e l'interpretazione dei dati geofisici acquisiti 

durante tre crociere oceanografiche: Canale di Sardegna 2009, Canale di Sardegna 2010 e MS 

ARPAS2017. 

L'area di studio si trova nel margine meridionale della Sardegna, in questa area la morfologia mostra 

importanti caratteristiche tettoniche che seguono la principale tettonica regionale. I caratteri 

morfostrutturali che controllano il basso Campidano, condizionano l'aspetto della piattaforma 

continentale antistante e della scarpata. In particolare, nel settore orientale il ciglio è orientato 

parallelamente ad un'importante lineamento tettonico che porta all’esposizione di un versante di 

faglia (> 40 °). Nel margine meridionale orientale la piattaforma continentale raggiunge una 

larghezza massima di 2 km ed è caratterizzata da una morfologia sub planare con una pendenza di 

circa 3-4%. 

Nel settore orientale è stata studiata un'area caratterizzata da una breve distanza tra il ciglio della 

piattaforma e la costa (poco più di 1km). 

A terra è presente il Rio Geremeas, caratterizzato dalla presenza di vaste aree con graniti iper-

fratturati, e da un ripido profilo di equilibrio longitudinale (L = 15 km, H = 1000 m). Qui, in caso di 

eventi pluviometrici estremi si possono generare fenomeni di mud/debris flow o debris flood. Il 

sedimento che raggiunge il mare, da origine a flussi iperpicnali che possono attraversare la 

piattaforma continentale e raggiungere il ciglio della piattaforma generando una condizione di 

sovraccarico con conseguenti movimenti di massa, ponendo l'ambiente costiero a rischio di onde di 

ritorno.  

La scarpata continentale orientale è caratterizzata dalla presenza di canyon sottomarini e da 

numerosi canali tributari, al cui interno sono presenti frane. Una delle frane significative mappata 



5 
 

lungo il settore orientale si trova all’interno della testata del Canyon Foxi ad evoluzione 

retrogressiva. Sono state analizzate le forme di fondo presenti nella piattaforma continentale e nella 

scarpata superiore, come la superficie a creep e i pockmarks. All'interno della testata del Foxi 

Canyon, sono stati rilevati particolari forme di fondo, caratterizzate da una lunghezza d'onda di 

decine di metri e un'altezza di diversi metri, con le linee di cresta disposte approssimativamente 

perpendicolarmente alla massima pendenza. Il confronto tra i dati morfobatimetrici del 2009 e 

quelli del 2017 ha dimostrato che queste onde di sedimento stanno migrando verso l'alto in risposta 

alle correnti di torbidità che si spostano verso il basso. Sulla base di questo carattere morfologico e 

dinamico, queste forme di fondo sono classificabili quali cyclic step. 
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1 Introduzione 

Gli obiettivi perseguiti in questa tesi sono quelli di ampliare e approfondire le conoscenze sulla 

tematica “pericolosità geologica dei fondali marini” in ambienti particolari come quelli interessati 

da canyon e frane sottomarine. 

L’obiettivo principale è quello di effettuare una dettagliata analisi morfostrutturale della scarpata 

superiore del margine continentale sardo attraverso dati geofisici acquisiti durante le campagne 

oceanografiche “Canale di Sardegna 2009”, “Canale di Sardegna 2010” per il progetto Magic e “MS 

MS ARPAS 2017”, per poi effettuare una correlazione terra-mare tra i principali elementi geologici 

del versante orientale del Golfo di Cagliari. Lo studio della parte emersa è stato condotto realizzando 

un inquadramento geografico e geologico dell’area in esame nonché analizzando le principali 

caratteristiche geomorfologiche che caratterizzano il bacino idrografico del Rio Geremeas che si 

sviluppa da una quota leggermente superiore ai 1000 m e termina il suo percorso a mare. 

La definizione dei rischi naturali in mare profondo legati principalmente a frane sottomarine, 

vulcani, terremoti, fuoriuscite di fluidi, evoluzione retrogressiva di testate di canyon sottomarini, 

con conseguenti maremoti è ad oggi effettuata in maniera estensiva prevalentemente attraverso la 

mappatura ad alta risoluzione dei lineamenti di pericolosità. 

Tuttavia per arrivare alla reale valutazione della pericolosità e del rischio occorre studiare in maniera 

approfondita con tutte le tecniche e le strumentazioni disponibili, alcuni casi rappresentativi. 

Questo presuppone lo sviluppo di metodologie e strumentazioni innovative per analizzare 

determinate caratteristiche dei fondali, grazie a strumentazioni di elevata precisione. 

Di estremo interesse per un paese come il nostro è il riconoscimento di lineamenti prodotti sulla 

scarpata continentale da flussi gravitativi generati da frane o piene fluviali (specie in corrispondenza 

di fiumare) e frane principalmente localizzate in corrispondenza delle testate di canyon. 

Infatti, i progressi ottenuti negli ultimi anni nel campo delle tecniche di indagine subacquea hanno 

aumentato le conoscenze degli ambienti sottomarini ed aiutato anche a decifrare le dinamiche 

geologiche subaeree ad essi connesse. 

 

 

 

1.1 Pericolosità geo-ambientali e valutazione del rischio 

L’IGC (International Geohazard Centre) definisce i geohazard “eventi causati da condizione o 

processi geologici che possono comportare danni alle persone, all’ambiente naturale e ai beni 
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materiali”. Nella letteratura scientifica anglosassone per Geohazard si intende generalmente un 

particolare contesto o elemento geologico-ambientale che ha determinato o che potenzialmente 

può determinare direttamente ed indirettamente un danno o condizioni incontrollabili e rischi di 

danneggiamenti, riguardando aree puntiformi ma anche ampie regioni con conseguenti ingenti 

perdite, economiche e di persone. 

Questi danni, che per tipologia e dimensione possono essere estremamente variabili, si verificano 

sia in ambiente subaereo che marino: nel primo caso, possono essere legati a terremori, vulcani, 

frane, dissesti idrogeologici ecc., nel secondo caso sono principalmente legati a terremoti e processi 

di instabilità gravitativa. 

Anche la scala temporale può essere estremamente variabile e riguardare fenomeni rapidi a breve 

termine oppure processi lenti che comunque comportano un importante degrado dei caratteri geo-

ambientali. 

Gli approfondimenti sulle tematiche relative alla pericolosità sviluppati soprattutto negli ultimi anni, 

hanno permesso di avere un quadro più specifico di tutti gli elementi sia antropici che naturali che 

rappresentano un pericolo geologico-ambientale-economico-sociale in un determinato territorio, in 

quanto in grado di determinare significative variazioni dei caratteri morfologici, fisici e chimici. 

Il grado di pericolosità è stabilito dalla probabilità che un fenomeno potenzialmente dannoso possa 

accadere definendo un intervallo temporale di accadimento e l’estensione spaziale dell’area 

interessata (Varnes et al.1984, Cruden and Varnes, 1996; Sterlacchini, 2007). 

La valutazione del grado di rischio o risk assessment viene espressa dalla seguente 

equazione che risulta essere il prodotto di tre fattori: 

R = H X V X E 

dove “H” è l’hazard o grado di pericolosità, di un certo evento geoambientale, la probabilità 

che esso si manifesti in una certa area entro un certo periodo di tempo e con una certa intensità. 

La previsione comprende sia la valutazione delle condizioni d’instabilità dei versanti o di altri 

processi, sia la previsione del tempo di ritorno di un evento calamitoso, ovvero la probabilità che 

questo si manifesti con una certa intensità entro un certo periodo di tempo, Varnes & I.A.E.G.(1984). 

“E” sono gli elementi a rischio o meglio, il grado di esposizione al rischio della popolazione, delle 

infrastrutture del valore economico, delle attività produttive, e naturalistico territoriale, cioè tutto 

ciò che si può perdere a seguito del verificarsi di un evento avverso in una certa area. 

“V” si definisce vulnerabilità V, di un elemento a rischio, la sua capacita di resistere alle sollecitazioni 

indotte da un evento calamitoso; essa varia da zero, quando la sua capacità di resistenza è totale, 
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ad uno, quando la sua capacità di resistenza è nulla. (Varnes, 1984; Cruden & Varnes, 1996; Dikau 

et al., 1996; Bell & Glade, 2004). 

Il rischio geologico è il prodotto dei tre valori sopraccitati. Esso quantifica il grado di perdite atteso 

nel caso si manifestasse un dato evento calamitoso su di una certa area. 

La valutazione del rischio è lo strumento fondamentale che permette alle amministrazioni di 

individuare le misure di prevenzione e protettive necessarie per la salvaguardia della sicurezza 

(Macchia V., Marrone V., 1996) 

Attraverso le misure preventive si intende ridurre gli effetti dell’evento mediante provvedimenti 

attuabili prima che l’evento si verifichi (P. Manciola, C. Biscarini, A. Cingolani, 2002). 

Tutte le metodologie adottate per il monitoraggio di certi eventi sono limitate dalla difficoltà di 

definire quantitativamente sia l’intervallo di tempo in cui un determinato fenomeno possa 

accadere, sia la ricorrenza temporale (tempo di ritorno) di esso. Questo limite è legato 

principalmente ad alcuni fattori quali clima, stress tettonico o vulcanico che condizionano la 

dinamica dei processi attuatori degli eventi che determinano un dato rischio. 

Tuttavia, anche se le forti precipitazioni atmosferiche costituiscono solo la "causa scatenante" di 

situazioni già precedentemente instabili e precarie, per comprendere il livello di rischio di un 

territorio è necessario considerare una molteplicità di fattori naturali e antropici. La penisola Italiana 

presenta un numero elevato di dissesti idrogeologici, sia in termini di eventi franosi sia in termini di 

fenomeni di piena. Frane e piene sono fenomeni naturali del tutto comuni nel nostro territorio e 

nella dinamica del paesaggio. I cambiamenti del paesaggio avvengono spesso in modo repentino a 

causa di rari eventi, particolarmente intensi. Può accadere che un evento assolutamente naturale, 

come una frana o una inondazione, interagisca con l’uomo ed il suo ambiente provocando dei danni. 

In questo caso si può definire un evento di rischio idrogeologico o più in generale di rischio naturale. 

Anche in Italia vi sono diversi progetti come per esempio quelli finanziati dal Dipartimento della 

Protezione Civile che si occupano di monitorare e analizzare i processi che riguardano la pericolosità 

o la suscettibilità vulcanica, sismica e dei movimenti di massa sia in condizioni subaeree che 

subacquee. 

1.1.1 GeoHazard in ambiente marino e costiero 

Kvalstad (2007) ha definito il geohazard in ambiente marino, come "area locale e/o regionale e 

condizioni dei sedimenti marini che hanno il potenziale di svilupparsi in eventi di cedimento, rottura, 

collasso che causano la perdita di vite umane o danni alla salute, all'ambiente o alle installazioni 

antropiche". 
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La definizione dei rischi naturali in mare profondo (frane, vulcani, terremoti, fuoriuscite di fluidi, 

evoluzione retrogressiva di testate di canyon sottomarini, maremoti, etc.) è ad oggi effettuata in 

maniera estensiva prevalentemente attraverso la mappatura ad alta risoluzione dei lineamenti di 

pericolosità. 

Tuttavia, per arrivare alla reale valutazione della pericolosità e del rischio (con definizione di 

modalità di accadimento dell’evento, tempi di ricorrenza, effetti sui beni esposti, etc.), occorre 

studiare in maniera approfondita, con tutte le tecniche e le strumentazioni disponibili, alcuni casi 

rappresentativi. 

I recenti sviluppi nelle tecniche di mappatura del fondale marino hanno notevolmente migliorato la 

nostra capacità di identificare i geohazard marini che influiscono sui margini continentali. 

I principali processi di geohazard marini sono legati al verificarsi di eventi come terremoti, eruzioni 

vulcaniche, condizioni di instabilità legati alla elevata pendenza della scarpata continentale che 

spesso è in stretta relazione con la formazione di frane sottomarine, alle faglie attive, alla risalita dei 

fluidi, alla migrazione di forme di fondo indicatrici di mobilità dei sedimenti sui fondali, alla elevata 

pendenza dei fianchi dei canyon sottomarini, depositi di flussi gravitativi e erosione retrogressiva 

delle testate dei canyon (Barrie J.V et al., 2005; Chiocci & Ridente., 2011). Queste caratteristiche 

geomorfiche vengono principalmente mappate con multibeam ad alta risoluzione e sono potenziali 

indicatori di geohazard per gli insediamenti umani e le infrastrutture nelle zone offshore e costiere. 

Il progetto nazionale MaGIC (Marine Geohazards lungo le coste italiane) ha avuto lo scopo di 

documentare potenziali geohazard basati sull'acquisizione di batimetria multibeam ad alta 

risoluzione e sulla produzione di mappe delle caratteristiche geomorfologiche relative ai geohazard 

per la maggior parte dei margini continentali italiani (Chiocci & Ridente., 2011). 

Di estremo interesse per un paese come il nostro è il riconoscimento di lineamenti prodotti sulla 

scarpata continentale da flussi gravitativi generati da frane e piene fluviali (specie in corrispondenza 

di fiumare) e la stima della ricorrenza nel tempo e nello spazio di frane sottomarine alla testata di 

canyon e in zone prive di piattaforma continentale. 

L'integrazione di tecniche di modellazione digitale, fornisce un valido strumento di monitoraggio e 

di simulazione di situazioni di rischio. 

I primi studi sul geo-hazard nelle aree marine sono stati effettuati principalmente in quanto richiesti 

dalle compagnie di gestione dei cavi sottomarini e dalle compagnie di esplorazione e sfruttamento 

delle riserve di idrocarburi per analizzare le condizioni dei fondali marini, in modo da prevenire 



10 
 

qualunque pericolo o fenomeni di instabilità per le fondazioni di impianti di perforazione, estrazione 

e trasporto del gas e olio. 

Quindi se da una parte la tecnologia offre strumenti sempre più efficaci per la mappatura ad alta 

risoluzione dei fondali marini e per la definizione delle caratteristiche delle rocce e dei sedimenti 

dell'immediato sottofondo, dall'altra la crescente antropizzazione delle coste e utilizzo dei fondali 

(estrazione di idrocarburi a profondità sempre crescenti, posa di cavi e condotte, in prospettiva 

impianti eolici) aumenta significativamente il valore dei beni esposti ad eventi pericolosi sia in 

maniera diretta (frane, cedimenti strutturali) sia indiretta (maremoti, evoluzione retrogressiva di 

frane sottomarine con coinvolgimento dei settori costieri). 

Tutto ciò ha permesso che venissero divulgati i primi dati esplorativi, che permettevano di 

monitorare e analizzare la dinamica dei dissesti e i processi ad essi connessi (Ryan & Heezen 1965). 

Gli investimenti fatti su questi temi hanno permesso, negli anni, lo sviluppo di strumenti 

tecnologici ed informatici di grande dettaglio e di conoscenze che permettono di avere un ampio 

spettro delle discipline scientifiche a mare. 

Attualmente l’interesse principale ricade sulla valutazione della pericolosità geo-ambientale 

elaborata da dati sismologici e macrosismici, e ci si concentra sullo studio di scenari di geohazard 

che riguardano principalmente, la tettonica attiva, l’attività vulcanica attuale e recente e l’instabilità 

gravitativa dei margini, la loro interazione con vari processi come le variazioni glacio-eustatiche o la 

presenza di gas nei sedimenti. 

L’analisi delle aree a rischio prevede una sistematica nomenclatura e classificazione dei vari 

elementi morfo-strutturali che riguardano principalmente 

- la loro dettagliata localizzazione e\o distribuzione (volume); 

- i caratteri lito-crono-stratigrafici; 

- la dinamica o cinematica attuale e recente, in termini quantitativi spazio-temporali. 

Per la corretta definizione della pericolosità in ambiente marino profondo, sono necessarie 

ricerche approfondite e tecnologie avanzate per definire compiutamente il tipo di evento, i fattori 

che ne controllano la possibilità di avvenire, gli eventi scatenanti, i tempi di ricorrenza, gli effetti 

diretti e indiretti che l'evento può avere sulle infrastrutture e sugli insediamenti costieri. 

Una definizione meno approfondita ma più estensiva dei geohazard marini a scala regionale o semi 

regionale consiste nel riconoscimento e nell'analisi comparata di lineamenti riferibili ad eventi o 

processi portatori di pericolosità geologica che indicano variazioni "rapide" della morfologia dei 

fondali (frane, crolli, fagliazioni superficiali, forme di fondo mobili, collassi per fuoriuscita di fluidi). 
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Tra le diverse problematiche legate ai geohazard in mare sono presenti le frane sottomarine, in 

quanto, l’instabilità ed il collasso gravitativo di ingenti masse sono spesso diretti responsabili di 

maremoti, infatti, rappresentano un nodo cruciale nello studio della morfodinamica dei margini, 

essendo loro stesse gli effetti più evidenti dell’attività sismo-tettonica o vulcanica di aree 

geologicamente attive. 

Gli eventi critici in condizioni subacquee possono danneggiare strutture costiere e offshore 

generando maremoti di piccole e medie dimensioni. 

Si è sempre risaputo che la maggior parte dei maremoti o “tsunami” (termine giapponese, la cui 

traduzione significa “onda di porto”) vengono generati da eventi sismici, per questo negli ultimi 

cinquant’anni le ricerche si sono concentrate sullo studio di questo tipo di sorgente, ma 

recentemente è stato riscontrato che essi possono derivare anche da frane sottomarine, tuttavia, 

sebbene presentino un carattere più locale rispetto a quelli sismo-indotti, possono essere 

ugualmente pericolosi, in quanto sono caratterizzati da una elevata ampiezza d’onda vicino alla 

sorgente e verificandosi vicino alla costa, non consentono di poter attuare un giusto piano di allerta 

per la popolazione. 

Nel Mediterraneo, tsunami generati da frane possono avere un forte impatto di geo-hazard dovuto 

soprattutto all’ambiente chiuso in cui si propagano. Noti sono i casi antichi e più recenti come la 

frana tsunamigenica avvenuta nel 2002 sulla Sciara del Fuoco (nord-est della Sicilia) (Bonaccorso et 

al.,2013) e nel 1908 la frana antistante Messima (Sicilia nord-orientale), che generò uno tsunami e 

quasi 6000 vittime (Billi et al., 2008). 

In Italia vi sono aree più soggette a rischio, infatti, nei settori marini l’assetto sismo-tettonico e la 

ricorrenza di eventi tsunamogenici è maggiormente critica nel Mar Ligure, nell’Adriatico centrale 

nell’Arco Calabro e nei mari della Sicilia (Fig. 1). 
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Figura 1 - Distribuzione degli eventi di tsunami nei mari italiani che mostra la maggiore concentrazione nel 
Mar Ionio e Mar Tirreno a ridosso della Calabria e Sicilia e nel Mar Ligure. Da “Italian tsunami catalogne” 
Tinti et al., 2004-7, modificato. 
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2 Processi di instabilità in scarpata superiore 

I fenomeni d’instabilità gravitativa rappresentano processi geologici fondamentali per l’evoluzione 

della morfologia e stratigrafia dei fondali marini, comportando trasferimento di sedimenti verso le 

parti più profonde dei bacini oceanici. Questi movimenti di massa sottomarini rappresentano uno 

dei principali geo-rischi in ambiente marino e si caratterizzano per il fatto che l’ambiente in cui si 

sviluppano è fluido viscoso e che il materiale coinvolto è generalmente sciolto o poco costipato (o 

cementato) e soprattutto saturo di acqua. 

Lo studio e l’analisi di tali fenomeni è principalmente legato allo sviluppo di dati acustici morfo-

batimetrici (ecoscandagli, side scan sonar e multibeam) avvenuto negli ultimi dieci anni, che, 

permettendo la mappatura batimetrica di altissimo dettaglio dei fondali oceanici, ha aumentato le 

conoscenze sulle caratteristiche principali dei lineamenti di instabilità gravitativa in ambiente 

marino.  

Questi dati hanno, quindi, permesso di ottenere una migliore comprensione dei parametri chiave 

che controllano lo sviluppo, innesco e messa in posto dei movimenti di massa sottomarini (McAdoo 

et al., 2000, Canals et al., 2004; Hunherbach et al., 2004) e rappresentano la base per analizzare la 

stabilità dei sedimenti lungo i margini continentali, mostrando come i processi erosivi e gravitativi 

siano molto diffusi ed abbondanti (Canals et al., 2004; Cochonat et al., 1990; Locat & Lee, 

2002).Questi fenomeni condizionano in maniera consistente la morfodinamica dei fondali marini e 

la loro attivazione e estensione è legata principalmente : 

alla presenza in quantità elevate di sedimento parzialmente o non consolidato, all’ambiente 

soprattutto deposizionale rispetto a quello sub aereo, che è principalmente non deposizionale/ 

erosivo (Masson et al., 1996) e il diverso comportamento geo – meccanico dei materiali in acqua. 

I processi gravitativi sottomarini infatti, coinvolgono grandi quantità di energia costituendo un 

naturale elemento di pericolosità dei fondali sia in relazione alla presenza e alla progettazione di 

strutture antropiche, quali condotte e cavi sottomarini, che alle conseguenze dovute alla 

generazione degli tsunami (Carlson et al., 1980). 

Condizioni d’instabilità sui fondali marini vengono causate principalmente da due elementi 

morfostrutturali: i canyon e le frane sottomarine o l’interazione di entrambi. 
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2.1 Frane sottomarine 

 

Le frane sottomarine sono il risultato di cedimenti lungo un pendio sommerso, che generano 

trasporto di sedimenti dalla piattaforma continentale e scarpata superiore verso i bacini profondi 

(Hampton et al., 1996; Mulder & Cochonat, 1996; McAdoo et al., 2000; Hutton & Syvitski, 2004; Lee, 

2009). In generale, le frane iniziano come cedimenti di materiale, seguiti da movimenti lungo il 

pendio, dall’alto verso il basso di masse coerenti di sedimenti (Masson et al., 2006). Con il termine 

di “frana sottomarina” si indica quindi in generale un particolare corpo sedimentario o una 

particolare morfologia del fondale marino attribuibili ad un processo di movimento in massa di 

materiale verso il basso (mass movements). 

La regione mediterranea è anche una delle aree più vulnerabili al mondo per i geohazard offshore, 

comprese le frane sottomarine. È vulnerabile perché il Mar Mediterraneo ospita un'alta densità di 

strutture del fondo marino (ad esempio piattaforme petrolifere, parchi eolici offshore, cavi e 

condotte) e le sue coste sono fortemente popolate. Uno studio condotto per conto del sottomarino 

Cable Improvement Group ha mostrato che il 25% di tutti i danni causati ai cavi sottomarini nel Mar 

Mediterraneo era dovuto a pericoli naturali (Antony et al., 2008) comprese le frane sottomarine 

(Urgeles, R., & A. Camerlenghi, 2013). 

Le frane sottomarine si rinvengono sia in margini continentali tettonicamente attivi che in margini 

passive e sui fianchi di isole vulcaniche.   

L’attivazione della frana avviene quando le forze gravitazionali agenti lungo il pendio oltrepassano 

la resistenza al taglio del materiale in esame, causando cosi il movimento lungo una superficie di 

scorrimento, seguendo il criterio di Mohr-Coulomb: τ = c’ + (σ – u) tanφ’, dove: 

τ = resistenza al taglio del materiale; c’= coesione effettiva; σ = sforzo normale agente sulla superficie 

di rottura; u = pressione del fluido interstiziale; φ’= angolo di resistenza al taglio. 
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Figura 2 – (a): cause di frane sottomarine; gli elementi in grassetto sono comunemente più significativo. F = 
coefficiente di sicurezza di un pendio, definito come rapporto tra forze resistenti e forze gravitative agenti 
lungo pendio, se F è > 1 il pendio è considerato stabile; (b): una vista schematica di movimenti di massa fatti 
di miscele di solido e acqua a vari stadi di miscelazione con indicazione della fisica coinvolta nei fenomeni 
(Modificato da Meunier 1993). 
 

In figura 2a viene presentata una raccolta sui possibili elementi che possono avviare una frana 

sottomarina e in figura 2b viene mostrato un diagramma ha due assi: granulare e coesivo. In tale 

grafico si prende anche in considerazione la proporzione relativa di solido e acqua. A seconda del 

tipo di miscela (una o due fasi), il suo comportamento è condizionato dai principi della meccanica 

suolo / roccia, dalla meccanica dei fluidi o dall'idraulica. In ambiente marino la resistenza del 

materiale è legata alla storia tensionale e alla composizione mineralogica, infatti aumenta con il 

grado di seppellimento del materiale, tuttavia decresce all’aumentare della pressione interstiziale 

specialmente nei sedimenti fini (silt e argilla), (Perret et al., 1995) dove si possono instaurare 

condizioni non drenate a seguito di numerosi fattori tra cui i più importanti sono la presenza di gas 

e gli alti tassi di sedimentazione. 

Invece, lo sforzo e quindi i carichi agenti sono determinati dalla gravità e dai carichi indotti da eventi 

sismici o di tempesta. 

Malgrado lo scuotimento sismico sia tutt’ora considerato tra le cause più comuni dell’innesco di 

frane sottomarine, i diversi studi suggeriscono che i cambiamenti di stress indotti da cambiamenti 

climatici (variazione del livello del mare, cambiamenti di temperature al fondo, carico sedimentario) 

hanno avuto un ruolo importante nella generazione delle frane sottomarine.  

Inoltre l’evidenza crescente di strutture di espulsione di fluidi in associazione con frane sottomarine 

indica che il movimento di fluidi abbia avuto un ruolo importante nella stabilità dei pendii 

sottomarini. 
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Tuttavia le cause o parametri che comportano l’innesco di fenomeni di instabilità gravitativa 

possono essere suddivise in: 

- PREDISPONENTI (FATTORI A LUNGO TERMINE) - che agiscono per tempi lunghi, riducendo la 

resistenza del materiale, per esempio le condizioni climatiche, resistenza al taglio\coesione dei 

materiali coinvolti, acclività, che sono controllati dall’erosione ma anche dall’accumulo concentrato 

(sovraccarico differenziato), dalla sismo-tettonica, e dall’azione dell’uomo; 

- DI INNESCO (FATTORI A BREVE TERMINE) - eventi impulsivi, che danno luogo al processo di rottura, 

come per esempiol’attività sismica, eventi climatici repentini di qualsiasi genere (in particolare; 

tifoni, alluvioni, eventi di piena, ed effetti connessi), sovraccarico rapido di sedimenti, o di 

infrastrutture (antropogeniche). 

Inoltre i parametri si possono suddividere in: 

 morfometrici, pendenza della scarpata, altezza tra la nicchia di distacco e  

l’accumulo, morfologia della superficie di distacco e morfologia del fondale  

attraversato dal debris flow o dalla corrente di torbida (Dykstra, 2005-2006) 

 dinamici (volume, velocità, grado di viscosità e di disgregazione della massa,  

interazione tra granuli e fluido, tra i debris flow e l’acqua (Harbitz, 2003; De Blasio et al. 2006). 

 litologici (grado di consolidamento dei sedimenti coinvolti, la pressione  

interstiziale, il rapporto tra sabbia\argilla degli stessi; De Blasio et al. 2006) 

Tuttavia le cause sono molteplici, possono essere legate agli eventi di tempesta o eventi sismici, agli 

effetti di correnti di fondo o di maree, all’ attività tettonica, ad alti tassi di sedimentazione, a 

fenomeni erosivi generali alla variazione del livello marino (eustatismo e glacialismo); 

all’idrodinamica (correnti litorali, correnti di fondo profonde, moto ondoso, maree);all’apporto 

sedimentario (tipologia, dinamica, entità, velocità e distribuzione); alla presenza di gas nei 

sedimenti, gas idrati o risalita di fluidi con gas, agli tsunami. 

I terremoti e l’attività tettonica sono ritenuti anch’essi tra i meccanismi principali di innesco delle 

frane sottomarine, infatti vengono definiti come “minacce” per la scarpata continentale (Prior, 

1984; Hampton et al., 1996; Locat & Lee, 2000; Kvalstad et al., 2005).   

Lo sviluppo dei fenomeni di instabilità gravitativa appare comunemente essere il risultato di una 

complessa interazione di variabili che coesistono piuttosto che il verificarsi di un singolo fattore. 

(Prior, 1984), generando un processo di movimento di massa di grande dimensione. 

È possibile riconoscere tre possibili modelli: 
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1) Il caso più semplice vede un corpo di frana che si muove uniformemente secondo un 

andamento simultaneo, che durante il trasporto la massa può disgregarsi in segmenti, o 

disgregarsi completamente nei casi più estremi (debris flow, mud flow, ecc).   

2) Un altro modello consiste nello sviluppo retrogressivo di una frana che dalla base  

della scarpata trasmette il dissesto verso l’alto progressivamente per sostegno mancato, generando 

successivamente delle fratture disposte parallelamente alla nicchia di frana per prima formatesi.  

3) Un ulteriore modello consistente nello sviluppo progressivo di una frana sottomarina che 

comporta la formazione di slumping o scivolamenti (slides) nella scarpata superiore, questi 

muovendosi verso il basso generano un sovraccarico sui depositi sottostanti che infine 

cedono e franano verso la base della scarpata. 

Va precisato che un corpo di frana può evolvere da slides - scivolamento coerente in slumping 

(deformato internamente) oppure in debris – flusso granulare con deformazioni plastiche, inoltre la 

frana in movimento può contribuire a generare una corrente di torbida. 

 

 

 

2.1.1 Classificazione frane sottomarine 

Formulare una perfetta classificazione delle frane sottomarine, risulta un difficile compito, vista 

l’impossibilità di una diretta osservazione degli eventi. I processi di deformazione/rottura e i 

meccanismi di instabilità possono essere studiati tramite un’osservazione indiretta, sulla base delle 

caratteristiche delle superfici di scivolamento e di depositi associati a tali eventi. 

Nonostante tutto, la morfologia finale preserva tutti i singoli e differenti meccanismi di 

deformazione che agiscono durante l’evento gravitativo (Prior, 1984). 

Un altro problema che genera confusione per lo studio dei fenomeni gravitativi sottomarini sono le 

ampie classificazioni che solitamente fanno riferimento ai casi subaerei, tipo quello di Varnes del 

1958 e che quindi mette a confronto e unisce due ambienti completamente diversi. 

Infatti, in precedenza, i movimenti di massa sono stati analizzati per le aree emerse che presentano 

diverse similitudini con i fenomeni che si verificano in condizione sottomarine e inoltre esistono 

alcuni casi in cui lo stesso fenomeno interessa ambedue gli ambienti, come per esempio le frane 

costiere. 

Le classificazioni finora proposte per le frane emerse e sommerse riguardano essenzialmente: 

tipologia e geometria del piano di distacco (planare o traslazionale; curvo o rotazionale, a blocchi); 
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la dinamica e i meccanismi di trasporto e la velocità; caratteri litologici e di coesione dei materiali 

coinvolti. 

Nel corso del tempo sono state numerose le classificazioni che si sono susseguite, ognuna mettendo 

in risalto un determinato parametro come: meccanismo di supporto dei granuli, stato del flusso, 

concentrazione del sedimento e reologia, quest’ultima è a sua volta dipendente dalla granulometria, 

variazione del rapporto granuli/fluido interstiziale e dalla granulometria. 

Uno dei primi schemi classificativi è quello di Dott (1963) che prevede una suddivisione degli eventi 

di instabilità, basandosi sulla reologia in: submarine falls – slides o slumps – flows e turbidity flows. 

Successivamente sono state presentate ulteriori classificazioni e nel 1990 Nemec propose una 

classificazione che riguarda principalmente i meccanismi di trasporto, caratteri morfologici, 

stratigrafici e sedimentologici (Fig. 3). 
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Figura 3 - Classificazione di differenti tipologie di frane sottomarine proposte da Nemec, (1990). 

 

Solo negli ultimi anni vennero introdotte alcune classificazioni che tengono conto delle morfologie, 

come quella proposta da Mulder & Cochonat (1996) (Fig.4) i quali basandosi sullo studio di eventi di 

instabilità accaduti nel Pliocene e Pleistocene, dividono i processi in tre categorie principali: slides-
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slumps, plastic flows e turbidity currents, che a loro volta vengono suddivise in 13 sotto-categorie, 

definite sulla base della differente geometria delle superfici di rottura e del movimento lungo esse.  

Successivamente questa classificazione è stata modificata da Masson et al. (2006), che ha 

semplificato i fenomeni gravitativi marini in: slide - debris flow - debris avalanche e turbidity 

currents. 

 

Figura 4 - Schema classificativo dei principali tipi di instabilità gravitativa sottomarina proposto da Masson 
et al., (2006) modificando la precedente classificazione di Mulder & Cochonat (1996). 
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3 Concetti di base di Geomorfologia fluviale 

Il bacino idrografico, e il reticolo idrografico su di esso impostato, rappresenta un’unità spaziale ben 

definita e costituisce il punto di partenza di qualsiasi analisi delle caratteristiche morfologiche e 

dell’evoluzione dei corsi d’acqua in esso presenti (Rinaldi et al., 2016). 

La geomorfologia fluviale studia i processi di evoluzione del bacino con riferimento a: evoluzione 

della morfologia dei bacini e degli alvei; trasporto solido (carico di fondo, carico sospeso e misto); 

stabilità dei cosi d’acqua. 

Lo schema proposto da Schumm (1977) prevede la suddivisione di un reticolo idrografico che 

appartiene a un dato bacino idrografico in tre zone: nella prima, la quale rappresenta la zona 

sorgente quindi la porzione più alta del bacino, agiscono i processi erosivi che determinato la 

produzione di sedimento, nella seconda zona, agisce il trasporto solido con il trasferimento degli 

stessi sedimenti da monte a valle grazie all’azione dei corsi d’acqua e infine la terza zona 

rappresentata dalle pianure alluvionali nella quale il sedimento viene accumulato. 

Le complesse condizioni dell’alveo fluviale, influenzato da massi, detriti, legno e roccia 

(Montgomery, D.R. & Buffington, J.M. 1997), causano tassi di trasporto del letto molto variabili 

(Hassan, M.A. et al., 2015) di seguito le caratteristiche dei processi dominanti nelle diverse zone: 

L’attività erosiva di un fiume dipende dalle caratteristiche fisico-chimiche delle rocce sulla quale 

scorre, dalla pendenza dell’alveo, dalla portata del corso d’acqua, ma soprattutto dalla presenza 

nelle acque di materiali trasportato, maggiore sarà la quantità di esso maggiore sarà l’azione erosiva.  

Solo una parte modesta del materiale eroso nella parte alta dei bacini raggiunge il corso d’acqua ed 

è trasportata verso valle. I processi di erosione cosi come quelli di deposito si verificano in tutto il 

reticolo idrografico generando la sua evoluzione altimetrica e planimetrica. 

Il trasporto solido è legato a diversi fattori come per esempio alle caratteristiche litologiche, alla 

geomorfologia dell’area, al clima, alle caratteristiche planimetriche e idrodinamiche del corso 

d’acqua e alla distribuzione granulometrica del materiale di fondo. Questo trasporto rappresentata 

il collegamento tra i processi erosivi che si verificano nella parte a monte del bacino e i processi 

deposizionali che interessano la parte a valle fino ad arrivare alla foce.  

Il materiale solido può essere messo in movimento e trasportato verso valle secondo diversi 

fenomeni: il fenomeno del trasporto sul fondo, in cui il materiale di qualunque dimensione si muove 

sul fondo, con moti rotatori, di strisciamento e saltellamento, il movimento non è ne uniforme ne 

continuo, la forza del flusso d’acqua è abbastanza forte da superare il peso e la coesione del 

sedimento (EPA. - 2012, March).  
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In situazioni in cui la portata è abbastanza forte, alcune delle particelle più piccole possono essere 

spinte verso l'alto nella colonna d'acqua e muoversi per sospensione. 

La proporzione del carico sul fondo al carico totale varia dal 5% al 20% nei fiumi di pianura (Walling, 

D.E. & Webb, B.W., 1981; Czuba, J. A. et al., 2011) raggiungere fino all'80% nei torrenti di montagna, 

inoltre se protratto nel tempo può causare la movimentazione di ingenti volumi di materiale e la 

variazione morfologica di tratti dell’alveo. 

Il fenomeno del trasporto in sospensione, interessa sedimenti molto fini in cui il solido viene 

trascinato all’interno della corrente per effetto della propria dimensione molto limitata e a causa 

della turbolenza. Tale fenomeno può essere suddiviso in trasporto in sospensione in senso stretto 

nella quale il sedimento può essere sedimentato in qualunque settore dell’alveo durante i periodi 

di capacità minima del fiume e il wash load costituito dal sedimento più fine che viene trasportato 

per tutto il tragitto per poi essere depositato solo nell’area di sedimentazione finale per esempio 

direttamente a mare. Nella maggior parte degli studi, il trasporto sul fondo è convenzionalmente 

considerato pari al 10% del carico sospeso (Summerfield, M. & Hulton, N., 1994). 

Il fenomeno del trasporto per soluzione nella quale il trasporto avviene tramite sostanze disciolte 

nell’acqua del fiume derivanti da processi di dissoluzione delle rocce affioranti nel bacino, 

rappresenta una piccolissima frazione del trasporto totale. Il fenomeno di trasporto solido per 

flottazione, in questo caso il materiale trasportato è di natura vegetale. 

In figura 5 un riassunto dei possibili tipi di trasporto solido. 
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Figura 5 – Alcune delle tipologie di trasporto solido secondo Aulitzky, 1982. 
 

Di fondamentale importanza per questo studio vi è un ulteriore tipologia di trasporto solido, il 

fenomeno del trasporto di detriti e fango (trasporto in massa) (fig. 6) nella quale l’insieme di questi 

due elementi completamente o in parte saturi di acqua si comporta come un flusso. Negli alvei 

confinati spesso durante eventi di piena eccezionali le dinamiche che prevalgono sono legate a 

fenomeni di dissesto dei versanti. 

Quando i trasporti in massa sono caratterizzati da una concentrazione solida molto elevata, 

solitamente compresa tra i 30-70/80% in volume, si sviluppano le colate detritiche e quelle di fango, 
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rispettivamente “debris flow e mud flow”, nelle prime vi sono con altissime concentrazioni di 

sedimento trasportato, dove la componente solida prevale la liquida. Affinché si verifichi tale 

fenomeno è necessario che siano presenti contemporaneamente la presenza di ingenti quantità di 

materiale detritico, elevate pendenze solitamente maggiori di 20° e quantità di acqua elevate 

sufficienti per la mobilizzazione del materiale disponibile, se le precipitazioni sono brevi e intense la 

probabilità di accadimento aumentano considerevolmente (Tropeano & Turconi, 1999). Si tratta di 

un “trasporto in massa” (Govi, 1985) durante il quale il materiale detritico di diverse granulometrie 

viene preso in carico e trasportato lungo l’alveo. 

Quando a seguito di precipitazione intense si verificano flussi di piena improvvisa e la 

concentrazione solida, solitamente compresa tra i 20-30%, arrivando anche a 60%, (Costa, J.E., 

1988), è alimentata dalla presenza di ingenti quantità di clasti di elevate dimensioni si formane le 

cosiddette “piene di detriti o debris floods” flussi iperconcentrati con alte concentrazioni di 

sedimento trasportato ma ancora subordinato alla componente liquida. Una "alluvione di detriti" è 

"un flusso di acqua molto rapido che si carica pesantemente di detriti in un canale ripido (3°-17°) 

caratterizzata da un comportamento newtoniano o non, in base alla concentrazione dei sedimenti 

trasportati dal flusso(Hungr et al., 2001, 233). Le barre longitudinali sono delle forme che spesso 

indicano il passaggio di debris flood, in genere corazzato con clasti grossolani. I clasti di ghiaia 

possono essere embricati (Costa, J.E., 1988). 
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Figura 6 - Classificazione di trasporto in massa (Hungr et al., 2001). 

 

Fisher (1983) ha discusso la differenziazione dei sedimenti all'interno dei debris flood, ha mostrato 

che il sedimento più grossolano viene trasportato nella parte inferiore del flusso, con i sedimenti 

più fini trasportati più in alto e a concentrazioni più basse. I debris floods, come descritto da Pierson 

(2005), rappresentano un flusso intermedio tra alluvioni e flussi di detriti (debris flow). Un'alluvione 

transita in un debris flood quando le particelle sul letto iniziano a muoversi insieme, in massa, e 

tutto il materiale in carico viene trasportato sospeso nel flusso. Secondo Pierson (2005), si ha il 

passaggio da debris floods a debris flow quando le crescenti concentrazioni di sedimento generano 

un limite di snervamento critico. 

I debris flow e i debris flood aumentano tipicamente potenza e percentuale di materiale trasportato 

mentre si muovono verso valle, dirigendosi verso il fondovalle principale. Qui si depositano i 

sedimenti generando spesso danni ingenti. 

In figura 7 e 8 due immagini che mostrano rispettivamente un esempio di depositi relativi a debris 

flow e debris flood (Wilford D. et al., 2004). 
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Figura 7 - Esempio di deposito legato a trasporto in massa: deposito di debris flow, evidenti i blocchi di 
dimensioni maggiori immersi in una matrice più fine. 
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Figura 8– Esempio di deposito legato a trasporto in massa: il materiale trasportato e depositato da un 
debris flood dalle dimensioni inferiori rispetto al debris flow. 

 

I processi che dominano nelle diverse zone di un bacino idrografico (erosione del fondo, erosione 

laterale, sedimentazione) dipendono dal rapporto che si instaura tra la potenza della corrente 

(stream power) che trasporta i sedimenti e la potenza critica (critical power), la quale rappresenta 

la soglia di innesco del trasporto solido (Bull, 1979).  

In figura 9 nella quale viene schematizzato tale modello, è riscontrabile come le zone più a monte 

del bacino siano caratterizzate da una potenza disponibile solitamente superiore rispetto alla 

potenza critica e ciò comporta una maggiore erosione del fondo, mentre nelle zone più vicine alla 

piana alluvionale la potenza disponibile è inferiore a quella critica e di conseguenza si avrà una 

maggiore sedimentazione. 
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Figura 9 - Diagramma schematico del rapporto tra potenza e potenza critica della corrente (modificato da 
Bull, 1979). 
 

 

 

3.1 Classificazione delle unità fisiografiche e morfologiche 

All’interno del bacino o di ogni singolo sottobacino, è possibile individuare diverse unità fisiografiche 

e geomorfologiche sulla base della variabilità del rilievo (in termini di energia del rilievo, quote, 

pendenze, geologia, morfologia della valle, struttura e tessitura del substrato ei pattern idrodinamici 

determinati dalle condizioni di flusso ecc.) (Rinaldi et al., 2016) e della morfologia dell’alveo. 

Una delle classificazioni maggiormente utilizzate per la morfologia degli alvei delle zone montane è 

quella proposta da Montgomery & Buffington (1977) e modificata da Halwas & Church nel 2002 (Fig. 
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10) che prevede una distinzione tra morfologie derivanti da condizioni di eccesso di capacità di 

trasporto (cascade, rapid e step) e quelle generate da condizioni di deficit di capacità di trasporto 

(pool-riffle, glide e pool). 

 

 

Figura 10 - Classificazione dei corsi d’acqua montani secondo le loro morfologie. (A) Cascade; (B) Rapid; (C) 
Riffle; (D) Step; (E) Glide; (F) Pool, (Montgomery & Buffington, 1977). 
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La classificazione utilizzata per descrivere la morfologia fluviale nei settori più a valle è quella 

proposta da Whol E. et al.,(2016)(Fig.11). Tiene conto della relativa stabilità dell’alveo, del rapporto 

tra il trasporto solido sul fondo e il carico totale, del carico sedimentario e della dimensione del 

materiale trasportato. 

 

 

Figura 11 – Classificazione schematica delle principali morfologie di alveo in base ai principali fattori che le 
determinano. Illustrazione delle relazioni che sussistono tra gli alvei sub-rettilinei, meandriformi e a canali 
in termini di stabilità relativa, proporzione di sedimenti trasportati come carico sul fondo, quantità relativa 
di trasporto di sedimenti e dimensione relativa di sedimenti. L'ombreggiatura grigia indica le aree 
deposizionali sotto forma di isole, barre, o riffles. Le frecce indicano i percorsi di flusso (dopo Schumm 
1981)(Whole et al., 2016). 

 

Inoltre, le superfici deposizionali tipiche degli alvei a fondo mobile che ne caratterizzano la 

morfologia sono le barre, in questo lavoro interpretate sulla base della classificazione di Kellerhals 

et al., 1976 (Fig. 12). Sono dei corpi sedimentari caratterizzati da forme e dimensioni variabili, la loro 

genesi è legata ai processi deposizionali, i sedimenti che vengono trasportati dalla corrente vengono 

depositati nella piana alluvionale a causa della diminuzione della pendenza e della velocità del 

flusso. Le barre possono essere distinte sulla base della loro forma, della posizione che occupano 

rispetto al profilo dell’alveo e del materiale della quale sono costituite.  
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Figura 12 - Classificazione dei principali tipi di barre - 1. Barre laterali; 2. Barre di meandro; 3. Barre di 
confluenza; 4. Barre longitudinali; 5. Barre a losanga; 6. Barre diagonali; 7. Barre linguoidi o dune (Kellerhals 
et al., 1976). 

 

Queste superfici deposizionali durante il periodo di magra emergono limitando la loro evoluzione, 

sono caratterizzate da sedimenti a granulometria simile a quelli presenti sull’alveo, mentre risultano 

sommerse durante eventi di piena, durante la quale si muovono per accrescimento o per erosione. 

Le barre la cui formazione dipende dal passaggio dei flussi ordinari si trovano a una quota minore e 

si presentano meno stabili mentre le barre a quote maggiori sono caratterizzate da maggiore 

stabilità in quanto modificate dalla corrente solo durante eventi di maggiore intensità (Lenzi, 2006). 
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4 Inquadramento geografico 

 

Figura 13 – Localizzazione geografica dell’area oggetto di studio 
 

L’area di studio di tale lavoro interessa il margine continentale della Sardegna meridionale (Fig. 13). 

L’area analizzata è interna al Golfo di Cagliari e comprende parte della piattaforma continentale e il 

settore superiore della scarpata continentale. 

In figura 14 viene illustrato il modello digitale del terreno (DTM) del Golfo di Cagliari realizzato dai 

dati multibeam acquisiti durante la campagna oceanografica Magic (Marine Geohazards Along the 

Italian Coasts). 
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Figura 14 – Rappresentazione del modello digitale del terreno (DTM) dei fondali di Cagliari realizzato sulla 
base dei rilievi Multibeam. 
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5 Inquadramento geologico della Sardegna meridionale e del Sarrabus 

Le prime conoscenze geologiche sulla Sardegna meridionale risalgono alla seconda metà del secolo 

scorso, a partire dal poliedrico lavoro di La Marmora (1857), seguito poi da numerosi studi di 

carattere sia stratigrafico (Lovisato, 1894; Testa, 1914, 1920; Gortani, 1923c; Cavinato, 1933), sia 

geominerario, con particolare riferimento alle mineralizzazioni del “filone argentifero del Sarrabus” 

(Traverso, 1890; De Castro 1890; Teichmüller, 1931; Valera, 1966; 1974) (Barca et al., 2005). 

Attraverso l’analisi dei principali eventi strutturali oligo-miocenici e pliopleistocenici legati 

all’evoluzione geodinamica del Mediterraneo occidentale, si pone in evidenza come una variazione 

in polarità delle faglie principali che bordano il rift oligo-miocenico abbia originato nel Campidano 

una zona centrale in rilievo (horst-type twist zone), separando il bacino di Oristano da quello di 

Cagliari.  

Negli anni 70/80 interessanti contributi integrano le conoscenze sulla stratigrafia paleozoica della 

Sardegna meridionale. Così Barca & Di Gregorio (1979) forniscono una prima definizione della 

successione delle formazioni cambro-devoniane del Sarrabus e ritengono che la fase tettonica pre-

caradociana (“fase sarrabese”) sia responsabile di blandi piegamenti, con emersione ed erosione 

delle “Arenarie di San Vito” ed associata attività vulcanica subaerea.  Barca & Maxia (1982) 

puntualizzano l’assetto stratigrafico e tettonico del Sarrabus occidentale, concludendo che la 

successione paleozoica del Sarrabus può essere riferita a due principali cicli sedimentari marini 

separati da una fase di continentalità durante l’Ordoviciano inferiore-medio. Spalletta & Vai (1982) 

descrivono il contatto tra la successione carbonatica pelagica del Devoniano ed i depositi del flysch 

ercinico presso Villasalto (Gerrei). Maxia (1984) segnala la presenza di potenti successioni 

carbonifere marine nella Sardegna meridionale. Barca & Spalletta (1985) puntualizzano il significato 

degli affioramenti flyscioidi del Carbonifero inferiore-medio presso Villasalto. Barca (1991) segnala 

la presenza di grandi olistoliti di varia litologia ed età entro i depositi sinorogenici ercinici del 

Sarrabus. Barca & Olivieri (1991) precisano mediante i conodonti l’età degli olistoliti carbonatici 

inclusi nel flysch ercinico del Sarrabus. Successivamente Carmignani et al., (1992) propongono un 

completo modello geodinamico dell’evoluzione del basamento ercinico della Sardegna che prevede 

una fase di subduzione di crosta oceanica dall’Ordoviciano inferiore, con sviluppo di vulcanismo di 

tipo orogenico nell’Ordoviciano medio e successiva collisione continente-continente (Carbonifero 

inferiore), con sovrascorrimento dello zoccolo armoricano e impilamento di elementi del margine 

del continente di Gondwana; segue, infine, il collasso gravitativo del cuneo orogenico ercinico. Conti 

& Patta (1998) segnalano la presenza di piegamenti ercinici a larga scala ovest-vergenti nel Sarrabus 
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orientale. Inoltre, Conti et al., (1999), nella Sardegna sud-orientale evidenziano un generale 

sollevamento durante le fasi finali dell’orogenesi ercinica, con sviluppo di faglie normali a basso 

angolo e di pieghe a piano assiale suborizzontale. Gli studi paleontologici hanno contribuito 

notevolmente alle attribuzioni stratigrafiche nel Paleozoico della Sardegna meridionale. Gli studi 

geopetrografici sul batolite sardo-corso hanno permesso di inquadrare anche il plutonismo della 

Sardegna meridionale nell’attività magmatica tardo-post-ercinica ad affinità calcalcalina (Di 

Simplicio et al., 1974; Bralia et al., 1981; Ghezzo & Orsini, 1982), e di riconoscere nel corteo filoniano 

litotipi calcoalcalini, tholeiitici e transizionali, alcalini e peralluminosi (Brotzu et al., 1978; Traversa, 

1979a, b; Atzori & Traversa, 1986). Nel Sarrabus predominano i leucograniti biotitici (Bralia et al., 

1981), con associati ammassi e dicchi di microleucograniti rossastri. Nel Sarrabus meridionale sono 

stati riconosciuti tipi granodioritici-monzogranitici (Brotzu & Morbidelli, 1974; Bralia et al., 1981), 

dove sono intrusi piccoli ammassi e dicchi di sieniti sodiche (Brotzu et al., 1978), la cui età di 294 ± 

9 Ma (Pirinu et al., 1996) indica la quasi contemporaneità con l’intrusione dei corpi granodioritici 

circostanti, datati 301 ÷ 298 Ma (Nicoletti et al., 1982). Il settore sud orientale della Sardegna ricade 

in quello che viene conosciuto come Basamento Ercinico che dal punto di vista geologico 

rappresenta un frammento di Catena Ercinica sud europea. Nell’area di studio sono presenti diverse 

litologie, quali:   

 

COMPLESSO INTRUSIVO E FILONIANO TARDO PALEOZOICO - UNITA’ INTRUSIVA DI GEREMEAS  

Facies Is Mortorius (Unità intrusiva di Geremeas) (Carbonifero Sup/Permiano) - La facies più diffusa 

in affioramento comprende grano dioriti inequigranulari a grana grossa, per megacristalli di 

feldspato-K bianchi o rosati di taglia media sui 2-3 cm, Le granodioriti (GEAc) comprendono tipologie 

differenti per caratteristiche tessiturali e colore. Si presentano spesso superficialmente alterate, gli 

affioramenti meglio esposti sono quelli osservabili in località Is Mortorius dove, a pochi metri dal 

mare, si può osservare un contatto intrusivo netto fra una granodiorite mesocrata equigranulare ed 

una tipica granodiorite a struttura inequigranulare; gli affioramenti risultano intersecati da filoni 

basici di spessore metrico, orientati prevalentemente secondo direzioni N130°-160°E. Nelle altre 

località, le granodioriti si presentano solitamente interessate da un grado più o meno intenso di 

alterazione e mascherate da abbondante detrito  (Barca et al., 2005). 
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Facies Nicola Bove (UNITA' INTRUSIVA DI GEREMEAS). Leucograniti biotitici rosati, a grana medio-

grossa, equigranulari, localmente porfirici per Qtz globulare e Kfs rosato di taglia centimetrica, 

tessitura isotropa. 

 

GRANITOIDI E PLUTONITI BASICHE 

Facies Baccu Scardu (Unità intrusiva di san Gregorio) (Carbonifero Sup/Permiano) – Monzograniti 

biotitici grigi, a grana media, equigranulari, localmente micro porfirici, a tessitura isotropa. Facies 

porfiriche al contatto con l’incassante metamorfico paleozoico. Sono infatti presenti sia 

monzograniti biotitici a struttura equigranulare, sia monzograniti biotitici a struttura 

inequigranulare di solito microporfirica. I primi sono rappresentati da facies a grana media e 

tessitura isotropa, struttura granulare ipidiomorfa con indice di colore del 10÷15%, spesso con 

adunamenti millimetrici di biotite distribuiti disomogeneamente nella roccia. Il colore, da grigio 

chiaro a scuro, varia a seconda della grana e/o abbondanza della biotite. Sono costituiti da quarzo, 

plagioclasi andesinico-oligoclasici variamente zonati, ortoclasio pertitico (raramente microclino), 

biotite e come accessori da apatite, allanite, zircone, magnetite. La seconda litofacies è 

rappresentata da estesi ammassi e stocks di monzograniti biotitici a grana media porfirici.   

 

Facies San Gregorio (Unità intrusiva di san Gregorio) (Carbonifero Sup/Permiano) – leuco 

sienograniti biotitici a grana medio grossa, struttura equigranulare, locali porzioni sub decimetri 

chepegmatoidi; localmente facies micro porfiriche; scarsi inclusi microgranulari femici. 

 

Facies Cuccuru Nuraxi Baiocca (Unità intrusiva di san Gregorio) (Carbonifero Superiore/Permiano) 

– microsienograniti biotitici rosso giallastri in ammassi, a grana fine, struttura microporfirica, talora 

micro granulare e tessitura isotropa, frequenti sacche e vene pegmatiti che a quarzo e ortoclasio. 

Sono frequenti le patine di ossidi di manganese nelle fratture, spesso di forma dendritica. Alla scala 

dell’affioramento, la colorazione d’insieme della roccia è solitamente sul rosso-rosato, o sul 

giallastro se molto alterata.   

 

COMPLESSO INTRUSIVO E FILONIANO La maggior parte dei filoni di grandi dimensioni sono 

posteriori anche alle più recenti facies leucogranitiche e agli ammassi microgranitici, e quindi 

riferibili al Permiano.  Il sistema filoniano, con termini acidi, intermedi e basici, è ben sviluppato: 
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interseca tutte le facies plutoniche ed anche i micrograniti, ed è rappresentato da numerosi corpi 

orientati secondo una direzione prevalente NNW-SSE. 

 

SUCCESSIONE SEDIMENTARIA OLIGO-MIOCENICA  

Formazione di Ussana (Successione sedimentaria oligo-miocenica) - La formazione di Ussana 

(Pecorini & POMESANO Cherchi, 1969) è costituita da conglomerati, brecce e arenarie, a matrice 

argilloso-arenacea rosso-violacea, nella parte alta sono presenti microconglomerati, arenarie ed 

argille, talora siltose e spesso fortemente piritose, talora fossilifere. Gli ambienti deposizionali 

(Pecorini & Pomesano Cherchi, 1969) variano da quello di scarpata e di conoide alluvionale, a quello 

di piana alluvionale con transizione ad ambienti fluvio-lacustri, lagunari e litorali. Localmente 

prevalgono facies conglomeratiche massive, scarsamente stratificate, a tessitura prevalentemente 

clasto-sostenuta e/o matrice-sostenuta, con sporadiche intercalazioni lenticolari argilloso-siltose o 

arenacee. All’interno dei litotipi conglomeratici si intercalano spesso corpi arenacei lenticolari; si 

tratta di arenarie da fini a grossolane, in lenti di ampiezza variabile che tendono a rastremarsi 

lateralmente talora fino a chiudersi; localmente risultano reincise da apporti conglomeratici 

successivi.  Tali depositi possono essere riferiti a barre sabbiose di piana alluvionale, in regimi 

idrodinamici maggiori (debris-flow). La base della formazione di Ussana non è più antica 

dell’Oligocene medio- superiore, per la presenza nei livelli conglomeratici di clasti di vulcaniti 

oligoceni che, inoltre, giacciono prevalentemente alla base della formazione. Il tetto della 

formazione è probabilmente riferibile all’Aquitaniano basale (Pecorini&PomesanoCherchi, 1969).   

 

DEPOSITI QUATERNANI  

Depositi di debris flow (Pleistocene superiore/medio) – I depositi sono costituiti da una matrice 

limosa che sostiene i conglomerati. I clasti sono caratterizzati da spessori misti che variano da valori 

decimetrici a metrici comprendendo sia ciottoli che massi con la litologia che riflette la composizione 

locale, mentre la matrice che varia da sabbiosa a limo-argillosa si presenta da addensata a 

debolmente cementata. In figura 15 un esempio di deposito di debris flow in prossimità del bacino 

Del Rio Geremeas. 
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Figura 15 - Deposito di paleo-debris flow (Pleistocene superiore-medio) in prossimità del bacino del Rio 
Geremeas, lungo la strada provinciale Is Mortorius-Geremeas-Villasiumus. 
 
 

Subsistema di Portoscuso (Sistema di Portovesme) (Pleistocene superiore) - I depositi più estesi 

sono costituiti da ghiaie medio-grossolane; i clasti, che talora raggiungono la taglia dei blocchi, sono 

subarrotondati e subangolosi. Sono presenti anche livelli e lenti ghiaiose e sabbiose a stratificazione 

piano-parallela. Questi depositi rappresentano i residui di estese conoidi alluvionali terrazzate 

coalescenti di vaste proporzioni, che delimitavano il bordo del Campidano al raccordo con i rilievi 

del Sarrabus. L’elevato appiattimento delle conoidi alluvionali suggerisce l’importanza del trasporto 

idrico nella loro messa in posto. Dato che i depositi di questa unità sono spesso costituiti da elementi 

anche subangolosi, la loro messa in posto è da riferirsi al rimaneggiamento di detriti prodotti per 

processi di degradazione fisica dei versanti (termoclastismo, crioclastismo) in condizioni di clima 

arido come quelle verificatesi durante l’ultima fase fredda pleistocenica.   

 

DEPOSITI OLOCENICI  

Depositi di spiaggia cementati beackrocks (Pleistocene-Olocene) – Sono attribuiti all’Olocene i 

depositi di spiaggia e dei cordoni litorali antichi presenti lungo il litorale in esame alle spalle delle 

spiagge attuali. Sono costituiti da sabbie e ghiaie calcareniti con abbondanti frammenti fossiliferi. La 

loro conformazione è sempre allungata secondo una direzione di sviluppo parallela all’attuale fascia 

litorale.   
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Depositi alluvionali terrazzati (Olocene)- Si tratta di depositi alluvionali grossolani contenenti 

limitate lenti e livelli di sabbie e di ghiaie fini, simili a quelli che si osservano sul letto attuale. Questi 

depositi sono posti ai lati dei letti attuali o dei tratti di alveo regimati, o su depositi alluvionali 

terrazzati, ed in genere non interessati dalle dinamiche in atto. Le pianure alluvionali del passato 

erano molto più estese di quelle attuali ad indicare la presenza, anche con tempi di ritorno molto 

lunghi, di eventi idrometeorici di estrema importanza che riattivavano settori molto ampi della 

pianura. In molti casi questi depositi hanno rappresentato i letti di piena straordinaria fino al secolo 

scorso. Anche per tale motivo si sottilinea la pericolosità da esondazione in molte di tali aree. Nella 

maggior parte delle porzioni del foglio i materiali alluvionali sono stati deposti da corsi d’acqua 

incanalati entro valli già ben delineate. Ai lati delle pianure alluvionali incise dagli alvei attuali è stata 

riconosciuta un’unità alluvionale terrazzata principale e, localmente, alcune secondarie a quote 

lievemente superiori.    

 

Depositi di spiaggia attuale (Olocene) - Si tratta di sedimenti sabbiosi medio-grossolani 

Depositi alluvionali (Olocene) – sono rappresentati da ghiaie da grossolane a medie, In genere i 

sedimenti all’interno di questi alvei sono anche molto grossolani, con ciottoli e blocchi. Spesso allo 

sbocco delle valli che drenano i rilievi i corsi sono incisi all’interno di una conoide alluvionale, 

delimitati in genere da scarpate anche di vari metri di altezza.  In seguito alla rapida infiltrazione 

all’interno delle proprie alluvioni, questi corsi d’acqua si attivano solo durante gli eventi 

idrometeorici eccezionali. I sedimenti alluvionali sono in genere rappresentati da depositi grossolani 

a cui localmente si intercalano in modo estremamente subordinato lenti e sottili livelli di sabbia. 

 

In figura 16 la carta geologica del Bacino idrografico del Rio Geremeas, presente nel settore 

meridionale orientale della Sardegna, oggetto di studio per la parte onshore. È stata realizzata con 

l’ausilio del GIS utilizzando gli shapefile areali e lineari messi a disposizione dalla Regione Sardegna. 
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Figura 16 – Carta geologica del bacino idrografico del Rio Geremeas realizzata utilizzando gli shapefile 
areale e lineari della Regione Sardegna. 
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6 Inquadramento geodinamico del Margine Meridionale Sardo  

I margini continentali rappresentano il limite fra la crosta continentale e quella oceanica e possono essere 

ubicati ai bordi delle placche oppure all'interno della placca stessa. Il margine continentale è costituito da 

una piattaforma continentale, scarpata e piana abissale nella quale avvengono precise dinamiche che ne 

permettono l’evoluzione. La piattaforma è ampia spianata dalla lievissima pendenza che a un certo punto si 

accentua bruscamente a formare la scarpata continentale e concludere il continente vero e proprio. 

La scarpata continentale rappresenta la zona morfologica degli attuali margini continentali che raccorda la 

piattaforma continentale con la piana sottomarina. Ha una inclinazione media di circa 4° (localmente fino a 

25°) e un’altezza media di 3500 m, con una larghezza variabile dai 5 ai 35 km.  

Questa, insieme alla piattaforma continentale, sono elementi strutturali con origine tettonica, le fasi 

successive di erosione e sedimentazione l’hanno modellata, e risulta caratterizzata da un settore superiore, 

soggetto a processi erosivi che rimuovono sedimento sia attraverso frane sottomarine sia attraverso flussi 

gravitativi, e da un settore inferiore “base della scarpata” dove invece predomina l’accumulo sedimentario. 

La scarpata continentale nella sua parte estrema, è a contatto con la crosta oceanica, ma la zona di contatto 

tra l’una e l’altra è coperta di sedimenti che, provenendo dal continente e dalla piattaforma, sono trasportati 

dal movimento delle onde in direzione del largo, formando l’ultima parte del margine continentale: la risalita 

continentale, cioè quella coltre sempre più sottile di sedimento gradati (ciottoli, sabbie, fango) che dalla 

scarpata continentale si assottiglia e si annulla nei fondali oceanici. 

La piattaforma continentale è pertanto il naturale prolungamento sommerso del continente è l'ambiente di 

transizione tra la terra emersa e gli altri fondali. 

Dal punto di vista strutturale essa è la parte superiore del “margine continentale” che limita in mare i 

continenti e dei quali è parte integrante. Qui maggiori sono le interazioni con i processi geomorfici legati alla 

dinamica dei fiumi e dei litorali, con i processi biologici di inter scambio terra-mare e con le attività 

antropiche, gli ambiti di interesse economico e gli impatti di immissioni inquinanti. 

I fondali pericostieri, compresi nella piattaforma continentale prossimale, sono sede delle spiagge sommerse 

e delle piattaforme di abrasione in roccia, essi hanno assunto sempre più importanza man mano che la 

tecnologia ne permetteva l’esplorazione e lo sfruttamento. 

Il margine continentale della Sardegna meridionale è caratterizzato da un sistema deposizionale 

sottomarino controllato dalla tettonica distensiva pliocenica suddiviso in diversi bacini marginali 

(Wezel et al., 1981), nei quali pervengono i contributi sedimentari dei vari segmenti di piattaforma 

continentale (Lecca et al., 1998). 

Il Margine meridionale della Sardegna può essere distinto in tre settori, a caratteri strutturali e 

fisiografici differenti, il settore sud-occidentale con faglie dirette che delimitano bacini 
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intrapiattaformali e di intraslope; il Golfo di Cagliari, estensione a mare della fossa tettonica del 

Campidano e il settore orientale a piattaforma continentale poco estesa e scarpata molto ripida 

La struttura del margine continentale meridionale, evidenziata in numerosi profili sismici acquisiti a 

partire dagli anni ‘70 (Morelli & Nicolich, 1990; Egger, 1992; Torelli et al., 1992; Tricart & Torelli, 

1994), è caratterizzata dalla sovrapposizione di due regimi successivi di deformazione.  

Il più antico corrispondente ad una fase compressiva di ispessimento crostale durante l’Oligocene – 

Miocene, contemporaneamente alla rotazione del blocco Sardo – Corso ed all’apertura del bacino 

Algero – Provenzale (Mascle et al., 2001).  

La fase deformativa più recente è associata alla fase di rifting tirrenico, durante la quale si è avuta 

una tettonica distensiva che ha portato a un leggero assottigliamento della crosta, avvenuta prima 

della crisi messiniana. 

L'assetto morfostrutturale del margine meridionale è articolato da valli e sea-mounts isolati.  

Sotto il profilo evolutivo si distinguono due stili differenti: sulla cima del monte sottomarino di Su 

Banghittu si è conservata una piattaforma residuale, annegata da sedimentazione essenzialmente 

carbonatico - bioclastica a seguito del suo isolamento dal sistema terrigeno (Lecca et al., 1998), 

mentre i pendii dei rilievi strutturali (Monte Ichnusa, Su Banghittu e Horst del Sarrabus) sono 

ricoperti da un drappeggio emipelagico e da torbiditi distali fini (Bouma et al., 1985).  

L'area di depocentro del bacino profondo è interessata da una sedimentazione in prevalenza 

torbiditica alternata a depositi emipelagici, che evidenzia con I'aggradazione uno spesso complesso 

di channel-levee (Lecca et al., 1998). 

II bacino di Cagliari costituisce la parte più interna del sistema sedimentario dell'intero margine, 

delimitato e controllato dai blocchi tettonici del margine continentale della Sardegna meridionale, 

in particolare dai movimenti dei blocchi sottomarini del Monte Ichnusa e di Su Banghittu (Fanucci 

et al., 1976).  

Tali bacini marginali chiudono a sud il Rift oligo-miocenico (Cherchi & Montadert, 1982) della 

Sardegna meridionale, riattivato durante il Plio-Quaternario da movimenti estensionali correlati con 

l'apertura del Tirreno meridionale (Cherchi A. et al., I978a, c; CASULA et al., 2001). 

I caratteri morfostrutturali che controllano il Campidano meridionale condizionano l'assetto della 

piattaforma continentale antistante (Fig.17) (Fanucci et al., 1976). 
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Figura 17 - Profilo Sparker 6 kj del bordo della piattaforma occidentale del Golfo di Cagliari, interessato da 
una successione di faglie normali a gradinata, attive (da Fanucci et al., 1976). 

 

 

 

 

Le differenze morfologiche presenti sulla terra emersa sono riscontrabili anche sulla piattaforma 

continentale, la quale mostra un andamento regolare nell'area del Golfo di Quartu, mentre lungo la 

costa compresa tra il Golfo di Quartu e Capo Carbonara la sua larghezza si riduce a sole 1-2 miglia 

(APAT, Atlante dei terrazzi deposizionali sommersi, 2004). 

L’assetto strutturale del Golfo di Cagliari è costituito da un sistema a blocchi ribassati, con faglia 

principale sul bordo NE, cui corrisponde una sequenza di antitetiche parallele a SW (Fig. 18) 
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Figura 18 -  Schema strutturale del Golfo di Cagliari – da Finetti et al., 2005 
 

Le unità che precedono la fase di rifting oligo-miocenico sono rappresentati dal basamento 

paleozoico e da una probabile copertura marina Eocenica, oltre arenarie fluviali, marne e argille 

della Formazione Cixerri (Eocene superiore-inferiore Oligocene), mentre l’avvio della fase di rifting 

oligo-Miocenico è accompagnata dal vulcanismo andesitico superiore dell’Oligocene-Aquitaniano 

del blocco del Sulcis (Pozzo Agip. Marcella-1). Il riempimento della fossa tettonica in abbassamento 

è caratterizzata da sedimenti fluviali (Ussana Formazione), cui seguono le sequenze marine 

arenaceo-marnose e carbonatiche dall’ Aquitaniano-Burdigaliano al Serravalliano-Tortoniano. Una 

fase tettonica transtensionali-estensionale è principalmente attribuibile al Miocene superiore-

Messiniano, con riattivazione delle faglie marginali del bacino; durante la prima fase di riempimento 

plio-quaternaria corrisponde la fase di rifting del Tirreno (Fig.19).  

Il settore più orientale della Sardegna meridionale che comprende la parte più a Est è legato 

all’evoluzione del margine orientale sardo; si tratta di un margine di tipo passivo che delimita ad 

ovest il bacino tirrenico e si estende dal Seamount Ichnusa a 39° N al Seamount Etruschi a 41° 30’ 

N. 

Diversi autori, basandosi sui dati acquisiti durante l’esecuzione dei sondaggi profondi (sondaggio 

654), effettuati nell’ambito del progetto Ocean Drilling Program leg 107, collocano la prima attività 

tettonica del margine a partire dal Tortoniano (Kastens & Mascle, 1990).  

Gli stessi dati evidenziano come questo settore di margine sia interessato da faglie dirette ad alto 

angolo con orientazione prevalente circa N-S e assottigliamento crostale che a partire dal tardo 

Tortoniano dislocano grandi blocchi tettonici e danno origine a bacini di intraslope.  
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Durante il Messiniano il punto di massima estensione è migrato verso il settore sud-orientale del 

bacino tirrenico (Kastens & Mascle, 1990); Il margine inferiore, rappresentato dal Cornaglia terrace, 

viene interessato da deposizione di sedimenti evaporitici (Spadini et al., 1995).  

 

 

Figura 19- Modello ombreggiato del Bacino Tirrenico. 

 

 

Nel Pliocene-Pleistocene, successivamente all'apertura del bacino sud tirrenico, una nuova fossa 

tettonica si forma tra il Golfo di Cagliari e il Golfo di Oristano noto come il Graben del Campidano, 

struttura che si crea in parziale sovrapposizione con la precedente Fossa Sarda. 

Il Graben è bordato a ovest da faglie normali ad orientazione NW-SE ed est immergenti quali la Faglia 

di Sinis nel tratto più settentrionale e quella di Sarroch nel tratto meridionale, e a est dalla faglia 

antitetica di Fangario e di Monastir (Casula et al., 2001) (fig.20).  
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Figura 20 - Assetto strutturale della Sardegna meridionale. FF: faglia di Fangario; SaF: faglia di Sarroch; MF: 

faglia di Monastir (Casula et al., 2001). 

 

 

I sedimenti sin-rift del margine meridionale, di età compresa tra il Messiniano e il Pliocene, indicano 

che in questo settore era concentrata la maggiore attività tettonica durante il Pliocene inferiore. 
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Per quanto riguarda l’attività sismica recente del settore relativo al Foglio 61 “Cagliari” si è fatto 

riferimento ai dati scaricati dai siti INGV e USGS. 

Gli studi sull’evoluzione cinematica del Mediterraneo centrale, secondo qualsiasi ricostruzione, 

evidenziano che l’intero Blocco sardo-corso è stabile negli ultimi 7 milioni di anni; tuttavia il catalogo 

dei terremoti strumentali dell’INGV (sismicità degli ultimi 25 anni registrata dalla rete nazionale) 

riporta due eventi nella Sardegna meridionale (Fig. 21).  

Entrambi gli eventi di magnitudo inferiore a 5 si sono verificati a marzo del 2006, in corrispondenza 

del prolungamento a mare di una importante faglia orientata NW-SE che segna il limite occidentale 

della fossa tettonica del Campidano. 

 

Figura 21 - Carta della Sardegna sud-occidentale con localizzazione dei terremoti strumentali rilevati negli 
ultimi 25 anni (INGV). 
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Dall’analisi degli studi esistenti, emerge che la prima impostazione del sistema di zone di faglia ad 

alto angolo e dei blocchi tettonici che in seguito hanno costituito il margine continentale della 

Sardegna occidentale può essere fatta risalire all’Oligo-Miocene, quando, nell’area di intra-back arc 

relativa alla Catena Maghrebide-Appenninica, si produsse un ampio sistema di rifting (Cherchi & 

Mantadert, 1982; Lecca et al., 1997; Casula G. et al., 2001; Faccenna C. et al., 2002). 

Con diverse argomentazioni, Carmignani et al., (1994) propongono l’appartenenza del Rift Sardo al 

sistema dell’Appennino settentrionale, con associate transtensioni nell’Oligocene superiore-

Miocene inferiore e distensione nel Miocene inferiore-medio. 

Sulla base dei dati provenienti dai profili ECORS-CROP, la genesi del margine potrebbe essere 

individuata nell’inversione tettonica estensionale di un sistema di strutture compressionali di una 

diramazione occidentale della Catena Pirenaica (Fanucci & Morelli, 1997; Finetti et al., 2005) 

(Fig.22). 

Qualsiasi sia il modello genetico, il Rift Sardo, costituisce un sistema estensionale associato alla 

convergenza Maghrebide-Appenninica con ubicazione, in un caso, ad alto angolo rispetto alla 

Catena Maghrebide, e nell’altro parallelo al segmento dell’Appennino settentrionale. Pertanto il 

margine, che costituiva un ramo occidentale del sistema di rifting, ha in seguito assunto le 

caratteristiche strutturali ed evolutive di margine divergente relativo ad un bacino estensionale 

associato ad un’area di convergenza (Lecca, 2000). 

 

 

Figura 22 – Sezione geologica schematica del margine continentale sud occidentale della Sardegna (da 
Finetti et al., 2005 - CROP PROJECT). 
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In fig 23 è mostrata la struttura tettonica dei margini continentali sardi.  

 

 

Figura 23 - Struttura tettonica e bacini della Sardegna neogenica e dei suoi margini continentali, da Lecca et 
al., 1997. 1)Blocchi tettonici pre-rift costituiti da basamento ercinico con limitate coperture mesozoiche e 
paleogeniche; 2)bacini tipo semi-graben o graben asimmetrici del Rift Sardo colmati da sequenze 
vulcanoclastiche e sedimentarie continentali e da sequenze epicontinentali marine, nell’Oligocene 
terminale-Miocene medio-superiore, dislocati da varie fasi di tettonica estensionale; 3)bacini di 
riattivazione estensionale associati all’apertura del Tirreno e colmati da sequenze mioceniche medio-
superiori e pilo-quaternarie; 4)bacini miocenici del margine occidentale e meridionale della Sardegna, 
probabilmente in parte appartenenti al sistema del Rift sardo oligo-miocenico, ricoperti da sequenze plio-
quaternarie; 5)piana batiale del Mediterraneo Occidentale sotto la quale sono presenti le sequenze del 
micene infra-evaporitico, dell’evaporitico messiniano e del pilo-quaternario; 6)zone di faglia:(a)estensionali 
e (b)transtensive; 7)fronte delle falde della Corsica alpina,(b):limite del Blocco Sardo con la Catena 
Maghrebine. Il quadro indica la posizione della piattaforma continentale della Sardegna occidentale. 
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7  Inquadramento geomorfologico del Margine Meridionale Sardo  

 

Le prime indagini sulla piattaforma continentale sono state eseguite dalle Università di Trieste 

(1970) e di Genova (1974-75) (Fanucci et al., 1976).  

Successivi dati di sismica a riflessione sono stati rilevati durante il progetto Oceanografia e Fondi 

Marini (Sparker-Uniboom 0,5-1 kJ, Resp. Scient. A. Ulzega, in occasione di una collaborazione 

Università di Parigi-Università di Cagliari e, infine, durante diverse campagne di sismica (1983-1991, 

Sparker 1-3,5 kJ) e di campionatura nell’ambito della ricerca Margini Continentali Sardi 

dell’Università di Cagliari. 

Il ciglio della piattaforma continentale si trova alla profondità media di circa -120 m per risalire a 

quote inferiori in corrispondenza dell'arretramento per erosione regressiva delle testate dei canyon 

(Ulzega et al., 1986); nella zona distale delle valli sottomarine si estendono corpi sedimentari a 

conoide batiale, al raccordo con la piana batiale sardo-algerina. 

La scarpata continentale è incisa da estesi sistemi di canyon: in scarpata superiore sono riconoscibili 

tracce di scivolamenti gravitativi e flussi torbiditici non canalizzati che interessano le coperture a 

sedimenti plio-quaternari e che danno luogo ad accumuli di base di pendio. In corrispondenza del 

bordo sono stati rilevati in continuità corpi sedimentari interpretabili quali Terrazzi Deposizionali 

Sommersi (Ferraro et al., 1998) riferibili all'ultimo stazionamento basso del livello del mare a -120 

m, stage isotopico 2, (Chapel & Shackleton, 1986).  

La piattaforma distale del Golfo di Cagliari è sede di un importante prisma con accrezione 

progradante nella scarpata superiore; in quest'area i sedimenti in accumulo sono costituiti da 

limitati apporti terrigeni silicoclastici della Sardegna meridionale e da un'importante componente 

bioclastica prodotta all'interno della stessa piattaforma, inoltre, alla riduzione di energia trattiva 

delle correnti di fondo  si associa la deposizione di sedimenti fini rappresentati da limi e limi argillosi 

(Lecca et al., 1998). 

La piattaforma intermedia è dominata dall'accrescimento sedimentario legato alla produttività 

carbonatica della biocenosi a Posidonia oceanica, mentre, parte di essa nella porzione più 

prossimale, è interessata da morfologie erosive sepolte interpretabili quali paleoalvei fluviali (Di 

Napoli Alliata, 1968), il cui livello di base è rappresentato dalla linea di riva dello stazionamento 

basso wurmiano, stage 2 (Carboni & Lecca, 1992). 

Nella piattaforma continentale esterna sono esposti sistemi deposizionali litorali relitti, dovuti alla 

trasgressione versiliana, stage 1 (Chapel & Shackleton, 1986), in facies di beach-rock arenaceo-
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conglomeratiche, interpretabili quali linee di riva sommerse (Segre, 1968), con associate depressioni 

di retrospiaggia colmate da sedimenti fini, cui può essere attribuito il significato di paleolaguna 

(Ulzega et al., 1986). 

La giacitura in "bancate" debolmente inclinate verso il largo, tipica di questi affioramenti, riprende 

i caratteri giaciturali del corpo sedimentario di spiaggia; le strutture sedimentarie rappresentate 

sono quelle tipiche di ambiente litorale (quali laminazione piano-parallela, cuneiforme, sigmoidale 

ed inclinata) (Orrù et al., 2004). 

L’infrastruttura del margine è costituita da grandi blocchi tettonici a litologie paleozoiche, dislocati 

da faglie dirette ad alto angolo; il movimento relativo di questi blocchi ha prodotto una serie di alti 

morfologici, situati nell’attuale scarpata continentale superiore. 

La scarpata continentale del settore orientale del margine meridionale sardo mostra minore 

estensione rispetto a quella del settore occidentale, presenta minore pendenza ed e caratterizzata 

da un assetto morfologico articolato.  

Numerosi canyon, impostati sui principali lineamenti tettonici (che caratterizzano l’area), incidono 

l’intera scarpata sino al ciglio della piattaforma continentale, posto alla profondità di circa -130 m; 

localmente, in corrispondenza delle principali testate, i canyon incidono il ciglio della piattaforma 

continentale sino -110 m di profondità. 

Inoltre la parte più a Ovest della Sardegna meridionale è legata all’evoluzione del margine 

occidentale sardo; questo margine è stato esplorato mediante indagini geofisiche e perforazioni 

profonde a partire dalla fine degli anni sessanta ed i primi anni settanta, (Finetti & Morelli, 1973; 

Ryan & Hsu, 1973).  

In piattaforma interna, gli alti morfologici più significativi, sono rappresentati dalle isole del Toro e 

della Vacca, dalla Secca del Toro e il Banco Pomata a nord-ovest dell’isola della Vacca. 

Cherchi et al., (1978) sulla base dei dati provenienti da un pozzo a carotaggio continuo profondo 

300 metri, individuano all’interno del settore del Golfo di Palmas una forte subsidenza. Questo 

settore è infatti delimitato ad occidente da una faglia di età plio-quaternaria ad orientamento N-S 

che si imposta sull’allineamento isola del Toro-isola della Vacca e prosegue sul bordo orientale 

dell’isola di Sant’Antioco dove sono state individuate diverse sorgenti a carattere idrotermale.  

In figura 24 uno schema della estensione della piattaforma continentale e della scarpata superiore 

circostanti la Sardegna. 
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Figura 24 -  Schema della estensione della piattaforma continentale e della scarpata superiore circostanti la 
Sardegna. La profondità del bordo varia da circa -125m a -180m (Ulzega A. 1981). 

 

La piattaforma e la scarpata continentale della Sardegna presentano una notevole varietà di aspetti 

sia morfologici che strutturali. 

Ulzega nel 1980, sulla base dei dati acquisiti durante le campagne oceanografiche effettuate 

nell’ambito del Progetto Finalizzato “Oceanografia e Fondi Marini”, definisce i principali lineamenti 

morfologici e strutturali che caratterizzano la piattaforma continentale della Sardegna: ad una prima 

osservazione puramente fisiografica evidenzia le differenze tra il margine orientale e occidentale 

(Fig. 25). 
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Figura 25 - Profili rappresentativi dei margini continentali della Sardegna occidentale (A) e orientale (B). Le 
coperture sono rappresentate da sedimenti plio-quaternari. (Ulzega A. 1980). 

 

Il primo ha una larghezza media di qualche miglio con la scarpata molto acclive che si arresta alla 

profondità di circa - 100, mentre il secondo presenta una larghezza variabile fino a venti miglia e 

una scarpata a pendenza piuttosto debole. 

Anche i margini settentrionali (Golfo dell'Asinara, Bocche di Bonifacio) e meridionale (Golfo di 

Cagliari) mostrano caratteri propri ben differenti (Fanucci et. al.,1976). 

Nella parte superiore della scarpata continentale del margine meridionale in quasi tutti i settori sono 

attivi scivolamenti sottomarini (slumpings) e si rinvengono numerose nicchie di distacco che 

indicano la presenza di frane sottomarine, sono presenti delle tracce di scivolamenti gravitativi e 

flussi torbiditici non canalizzati che danno origine a un accumulo di base di pendio. 

 

Nella Sardegna meridionale la scarpata è incisa da una serie di valli sottomarine e numerosi canali 

tributari, nel settore occidentale di rilevante importanza sono il canyon di Sant’Antioco- Canyon Toro 

– Canyon Spartivento, le cui testate mostrano l’evidente controllo tettonico secondo le lineazioni 
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che guidano sia la messa in posto delle vulcaniti a chimismo basico (I. Sant’Antioco, I. del Toro, I. 

della Vacca), sia la struttura a semigraben del Golfo di Palmas. 

La piattaforma continentale del Sulcis è stata oggetto di studi di dettaglio sin dalla fine degli anni 70 

(Lecca et al., 1979; Leone et al.,1981; Orrù & Ulzega, 1987). 

La prima carta geomorfologica della piattaforma continentale della Sardegna sud-occidentale è 

stata elaborata da Carboni et al., (1979); la carta era estremamente semplificata non essendoci le 

metodologie accurate di ora per la rappresentazione dei fondi marini. 

Nel 1989 Orrù e Ulzega realizzano la “Carta geomorfologica della Piattaforma continentale e delle 

Coste del Sulcis”. 

L’elaborato cartografico è il risultato dello studio dei fondali marini tra capo Teulada e capo Pecora; 

per la realizzazione della carta hanno utilizzato sia le conoscenze acquisite nell’ambito delle 

campagne oceanografiche effettuate nel 1976 con le navi Bannock e marsili del CNR, sia il 

rilevamento geomorfologico delle aree costiere. 

Gli autori evidenziano come la piattaforma continentale del Sulcis si presenti nettamente suddivisa 

in un settore interno, maggiormente articolato in cui si concentrano i segni più evidenti di tettonica 

e oscillazioni di livello eustatico pleistocenico, ed una esterna che presenta una certa regolarità. 

Il bordo, localmente poco pronunciato e con passaggio graduale alla scarpata superiore, è 

localizzato ad una profondità media di 170/180 m circa, ed è interessato, a Sud dell’Isola del Toro, 

dalla testata, in arretramento, del canyon di S. Antioco; l’ampiezza media dell’intera piattaforma 

varia intorno ai 30 Km. La piattaforma interna è caratterizzata dalla presenza d’incisioni profonde 

che separano i rilievi strutturali e da una morfologia a gradinata con una successione di ripiani, la 

parte interna è caratterizzata da dislocazioni, la principale direzione di frattura è la NNW-SSE. Sono 

evidenti le fasi deposizionali quaternarie, che con sedimenti fini hanno colmato le valli, mentre nella 

piattaforma esterna si ha la presenta di sedimenti pilo-quaternari. Nella fascia costiera emersa, un 

complesso detritico continentale eocenico-oligocenico (Formazione del Cixerri; Pecorini & 

Pomesano Cherchi,1969) è in contatto tettonico con graniti e scisti paleozoici; tale formazione è 

attraversata da andesiti e ricoperta da epiclastiti oligo-mioceniche (21,6-24 M.A; Savelli et al.,1979). 

Si ritiene che queste formazioni proseguano in mare a costituire il substrato per le sequenze della 

piattaforma: i graniti e gli scisti a Capo Spartivento, la Formazione del Cixerri e le andesiti a Capo 

Pula. 

La scarpata superiore è caratterizzata in parte dalla presenza di un potente prisma sedimentario a 

impostazione miocenica cui segue la progradazione pilo-quaternaria. 
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Essa è interessata da due sistemi di faglie dirette: uno orientato prevalentemente NW-SE e uno circa 

ortogonale, orientato, NE-SW, queste condizionano fortemente la morfologia. In corrispondenza del 

ciglio è invece ipotizzabile la presenza di un importante lineamento tettonico N 135 E. La scarpata 

superiore è interessata da morfologie interpretabili come frane a basso angolo. 

La scarpata intermedia del settore meridionale, profondità comprese tra -930 m a -1850m è 

interessata da un importante lineamento tettonico che ha portato all’evoluzione di un versante di 

faglia degradato, caratterizzato da faccette trapezoidali. Proseguendo da Capo Carbonara a Nebida 

la larghezza della piattaforma è di circa 10-15 miglia con il ciglio della scarpata poco pronunciato 

alla profondità di -175 m. 

In tutta la Sardegna meridionale viene evidenziata una differenza tra la piattaforma interna e 

esterna: la prima presenta una morfologia complessa, bel delimitata fino alla profondità di -125m, 

la seconda invece presenta una morfologia molto più regolare con valori molto bassi di acclività 

(Arca et al., 1979). 

Nella piattaforma interna sono presenti alcuni rilievi strutturali che vanno a formare le isole del Toro 

e della Vacca, strutture legate al vulcanismo calc-alcalino del bacino terziario del Sulcis. 

 

Nel settore orientale del margine meridionale sono presenti i canyon Canyon Pula – Canyon Sant’Elia 

– Canyon Foxi – Canyon Carbonara, il ciglio si trova alla profondità media di -125m, per arrivare a 

quote inferiori in corrispondenza dell'arretramento per erosione regressiva delle testate dei canyon 

(Ulzega et al.,1986). 

Sotto il profilo evolutivo si distinguono due stili differenti: sulla cima del monte sottomarino di Su 

Banghittu si è conservata una piattaforma residuale, ricoperta da sedimenti di origine carbonatica 

e bio-clastica dovuto all'isolamento del sistema terrigeno (Lecca et al., 1998) mentre i pendii dei 

rilievi strutturali (Monte Ichnusa, Su Banghittu e Horst del Sarrabus) sono ricoperti da torbiditi distali 

fini (Bouma et al.,1985). 

I versanti di Banghittu sono interessati da fenomeni di instabilità, si sono verificate frane a blocchi. 

Il bacino di Cagliari costituisce la parte più interna del sistema di sedimentazione dell'intero margine, 

controllato da blocchi tettonici del margine continentale della Sardegna meridionale, in particolare 

dai movimenti dei blocchi sottomarini del Monte Ichnusa e di Su Banghittu (Fanucci et al., 1976). I 

caratteri morfostrutturali che controllano il basso Campidano, condizionano l'aspetto della 

piattaforma continentale antistante (Fanucci et al., 1976) e la rispettiva scarpata, infatti è possibile 

riconoscere la prosecuzione del Graben del Campidano, in particolare il ciglio della piattaforma è 
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orientato parallelamente ad un’importante lineamento tettonico disposto per N130° nel settore 

occidentale, questo porta all’esposizione di un versante di faglia ben definito, mentre sul versante 

orientale il ciglio è orientato per N40° (Fig.26).  

 

Figura 26 - Schema litologico strutturale del settore orientale del margine meridionale sardo (Golfo di 
Cagliari)(Tesi di dottorato di Michele Cossellu 2007). 
 

Le differenze morfologiche presenti sulla terra emersa sono riscontrabili sulla piattaforma 

continentale, che presenta un andamento regolare nell'area del golfo di Quartu, mentre lungo la 

costa compresa tra il Golfo di Cagliari e Capo Carbonara la sua lunghezza, si riduce a 1-2 miglia.  

La piattaforma meridionale della Sardegna da Capo Carbonara a Capo Spartivento è di circa dieci 

miglia. Il bordo mantiene una profondità costante di circa -130m da Is Mortorius fino a Pula per 

arrivare a -180m più a Ovest, dove la sua continuità è interrotta da una serie di canyon presenti sulla 

scarpata continentale ma che si indentano nella piattaforma. Solo nella parte interna del Golfo sono 

conservate le morfologie legate alla trasgressione post-wurmiana.  Dal punto di vista strutturale è 

stato messo in evidenza (Fanucci et al., 1976) il limite del Graben del Campidano, sia a occidente 
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(faglia NW-SE di Sarroch) che a oriente (elisione della piattaforma continentale da Is Mortorius a 

Capo Carbonara). Il basamento è presente nella parte occidentale come prosecuzione dell'Horst del 

Sulcis-Iglesiente. Nel Golfo di Cagliari la scarpata si trova in corrispondenza di una serie di faglie 

dirette NE-SW). Dal punto di vista morfologico la scarpata superiore del Golfo di Cagliari è 

interessata da diversi fattori che generano instabilità nei fondali. 

In figura 27 è mostrato lo schema che riprende di uno scivolamento gravitativo con conseguente 

deformazione degli strati lungo la scarpata superiore antistante Sarroch. Infatti il processo è 

innescato sicuramente dall’azione erosiva del canyon Sarroch. 

 

Figura 27 - Schema scivolamento gravitativo con intense deformazioni degli strati, parte alta del pendio 
piattaforma – bacino, il processo è innescato dall'erosione del Canyon Sarroch, interpretazione del profilo 
Sparker 1 Kj (1 MCS/83 tab 1) (Lecca,Panizza,Pisano 1998). 
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8 Metodi di acquisizione dati 

Lo studio dei fondali marini viene comunemente realizzato attraverso strumentazioni geofisiche che 

sfruttano la propagazione di onde acustiche attraverso l’acqua, un ottimo mezzo elastico per la loro 

trasmissione.  

Questi metodi consistono nel generare un’onda acustica di forma, ampiezza e frequenza opportuna 

in grado di attraversare spessori d’acqua o di altri materiali, e nel registrare i tempi di ritorno del 

segnale riflesso tramite trasduttori riceventi, disposti secondo geometrie prefissate.  

I metodi geofisici acustici vengono utilizzati da un ricercatore che usa uno strumento per ottenere 

un’immagine remota del fondale marino e degli strati sottostanti. 

Il risultato è una descrizione della geologia superficiale/profonda, un modello basato sulla variazione 

delle impedenze acustiche del sedimento e della roccia.  

Gli ecoscandagli, il Side Scan Sonar, il Sub bottom Profilers e lo Sparker sono tra le classi di 

equipaggiamento principali che vengono utilizzate per l’esplorazione dei fondali marini. 

Sono sistemi acustici che si basano sulla propagazione di impulsi sonori che attraversano una 

colonna di acqua e misurano il tempo trascorso tra l’emissione dell’impulso e l’arrivo del segnale 

riflesso e/o diffratto da sopra o sotto il fondale.   

Solitamente durante l’esplorazione dei fondali marini un singolo metodo raramente fornisce 

informazioni sufficienti senza l’impiego di campionamenti diretti di sedimento o di dati provenienti 

da altri metodi (Morang et al., 1997): 

I metodi acustici hanno dimostrato di essere degli strumenti di estrema utilità in numerose 

applicazioni come  

-  la determinazione della profondità.  

-  l’identificare dei sedimenti superficiali e della morfologia dei fondali marini. 

- la misura dello spessore degli strati che caratterizzano la copertura sedimentaria presente al    

fondo. 

- presenza di gas, affioramenti rocciosi e rischi geologici. 

- l’identificazione di oggetti e strutture sepolte al l’interno dei sedimenti. 

 

I dati sismici, utilizzati in questo lavoro, sono stati acquisiti durante le campagne oceanografiche 

MaGIC (Marine Along Geohazard Italian Coast) Canale di Sardegna 2009 e 2010 sulla N/O 

Universitatis e MS MS ARPAS2017 sulla N/O Minerva1, con responsabile scientifico Dott. Giovanni 

De Falco del CNR-IAMC di Oristano. 
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Di seguito una descrizione delle strumentazioni e i software utilizzati per l’acquisizione, 

l’elaborazione e l’interpretazione dei dati. 

 

8.1 Rilievo ecografico Multibeam Mod Seabat 8160 Reson e Reson Seabat 7160 

Gli Ecoscandagli a fascio multiplo (Multibeam) sono il perfezionamento dei tradizionali Singlebeam 

e permettono la restituzione di un’immagine molto dettagliata delle strutture sottomarine e della 

topografia, irradiando una superficie molto ampia di fondale. 

La prima campagna oceanografica è stata effettuata durante il 2009 e 2010 nell’ambito del progetto 

MaGIC, con strumentazione  Multibeam Reson SeaBat 8160, interfacciata con piattaforma software 

PDS2000, che gestisce la navigazione, l’acquisizione e la fase successiva di processing e la seconda 

nell’ambito della campagna oceanografica MS MS ARPAS 2017 con strumentazione Multibeam 

Reson SeaBat 7160, interfacciata ugualmente con piattaforma software PDS2000.Il Multibeam 

Reson Seabat 7160 ha una copertura del fondale maggiore di 4 volte la profondità ed è in grado di 

registrare i dati della colonna d’acqua.  

Gli ecoscandagli sono il risultato di uno sviluppo di tecnologie che combinano le risposte dei sensori 

di compensazione rollio e beccheggio (pitch e roll), posizionamento preciso (DGPS), integrazioni 

computerizzate alla navigazione con sensori e gestione computerizzata di dati (Morang et al., 1997).   

Il riscontro principale in termine di innovazione del sistema risiede nel fatto che il singolo dato di 

profondità è rilevato in corrispondenza di fasci multipli emessi dal trasduttore (proiettore) anche 

lateralmente alla rotta e non più solo lungo la verticale. Questo garantisce la possibilità di effettuare 

una mappatura batimetrica al 100% rispetto all’area selezionata per l’indagine (Hughes Clarke et al., 

1996) e con un singolo impulso è possibile campionare il fondale, perpendicolarmente alla direzione 

di avanzamento dell'imbarcazione. 

L'ecoscandaglio è formato da: 

- trasduttori-ricevitori per l’emissione e la ricezione dei segnali acustici. 

- un sistema di posizionamento dinamico. 

- girobussola per l’orientamento del sistema (yaw).  

- sensore inerziale (RMU, Reference Motion Unit) per la definizione dei parametri di assetto   

dell’imbarcazione (roll, pitch e heave). 

- registratore che include anche i comandi del sistema. 

L'ecoscandaglio è uno strumento che tramite un trasduttore genera periodicamente un segnale 

(sonoro) subacqueo che successivamente viene ricevuto da una serie di ricevitori (generalmente più 
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di 100) montati generalmente lungo un arco e infine misura il tempo di trasmissione del segnale 

diffratto dal fondo del mare. 

Stabilita la velocità del suono in acqua, che si muove secondo determinati fronti di pressione noti 

come onde di compressione, l’intervallo di tempo viene convertito in distanza, che in questo caso è 

la profondità secondo una data formula: Profondità = 0,5 * V del suono * t 

La velocità del suono in acqua varia al variare della temperatura, salinità e pressione, il valore medio 

è di circa 1500 m/s. 

Le onde sonore trasmesse sono tracciate geometricamente attraverso la colonna d'acqua sulla base 

della conoscenza della sonda SVP (Sound Velocity Profile) e delle misurazioni dettagliate del 

movimento della nave (heave, pitch, roll and yaw) (Fig. 28). 

L’intersezione di ogni singolo fascio acustico sul fondo determina l’impronta del MBES, detta 

“footprint”, che esprime il grado di risoluzione spaziale che può ottenersi a una certa profondità. 

Questo valore può essere calcolato con le seguenti formule: 

footprint angolare (Nadir)=tg (numero di beam/ampiezza del fascio)  

footprint areale (Nadir)=Profondità* footprint angolare. 
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Figura 28 - Illustrazione schematica di un sistema MBES e dei movimenti della nave che devono essere presi 
in considerazione per acquisire una batimetria a fascia multibeam di alta qualità (Jakobsson, M. et al., 
2016). 
 

Il trasduttore converte i segnali elettrici in energia sonora, che viene trasmessa in acqua, quando 

l'energia sonora colpisce il fondo del mare, parte viene assorbita e parte viene diffratta e ritorna al 

trasduttore che li riceve in modo separato (beams) che la converte in energia elettrica, 

opportunamente amplificata. Viene prodotta una spazzata (“swath”) la cui ampiezza dipende dalle 

caratteristiche strumentali, ma normalmente è diverse volte superiore alla profondità della colonna 

d’acqua, (generalmente di un fattore che va da 4 a 7 volte maggiore). 

La registrazione, su supporto digitale, consiste quindi in un ammontare di dati relativi alla funzione 

d’onda di ciascun beam emesso dal trasduttore e ciò permetterà la presentazione visiva della 

profondità. 

Per quanto riguarda le tecniche di indagine considerando che, la frequenza strumentale incide sulla 

risoluzione verticale del sistema possiamo dire che: 
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viene utilizzato un multibeam ad alta risoluzione, quando si lavora a profondità basse con frequenze 

da 250 a 500 KHz, in questo caso si ha una risoluzione verticale estrema ma l'insonificazione viene 

perduta in modo veloce con l'aumentare della profondità (in quanto l'assorbimento è maggiore per 

frequenze elevate),per profondità fino a 1000 m si utilizzano frequenze da 100 a 250 KHz circa e per 

fondali a profondità elevate (profondità maggiori di 1000m) con frequenze che vanno da poche 

decine di KHz. 

La bassa frequenza ha una maggiore portata e penetra in modo più profondo nel sedimento, l’alta 

frequenza viene diffratta anche da sedimenti poco coerenti, la caratteristica dei materiali è quella 

di comportarsi come un filtro passa-bassa, quindi la quantità di roccia o di acqua attraversata è il 

parametro su cui si basa la scelta dello spettro di frequenze emesso dalla sorgente. 

Occorrono software altamente specializzati sia per le fasi d’acquisizione che per quelle relative al 

trattamento di tali dati.  

Tutto il rilievo è pianificato e gestito dal sistema di navigazione ed acquisizione equipaggiato con il 

software PDS2000. Tutto ciò è facilitato dai numerosi display disponibili, tra cui quelli per il controllo 

di qualità dei dati, di supporto alla navigazione con background di carte elettroniche, la finestra dello 

stato degli strumenti, ecc. 

Nella finestra del display dove viene monitorata la copertura multi beam è visibile in tempo reale 

sia la posizione dell'imbarcazione che un modello del fondo indagato e creato man mano che 

procede l'esecuzione del rilievo. 

Tale visualizzazione, oltre a fornire subito l'andamento batimetrico del fondale, permette la corretta 

prosecuzione del rilievo evidenziando la eventuale presenza di zone non indagate. 

Molto importante per il giusto funzionamento dello strumento è la calibrazione, eseguita dal 

software attraverso un modulo per il calcolo dei parametri di compensazione. 

All’interno del software PDS2000 è presente una procedura semiautomatica di calibrazione 

dell’intero sistema di acquisizione dati multibeam. Per eseguire l’operazione di calibrazione è 

necessario acquisire delle linee in un’area caratterizzata da un fondale pianeggiante su cui è 

riconoscibile un target sul fondo, la routine di calibrazione permette di determinare i parametri di 

installazione del trasduttore, la latenza temporale del sistema di acquisizione dati e di effettuare un 

controllo sulla qualità del profilo di velocità del suono.  

Inoltre ai dati acquisiti vengono applicate, in tempo reale, delle correzioni dovute al movimento 

dell'imbarcazione e alle variazioni della velocità del suono dell'acqua, quindi durante l'acquisizione 

dei dati, ogni 24 ore circa viene eseguita la misura della velocità del suono tramite la sonda SVP 
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(sound velocity profile). Serve appunto per la calibrazione del multibeam, relativamente alla 

determinazione della velocità di propagazione acustica nella colonna d’acqua sottostante 

l’imbarcazione. Questo strumento viene messo a mare tramite un verricello e calato fino a 2 metri 

dal fondale. Durante la discesa e la risalita registra i dati di conduttività, temperatura e pressione 

(CTD) e li usa per calcolare la velocità del suono in acqua. 

Attraverso diversi parametri permette di creare un profilo(curva) verticale della colonna d'acqua 

successivamente utilizzato per correggere i valori della velocità delle onde acustiche (Fig. 29). 

 

Figura  29 – Grafico sonda SVP (Sound Velocity Profile), registra le caratteristiche chimico-fisiche dell’acqua. 

 

La sonda fornisce i valori di velocità del suono nell’acqua con una certa accuratezza. Questo 

strumento è indispensabile per ottenere delle misurazioni corrette con qualsiasi tipo di sonar. 
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8.2 Rilievo Sparker - Geo Marine Survey System con sorgente Geo-Spark 1000 Marine Multi-Tip 

Spark array da 1 kJoule 

Lo Sparker appartiene agli strumenti che sfruttano la sismica a riflessione, permettendo la 

registrazione di linee monocanale ad alta risoluzione e permette di ottenere direttamente e 

rapidamente la stratigrafia del fondo marino, unitamente a dati sulla natura dei sedimenti e loro 

andamento strutturale. 

Esso sfrutta la conducibilità dell’acqua di mare, dove viene fatta scoccare una scintilla tra una serie 

di elettrodi (portati ad una differenza di potenziale di qualche migliaio di volt) ed un’armatura.  

Gli impulsi elettrici generati dagli elettrodi riscaldano l’acqua, la quale, dilatandosi e comprimendosi, 

genera un treno di onde acustiche, che si propagano nell’acqua e nel sottofondo. 

Le onde riflesse dal fondo marino e dai vari livelli geologici sottostanti vengono rivelate da un 

idrofono ed il segnale trasmesso ad un ricevitore-registratore provvisto di opportuni amplificatori e 

filtri. La risoluzione dello sparker è dell'ordine di 1-5 metri. Questo strumento lavora in genere con 

un range di energia trasmessa di 0.2-30 kJ ed è caratterizzato da uno spettro di frequenza compreso 

tra 100 e1000 Hz. La frequenza del segnale emesso permette comunemente una buona 

penetrazione del segnale al di sotto del fondale marino, ad alta risoluzione. La penetrazione è 

sempre in funzione delle caratteristiche del fondale marino. Lo studio delle frequenze permette di 

stabilire natura e compattezza dei vari orizzonti geologici.  

 

 

Figura 30 – A sinistra la strumentazione Sparker a bordo della Minerva 1 e a destra la schermata durante 
l’acquisizione dei dati sismici 
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In figura 30 la strumentazione utilizzata a bordo della nave Minerva 1 durante la campagna 

oceanografica MS MS ARPAS 2017 e in figura 31 è stata riportata la mappa della localizzazione delle 

linee sparker realizzate con lo scopo di poter effettuare una analisi sismostratigrafica della testata 

del Canyon Foxi, sono state pianificate in modo tale da poter acquisire i dati sismici sui settori più 

significativi. 

 

 

 

Figura 31 – Localizzazione linee sparker realizzate durante la campagna oceanografica MS ARPAS 2017 per 
lo studio sismostratigrafico della testata del Canyon Foxi. 
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8.3 Side Scan Sonar (SSS) 

Il sonar a scansione laterale (SSS) viene spesso utilizzato nell'ingegneria oceanica per ottenere 

immagini di fondali marini ad alta risoluzione (Healy, C.A. et al., 2015; Bryant, R., 2015). 

Emette impulsi sonori laterali, compresi tra i 100 e i 500 KHz, più alta sarà la frequenza utilizzata, 

quindi la risoluzione dell’immagine, e minore sarà l’angolo di visualizzazione. Man mano che si 

procede con l’analisi del fondale sarà il tecnico scegliere tra una visione più ampia o un’immagine 

più definita. Il side scan sonar è formato da uno strumento simile a un piccolo siluro che viene 

immerso nell’acqua e viene trainato dall’imbarcazione lungo rotte prefissate, da un cavo che 

trasporta i dati rilevati sull’imbarcazione e da un’unità di controllo dati e registrazione.  Ogni 

anomalia dovuta alla velocità del mezzo viene corretta automaticamente. Lo strumento utilizza la 

diffrazione delle onde acustiche, l’impulso sonoro viene emanato da due trasduttori presenti su 

entrambi i lati dell’unità subacquea scansionando il fondo marino. 

Come mostrato nella figura 32A, il punto 1 è la posizione del trasduttore side scan sonar, mentre il 

punto 2 è il fondo marino appena sotto il towfish (Wang X., 2018), il trasduttore riceve gli echi nella 

sequenza di 2-3-5-4-7-8-9 secondo le diverse distanze. La frequenza e la lunghezza dell'onda 

dipendono dalle caratteristiche del fondo. I punti 4 e 5 formeranno un eco più forte, indicato dalle 

aree evidenziate, a causa dell'onda riflessa dall'obiettivo sul fondo del mare, quando non si verifica 

l'eco, si forma un'area ombreggiata tra i punti 5 e 6. La figura 32B mostra queste aree in 

un'immagine side scan sonar, secondo il meccanismo di imaging il l’immagine risultante è in tonalità 

di grigio, nella figura 32B è un'immagine caratterizzata da un pseudo colore (Wang X., 2018). 

 

Figura 32 - A) schema sull’acquisizione dei dati col side scan sonar SSS. (B) Aree evidenziate e ombreggiate 
nell'immagine (mosaico finale) side scan sonar (SSS) (Wang X., 2018). 
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Quindi, il ritorno dell’onda acustica viene registrato dai trasduttori e il segnale viene trasformato in 

una immagine costituita da una serie di righe composte da singoli punti (pixel), in base all’ampiezza 

del segnale di ritorno e quindi alla morfologia del fondo. Infine lo strumento permette di ottenere 

una immagine in toni di grigio e successivamente con l’utilizzo di software come il Sonar Wiz, che è 

stato utilizzato presso l’ICM/CSIC - Institut de Ciències del Mar, Consell Superior d’Investigacions 

Científiques, a Barcellona, è possibile elaborare e interpretare il mosaico finale. 

I dati SSS elaborati durante i tre mesi di ricerca presso tale centro sono stati acquisiti nell’ambito 

della Campagna Oceanografica CHIANTI (strumentazione Edgetech DT-1) con responsabile 

scientifico il Dr. Roger Urgeles, dell’Institute of Marine Sciences (CSIC). 
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9 Metodi di analisi e restituzione 

 

Per i dati multibeam, lo scopo dell’elaborazione è quello di raggiungere la più precisa 

rappresentazione del fondale marino sottoforma di modello digitale del terreno (DTM). 

La dimensione della cella elementare principale (pixel) utilizzata deve essere relativa ai limiti della 

precisione imposti dalle caratteristiche dello strumento, e questo valore è dato dalla media dei 

beam presenti in ogni cella. I dati utilizzati per questo studio sono stati processati con due differenti 

software. 

I dati acquisiti con il Multibeam Mod Seabat 8160 sono stati processati con il software PDS2000 

mentre quelli acquisiti con il Reson Seabat 7160 con il software Caris Hips and Sips. 

 

9.1 PDS 2000 

Il Software PDS2000 della Reson è il programma dedicato alla navigazione, all’acquisizione dei dati 

Multibeam, al controllo qualità, all’acquisizione dei profili di velocità, di taratura, di visualizzazione 

grafica dei profili acquisiti, acquisizione della posizione geografica ed elaborazione di parametri quali 

rotta vera, rotta teorica, velocità dell’imbarcazione, tipologia GPS utilizzata (GPS, DGPS) e 

riferimento cronologico UTM.  

Il rilievo è stato effettuato considerando il sistema geodetico di riferimento WGS 84, con proiezione 

UTM, zona 32 N. 

La strisciata multibeam è stata sottoposta ad un editing manuale e all’applicazione di filtri statistici 

geometrici per l’eliminazione di rumore localizzato e non, generato da processi di interferenza 

acustica e di riflessioni multiple, subiti dai fronti d’onda durante la loro propagazione nella colonna 

d’acqua. Le strisciate cosi elaborate vengono integrate all’interno di un singolo mosaico, che è 

sottoposto ad un ulteriore editing manuale ed all’applicazione di ulteriori filtri per eliminare dai dati 

grezzi (raw file), anomalie o errori (spikes residui) localizzati principalmente nelle zone di 

sovrapposizione tra strisciate contigue. 

Le correzioni per ogni singola spazzata vengono eseguite più volte affinché è possibile ottenere 

l'eliminazione completa di tutti gli spikes, inoltre si ha la possibilità di osservare il fondale marino da 

diverse angolature, per determinare le parti da eliminare e per togliere gli effetti distruttivi del 

rumore, in figura 33a e b sono mostrate rispettivamente le schermate sulla quale è possibile 

eliminare gli spikes manualmente e nella quale è possibile applicare i filtri. Gli spikes sono falsi rilievi 

prodotti da: 1)anomalie provenienti dal fondale; 2)errori durante l'acquisizione dei dati; 3) rumore 
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causato dall'imbarcazione stessa; 4)un errata calibrazione degli strumenti che fa variare le 

inclinazioni reali delle spazzate; 5)incompleta correzione dell'assetto dell'imbarcazione che 

comporta una distorsione della contiguità delle spazzate;  6)errori legati al profilo di velocità del 

suono della colonna d'acqua che crea dei problemi nella parte distale della spazzata con evidenti 

forme concave o convesse; 7)errato posizionamento dell’imbarcazione.  

 

 

Figura 33 – A)Schermata del programma PDS 2000 in fase di processing è visibile un esempio di errori 
(Spikes) ottenuti durante l'acquisizione che è possibile eliminare manualmente durante la fase di 
processing. B) Schermata nella quale si inseriscono manualmente i valori dei filtri da applicare. 
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Questa fase di filtraggio offre la possibilità di eliminare il rumore e gli errori a cui sono soggetti i dati 

batimetrici in fase di acquisizione. È possibile controllare i filtri applicati in fase di acquisizione ed 

applicarne altri durante il processing.  

Di seguito sono elencati i filtri utilizzati: Depth and Range filters: il filtro Depth viene usato per filtrare 

i valori di profondità minima e massima dal trasduttore, cosicché le profondità fuori da questi valori 

di filtro vengono eliminate, quindi in automatico rifiuta i fasci che cadono al di sotto di una 

profondità impostata; il filtro di Range, è un filtro a geometria radiale che a partire dal trasduttore 

filtra, anche in questo caso, i valori massimi e minimi, per cui i valori che ricadono al di fuori del 

range importato vengono filtrati.   

Nadir filter: il Nadir filter proietta dal trasduttore un cono con apertura angolare scelta e viene usato 

per filtrare tutti i punti che cadono al di fuori dei limiti angolari. 

Altri filtri usati sono il “Beam Reject Filter”, che permette di eliminare i singoli beams dalle posizioni 

laterale dello Swath (l’insieme dei beams) e“Beam Quality Filter” che migliora la qualità dell’intera 

spazzata, rifiuta i fasci che non raggiungono una qualità stabilita. 

I dati sono stati processati con PDS2000 in accordo con gli standard di elaborazione dettati dall’ 

International Hydrographic Organisation (IHO). Successivamente i dati sottoposti alla fase di 

processing sono stati interpolati attraverso specifici algoritmi (Kriking, inverso della distanza, ecc.) 

in una maglia regolare di punti (grid), la cui inter-distanza dipende della distribuzione e densità 

spaziale dei punti, generalmente decrescendo con l’aumento di profondità.  

Questi grid sono stati visualizzati sotto forma di rilievi ombreggiati, curve batimetriche e superfici 

3D tramite specifici software (Global Mapper, ecc.). L’immagine ottenuta caricando tutte le linee 

precedentemente editate è un modello digitale del terreno (DTM, acronimo di Digital Terrain 

Model), viene data tridimensionalità alla mappa, quest’ultima si presenta con una gradazione di 

colore in base alla profondità, permettendo una rappresentazione più accurata del fondale marino 

(Fig.34). 
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Figura 34– DTM finale del foglio 59 “Carbonara” e 60 “Cagliari”, “Canale di Sardegna 2009 e 2010” 
nell’ambito del progetto MaGIC. 
 

9.2 Caris Hips & Sips 

Questo software è stato utilizzato per processare i dati acquisiti durante la campagna MS MS 

ARPAS2017 alla quale ho potuto partecipare e sono stati processati durante il periodo di ricerca 

presso l’ ICM/CSIC - Institut de Ciències del Mar, Consell Superior d’Investigacions Científiques, a 

Barcellona (Fig.35).  

Le linee multibeam sono state importate seguendo la procedura standard. Le linee possono essere 

processate con due metodi chiamati swath editor e subset editor. Con il primo metodo è possibile 

scorrere la linea, spazzata dopo spazzata, e rimuovere il rumore presente. Con il subset editor è 

possibile concentrarsi su zone specifiche (quadrati di superficie) e procedere ad una pulizia ancora 

più accurata del dato, la visualizzazione può essere ottenuta sia in 2D che 3D. 

Lo strumento che ho utilizzato per processare il dato batimetrico è il subset editor e con un semplice 

rettangolo disegnato sul dtm viene selezionata l’area che si desidera processare, e una volta 
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effettuata l’eliminazione dell’errore deve avvenire il salvataggio e successivamente si può passare a 

una nuova area fino a terminare tutto il progetto. 

Caris permette l’esportazione di un file che può essere visualizzato con l’ausilio del software Global 

Mapper, anche in questo caso sono stati creati i DTM (Modello Digitale del Terreno) con cella a 10 

metri che rispetta lo standard IHO. 

 

 

Figura 35 – Schermata software Caris Hips and Sips durante la fase del processing, alla destra viene scelta 
l’area del DTM da processare e alla sinistra appaiono i beam e si possono eliminare manualmente gli errori. 
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I dati così ottenuti sono stati gestiti dal software Global Mapper, che è stato utilizzato nella fase di 

interpretazione. 

Esso sfruttando un sistema GIS, cioè un sistema creato per acquisire, memorizzare e analizzare tutti 

i tipi di dati di tipo geografico, permette di gestire tutte le forme presenti, identificando inizialmente 

i domini fisiografici quali piattaforma continentale, scarpata continentale, bacini intrascarpata e 

rilievi intrascarpata, e successivamente gli elementi morfobatimetrici associati ai processi 

gravitativi, neotettonici e di risalita di fluidi come frane, canyon, canali secondari, scarpate di faglie, 

e pockmark. 

Uno schema riassuntivo delle diverse fasi realizzato dall’ispraambiente.com è mostrato in figura 36. 

 

Figura 36 – Principi di elaborazione dati MBES. 
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9.3 Global Mapper 

 

L'interpretazione dell'immagine dei dati morfobatimetrici e Side Scan Sonar a mare e i dati 

morfometrici a terra è stata resa possibile grazie all’ausilio del software Global Mapper. Esso è in 

grado di visualizzare, convertire e analizzare quasi tutti i dataset geospaziali in 2D e in 3D, raster o 

vettoriali. Inoltre oltre a supportare più di 250 tipi di dati geospaziali, integra il supporto Web Map 

Server per l’accesso diretto a diverse fonti di dati on line gratuite che forniscono immagini, mappe 

topografiche e dataset altimetrici di tutto il mondo. 

Global Mapper contiene una vasta gamma di strumenti per creare e lavorare con i dati geospaziali, 

inoltre può importare e esportare molteplici formati sia per quanto riguarda i dati vettoriali che 

raster. I dati vettoriali includono punti, linee e poligoni. Le funzioni vettoriali possono anche avere 

attributi. Alcune funzioni vettoriali contengono anche attributi per vertice e / o valori di altezza che 

li convertono in vettori 3D. Le immagini includono file come immagini satellitari e immagini aeree. 

Global Mapper ha funzionalità incorporate che permettono diverse analisi come per esempio il 

calcolo di distanze e aree, il calcoli del volume“cut-and-fill”, la fusione di immagini raster, la gestione 

della loro trasparenza, il calcolo del profilo longitudinale tra punti assegnati, la capacità di generare, 

partendo dal modello tridimensionale del terreno, sia delle curve di livello che le aree di 

intervisibilità (viewshed analysis), la comparazione tra modelli tridimensionali (inclusa la 

sottrazione), la triangolazione e la generazione della griglia 3D da punti tridimensionali, nonché 

funzionalità avanzate come la georeferenziazione dell'immagine, la delineazione del bacino 

idrografico ecc.   
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9.4 Sonarwiz 

Questo software è stato utilizzato durante il periodo di ricerca presso l’ICM/CSIC - Institut de 

Ciències del Mar, Consell Superior d’Investigacions Científiques, a Barcellona (Fig.37). 

SonarWiz semplifica il processo di indagine e semplifica il numero di programmi software che è 

necessario utilizzare per la fase di processing dei dati Side Scan Sonar in quanto funziona con quasi 

tutti i produttori di sonar, si interfaccia con tutte le marche di sonar sidescan disponibili in 

commercio, profilatori sub-bottom, magnetometri, ecoscandagli e interferometri batimetici. 

Permette la visualizzazione, l’elaborazione e l’interpretazione dei dati Side Scan Sonar, rileva anche 

piccoli errori e permette di migliorare attraverso l’applicazione di particolari filtri la risoluzione della 

traccia. 

Preserva la piena fedeltà dei dati del sonar su più formati. Permette di esportare facilmente i dati in 

una varietà di formati tra cui PDF, OpenOffice, Microsoft Word e HTML. 

 

 

 

 

Figura 37 – Schermata del SonarWiz, software presso l’ ICM/CSIC - Institut de Ciències del Mar, Consell 
Superior d’Investigacions Científiques, a Barcellona. 
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9.5 Kogeo seismic toolkit 

È un software gratuito che permette di processare e analizzare le linee sismiche applicando precisi 

filtri. Con kogeo puoi importare, esportare, analizzare, visualizzare i dati sismici in 2D e 3D, per 

quanto riguarda i dati sparker utilizzati in questo lavoro è stato necessario convertirli dal formato 

xtf a seg-y tramite il software Seis-Prho. 

 

 

Figura 38 – Schermata del software Koogeo. A) immagine pre processing, senza l’applicazione dei filtri; b) 
immagine post processing, a seguito dell’applicazione di alcuni filtri che permettono di avere una lettura 
migliore del dato. 
 

 

In figura 38 viene riportata una schermata per mostrare una immagine ottenuta dal pre e post 

processing, rispettivamente 38a e 38b.  
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10 Processi di instabilità e sedimentazione in scarpata superiore 

10.1 Flussi sedimentari 

I flussi sedimentari hanno origine quando all’interno della massa sul fondale marino gli attriti e le 

resistenze sono minori durante il movimento e la deformazione aumenta di conseguenza. 

La stratificazione preesistente nel sedimento viene distrutta, i materiali meno compatti vanno a 

formare un flusso che scorre come un fluido e quelli più compatti subiscono una spinta verso il basso 

in quanto trasportati dall’intera massa. 

In questo caso avremo un flusso a regime laminare con elevata eterogeneità. 

Le correnti torbiditiche sono tipici flussi di trasporto in massa che avvengono in regime turbolento, 

sono i maggiori agenti di trasporto nelle profondità marine. 

Va precisata la distinzione tra regime turbolento e laminare, questa si può spiegare attraverso 

l’applicazione del numero di Reynolds dato dal rapporto tra la Forza Inerziale e la Forza Viscosa.  

A seconda del valore di questo rapporto possiamo distinguere due casi limite: 

 

- il numero di Reynolds < 500 indica flussi laminari; 

- il numero di Reynolds > 2000 indica flussi turbolenti; 

 

In un regime di tipo laminare abbiamo un'unica direzione di flusso e le particelle seguono traiettorie 

laminari, diversamente nel flusso turbolento le particelle si muovono caoticamente, ma seguendo 

una direzione di flusso comune. 

I flussi laminari generano depositi caratterizzati dalla totale assenza di organizzazione. Il movimento 

avviene una volta superata una soglia critica di stress, durante il trasporto i clasti sono immersi in 

matrice fine per cui quando il flusso si arresta, questi non hanno possibilità di migrare verso le 

porzioni inferiori del deposito. 

I flussi turbolenti nascono sui pendii perché qui il sedimento si destabilizza più facilmente e 

generano invece depositi organizzati, con strutture sedimentarie ben riconoscibili, inoltre per 

mantenerli in movimento la pendenza non è necessaria, basta vi sia un gradiente laterale di densità 

(Ricci Lucchi, 1980). 

La deposizione avviene in generale per diminuzione progressiva o improvvisa dell’energia e quindi 

della velocità del sistema, quando si arriva alla base del pendio, la diminuzione di energia è 

principalmente legata all’attrito col fondo ma soprattutto la perdita di sedimento. 
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Un evento torbiditico produce un deposito organizzato secondo una sequenza sedimentaria 

(Bouma) (Fig. 39). 

 

Figura 39 - Schema del deposito di una torbidite: nel complesso possiamo suddividere il deposito in una 
zona prossimale che conterrà prevalentemente sabbie e materiale più grossolano, una zona intermedia in 
cui la torbidite presenta il suo classico sviluppo verticale con la suddivisione interna detta "sequenza di 
Bouma", e una zona distale in cui prevalgono le componenti più fini. 

 

In generale con il termine “density current” si intendono correnti innescate da differenze di densità 

esistenti tra la corrente stessa ed il fluido circostante, in generale troviamo densità più elevate 

all’interno della corrente. 

Le differenze di densità sono generate da variazioni di temperatura o di salinità, o come nel caso 

delle torbiditi dalla presenza di sedimento in sospensione in regime turbolento. 
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Le correnti torbiditiche essendo una miscela di acqua e sedimento risultano avere densità superiore 

a quella del fluido circostante, creando un gradiente di pressione che innesca il movimento. Il 

sedimento eroso e incorporato nella corrente fa aumentare la densità e, di conseguenza la velocità 

e la turbolenza. Sono sufficienti anche piccole inclinazioni dello slope e differenze di densità 

dell’ordine di 0,0001 g/cm3. 

I sedimenti torbiditici sono messi in posto da flussi gravitativi intermittenti, mentre gli altri sedimenti 

sono deposti da altri processi che comprendono prevalentemente la decantazione.  

Come già accennato nel capitolo uno i canyon appartengono al complesso sistema scarpata-canyon-

conoide-piana sottomarina (Ricci Lucchi, 1980). 

Questo sistema deposizionale comprende la parte profonda dei margini continentali e parte del 

fondo oceanico; i vari componenti sono tra loro legati anche se uno può essere ridotto o mancante.  

Il sistema può essere attivo in diversi margini continentali e richiede tre condizioni base: 

 

1 - Una fonte adeguata di sedimenti che può essere fornita dalla connessione diretta con un sistema 

fluviale, da sabbie litorali, o da piattaforme carbonatiche (shelf continentale) come è stato ipotizzato 

per il canyon Carbonara nel settore occidentale del margine meridionale sardo, caratterizzato da 

una testata in retrogressione interessata da fenomeni di instabilità gravitativa; 

2 - Una zona di transito a forte pendenza e con asperità, tale da permettere l’accelerazione dei flussi 

gravitativi e l’erosione dei canali e valli sottomarini (slope continentale); 

3 - Una diminuzione di gradiente alla base del pendio tale da promuovere la deposizione (piana 

abissale). 
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10.2 Flussi super-critici e relative forme di fondo 

 

Le strutture sedimentarie primarie riflettono le complesse interazioni tra carico sedimentario e flussi 

portanti, come ampiamente dimostrato dalla ricerca in meccanica dei fluidi, geologia sedimentaria 

e ingegneria in contesti naturali, sperimentali e numerici (Kennedy, 1963; Leeder, 1983; Allen, 1985; 

Best, 1993, 1996).  

Nei flussi supercritici, l'inerzia domina sulla gravità; questo è espresso dal NUMERO DI FROUDE che 

è definito come il rapporto tra la velocità media della corrente e la celerità delle onde infinitesime:   

𝐹 =
U

√g A/B
si riconosce immediatamente che: F2 =

Q2∗B

g∗A3  ; h = A/B 

Dove: F = numero di Froude; U = velocità di flusso; g = l’accelerazione di gravità; A = area della 

sezione; B = larghezza superficiale; Q = portata; h = altezza del flusso. 

Pertanto, una corrente per la quale il numero di Froude sia unitario (F = 1) si dice in STATO CRITICO; 

si dice inoltre che: 

- la CORRENTE per la quale F > 1 è SUPERCRITICA o veloce, 

- la CORRENTE per la quale F < 1 è SUBCRITICA o lenta. 

Tali flussi possono essere ulteriormente caratterizzati da:  

-  il numero di Vedernikov, che distingue flussi uniformi stabili da quelli non uniformi instabili (Chow, 

1959; Koloseus & Davidian, 1966).  

Il numero di Vedernikov per canali ampi è definito come Ve = x*Fr (Chow, 1959), dove il coefficiente 

x descrive la dipendenza della velocità del flusso sulla profondità del flusso come utilizzato nella 

formula di flusso uniforme (Chézy, x = 1/2 o Manning, x = 2/3). Questa affermazione implica una 

transizione dal flusso stabile a quello instabile a Fr = 1*5 a 2. In flussi stabili e uniformi (Ve <1), le 

onde a superficie libera (onde nell'interfaccia superiore del flusso) saranno soppresse, mentre in 

flussi uniformi instabili (Ve> 1) a superficie libera le onde sono amplificate (Fig. 40) (Cornish, 1910; 

Koloseus & Davidian, 1966; Brock, 1967; Karcz & Kersey, 1980). 
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Figura 40 - Suddivisione concettuale dei fenomeni di flusso supercritico sulla base del numero di Reynolds e 
del numero di Vedernikov; la mobilità del fondo sedimentario fornisce un ulteriore criterio.(M.J.B. Cartigny 
et al., 2014) 
 

L'influenza di un fondo erodibile sulla transizione tra flussi supercritici stabili e flussi turbolenti 

supercritici instabili è ancora scarsamente vincolata; in particolare, le relazioni morfodinamiche tra 

flussi supercritici e forme di fondo tipiche di questi flussi sono poco conosciute. 

Una transizione fisica tra flusso supercritico e subcritico forma un salto idraulico, caratterizzato da 

un improvviso aumento della profondità e da una diminuzione della velocità del flusso, 

accompagnata da una sostanziale perdita di energia. Gli esperimenti hanno dimostrato che la 

configurazione geometrica dei salti idraulici varia a seconda della loro forza (Bradley & Peterka, 

1955; Chow,1959; Lennon & Hill, 2006). 

Forme di fondo–Questi flussi supercritici su sedimenti mobili conducono a una grande varietà di 

morfologie di fondo (Gilbert, 1914, Simons et al., 1965, Allen, 1982), a seconda delle condizioni del 

flusso e della granulometria del sedimento (Guy et al., 1966). Le forme di fondo generate da un 

flusso supercritico includono: antidune, chutes-and-pools e fasi cicliche (cyclic step). (Fig. 41 ) 
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Figura 41 - Panoramica ideale rappresentativa di quattro stadi relativi ai flussi supercritici unidirezionali, 
corrispondenti allo sviluppo dei diversi tipi di forme di fondo: antidune, chutes and pools e cyclic step 
(M.J.B. Cartigny et al., 2014). 
 

Le antidune sono forme di fondo geometricamente e dinamicamente in fase con onde superficiali 

non interrotte e mostrano tassi di migrazione variabili a seconda dell'energia di flusso e della 

dimensione del grano (Alexander et al., 2001; Carling & Schvidchenko, 2002; Yokokawa et al., 2010). 
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Le osservazioni sperimentali descrivono spesso lo sviluppo delle antidune (Simons et al., 1965, Guy 

et al., 1966, Yokokawa et al., 2010) che tendono a migrare a valle, indipendentemente dalla 

direzione della migrazione delle singole forme di fondo. 

I Chutes-and-pools sono costituiti da tratti in cui il flusso viene accelerato rapidamente (scivoli), 

terminando in un salto idraulico seguito da un lungo tratto in cui il flusso è tranquillo, ma sempre in 

accelerazione (Simons et al., 1965). 

Le fasi cicliche o cyclic step sono simili alle strutture di chutes-and-pools e sono state descritte come 

una serie di gradini ciclici che migrano lentamente verso monte, in cui ogni step o gradino si 

manifesta come una zona di flusso supercritico che scende velocemente verso valle passando per 

un salto idraulico (Parker, 1996).I cyclic step sono associati morfologicamente alle onde di sedimenti 

(Fildani et al., 2006; Kostic & Parker, 2006; Lamb et al., 2008; Kostic et al., 2010; Cartigny et al., 2011; 

Kostic, 2011). 

Nei canyon sottomarini le onde di sedimenti a grana grossa sono state interpretate come antidune 

(Normark et al., 1980) o cyclic step (Cartigny et al., 2011) formate da correnti di torbida, spesso la 

distinzione tra le fasi cicliche e i chutes and pools non è sempre chiara. 

Le cyclic step sono caratterizzate da un lato erosivo (lee side) e un lato deposizionale (stoss side). Il 

sedimento viene depositato principalmente sullo stoss side modellato da flussi subcritici (numero 

di Froude<1) mentre l'erosione è prevalente sul lato sottovento (lee side – Numero di Froude>1) 

(Parker, 1996). 

Quindi con l'aumento dei numeri di Froude, le forme di fondo denominate “antidune” caratterizzate 

da lunghezza d'onda piccola si trasformano gradualmente in forme di fondo a lunghezza d'onda più 

lunga, generando le cosidette cyclic step (M. J. B. Cartigny et al., 2014). 
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10.3 Cyclic Step 

Queste particolari forme di fondo sono caratterizzate da una migrazione verso l’alto che può essere 

riconosciuta sia attraverso la loro struttura interna (per esempio Migeon et al., 2000) che mediante 

confronto con successive mappe batimetriche (Smith et al., 2007). In passato, diverse combinazioni 

di simmetria e la direzione della migrazione ha portato a interpretazioni diverse sulla loro origine. 

Onde sedimentarie con asimmetria discendente e pendenza discendente la direzione della 

migrazione è stata interpretata come dune formate da flussi subcritici (Piper et al., 1988; Xu et al., 

2008), mentre altre forme caratterizzate da geometrie simmetriche combinate con direzioni di 

migrazione verso l'alto sono descritte come antidune formate da flussi da transitori a supercritichi 

(Normark et al., 1980). Più recentemente, Fildani et al., (2006); Lamb et al., (2008) e Spinewine et 

al., (2009) hanno suggerito che grandi forme di fondo presenti nel Canyon di Monterey, nel Canyon 

di Lee e nel Canale di Toyama, possono essere chiamate "cyclic step".  

 

Il termine cyclic step fu coniato da Parker (1996) per descrivere un tipo di forma di fondo che si 

verifica nel regime di flusso superiore. Studi numerici e sperimentali hanno dimostrato che queste 

forme sono controllate dall'alternanza di condizioni subcritiche e supercritiche all'interno di correnti 

di torbidità (Kostic and Parke 2006; Fildani et al., 2006; Spinewine et al., 2009; Postma & Cartigny 

2014), questo processo porta alla formazione di una serie di forme di fondo asimmetriche che 

migrano verso l'alto (spesso a forma di mezzaluna) (Clarkeet al., 2014) e per questo denominate da 

alcuni autori “crescent shaped bedforms” (Casalbore et al., 2013; Paull et al., 2010).Questi passaggi 

ciclici sono una serie di forme di fondo (step) che migrano lentamente verso monte, dove ciascuno 

step rivolto verso il basso (il lato sottovento della forma di fondo) è manifestato da un flusso 

interessato da un salto idraulico prima di riaccelerare sul lato caratterizzato da una pendenza 

inferiore ogni passaggio modifica il flusso d'acqua sovrastante e crea salti idraulici proprio a valle 

della parte più ripida delle forme di fondo. 

A monte di questi salti idraulici, il flusso rimane supercritico e l'erosione (che aumenta con la velocità 

dell'acqua) è maggiore; immediatamente a valle di essi, il flusso è subcritico e l'erosione è minima, 

in figura 49 è rappresentato lo schema di erosione che guida la migrazione a monte delle fasi cicliche 

(N. J. Balmforth A. Vakil, 2012). 

Queste forme di fondo derivano da un'instabilità lineare generata dall'interazione tra la dinamica 

del flusso e il fondo erodibile e sono previste una volta che il flusso diventa supercritico (Parker & 

Izumi 2000). 
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Studi di monitoraggio hanno dimostrato che queste onde di sedimento migrano verso l'alto in 

risposta al movimento verso il basso di correnti di torbidità (Hughes Clarke et al., 2012, 2014). 

Recentemente è stato mostrato che queste forme di fondo che migrano verso monte sono molto 

abbondanti e si verificano su una vasta gamma di dimensioni (Symons et al., 2016). In generale la 

migrazione verso l’alto di queste forme di fondo come antidune (Kennedy 1963) e passi ciclici (Taki 

& Parker 2005) sono caratteristiche dei flussi supercritici di Froude (Simons 1960; Cartigny et 

al.,2014). Gli studi numerici e sperimentali hanno dimostrato che i passaggi ciclici sono controllati 

da l’alternanza di condizioni subcritiche e supercritiche all'interno delle correnti di torbidità (Kostic 

& Parke 2006; Fildani et al., 2006; Spinewine et al., 2009; Cartigny 2011 ;Postma & Cartigny 2014) 

(Fig.42). 

 

 

Figura 42 - Disegno schematico di un treno di passi ciclici (flusso da sinistra a destra), al di sotto di una 
corrente di torbidità. L'acqua ambientale è blu e il letto è giallo con frecce che indicano la struttura interna 
del flusso della corrente di torbidità. La corrente di torbidità accelera passando da condizione subcritica sul 
lato sinistro, raggiungendo il numero di Froude critico (Fr = 1) sulla cresta prima della sua ulteriore 
accelerazione lungo il lato sottovento della forma di fondo. Il salto idraulico si trova sul lato sottovento. Sul 
lato di scarico le profondità del flusso sono elevate e le velocità basse causano deposizione e assestamento 
della lettiera. Sul lato sottovento, la profondità del flusso inferiore e le più alte velocità di flusso portano 
all'erosione o alla deposizione limitata. Lo squilibrio tra i lati di lee e di stoss innesca la migrazione a monte 
combinato con l'eventuale aggravamento. (M.J.B. Cartigny et al., 2011). 
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Negli anni 70 queste particolari forme erano già state riconosciute sia da De Koning (1970) su 

ecoscandagli durante lavori di dragaggio che da Van den Berg et al. (2002) che citava la presenza di 

cyclic step formati dalla corrente di torbidità causata dall'instabilità del pendio. 

Inizialmente vennero eseguiti esperimenti che ricreavano le condizioni subaeree, dimostrando che 

i passaggi ciclici si formano in condizioni subaeree su un canale inclinato se le pendenze sono 

abbastanza ripide da generare flussi supercritici con numeri di Froude superiori a quelli necessari 

per formare antidune.  

Proprio come molti altri schemi di particolari forme di fondo nella geomorfologia, questi passaggi 

sono stati razionalizzati da una prospettiva teorica in termini di instabilità lineare del flusso 

spazialmente uniforme, che si verifica a causa dell'interazione tra il fondo erodibile e la 

fluidodinamica sovrastante (Parker & Izumi 2000).  

Queste forme sono formate o modificate da frequenti variazioni di pendenza e relativi flussi 

sedimentari, la cui presenza è favorita dalla presenza concomitante di diversi meccanismi 

predisponenti e scatenanti, come un'alta velocità di sedimentazione dovuta alla vicinanza alla costa 

e connessione con fiumi che hanno lo sbocco a mare, a forti tempeste e eventi sismici (A. Bosman 

et al.,2017). 

Mastbergen (1989) e in seguito Kostic e Parker (2006) iniziarono a usare alcuni modelli numerici per 

studiare questi passaggi ciclici generati da flussi subacquei, come osservato in esperimenti su larga 

scala di Jorritsma (1973) e Mastbergen con Bezuijen (1988). Fildani et al., (2006) ha usato il modello 

di Kostic e Parker (2006) per collegare le onde dei sedimenti al di fuori del Shepard Bend nel Canyon 

di Monterey ai cyclic step formati dalle correnti di torbidità. 

Tuttavia, per interpretare con sicurezza queste particolari forme di fondo come passi ciclici sarebbe 

auspicabile confermare la migrazione delle forme di fondo nel tempo, mediante mappatura ripetuta 

(Smith et al., 2005; Conway et al., 2012; Hughes Clarke et al. 2014) come è stato effettuato nella 

testata del Canyon Foxi, nel margine meridionale sardo, settore orientale per questo lavoro. 

 

10.4 Caratteristiche delle forme di fondo “cyclic step” 

I passaggi ciclici sono caratteristiche erosionali che migrano verso monte segnalate sui fondali marini 

e legate a correnti di torbidità (Kostic et al., 2010). Recenti studi relativi alle onde di sedimenti 

oceanici ha dimostrato che queste particolari forme di fondo sono molto abbondanti e si verificano 

su una vasta gamma di dimensioni (Symons et al., 2016). 
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La granulometria del sedimento ha un impatto significativo sulla geometria delle fasi cicliche e sui 

processi che regolano le loro dinamiche, per questo, sono state raggruppate sul base della 

granulometria in onde di sedimenti a grana fine e grana grossa da Wynn e Stow (2002). Le onde dei 

sedimenti a grana fine si sviluppano più comunemente in aree in cui le correnti di torbida scorrono 

non confinate. Gli esempi attuali sono disponibili nel Fan di Monterey (Normark et al., 1980, 2002), 

sul Var Sedimentary Ridge (Migeon et al., 2000, 2001) e sul Fan di Amazon (Flood et al., 1995; 

Normark et al., 2002). Le lunghezze d’onda dei sedimenti a grana fine sono caratterizzati da valori 

che superano il chilometro con altezze fino a 80 m (Migeon et al., 2001; Wynn et al., 2002). Queste 

dimensioni appaiono strettamente correlate alla pendenza e alla distanza dalla zona di origine 

(Carter et al., 1990; Ercilla et al., 2002; Migeon et al., 2000; Normark et al., 2002). Le onde di 

sedimenti a grana fine consistono di fango su sabbia fine, con le granulometrie più grossolane 

depositate sul lato dello stoss (Ercilla et al., 2002). 

I cyclic step che si formano in sabbie fini producono intervalli di sabbia privi di struttura depositati 

dalla deposizione diretta delle particelle immediatamente a valle del salto idraulico (Leclair & 

Arnott, 2003; Postma et al., 2009). Le onde dei sedimenti a grana fine caratterizzano le fasi cicliche 

“up-slope asymmetrical”, anche se sono state trovate geometrie “down-slope asymmetrical” che 

sembrano caratterizzare le ambienti confinati e ad alta energia, mentre le fasi cicliche “up-slope 

asymmetrical” sono apparentemente più rappresentative per le forme di fondo a grana fine in 

ambienti non limitati e a energia intermedia. 

Le onde del sedimento a grana grossa si trovano spesso nella parte prossimale dei sistemi di fan 

sottomarini, come nei canyon e canali inferiori (Wynn et al., 2002). Le lunghezze d’onda di sedimenti 

a grana grossa raggiungono fino a 1 km con altezze delle onde fino a 10 m. Solitamente sono 

costituiti da sabbia e / o ghiaia e mostrano una migrazione verso l'alto. Esempi di onde di sedimento 

a grana grossa possono essere trovate nel Canyon Monterey (Smith et al., 2005, 2007; Xu et al., 

2008), nel Canyon Var (Piper e Savoye, 1993) e sul settore orientale della Valley sul Fan Laurentian 

(Hughes Clarke et al., 1990; Piper et al., 1985).  

Le uniche forme di fondo che presentano una gamma così ampia di asimmetrie sono fasi cicliche. La 

Fig. 43 mostra profili trasversali delle onde sedimentarie sia del Monterey Canyon che del Var 

Canyon 
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Figura 43 -A) Profili del fondo marino caratterizzato da cyclic step nel settore superiore del Canyon 
Monterey (Smith et al., 2005) e nel settore superiore del canyon Var (Malinverno et al., 1988). 
 

La preservazione delle strutture interne può essere generalmente intesa in termini di combinazione 

di tassi di aggradazione e migrazione, con l’aumento dei tassi di aggradazioni, i cyclic step possono 

avere: 

Tipo 1) aggradazione sul lato sopravento con erosione più estesa sul lato sottovento; tipo 2) 

aggradazione sul lato sopravento con una quantità simile di erosione sul lato sottovento; tipo 3) 

aggradazione su entrambi i lati, con fondi più spessi e più grossolani sul lato sopravento e fondi più 

sottili e sedimenti più fini sul lato sottovento (climbing cyclic steps). 

Inoltre, Mastbergen (1989) e Winterwerp et al. (1992) hanno semplificato la forma dei cyclic step in 

tre parti geometricamente definite (figura 44). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 44 -Disegno schematico di una serie di tre passaggi ciclici. (M.J.B. Cartigny et al., 2011). 
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Queste tre parti definiscono un cyclic step e dividono il passo ciclico in tre parti: la prima parte è la 

posizione del salto idraulico, dove il flusso decelera e si espande, la seconda parte è il lato sopra 

vento (stoss side), in cui il flusso accelera da subcritico fino a una condizione critica sulla cresta del 

gradino ciclico. La terza parte è il lato sottovento (lee side) della forma di fondo dove il flusso 

supercritico accelera di nuovo fino alla depressione dove la pendenza è fortemente ridotta e il 

successivo salto idraulico è maggiore. 

Queste tre parti sono una diretta conseguenza della variazione del numero di Froude. 

La geometria di un cyclic step è completamente determinata dalla lunghezza del salto idraulico, dalla 

lunghezza del lato stoss side, dalla lunghezza del lee side e dalle pendenze dei lati di stoss e lee side. 

I flussi carichi di sedimenti hanno numeri di Froude più alti a causa delle minori differenze di densità, 

pertanto, hanno maggiori probabilità di formare bedforms supercritici. 

Tutte le interpretazioni dell'onda dei sedimenti, le loro strutture interne e le condizioni di 

formazione sono ricapitolate in figura 45. 
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Le dune migrano verso il basso mentre le fasi cicliche migrano verso l'alto (M.J.B. Cartigny et al., 

2011). Sfortunatamente, le indicazioni sulla migrazione non sono sempre facilmente osservabile, 

solo se ci sono diverse misure nel tempo come quelli raccolti da Smith et al., (2007), o se le creste 

delle forme di fondo possono essere tracciate su tutta la larghezza del canale o del canyon, può 

essere dedotta la migrazione. Per tutte le forme di fondo, la velocità di migrazione è correlata alla 

velocità del flusso, per le dune comporta una velocità più elevate ai lati del canale, mentre per i 

cyclic step ciò indica velocità massime nell'asse del canale. Maggiore profondità di flusso e minore 

attrito rendono più probabile la presenza di velocità massime nell'asse del canale. 

La pendenza del lee side può essere un indicatore per il tipo di forma di fondo, per esempio le cyclic 

step possono formare una vasta gamma di angoli sul lato lee side (sottovento) e elevate pendenze 

sono possibili solo se il lato sotto vento viene eroso (Van den Berg et al., 2002). L'erosione sul lato 

sottovento della forma di fondo è un forte indicatore per i cyclic step o le antidune, perché nelle 

dune l’erosione agisce solo sul settore stoss side. 

Un'altra indicazione per distinguere le dune dai cyclic step si trova nel comportamento di 

arrampicata che si vede spesso nelle forme di fondo, dove i depositi si formano su entrambi i settori 

di stoss e lee side. 

Le dune non sono in grado di mostrare il comportamento di arrampicata a causa dello smorzamento 

delle turbolenze alle alte concentrazioni sul fondo che invece caratterizzano le correnti di torbidità. 

(Bagnold, 1966; Bridge and Best, 1998; Van Den Berg et al., 2007). 

Gli esperimenti hanno dimostrato che i passaggi ciclici sono in generale di un ordine di grandezza 

più grande delle antidune (Cartigny et al., 2009) e la loro formazione è regolata da flussi dominati 

dal carico sospeso (Jorritsma, 1973; Mastbergen e Bezuijen, 1988). 
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11 Sistema piattaforma-scarpata superiore: strutture sedimentarie. 

 

Negli ultimi decenni sono state rilevate onde di sedimenti caratterizzate da una vasta gamma di 

impostazioni sottomarine, con grandi varietà nelle dimensioni e nella granulometria del sedimento, 

spesso in ambiti geodinamici differenti. 

A seconda della loro origine, le onde dei sedimenti possono essere classificate come onde di 

sedimento legate a una corrente di fondo, onde di sedimenti legate a correnti di torbida o solo onde 

di sedimento, se l'origine è sconosciuta (Wynn & Stow, 2002). 

Le differenti strutture, la loro disposizione e le dimensioni variano in funzione della velocità della 

corrente, dell’intensità delle onde, della profondità, della distribuzione granulometrica, del grado di 

rugosità del fondo, della composizione e della disponibilità del sedimento. 

In base alla velocità di flusso si può fare una suddivisione delle strutture sedimentarie tra strutture 

sedimentarie trasversali al flusso caratterizzate da valori di velocità compresi tra 0.5 m/s e 1.5 m/s 

e le strutture sedimentarie longitudinali con valori di velocità di flusso compresi tra 1.5 m/s e 2 m/s) 

(Soulsby, 1997; Stow et al., 2009), una rappresentazione schematica delle strutture sedimentarie 

presenti in specifiche condizioni di velocità e granulometria viene riportata in figura 46.  

https://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0025322714000735#bbb2220
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Figura 46 – Rappresentazione schematica delle strutture sedimentarie presenti in specifiche condizioni di 
velocità e granulometria (Stow et al., 2009).  

 

 

 

 

 

 

https://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0025322714000735#bbb2220
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- Strutture sedimentarie trasversali  

Le strutture sedimentarie si formano su sedimenti sciolti e si sviluppano perpendicolarmente alla 

direzione delle correnti (Fig.47). Si formano a causa di correnti trattive le quali rimuovono e 

depositano continuamente sedimenti. Questo processo crea delle increspature caratterizzate da 

un’alternanza di creste e depressioni nel senso della corrente, che danno origine alla tipica 

espressione delle strutture trasversali, i ripples e le dune sottomarine, simili morfologicamente, ma 

con ordini di grandezza distinti. 

I ripple marks sono increspature del fondo, con dimensioni da centimetriche a decimetriche, essi 

non si sviluppano su sedimenti di granulometria superiore a 0,7 mm. Le dune hanno dimensioni che 

vanno dal metro alle centinaia di metri (Middleton & Southard;1984). 

Le strutture sedimentarie trasversali possono essere sia simmetriche che asimmetriche. Le strutture 

asimmetriche presentano il lato esposto controcorrente più lungo e con una pendenza minore, 

mentre il lato orientato nel verso della corrente si presenta più corto e più pendente; le forme 

simmetriche, invece, hanno i fianchi con uguale pendenza. 

L’identificazione del verso del lato più inclinato permette la determinazione del verso prevalente 

della corrente di fondo responsabile della formazione della struttura. 

Le strutture sedimentarie trasversali vengono classificate da alcuni autori in funzione della 

lunghezza d’onda che si misura fra cresta e cresta o fra valle e valle. Il valore standard della 

lunghezza d’onda che distingue i ripples dalle dune è 0.5 m, per cui si definiscono come ripple 

subacquei le forme di fondo con altezza centimetrica con λ < 0.5 m e come dune subacquee quelle 

di altezza anche di decine di metri e con λ > 0.5 m. Middleton e Southard (1984); Amos e King (1984), 

descrivono le dune sottomarine suddividendole in megaripples 2D e megaripples 3D. 

Le prime si formano da correnti a bassa velocità (40-60 cm/s) con granulometria sabbiosa, creste 

lineari, altezza di 0.1 – 0.2 m e lunghezza d’onda pari a 0.2-0.5m. 

I megaripples 3D si formano in sabbie medio-grossolane da correnti a velocità maggiori di 1.5 m/s. 

Essi hanno lunghezze d’onda inferiore ai megaripples 2D (Reineck & Singh, 1980). 

Le sand waves sono un’altra tipologia di strutture trasversali caratterizzate da altezze comprese tra  

0.5 e12 m, le quali si formano in sedimenti di tipo sabbie medio - grossolane, ghiaia, ad opera di 

correnti o onde con velocità di 40 –100 cm/s, esse sono forme di fondo a grande scala, e presentano 

forme composite. 
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Figura 47 – a) Schema grafico di alcune strutture sedimentarie trasversali; b) megaripples 2D e 3D (Reineck 
e Singh, 1980); c) evoluzione ripple marks asimmetrici e simmetrici. 

 

 

 

 

- Strutture sedimentarie longitudinali  

Le strutture sedimentarie longitudinali sono strutture che si sviluppano parallelamente alla 

direzione delle correnti (Fig.48). Esse possono essere divise in strutture longitudinali ad azione 

erosiva e strutture longitudinali deposizionali. Esempi delle forme erosive sono: i comet marks, 

strutture di fondo costituite da lunghe scie con all’origine ostacoli rocciosi, massi, accumuli 

conchigliari ecc; solitamente la scia è in depressione rispetto al fondo circostante e all’interno vi 

sono sedimenti più grossolani (Werner et al., 1975,1980). Si verificano a velocità di flusso 

relativamente alte (da 0,4 a> 1 m s-1) e sebbene possano includere code deposizionali e sono 

principalmente di origine erosiva (Stow et al., 2009). Appartengono al primo gruppo anche i furrows 

(solchi) e le tasche d’erosione. I furrow sono strutture caratterizzate da ampiezza e profondità 

rilevanti (larghezza 5-150 m, lunghezza 1-10 km), che possono incidere o tagliare completamente 

gli strati sottostanti la superficie su cui si impostano, la loro origine è legata per esempio alle correnti 

di torbida. I furrows sono tratti allungati, principalmente erosivi, con spaziatura regolare o irregolare 
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e una planimetria da parallela a leggermente sinuosa. In genere sono riconosciuti tra le forme di 

fondo a più alta velocità, con velocità di flusso stimata come> 0,3 m s-1 per i solchi di fango, 0,6-1,5 

m s-1 per i solchi di sabbia e> 0,75 m s-1 per i solchi di sabbia e ghiaia (Stow et al., 2009). Le tasche 

d’erosione sono cavità che si differenziano dai canali per la mancanza di una direzione preferenziale. 

La transizione tra forme di fondo erosive e deposizionali è graduale, caratterizzata da forme di fondo 

ibride come “groove” (scanalature) e “ridge” (ondulazioni longitudinali, Flood, 1981) e strutture 

combinate di nastri di sabbia e / o solchi di sabbia i rispettivi sand ribbons e sand furrows. 

Appartengono alle strutture longitudinali deposizionali, i “sand shadows” (obstacle shadow) 

(Werner et al., 1975,1980),corpi sabbiosi allungati dietro a un ostacolo nel senso della corrente in 

leggero rilievo sul fondo circostante, i“ridges” (lineazioni longitudinali), micro rilievi allungati in 

direzione delle correnti che si formano in seguito all’azione dei granuli che tendono a raggrupparsi 

in nastri o bande allungate parallelamente alla corrente e i “sand ribbons” (Kenion, 1970) lunghi e 

sottili nastri alti meno di 1 m formati da un velo di sedimento sabbioso giacente su substrati ghiaiosi 

o rocciosi. Sono forme di fondo ad alta velocità (generalmente 0,7-1,5 m s-1) che comportano 

vagliatura ed erosione di un substrato di sabbia o ghiaia accoppiata con la ridistribuzione del 

materiale in cumuli di nastro allungati (Stow et al., 2009). Vengono considerate forme irregolari in 

quanto sia deposizionali che erosive e si formano in ambiente di piattaforma continentale. Infine vi 

sono i “sand patches”, depositi da correnti deboli che si possono presentare sia sotto forma di 

chiazza che allungati disposti trasversalmente o parallelamente alla corrente. Possono raggiungere 

elevate dimensioni e solitamente si formare ad una profondità compresa tra i 30 m e i 90 m. 

 

https://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0025322714000735#bbb2220
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Figura 48 – Tipologie di strutture sedimentarie longitudinali (Belderson et al., 1982): (A sinistra) tipi di 
creste e solchi – a) solchi continui,rettilinei,uniformi; b) solchi continui,rettilinei,strozzati; c) solchi continui, 
leggermente sinuosi; d) solchi continui, fortemente sinuosi; e) solchi continui, spinati; f) solchi discontinui, 
paralleli, a righe affiancate; g) solchi discontinui, paralleli, alternati; h) solchi discontinui, convergenti 
(struttura a fiordaliso); i) solchi discontinui, creste dendritiche; l) solchi discontinui, creste anastomizzate; 
m) solchi discontinui, pennati; n)solchi discontinui, a coda di gatto; o) passaggi da impronte tipo a, a 
impronte tipo f, a impronte poligonali e viceversa. (A destra) ulteriori tipologie di strutture longitudinali. 
 

Esempi di strutture longitudinali come comet marks che non è stato possibile riconoscere nel 

margine meridionale sardo, sono stati mappati nelle Bocche di Bonifaccio nella Sardegna 

settentrionale. I comet marks singoli si individuano nei sonogrammi come lunghe scie alle spalle di 

un ostacolo, più scure rispetto alle aree circostanti. Una delle forme più caratteristiche (Fig. 49) è 

localizzata nell’ ampia e piatta depressione antistante Capo Testa, l’omonima Piana di Capo Testa e 

raggiunge una lunghezza di 1,5Km e una larghezza di 100 metri. 
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Figura 49 - Mosaico registrazioni Side Scan Sonar 100 KHz, a W di Capo Testa. Comet marks di grande 
dimensioni - Cm: scia comet marks; Rc: ostacolo roccioso affiorante; La forma più grande rappresentata 
lungo la diagonale dell’immagine è lunga 1500m e larga 100m l’ostacolo si erge sul fondo di 1,5m      
Sezione A-A’ trasversale al comet marks. D: depressione di natura erosiva, dislivello medio di circa 1m 
rispetto al fondale, nella depressione giacciono materiali grossolani residuali. 
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- Pockmark 

Un ulteriore tipologia di forme di fondo sono quelle legate all’emissione di fluidi lungo i margini 

continentali. Nei margini continentali la presenza della risalita di fluidi nei fondali marini, si 

manifesta con la presenza di strutture in rilievo come i vulcani di fango oppure con strutture 

depresse come i pockmark (Fig. 50). I primi sono strutture in rilievo costituite da fango misto a gas, 

acqua e olio. La loro formazione è dovuta a risalite di materiale argilloso (diapiri di fango) a causa di 

emissioni di fluidi ricchi in acqua, gas e idrocarburi. I secondi sono crateri che si trovano su fondo 

marino fangoso che si formano a causa della risalita di fluidi (King & MacLean, 1970; Hovland et al., 

1987; Hovland & Judd 1988). Sul margine meridionale sardo, li troviamo sia come strutture isolate 

che di gruppo.  

I pockmarks furono descritti per la prima volta da King e MacLean (1970) come depressioni 

morfologiche del fondale marino, sono generalmente interpretati come l'espressione di una 

migrazione fluida verso l'alto e di infiltrazioni nei fondali marini di metano, o altri fluidi (Judd & 

Hovland 2007) sotto pressione. Lungo i margini continentali, molti settori di scarpata continentale 

mostrano una stretta relazione tra le dinamiche sedimentarie, la stratigrafia del sottosuolo, 

l'impostazione strutturale, i percorsi di migrazione dei fluidi nel sottosuolo e le infiltrazioni nei 

fondali marini (Gay et al., 2006). Recentemente, tali morfologie sono state mappate in 

corrispondenza di lineamenti tettonici (Geletti et al., 2008, Andersen and Huuse 2011). 

Sui fondali marini la densità dei pockmark può variare in base alle caratteristiche geologiche, del 

flusso dei fluidi e la natura dei sedimenti dei fondali. DaI punto di vista geologico, alla base della 

migrazione dei gas vi sono i fenomeni di degassamento della Terra in relazione ai processi 

geodinamici. Il fenomeno di risalita di fluido si manifesta in ambienti geodinamici differenti, sia in 

quelli compressivi, come le zone di backthrust (ad es. Nuova Zelanda, Pettinga 2003), che distensivi, 

come nelle aree di rifting e nei margini continentali passivi (ad es. Nigeria, Graue, 2000), e si 

manifesta con morfologie differenti in funzione dell’entità dell’emissione, del tipo di fluido e dei 

sedimenti attraversati. 

I fluidi grazie alla presenza di canali preferenziali, che offrono una minore resistenza al moto, 

possono subire una migrazione in direzione verticale quando si trovano in zone interessate da 

discontinuità tettoniche (es. faglie e fratture) e in direzione orizzontale quando sia hanno zone di 

elevata permeabilità in un'unica successione litologica (es. livelli sabbiosi all’interno di una 

successione argillosa). 
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I processi di migrazione sono variabili nel tempo, per questo la risalita dei gas verso la superficie 

può essere considerata, almeno alla scala dei tempi geologici, un fenomeno intermittente (Gold & 

Soter, 1985; Torgersen & O’Donnel, 1991). 

Inoltre per utilizzare questa terminologia è necessario che i gas si presentino in concentrazioni abbastanza 

elevate da formare un dominio di gas (Gold & Soter, 1980).  Gli idrati del metano si formano spontaneamente 

lungo i margini continentali quando vi è acqua e gas in sufficienza, è stato osservato che, in condizioni di 

gradienti geotermici tipici, i gas idrati si formano a partire da 300-500 m (Kvenvolden & Barnard,1983); a 

profondità minori infatti l'acqua ha temperature troppo alte per la loro formazione.  

 

 

Figura 50 -  Evoluzione vulcani di fango e pockmarks: a) schema che mostra la formazione dei vulcani di 
fango sottomarini: (A)  risalita diapirica senza espressione morfologica sul fondo del mare  (B), un vulcano di 
fango si forma sul fondo del mare;  (C)  emissioni sul  fondo marino; (D1, D2) vulcani di fango  si  formano a 
causa della migrazione lungo le faglie. Le frecce indicano i percorsi di migrazione dei fluidi (Milkov, 2005). b) 
la formazione di un pockmark: I pockmarks si trovano spesso in cima rispetto ai camini di gas. Le fughe di 
gas lente e continue attraverso tali camini generano degli sprofondamenti, generando tali morfologie. 

 

La destabilizzazione dei gas idrati conduce alla liberazione di enormi volumi di gas e acqua in tempi 

brevi e ciò può causare sovra-pressione interstiziale, diminuzione della resistenza al taglio dei 

sedimenti, processi di deformazione, scivolamenti e franamenti. 

Tra gli esempi più noti in letteratura della relazione tra dissociazione dei gas idrati e instabilità 

sedimentaria, è nota la Storregga slide, in cui una serie di mega-slumps e slides lungo il margine 

norvegese innescate dalla destabilizzazione dei gas idrati ha coinvolto depositi del Terziario e del 

Quaternario (Bugge et al., 1987; Jansen et al., 1987; Kvalstad et al., 2005; Archer, 2007).  

Anche nel Mediterraneo sono stati osservati legami tra gas idrati, formazione di carbonati autigeni 

e instabilità sedimentaria con formazione di slides, slumps e brecce caotiche (Bohrmann et al., 1998; 

Aloisi et al., 2000). 
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11.1 Forme di fondo in piattaforma intermedia e sul ciglio della scarpata continentale (Margine 

Meridionale sardo) 

 

La piattaforma continentale del margine meridionale sardo è caratterizzata da numerose strutture 

sedimentari sia del tipo trasversale che longitudinale. Attraverso l’analisi dei dati Side Scan Sonar e 

multibeam alcune delle forme di fondo riconosciute sono state suddivise in: 

- forme di fondo di ambiente di piattaforma intermedia 

- forme di fondo sulla scarpata superiore continentale. 

 

 

Piattaforma intermedia 

La prima tipologia è legata alle correnti di fondo presenti in piattaforma continentale intermedia– 50 

/– 70 m che è sede di processi deposizionali in genere poco condizionati da fattori idrodinamici.  

Tuttavia, sono presenti alcune strutture sedimentarie rielaborate da correnti di fondo come le dune 

di selezione granulometrica che riorganizzano i depositi a ghiaie biogeniche a maerl e Pralines come 

quelle riconosciute a largo di Capo Altano e nel Golfo di Cagliari. 

 

- Ghiaie biogeniche rielaborate da correnti 

I depositi a ghiaie biogeniche ad alghe rosse di tipo rodolitico, tipiche “facies a praline” della 

biocenosi del detritico costiero, sono presenti nella piattaforma continentale intermedia (Fig.51). Si 

tratta di sedimenti le cui tessiture sono spesso eterogenee, talora molto grossolane e favoriscono 

processi di selezione granulometrica dovuti alle correnti trattive di fondo. Sono presenti anche le 

“facies a maerl” ove la minore influenza idrodinamica consente una crescita più irregolare. 

Questa facies si stabilisce su sedimenti costituiti da frammenti di conchiglie in cui la frazione fangosa 

è sempre ridotta; oppure si sviluppa a partire da un deposito di smantellamento biohermale.  Le 

ghiaie biogeniche sono costituite da noduli irregolari (pochi centimetri di diametro) che si formano 

per sovrapposizione di talli di Rodoficee calcaree, come ad esempio Lithothamion valens e Spongites 

fruticulosus. 
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Figura 51 -Ghiaie biogeniche in facies di Maerl e Pralines.    
 

Spesso, nella parte centrale di questo nodulo è possibile riconoscere il nucleo iniziale: un piccolo 

litoclasto o un frammento di guscio calcareo. Poiché l’alga rossa vive su tutta la superficie del 

nodulo, queste masse sferoidali sembrano essere soggette a, seppur modesto, spostamento sul 

fondale da parte delle correnti di fondo. 

Queste facies vengono individuate nelle registrazioni side scan sonar grazie al forte backscatter che 

conferisce all’immagine un aspetto granuloso e grigio scuro. Si tratta di depositi che rappresentano 

la frazione più grossolana delle ghiaie biogeniche, che sotto l’azione di correnti di fondo si 

organizzano secondo dune di selezione granulometrica; nelle registrazioni side scan sonar sono 

definite da una facies acustica scura e contrasto elevato rispetto ai sedimenti circostanti. Queste 

strutture sono rilevabili nella piattaforma continentale a nord e a nord ovest di Capo Altano, settore 

occidentale del margine meridionale sardo a profondità comprese tra -40 m e -50 m, in aree 

caratterizzate da morfologia sub-pianeggiante o a debole pendenza. 

Anche a largo del Golfo di Cagliari, in piattaforma intermedia sono stati distinti morfotipi delle piane 

sedimentarie, caratterizzate da strutture sedimentarie a facies a mäerl e pralines. 
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Sono presenti in aree caratterizzate da morfologia a debole pendenza e mostrano un allungamento 

prevalente in direzione circa nordovest-sudest (Fig. 52). 

 

Figura 52 -Mosaico registrazioni Side Scan Sonar 100 KHz, campagna “Mappatura della Posidonia oceanica 
lungo le coste della Sardegna” – Fondali nel settore occidentale del Golfo di Cagliari -50m – 60m circa 
dominate da facies a mearl e pralines. 
 

Un'altra tipologia di strutture sedimentarie è stata individuata 2,8 mn a nord ovest di Capo Altano; 

in questo settore assumono morfologia irregolare, probabilmente a causa di fenomeni di 

interferenza tra le correnti di fondo e le cornici nette degli affioramenti ad arenarie conglomeratiche 

in facies di beach rock; in questo caso le strutture sedimentarie a dune di selezione granulometrica 

sono correlabili con sistemi di tipo dune 3D (Fig. 53). 
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Figura 53 - Mosaico registrazioni Side Scan Sonar 100 KHz, campagna “Mappatura della Posidonia oceanica 
lungo le coste della Sardegna” – Fondali 2,8 Mn a nord-ovest di Capo Altano. 1) arenarie conglomeratiche 
cementate in facies di beach rock; 2) Sabbie grosse ghiaiose bioclastiche; 3) Ghiaie biogeniche interessate 
da strutture sedimentarie a dune di selezione granulometrica; 4) Sabbie grosse a ghiaie biogeniche. 

 

Nel settore del Golfo di Cagliari a sud est di Capo Sant’Elia sono presenti strutture trasversali a 

diversa scala che si estendono a profondità variabili dai - 30 ai - 55 m. 

La presenza, la distribuzione e le dimensioni delle forme di fondo sono legate all’azione del moto 

ondoso e risulta essere di fondamentale importanza la profondità (Fig. 54). 
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Figura 54 - Mosaico registrazioni Side Scan Sonar 100 KHz, campagna “Mappatura della Posidonia oceanica 
lungo le coste della Sardegna” – Fondali a sud est di Capo Sant’Elia, strutture sedimentarie a dune 3D e di 
selezione granulometrica. 
 

Le strutture più grandi si incontrano a profondità minori dove l’andamento delle creste è 

generalmente sinuoso e talvolta linguoide mentre si presenta più rettilineo a profondità maggiori 

dove si osservano solo piccole sand waves, con dimensione minime a decrescere fino alla loro 

scomparsa a largo. 

Le forme di dimensioni maggiori sono localizzate a -50 metri circa, sono caratterizzate da lunghezze 

d’onda di decine di metri, altezze di qualche metro e creste orientate da SE. 

Il cambiamento tessiturale tra cresta e dosso è evidenziato dalla diversa risposta acustica, 

rispettivamente chiara e scura, in quanto risulta più semplice la presa in carico del sedimento più 

fine che va a costruire la sommità delle strutture, mentre il sedimento più grosso subisce limitati 

movimenti. 
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Inoltre, attraverso l’analisi del DTM acquisito durante le campagne Magic 2009 e Magic 2010 sono 

state riscontrate strutture sedimentarie longitudinali che si sviluppano parallelamente alla direzione 

delle correnti (Fig. 55). 

Si presentano organizzate in nastri e bande allungate con lunghezze che variano dai 500m ai 1400m 

e larghe in media 250m, l’evoluzione e il trasporto di queste forme è unidirezionale. 

Sono state individuate a sud ovest del Golfo di Palmas e assumono morfologia irregolare, anche in 

questo caso le strutture sedimentarie sono correlabili a dune di selezione granulometrica. 

 

 

Figura 55 - DTM settore meridionale Golfo di Palmas. -145m/-160m. Forme di fondo longitudinali a 
evoluzione unidirezionale. 
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Scarpata continentale superiore 

Nella scarpata continentale superiore le diverse forme di fondo sono state rilevate principalmente 

all’interno di frane sottomarine. Attraverso l’analisi dei dati morfobatimetrici è stato riconosciuto 

nella scarpata superiore a circa 13 km da Sarroch e Pula (Golfo di Cagliari), un fenomeno gravitativo. 

La frana è caratterizzata da un'unica nicchia di distacco e il deposito derivante genera una 

morfologia superficiale interpretata come creep indice di movimenti viscoso plastici. Si sviluppa da 

una profondità minima di -110 m a una profondità massima di -320m e il volume complessivo di 

sedimento interessato è intorno ai 50 mila mc. 

E’ presente un duplice meccanismo destabilizzante, da un lato vi è il collasso gravitativo che ha sede 

nel bordo della piattaforma, dall'altro vi è un importante processo di scalzamento alla base del 

deposito ad opera del Canyon Sarroch sottostante per erosione di meandro. 

Il sedimento interessato dall’evento gravitativo mostra delle strutture di fondo a forma sinuosa che 

sono il risultato dell’interazione tra il movimento del fluido e delle particelle. Presentano lunghezze 

d’onda di decine di metri e altezze di qualche metro (Fig. 56).  

Figura 56– Frana sottomarina antistante Sarroch (Golfo di Cagliari) caratterizzata da un'unica nicchia di 

distacco e il deposito derivante genera una morfologia superficiale interpretata come creep. 

 

In figura 57 è riportata l’interpretazione realizzata su una sezione sismica acquisita da Lecca et al., 

1988. Il profilo è stato realizzato longitudinalmente rispetto alla frana per questo è stato possibile 

mettere in evidenza il terrazzo deposizionale sommerso di low-stand 1, la deformazione a creep 2, 

la frana significativa 3, l talweg del Canyon Sarroch responsabile dello scalzamento alla base 4, la 

serie deposizionale Plio-Pleistocenica 5 e 6. 
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Inoltre nel settore orientale del margine meridionale sardo, sulla scarpata superiore sono state 

mappate delle particolari forme di fondo interne a una frana sottomarina di elevate dimensioni 

sviluppatasi all’interno della testata del canyon Foxi, nel settore nord-orientale del Golfo di Cagliari, 

compreso tra una profondità minima di -140m e una massima di-380m (Fig. 58). 

La porzione superiore del deposito è caratterizzata dalla presenza di numerose forme di fondo a 

forma di mezza luna caratterizzate da una lunghezza d’onda variabile dalle decine alle centinaia di 

metri e altezze di alcuni metri con le linee di cresta disposte approssimativamente perpendicoli alla 

massima pendenza. La genesi e la morfologia di queste forme di fondo verranno presentate di 

seguito, classificate come cyclic step. 

 
 

 

Figura 58 – Cyclic step mappate all’interno della frana sottomarina di elevate dimensioni sviluppatasi sulla 
testata del canyon Foxi, nel settore nord-orientale del Golfo di Cagliari, compreso tra una profondità 
minima di -140m e una massima di-380m. 

 

Un ulteriore fattore che sembra condizionare la stabilità dei fondali, per degrado dei caratteri geo-

tecnici (minore resistenza agli sforzi di taglio) è la risalita o presenza di gas nei sedimenti. 

Nella scarpata superiore continentale della Sardegna meridionale (settore occidentale) durante la 

C/O “Canale di Sardegna 2009” sono state riscontrate delle forme legate alla risalita di fluidi e/o gas 
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idrati, creando un peggioramento delle caratteristiche geotecniche dei materiali e una diminuzione 

dei valori di resistenza al taglio di essi. 

Questo fenomeno è riscontrabile dall’analisi dei dati multibeam dove è evidente la presenza di 

depressioni di forma circolare in prossimità della testata del Canyon Toro, provocate dalla 

fuoriuscita di fluidi e gas idrati (Fig. 59). 

Si può affermare quindi che l’innesco di movimenti gravitativi sia controllato non solo dalla tettonica 

e dalla dinamica sedimentaria che con le correnti profonde crea scalzamento al piede dei versanti 

destabilizzando i materiali ma anche dalla fuoriuscita di fluidi e di gas idrati dal fondo del mare. 

 

Figura 59 - Pockmarks sul ciglio della testata del Canyon “Toro”, Sardegna meridionale, (Foglio 62 – 
Progetto Magic), la linea trattegiata rappresenta il ciglio della piattaforma continentale. 
 

 

Morfologie simili sono state riscontrate anche sul Foglio 61 “Teulada” sulla scarpata continentale. 

Si tratta di numerose morfologie depresse con forma circolare, localizzate sul limite occidentale del 
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Canyon di Teulada, si presentano profonde sino a 40 metri e con diametro compreso tra 100 e 500 

metri riconducibili a pockmarks (Fig. 60a). L’origine di queste morfologie in area di scarpata 

superiore può essere messa in relazione con subsidenza per fuoriuscita di fluidi dai sottostanti 

sedimenti fini del corpo di progradazione plioquaternario o da livelli a dominante frazione organica 

della sottostante sequenza miocenica. L'esame della stratigrafia del dettaglio dei pockmarks rilevati 

(60b e c) è stato effettuato sulla base di una risoluzione molto alta di registrazioni sismiche acquisite 

da GeoChirp durante le campagne oceanografiche MAGIC. 

 

Figura 60 -  A - Modello 3D del margine meridionale continentale superiore del Sulcis. 1 - area Pockmarks 
associata a processi di risalita di liquidi; 2 – lato sinistro del canyon Canyon di Teulada affetto da 
smottamenti. Predisponenti fattore è la caduta delle proprietà dei sedimenti geomeccanici come risultato 
del processo di fuga fluido. B - Registrazione GeoChirp: due pockmarks; C) sismico i riflettori sono interrotti 
e al di sotto della depressione chiusa è rilevabile risposta a un segnale sismico trasparente correlato alla 
presenza di liquidi fuoriusciti. La registrazione sismica che mostra lo stato attuale di attività di queste 
morfologie (Deiana et al.2016). 
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Queste forme di fondo riconducibili a pockmarks presenti nel margine meridionale sardo settore 

occidentale sono state mappate anche nella scarpata superiore del Golfo di Cagliari, nella testata 

del Canyon Sant’Elia. 

 

Figura 61 – Pockmarks sulla testata del Canyon Sant’Elia nella scarpata superiore antistante il Golfo di 
Cagliari. 

 

In figura 61 vengono mostrati i pockmarks mappati sulla testata del Canyon Sant’Elia nella scarpata 

superiore antistante il Golfo di Cagliari. Su quattro di queste forme di fondo sono stati misurati 

diametro e profondità, sono caratterizzate da valori inferiori rispetto a quelle rilevate a largo di 

Teulada, precedentemente descritte. Il pockmark numero 1 è caratterizzato da un diametro di circa 

20x30m e una profondità di circa 4,5m; Il pockmark numero 2 è caratterizzato da un diametro di 

circa 30x40m e una profondità di circa 4m; Il pockmark numero 3 è caratterizzato dall’unione di due 

pockmarks vicini, entrambi caratterizzati da un diametro di circa 20x35m e una profondità di circa 

3m; Il pockmark numero 4 è caratterizzato da un diametro di circa 30x45m e una profondità di circa 

4m. 
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12 Processi di instabilità sulla testata del Canyon Foxi (Margine Meridionale Sardo) e cyclic step 

Il Canyon Foxi è localizzato nel settore più settentrionale del margine meridionale sardo all’interno 

del Golfo di Cagliari. 

Si colloca in corrispondenza del prolungamento a mare del Graben del Campidano che influenza non 

solo l’evoluzione della testata del canyon ma tutto il settore orientale della scarpata continentale. 

Una delle caratteristiche più importanti di questo canyon che lo differenzia dagli altri presenti nel 

Golfo di Cagliari e nel resto della Sardegna è che questo dista dalla linea di costa poco più di 1000 m 

e si presenta in evoluzione retrogressiva, è il secondo settore più vicino alla costa, dopo il Canyon 

Gonone nel Golfo di Orosei. 

La mappatura batimetrica della scarpata continentale antistante il Golfo di Cagliari ha rivelato la 

presenza di particolari forme di fondo, tali forme sono state mappate nel settore nord-orientale del 

margine meridionale sardo (Sardegna, Mediterraneo centrale/occidentale) e sono localizzate nella 

testata del canyon che ha avuto origine da processi di instabilità e successivamente si è evoluta in 

una regione canalizzata, caratterizzata da una fitta rete di canali interessati da larghezze comprese 

tra i 50 m e i 500 m e una lunghezza media di 2,5 km. 

 

 

Figura 62 – Modello digitale del terreno della testata del Canyon Foxi con la localizzazione dei profili 
longitudinali utilizzati per analizzare le forme di fondo – cyclic step.  
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In figura 62 è possibile vedere un inquadramento della testata del Canyon Foxi e la rispettiva 

localizzazione dei profili longitudinali fondamentali per l’analisi delle forme di fondo. 

La testata del Canyon ha una morfologia denominata a cavolfiore, all’interno della testata è stata 

rilevata una frana sottomarina caratterizzata da elevate dimensioni, interessando un volume di circa 

4,5 milioni di metri cubi, le cui principali caratteristiche morfologiche sono riportate in figura 63. 

 

 

Figura 63 – Caratteristiche morfologiche principali rilevate della testata del Canyon Foxi che presenta una 
morfologia a cavolfiore, in questo settore il ciglio della piattaforma è orientato parallelamente ad 
un’importante lineamento tettonico e si sviluppa lungo la faglia bordiera orientale del graben del 
Campidano. 

 

 

Sono state rilevate a una profondità compresa tra -140 m e -540 m delle particolari forme di fondo, 

esse interessano la testata del canyon che racchiude un’area lunga circa 7 km e larga 3 km nella 

parte sommitale della testata del canyon e circa 450m nel settore basale. 

Il canyon incide il bordo della piattaforma continentale meridionale a una profondità media di - 75 

m e attualmente a causa della mancanza di dati in piattaforma non è possibile dimostrare una 

diretta connessione con l'ambiente costiero. 
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Il canyon è stato mappato fino a una profondità di 600 m tributario del Canyon Sant’Elia che invece 

è stato mappato fino alla profondità di 900 m. Le forme di fondo all'interno del canyon mostrano 

lunghezze d'onda con valori che variano da poche decine di metri a valori che superano il centinaio 

di metri e altezze dell’ordine del metro con le linee di cresta disposte approssimativamente 

perpendicoli alla massima pendenza. Le bedforms più grandi con movimenti più evidenti sono state 

mappate nel settore occidentale della testata e si verificano lungo un tratto canalizzato con 

pendenza media di circa 9 °. 

L’analisi morfometrica effettuata sui profili più significativi dell’area di studio è stata eseguita con i 

software Global Mapper, sono stati misurati per ogni step alcuni parametri quali, la pendenza dello 

stoss side, la pendenza del lee side, la lunghezza d’onda e l’altezza. I dati rappresentano una media 

dei valori misurati sui profili relativi al 2009 e al 2017. 

Inoltre per ogni profilo è stata calcolata la migrazione in metri comparando i profili misurati sui dati 

morfobatimetrici del 2009 e del 2017, analisi effettuata con l’ausilio del software autocad. 

Tramite i modelli digitali del terreno sono stati creati dei profili longitudinali, con la linea blu viene 

rappresentato il profilo realizzato tramite il modello digitale del terreno (DTM) relativo al 2009 e 

con la linea rossa quello relativo al 2017. 

Di seguito, vengono riportate le misure effettuate, distinguendo il settore occidentale da quello 

orientale. 
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Settore occidentale: 

 

Tabella 1 – Caratteristiche morfometriche dei cyclic step del profilo A-B localizzato in figura 62. 

 

 

 

Figura 64 – profilo A -B sulla testata del Canyon Foxi; sovrapposizione delle sezioni batimetriche trasversali 
delle forme di fondo più pronunciate dell’area di studio (vedi Fig. 62 per la posizione), la linea blu indica il 
profilo eseguito sui dati morfobatimetrici del 2009 e con la linea rossa quelli relativi al 2017 dalla quale è 
possibile vedere una migrazione verso monte. 
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Tabella 2 - Caratteristiche morfometriche dei cyclic step del profilo C-D  localizzato in figura 62. 

 

 

 

 

Figura 65 – profilo C- D sulla testata del Canyon Foxi; sovrapposizione delle sezioni batimetriche 
longitudinali delle forme di fondo più pronunciate dell’area di studio (vedi Fig.62 per la posizione), la linea 
blu indica il profilo eseguito sui dati morfobatimetrici del 2009 e con la linea rossa quelli relativi al 2017 
dalla quale è possibile vedere una migrazione verso monte. 
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Tabella 3 - Caratteristiche morfometriche dei cyclic step del profilo E-F  localizzato in figura 62. 

 
 

 

 

Figura 66 - profilo E-F sulla testata del Canyon Foxi; sovrapposizione delle sezioni batimetriche longitudinali 
delle forme di fondo più pronunciate dell’area di studio (vedi Fig. 62 per la posizione), la linea blu indica il 
profilo eseguito sui dati morfobatimetrici del 2009 e con la linea rossa quelli relativi al 2017 dalla quale è 
possibile vedere una migrazione verso monte. 
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Tabella 4 - Caratteristiche morfometriche dei cyclic step del profilo G-H  localizzato in figura 62. 

 

 

 

 

 

Figura 67 - profilo G-H sulla testata del Canyon Foxi; sovrapposizione delle sezioni batimetriche longitudinali 
delle forme di fondo più pronunciate dell’area di studio (vedi Fig. 62 per la posizione), la linea blu indica il 
profilo eseguito sui dati morfobatimetrici del 2009 e con la linea rossa quelli relativi al 2017 dalla quale è 
possibile vedere una migrazione verso monte. 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

PROFILO G-H      n°step Pendenza stoss side (°) Pendenza lee side (°) Lunghezza d'onda (m) Altezza (m)

step 1 3 14 72 12

step 2 2 11 94,5 4,5

step 3 1 10 80 6

step 4 1 10 107,5 5

step 5 1 11 106 7

step 6 0,5 11 85,5 6,5

step 7 1 11 72 2,5

step 8 1,5 9 95 4,5

media 1,375 10,875 89,0625 6
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Tabella 5 - Caratteristiche morfometriche dei cyclic step del profilo I - L  localizzato in figura 62. 

 

 

 

Figura 68 - profilo I-L sulla testata del Canyon Foxi; sovrapposizione delle sezioni batimetriche longitudinali 
delle forme di fondo più pronunciate dell’area di studio (vedi Fig. 62 per la posizione), la linea blu indica il 
profilo eseguito sui dati morfobatimetrici del 2009 e con la linea rossa quelli relativi al 2017 dalla quale è 
possibile vedere una migrazione verso monte. 
 

Dalle ripetute indagini multibeam condotte nel 2009 e nel 2017 è stato possibile osservare 

un'evoluzione morfologica significativa con la formazione o la migrazione verso l’alto di particolari 

forme di fondo. 

È possibile osservare come queste forme di fondo subiscano una migrazione verso monte con dei 

valori compresi in un range che va da un minimo di 21 m a un massimo di 52 m. Presentano 

lunghezze d'onda con valori medi di 117 metri e una altezza media di 7metri. 

 

Per ogni profilo trasversale misurato perpendicolarmente rispetto alla testata sono stati calcolati i 

valori di velocità massima, minima e media di ogni step. Per poi ottenere un valore medio totale di 

velocità di migrazione delle forme di fondo in tutta la testata del Canyon Foxi. In tabella 6 vengono 

riportati tali valori di velocità. 

 

 

 



121 
 

Tabella 6 – Tabella velocità massima, minima e media dei singoli profili trasversali ai cyclic step e la velocità 
media di migrazione nella testata del Canyon Foxi. 

Profilo Velocità massima m/a Velocità minima m/a Velocità media m/a 

A - B 5,1 2,6 3,85 

C - D 3,7 2,8 3,25 

E - F 5,8 2,4 4,1 

G - H 2,8 2,3 2,55 

I - L 3,1 3,1 3,1 

M - N 2,7 2,7 2,7 

Velocità media dei cyclic steps nella testata del Canyon Foxi 3,258333333 
 

 

 

 

 

 

 

 

Durante la campagna oceanografica MS ARPAS 2017 sono stati realizzati dei profili sparker lungo la 

testata del Canyon Foxi. 

In figura 73 viene riportato un profilo sparker realizzato in corrispondenza delle cyclic step più 

significative. Tali forme si sviluppano all’interno della frana sottomarina presente nella testata del 

Canyon Foxi, infatti da tale profilo è rilevabile anche il corpo di frana alla base della testata. É stato 

evidenziato il terrazzo deposizionale sommerso di low-stand con il ciglio localizzato a una profondità 

di circa – 75 m in evoluzione retrogressiva e alla base di questo un deposito che a causa della elevata 

pendenza di trova in una condizione di instabilità. 
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Figura 69 - Profilo sparker 1KJ N°012527 acquisito durante la campagna oceanografica MS ARPAS 2017. Nella sezione sono evidenziati; il terrazzo deposizionale sommerso di lowstand; un deposito in condizioni di instabilità a causa della 

elevata pendenza; le cyclic step che si sviluppano lungo quasi tutta la testata del Canyon foxi; un deposito di frana localizzato alla base della testata. In basso a sinistra un 3D della testata del Canyon Foxi con la relativa localizzazione del 

profilo sparker. 
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Inoltre è stato realizzato un ulteriore profilo sparker in corrispondenza dei profili longitudinali A-B e 

M-N precedentemente analizzati. Tale profilo mette in evidenza il terrazzo deposizionale sommerso, 

con il ciglio della piattaforma a una profondità di circa -75m, i due corpi di frana attraversati 

caratterizzati dalla presenza delle cyclic step (Fig. 74)  
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Figura 70 - Profilo sparker 1KJ N°003149 acquisito durante la campagna oceanografica MS ARPAS 2017. Nella sezione sono evidenziati; il terrazzo deposizionale sommerso di lowstand i due corpi di frana 1 e 2 interessati 
dalla presenza delle cyclic step e un deposito legato alla canalizzazione dei flussi in testata. In alto a sinistra un 3D della testata del Canyon Foxi con la relativa localizzazione del profilo sparker. 
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Settore orientale 

Mentre il settore occidentale finora descritto è caratterizzato da una certa omogeneità con le fasi 

cicliche caratterizzate da parametri molto simili nella parte sommitale e in quella basale, il settore 

orientale presenta due situazioni differenti. 

Nella parte sommitale, compresa tra una profondità media di - 104 m corrispondente al ciglio della 

scarpata continentale e una profondità media circa - 330 m, è stato possibile mappare diversi 

depositi presumibilmente risultanti dall’erosione del ciglio e differenziare due aree canalizzate nel 

quale è stata rilevata la presenza di tre piccole nicchie di frana intracanale, caratterizzate da una 

larghezza di circa 200 m, tali corpi di frana sono anche visibili nel profilo sparker in figura 76. Le 

forme di fondo rilevate in questo settore si presentano poco accentuate e prive di ciclicità per tale 

motivo non è possibile parlare di fasi cicliche come nel settore occidentale. 

In figura 75 sono mostrati i risultati dei profili realizzati lungo queste aree e da questi è possibile 

notare come vi sia l’assenza di fasi cicliche e la presenta di piccole nicchie. 

Nei profili O-P e S-T si osserva una leggera retrogressione della nicchia, si rilevano settori in cui si 

sono verificati processi erosivi cui corrispondono decrementi batimetrici e viceversa aree 

caratterizzate da aumenti batimetrici dove si sono verificati processi deposizionali. Invece, nel 

profilo Q-R la nicchia subisce un avanzamento correlabile con un maggiore apporto sedimentario, è 

evidente alla base della nicchia, a una profondità di circa - 292 m una morfologia erosiva seguita da 

una morfologia deposizionale. 
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Figura 72 – Profilo sparker 1KJ N°235301 acquisito durante la campagna oceanografica MS ARPAS 2017. Nella sezione sono evidenziati i diversi corpi di frana presenti sul settore sommitale orientale della testata del Canyon Foxi.In 

basso a sinistra un 3D della testata del Canyon Foxi con la relativa localizzazione del profilo sparker. 

 



128 
 

Col congiungimento di questi due canali a profondità maggiori, si passa in un settore basale che va 

da una profondità media di circa – 330m a circa - 430 m, esso è caratterizzato da forme riconducibili 

a fasi cicliche mappate nel profilo M-N, i dati riguardanti i parametri morfometrici mostrati in tabella 

7, permettono di mostrare come queste forme siano le stesse riscontrate nel settore occidentale 

con valori molto simili, è stata riscontrata solo una piccola diminuzione nella pendenza sia dello 

stoss side che del lee side. Mentre per quanto riguarda il movimento, possiamo confermare che la 

migrazione è verso monte, e anche in questo settore lo spostamento delle creste è di circa venti 

metri come mostrato in figura 73. 
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Tabella 7 - Caratteristiche morfometriche dei cyclic step del profilo M-N  localizzato in figura 53. 

 

 

Figura 73 – profilo M-N sulla testata del Canyon Foxi, settore orientale; sovrapposizione delle sezioni 
batimetriche longitudinali delle forme di fondo più pronunciate dell’area di studio (vedi Fig. 62 per la 
posizione), la linea blu indica il profilo eseguito sui dati morfobatimetrici del 2009 e con la linea rossa quelli 
relativi al 2017 dalla quale è possibile vedere una migrazione verso monte. 

 

 

 

In base alla loro posizione, alle loro dimensioni, alla migrazione verso l'alto e alle somiglianze con 

morfologie presenti in altre testate di canyon attive, le forme mappate all’interno della testata del 

Canyon Foxi, possono essere interpretate come cyclic step, cioè la classe di onde di sedimento che 

migra verso l'alto regolate dai flussi torbiditici. In figura 74 è possibile vedere una schematizzazione 

dell’evoluzione verso l’alto delle cyclic step più pronunciate, che sono state osservate a una 

profondità compresa tra 230m e 310m. Le rispettive caratteristiche morfometriche  del profilo sono 

quelle presentate nella tabella 1. Dopo aver riconosciuto come cyclic step le forme di fondo presenti 

lungo la testata del canyon, quindi associate sia alla frana sottomarina che al passaggio di flussi 

torbiditici, sono stati tracciati e analizzati alcuni profili trasversali per poter misurare delle possibili 

variazioni morfologiche lungo tutta la testata e i risultati vengono riportati nelle figure 75, 76, 77 e 

78. 
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Figura 74–Transetto batimetrico longitudinale delle fasi cicliche più pronunciate nell’area di studio (vedi 
Fig.62 per la posizione) con disegno ciclico idealizzato (A) e in (B) la realizzazione dell’ipotetica evoluzione 
dei processi di erosione e sedimentazione sulle cyclic step sarde, su un profilo Sparker realizzato secondo 
un profilo longitudinale rispetto alla testata del Canyon . 
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Figura 75 – Profili trasversali in corrispondenza delle cyclic step, settore occidentale – sommitale della 
testata del Canyon Foxi. 
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Figura 76 - Profili trasversali in corrispondenza delle cyclic step, settore occidentale – basale della testata 
del Canyon Foxi. 
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Figura 77 - Profili trasversali in corrispondenza delle frane intracanale, settore orientale – sommitale della 
testata del Canyon Foxi. 
 

Analizzando i profili nel settore orientale riportati in figura 77 è possibile riconoscere una variazione 

volumetrica nel profilo I’’ – L’’ ai piedi del ciglio della scarpata nella quale vi è la presenza di accumuli 

di sedimento riconducibili a processi gravitativi legati all’arretramento del ciglio della scarpata. 

Viene mostrata una piccola migrazione del canale verso est, evidente sia nella sezione I’- L’ che in 
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M’ – N’ e un leggero allargamento del talweg nel profilo I’ – L’. Mentre nel settore basale si possono 

riconoscere aree in cui si sono verificati fenomeni di deposizione. 

 

 

 

Figura 78 - Profili trasversali in corrispondenza delle cyclic step, settore orientale – basale della testata del 
Canyon Foxi. 
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Nelle figure 79 e 80 sono riportati due profili sparker, rispettivamenteil profilo N° 200909 e il profilo 

N°223932. Il primo attraversa trasversalmente la testata del Canyon Foxi evidenziando il terrazzo 

deposizionale sommerso, con il ciglio della piattaforma continentale a circa -90mche si sviluppa 

lungo la faglia bordiera orientale del graben del Campidano. Nella sezione sismica vengono 

evidenziati i due corpi di frana relativi alle frane intracanale precedentemente descritte nei profili 

O-P e Q-R caratterizzate dall’assenza di fasi cicliche che invece sono state riconosciute nella frana 

che interessa centralmente la testata del Canyon Foxi e il talweg di quest’ultimo colmato da 

sedimenti che vengono trasportati dai flussi canalizzati da profondità minori a quelle maggiori.  

Il secondo profilo permette di analizzare il settore orientale del margine meridionale sardo, di 

significativa importanza in quanto il ciglio della piattaforma è influenzato dalla tettonica regionale 

della Sardegna, il ciglio si trova alla profondità di circa -80m e si sviluppa lungo la faglia bordiera 

orientale del Graben del Campidano, ai piedi della scarpata si rileva un deposito di frana e infine il 

talweg del Canyon Foxi con il sedimento trasportato dai flussi canalizzati che trasportano il 

sedimento a profondità maggiori confluendo con il Canyon Sant’Elia. 
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Figura 79 - Profilo sparker 1KJ N°200909 acquisito durante la campagna oceanografica MS ARPAS 2017. Nella sezione è evidenziato un affioramento roccioso situato nella piattaforma esterna, il terrazzo deposizionale sommerso, il ciglio 

si trova alla profondità di circa -80m e si sviluppa lungo la faglia bordiera orientale del graben del Campidano, ai piedi della scarpata si rileva un deposito di frana e infine il talweg del Canyon Foxi con il sedimento trasportato dai flussi 

canalizzati. In alto a destra il 3D della testata del Canyon Foxi con la relativa localizzazione del profilo sparker. 
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 Figura 80  – Profilo sparker 1KJ N°223932 acquisito durante la campagna oceanografica ARPAS 2017. Nella sezione è evidenziato il terrazzo deposizionale sommerso, con il ciglio della piattaforma continentale a circa -90m che si 
sviluppa lungo la faglia bordiera orientale del graben del Campidano. Vengono evidenziati i due corpi di frana relativi alle frane intracanale precedentemente descritte nei profili O-P e Q-R e un settore della frana significativa 
caratterizzata dalle fasi cicliche. Infine il talweg del Canyo Foxi colmato da sedimenti che vengono trasportati dai flussi canalizzati da profondità minori a quelle maggiori. In alto a sinistra il 3D della testata del Canyon Foxi con la 
relativa localizzazione del profilo sparker. 
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Con l’ausilio del GIS tramite il confronto tra il modello digitale del terreno relativo al 2009 e quello 

relativo al 2017 è stata realizzata una mappa (Fig. 81) nella quale vengono mostrate le variazione 

volumetriche, sono state registrate variazioni negative fino a -5 m indicate con i colori caldi, è 

evidente come i processi erosivi interessino la maggior parte della testata, di particolare interesse il 

ciglio della piattaforma continentale in evoluzione retrogressiva e variazioni positive fino a +5 m 

indicate con i colori freddi, che interessano aree più limitate, tra cui i settori interessati dalle cyclic 

step. 
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Figura 81 - Sottrazione raster del DEM relativo al 2017 dal DEM 2009 che mostra i settori di scarpata 
interessati da significativa erosione e deposizione all’interno della testata del Canyon Foxi.  
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Per quantificare le variazioni volumetriche ottenute dal 2009 al 2017, è stata calcolata con l’ausilio 

del software Surfer la differenza volumetrica a partire dai due DTM.  In tabella 8 vengono riportati i 

valori relativi variazione volumetrica totale misurata tra i due DTM. 

 

Tabella 8 – Variazione volumetrica testata Canyon Foxi. 

VOLUMI “CUT & FILL” 
 

VALORI 

Riduzione volumetrica m3[Cut] - 2680019.5257361 

Incremento volumetricom3[Fill] + 725335.67073613 

Variazione volumetrica totale m3[Cut-Fill] - 1954683.855 

 

La differenza volumetrica calcolata tra il DTM relativo al 2017 e quello relativo al 2009 è pari alla 

erosione di ~ 2 miliardi di m3. 
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13 Sistema fluviale – costiero 

Di fondamentale importanza nel settore piattaforma/scarpata continentale è la fornitura di 

sedimenti. Il complesso sistema d’interazione tra fiume e costa è dovuto all’ equilibrio tra il supporto 

di sedimenti fluviali e l’accumulo in area costiera, con interazioni dovute al moto ondoso ed alle 

maree. Questi sistemi possono essere in generale definiti come delta e possono avere estensioni e 

caratteristiche molto differenti.  

Il modo in cui i sedimenti e l’acqua defluiscono dal fiume verso il mare è determinato da molteplici 

fattori tra loro interdipendenti, quali: differenza di densità tra acqua dolce fluviale e salina di mare; 

il tipo e la concentrazione di sedimento; altezza e volume dell’acqua defluita; velocità del fiume; 

temperatura dei flussi. 

L’interazione tra questi diversi fattori condiziona a sua volta: la spinta di galleggiamento determinata 

dalla differenza di densità dei fluidi e/o dalla differenza della temperatura; l’attrito tra acqua 

defluente, letto e rive del canale del delta e fondale del mare immediatamente a valle della foce; 

l’inerzia del flusso del fiume, che è la capacità dell’acqua del fiume di continuare a     muoversi nel 

mare prima di rallentare od arrestarsi. 

Bates (1953) ha introdotto una classificazione razionale dei delta, considerando la relazione tra la 

densità del flusso in entrata (river discharge Dr) rispetto a quello del corpo idrico ricevente (lago o 

mare, Dw). La foce del fiume è stata storicamente considerata la zona in cui si accumulano la 

maggior parte dei sedimenti terrigeni, a causa della drastica decelerazione e della perdita del 

confinamento dei flussi dei fiumi quando si raggiunge la costa. Molti sedimenti possono oltrepassare 

questa zona costiera durante le piene del fiume, consentendo il trasferimento di un enorme volume 

di sedimenti per centinaia di chilometri verso profondità maggiori. Questa situazione è possibile 

perché la maggior parte dei fiumi, almeno una volta all'anno (Mulder & Syvitski, 1995) scarica una 

miscela di acqua e sedimenti con una densità apparente superiore a quella del corpo idrico ricevente 

generando i flussi iperpicnali (Bates nel 1953). 

La spinta di galleggiamento è fondamentale nella definizione di regime di flusso, in quanto in base 

a questa si possono riconoscere tre differenti condizioni: 

- flusso ipopicnale  

- flusso omopicnale 

- flusso iperpicnale 

Il flusso ipopicnale (fig. 82a) si verifica quando l’acqua fluviale è meno densa di quella del corpo 

idrico ricevente. In questa situazione il flusso ha subito una rapida decelerazione e perdita di 
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confinamento alla foce del fiume, con il conseguente accumulo delle frazioni più grossolane nelle 

aree costiere (formando delle barre) mentre i sedimenti di grani fini sospesi sono trasportati al largo 

con il flusso galleggiante. 

Il flusso omopicnale (fig. 82b) si verifica quando la densità dell’acqua fluviale e quella del corpo 

idrico di ricezione sono praticamente uguali. I sedimenti vengono sottoposti al miscelamento 

turbolento alla foce del fiume e la maggior parte del sedimento viene deposto in questa area, il 

prisma sedimentario si presenta grosso e allungato. Questa condizione è più comune in ambiente 

di laghi di acqua dolce mentre è più difficile che si verifichi in ambiente marino. 

 

 

Figura 82 - a)Flusso omopicnale, densità fiume = densità mare; b)Flusso ipopicnale, densità fiume<densità 
mare; c) Flusso iperpicnale, densità fiume>densità mare (Zavala C. & Pan S. X.,2018) 
 

 

Il flusso iperpicnale si verifica quando l’acqua fluviale ha una densità maggiore rispetto al corpo 

idrico di ricezione (fig.82c), si verificano queste condizioni quando il flusso in ingresso è carico di 

sedimenti e l’acqua presenta una temperatura inferiore rispetto a quella del lago o del mare alla 

quale si unisce. Quando si verifica questa situazione, e si genera un flusso iperpicnale, il flusso ricco 

di sedimenti alimentato da un fiume in piena può percorrere notevoli distanze trasportando grandi 

volumi di sedimenti direttamente sulla piattaforma e scarpata continentale superiore. 
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Nel mondo esistono alcuni casi studio inerenti la relazione tra dinamica a terra e a mare che studiano 

le dinamiche di trasporto e sedimentazione dei flussi iperpicnali nella scarpata superiore, per 

esempio gli studi effettuati nel Canyon Var, localizzato nel settore occidentale della Baia degli Angeli, 

SE della Francia. 

Qui il materiale proveniente dal settore emerso è stato trasportato mediante flussi iperpicnali 

direttamente sulla testata del canyon vista la ridotta estensione della piattaforma continentale e ha 

generato fenomeni gravitativi sul ciglio di essa e innescato correnti di torbida. (Mulder et al., 1998). 

Analoghi studi, basati sull’interpretazione di dati sismici sono stati eseguiti anche a Kaoping nel 

settore SW del Taiwan (margine continentale tettonicamente attivo) (Chiang C.S e Yu H.S 2008). 

In questo caso, con l’ausilio di sezioni sismiche e di dati batimetrici è stato possibile riconoscere 

come alla base delle morfologie presenti, quali elevata incisione assiale e numerosi fenomeni 

gravitativi sulle pareti del canyon, vi fosse l’azione dei flussi iperpicnali. 

Questi, a causa della ridotta ampiezza della piattaforma sono in grado di raggiungere il ciglio della 

scarpata e incanalarsi all’interno della testata dei canyon mediante flussi canalizzati. 

 

 

13.1 Flussi iperpicnali nel Canyon Foxi 

La testata del Canyon Foxi occupa una posizione di notevole interesse dal punto di vista 

geomorfologico, in quanto dista poco più di mille metri dalla costa. In questo settore l’estensione 

della piattaforma è minima e la testata si presenta in evoluzione retrogressiva (Fig.83). 

Considerata la minima distanza dalla costa è stato deciso di analizzare il bacino idrografico del Rio 

Geremeas che ha lo sbocco a mare in direzione della testata, partendo proprio dal presupposto che 

in caso di evento pluviometrico estremo, parte del materiale trasportato lungo il bacino idrografico 

e sulla piattaforma interna possa essere depositato in prossimità del ciglio della piattaforma 

aumentando il sovraccarico e quindi la condizione di instabilità dell’area interessata. 
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Figura 83 - Si osserva l’assetto della piattaforma continentale sul lato orientale del Golfo di Cagliari; il ciglio 
si trova alla profondità di circa - 75m. All’interno della testata del Canyon Foxi è possibile rilevare: 1) forme 
di fondo generate dalla ripetizione di fenomeni di erosione e deposizione dovuti al carico sedimentario dei 
flussi gravitativi e flussi torbiditici, caratterizzate da una lunghezza d’onda di decine di metri ed una altezza 
di alcuni metri, con le linee di cresta disposte circa perpendicolari alla massima pendenza; 2) Aree 
favorevoli al potenziale innesco di movimenti gravitativi rapidi in settori di scarpata superiore. I corsi 
d’acqua presenti a terra sono capaci di dare origine a importanti fenomeni di mud-flow, debris-flow e 
debris flood, ponendo l’ambito costiero a rischio di onde anomale di ritorno a causa della ridotta distanza 
tra il ciglio e la linea di costa (d>1000m). 
 

Partendo da tale presupposto è stato deciso di analizzare il settore emerso antistante la testata del 

Canyon Foxi, lo studio è stato condotto realizzando un inquadramento geografico e geologico 

dell’area in esame nonché analizzando le principali caratteristiche geomorfologiche e 

morfometriche che caratterizzano il bacino idrografico del Rio Geremeas e i versanti compresi in 

esso, partendo dai concetti base della Geomorfologia fluviale fondamentale per l’interpretazione 

delle morfologie presenti nell’area di studio. 
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14 Bacino idrografico del Rio Geremeas 

 

Il bacino del Rio Geremeas scorre su un basamento granitico drenando le acque della parte 

meridionale del massiccio del Sarrabus, nel settore orientale della Sardegna Meridionale; si sviluppa 

in direzione N-S perpendicolarmente alla linea di costa, e sfocia in prossimità dell’area residenziale-

turistica di Geremeas. 

Il bacino idrografico analizzato per il lavoro di dottorato comprende i seguenti corsi d’acqua: Rio Sa 

Ceraxa, Rio Dominigheddu, Rio Suergiu Mannu, Rio Meriagu Mannu, Rio Geremeas (Fig. 84). 

 

Figura 84 – Inquadramento geografico Bacino idrografico Rio Geremeas. 
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La morfologia dei corsi d’acqua presenti nella parte alta del bacino è condizionata dalla forte 

interconnessione tra processi fluviali e di versante. Questi ultimi, in genere, ne limitano la mobilità 

trasversale, di conseguenza le forme fluviali sono meno sviluppate planimetricamente rispetto ai 

fiumi presenti nella piana alluvionale. Le dinamiche geomorfologiche che interessano il settore 

costiero sono strettamente connesse con quelle che interessano le zone più interne, durante i 

periodi di piena i processi di dilavamento dei versanti e di deflusso dei torrenti agevolano il trasporto 

di un ingente quantità di frazione solida a valle con uno sversamento della stessa a mare. 

La Spiaggia di Geremeas nella quale sfocia il Rio omonimo è localizzata nel settore orientale del 

Golfo di Cagliari con un entroterra caratterizzato dal massiccio granitico dei Sette Fratelli. Il settore 

di spiaggia sommersa si presenta particolarmente esteso indicando un ingente volume sedimentario 

disponibile. Pertanto, se da un lato è possibile riconoscere una spiccata continuità delle dinamiche 

marino litorali nel settore sommerso, dall’altro il settore emerso evidenzia, per i diversi ambiti di 

spiaggia, situazioni morfologiche discontinue e variegate in senso longitudinale, con sviluppo di 

spiagge sabbiose, di spiagge ciottolose o ancora di affioramenti rocciosi (PIANO DI GESTIONE DEL 

SIC “Bruncu de su Monte Moru-Geremeas (Mari Pintau)” (ITB040051) - 2013. Inoltre di elevata 

importanza è la presenza in corrispondenza dell’ultimo tratto del Rio Geremeas di una intensa 

antropizzazione che attraverso il danneggiamento della vegetazione determina una accelerazione 

dei processi erosivi. 

Il clima regionale è tipicamente mediterraneo. La stagione invernale è caratterizzata da frequenti 

depressioni che si spostano dall’Atlantico all’interno, in direzione est, provocano precipitazioni 

elevate con tempo variabile umido. Il regime pluviometrico è mediamente compreso fra i 500 e i 

900 mm annui di pioggia, sostanzialmente concentrati da ottobre ad aprile.  Questa condizione 

determina uno sbilancio idrico con surplus di acqua nel periodo di maggiore piovosità e un deficit 

accentuato nel periodo caldo (PIANO DI GESTIONE DEL SIC “Bruncu de su Monte Moru-Geremeas 

(Mari Pintau)” (ITB040051) - 2013.  

Il trasporto di acqua e sedimenti lungo il bacino è controllato dai suoi caratteri morfometrici, ed in 

particolare dalla forma del reticolo idrografico che lo drena. I versanti hanno un andamento per lo 

più acclive con pareti rocciose scoscese e talvolta sub verticali, i rilievi presentano valli strette e 

incassate con pareti molto acclivi. Di particolare spicco nei rilievi risultano quelle forme, dette 

“inselberg” e“Tor”, costituite da cime che si presentano molto pronunciate. La loro forma è a volte 

arrotondata mentre altre volte assume l’aspetto di un torrione, le cui pareti possono essere lisce o 

scanalate e soggette ad erosione. 
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Punta Sa Ceraxa (1016 m s.l.m.) domina il versante dei Sette Fratelli che si affaccia verso la piana di 

Castiadas, non distante dalle Creste dei Sette Fratelli vi sono Sa Conca Sa Trubixedda (971 m s.l.m.), 

Punta Su Baccu Malu (1016 m s.l.m.), Bruncu Su Mitzargiu (951 m 20 s.l.m.) e Monte Lampara Manna 

(848 m s.l.m). 

È presente una rete idrografica ramificata, in cui il substrato roccioso, formato da terreni scistosi 

paleozoici nella parte settentrionale e da terreni granitici ercinici nella porzione meridionale, 

condiziona fortemente il regime dei corsi d’acqua. 

L’ossatura geologico-strutturale dell’area è costituita dal basamento granitoide del batolite ercinico, 

caratterizzato da granodioriti e monzograniti, iniettate da corpi filoniani acidi e basici, estesi 

prevalentemente in direzione NW-SE.  

I versanti che degradano verso il settore costiero sono caratterizzati dalle consuete morfologie 

granitiche, in cui aspre emergenze litoidi si alternano a superfici di spianamento dal substrato 

fortemente arenizzato. L’assetto morfologico è contraddistinto dalla presenza dei bacini idrografici 

costieri di limitata estensione ma con pendenza media elevata. 

Il bacino nasce con il Rio Sa Ceraxa e verso sud la valle segue il corso del Rio Domenigheddu, del Riu 

Suergiu Mannu che insieme al Rio Meriagu Mannu si fondono per generare il Rio Geremeas, la cui 

foce è ubicata nell’omonima località.  

In figura 85 viene mostrato il profilo longitudinale del Rio Geremeas, si distinguono due parti quella 

a elevata pendenza e il settore alluvionale caratterizzato da una pendenza minima quasi separate 

da un limite netto. Tale limite si trova a poca distanza dalla costa, in tale profilo è evidente l’elevata 

pendenza del profilo di equilibrio superiore caratterizzato dalla presenza di vaste aree sorgente a 

graniti iperfratturati, unitamente al notevole sviluppo longitudinale 15 km cui corrisponde un forte 

gradiente altitudinale 0 – 1000 metri. 
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Figura 85- Profilo longitudinale del Rio Geremeas. 
 

 

Il Distretto Idrografico di Capo Carbonara, compreso nella Provincia di Cagliari, è composto da tre 

Sub-Distretti: il Sub-Distretto del Rio Solanas, il Sub-Distretto del Rio Geremeas e il Sub-Distretto del 

Rio Murtaucci. 

Le problematiche rilevanti nel Sub Distretto Idrografico del Rio Geremeas, già messe in evidenza da 

precedenti studi sono: 

- pericolo di fenomeni alluvionali e di esondazione che coinvolgono il fondovalle e la piana costiera 

del Rio Geremeas, legati al regime pluviometrico caratterizzato da bassi valori dell’altezza 

pluviometrica ma elevati valori dell’intensità pluviometrica, soprattutto nei periodi compresi tra 

settembre e dicembre. Questi eventi possono avere effetti distruttivi, coinvolgendo periodicamente 

l’area costiera a causa anche dell’ostruzione detritica dei canali dovuti alla prolungata inattività degli 

alvei a regime torrentizio. 

- naturale predisposizione del sistema orografico del bacino imbrifero del Rio Geremeas ai processi 

di erosione diffusa e concentrata, dovuta all’accentuata acclività dei versanti e all’elevata intensità 

pluviometrica. 
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- estesi fenomeni di diradamento del manto vegetale, nel sistema idrografico meridionale del Rio 

Meriagu Mannu e del Rio Suergiu Mannu e nel settore costiero meridionale, anche causati 

dall’espansione insediativa. 

 

 

 

14.1 Evento alluvionale passato - 24/25 ottobre 2015 

Tra i processi geomorfologici maggiormente responsabili dell’evoluzione del rilievo emergono quelli 

riconducibili alle dinamiche delle acque incanalate, conseguenza di un substrato litoide 

prevalentemente impermeabile e di una pendenza media dei versanti accentuata nel settore 

montano. Inoltre, la relativa vicinanza della fascia costiera ad un sistema orografico dalle altitudini 

elevate, favorisce un deflusso idrico ad alta energia, lungo i principali assi di drenaggio fino alla foce, 

che, insieme ai bassi tempi di corrivazione dei bacini, rende i territori a valle e in prossimità della 

costa particolarmente esposti ai fenomeni alluvionali, come per altro confermato dagli eventi 

passati per esempio l’evento verificatisi il 24/25 ottobre 2015 che ha coinvolto il settore più a valle 

del bacino idrografico del Rio Geremeas. Tra il 24 e il 25 ottobre sono caduti 150 mm di pioggia su 

tutti i versanti meridionali del massiccio dei Sette Fratelli complicando la situazione perché i suoli si 

presentavano già saturi a causa delle incessanti piogge dei giorni e settimane precedenti. I danni 

maggiori si sono verificati lungo il Rio Meriagu Mannu in prossima della confluenza con il Rio 

Geremeas nella quale la strada è stata trasformata in un greto sassoso a causa dell’esondazione del 

fiume. In figura  86 è possibile vedere alcuni dei processi che si sono verificati a seguito dell’evento 

alluvionale, in  si vede come la potenza del fiume ha provocato un elevata erosione di sponda e 

vediamo come il trasporto solido del fiume era caratterizzato da ciottoli di diverse dimensioni, in b 

89e 89 c si denota come il fiume abbia esondato interessando la strada e trasformandola in un greto 

sassoso con blocchi di dimensioni decimetriche, in 89d il punto di confluenza tra il Rio Meriagu 

Mannu e il Rio Suergiu Mannu durante la piena, in e lo s89bocco a mare e in f un inquadramento 

dell’area che permette di localizzare le precedenti immagini. 

La morfologia che caratterizza il sistema litorale è data dalla relazione con le dinamiche evolutive 

del contesto interno/montano in particolare, con i processi di dilavamento dei versanti e i deflussi 

torrentizi dei corsi d’acqua che, in occasione di eventi di piene, determinano un importante 

trasporto della frazione solida a valle e un possibile loro sversamento nelle acque marine antistanti. 



150 
 

 

Figura 86–a) erosione di sponda dovuta al passaggio di una piena di detriti (vista da monte a valle); b) e 
c)evidente esondazione del fiume che ha trasformato la strada in un greto sassoso con blocchi di 
dimensioni decimetriche (vista da valle a monte); d)punto di confluenza tra il Rio Meriagu Mannu  e il Rio 
Suergiu Mannu durante la piena;e)barra sabbiosa generata dallo sbocco del fiume a mare; f) 
inquadramento dell’area con relativa localizzazione delle precedenti immagini. 
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15 Risultati analisi geomorfologica 

15.1 Dati disponibili 

Lo studio geomorfologico è stato condotto con l’intento di individuare i processi morfogenetici che 

regolano l’evoluzione attuale dell’area di studio. L’analisi geomorfologica e morfometrica è stata 

realizzata grazie all’utilizzo dei seguenti dati messi a disposizione sul Geoportale dalla Regione 

Sardegna: 

modelli digitali del terreno (DTM) che rappresentano in formato raster la morfologia del terreno 

tramite una struttura a griglia con maglie regolari quadrate, sono stati utilizzati DTM di precisione, 

con passo di campionamento di 1 m per la zona costiera e di 10 m per il resto dell’area. 

ortofoto del 1954, 1964, 1977, 1998, 2003, 2006, 2008, 2010 e 2013, l’analisi e il confronto tra la 

cartografia del passato e quella attuale è fondamentale per fornire informazioni sull’evoluzione del 

territorio. 

la Carta Tecnica Regionale (CTR), che rappresenta la cartografia contenente la rappresentazione dei 

dati di base della Regione Sardegna alla scala 1:10.000. 

layer in formato shapefile della geologia, relativi ai tre tematismi: areale, lineare, puntuale in scala 

al 1:25000.  

layer in formato shapefile dell’uso del suolo, suddivisa in classi di legenda (Corine Land Cover) in 

scala 1:25000.  

Rilevamento in loco. 
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15.2 Analisi morfometrica del bacino Rio Geremeas 

Con lo scopo di mostrare la pericolosità in ambiente costiero e sottomarino è stata condotta 

un’analisi di tipo geomorfologica e morfometrica del bacino idrografico. Di fondamentale 

importanza per lo studio di un bacino è il calcolo dei parametrimorfometrici che lo caratterizzano, 

per poter realizzare il calcolo di essi è stato necessario effettuare una analisi tramite il Gis. Quelli 

relativi al bacino del Rio Geremeas sono riepilogati in tabella 9. 

 

          Tabella 9 – parametri morfometrici del Rio Geremeas 

 

 

15.2.1 Suddivisione gerarchica del reticolo idrografico, carta della pendenza, carta dell’instabilità 

potenziale dei versanti 

Per la realizzazione delle carte utilizzate per lo studio dell’area dal punto di vista idrologico geologico 

e geomorfologico è stato utilizzato un software GIS che è integrato da numerose estensioni 

tematiche che comprendono vari algoritmi tramite i quali è possibile effettuare precisi analisi 

territoriali. Uno di quelli utilizzati per calcolare i parametri morfoidrometrici è l’estensione Spatial 

Analyst. Partendo da un modello digitale del terreno (DTM) è possibile, tramite la funzione 

“hydrologictools”, seguendo una serie di step operativi, delimitare il bacino idrografico con gli 

inerenti sottobacini. 

La gerarchizzazione del reticolo idrografico è stata ottenuta tramite l’algoritmo “Stream Order Tool”, 

attraverso il quale è stato assegnato un ordine a ciascun ramo del reticolo idrografico in modo da 

PARAMETRI MORFOMETRICI VALORI 

A: superficie planimetrica del bacino (km2 ) 63,8 

P: perimetro (km)  60,3 

hmax: quota massima (m s.l.m.)  1014 

hm: quota media (m s.l.m.) 434 

hmin: quota minima (m s.l.m.) 0 

L: lunghezza dell’asta principale (km) 6 

Ls: lunghezza del collettore estesa fino allo 

spartiacque (km) 

14 

im: pendenza media (%) 19,5 

pm: pendenza media dell’asta principale 

(adimensionale)  

23 
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classificare i diversi tratti del reticolo sulla base del numero di rami tributari. Il reticolo idrografico è 

organizzato secondo uno schema ad albero con una biforcazione che si sviluppa verso monte. 

In letteratura esistono diversi metodi per la gerarchizzazione ma attraverso ArcGIS è possibile 

utilizzare il metodo proposto da Horton - Strahler (1957) e quello proposto da Shreve (1966), in 

questo lavoro la gerarchizzazione delle aste è stata realizzata secondo il primo metodo (Fig. 87). 

 

Figura 87 - Sistema di classificazione degli ordini del reticolo idrografico secondo Strahler. 
 

Secondo questo metodo, la rete è costituita da aste: ogni asta ha un ordine: il primo ordine è 

costituito dalle aste che derivano direttamente dalle sorgenti, quando due aste del medesimo 

ordine i si incontrano, l’asta che si origina dalla confluenza assume l’ordine i+1 assumendo un ordine 

maggiore.  Da due aste di ordine uno si formerà un ordine due, da due ordini di ordine due un terzo 

ordine e così via, fino a individuare un ordine massimo che rappresenta il collettore principale 

dell’intera rete idrografica. Nel caso in cui due aste di ordine diverso si incontrano, l’asta che si 

origina dalla confluenza assume l’ordine dell’asta confluente di ordine maggiore. L’ordine del bacino 

è quello rappresentato dall’ordine massimo della rete.  

Va però tenuto presente come la gerarchizzazione di Horton – Strahler sia dipendente dalla scala di 

origine della cartografia sulla quale è stato tracciato il bacino.  

In figura 88 e 89 viene riportata la gerarchizzazione del bacino del Rio Geremeas che ha generato la 

presenza di 4 ordini. Tale analisi è stata realizzata tramite GIS con l’ausilio del modello altimetrico 

digitale (DEM) a maglia 10 x 10 metri della Regione Sardegna. 
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Figura 88 – Gerarchizzazione dei corsi d’acqua che compongono il Bacino del Rio Geremeas, Sardegna Sud 
orientale su base hillshade. La gerarchizzazione è stata realizzata tramite GIS, con l’ausilio del modello 
altimetrico digitale DEM fornito dalla Regione Sardegna con passo 10 m e sono stati riconosciuti 4 ordini. 
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Figura 89 - Gerarchizzazione dei corsi d’acqua che compongono il Bacino del Rio Geremeas, Sardegna Sud 
orientale su base topografica. La gerarchizzazione è stata realizzata tramite GIS, con l’ausilio del modello 
altimetrico digitale DEM fornito dalla Regione Sardegna con passo 10 m e sono stati riconosciuti 4 ordini. 
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Sempre con l’ausilio del GIS, tramite il modello altimetrico digitale (DEM) è stata realizzata la carta 

delle pendenze (slope) che rappresenta l’acclività del terreno misurata in gradi, essa è una delle 

prime mappe che vengono realizzate quando si deve eseguire una analisi sulla stabilità dei versanti 

(Fig. 90).  
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Figura 90 – Carta delle pendenze del bacino idrografico del Rio Geremeas. 
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Questa mappa fornisce una rappresentazione a colori della pendenza generata applicando una data 

funzione (slope tool) con operazioni di spatial analysis sul modello tridimensionale del terreno. Per 

quando riguarda il grado di pendenza si è scelto di effettuare una classificazione secondo 5 classi 

rappresentando superfici con pendenza da 0° a 10° con il verde scuro, pendenze con valori compresi 

tra 10,1° e 15° con il verde chiaro, pendenze da 15,1° a 25° con il giallo, pendenze con valori compresi 

tra 25,1° e 33° con l’arancione e pendenze ripide con valori tra 33,1° e 85° con il rosso. 

Per avere una visione più precisa della distribuzione delle pendenze è stata realizzata una 

riclassificazione considerando nove classi, in figura 91 si riporta tale distribuzione sotto forma di 

istogramma. Si può vedere come il range di pendenze più diffuso sia quello compreso tra 20° e 30° 

con un valore massimo di 37%, mentre il 35% dell’area ha una pendenza compresa tra 10° e 20°, il 

16% ha pendenza compresa tra 0° e 10°, il 10,75% ha pendenza compresa tra 30° e 40°, l’1% ha 

pendenza compresa tra 40° e 50°, lo 0,2% ha pendenza compresa tra 50° e 60°, lo 0,03% ha pendenza 

compresa tra 60° e 70°, lo 0,01% ha pendenza compresa tra 70° e 80° e lo 0,01% ha pendenza 

compresa tra 80° e 90°. 

 

Figura 91–Rappresentazione della distribuzione delle  pendenze nell’area di studio, in forma di istogramma. 
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Infine, è stata realizzata la carta dell’instabilità potenziale dei versanti inclusi nel bacino idrografico 

di interesse, il grado di instabilità di una data area è il risultato dell’interazione di diverse cause. Per 

la realizzazione di questa carta è stato necessario individuare i principali elementi che giocano un 

ruolo primario nella propensione al dissesto dei versanti, per questo è stato fondamentale disporre 

delle informazioni riguardo la composizione litologica, la geomorfologia, l’esposizione dei versanti e 

le condizioni di copertura vegetale. 

Per la progettazione della carta sono state seguite le linee guida dell’ATTIVITA’ DI INDIVIDUAZIONE 

E DI PERIMETRAZIONEDELLE AREE A RISCHIO IDRAULICO E GEOMORFOLOGICOE DELLE RELATIVE 

MISURE DI SALVAGUARDIA DL. 180 e Legge 267 del 3-08-1998 LINEE GUIDA (2008) – REGIONE 

AUTONOMA DELLA SARDEGNA a cura del Dott. Geol. Daria Dovera, del Prof. Ing. Marco Mancini e 

del Prof. Ing. Marco Salis. 

I seguenti fattori di analisi: pendenza dei versanti, litologia e uso del suolo sono stati classificati e a 

ogni classe è stato attribuito un peso in base al grado di influenza nella stabilità del versante è stata 

applicata una somma algebrica dei valori assegnati e ottenuto un valore finale che rappresenta 

l’influenza che ha il dato elemento sulla stabilità.  

Il primo elemento analizzato è stata la pendenza dei versanti che si presenta direttamente 

proporzionale alla tendenza al dissesto per effetto della gravità e inoltre maggiore è l’inclinazione 

maggiore sarà l’azione degli agenti atmosferici sui versanti privi di vegetazione. I pesi utilizzati per 

questo studio sono riportati in tabella 10 e rientrano in un range compreso tra +2 e -2. 

 

                                         Tabella 10 - Pesi delle diverse classi di pendenza dei versanti. 

Classi di pendenza    Peso   

 0- 10%   2 

 11-20%  1 

 21-35%  0 

 36-50%  -1 

>50%  -2 

 

 

Il secondo elemento considerato è la litologia che considera sia la natura dei terreni sia le 

caratteristiche fisico-meccaniche relative come la stratificazione, la compattezza e il grado di 

cementazione. I pesi vengono riportati in tabella 11. 
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Tabella 11 - Attribuzione dei pesi alle classi litologiche. 

classe    Descrizione    peso   

 1.    detrito di falda, coni detritici e conoidi di deiezione   1 

 2.    Depositi lagunari, lacustri e palustri   4 

 3.    Alluvioni ghiaiose recenti ed attuali degli alvei fluviali   5 

 4.    Alluvioni ghiaiose, antiche e terrazzate   5 

 5.    Alluvioni prevalentemente sabbiose   6 

 6.    Depositi alluvionali prevalentemente limoso-argillosi   5 

 7.    Depositi argillosi   2 

 8.    sabbie eoliche   2 

 9.    sabbie, anche grossolane con livelli ghiaiosi ed intercalazioni di arenarie   3 

 10.    arenarie, arenarie conglomeratiche    

 11.    marne   4 

 12.    calcari, calcari marnosi   7 

 13.    dolomie, dolomie calcaree e calcari dolomitici   8 

 14.    Calcescisti, micascisti, argilloscisti   4 

 15.    anfiboliti   7 

 16.    gneiss con elevata densità di giunti di fratturazione   5 

 17.    gneiss massicci e con giunti di fratturazione radi   8 

 18.    tufi, tufi conglomeratici   3 

 19.    ignimbriti   7 

 20.    basalti,   8 

 21.    trachiti, fonoliti   7 

 22.    andesiti   5 

 23.    rioliti massicce   7 

 24.    graniti, granodioriti alterati con potenti coperture di sabbioni arcosici   2 

 25.    graniti, granodioriti massicci privi di copertura ed alterazione   9 

 

In questo caso i parametri rientrano in un range compreso tra 1 e 10 nella quale i pesi con valori più 

alti corrispondono a litologie più compatte e resistenti, con un grado di alterazione basso mentre i 

pesi con valori più bassi si riferiscono a litologie sciolte e maggiormente fragili. 

L’ultimo parametro è l’uso del suolo, importante in quanto la presenza di vegetazione può esercitare 

una azione di consolidamento e limitare l’azione degli agenti atmosferici.  
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In tabella 12 sono riportati i pesi per le classi maggiormente presenti in Sardegna. Oltre ai pesi viene 

riportato il grado di impedenza, è massima quando la classe risulta essere un impedimento al 

dissesto idrogeologico e minima o nulla quando non impedisce l’erosione e l’instabilità del versante. 

In figura 92, la Carta dell’uso del suolo secondo le classi Corine Land Cover. 

 

 

                             Tabella 12 - Classi di uso del suolo secondo il CORINE - Land Cover. 

Sigla    Classi di uso del suolo    Impendenza    Peso   

111  Tessuto urbano continuo    mediocre   0 

112  Tessuto urbano discontinuo    mediocre   0 

121  Aree industriali e commerciali    mediocre   0 

122  Reti stradali e ferroviarie e spazi accessori    minima   -1 

124  Aeroporti    mediocre   0 

131  Aree estrattive    nulla   -2 

133  Aree in costruzione    minima   -1 

211  Seminativi in aree non irrigue    nulla   -2 

221  Vigneti    nulla   -2 

222  Frutteti    mediocre   0 

231  Prati stabili    mediocre   0 

242  Sistemi colturali particellari complessi    minima   -1 

243  Aree prevalentemente occupate da colture agrarie    nulla   -2 

311  Boschi di latifoglie    massima   2 

312  Boschi di conifere    massima   2 

313  Boschi misti    massima   2 

321  Aree a pascolo naturale e prateria d’alta quota    mediocre   0 

322  Brughiere e cespuglieti    buona   1 

324  Aree vegetazione boschiva e arbustiva in evoluzione    buona   1 

331  Spiagge, dune, sabbie    nulla   -2 

332  Rocce nude, falesie, rupi e affioramenti    nulla   -2 

333  Aree con vegetazione rada    minima   -1 

411  Paludi    nulla   -2 

511  Corsi d’acqua, canali e idrovie    nulla   -2 

512  Bacini d’acqua    nulla   -2 
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Figura 92 - Carta dell’uso del suolo secondo le classi Corine Land Cover del bacino idrografico del Rio 
Geremeas. 
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I primi elementi a essere stati sovrapposti sono stati la pendenza e la litologia in quanto considerate 

costanti nel tempo e infine il risultato sommato all’uso del suolo, terzo elemento che a differenza 

degli altri può variare in un lasso di tempo inferiore sia a causa della copertura vegetativa che a 

causa antropica. 

Infine, attraverso l’analisi dei fattori finora descritti è stata realizzata la carta dell’instabilità 

potenziale dei versanti interni al bacino idrografico di interesse. 

Sono state definite 5 classi di instabilità potenziale a cui corrispondono relativi pesi derivanti dalla 

sovrapposizione di tutti gli elementi predisponenti. La classe 5 è quella di maggiore instabilità 

caratterizzata da pesi minimi in quanto è tale l’incidenza degli elementi considerati mentre la classe 

1 è relativa ai versanti stabili con i valori dei pesi alti in quanto i fattori considerati conferiscono 

maggiore stabilità. Tra la classe 5 e la classe 1 sono presenti delle classi intermedie, in tabella 13 

vengono riportate tutte le classi, i gradi di stabilità e i relativi pesi. 

 

                                                       Tabella 13 - Classi di instabilità potenziale 

Classe di 

instabilità 
Descrizione Pesi 

 

  Da a 

1 Situazione potenzialmente stabile 10 12 

2 Instabilità potenziale limitata 7 9 

3 Instabilità potenziale media 4 6 

4 Instabilità potenziale forte 1 3 

5 Instabilità potenziale massima -3 0 

 

La somma aritmetica dei diversi pesi ha permesso di ottenere la carta di instabilità potenziale che 

rappresenta i diversi gradi di propensione alla stabilità mostrata in figura 93 è possibile vedere come 

l’area di studio sia interessata da una grande varietà di classi di instabilità. Solo piccole aree sono 

interessate da una situazione potenzialmente stabile, l’instabilità potenziale limitata caratterizza 

principalmente la piana alluvionale mentre si presentano più frequenti le classi 3,4,5 con instabilità 

potenziale media, forte e massima. Le aree interessate da acclività elevata e maggiori apporti, 

cartografati nella carta geomorfologica, rientrano nella classe caratterizzata da instabilità forte.  

In figura 94 è riportata la distribuzione delle diverse classi di instabilità che permette di mettere in 

evidenza come la classe più estesa sia la quarta. 
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Figura 93 – Carta della instabilità potenziale dei versanti interni al bacino idrografico del Rio Geremeas 
ottenuta mediante la procedura di overlay mapping (in ambiente ArcGIS), è stata effettuata la 
sovrapposizione degli elaborati della pendenza, della litologia e dell’uso del suolo. 
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Figura 94 - Rappresentazione della distribuzione delle classi di instabilità nell’area di studio, in forma di 
istogramma. 

 

Le aree interessate dalle ultime tre classi di instabilità sono caratterizzate da valori compresi tra i 

1000 m e gli 80 m di altitudini. Questo dimostra che settori instabili comprendono non solo aree a 

monte ma anche i versanti che predominano il settore costiero a poche centinaia di metri dalla foce 

del Rio Geremeas. 
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Un ulteriore parametro morfometrico è la curva ipsografica, essa fornisce la distribuzione delle 

superfici nelle diverse fasce altimetriche (fig. 95). 

 

 

Figura 95 – Curva ipsografica del Bacino idrografico del Rio Geremeas. 
 

Ogni punto della suddetta curva ha sull’asse delle ordinate, il valore delle quote e sull’asse delle 

ascisse, il valore delle superfici parziali del bacino poste al di sopra delle quote considerata. 

Ovviamente, alla quota massima corrisponde una superficie nulla mentre, alla quota minima, che è 

quella della sezione di chiusura, corrisponde la superficie dell’intero bacino. 

Attraverso il confronto con il grafico delle curve ipsometriche ideali è possibile vedere come la curva 

del bacino in questione abbia un andamento che permette di collocarlo in una situazione intermedia 

tra un “bacino giovanile” e un “bacino maturo”. 

 

 

 

0

100

200

300

400

500

600

700

800

900

1000

0 10 20 30 40 50 60

Q
u

o
ta

 m
   

  s
.l

.m

Superficie Kmq

CURVA IPSOGRAFICA 



167 
 

15.2.2 Caratterizzazione e classificazione delle unità fisiografiche e morfologiche 

Partendo dall’analisi delle precedenti carte realizzate e dal rilevamento, all’interno del bacino sono 

stati riconosciuti quattro settori interessati da differenti morfologie. Ogni settore presenta un 

caratteristico assetto fisiografico che tiene conto delle caratteristiche lito-geomorfologiche e 

strutturali del rilievo e della loro distribuzione nello spazio.  

Come supporto per la classificazione e la realizzazione della carta delle unità fisiografiche è stata 

utilizzata la classificazione redatta dall’Istituto Superiore per la Protezione e la Ricerca Ambientale 

(ISPRA). Sono state riconosciute 4 unità fisiografiche: 

Montagne granitiche – sono rappresentate da rilievi montuosi tipici di alcune aree della Sardegna. 

L’energia del rilievo è alta e i litotipi principali sono i graniti, le grano dioriti, i monzograniti e i 

leucograniti. Il reticolo idrografico presenta un andamento da dendritico ad angolare influenzato 

dalle fratture, le principali morfologie presenti sono creste, versanti con pendenza elevata, valli a 

“V” incise. 

Colline granitiche – sono rappresentate da rilievi collinari di natura granitica caratterizzati da 

energia medio, medio-alta. Il reticolo idrografico si presenta da sub-parallelo a dendritico, i litotipi 

principali sono graniti, grano dioriti e leucograniti e le componenti fisico-morfologiche principali 

sono crinali con creste sommitali, versanti con pendenze medio-elevate e valli a “V” incise. 

Pianura di fondovalle – è caratterizzata da una area pianeggiante o sub-pianeggiante all'interno di 

una valle fluviale, si presenta allungata secondo l’andamento del fiume. Il reticolo idrografico si 

presenta con andamento meandriforme, anastomizzato o canalizzato e come litotipi principali si 

hanno argille, limi, sabbie, arenarie, ghiaie, conglomerati, travertini. Le componenti fisico-

morfologiche che caratterizzano questa unità sono il corso d'acqua, la piana inondabile, il sistema 

lago-stagno-palude di meandro e di esondazione e i terrazzi alluvionali.  

Pianura costiera – è caratterizzata da una area pianeggiante o sub-pianeggiante, delimitata da una 

linea di costa bassa e/o alta, in genere allungata parallelamente ad essa. Il reticolo idrografico si 

presenta parallelo, sub-parallelo, meandri forme o canalizzato. I litotipi principali sono le argille, limi, 

sabbie, arenarie, ghiaie e conglomerati.  Le componenti fisico-morfologiche che lo caratterizzano 

sono la linea di riva la spiaggia, le dune, il retroduna, o il sistema lago-stagno-palude 

costiera, la duna fossile, il delta fluviale emerso, e i terrazzi marini. 

Successivamente a tale classificazione, per analizzare la morfometria dei diversi ordini presenti in 

ciascuna unità fisiografica e per mettere in evidenza la morfologia dell’alveo e la sua evoluzione da 

monte a valle, sono state realizzate delle sezioni trasversali lungo tutto il reticolo idrografico, dopo 
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aver realizzato la carta delle unità fisiografiche (Fig. 96) utilizzando come base la CTR 1:10.000, le 

ortofoto e la carta geologica. La scelta della distanza tra le sezioni è stata realizzata seguendo un 

criterio ragionato sulla base delle seguenti considerazioni: 

- per alvei di lunghezza > di 2 km una equidistanza di 500m. 

- per alvei con lunghezza compresa tra 1 e 2 km una equidistanza di 200 m. 

- per alvei di lunghezza < di 1 km una equidistanza di 100m. 

- per alvei omogenei poche sezioni. 

Su ogni sezione per cogliere gli elementi utili ad una dettagliata analisi statistica dell’andamento 

dell’alveo sono stati calcolati i dati relativi alla pendenza massima e media e l’altezza dei fianchi, per 

poi riportarli in tabelle (fig. 97, 98, 106, 107). Di seguito vengono mostrati i profili maggiormente 

rappresentativi per ciascuna unità fisiografica e i rispettivi parametri, realizzati con l’ausilio del 

Software Global Mapper su un DTM con precisione di un metro e di dieci metri.  
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Figura 96 – Carta delle unità fisiografiche interne al bacino idrografico del Rio Geremeas. 
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15.2.2.1 Montagne granitiche e colline granite 

 

 

 
Figura 97 – profili trasversali realizzati sull’alveo nei settori appartenenti all’ unità fisiografica  “pianura 
alluvionale” e alcuni dei rispettivi parametri utili per l’analisi morfometrica. 
 

UNITÁ FISIOGRAFICA NOME SEZIONE ORDINE
PENDENZA 

MASSIMA (°)

PENDENZA 

MEDIA (°)

ALTEZZA 

FIANCO SX 

(m)

ALTEZZA 

FIANCO DX 

(m)

Montagne granitiche A-B I 30 46 150 175

Montagne granitiche C-D I 13 26 40 45

Montagne granitiche D''-E'' I 27 37 50 40

Montagne granitiche G-H I 25 30 45 48

Montagne granitiche 2C'-D' II 17 32 48 58

Montagne granitiche 2D'-E' II 17 31 20 10

Montagne granitiche 2E-F II 26 32 65 95

Montagne granitiche 2E'-F' II 20 31 35 20

Montagne granitiche 3A''-B'' III 40 60 95 80

Montagne granitiche 3C-D III 7 15 21 13

Montagne granitiche 3C'-D' III 13 17 45 40

Montagne granitiche 3D-E III 25 37 50 45

Montagne granitiche 4A-B IV 34 48 175 175

Montagne granitiche 4A'-B' IV 27 35 40 45

MORFOLOGIA TALWEG
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Figura 98 – profili trasversali realizzati sull’alveo nei settori appartenenti all’ unità fisiografica  “colline 
granitiche” e alcuni dei rispettivi parametri utili per l’analisi morfometrica. 

 

 

- Principali morfologie dell’alveo 

Gli alvei che interessano queste due unità fisiografiche sono caratterizzati da alcuni parametri tipici 

dei corsi d’acqua montani, come lunghezze e larghezze ridotte, un alto grado di confinamento nella 

quale per più del 90% del tratto le sponde sono a contatto con i versanti, pendenze elevate e 

sedimento grossolano e eterogeneo.  

UNITÁ FISIOGRAFICA NOME SEZIONE ORDINE
PENDENZA 

MASSIMA (°)

PENDENZA 

MEDIA (°)

ALTEZZA 

FIANCO SX 

(m)

ALTEZZA 

FIANCO DX 

(m)

Colline granitiche H' - I' I 43 32 65 55

Colline granitiche H'' - I'' I 37 26 48 58

Colline granitiche H''' - I''' I 42 31 45 54

Colline granitiche 2E - F II 32 26 65 95

Colline granitiche 2E' - F' II 31 20 35 20

Colline granitiche 2G' - H' II 38 25 85 75

Colline granitiche 3D' - E' III 41 34 125 125

Colline granitiche 3D'' - E'' III 42 31 90 80

MORFOLOGIA TALWEG
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Queste unità sono caratteristiche principalmente della zona medio – alta del bacino idrografico, ma 

in alcuni settori interessano anche aree molto vicine alla costa. 

A monte del bacino sono stati rilevati sia alvei in roccia che alvei colluviali. I primi, a causa 

dell’energia molto elevata, presentano un fondo costituito direttamente dal substrato roccioso o da 

sedimenti di elevate dimensioni, il sedimento è stato completamente o parzialmente esportato e 

trasportato verso valle da un flusso ad alta energia (Fig. 99), tale processo è da attribuire all’elevata 

capacità di trasporto dovuta a una forte pendenza e spesso sono legati a cascate e salti in erosione 

retrogressiva.  

 

 

 

Figura 99–Tratti interessati da alvei in roccia. Si presentano privi di sedimento in quanto è stato 
completamente o parzialmente esportato e trasportato verso valle da un flusso ad alta energia 
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Mentre gli alvei colluviali scorrono trasportando principalmente depositi di versante e interessano 

il settore più a monte. La loro attività di trasporto solido è spesso legata a eventi di precipitazione 

intensi e intermittenti come i fenomeni di trasporto di massa o colate di detrito.  

In figura 100 è mostrato un settore dell’alveo che attraversa la strada interrompendone la sua 

continuità, trasportando blocchi dalle dimensioni comprese tra pochi centimetri e diversi decimetri. 

In figura sono evidenziati i blocchi che hanno dimensioni maggiori di 40 cm. Questo fenomeno è 

stato interpretato come il risultato di un evento di precipitazioni intense, in quanto solo eventi di 

elevata intensità per esempio debris flow, sono in grado di generare tale variazione sia 

nell’andamento che nella morfologia dell’alveo. 

 

Figura 100 - Variazioni morfologiche molto rilevanti associate a piogge intense e all’instabilità dei versanti e 
di una colata detritica lungo un affluente cha ha determinato uno sbarramento della strada (a destra, alveo 
visto da monte). 
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Esiste una forte correlazione tra pendenza dell’alveo e tipologia morfologica, infatti la morfologia 

degli alvei che formano il bacino del Rio Geremeas nel settore a monte è influenzata dalla elevata 

pendenza e dal materiale principalmente grossolano che viene trasportato lungo l’alveo. Attraverso 

l’analisi morfologica di questo settore sono stati individuati tratti caratterizzati principalmente da 

morfologie a step and pool e a rapide. 

Le prime sono caratterizzate da “steps” (gradini) che possono presentarsi individualmente o in 

sequenza, intervallati a “pool” (depressioni), morfologie che indicano elevate pendenza con elevato 

trasporto al fondo e in sospensione. 

In figura 101 vengono riportati dei tratti del Rio Ceraxa nella quale sono state fotografate delle 

morfologie che potrebbero essere interpretate come step and pool, con un profilo longitudinale a 

gradinata che può essere distrutto durante eventi di piena per poi essere ricostruito. Il flusso che 

attraversa le strutture a step and pool oscilla tra una condizione subcritica nei pool e una condizione 

super critica al di sopra degli step. Gli step, quindi i gradini sono costituiti sia da ciottoli o massi, che 

da detriti legnosi e la loro altezza dipende dalla dimensione del materiale che li genera, mentre i 

pool sono caratterizzati da sedimenti più fini. 

Sulla base della classificazione proposta da Hayward (1980) le tipologie riscontrate sono: boulder-

steps nella quale sono blocchi di elevate dimensioni raggruppati quasi a formare una sbarra 

rettilinea a generare il gradino, posto trasversalmente rispetto alla direzione di flusso, riffle-steps 

nella quale sono i ciottoli che giocano un ruolo predominante, rock-stcps come in figura 105 b nella 

quale un blocco di roccia generare un gradino quasi a formare una cascatella e log step quando il 

gradino è generato da materiale vegetativo. 

La seconda tipologia è rappresentata dalle rapide che come la prima tipologia si sviluppa anch’essa 

in alvei con pendenze accentuate e alvei confinati con una disorganizzazione dei blocchi e una 

capacità di trasporto molto elevata (Fig. 102). Le rapide sono caratterizzate dalla presenza di blocchi 

all’interno dell’alveo ma si differenziano dagli step and pool in quanto mentre questi ultimi sono 

generati dalla presenta di blocchi ordinati perpendicolarmente rispetto alla corrente nelle rapide i 

blocchi non sono allineati ma occupano una posizione caotica. Le rapide sono caratterizzate da una 

capacità di trasporto molto elevata e una scabrezza dell’alveo molto forte. A volte all’interno di tratti 

dall’alveo a rapida i blocchi si possono organizzare obliquamente rispetto alla corrente. 
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Figura 101 - evidenze di trasporto solido: sequenza morfologica a step e pool nella quale punti ripidi che 
formano i gradini si alternano a punti nella quale la pendenza è inferiore formando i tratti a pool. 
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 Figura 102 -  Evidenze di trasporto solido: Unità morfologiche a rapida 
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- Aree sorgenti e produzione di sedimenti 

La configurazione morfologica del corso d’acqua è fortemente condizionata dai versanti che lo 

delimitano, graniti fratturati. Queste due unità fisiografiche sono sede di aree potenzialmente 

instabili nella quale sono state rilevate aree con maggior quantità di materiale instabile che in caso 

di eventi di precipitazione intensi potrebbero rappresentare un modo di approvvigionamento 

detritico nelle zone sorgenti (Fig. 103).  

 

 

 

Figura 103 – aree sorgenti formate da graniti fortemente fratturati; 1) Paleo superficie di spianamento; 
2)Rilievi a Inselberg; 3)Rilievi a Tor. 
 

In figura 104 una immagine realizzata con il drone nella quale viene mostrato un canale a monte del 

bacino idrografico interessato da una colata detritica lunga poco più di 100 m e larga circa 20 m, che 

appunto rappresenta una fonte di alimentazione di sedimento per il bacino idrografico. 
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Figura 104 - Canale con scariche di detrito lungo il versante occidentale del bacino idrografico rappresenta 
uno dei fattori di instabilità e fonte di prima alimentazione delle colate rapide di debris flow. 
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Procedendo verso valle il grado di confinamento è ancora abbastanza alto, l’interazione che si crea 

tra il corso d’acqua e le pareti dei versanti che si presentano molto fratturati è fondamentale per 

l’apporto di materiale grossolano proveniente principalmente da crolli. Questo processo è evidente 

nel tratto compreso tra le due unità fisiografiche “colline granitiche” e “pianura di fondovalle” tra il 

Rio Dominigheddu e il Rio Suergiu Mannu nella ripresa fatta col drone (Fig. 105). 

 

 

Figura 105 - Alveo incassato entro ripide pareti rocciose fratturate, che alimenta la portata solida dell’alveo. 
L’assenza di depositi di debri flow, se non in alcune trappole sedimentarie, testimonia il transito quasi totale 
delle colate rapide lungo il tratto intermedio del profilo. 
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15.2.2.2 Pianura alluvionale e pianura costiera 

 

Figura 106 – profili trasversali realizzati sull’alveo nei settori appartenenti all’ unità fisiografica  “pianura 
alluvionale”e alcuni dei rispettivi parametri utili per l’analisi morfometrica. 

 

 

UNITÁ FISIOGRAFICA NOME SEZIONE ORDINE
PENDENZA 

MASSIMA (°)

PENDENZA 

MEDIA (°)

ALTEZZA 

FIANCO SX 

(m)

ALTEZZA 

FIANCO DX 

(m)

Pianura di fondovalle 3D''' - E''' III 43 28 75 60

Pianura di fondovalle 4A'' - B'' IV 43 25 45 40

Pianura di fondovalle 4A''' - B''' IV 44 26 65 40

Pianura di fondovalle 4A'''' - B'''' IV 33 18 55 55

Pianura di fondovalle 4B - C IV 47 27 80 60

MORFOLOGIA TALWEG
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Figura 107–profili trasversali realizzati sull’alveo nei settori appartenenti all’ unità fisiografica  “pianura 
costiera” e alcuni dei rispettivi parametri utili per l’analisi morfometrica. 
 

- Principali morfologie dell’alveo 

Gli alvei che interessano queste due unità hanno dimensioni estese e si presentano confinati o semi-

confinati nella pianura di fondovalle e non confinati in quella costiera nella quale per meno del 10% 

del tratto le sponde sono a contatto con i versanti. Sono formati da blocchi e sedimenti alluvionali 

di dimensioni comprese tra alcuni centimetri e valori che superano di poco il metro. Questo non 

essendo confinato tra due versanti ha la capacità, in base alle portate liquide del corso d’acqua e 

alla disponibilità di sedimenti, di modificare la propria morfologia sia in senso planimetrico che 

altimetrico. Per tutto il tratto della pianura sia alluvionale che costiera fino alla foce, gli alvei 

scorrono su sedimenti alluvionali a fondo mobile.  

Nell’area di studio in queste unità scorrono il Rio Suergiu Mannu e il Rio Meriagu Mannu che poi 

confluendo generano il Rio Geremeas, presentano una configurazione mista, tendono ad assumere 

un tracciato sub-rettilineo o sinuoso e in piccoli settori a canale intrecciato ad andamento 

leggermente meandriforme con la presenza di più canali separati dalla presenza di diversi tipi di 

UNITÁ FISIOGRAFICA NOME SEZIONE ORDINE
PENDENZA 

MASSIMA (°)

PENDENZA 

MEDIA (°)

ALTEZZA 

FIANCO SX 

(m)

ALTEZZA 

FIANCO DX 

(m)

Pianura costiera 4B' - C' IV 33 22 80 100

Pianura costiera 4E-F IV 19 11 38 40

Pianura costiera 4C'' - D'' IV 25 14 35 35

Pianura costiera 4C''' - D''' IV 39 20 35 27

Pianura costiera 4C - D IV 22 11 3,5 3

MORFOLOGIA TALWEG
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barre, è una situazione intermedia tra “bed load – straight” e “bed load – meandering thalweg 

(Fig.108).  

Questi tipi di morfologia sono indicatori di una corrente ad alta energia, di sedimenti grossolani, di 

una portata solida elevata e grande disponibilità e alimentazione di sedimenti. 

 F
ig

u
ra

 1
08

 –
 T

ra
tt

o
 f

lu
vi

al
e 

d
el

 R
io

 S
u

er
gi

u
 M

an
n

u
 (

b
ac

in
o

 id
ro

gr
af

ic
o

 d
el

 R
io

 G
er

em
ea

s)
 c

ar
at

te
ri

zz
at

o
 d

a 
u

n
 a

n
d

am
en

to
 

cl
as

si
fi

ca
to

 c
o

m
e 

“b
ed

 lo
ad

 –
 s

tr
ai

gh
t”

 e
 “

b
ed

 lo
ad

 –
 m

ea
n

d
er

in
g 

th
al

w
eg

. 
 



183 
 

Con lo scopo di interpretare le dinamiche dell’alveo sono stati analizzati i tipi di barre sulla base della 

classificazione realizzata da Kellerhals et al., 1976) e gli ordini dei terrazzi sia recenti che antichi.  

 

- Classificazione delle barre 

Sono state riconosciute sia barre laterali tipiche di alvei sub-rettilinei e a bassa sinuosità che barre 

longitudinali dove vi è la presenza di più canali, queste ultime sono caratterizzate da una forma 

romboidale con l’asse maggiore nella direzione del flusso. Le barre longitudinali sono ciottolose con 

granulometria maggiore alla testa in quanto attraversata direttamente dal flusso con migrazione 

sottocorrente e con la coda che migra verso valle formata da materiale più fine deposto inseguito 

alla separazione del flusso. In figura 109 vengono riportate alcune barre rilevate sul Rio Suergiu 

Mannu, distinguendole tra longitudinali e laterali durante un flusso ordinario. Entrambi i tipi di barre 

sono costituiti da settori a granulometria maggiore indicatori di maggiore energia e maggiore 

capacità di trasporto e settori a granulometria inferiore costituiti principalmente da sabbie indicatori 

di correnti a inferiore energia. 
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Figura 109 – barre longitudinali e laterali individuate sul corso d’acqua Riu Suergiu Mannu. 
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- Terrazzi 

Il terrazzo è costituito da una superficie posta ad una elevazione maggiore rispetto alla piana 

inondabile in seguito ad una modificazione della posizione altimetrica del fiume. 

In figura 110 è possibile distinguere due canali che rappresentano la zona di deflusso idrico con il 

talweg che è il punto più depresso sulla destra idraulica. I canali sono separati dalla presenza di una 

barra longitudinale. Sulla sinistra idraulica vi è un solo ordine di terrazzi mentre sulla destra idraulica 

sono presenti due ordini, uno recente e uno antico. Il terrazzo recente corrisponde a una piana 

inondabile ormai inattiva seppur ancora soggetti a inondazione con TR>3 anni e sono legati 

all’incisione dell’alveo compresa negli ultimi 50-100 anni. Questi terrazzi si differenziano da quelli 

antichi che sono caratterizzati da altezze maggiori e determinano il confinamento dell’alveo. 

 

 

Figura 110 – Varie superfici morfologiche presenti sulla piana alluvionale, riportate anche sul profilo 
trasversale. TA: terrazzo antico; TR: terrazzo recente; TW: talweg; BL: barra longitudinale. 
 

In figura 111 sono mostrate alcune sezioni trasversali realizzate sul DTM a passo di un metro nella 

quale è possibile vedere l’organizzazione dei terrazzi. 
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Figura 111 - Sezioni trasversali realizzati nella piana alluvionale, con indicazione delle varie superfici 
morfologiche presenti. C: canale; B: barra; T: terrazzo. 
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- Granulometria del materiale trasportato lungo l’alveo: piana alluvionale e foce 

Di fondamentale importanza è la quantità di materiale solido che è stato rinvenuto nel settore più 

a valle del bacino idrografico, soprattutto quello di dimensioni maggiori mobilizzato durante le 

piene. Nel Rio Suergiu Mannu e Meriagu Mannu sono stati rilevate sedimenti compresi in un range 

di granulometrie che vanno dalle sabbie ai blocchi. Le sabbie e le ghiaie sono tipiche di correnti 

ordinarie mentre i blocchi sono stati trasportati da monte a valle durante eventi di piena, generando 

debris flood, durante questo tipo di fenomeni la corrente ha una forza tale da prendere in carico i 

materiali alluvionali di ogni granulometria e portarli a quote inferiori (Fig. 112). 
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Figura 112 -  Esempi di accumulo di materiale trasportato da flussi ad alta energia. Si notino i massi di 
notevoli dimensioni. 
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Sul Rio Suergiu Mannu è stato rilevato un settore caratterizzato da un deposito alluvionale con 

granulometria variabile, prevalgono blocchi e ciottoli di dimensioni decimetriche, questi ultimi si 

presentano embricati e sono riferibili a un evento di debris flood (Fig. 113). 

 

Figura 113 - Depositi sedimentari deposti da qualche evento alluvionale che ha generato un embriciatura 
tra i massi. 
 

Ulteriori contributi al materiale solido trasportato dal corso d’acqua possono derivare da 

approvvigionamenti detritici provenienti da affluenti come nel Rio Suergiu Mannu in figura 114a e 

instabilità locali delle sponde degli alvei favorite dall’erosione al piede delle stesse (Fig. 114b). Tale 

processo, legato sicuramente a eventi di piena seguiti da movimenti di massa a opera della gravità, 

influenza la variazione planimetrica dell’alveo. L’ erosione di sponda con una altezza poco superiore 

al metro e mezzo è caratterizzata da nicchia retrogressiva sul Rio Suergiu Mannu. 
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Figura 114 – Contributo detritico sul Rio Suergiu Mannu nel settore a valle del bacino idografico: a) 
contributo detritico ad opera di un affluente del Rio Suergiu Mannu (vista da valle) e b) erosione di sponda 
con nicchia retrogressiva e corpo di frana di piccole dimensioni (vista da valle).  
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Allo sbocco del corso d’acqua nel mare, l’acqua rallenta la sua velocità e deposita il suo carico.  La 

maggior parte dei sedimenti è deposta proprio alla foce.  In figura 115a vengono riportate le diverse 

fasi della piena, inizialmente il flusso di piena (step 1) procede centralmente, successivamente al 

diminuire dell’energia, il flusso si sposta sulla destra e si passa ad un flusso intermedio (step 2). 

Infine, si trasforma in flusso di magra (step 3), questo ultimo passaggio è marcato dal lobo di rotta 

(cerchio rosso), durante le diverse fasi il materiale il sedimento trasportato dalla corrente viene 

depositato in mare. Le sponde sono caratterizzate da una altezza di circa un metro (Fig. 115b) con 

una granulometria al limite del micro conglomerato (limite 2mm), sono sabbie grossolane (fig. 115d) 

e spesso sono presenti delle piccole nicchia di frana (Fig. 115c). 

 

Figura 115 – processo di deposizione a mare del materiale a granulometria inferiore trasportato dalla 
piena.a) interpretazione che mostra le diverse fasi della piena, inizialmente il flusso di piena (step 1) 
procede centrale, poi si passa ad un flusso intermedio (step 2) per poi passare al flusso di magra (step 3), 
questo ultimo passaggio è marcato dal lobo di rotta (cerchio rosso); b)sponda sinistra alta poco più di un 
metro, al di sopra è presente una piccola nicchia di frana; c) il materiale viene depositato a mare; d) la 
granulometria documentata lungo la sponda destra si presenta al limite del micro conglomerato (limite 
2mm), sono sabbie grossolane. 
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Quando un corso d’acqua sfocia nel mare, il materiale solido che viene trasportato dalla corrente 

liquida tende a depositarsi formando un delta o più semplicemente una barra solida nella zona della 

foce fluviale (Ricci Lucchi, 1980), in figura 116 la sezione longitudinale idealizzata di delta fluviale. La 

maggior parte del sedimento che giunge a un delta è portato dalle piene e l’evoluzione del processo 

di deposizione dei sedimenti trasportati dalle correnti marine dipende dall’interazione che si 

instaura tra la portata del flusso e l’azione modellatrice del mare. La velocità di crescita della barra 

è direttamente proporzionale alla portata solida ed inversamente proporzionale alla pendenza del 

fondale. La misura in cui i sedimenti deltizi sono dispersi in mare e nella piattaforma continentale 

dipende dall’intensità dei processi marini durante il periodo di piena; se questa è al massimo, si ha 

pure massima dispersione verso largo. Se la piena giunge in un periodo di acqua calma, si ha minima 

dispersione e massima intensità dei processi di deposizione fluviali. 

 

 
Figura 116 - Sezione longitudinale idealizzata di delta fluviale. In direzione parallela alla corrente, sono 
presenti una serie di strati inclinati verso mare deposti durante tempi successivi (t1 - tn) per opera delle 
correnti fluviali. In ciascuno strato, deposto in un determinato istante, la granulometria (ovvero la 
dimensione delle particelle di sedimento) tende a diminuire da terra verso mare: abbiamo sabbie e ghiaie 
nella piana e nella fronte deltizia e silt e argille passando al prodelta. La transizione laterale tra sedimenti 
diversi deposti nello stesso tempo geologico si definisce eteropia di facies. 
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15.3 Carta geomorfologica 

 

È stata realizzata una carta geomorfologica in ambiente GIS nella quale sono state evidenziate tutte 

le aree caratterizzate da materiale instabile e per questo potrebbero rappresentare le aree sorgenti 

durante un ipotetico evento pluviometrico estremo. 

Il materiale potrebbe essere trasportato lungo gli alvei e il trasporto potrebbe essere agevolato dalle 

elevate pendenze. 

La base topografica adottata è la Carta Tecnica Regionale in scala 1:25.000 della Regione Sardegna, 

in formato vettoriale e sistema di riferimento WGS_1984 UTM Zone 32Nord. Per omogeneità è stato 

assunto tale sistema di riferimento anche per l’implementazione degli altri strati informativi 

territoriali del progetto come il DEM e le ortofoto. 

In alcuni casi è stata necessaria una trasformazione da un sistema di riferimento differente da quello 

del progetto e in questo caso è stato utilizzato il software Global Mapper. 

Per le analisi morfologiche in ambiente GIS è stato impiegato il DEM in formato ESRI GRID, con cella 

di 1 metri nella zona costiera e 10 metri nel resto del bacino. 

Attraverso l’impiego delle funzionalità del software GIS impiegato sono state individuate e 

digitalizzate, con diretto riferimento alla ortofoto, le geometrie planimetriche riferibili a:  

Sponde dell’alveo in condizioni di magra; Sponde dell’alveo durante in condizione di piena; 

Paleoalvei ed alvei abbandonati;  Orlo di scarpata di erosione fluviale; Vallecole a V, a U e a fondo 

piatto; Base dei versanti a elevata pendenza nella piana alluvionale; Orlo di scarpata; Creste; Filoni; 

Argini artificiali; Cascate; Aree a erosione diffusa; Aree caratterizzate da materiale instabile (aree 

sorgenti); Aree a inselberg; Aree a Tor; Scariche di detrito; Blocchi legati a crolli; Depositi alluvionali; 

Spiaggia; Dune. La carta geomorfologica è mostrata a fine tesi. 
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16 Discussione 

 

In questo lavoro sono state studiate le dinamiche e le forme ad asse connesse che interessano 

settori di piattaforma continentale esterna e di scarpata superiore continentale del margine 

meridionale sardo.  

Il margine meridionale della Sardegna è stato esplorato attraverso indagini geofisiche e perforazioni 

profonde dalla fine degli anni '60 e dai primi anni settanta, (Finetti & Morelli, 1973; Ryan & Hsu, 

1973). Le prime indagini sulla piattaforma continentale sono state eseguite dall'Università di Trieste 

(1970) e Genova (1974-75) (Fanucci & al., 1976). I successivi dati di riflessione sismica sono stati 

rilevati durante P. F. Oceanografia e Fondo marino (Sparker-Uniboom 0.5-1 kJ, Resp.Scient. A. 

Ulzega (Carta & al., 1986), in occasione di una collaborazione Università di Parigi-Università di 

Cagliari (Thomas & al., 1988) e, infine, durante diverse campagne sismiche successive (1983-1991, 

Sparker 1-3,5 kJ). 

L’analisi dei dati sismici acquisiti durante le diverse campagne nell’ambito del progetto Magic e 

quelle più recenti relative alla campagna MS ARPAS 2017 evidenzia nella Sardegna meridionale la 

presenza di importanti lineamenti tettonici, rilevabili sia nei settori di piattaforma continentale che 

nella scarpata superiore, questi, ricalcano le principali direttrici tettoniche regionali, i caratteri 

morfo-strutturali che controllano il basso Campidano condizionano l’assetto della piattaforma 

continentale antistante (Fanucci et al., 1976), in particolare il ciglio della piattaforma è orientato 

parallelamente ad un’importante lineamento tettonico. Nel settore occidentale il ciglio si trova alla 

profondità di circa -120m e si sviluppa lungo la faglia bordiera orientale del Graben del Campidano 

disposta per N130°, mentre sul versante orientale il ciglio è orientato per N40°, questo porta 

all’esposizione di un versante di faglia ben definito 

In corrispondenza del Golfo di Cagliari, la piattaforma continentale presenta delle caratteristiche 

differenti nel settore occidentale e nel settore orientale. Nel settore occidentale è caratterizzata da 

una estensione molto vasta con il ciglio della piattaforma rilevabile alla profondità di circa -110m e 

una distanza da costa compresa tra 20km se viene considerata la Città di Cagliari (distanza maggiore) 

e soli 13km se viene considerata Sarroch, nella quale è presente il Polo petrolchimico della Saras. In 

questo settore la piattaforma è incisa dalla presenza del Canyon Sarroch che si presenta in 

evoluzione retrogressiva con la presenza di due frane significative che rappresentano un elemento 

di pericolosità. Mentre nel settore orientale, sulla quale ci si è focalizzati maggiormente in questo 

lavoro, la piattaforma continentale ha una estensione ridotta con il ciglio rilevabile a una profondità 



195 
 

media di circa -75m, è il tratto più vicino alla linea di costa, dista solo poco più di 1 km inciso dalle 

testate del Canyon Foxi, all’estremo orientale, e dal canyon S. Elia nella zona centrale, entrambe in 

evoluzione retrogressiva. La vicinanza alla costa rende la testata del Canyon Foxi e le dinamiche 

sedimentarie connesse di particolare interesse in quanto in caso di evento estremo a terra sul bacino 

idrografico del Rio Geremeas che ha la foce in corrispondenza della testata, buona parte del 

materiale fine riversato a mare, come dimostrato in questi anni durante eventi pluviometrici intensi, 

viene trasportato tramite flussi iperpicnali lungo a profondità sempre maggiori e potrebbe 

raggiungere il ciglio della piattaforma aumentandone le condizioni di instabilità a causa del 

sovvracarico dei depositi sottostanti. 

Nel margine meridionale sardo, sono state analizzate sia le forme di fondo che caratterizzano la 

piattaforma che quelle presenti in scarpata superiore. Nella piattaforma esterna sono state 

mappate sia strutture sedimentarie longitudinali come i sand ribbons che si presentano come nastri 

di sedimento caratterizzati da una lunghezza centimetrica e una altezza inferiore al metro che 

strutture sedimentarie trasversali come le dune a selezione granulometrica, la cui presenza, 

distribuzione e dimensione è legata all’azione del moto ondoso e si presentano sia come dune 2D 

che dune 3D, caratterizzate da larghezze che superano il centinaio di metri. Le dune 3D individuate 

a 5km circa a nord ovest di Capo Altano assumono morfologia irregolare, probabilmente a causa di 

fenomeni di interferenza tra le correnti di fondo e le cornici nette degli affioramenti ad arenarie 

conglomeratiche in facies di beach rock.  

Nella scarpata superiore sono state riconosciute e analizzate tre principali forme di fondo che 

insieme a terremoti, eruzioni vulcaniche, condizioni di instabilità legati alla elevata pendenza della 

scarpata continentale, frane sottomarine, faglie attive e erosione retrogressiva delle testate dei 

canyon rappresentano i principali processi di geohazard marini, in figura 117 viene riportata una 

schematizzazione proposta da Wang et al., 2018 che riassume alcuni di questi processi.  
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Figura 117 – Alcuni dei geohazards marini che possono generare una condizione di instabilità nel settore di 
scarpata continentale (Wang et al., 2018). 
 

 

 

Tali forme di fondo sono gli eventi di slumping con morfologia superficiale a creep, i pockmarks e i 

cyclic step, essi rappresentano una condizione di geohazards a causa della loro migrazione o della 

loro genesi attraverso la quale possono aumentare l’instabilità dell’area che occupano. 

- La morfologia superficiale a creep è stata rilevata nella testata del Canyon Sarroch, all’interno di 

una delle frane significative che caratterizzano questo settore. La frana dista circa 14 km dalla Saras, 

che rappresenta un elemento a rischio a causa della sua vicinanza al ciglio della piattaforma 

interessato dalla frana. È caratterizzata da un'unica nicchia di distacco, si sviluppa da una profondità 

minima di -110m e massima di -320m, coinvolgendo un volume di circa 50 mila mc. L’evoluzione di 

tale frana è influenzata da due processi destabilizzanti che comprendono sia il collasso gravitativo 

che lo scalzamento alla base ad opera del Canyon Sarroch sottostante. La deformazione a creep è il 

risultato dell’interazione tra il movimento del fluido e delle particelle del sedimento saturo. Tale 

scorrimento viscoso è una piccola deformazione caratterizzata dall’assenza di una superficie di 

rottura causata da un movimento di massa lento verso il basso, sotto gli stress gravitazionali (Carson 

& Kirkby, 1972; Stow et al., 1996). Negli ambienti sottomarini, i dati sismici combinati con i dati 

geotecnici sub-marini hanno rivelato l'esistenza di deformazioni superficiali influenzate dalla gravità 
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che interessano i sedimenti presenti nei settori di scarpata continentale superiore e intermedia, tali 

forme di fondo sono spesso associate a processi di slumping (Syvitski et al., 1987; Mulder, T., & 

Cochonat, P. 1996). I movimenti di massa si verificano generalmente quando gli sforzi di taglio 

applicati aumentano oltre la forza di taglio critica dei sedimenti (Mulder, T., & Cochonat, P. 1996) 

 

- I pockmarks rappresentano un ulteriore fattore di instabilità e nel margine meridionale sardo sono 

stati mappati nella scarpata superiore, sia nel margine occidentale che in quello orientale, nel Golfo 

di Cagliari. A W sono stati riscontrati in prossimità della testata del Canyon del Toro e del Canyon 

Teulada. Nel Canyon del Toro possono essere raggruppati in tre famiglie diverse in base alla 

morfologia che li caratterizza: allungata (sub-circolare), irregolare e circolare, sono caratterizzate da 

un diametro medio di circa 2000m e una profondità media di circa 70m, nel Canyon Teulada si 

presentano profonde fino a 40m e un diametro compreso tra 100m e 500m. 

Nel Golfo di Cagliari, tali forme di fondo sono state mappate all’interno della testata del Canyon 

Sant’Elia, caratterizzato da evoluzione retrogressiva. Tale testata è localizzata sul lato sinistro della 

testata del Canyon Foxi per poi congiungersi con quest’ultimo a una profondità di - 600m. Qui, i 

pockmarks sono caratterizzate da valori morfometrici di gran lunga inferiore rispetto a quelle 

rilevate nel settore occidentale ma si presentano molto simili a quelle studiate durante il periodo 

svolto presso l’Istituto delle Scienze del mare a Barcellona durante il quale è stato possibile lavorare 

su alcuni dati morfobatimetrici e sismici acquisiti in un contento geodinamico differente rispetto al 

margine meridionale sardo, il margine nord-occidentale siciliano. Oltre allo studio su alcune frane 

sottomarine, sono state studiate delle forme di fondo presenti nella scarpata continentale del Golfo 

di Palermo, tali strutture sono state interpretate come pockmarks, morfologie associate alla risalita 

di fluidi, i dati SSS sono stati messi a disposizione dal Dr. Roger Urgeles (Institute of Marine Sciences 

- CSIC) acquisiti durante la campagna oceanografca CHIANTI con la strumentazione Edgetech DT1. 

Per quanto riguarda la batimetria del margine sono stati utilizzati i dati morfobatimetrici acquisiti 

nell’ambito delle campagne oceanografiche EGUS, DFP 01 e MaGIC (tutte e tre di competenza 

dell’Università di Palermo). 

In figura 118, vengono mostrate alcune delle immagini Side Scan Sonar che sono state utilizzate per 

l’analisi e l’interpretazione di tali forme. A causa della mancanza di dati morfobatimetrici è stato 

possibile solo analizzare le dimensioni spaziali, misurando un diametro di 30/40 m nelle forme 

circolar, valori molto simili ai pockmarks mappati nel Golfo di Cagliari. Oltre alle forme circolari però 

nella stessa area sono state rilevate delle depressioni caratterizzate da una lunghezza con valori 
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massimi di 250/270m e una larghezza di 40/50m che possono essere sempre ricondotte a un 

cedimento del fondale marino a causa della risalita dei fluidi. 

Figura 118 - I pockmark si presentano come depressioni circolari con diametro di circa 40 m e una altezza che 
purtroppo non è stato possibile calcolare a causa della mancanza di un DTM. I dati SSS sono stati messi a 
disposizione dal Dr. Roger Urgeles (Institute of Marine Sciences - CSIC) acquisiti durante la campagna 
oceanografica CHIANTI con la strumentazione Edgetech DT1. Per quanto riguarda la batimetria del margine 
sono stati utilizzati i dati morfobatimetrici acquisiti nell’ambito delle campagne oceanografiche EGUS, DFP 
01 e MaGIC (tutte e tre di competenza dell’Università di Palermo). 
 

È stato documentato che gas e fluidi intrappolati nel sottosuolo possono ridurre la resistenza al 

taglio del sedimento, innescando a sua volta frane sottomarine (Paull et al., 2007). In figura 119 

viene mostrata una descrizione schematica del meccanismo di generazione di una frana sottomarina 

causata dalla fuoriuscita di gas fluidizzato (Maslin et al.,2010) 
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Figura 119 – Rappresentazione  schematica del meccanismo di generazione di una frana sottomarina 
causata dalla fuoriuscita di gas fluidizzato (Maslin et al.,2010). 
 

- All’interno della testata del Canyon Foxi sono state riscontrate delle forme di fondo attive che 

presuppongono una certa mobilità dei sedimenti e data la loro migrazione verso l’alto sono state 

classificate come cyclic step. Sono generate dall’alternanza di erosione e deposizione legata al carico 

del flusso gravitativo sedimentario che indicano la mobilità dei sedimenti a diversa scala temporale. 

L’evoluzione di queste forme è controllata dall’alternanza di condizioni subcritiche e supercritiche 

all’interno di correnti di torbidità, questo processo porta alla formazione di forme di fondo 

asimmetriche che migrano verso l’alto. Si ritiene che queste forme di fondo siano formate da salti 

idraulici nella quale un flusso subisce un repentino cambiamento da flusso supercritico sottile e 

rapido a un flusso subcritico denso e maggiormente tranquillo.  

In base all’analisi dei profili realizzati sul DTM relativo all’anno 2009 e quelli realizzati sul DTM 

relativo al 2017 è stato possibile suddividere la testata del Canyon Foxi in due settori, quello 

occidentale e quello orientale. Il settore occidentale presenta una certa uniformità ed è 

caratterizzato dalla presenza di fasi cicliche nella quale è stata misurata una migrazione verso l’alto 

compresa tra un valore minimo di 21m e un valore massimo di 52 metri, e una velocità media annua 

di circa 3 metri. Mentre il settore orientale presenta una morfologia differente in quanto nella zona 
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sommitale sono presenti delle frane intracanale derivanti dall’arretramento del ciglio e sono assenti 

fasi cicliche che però si sviluppano nella parte basale.  

Dall’analisi dei profili trasversali e dalla mappa relativa alle variazioni volumetriche si denota come 

tra il 2009 e il 2017 si siano verificate variazioni batimetriche significative. 

In geometria e dimensioni queste forme si assomigliano a strutture sedimentarie osservate sul 

fondale di molti altri canali e canyon sottomarini (Paull et al., 2010; Hughes Clarke et al., 2012; 

Conway et al., 2012; Casalbore et al., 2014; Normandeau et al., 2014, Kostic 2011), in particolare 

queste forme di fondo sono state osservate in ambienti di scarpata continentale (Migeon et al., 

2000; Pratson et al., 2000; Hill et al., 2008; Urgeles et al., 2011). 

Valori analoghi relativi ad altezze e lunghezze d’onda sono stati calcolati nella parte superiore del 

Canyon sottomarino di Monterey, nel Canyon delle Isole Baleari, e in altri Canyon (Smith et al., 2005; 

Normark et al.,2002; Lo Iacono et al., 2017; Cartigny et al., 2017; Ridente et al., 2017) (Fig. 120). 

Studi di monitoraggio hanno dimostrato che queste onde di sedimento migrano verso l'alto in 

risposta a correnti di torbidità che si spostano verso il basso (Hughes Clarke et al., 2012, 2014). 

Tali forme sono generate dalla ripetizione di fenomeni di erosione e deposizione dovuti al carico 

sedimentario dei flussi canalizzati che attraversano la testata del Canyon sardo. Le fasi cicliche e la 

migrazione delle creste possono essere controllate anche da frane sottomarine (Tourmel et al., 

2010). 
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Figura 120 – Alcuni esempi di cyclic step mappati in diversi canyon, a)profili longitudinali su cyclic step 
lungo il canyon Monterey in California e rispettivi parametrici morfometrici (Smith et al., 2005); b) transetto 
batimetrico longitudinale sui cyclic step più pronunciati presenti nel Canyon Minorca nelle Isole Baleari 
(Mediterraneo Occidentale) e rispettivi parametri morfometrici (Cartigny et al., 2017); c) alla destra un 
modello tridimensionale del Canyon Zafferano (Golfo di Palermo – Mar Tirreno meridionale) nella quale 
sono state mappate cyclic step e alla sinistra i relativi parametri morfometrici (Lo Iacono et al., 2017); d) 
Immagine prospettica tridimensionale della testata del Canyon Ciro, con canali che mostrano la presenza di 
cyclic step (crescent shaped bedform). Lateralmente, i profili A-B, C-D, E-F che rappresentano i profili 
longitudinali lungo le forme di fondo (Ridente et al., 2017).  
 

Sempre nella scarpata superiore del margine meridionale sardo, a nord est rispetto alla frana 

antistante la zona compresa tra Sarroch e Pula (Golfo di Cagliari) precedentemente descritta sono 

state riconosciute forme di fondo associabili alle cyclic step. In questo settore interessano un’area 

di circa 4Km2 e si sviluppano da una profondità media di circa - 200 m a – 300 m. In questo caso non 

è stato possibile l’acquisizione di dati successivi al 2009 e quindi vista l’impossibilità di eseguire un 

confronto tra due DTM l’ipotesi che possono essere classificate come forme cicliche è stata fatta 

sulla base delle caratteristiche morfometriche delle fasi cicliche. 

Tutti i parametri (pendenza dello stoss side, pendenza del lee side, lunghezza d’onda e altezza degli 

step) si presentano simili a quelle misurate sulle cyclic step mappate nella testata del canyon Foxi, 

per tale motivo si ipotizza che anche in questo caso l’origine di queste forme sia legata ai ripetuti 

meccanismi di erosione e deposizione dovuti al carico sedimentario di flussi torbiditici. 

Uno schema riassuntivo di queste morfologie è mostrato in figura 121, con i rispettivi valori 

morfometrici. 
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Figura 121 – cyclic step sulla scarpata superiore del margine meridionale sardo antistante l’area compresa 
tra Sarroch e Pula. 
 

 

 

 

- Il settore orientale del margine meridionale sardo è influenzato da sistemi retrogradanti che in 

scarpata continentale si sviluppano secondo movimenti in evoluzione bottom up, cioè aree instabili 

che nascono a profondità più elevate e continuano a scalare la scarpata attraverso frane più o meno 

puntuali, in questo contesto di margine la pendenza elevata è un fattore molto importante. Si stanno 

iniziando a formare delle piccole nicchie mostrate in figura 122 a profondità maggiori rispetto al 

ciglio della piattaforma, ma è come se potesse essere considerato un protostadio delle morfologie 

presenti in scarpata superiore.  
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Figura 122–Settore orientale del margine meridionale sardo, vengono messi in evidenza col colore rosso le 
frane significative; con il giallo i canyon sottomarini; con il verde le aree a erosione diffusa; con le linee 
tratteggiate verdi le nicchie a erosione retrogressiva; con le frecce azzurre i flussi canalizzati.  
 

Le dinamiche di instabilità che interessano il settore orientale del margine meridionale sardo 

sembrano essere molto simile a quelle che sono state studiate da Lo Iacono et al., 2014, nel margine 

meridionale continentale passivo delle Isole Baleari, tra Minorca e Maiorca. Anche questo settore è 

caratterizzato dalla presenza di canyon sottomarini tra cui il Canyon di Minorca. Il ciglio della 

piattaforma si trova a una profondità media di - 140 m, e l'instabilità dei sedimenti è un fenomeno 

molto diffuso. Cosi come in quest’area anche nel Golfo di Cagliari le testate dei canyon in particolare 

del Canyon Foxi sono interessate da una evoluzione retrogressiva e i fianchi dei canali a elevata 

pendenza sono interessati da fenomeni di instabilità di minore incidenza che però generano 

ugualmente fenomeni di erosione retrogressiva dei fianchi dei canyon. Le aree della scarpata 

continentale comprese tra circa – 120 e – 900m che non sono incise dal passaggio dei canyon 

sottomarini sono in gran parte interessate da nicchie, processi di mass-wasting e in alcuni casi 

possibili frane traslazionali che evidenziano la presenza di settori in erosione retrogradante, nella 

quale il movimento si sviluppa dal basso verso l’alto. Tale processo erosivo è presumibilmente 



205 
 

accentuato dalle elevate pendenze e da strati più deboli maggiormente erodibili, presumibilmente 

in quanto non si hanno dati sufficienti per dimostrare la stratigrafia e per dimostrare la presenza di 

possibili piani di scorrimento preferenziali. Inoltre gioca un ruolo significativo anche il controllo 

tettonico, considerando che l’assetto geomorfologico della piattaforma e scarpata continentale, 

antistanti il Golfo di Cagliari è influenzato dai caratteri morfostrutturali del Graben del Campidano. 

A differenza delle dinamiche presenti nella scarpata del margine continentale spagnolo in questo 

caso si ha la presenza di fiumi che possono contribuire ad alimentare l’apporto di sedimenti in 

piattaforma continentale. 

- Considerata l’estensione minima della piattaforma continentale nel settore orientale del Golfo di 

Cagliari è stato deciso di analizzare dal punto di vista morfologico e morfometrico il bacino del Rio 

Geremeas che ha la foce a poco più di 1km dalla testata del Canyon Foxi. Tale bacino appartiene a  

un settore della Sardegna meridionale orientale nella quale diverse aree sono state sottoposte a 

vincolo idrogeologico, con l’intento di comprenderne tutto il territorio del Sarrabus in quanto 

riconosciuto come uno tra quelli più a rischio di dissesto idrogeologico a causa della molteplicità di 

fattori che possono generare condizioni rischio idro-geologico nel territorio. 

Tale bacino interessa un basamento Paleozoico che attraversa il massiccio dei "Sette Fratelli", 

sistema montuoso di natura prevalentemente granitica, che si estende fino alla costa su copertura 

alluvionale. 

Tutta la zona sud orientale della Sardegna che comprende il Sarrabus, è notoriamente a rischio 

idrogeologico a causa di ricorrenti fenomeni pluviometrici a forte intensità, che si concentrano 

principalmente nel periodo compreso tra settembre e dicembre e a marzo. 

La costa sud orientale nella quale è localizzata l’area di studio presenta una orografia tipica del 

settore orientale della Sardegna con rilievi caratterizzati da pendenze elevate che raggiungono 

altezze notevoli a pochi chilometri dal mare. Questo determina nelle occasioni di venti orientali, 

provenienti da sud est, un sollevamento forzato dall’orografia delle masse d’aria umide, provocando 

fenomeni violenti con la comparsa dei cosiddetti TLC (Tropical Like Cyclons), cicloni quasi tropicali, 

caratterizzati da cellule temporalesche, autorigeneranti nello stesso punto che causano intensissime 

precipitazioni della dimensione >200-300 mm, in poche ore fino a 80-100 mm /h. Questo tipo di 

precipitazione genera un immediato accumulo d’acqua di scorrimento e intasamento delle aste 

fluviali con conseguente alluvione, situazione che si presenta a cadenza annuale. 
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Dalla figura 123 è possibile riscontrare come il bacino del Rio Geremeas analizzato in questo lavoro 

di tesi sia localizzato in un settore della Sardegna a maggior rischio alluvionale, sulla base degli eventi 

pluviometrici estremi rilevati (fonte: Sardegna Clima Onlus). 

 

Figura 123 – Mappa rischio alluvioni: Rosso = rischio elevato; Giallo = rischio medio; Verde = rischio basso 
(fonte: Sardegna Clima Onlus). L’area interessata dal bacino idrografico del Rio Geremeas è compresa 
all’interno del cerchio. 
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Analizzando il bacino del Rio Geremeas, procedendo da monte a valle è stata riconosciuta sia una 

diminuzione del grado di confinamento che della pendenza, evoluzione tipica della parte alta di un 

bacino idrografico, ma nonostante ciò va sottolineato come l’alveo presenta un grado di 

confinamento elevato con la presenza di versanti a elevata pendenza fino alla piana alluvionale.  

Dall’analisi effettuata tramite il GIS è stato possibile evidenziare come il 37% dell’area è interessato 

da pendenze comprese tra 20° e 30° con settori più limitati interessati da pendenze di 30°/40° e 

40°/50°. Inoltre dall’analisi della carta dell’instabilità potenziale dei versanti è prevalso come il 

40,26% e il 32,78% siano rispettivamente caratterizzate da una instabilità potenziale forte e da una 

instabilità potenziale massima, comprendendo aree tra i 1000 m e gli 80 m di altitudine. 

Le pendenze molto elevate unitamente alla litologia caratterizzata da granito iper-fratturato e 

all’elevata azione antropica fa si che ci sia un ingente quantità di materiale solido trasportabile 

durante eventi di piena. Infatti, è stata riscontrata una grande quantità di materiale sia sui versanti 

che sulla piana alluvionale. Riguardo la dimensione dei sedimenti all’interno dell’alveo, materiale 

grossolano è stato rilevato sia nei settori più a monte, nelle aree sorgenti, che a valle, nella quale è 

stata rilevata la presenza di blocchi di elevate dimensioni insieme a sedimenti a granulometria più 

fine tipici della piana alluvionale.  

Oltre agli aspetti legati ai flussi iperpicnali l’analisi geomorfologica di bacino ha evidenziato 

condizioni di Hazard da colate rapide di detrito (pilasti cavalcavia, centro abitato). 

Durante eventi pluviometrici estremi (precipitazioni > 200 mm/h), parte del materiale viene 

trasportato da monte a valle attraverso l’azione di debris flow, mud flow e debris flood, in quanto 

la morfologia del bacino idrografico e dei versanti compresi in esso,  è caratterizzata  da parametri 

morfometrici idonei a tali processi, in figura 124 è  riportato un grafico relativo alla tipologia di flusso 

da evento estremo, che comprende floods, debris floods, hyper concentrated flow, debris flow e 

debris avalanche in base alla concentrazione di sedimenti, pendenza e velocità di movimento, 

inoltre permette di localizzare il tipo di processo lungo il profilo longitudinale del bacino. 
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Figura 124 – Grafico relativo alla tipologia di flusso da evento estremo che comprende floods, debris floods, 
hyper concentrated flow,debris flow e debris avalanche in base alla concentrazione di sedimenti, pendenza 
e velocità di movimento (Jakob M. et al.,2016). 
 

Nel bacino del Rio Geremeas sono state rilevate vaste aree caratterizzate da movimenti di massa sui 

versanti a maggiore pendenza che vanno ad alimentare il trasporto solido del fiume. Inoltre a valle 

un deposito di sedimenti grossolani dalle dimensioni metriche è stato interpretato come un 

deposito legato a un fenomeno di debris floods legato a eventi pluviometrici estremi, cosi come i 

blocchi dalle dimensioni di quasi due metri sono stati trasportati lungo l’alveo dalla corrente 

caratterizzata da elevata potenza durante eventi pluviometrici intensi. Il bacino del Rio Geremeas è 

esposto ai venti di scirocco, carichi di umidità tale caratteristica unitamente alla grande estensione 

del bacino idrografico che si sviluppano fino alla costa, rende questo settore del Sarrabus vulnerabile 

alle precipitazioni di forte intensità e conseguentemente alle alluvioni in grado di trasportare ingenti 

quanti di sedimento con elevate dimensioni fino alla pianura alluvionale. 

Il materiale trasportato a valle, soprattutto quello più fine, che subisce un trasporto maggiore viene 

riversato a mare alimentando cosi l’apporto sedimentario in piattaforma continentale che può 

raggiungere il ciglio della scarpata attraverso flussi iperpicnal, flussi confermati dalla presenza di 

canali che interrompono la continuità della Posidonia Oceanica in piattaforma interna antistante la 
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foce del Rio Geremeas attraverso l’analisi di dati Side Scan Sonar. La presenza di tali potrebbero 

rappresentare il percorso dei flussi provenienti dagli apporti sedimentari fluviali relativi a diversi 

eventi e che raggiungendo il ciglio andrebbero a generare condizioni di sovraccarico e conseguente 

instabilità sulla testata del Canyon Foxi (Fig. 125). 

  

 

Figura 125 – Settore di piattaforma continentale antistante la foce del Rio Geremeas caratterizzato dalla 
presenza della posidonia oceanica la cui continuità è interrotta dal passaggio di flussi iperpicnali 
provvenienti dagli apporti sedimentari fluviali.  

 

 

 

L'accumulo di sedimenti in tale settore può innescare una frana sottomarina sulla scarpata superiore 

a causa della pressione esercitata sui sedimenti sottostanti che si trovano già in una condizione di 

instabilità. Questo meccanismo è più significativo per le aree a delta, dove gli alti tassi di 

sedimentazione sono comuni (Niedoroda et al., 2007, p 112). 

Inoltre, da alcuni studi relativi a frane sottomarine è prevalso un fatto interessante: lungo i margini 

passivi del Nord Atlantico, la maggior parte delle frane sottomarine potenzialmente tsunamigeniche 
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si sono verificate con angoli di pendenza del fondale marino inferiori a 5°, con alcune delle più grandi 

frane generate su pendii caratterizzate da 1° (Hùhnerbach et al., 2004). 

Esempi di frane sottomarine legate a fenomeni di sovraccarico dei sedimenti sul ciglio della 

piattaforma continentale sono quelli avvenuti a Gioia Tauro il 12 luglio del 1977 e a Nizza il 16 

ottobre del 1979, nella quale si sono verificate delle condizioni analoghe a quelle che potrebbero 

verificarsi sulla testata del Canyon Foxi, seppur in questo caso sarebbe materiale proveniente da 

input fluviali. 

Nel primo caso è stato interessato il Canyon sottomarino di Gioia Tauro, che dista poche decine di 

metri di distanza dall'imbocco del porto di Gioia Tauro, tale canyon collega la costa tirrenica con il 

fondale abissale attorno alle Isole Eolie. 

Il 12 luglio 1977 questo canyon fu interessato da una enorme e rapida frana sottomarina che causò 

uno tsunami provocando danni nel cantiere dove si stava costruendo il porto di Gioia Tauro. La frana 

si innescò improvvisamente a causa dell'accumulo sulla testata del Canyon di milioni di metri cubi 

di materiali provvenienti da lavori di ampliamento del porto, generando un'onda di tzunami alta 5 

metri. I sedimenti franati percorsero velocemente tutto il canyon fino a disperdersi nella pianura 

abissale a circa 3000 metri di profondità tranciando anche un cavo telefonico (Colantoni et al. 1992). 

Anche nel secondo caso, lo tsunami che ha interessato le coste francesi dalla Costa Azzurra fino al 

confine con la Liguria, il 16 ottobre 1979 provocando otto vittime e ingenti danni è stato una 

conseguenza di una frana sottomarina generata a causa di una condizione di sovraccarico sulla 

piattaforma continetale causato dal crollo di una parte del cantiere di un nuovo porto nella zona 

dell'aeroporto di Nizza.  La frana ha coinvolto circa 10 milioni di m3 di sedimento totali, di cui 3 

milioni di m3 erano rappresentati dal materiale proveniente dal crollo e circa 7milioni di m3 era 

sedimento limo argilloso, questi valori sono stati stimati attraverso modelli numerici e analisi 

batimetriche (Sahal et al.2011; Seed, 1988).  

Secondo diverse testimonianze l’onda di tzunami generata dalla frana sottomarina era compresa tra 

2,5 m e 3,5 m di altezza. 

Inolte in Italia, sono stati studiati anche gli effetti causati da un flusso iperpicnale, sulla scarpata 

superiore e le conseguenti variazioni sulla stabilità all’interno del canyon, come nel settore SW dello 

Stretto di Messina (margine tettonicamente attivo) a seguito dell’evento estremo di flash flood, 

verificatosi il 1 Ottobre 2009. 

Un settore di piattaforma continentale antistante Scaletta Zanclea è stato interessato dal passaggio 

di un flusso iperpicnale che ha generato cambiamenti nella morfologia del fondale marino, a causa 
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del verificarsi di una frana nella parte alta del canyon, che ha comportato un arretramento del ciglio 

di circa 40m e un approfondimento del fondale di 10m.I flussi di detrito provenienti dal processo 

gravitativo hanno generato flussi torbiditici. La quasi perfetta coincidenza tra le testate dei canyon 

e le foci dei fiumi rappresenta infatti uno dei ruoli più importanti per l’immissione di flussi in mare 

e la generazione di flussi iperpicnali. 

Dal punto di vista morfologico il settore marino antistante Scaletta Zanclea è contraddistinto dalla 

quasi assenza di piattaforma continentale e dalla presenza di numerose incisioni o canyon lunghi 

alcune centinaia di metri e lunghi alcuni Km, morfologia molto simile al settore orientale del margine 

meridionale sardo. 
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17 Conclusioni 

 

In questo lavoro di tesi sono stati analizzati i caratteri geomorfologici della piattaforma continentale 

e della scarpata superiore continentale della Sardegna meridionale, focalizzandosi sul settore 

orientale del Golfo di Cagliari. 

Le tematiche riguardanti i geo-hazard marini sono state trattate tramite lo studio dei fondali, 

facendo riferimento alla valutazione del rischio legato ai processi di instabilità. 

Per lo studio del margine meridionale sardo i dati morfobatimetrici e sismici acquisiti durante le 

ultime campagne oceanografiche “Canale di Sardegna 2009”, “Canale di Sardegna 2010” e “MS 

ARPAS 2017”, sono stati integrati con dati sedimentologici, geofisici e geologici precedenti. 

Lo studio di determinati settori, ha permesso di ottenere una migliore definizione degli elementi di 

geohazard e dei meccanismi ad essi connessi nel margine meridionale sardo. Nei mari italiani cosi 

come nel settore meridionale sardo la pericolosità geologica è legata principalmente alla dinamica 

di testata dei canyon sottomarini e alle frane potenzialmente tzunamogeniche. 

Infatti seppur di dimensioni discrete a causa del franamento e accumulo sottomarino di ingenti 

volumi di sedimento, costituenti i versanti instabili sommersi, andrebbero ad accentuare l’instabilità 

dell’area. 

 

- In questo lavoro di tesi è stato portato un contributo alle conoscenze sulla geodinamica recente 

del margine meridionale sardo, sono stati analizzati i principali processi gravitativi sulla scarpata 

superiore del margine meridionale sardo e le forme di fondo che lo caratterizzano. Tale margine è 

caratterizzato da forme di fondo che interessano sia la piattaforma continentale che la scarpata 

superiore. 

Di fondamentale importanza per l’analisi della condizione di stabilità è stata la mappatura di 

particolari forme di fondo sulla scarpata superiore, quali i pockmarks che sono stati rilevati sia nel 

settore occidentale del margine che in quello orientale in scarpata superiore, la presenza di una 

morfologia superficiale interpretata come deformazione a creep indice di movimenti viscoso plastici 

presenti all’interno di una delle frane sottomarine più rilevanti nel Golfo di Cagliari e infine le 

particolari cyclic step che sono state in particolare analizzate in questo lavoro di tesi. 
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- È stato ricostruito il modello morfoevolutivo di dettaglio del margine continentale orientale del 

Golfo di Cagliari, in particolare sono state riconosciute le dinamiche che influenzano l’evoluzione del 

Canyon di Foxi, con particolare riferimento alla tendenza retrogressiva della testata del canyon, 

processo che può rappresentare un elemento di rischio in quanto si può avere l’incisione della 

piattaforma fino a basse profondità. 

Il canyon si presenta inciso da profondi canali a elevata pendenza che rappresentano uno dei fattori 

innescanti di instabilità gravitativa, il rischio è legato principalmente alla possibilità che all’interno 

dei canali si possa verificare un ulteriore fenomeno franoso.  

Inoltre è stato analizzato il rapporto tra i processi erosivo - deposizionali agenti sulla scarpata 

all’interno dei canyon sottomarini, si tratta di detrito che si muove secondo la direzione di massima 

pendenza provocando erosione in prossimità della rottura di pendio, come testimoniato dalle 

nicchie di distacco all’interno delle testate dei canyon. La tettonica locale ha influenzato 

l’andamento del Canyon che è caratterizzato da una incisione assiale molto forte come evidente 

anche dalle sezioni sismiche sparker. 

 

-  E’ stato per la prima volta rilevato, sotto il profilo morfo-quantitativo lo scorrimento di massa dei 

sedimenti verso l’alveo del Canyon in quanto sono state rilevate all’interno della testata del Canyon 

Foxi delle forme di fondo attive, interpretate come cyclic step data la loro migrazione verso l’alto. 

L’apporto sedimentario in corrispondenza del ciglio della piattaforma, nella testata potrebbe essere 

legato ad apporti da flussi iperpicnali provvenienti dagli input fluviali antistanti. 

 

- É stata esaminato nel dettaglio la fonte di tali apporti; Prendendo spunto dai processi di colate 

rapide di detrito (a terra) - flusso iperpicnale (piattaforma/ scarpata) avvenuti a seguito di eventi 

estremi, sono state approfondite le possibili connessioni tra i processi gravitativi ad alte velocità 

(debris flow, mud flow e debris flood) dell’area a terra con l’innesco di processi gravitativi in 

scarpata. 

A seguito dell’analisi terra/mare sono stati riconosciuti e i modelli di dispersione dei flussi iperpicnali 

che alimentati dalle colate rapide di debris flow sono in grado di attraversare la piattaforma e 

sovraccaricare il ciglio.  

È stato realizzato lo studio del bacino idrografico attraverso la realizzazione della carta delle 

pendenze, della gerarchizzazione del bacino, dell’instabilità potenziale dei versanti che insieme al 

rilevamento in sito hanno permesso di verificare le modalità di trasporto solido. 
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I corsi d’acqua presenti nell’area di studio, presentano una morfologia tale che se interessati da 

eventi pluviometrici caratterizzati da parametri al di sopra della media, potrebbero essere in grado 

di trasportare ingenti quantità di materiale fine e grossolano fino a valle, mettendo a rischio la zona 

costiera, come già avvenuto negli ultimi anni. Durante eventi idrometeorologici (precipitazioni > 200 

mm/h) i livelli di pericolosità del bacino del Rio Geremeas sarebbero elevati data l’elevata capacità 

di trasporto solido. 

Condizioni di instabilità sono condizionate dalla elevata pendenza del profilo di equilibrio superiore, 

dalla presenza di vaste aree sorgente a graniti iperfratturati, unitamente al notevole sviluppo 

longitudinale 15 km cui corrisponde un forte gradiente altitudinale 0 – 1000 metri. 

Il bacino idrografico risponde in modo più rapido e i fenomeni di debris flow nel settore più a monte 

favorirebbero l’ingresso dei sedimenti negli alvei caratterizzati da ordine idrografico maggiore per 

poi continuare il proprio percorso tramite debris flood nel settore a valle, come dimostrato dal 

rilevamento in loco per poi riversarsi a mare. Attraverso il GIS è stato possibile isolare le aree 

caratterizzate da pendenze maggiori di 30° caratterizzate dalla presenza di materiale instabile 

sciolto, le aree sono riportate in figura 126 e vengono evidenziate in rosso. 
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Figura 126 – Localizzazione delle aree caratterizzate da una pendenza maggiore di 30° e da materiale 
instabile (granito iperfratturato). 

 

È stata documentata durante eventi di precipitazione intensi la deposizione di sedimento a mare. Il 

mescolamento dei sedimenti terrestri con l’acqua di mare, se caratterizzato da una forte energia 

permetterebbe la formazione di flussi iperpicnali che data la ridotta distanza tra ciglio della scarpata 

e linea di costa (poco maggiore di 1000m), sarebbero in grado di attraversare la piattaforma e 

arrivare a profondità più elevate. 

Il sedimento trasportato dal flusso iperpicnale lungo la piattaforma e depositato sul ciglio della 

scarpata, andrebbe a generare una condizione di instabilità e sovraccarico sui depositi sottostanti 

con conseguente possibilità di cedimento. Sul ciglio, la rottura delle condizioni di equilibrio di 

sedimenti sciolti e saturi può dare origine a processi gravitativi in grado di generare flussi torbiditici, 
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in cui l’energia di moto è fornita da una differenza di densità tra la sospensione dei sedimenti e il 

fluido circostante. Si genera in tal modo, uno smottamento subacqueo che mette in movimento una 

notevole massa di sedimenti incoerenti, la quale arricchendosi in acqua, acquisisce fluidità e sotto 

l’azione della forza di gravità, inizia un movimento veloce con elevata capacità di trasporto e una 

forte azione erosiva sul fondo, documentata dalla presenza delle forme attive di cyclic step. I 

movimenti gravitativi data la notevole pendenza del versante di faglia che controlla la scarpata 

superiore di questo settore sarebbero caratterizzati da elevata velocità di trasferimento. 

L'evoluzione di movimenti gravitativi rapidi in aree di scarpata superiore così vicini alla linea di riva 

pone la zona costiera a rischio. 

É stata documentata la possibilità di sovraccarico del ciglio e quindi vengono confermate le 

condizioni di Hazard da Frana tsunamogenica (Fig.127). 

 

Figura 127 - Generazione di uno tsunami e correnti di torbida causata da una frana sottomarina. A)Schema 
dei flussi iperpicnali che generano una condizione di sovraccarico sul ciglio della piattaforma continentale 
con conseguente frana sottomarina la cui evoluzione viene riportata in B. (B.R.Röbk et al.,(2017); D. R. 
Tappi (2017) riprodotto da MikeNorton, modificato). 
 

 

https://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0079661116302221#!


217 
 

Dai risultati dell’analisi geomorfologia comparata, a terra e a mare, appare evidente che la misura 

di mitigazione sia del rischio da debris flow in piana costiera che di sovraccarico del ciglio da flusso 

iperpicnale è rappresentata dalla intercettazione dei materiali di trasporto solido pesante a partire 

dal settore sommitale del profilo idrografico. 
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