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Capa

“A Nossa Senhora da Estrela”. “Voto que no terremoto de 1755 fez Leonardo Rodrigues 
porque faltando-lhe uma filha de 3 anos, invocando a dita Senhora a achou depois de 
7 horas nas ruinas das suas casas com uma tão perigosa ferida na cabeça, que atribue 
a sua vida à intercessão da Soberana Senhora”. Foto cedida pelo Museu de Lisboa. 
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O terramOtO de 1 de NOvembrO de 1755  
à luz da sismOlOgia mOderNa

The November 1sT 1755 earThquake:  
iNsighTs from moderN seismology

João F. B. D. Fonseca *

abstract
The 1755 earthquake has attracted a unique attention from the seismological community for more than two and a half centuries. 
Interpretations and models were put forward that reflected the limited knowledge of the time at which they were formulated, and some 
have lingered. The explosion in the understanding of the seismic rupture process that followed the advent of digital seismology calls for the 
critical reappraisal of widely accepted notions through a re-analysis of the available data under the light of new knowledge. This paper starts 
with a review of the classic studies on the 1755 earthquake, and moves on to describe more recent attempts at explaining the phenomenon. 
Finally, a methodology is proposed to take this investigation one step further.
Available data to investigate the 1755 earthquake are mainly composed of macroseismic intensities and tsunami arrival times from 
coeval accounts. These are quite numerous, as a result of inquiries promoted by the governments of Portugal and Spain, but accuracy is 
understandably limited, particularly in what concerns time-keeping. The search for models that account for these observations can be guided 
by robust constraints on the plate kinematics of SW Iberia derived from space geodesy, on the regional stress field derived from a variety 
of indicators, and on the properties of the seismogenic layer derived from instrumental seismicity. Ergodicity, or space-for-time approach, 
is strongly recommended as a means of avoiding circular reasoning, since the relevant observations from the same region are dominated 
by data pertaining to the 1755 earthquake, and any empirical relations thus inferred will reflect a priori assumptions concerning the event, 
namely epicentral location and magnitude.
Recent mega-quakes, from the Sumatra earthquake of 2004 to the Indian Ocean earthquake of 2012, lead to the conclusion that the search for a 
simple structure at the source is likely doomed to fail, as source complexity seems to be the rule above magnitude 8. The amount of complexity 
accepted for the source should be dictated by the explanatory power of the corresponding model. Available data should be treated in full – with 
the exception of obvious mistakes or exaggerations – to avoid biasing the result through the exclusion of data that do not fit an a priori model. 
Discrepancies between observed and synthetic data should be used to rank the different models and quantify their uncertainties.
As a first step towards the proposed revision, a few suggestions are made that seem to improve our ability to explain the observations. 
The moment magnitude of the main shock, assigned to the Horseshoe abyssal plain fault, is re-evaluated at 8.1 ± 0.4, and extreme intensities 
in the Algarve and Lower Tagus Valley, which challenge all commonly accepted ground motion models for stable continental regions and 
cannot be explained by site effects, are attributed to closer sub-ruptures. The extreme amplitude of the tsunami in Cadiz, together with the 
observations on the eastern North America and the early attempts to model arrival times in Iberia and Morocco, are tentatively attributed 
to a concomitant “tsunami earthquake” caused by the reactivation of the Gorringe-Horseshoe fault, a detachment underneath the Cadiz gulf 
accretionary prism.
A better understanding of the 1755 earthquake is key to improved hazard assessment in Portugal, as strong discrepancies between 
alternative models reflect conflicting assumptions regarding epicentral location and seismic attenuation.
Keywords : 1755 earthquake, epicenter, magnitude.

 * Instituto Superior Técnico, Universidade de Lisboa.
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1 – InTrodução

1.1 – O terramoto de 1755 através dos tempos

O terramoto que na manhã do dia de Todos-os-Santos de 1755 abalou a Península Ibérica causou um 
progresso notável na compreensão dos sismos. As concepções aristotélicas que durante cerca de dois mil anos 
haviam servido para interpretar esses fenómenos sofreram as primeiras brechas quando os relatos enviados a 
partir de Portugal chegaram às cortes europeias, estimulando a reflexão científica. Desde então o terramoto de 
1755 tem sido alvo de uma inusitada atenção por parte da comunidade científica, e sobre ele se pronunciaram 
muitos dos expoentes máximos da ciência sismológica ao longo de dois séculos e meio, como John Michell, 
Robert Mallet, Harry Fielding Reid, Beno Gutenberg ou Charles Richter (sobre o impacto do terramoto no 
pensamento filosófico ver FONSECA, 2004).

As considerações tecidas sobre o terramoto de 1755 ao longo dos tempos foram condicionadas pela 
compreensão dos fenómenos sísmicos à época da sua formulação, que era particularmente limitada antes do 
advento do modelo do ressalto elástico em 1910, e da teoria da tectónica de placas em 1965. Por outro lado, foi só 
na segunda metade do século XX que surgiram análises científicas sobre o terramoto baseadas no rico acervo de 
informações coevas recolhidas em Portugal, e em Espanha decorreriam ainda algumas décadas até que os relatos 
recolhidos por ordem da Coroa fossem tratados cientificamente, já no dealbar do século XXI. Em resultado desta 
lenta evolução, a investigação contemporânea nem sempre é imune à influência de interpretações prévias feitas 
com base em informações parciais, relatos exagerados ou teorias obsoletas. Afigura-se assim oportuno re-analisar 
a informação objectiva disponível, à luz das boas práticas da sismologia moderna.

Este estudo iniciará com uma perspectiva das visões científicas sobre o terramoto de 1755 em diferentes 
épocas, a que se seguirá uma reflexão crítica sobre a avaliação de alguns parâmetros essenciais para a melhor 
compreensão do fenómeno.

1.2 – Informação disponível para o estudo do terramoto de 1755

Na segunda metade do século XIX a ciência sismológica promoveu o estabelecimento de escalas de 
intensidades macrossísmicas, com base nas quais a recolha de informações sobre os efeitos dos sismos pudesse 
ser feita de forma sistemática e uniforme. Este esforço – ligado aos nomes de DeRossi, Forel, Mercalli e 
Cancani – teve um importante precursor um século antes, no inquérito enviado a todas as paróquias de Portugal 
imediatamente após o terramoto de 1755 com perguntas objectivas que suscitaram avaliações quantitativas dos 
efeitos: a que horas principiou o terremoto e que tempo durou, que número de casas se arruinaram, quantas 
pessoas morreram, [em caso de anomalia na maré] quantos palmos subiu a água, que tempo gastou em baixar, 
em quanto tempo tornou a encher. Também em Espanha o monarca Fernando VI incumbiu a Real Academia de la 
Historia de realizar um inquérito de âmbito nacional para “prevenir cuidadosamente que não ficasse confundido 
ou disperso um acontecimento tão memorável como o do dia 1.º de Novembro de 1755”. Já no século XX, as 
informações recolhidas no âmbito destas duas importantes iniciativas seriam coligidas por Francisco Pereira de 
Sousa em Portugal e por Fernando Rodriguez de la Torre em Espanha, originando publicações que as tornaram 
acessíveis à generalidade dos investigadores (SOUSA, 1919-1932; MARTÍNEZ-SOLARES, 2001).

Ao acervo resultante das respostas aos inquéritos acresceu um elevado número de cartas enviadas a 
partir de Portugal (principalmente Lisboa) para diversas capitais europeias, com destaque para Londres dada 
a importante actividade comercial que ligava Portugal a Inglaterra e a presença de várias delegações de casas 
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comerciais inglesas na capital. Muitos destes documentos, de grande riqueza descritiva, seriam publicados 
em jornais da época, com destaque para o Gentleman’s Magazine de Londres, tendo sido por essa via 
preservados e republicados mais tarde (NOZES, 1990). Não estando sujeitos à disciplina de um questionário 
imposto centralmente, estes relatos expontâneos são caracterizados por um grau muito variável de rigor. 
A par de descrições muito detalhadas e objectivas feitas por exemplo por pilotos de navios estrangeiros ou por 
diplomatas, podem ser encontrados relatos sensacionalistas que visavam impressionar pela hipérbole os seus 
destinatários. A mesma variedade pode ser encontrada entre os múltiplos panfletos impressos em Portugal 
– acrescentando-se neste caso o filtro censório da Inquisição, que desviava o enfoque para as eventuais 
dimensões metafísicas do fenómeno. É de destacar pela sua fiabilidade, detalhe e carácter científico a obra de 
José Moreira de Mendonça, arquivista da Torre do Tombo, publicada em 1758.

Na última década do século XX os relatos históricos foram complementados com um volume crescente de 
dados batimétricos e geofísicos, que permitiram aprofundar o conhecimento geológico e estrutural da margem 
continental e planícies abissais vizinhas (PINHEIRO et al., 1992; WITHMARSH et al.,1993; SARTORI et al., 1994; 
ZITTELINI et al., 1999). Por outro lado, a monitorização instrumental da sismicidade apoiou a identificação de 
estruturas geológicas activas, e forneceu um conhecimento sempre crescente do campo de tensões da crosta 
(MULLER et al., 1992; RIBEIRO et al., 1996; PEDRERA et al., 2012), introduzindo novos elementos para a 
validação das hipóteses avançadas para a rotura sísmica de 1755. Particularmente relevante é a caracterização 
da espessura da camada sismogénica da litosfera através da profundidade dos hipocentros, que se revelou muito 
elevada – próximo de 60 km – ao largo da costa sudoeste de Portugal (GEISSLER et al., 2010; CUSTÓDIO 
et al., 2015, 2016). A geodesia espacial permitiu medir directamente as velocidades relativas de aproximação 
das placas africana e euro-asiática (ARGUS et al., 1989; FERNANDES et al., 2003, 2007; VERNANT et al., 2010; 
NOQUET, 2012), proporcionando desse modo as condições fronteira para a deformação da crosta.

2 – esTudos ClássICos (1755-1972)

2.1 – Estudos anteriores ao advento da teoria da tectónica de placas

É geralmente reconhecido que o inquérito promovido em 1755 por ordem do secretário de Estado Carvalho 
e Melo (futuro Marquês de Pombal) para recolher de forma sistemática as descrições dos efeitos do terramoto 
introduziu a sismologia na era moderna. É justo associar a essa iniciativa a investigação que o físico inglês John 
Michell realizou com base nos relatos enviados de Lisboa para Londres. Influenciado pelas múltiplas notícias 
que davam conta de um movimento “semelhante ao das ondas do mar” sentido pelos habitantes de Lisboa, e 
já equipado com a teoria matemática da propagação das ondas proposta em 1747 por d’Alembert, Michell deu 
um passo decisivo ao escrever em 1760: “O movimento da terra nos terramotos é em parte trêmulo, e em parte 
propagado por ondas, que se sucedem umas às outras, por vezes a grandes distâncias e por vezes a pequenas 
distâncias; e este último tipo de movimento propaga-se geralmente muito mais longe do que o primeiro”.

Dessa forma, Mitchell deu resposta à questão que Immanuel Kant suscitara quatro anos antes, ao antever a 
inadequação do modelo aristotélico – baseado na circulação de vapores em cavernas subterrâneas – para explicar 
a observação de seiches (fenómenos que resultam da ressonância de massas de água confinadas, à passagem 
das ondas sísmicas) em pontos distantes da Europa na sequência do terramoto de 1755. Confrontado com a 
evidência de que lagos a milhares de quilómetros de distância haviam sido perturbados sem que os habitantes 
das margens sentissem qualquer tremor, o filósofo constatara: “Como é que nos territórios circunjacentes, sob 
os quais os veios de fogo devem necessariamente passar, não se sentiu esse potente impacte?”; para concluir 
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conciliatoriamente: “Toda a terra firme é colocada em suave vacilação pelo fraco poder de vapores inflamados 
sob a sua superfície, ou outra causa”. John Michell identificou de forma clara esta “outra causa” que Kant 
timidamente admitira: as ondas elásticas.

Entendida a propagação da energia na forma de ondas, foi necessário aguardar pelo início do século XX para 
se progredir na compreensão dos processos que ocorrem na fonte dos sismos. A partir de observações de campo 
feitas na Califórnia após o terramoto de São Francisco em 1906, o sismólogo norte-americano Harry F. Reid 
propôs o mecanismo do ressalto elástico (elastic rebound), segundo o qual a energia se acumula por deformação 
elástica da crosta, com a lentidão característica dos processos geológicos, para ser libertada episodicamente por 
rotura frágil numa falha. As fracturas da crosta observadas à superfície por ocasião dos terramotos mais fortes 
deixavam assim de ser interpretadas como efeitos secundários da vibração do solo, passando a estar ligadas à sua 
génese. Em 1914, o mesmo Harry Reid publicaria no Bulletin of the Seismological Society of America um estudo 
sobre o terramoto de 1755, baseado numa compilação de relatos coevos publicada por Hans Woerle em Munique 
no ano de 1900, que era baseada maioritariamente em observações feitas fora da Península Ibérica.

Davison (1936), num livro clássico sobre os grande terramotos, dedicou particular atenção ao terramoto 
de 1755, para o qual sugeriu a existência de múltiplos “centros”, um dos quais a poucas milhas para sudoeste 
de Lisboa, tendo em conta o tempo de propagação do tsunami e o número de réplicas destrutivas sentidas na 
cidade. Outros “centros” explicariam as observações no Norte de África.

O conceito de magnitude viria a ser introduzido por Charles Richter em 1935, para, segundo o autor, 
“classificar os abalos segundo a sua energia inicial, independentemente dos efeitos produzidos em qualquer 
ponto de observação particular” (RICHTER, 1935). Alguns anos mais tarde, Gutenberg & Richter (1946) 
tomaram como base as descrições de Reid (1914) e de Davison (1936) para atribuir ao terramoto de 1755 a 
magnitude de “pelo menos 8 e ¾”. Richter (1958) viria a reformular ligeiramente essa estimativa, afirmando 
que “a magnitude dificilmente poderia ser inferior a 8 e ½, e deve ter-se aproximado de 8 e ¾”.

No que respeita a estudos em língua portuguesa, merecem destaque o relato coevo de Moreira de 
Mendonça (1758), já referido, e a volumosa compilação publicada entre 1919 e 1932 por Francisco Pereira de 
Sousa. Este último trabalho traria à luz muitas das respostas ao inquérito Pombalino, desde então estudadas 
por diversos investigadores. A primeira aplicação da ciência sismológica moderna ao estudo do terramoto de 
1755 com base nesse rico acervo de informações surgiu em 1966, quando Frederico Machado publicou a sua 
“Contribuição para o estudo do Terramoto de 1 de Novembro de 1755”. Neste estudo, a magnitude do sismo 
é estimada em 9.0, e o epicentro é localizado “210 km a WSW do Cabo de S. Vicente”. O estado actual do 
conhecimento sobre o terramoto de 1755 radica fortemente na análise de Machado (1966).

2.2 – O contributo da tectónica de placas

Mau grado a pioneira proposta de deriva continental formulada por Alfred Wegener em 1912, só em 1965 
a comunidade científica aceitou de modo quase consensual a nova teoria tectónica global, promovida pelo 
canadiano John Tuzo-Wilson. A nova noção, segundo a qual a litosfera é formada por um número finito de 
placas aproximadamente rígidas que se movem sobre uma camada viscosa, veio trazer um rationale para um 
vasto conjunto de observações geológicas, como a distribuição da actividade sísmica e da actividade vulcânica 
à superfície do planeta, a formação de cadeias de montanhas e de ilhas oceânicas, ou o movimento aparente 
dos polos magnéticos ao longo do tempo geológico.

A concentração da sismicidade em longas faixas associadas às fossas oceânicas – característica detectada 
décadas antes pelos sismólogos Hugo Bennioff e Kiyoo Wadati – ficava explicada pelo fenómeno designado por 
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“subducção”, que consiste no afundamento de uma placa (geralmente oceânica) sob outra placa (geralmente 
continental) numa fronteira convergente. Também a formação de nova crosta ao longo das cristas centrais 
dos oceanos, necessária para compensar o consumo nas fronteiras convergentes, fica assinalada por faixas 
de concentração de sismicidade. Em 1965 Tuzo-Wilson completou o puzzle com a introdução das fronteiras 
conservativas – ou transformantes – ao longo das quais o movimento relativo das placas se faz tangencialmente, 
na horizontal.

Em 1968, Jason Morgan introduziu uma fronteira convergente lenta entre a placa africana e a Península 
Ibérica, e alertou: “as fronteiras de tipo convergente são as mais difíceis de delinear” (MORGAN, 1968). 
Na mesma linha, ao fazer uma análise detalhada da sismicidade da região mediterrânica à luz da nova teoria, 
McKenzie (1972) alertou para as dificuldades acrescidas que rodeavam a aplicação da tectónica de placas em 
zonas de convergência entre dois continentes. Descrevendo o sector mais ocidental da fronteira entre as placas 
africana e euro-asiática, o autor identificou uma complexidade crescente de oeste para leste, à medida que a 
cinemática simples do sector transcorrente entre os Açores e a Península Ibérica dava lugar à convergência 
bética e depois alpina.

Udías e López-Arroyo (1972) discutiram a sismicidade instrumental do Golfo de Cádis à luz da 
tectónica de placas, atribuindo a sua complexidade à interacção de dois blocos de crosta continental. Isacks 
& Molnar (1971) alertaram para um factor adicional de complexidade: um terramoto muito profundo (630 km) 
no Sul de Espanha  em 1954 indiciava a ocorrência de subducção fóssil envolvendo um fragmento isolado de 
crosta oceânica na região do estreito de Gibraltar. Estava dado o mote para uma investigação que perdura 
ainda nos nossos dias, com vista a clarificar o complexo ambiente tectónico que envolve a região epicentral 
do terramoto de 1755.

3 – em busCa do epICenTro

3.1 – Fontes de informação

O terramoto de 1755 provocou um forte tsunami que causou danos nas costas sul e oeste de Portugal, no 
sudoeste de Espanha e em Marrocos, pelo que desde cedo ficou claro que o fenómeno tivera origem no mar. 
Na ausência de registos instrumentais, os dados mais relevantes para a localização da região epicentral são 
as intensidades com que os efeitos do sismo se fizeram sentir em diferentes locais, e os relatos da hora de 
chegada do tsunami a diferentes pontos da costa. Apesar da abundante informação que pode ser compulsada, a 
natureza pouco rigorosa dos dados – principalmente nos aspectos cronológicos – tem obstado a que se convirja 
numa interpretação consensual.

Dada a dimensão do sismo, é de esperar que a estrutura geológica responsável tenha uma expressão clara 
na morfologia do fundo oceânico, pelo que o estudo da batimetria pode fornecer informação útil. Os dados 
relativos à sismicidade instrumental e à orientação actual do campo de tensões, bem como a deformação da 
crosta observada com técnicas de geodesia espacial, ajudam a restringir o número das estruturas geológicas 
cuja actividade sismogénica é viável no presente quadro geodinâmico.

3.2 – Estimativas clássicas

Deve-se provavelmente a Reid (1914) a primeira tentativa de localizar a região epicentral do terramoto 
de 1755 com alguma credibilidade científica (em 1858, Robert Mallet referira que o centro da perturbação se 
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situava “um pouco a oeste da costa ocidental portuguesa”, mas sem acrescentar detalhes). A estimativa de 
Reid (1914) baseou-se maioritariamente nas informações macrossísmicas publicadas por Woerle em 1900, que 
como já foi referido não incluíam fontes ibéricas. A predominância de relatos feitos em locais distantes teve por 
efeito a suavização das linhas de igual intensidade (Fig. 1), amplamente extrapoladas para o domínio oceânico. 
Sobressai a excentricidade da curva de perceptibilidade, devida a relatos infundados referentes à Nova 
Inglaterra (nordeste dos Estados Unidos da América) e a Marrocos. Com efeito, antes do final de Novembro 
de 1755 ocorreriam dois outros sismos, em continentes distintos: o primeiro em Cape Ann, Massachusetts, no 
dia 18 de Novembro, causou significativos estragos na cidade de Boston (EBEL, 2006); o segundo em Meknes, 
Marrocos, a 27 de Novembro, provocou graves danos na região do Rif (LEVRET, 1991; MORATTI et al., 2003). 
Com frequência estas ocorrências foram atribuídas ao terramoto de 1 de Novembro dada a lentidão com que 
as notícias atingiram as capitais europeias, confusão que é clara no mapa de Reid (1914) reproduzido na Fig. 1.

Guiado pelo modelo do ressalto elástico para a fonte sísmica, que publicara poucos anos antes, e baseado 
na distribuição espacial da intensidade bem como nos tempos de chegada do tsunami, Reid (1914) propôs que 
“a origem esteja numa fractura com início sob o mar, a sul mas não muito distante de Lisboa, e propagando-se 
por alguma distância numa direcção aproximadamente para sudoeste”. A sugestão terminava com o seguinte 

Fig. 1 – Mapa assinalando a extensão dos efeitos do terramoto de 1755, segundo Reid (1914). A área de perceptibilidade corresponderia à 
linha tracejada mais grossa. A tracejado mais fino estão indicadas as zonas de igual intensidade de Woerle.
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vaticínio: “não parece ser possível 
localizar o epicentro de modo mais 
definitivo”.

A Fig. 2 mostra o mapa de isossistas 
elaborado por Machado (1966) no 
primeiro estudo do terramoto que teve 
como base as intensidades observadas 
em Portugal. As protuberâncias das 
isossistas mais elevadas em direcção a 
Lisboa e a Meknes levaram Machado 
(1966) a preconizar a existência de duas 
fracturas – uma das quais coincidente 
com a proposta de Reid (1914) – 
estando o epicentro localizado, segundo 
o autor, no respectivo cruzamento. 
A segunda fractura proposta reflecte 
a persistência da confusão com os 
danos do sismo marroquino de 27 de 
Novembro. É interessante notar que, 
segundo a proposta, esta fractura faria 
parte de um contínuo de actividade 
sísmica entre o Golfo de Cádis e os 
Açores, um comentário precursor da 
busca da fronteira entre as placas. 
Machado (1966) estabelece também 
uma ligação causal entre a “directriz” 
de orientação NE-SW e a actividade 
sísmica da região do Vale do Tejo e na 
foz do Sado, mais para nordeste.

3.3 – O terramoto de 1969 e o Banco de Gorringe

As especulações sobre a localização da região epicentral iriam sofrer uma mudança de rumo em 
Fevereiro de 1969, com a ocorrência de um forte terramoto (magnitude de momento1 7.8) na planície abissal 
da Ferradura (Fig. 3), a sudoeste do cabo de São Vicente (LÓPEZ-ARROYO & UDÍAS, 1972; FUKAO, 
1973). A partir desta data, o terramoto de 1755 passou a ser associado ao terramoto de 1969, supostamente 
partilhando com ele a localização epicentral e o mecanismo no foco, e as atenções passaram a incidir sobre o 
banco de Gorringe, uma conspícua estrutura submarina no sector ocidental da faixa Açores-Gibraltar, vizinha 
do epicentro (Fig. 3).

1 Na sequência todos os valores de magnitude mencionados se referem à escala de magnitude de momento de Hanks e Kanamori (1979), 
com excepção das estimativas feitas nas décadas de 50 e 60 do século XX.

Fig. 2 – Mapa de intensidades do terramoto de 1755, segundo Machado (1966). A 
linha tracejada a cinzento corresponderia a uma dupla fractura, no vértice da qual se 
situaria o epicentro.
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O banco de Gorringe é um 
bloco soerguido de crosta oceânica 
e material do manto, de orientação 
NE-SW, com cerca de 200 km de 
comprimento e 80 km de largura, 
que se eleva aproximadamente 5 km 
em relação aos fundos oceânicos 
circundantes (GALINDO-ZALDIVAR 
et al., 2003). Em 1970, Xavier Le Pichon 
sugeriu que o banco de Gorringe 
poderia corresponder a uma zona de 
subducção incipiente (LE PICHON 
et al., 1970, citado por AUZENDE 
et al., 1978), inflamando o interesse 
por esta estrutura geológica durante 
a década de 70 (LE PICHON et al., 
1971; PURDY, 1975; AUZENDE et al., 
1978). Por arrastamento, diversas 
publicações durante as últimas décadas 
do século XX associaram também 
o terramoto de 1755 ao banco de 
Gorringe (MARTÍNEZ-SOLARES et al., 
1979; MOREIRA, 1985; BUFORN et al., 
1988; JOHNSTON, 1998). Machado 
et al. (1983) retomariam a sugestão 
inicial de Le Pichon para explicar a 
profundidade (manifestamente sobre-
estimada pelos autores) da actividade 
sísmica da região, concluindo que 
“é possível que o banco de Gorringe 
seja uma espécie de arco tectónico 
submarino”, onde ocorreria subducção 
da placa africana (Fig. 4).

3.4 – O modelo de subducção incipiente

O aparente consenso sobre a loca-
lização epicentral do terramoto de 
1755 viria a ser posto em causa no final 
de década de 80 do século passado, altura em que a investigação do fenómeno sofreu uma clara alteração 
metodológica. Se até aqui predominavam as observações sismológicas – intensidades macrossísmicas, sismi-
cidade recente, campo de tensões inferido a partir dos mecanismos focais dos sismos registados instrumen-
talmente – o estudo do terramoto passaria agora a ser fortemente influenciado por a) modelos conceptuais 

Fig. 3 – Epicentro do terramoto de 1969, segundo Fukao (1973) & intensidades 
macrossísmicas segundo López-Arroyo & Udías (1972). A batimetria evidencia a 
forte expressão do banco de Gorringe no relevo do fundo oceânico. BG - banco de 
Gorringe; PAT - planície abissal do Tejo; PAF - planície abissal da Ferradura.
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Fig. 4 – Proposta de modelo tectónico para a região do Banco de Gorringe, envol-
vendo subducção da crosta africana. A figura mostra os hipocentros dos terramotos 
de 1755 e de 1969, além de um sismo ocorrido em 1983 (cuja profundidade foi sobre-
estimada). Segundo Machado et al. (1983).
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da geodinâmica da margem ibérica; 
b) investigações baseadas em dados 
de geologia marinha, nomeadamente 
levantamentos batimétricos e perfis 
sísmicos; e c) resultados da mode-
lação hidrodinâmica do tsunami.

A Carta Neotectónica publicada 
em 1988 pelos Serviços Geológicos 
de Portugal (CABRAL & RIBEIRO, 
1988) preconizava a existência de 
uma zona de subducção incipiente 
na margem ocidental portuguesa 
(Fig. 5). A estrutura nuclearia na 
vizinhança do banco de Gorringe 
orientando-se para Norte ao longo 
da margem, e reflectiria o início do 
fechamento do Atlântico (RIBEIRO 
et al., 1996). Neste quadro geodinâmico o terramoto de 1755 ficava explicado como o resultado de 
subducção, na linha das sugestões de LePichon et al. (1970) e Machado et al. (1983). Este modelo 
era apelativo pois por norma é apenas em zonas de subducção que se observam sismos de magni-
tude tão elevada, mas a hipótese era dificilmente conciliável com a rotura sísmica de uma das falhas 
enquadrantes do banco de Gorringe, praticamente ortogonais à nova fronteira convergente proposta. 
O impasse assim criado iria fomentar uma intensa investigação de geologia marinha na margem sudoeste 
ibérica durante a década de 90, em busca de estruturas sismogénicas alternativas ao banco de Gorringe.

3.5 – A modelação hidrodinâmica do tsunami

A sismicidade instrumental, ainda que mostrando profundidades hipocentrais elevadas, não apoiava a 
presença de subducção, pois não revelava a existência de uma zona de Bennioff, o padrão característico destas 
estruturas tectónicas. Esta ausência de evidência directa viria a ser atenuada oito anos mais tarde, quando 
Baptista et al. (1996) publicaram um estudo de modelação dos tempos de propagação do tsunami do terramoto 
de 1755. Os autores concluíram que uma rotura localizada no banco de Gorringe causaria tempos de propagação 
superiores aos valores inferidos a partir dos relatos coevos, e favoreceram uma fonte mais próxima da costa 
oeste portuguesa (estrutura 1A da Fig. 6). O estudo testou a hipótese proposta por Cabral & Ribeiro (1988) 
modelando os efeitos de uma rotura alongada ao longo da costa, e concluiu que os resultados da modelação 
feita para essa fonte eram mais compatíveis com os dados relativos ao tsunami. Era ainda necessário introduzir 
uma segunda estrutura ao longo da costa sul portuguesa para conciliar a modelação com as amplitudes 
observadas em torno do Golfo de Cádis (estrutura 1B da Fig. 6). Num estudo mais aprofundado publicado 
dois anos depois, Baptista et al. (1998) concluiriam que os tempos de propagação do tsunami suportavam a 
proposta de Cabral & Ribeiro (1988) apontando para a existência de uma zona de subducção ao longo da costa 
ocidental portuguesa.

Fig. 5 – Zona de subducção incipiente proposta na Carta Neotectónica de Portugal 
Continental (CABRAL & RIBEIRO, 1988). As linhas a tracejado indicam as direcções de 
máxima direcção compressiva, segundo a mesma fonte.
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3.6 –  As falhas do Marquês de Pombal 
e de Pereira de Sousa

Uma nova mudança de velocidade 
na busca do epicentro teria lugar na 
viragem do século, quando Zittelini 
et al. (1999) apresentaram os resultados 
de diversos cruzeiros de geologia 
marinha realizados na margem 
sudoeste ibérica, anunciando terem 
identificado a estrutura responsável 
pelo terramoto de 1755. A investigação 
indicava, segundo os autores, que o 
banco de Gorringe não evidenciava 
sinais de actividade geológica recente, 
mas em contrapartida uma falha 
geológica submarina descoberta mais a 
norte reunia as condições para explicar 
os relatos históricos. Acrescia que a 
nova estrutura geológica era próxima 
da fonte modelada por Baptista et al. 
(1998), logo compatível com os tempos 
de propagação do tsunami. Dois anos 
mais tarde, os autores baptizaram a 
nova estrutura geológica de “falha 
do Marquês de Pombal” (ZITTELINI 
et al., 2001), apontando porém para o desajuste entre as dimensões limitadas dessa estrutura e a energia 
libertada pelo terramoto de 1755. Terrinha et al. (2003) tentariam resolver essa limitação associando à falha 
do Marquês de Pombal uma outra estrutura sub-paralela à costa identificada mais a norte, que designaram por 
“falha de Pereira de Sousa” (Fig. 8). Baptista et al. (2003), por seu lado, viriam a modelar a rotura conjunta da 
falha do Marquês do Pombal e do flanco sul do banco de Guadalquivir, no golfo de Cádis (estruturas 2A e 2B 
da Fig. 6), concluindo que havia concordância não apenas de tempos de percurso do tsunami mas também das 
intensidades macrossísmicas. Segundo estes autores, a rotura simultânea das duas estruturas implicaria que 
as mesmas estivessem ligadas em profundidade (BAPTISTA et al., 2003).

3.7 – A hipótese de rotura induzida no Vale Inferior do Tejo

Vilanova et al. (2003), após análise detalhada dos relatos coevos onde é clara a referência a múltiplos 
eventos num curto espaço de alguns minutos, sugeriram que a explicação das intensidades observadas em 
1755 resultaria facilitada se se admitisse a ocorrência de uma rotura secundária na região do Vale Inferior do 
Tejo, induzida pelo sismo principal ao largo da costa. A proposta tinha por base o fenómeno de rotura induzida 
por transferência de tensões (stress triggering), observado por ocasião do terramoto de Landers, na Califórnia, 
em 1992. No modelo adiantado por Vilanova et al. (2003), as elevadas intensidades reportadas em Lisboa e na 
região em seu redor eram atribuídas a uma rotura induzida, na falha do Vale Inferior do Tejo (OSTMAN et al., 
2012; CANORA et al., 2015), alguns minutos após o sismo principal (Fig. 7).

Fig. 6 – Várias propostas de rotura baseadas na análise dos tempos de propagação do 
tsunami. 1A e 1B (a branco): fonte complexa compatível com o modelo de subducção 
de Cabral e Ribeiro (1988), segundo Baptista et al. (1996); 2A e 2B (a cinzento): fonte 
complexa compatível com a falha proposta por Zitellini et al. (2001), segundo Baptista 
et al. (2003); 3 (a preto): fonte parcial (outra rotura seria necessária mais a noroeste), 
compatível com o modelo de subducção em Gibraltar de Gutscher et al. (2002), 
segundo Gutscher et al. (2006). A dispersão de resultados documenta a elevada 
incerteza inerente aos dados.
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3.8 –  A zona de subducção do arco de 
Gibraltar e os alinhamentos SWIM

Dois novos temas viriam ainda 
a ser introduzidos na discussão da 
génese do terramoto de 1755: a 
subducção no arco de Gibraltar, com 
propagação da deformação para oeste; 
e a identificação de uma eventual 
fronteira transformante no golfo de 
Cádis, as falhas SWIM.

Royden (1993) sugerira que a 
actividade tectónica da planície abissal 
da Ferradura, a sudoeste do cabo 
de São Vicente, poderia estar asso- 
ciada à presença de subducção no 
arco de Gibraltar, composto pela 
cordilheira Bética no sul de Espanha 
e pelas montanhas do Rif no norte de 
Marrocos. O autor mostrou que em 
determinadas circunstâncias o arco 
associado a uma zona de subducção 
pode migrar em direcção oposta à do 
afundamento da placa, em resultado 
do fenómeno designado por “recuo da 
placa” (slab rollback), que causa também 
o adelgaçamento da crosta continental 
situada sobre a placa mergulhante. 
Como já se referiu, a actividade sísmica 
profunda (630 km) no Sul de Espanha 
indicia a existência de uma zona de subducção associada ao arco de Gibraltar, mas a interpretação clássica 
dava esse processo por terminado há vários milhões de anos. A evolução posterior do Mediterrâneo mais 
ocidental (bacia de Alboran), caracterizada por um extremo adelgaçamento da crosta continental, tem sido 
objecto de interpretações diferentes. Platt & Vissers (1989) e Maldonado et al. (1999) atribuíram essa evolução 
a um processo de delaminação convectiva do manto, enquanto que Lonergan & White (1997) explicaram a 
extensão da crosta continental sob a bacia de Alboran como o resultado de subducção de crosta oceânica em 
direcção a leste. Segundo estes autores o processo de subducção teria terminado quando a crosta continental 
que se encontra sob o golfo de Cádis atingiu o arco de Gibraltar.

Na mesma linha de Royden (1993), Gutscher et al. (2002) defenderam a existência de subducção activa 
no arco de Gibraltar. A proposta motivou uma acesa controvérsia (PLATT & HOUSEMAN, 2003), que viria 
a ser retomada (FONSECA, 2005) quando Gutscher (2004) associou o epicentro do terramoto de 1755 a 
essa zona de subducção. No primeiro caso a crítica partia de considerações sobre o campo de tensões, entre 
outras, enquanto que no segundo caso tinha por base o desacerto entre esta proposta de fonte e a distribuição 

Fig. 7 – Danos causados nas igrejas paroquiais ne região da Estremadura, segundo 
Vilanova et al. (2003). Círculos pretos correspondem a colapso, círculos brancos 
correspondem a ausência de danos estruturais e círculos cinzentos correspondem 
a danos estruturais intermédios. No fundo, o cinzento mais escuro corresponde a 
calcários bem consolidados de idade jurássica, o cinzento intermédio corresponde a 
arenitos miocénicos e o cinzento mais claro representa aluviões pouco consolidados. 
Os autores interpretaram esta distribuição de danos (entre outros indicadores) como 
o resultado de uma rotura local induzida.
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espacial das intensidades macrossísmicas. Acrescia que a natureza da crosta a oeste do estreito de Gibraltar 
era geralmente considerada de tipo continental (GONZÁLEZ et al., 1998; GONZÁLEZ-FERNÁNDEZ et al., 
2001), o que não favorecia a subducção no tempo geológico presente, como haviam reconhecido Lonergan 
& White (1997). No entanto, a modelação dos tempos de propagação e amplitudes do tsunami viria a fornecer 
argumentos a favor do papel da subducção em Gibraltar (estrutura 3 da Fig. 6) na génese do terramoto de 
1755, possivelmente em associação com outra fonte mais para noroeste (GUTSCHER et al., 2006), convicção 
reforçada pelos resultados de modelação analógica da deformação (GUTSCHER et al., 2009).

A intensa investigação do golfo de Cádis com as ferramentas da geologia marinha levaria ainda à 
descoberta, em 2009, de um conjunto de estruturas sub-verticais alongadas entre o banco de Gorringe e as 
montanhas do Rif em Marrocos, com cerca de 600 km de extensão, que ficaram conhecidas como “falhas 
SWIM”, acrónimo de South West Iberian Margin (ROSAS et al., 2009; ZITTELINI et al., 2009). Para Zittelini 
et al. (2009), estas estruturas representariam a fronteira entre a placa africana e a placa euro-asiática na região 
do golfo de Cádis, ao longo da qual o movimento relativo seria transcorrente (ou seja, horizontal), e a sua 
grande extensão ofereceria uma explicação para a elevada magnitude do terramoto de 1755.

3.9 – De volta à frente sudoeste

Os modelos explicativos do terramoto de 1755 envolvendo subducção não foram consensuais. Como já 
foi referido, a sismicidade instrumental não indicava a existência de uma zona de Bennioff, e por outro lado 
alguns estudos de geologia marinha pronunciaram-se contra essa hipótese: Sartori et al. (1994), após extensas 
investigações da estrutura da margem com métodos geofísicos, concluíram desfavoravelmente quanto à existência 
de subducção na margem ocidental portuguesa, advogando a favor de uma faixa de deformação com a largura de 
200 km a sul do banco de Gorringe. Medialdea et al. (2004) empreenderam um estudo detalhado das estruturas 
geológicas do golfo de Cádis e concluíram que a actividade tectónica na região é devida à convergência entre 
África e a Península Ibérica, numa larga faixa de deformação distribuída. Zittelini et al. (2009) apontaram também 
para a inactividade da subducção no arco de Gibraltar, contrariando as conclusões de Gutscher et al. (2006).

A suposta identificação – nas falhas SWIM – da actual fronteira entre as placas por Zittelini et al. (2009) 
também encontrou oposição: Crutchley et al. (2012) procederam à análise detalhada de dados de geologia 
marinha recolhidos no golfo de Cádis e concluíram que o movimento das falhas SWIM apresentava polaridades 
opostas consoante se considerava a região mais a norte ou mais a sul. Enquanto que na região norte do golfo 
de Cádis se observava o sentido do movimento que seria de esperar numa fronteira entre as placas (com o 
bloco Ibérico a mover-se para leste) na região sul o sentido seria o oposto. Por esse motivo, Crutchley et al. 
(2012) atribuíram a actividade das falhas à deformação gravítica da espessa pilha de sedimentos que cobre o 
fundo do golfo de Cádis a oeste do estreito de Gibraltar, não considerando tratar-se de uma fronteira de placas. 
Martínez-Loriente et al. (2014) viriam mais tarde a interpretar os alinhamentos SWIM como os vestígios de 
uma antiga fronteira transcorrente entre a Península Ibérica e África, há muito inactiva.

A geodesia espacial viria a dar um contributo importante para a caracterização da actividade tectónica 
no golfo de Cádis, ainda que não tenha resolvido todas as ambiguidades. Vernant et al. (2010) publicaram os 
resultados de observações GPS em 15 estações permanentes e 31 estações temporárias localizadas em Marrocos 
e no sul de Espanha, e concluíram que a região do Rif, no norte de Marrocos, se desloca presentemente para 
sudoeste em relação à placa africana, sendo essa observação incompatível, segundo os autores, com a zona 
de subducção inclinada para leste proposta por Gutscher et al. (2002). Em alternativa, Vernant et al. (2010) 
propuseram que a subducção ocorre efectivamente sob a bacia de Alboran, mas inclinada para norte. Neste quadro, 
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o recuo do Rif para sul (slab rollback) originaria o movimento detectado pela geodesia espacial. Esta nova 
interpretação seria reforçada pelo estudo detalhado do campo de tensões: Pedrera et al. (2012) procederam à 
compilação de indicadores de tensão na crosta do golfo de Cádis, e concluíram que o campo de tensões não 
era compatível com a hipótese de subducção dirigida para leste no arco de Gibraltar. No entanto, Palano et al. 
(2013) encontraram apoio para esse modelo nos seus resultados de observação geodésica, e Galindo-Zaldivar 
et al. (2015) também favoreceram esse modelo com base no estudo da deformação recente na cordilheira Bética.

A análise da propagação do tsunami de 1755 também viria a introduzir opiniões dissonantes em relação 
às interpretações dos anos anteriores. Barkan et al. (2009) modelaram o tsunami usando apenas observações 
distantes (transoceânicas), a fim de minimizar os efeitos da batimetria junto à fonte ou as complicações associadas 
a deslizamentos submarinos eventualmente induzidos pelo sismo. Estes autores concluíram que a fonte do 
tsunami se localizava na planície abissal da Ferradura (a sul do banco de Gorringe), e não no interior do golfo 
de Cádis ou na falha do Marquês de Pombal. Contrariando as sugestões anteriores, este estudo propôs uma 
orientação noroeste-sueste para a falha causadora do tsunami, pois só assim os autores conseguiam explicar as 
amplitudes relativas observadas em diversos pontos da costa leste dos Estados Unidos e das Caraíbas.

Cunha et al. (2010) ampliaram o conjunto das estruturas activas estudadas por Terrinha et al. (2003), 
concluindo que a actual convergência oblíqua entre as placas é parcialmente acomodada ao longo de uma faixa 
com cerca de 150 km de largura, paralela à margem ocidental portuguesa a sul da península de Setúbal (Fig. 8) 

Fig. 8 – Estruturas geológicas compressivas da margem ocidental portuguesa, segundo Cunha et al. (2010). FF - Falha da planície abissal 
da Ferradura; FG - Falha do Guadalquivir; CG - Cavalgamento do Gorringe; FMP - Falha do Marquês de Pombal; FSV - Falha de São Vicente; 
FPS - Falha de Pereira de Sousa; FM - Falha da Messejana; FVIT - Falha do Vale Inferior do Tejo.
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e comportando múltiplas estruturas activas, com orientações entre norte-sul e nordeste-sudoeste. Pro et al. 
(2013) discutiram a génese do terramoto de 1755 através da rotura simultânea de três falhas: o flanco noroeste 
do banco de Gorringe, a falha da planície abissal da Ferradura e a falha do Marquês de Pombal. Martínez-
Loriente et al. (2014), a partir da análise de perfis sísmicos e gravimétricos e em linha com sugestões anteriores 
de Medialdea et al. (2004), defenderam a existência de uma fractura profunda de orientação nordeste- 
-sudoeste na zona central da planície abissal da Ferradura (Fig. 8), o local do epicentro do terramoto de 1969. 
Esta estrutura geológica com cerca de 100 km de comprimento, designada pelos autores como “cavalgamento 
da planície abissal da Ferradura”, parece separar dois domínios da litosfera com características diferentes: 
o domínio do golfo de Cádis para leste, com crosta oceânica de idade jurássica, e o domínio do banco de 
Gorringe para noroeste, onde afloram rochas do manto de idade cretácica.

Atenuado o protagonismo do arco de Gibraltar ou das falhas SWIM na procura da fonte do terramoto de 
1755, a atenção pareceu refocar-se nas estruturas compressivas a sudoeste e noroeste do cabo de São Vicente, 
retomando as preferências dos investigadores pioneiros. No entanto, Gutscher (2012) ainda advogaria a 
subducção dirigida para leste em Gibraltar, Duarte et al. (2013) investigariam o eventual papel indutor da 
subducção em Gibraltar numa nova fase de subducção incipiente no Atlântico, e Rosas et al. (2016) invocariam 
a interacção entre as falhas SWIM e as estruturas compressivas nordeste-sudoeste como possível mecanismo 
gerador do terramoto de 1755.

4 – esTImaTIvas da magnITude do TerramoTo de 1755

4.1 – Dados disponíveis

Na ausência de registos instrumentais, a magnitude de um sismo pode ser calculada por duas vias: a) com 
base nos valores e na distribuição espacial das intensidades macrossísmicas, usando relações empíricas entre 
magnitude, distância e intensidade, ou b) a partir da superfície de rotura e do deslocamento relativo entre os 
blocos, conhecida a rigidez da crosta na região epicentral. A primeira abordagem foi adoptada em vários estudos 
que tentaram atribuir uma magnitude ao terramoto de 1755, após a introdução do conceito por Charles Richter 
em 1935. O segundo método tem por base a definição da magnitude de momento (HANKS & KANAMORI, 
1979), a qual pode ser calculada directamente a partir do espectro de frequências dos registos sismográficos. 
No caso de um sismo pré-instrumental, este método pode ser usado indirectamente para averiguar se uma 
estrutura geológica – por exemplo, identificada através de estudos de geologia marinha – tem as dimensões 
necessárias para gerar um terramoto de uma dada magnitude.

4.2 – Estimativas clássicas

As primeiras tentativas de atribuição de uma magnitude ao terramoto de 1755 tiveram por base as relações 
empíricas entre intensidade epicentral e raio de perceptibilidade (Fig. 9 a), e entre a intensidade epicentral e a 
magnitude (Fig. 9 b), estabelecidas por Gutenberg & Richter (1956). Sobre o uso das intensidades epicentrais 
para estimar e comparar as dimensões dos sismos, Richter (1935) comentara: “em regiões como o sul da 
Califórnia, onde uma larga proporção dos sismos ocorre em distritos quase sem população, e outros são de 
origem submarina, qualquer procedimento geral deste tipo está fora de questão”. Não obstante a reserva 
de Charles Richter, é da sua autoria, em parceria com Beno Gutenberg, a primeira estimativa conhecida da 
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magnitude do terramoto de 1755 
– “pelo menos 8 e ¾” – publicada em 
1958. Os autores remetiam para Reid 
(1914) e Davison (1936) a fonte das 
informações macrossísmicas usadas. 
Reid (1914), por sua vez, remetia a 
origem das suas informações para 
Woerle.

Como se pode verificar na Fig. 1, a 
compilação de Woerle não expurgara 
os relatos segundo os quais o sismo 
fora sentido na Escandinávia, no Leste 
da Europa ou na América do Norte. 
Mallet tinha já alertado em 1858 para 
o facto de que esses relatos não deviam 
ser interpretados como percepção 
do sismo: “Os choques não foram na 
verdade sentidos em todos estes locais 
[Islândia, Boémia, Índias Ocidentais] 
sendo a agitação das águas em lagos, 
canais, etc., os únicos efeitos sensíveis 
aí produzidos” (MALLET & MALLET, 
1858). Mas o aviso não obstou a que 
Woerle estimasse em 35 milhões de 
quilómetros quadrados a área em 
que o terramoto teria sido sentido. 
Eliminando relatos de oscilações de 
candelabros ou alterações do fluxo 
de nascentes, Reid (1914) reduziu 
a área de perceptibilidade para 16 
milhões de quilómetros quadrados, 
valor correspondente a um raio de 
perceptibilidade de 2250 quilómetros.

A Fig. 9 mostra como o valor de raio de perceptibilidade estimado por Reid (1914) colocava um desafio 
aos investigadores que na década de 50 tentaram estimar a magnitude do terramoto. A escala de intensidades 
modificada de Mercalli proposta por Richter em 1956 tinha 12 valores, e a extrapolação da relação empírica 
entre o raio de perceptibilidade e a intensidade epicentral (Fig. 9a) atingia o topo da escala por volta dos 1000 km. 
A intensidade epicentral não poderia por isso ser inferior a 12, e a regressão com a magnitude (Fig. 9b) apontava 
para o valor nove. Com alguma cautela, Gutenberg e Richter (1958) formularam o resultado da sua estimativa 
como “pelo menos 8 e ¾”.

A cautela dos investigadores era justificada. Já em 1935 Richter assinalara a dificuldade em usar a intensidade 
epicentral para sismos oceânicos; vinte anos mais tarde Gutenberg & Richter (1956) aprofundaram a discussão 
sobre as limitações inerentes ao conceito. Com efeito, a relação empírica que permitia o cálculo da magnitude 

Fig. 9 – Relações empíricas entre raio de perceptibilidade e intensidade epicentral 
(em cima), e entre magnitude e intensidade epicentral (em baixo), segundo Gutenberg 
e Richter (1956).
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a partir das amplitudes dos registos sísmicos tinha sido estabelecida com base em sismogramas da Califórnia, 
e os autores tinham clara noção da falta de rigor que afectava a sua aplicação noutros contextos tectónicos: 
“um objectivo claramente desejável [...] é libertar a escala de magnitudes da dependência em relação às 
circunstâncias tectónicas locais da Califórnia” (GUTENBERG & RICHTER, 1956). Estas circunstâncias locais, 
que determinam a rapidez com que as amplitudes sísmicas se atenuam quando aumenta a distância à região 
epicentral, teriam forçosamente que afectar também as relações entre raio de perceptibilidade, intensidade 
epicentral e magnitude.

Machado (1966) adoptou um raio de perceptibilidade de 2400 km, e considerou que “não parece de esperar 
que a intensidade epicentral exceda 12 graus Mercalli” (esse é, com efeito, o grau máximo da escala modificada 
de intensidades de Mercalli de 1956). Aplicando a relação empírica entre intensidade epicentral e magnitude, 
este investigador propôs o valor de 9 para o último parâmetro.

4.3 – As investigações de Frankel (1994) e de Johnston (1996), e a revisão de Martínez-Solares (2001)

As limitações inerentes à estimativa da magnitude a partir da intensidade epicentral em outras regiões que 
não a Califórnia viriam a tornar-se evidentes no estudo da actividade sísmica da região leste dos Estados 
Unidos, levando Frankel (1994) a estabelecer um conjunto de relações empíricas para serem usadas em regiões 
de crosta continental estável, onde a atenuação das ondas sísmicas com a distância ao epicentro é mais lenta. 
Na sequência da proposta de Hanks e Kanamori (1979) a magnitude era agora calculada a partir do momento 
sísmico escalar, grandeza definida pela fórmula M0 = μAd, onde μ é um parâmetro elástico que caracteriza a 
rigidez da crosta, A é a área de rotura da falha e d o deslocamento relativo entre os dois blocos separados pela 
falha. Conhecido o momento escalar, a magnitude de momento M pode ser calculada (usando o sistema 
internacional de unidades) através da equação M = 2–

3 log10M0 – 15.3 (a constante destina-se a aproximar os 
valores da magnitude de momento dos valores obtidos com as escalas anteriores). Frankel (1994) utilizou uma 
base de dados de intensidades de sismos em crosta continental estável para os quais existiam valores de M 
determinados instrumentalmente, e construiu uma relação empírica entre área de perceptibilidade e 
magnitude, adequada a este tipo de crosta.

Johnston (1996a) expandiu a técnica de Frankel (1994) para usar as áreas limitadas por isossistas (linhas 
de igual intensidade) correspondentes a diferentes valores de intensidade, e publicou relações empíricas entre 
a magnitude de momento e áreas correspondentes às intensidades entre II (área de perceptibilidade) e VIII. 
Em seguida, Johnston (1996 b) aplicou esse método para estimar a magnitude do terramoto de 1755. A análise 
conduziu ao valor de 8.37 ± 0.17, ao qual Johnston (1996b) adicionou uma parcela correctiva de 0.32. Esta 
parcela resultava, segundo o autor, de uma calibração feita através da aplicação do método às intensidades 
do terramoto de 1969, na planície abissal da Ferradura, para o qual resultou uma magnitude inferior ao valor 
instrumental em 0.32 unidades. Johnston (1996b) atribuiu este deficit a diferenças no tipo de crosta – parte 
da propagação fazia-se em crosta oceânica e na crosta continental activa da cordilheira Bética – e advogou 
que a mesma correcção deveria ser aplicada à estimativa da magnitude do terramoto de 1755. O valor final da 
magnitude estimada ficava assim igual a 8.70 ± 0.39.

Johnston (1996b) usou no essencial as linhas isossistas de Machado (1966), que reflectiam as informações 
recolhidas em Portugal e publicadas por Sousa (1919-1923) mas não beneficiavam da informação sobre os danos 
em Espanha. Já no início do presente século, Martínez-Solares (2001) e Martínez-Solares & López-Arroyo 
(2004) procederam à análise detalhada das intensidades em Espanha tendo em conta as respostas ao inquérito 
da Real Academia de la Historia, e concluíram que o estudo de Johnston (1996b) estava afectado por avaliações 
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exageradas das intensidades. Usando uma nova carta de isossistas resultante da sua investigação (Fig. 10), 
Martínez-Solares (2001) aplicou novamente a metodologia de Johnston (1996b) às intensidades entre IV e 
VIII estimadas para o território espanhol (Tabela I), obtendo um valor de magnitude igual a 8.0. A este valor, 
o autor somou uma parcela correctiva de 0.47 (superior à correcção aplicada por Johnston, que era 0.32), 
obtendo assim uma estimativa final da magnitude igual a 8.50 ± 0.33.

Na sequência dos trabalhos de Johnston (1996 b) e de Martínez-Solares (2001), a magnitude de momento 
do terramoto de 1755 é geralmente considerada como estando entre 8.5 e 8.7 (ainda que, tendo em conta as 
incertezas calculadas pelos autores, seja mais indicado referir o intervalo de 8.2 a 9.1). Não se conhecem 
tentativas posteriores para rever estas estimativas.

5 – o problema da aTenuação da energIa sísmICa do TerramoTo de 1755

5.1 – Modelos de movimento do solo. Directividade

A modelação dos efeitos de um sismo a uma dada distância da rotura é geralmente feita com o recurso 
a uma relação funcional que explicite a intensidade do movimento do solo em função da magnitude e da 
distância. Quando uma perturbação se propaga elasticamente a partir de um ponto num meio homogéneo 
e isotrópico, a energia distribui-se de modo uniforme sobre uma esfera cujo raio aumenta com o tempo. 
Num meio perfeitamente elástico não há dissipação, pelo que a densidade de energia sobre uma frente de onda 
diminuirá com o inverso do quadrado da distância à origem. No entanto, o interior da Terra afasta-se bastante 
deste meio de propagação idealizado.

A crosta é fortemente estratificada, pelo que as suas propriedades elásticas variam fortemente com a 
profundidade. Acresce que ocorre alguma dissipação inelástica de energia ao longo da propagação das ondas 

Fig. 10 – Intensidades macrossísmicas em Espanha, estimadas por Martínez-Solares 
(2001) com base nas respostas ao inquérito da Real Academia de la Historia.

Intensidade log a m σm

IV 6.41 7.59 0.371

V 6.19 7.93 0.521

VI 5.94 7.99 0.467

VII 5.74 8.54 0.610

VIII 5.53 9.23 0.825

Média pesada – 8.0 0.23 

Factor de calibração – +0.47 0.10 

Valor final – 8.5 0.33 

Tabela I – Estimativa da magnitude do terra-
moto de 1755 a partir das áreas das isossistas 
em Espanha, segundo Martínez-Solares (2001). 
Log A é o logaritmo decimal da área contida por 
cada linha isossísta.
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sísmicas, numa dimensão que depende significativamente da história geológica da região em causa. Flutuações 
da velocidade de propagação com dimensões semelhantes ao comprimento de onda dão origem a espalhamento 
de energia (scattering), afectando também a atenuação. A preocupação de Gutenberg & Richter (1958) em 
“libertar a escala de magnitudes [...] das circunstâncias tectónicas locais” prendia-se com esta variabilidade 
na atenuação das ondas. O desafio fora resolvido por Hanks & Kanamori (1979) no que concerne aos sismos 
do período instrumental com a introdução da magnitude de momento, mas esta evolução não resolveu dois 
problemas importantes: a) como modelar os efeitos de um sismo com uma dada magnitude num ponto a uma 
dada distância da fonte, tendo em conta as propriedades do meio de propagação; e b) como estimar o epicentro 
e a magnitude dos sismos pré-instrumentais a partir de dados macrossísmicos. O primeiro problema está no 
cerne da avaliação da perigosidade sísmica, e tem sido objecto de intensa investigação nas últimas décadas. 
O segundo problema é o inverso do primeiro. Compreende-se assim que a caracterização da atenuação sísmica 
subjaz de forma crítica ao estudo dos terramotos históricos.

Se bem que todo o meio atravessado entre a fonte e o ponto de observação afecte a amplitude do movimento 
do solo causado por um sismo, o valor observado depende particularmente das características geológicas 
das camadas mais superficiais sob o ponto de observação: as intensidades são sistematicamente mais 
elevadas nos solos pouco consolidados e mais baixas nos locais onde afloram rochas cristalinas. Estes efeitos 
locais, perturbando os padrões espaciais da distribuição das intensidades, podem dificultar a estimativa 
das magnitudes ou as localizações epicentrais dos sismos históricos. A consideração das características 
geológicas dos diferentes locais onde se conhecem as intensidades pode ajudar a reduzir a ambiguidade.

Várias medidas da intensidade do movimento do solo podem ser usadas para caracterizar a atenuação com a 
distância, como a intensidade macrossísmica, o valor de pico da aceleração ou da velocidade, ou as acelerações 
espectrais (e.g., REITER, 1990). Estas relações de atenuação designam-se modernamente por “modelos de 
movimento do solo”, ou GMM’s (sigla da expressão inglesa ground motion models). A relação de atenuação 
mais adequada a cada local dependerá fortemente do tipo de crosta: a Califórnia é um exemplo de região com 
atenuação muito rápida (daí as reservas de Gutenberg e Richter quanto à exportação das suas fórmulas para o 
cálculo da magnitude), enquanto que as regiões do interior dos continentes apresentam a atenuação mais lenta 
(o que levou aos factores de calibração de Johnston, 1996 b). A investigação recente deste importante tópico 
não descurou o estabelecimento de modelos de movimento do solo em termos de intensidades macrossísmicas 
(ATKINSON & WALD, 2007; CUA et al., 2010).

Um modelo de movimento do solo pode ser obtido por duas vias: empiricamente, a partir de uma base de 
dados representativa dos movimentos do solo no tipo de crosta em questão para uma larga gama de distâncias 
e de magnitudes; ou por via teórica, modelando o processo de rotura e os aspectos físicos da propagação. 
Algumas abordagens combinam ambos os aspectos. Em qualquer dos casos, uma relação de atenuação carece 
de validação por confronto com os movimentos do solo devidos a sismos para os quais existe uma determinação 
independente da magnitude. No caso das relações empíricas, os dados usados na validação não podem incluir 
dados usados na dedução da expressão funcional, e a sua aplicação posterior não deve exceder a gama de 
magnitudes ou distâncias presentes na base de dados.

Nas duas últimas décadas tem sido dada especial atenção ao efeito da propagação da rotura ao longo da 
extensão finita da falha geológica. Na sequência do trabalho pioneiro de Somerville et al. (1997), compreendeu-se 
que a focagem de energia devida à interferência construtiva das ondas emanadas das sub-roturas em instantes 
diferentes pode causar em certas condições pulsos de longo período e elevada amplitude, responsáveis por uma 
intensificação dos danos em certos locais na vizinhança da falha. Este fenómeno, conhecido por “directividade 
progressiva” (forward directivity) pode ser observado próximo de um dos extremos da falha no caso do 
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deslizamento horizontal (strike slip), e próximo da intersecção do plano da falha com a superfície livre no caso 
das falhas em que as direcções do deslizamento e da normal à falha estão contidas num mesmo plano vertical 
(dip slip). Em ambos os casos se observa a intensificação dos danos nos pontos dos quais a rotura se aproxima 
na sua propagação ao longo da falha, verificando-se o efeito oposto (no caso do deslizamento horizontal) nos 
pontos dos quais a rotura se afasta. O efeito de directividade tem sido integrado nas equações de previsão de 
movimento do solo, com base na análise de milhares de registos instrumentais para os quais se conhece a 
cinemática da rotura (ABRAHAMSON, 2000; SPUDICH & CHIOU, 2008; SPUDICH et al., 2012). O modelo 
geralmente adoptado para a directividade (Fig. 11) prevê que o efeito se anula a distâncias superiores a 70 km, 
e que o mesmo não é significativo para magnitudes inferiores a 6 (SPUDICH & CHIOU, 2008). Com efeito, 
para distâncias superiores a 70 km somam-se às ondas que se propagam directamente outras que se propagam 
no interior das camadas da crosta como ondas guiadas, e a distâncias regionais (superiores a 200 km) são 
as ondas de superfície guiadas horizontalmente pela crosta que determinam a atenuação com a distância 
(ATKINSON, 2012).

5.2 –  Tentativas de modelação da atenuação sísmica na margem continental portuguesa

Mallet & Mallet (1858), ao afirmarem que o centro da perturbação que originou o terramoto de 1755 se 
situava “um pouco a oeste da costa ocidental portuguesa”, estavam implicitamente a postular uma atenuação 
sísmica normal, a qual implicaria que os vastos danos na cidade de Lisboa não se encontrassem longe do 
epicentro. A mesma preocupação em manter o epicentro próximo dos danos está patente em Reid (1914), 

Fig. 11 – Limites das zonas com efeitos da directividade não desprezáveis para uma rotura com a localização aproximada da falha de 
Pereira de Sousa. Adoptou-se o sentido de inclinação da falha e o sentido de propagação da rotura que mais favorecem o aumento das 
intensidades na região de Lisboa. O sinal (+) indica a zona em que a directividade aumenta a intensidade, o sinal (–) corresponde ao efeito 
inverso. A) rotura de cavalgamento com inclinação de 45º, propagação da rotura de baixo para cima; B) rotura de cisalhamento em falha 
vertical, propagação da rotura para NE. Baseado em Spudich & Chiou (2008).

38ºn

36ºn

38º n

36º n

38ºn

36ºn

38ºn

36ºn

 12º W 10º W 8º W

 12º W 10º W 8º W

 12º W 10º W 8º W

 12º W 10º W 8º W



30

quando afirmou que o epicentro se localizava “numa fractura com início sob o mar, a sul mas não muito distante 
de Lisboa”, e de modo ainda mais claro em Davison (1936) quando invocou duas roturas, uma delas próximo 
de Lisboa para justificar os danos na cidade. Do mesmo modo, Machado (1966) ao introduzir duas extensas 
fracturas – uma chegando próximo de Lisboa e a outra atingindo a costa de Marrocos – evitava invocar uma 
atenuação atípica da energia sísmica com a distância.

O enfoque das atenções no banco de Gorringe – dominante nas décadas de 70 e 80 – levantou o problema 
da atenuação sísmica, dada a distância de ~ 300 km desde essa estrutura até Lisboa. A partir dessa suposta 
zona epicentral, constatava-se a presença de duas protuberâncias das linhas isossistas, uma orientada de 
sul para norte em direcção à bacia do Tejo e do Sado, e a outra de oeste para leste em direcção à bacia do 
Guadalquivir. A comparação com as isossistas do terramoto de 1969 (Fig. 3) evidencia alguma concordância 
quanto à presença de intensidades anomalamente altas na região do Guadalquivir, o que sugere um efeito de 
amplificação local pelos sedimentos dessa bacia, mas a observação de intensidades anómalas na região do Tejo 
e do Sado não foi replicada nos dados de 1969. O elevado valor de intensidade em Lisboa e zona circundante, a 
cerca de 300 km do banco de Gorringe, implicava uma atenuação atípica.

Os primeiros estudos de perigosidade sísmica para o território português adoptaram uma abordagem 
empírica, ajustando curvas ao conjunto de pares intensidade-distância disponíveis. Por regra, admitiu-se a 
existência de dois tipos de atenuação, discriminando entre epicentros no oceano e epicentros em terra: Oliveira 
(1980), por exemplo, tomando como variável a aceleração máxima do solo – estimada a partir das intensidades – 
inferiu variações com a distância epicentral r segundo 1/r para a região oceânica e segundo 1/r2 para a região 
continental. Sousa & Oliveira (1997) refinaram o ajuste de relações empíricas, separando os dados em duas 
classes: sismos inter-placa, mais distantes, e sismos intra-placa, mais próximos. Estes autores constataram que a 
relação empírica obtida para sismos inter-placa apresentava desvios em relação às intensidades observadas em 
1755, prevendo valores mais baixos a distâncias inferiores a 200 km, e vice-versa (Fig. 12). Casado et al. (2000) 
conduziram um estudo da atenuação sísmica à escala da Península Ibérica baseado na análise de 254 mapas de 
isossistas, e regionalizaram a atenuação em cinco zonas. As margens ocidental e sul de Portugal destacavam-se 
por apresentarem a atenuação 
mais lenta de toda a Península.

A Fig. 12 mostra que a 
tarefa de encontrar uma relação 
funcional representativa dos 
pontos observados se confron-
tava com um elevado grau de 
dificuldade, dada a grande 
dispersão dos valores. Outra 
limitação afectava os estudos 
iniciais da atenuação sísmica no 
sudoeste de Portugal: estando 
apenas disponíveis para este 
valor de magnitude os dados 
macrossísmicos do terramoto 
de 1755, as relações empíricas 
obtidas a partir dos mesmos 
eram influenciadas pelas hipó-

Fig. 12 – Intensidades macrossísmicas usadas por Sousa & Oliveira (1997) para inferir o 
modelo de movimento do solo aplicável às ondas sísmicas do terramoto de 1755. As linhas 
tracejadas representam os modelos adoptados, para rocha (a cinzento) e para solos brandos 
(a preto). Os modelos subestimam sistematicamente as intensidades observadas a distâncias 
inferiores a 400 km & sobre-estimam as observações acima dessa distância.
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teses tacitamente aceites quanto à magnitude e à localização do epicentro desse terramoto. Por isso, os resul-
tados de qualquer aplicação das mesmas relações não eram independentes dessas conjecturas. Em particular, 
essas relações empíricas não podiam ser usadas para estimar a localização do epicentro do terramoto de 1755 
sem que se incorresse num raciocínio circular.

Estas dificuldades levaram a que fosse favorecida por alguns investigadores a modelação teórica das ondas 
sísmicas para determinados modelos de rotura e de propagação. Grandin et al. (2007) modelaram o movimento 
do solo com base na solução por diferenças finitas das equações da elastodinâmica, usando um modelo 
tridimensional para as velocidades de propagação na margem continental. Após calibração com os dados 
macrossísmicos do terramoto de 1969, os autores calcularam os movimentos correspondentes ao terramoto de 
1755, e converteram esses valores para intensidades macrossísmicas usando uma relação empírica. Carvalho 
et al. (2008) calibraram um conjunto de parâmetros físicos, tanto para a rotura sísmica como para a atenuação 
geométrica e inelástica, com base em registos instrumentais de sismos fracos ou moderados, e modelaram 
o movimento do solo causado pelo terramoto de 1755 levando em conta os efeitos locais, para as fontes 
propostas por diversos autores. Grandin et al. (2007) concluíram em favor de uma rotura no banco de Gorringe, 
enquanto que Carvalho et al. (2008) preferiram uma fonte composta, na falha do Marquês de Pombal e no 
banco do Guadalquivir. Tanto Grandin et al. (2007) como Carvalho et al. (2008) advogaram a importância de 
usar técnicas capazes de reproduzir os efeitos de directividade, que em conjunto com as amplificações locais 
permitiriam reproduzir as elevadas amplitudes de movimento do solo na região do Tejo Inferior. Contudo esta 
importância atribuída à directividade a distâncias superiores a 200 km colide com as observações de Spudich 
& Chiou (2008), já referidas, segundo as quais o efeito não é observável acima de 70 km de distância.

Uma terceira alternativa para a modelação da atenuação, baseada na hipótese ergódica, consiste em 
adoptar uma relação funcional inferida e testada com volumes elevados de dados instrumentais provenientes 
de outras regiões com características geológicas comparáveis, no pressuposto de que a atenuação da energia 
sísmica no sudoeste de Portugal não é sui generis. A região central e leste dos Estados Unidos da América 
tornou-se durante a década de 90 no padrão para a lenta atenuação das regiões continentais estáveis, e diversos 
estudos viriam a adoptar os modelos de movimento do solo dessa região para caracterizar a atenuação sísmica 
no sudoeste de Portugal (VILANOVA & FONSECA, 2004, 2007; VILANOVA et al., 2012; SILVA et al., 2014; 
GIARDINI et al., 2014). Vilanova et al. (2012) compararam, através da análise dos resíduos, as previsões de 
modelos de movimento do solo desenvolvidos para regiões continentais estáveis (e.g., ATKINSON & BOORE, 
1997) com os registos instrumentais do sismo de 1969 (magnitude 7.8, registado a 290 km do epicentro) e 
de um sismo ocorrido ao largo do cabo de São Vicente em 2007 (magnitude 6), constatando haver uma boa 
concordância entre observações e previsões (Fig. 13).

6 – o TerramoTo de 1755 à luz da sIsmologIa moderna

6.1 – O contributo da sismometria digital para a compreensão da rotura sísmica

O acesso a registos sismográficos de qualidade a partir da década de 60 do século passado lançou 
gradualmente luz sobre a complexidade do processo de rotura sísmica dos grandes terramotos. Num estudo 
pioneiro, Wyss & Brune (1967) analisaram em detalhe os registos do sismo do Alaska de 1964 (magnitude 9.2) 
e conseguiram identificar seis sub-eventos distintos, com epicentros a distâncias de 35, 66, 89, 93, 165 e 250 km 
do epicentro inicial, distribuídos num intervalo de tempo de 72 segundos. Poucos anos mais tarde, o advento 
da sismometria digital permitiria extrair muito mais informação dos sismogramas através da modelação das 
formas de onda registadas, promovendo um progresso notável na compreensão da fonte sísmica. Mendoza & 
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Hartzell (1989) constataram que o terramoto de Michoacan, no México, em 1985 (magnitude 8) fora causado 
por duas roturas distintas, com dezenas de quilómetros de separação. Barrientos & Ward (1990) também 
encontraram evidência de fragmentação na rotura que originou o terramoto do Chile de 1960 (magnitude 9.5).

Os desenvolvimentos da geodesia espacial, nomeadamente com recurso ao Sistema de Posicionamento 
Global (GPS) no final da década de oitenta e à interferometria de imagens de RADAR (InSAR) no final da 
década de 90, facultaram o acesso a informação sobre as deformações estáticas resultantes das roturas, 
aumentando o rigor da modelação das fontes sísmicas. Nos estudos iniciais procuravam-se sub-roturas 
distribuídas sobre uma falha cuja geometria era estipulada à partida, mas a década de 90 revelaria um aspecto 
fundamental: as roturas parciais podiam corresponder a falhas geológicas distintas. O terramoto de Landers 
em 1992, na Califórnia (magnitude 7.3), foi um ponto de viragem ao permitir estabelecer uma relação causal 
entre a rotura principal e uma rotura secundária a 27 km de distância, duas horas e vinte e oito minutos mais 
tarde (KING et al., 1994). Ficou claro, a partir de então, que as alterações permanentes do campo de tensões 
da crosta causadas por um sismo se estendem num raio que pode atingir algumas centenas de quilómetros, 
eventualmente desencadeando outros sismos em falhas que se encontrem favoravelmente orientadas e próximo 
da rotura. Complementarmente, as variações dinâmicas de tensão associadas à passagem das ondas sísmicas 
de longo período viriam a revelar-se também factores de indução de roturas secundárias. Em 1999, o terramoto 
de Chi-Chi, na Formosa (magnitude 7.6), envolvendo a rotura de três falhas num complexo padrão (JI et al., 
2001), confirmaria a validade desta nova forma de encarar a fonte sísmica.

6.2 – Os mega-sismos do início do século XXI

Os primeiros anos do século XXI foram férteis em grandes terramotos: no Oceano Índico em 2004 
(magnitude 9.2), 2005 (magnitude 8.6), 2007 (magnitude 8.5) e 2012 (magnitude 8.6); no Chile em 2010 

Fig. 13 – Comparação entre as previsões (a cinzento) dos modelos de movimento do solo para a região leste dos Estados Unidos (Atkinson 
e Boore, 2007) e os espectros de resposta (com 5% de amortecimento) correspondentes a registos instrumentais de sismos a sudoeste do 
cabo de São Vicente (a preto): a) sismo de magnitude 6, 12.02/2007, registado no barlavento algarvio a 199 km do epicentro; b) terramoto de 
1969, magnitude 7.8, registado no pilar da ponte 25 de Abril, a 290 km do epicentro. As curvas a tracejado correspondem a um desvio padrão 
para cima e para baixo em relação às previsões do modelo. Segundo Vilanova et al. (2012. No gráfico da direita, o espectro de resposta para 
períodos inferiores a 0.1 s (zona sombreada) não é fiável dada a baixa frequência de amostragem do registo.
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(magnitude 8.8); e no Japão em 2011 (magnitude 9.0). Estes sismos originaram um acervo de dados digitais de 
elevada qualidade, que permitiram a modelação detalhada dos respectivos processos de rotura. O terramoto 
de Sumatra em 2004 consistiu numa rotura de cerca de 1500 km de extensão, com três zonas principais de 
libertação de energia às latitudes de 4ºN, 7ºN e 9ºN (AMMON et al., 2005). No terramoto do Chile em 2010, a 
rotura estendeu-se por cerca de 500 km e apresentou dois centros principais de libertação de energia separados 
de mais de 100 km de distância (DELOUIS et al., 2010). No Japão, em 2011, a rotura apresentou também fortes 
variações espaciais ao longo de uma extensão de cerca de 400 km (OZAWA et al., 2011).

Todos estes mega-sismos – com a excepção do terramoto do Oceano Índico de 2012, discutido mais 
adiante – ocorreram em zonas de subducção, a localização habitual dos terramotos com magnitude superior 
a 8. Com efeito, essas estruturas geológicas oferecem superfícies suficientemente grandes para explicar a 
libertação das enormes quantidades de energia implicadas. Não surpreende, portanto, que o terramoto de 1755 
tenha motivado tentativas de explicação, desde o advento da tectónica de placas até aos nossos dias, através 
de modelos geodinâmicos envolvendo subducção. Contudo, a ausência nas imediações da Península Ibérica 
de uma clara zona de Bennioff recomenda que se procure um paralelo com outros terramotos de magnitude 
elevada que não estejam ligados a esse fenómeno.

Em 2002, o terramoto de Denali no Alaska (magnitude 7.9) chamou a atenção para o fenómeno de 
“repartição de deslizamento” (slip partitioning), ao revelar uma rotura que se iniciou numa falha inversa, 
tendo-se propagado em seguida a uma longa falha de cisalhamento e continuado por uma terceira falha 
(EBERHARD-PHILLIPS et al., 2003). Fitch (1972) havia introduzido o conceito para explicar a existência de 
falhas de cisalhamento activas aproximadamente paralelas às fronteiras convergentes, e McCaffrey (1992, 1996) 
tinha renovado o interesse ao observar, estudando a deformação do sueste asiático, que as duas componentes 
– normal e paralela à fronteira – da convergência oblíqua de duas placas tectónicas tendiam a ser acomodadas 
em estruturas geológicas distintas. Norris & Cooper (2000) estudaram detalhadamente a repartição do 
deslizamento na falha Alpina da Nova Zelândia, um sector predominantemente transformante da fronteira 
entre as placas do Pacífico e indo-australiana, e identificaram vários factores potencialmente influentes, como o 
ângulo de obliquidade do movimento relativo das placas ou a variação de propriedades reológicas da litosfera 
ao longo da fronteira.

O terramoto de Wenshuan, China, em 2008 (magnitude 7.9), na fronteira leste do planalto do Tibete, 
correspondeu ao encurtamento da crosta na direcção leste-oeste (XU et al., 2009; QI et al., 2011), em resposta à 
indentação da placa euro-asiática pelo sub-continente indiano, um movimento de direcção norte-sul (MOLNAR 
& Tapponnier, 1975). Este terramoto evidenciou que nas fronteiras convergentes em que ocorre a colisão de 
dois continentes a deformação tende a distribuir-se por uma larga faixa, sem que se consiga identificar uma 
clara linha de fronteira. A relação da deformação com o movimento das placas nem sempre é simples: o sistema 
de falhas de Long Men Shan, onde ocorreu a rotura, encontra-se a cerca de 500 km para nordeste da região 
dos Himalaias, onde se verifica a colisão continental directa, e não apresentava sismicidade desta magnitude 
há vários séculos. O estudo da rotura revelou uma geometria complexa, com o deslizamento repartido por 
duas falhas imbricadas – uma das quais absorveu uma componente importante de movimento horizontal – e 
ainda por um descolamento sub-horizontal a cerca de 20 km de profundidade (QI et al., 2011).

O terramoto do Oceano Índico em 2012, com magnitude 8.6, foi surpreendente para os sismólogos: ocorreu 
no interior de uma placa tectónica e teve um movimento de cisalhamento, duas observações excepcionais 
para esta magnitude. O sismo envolveu cinco falhas distintas (Fig. 14), formando um complexo padrão (YUE 
et al., 2012; POLLITZ et al., 2012). Inicialmente a rotura estendeu-se por ~ 100 km durante 25 segundos, e 
após um intervalo de 15 segundos retomou numa direcção quase ortogonal, propagando-se mais 300 km em 
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60 segundos. Finalmente, a rotura inflectiu de novo em ângulo recto e propagou-se mais 100 km (MENG 
et al., 2012). Para completar as observações surpreendentes associadas a este terramoto, Pollitz et al. (2012) 
constataram que nos dias seguintes a taxa de ocorrência de sismos moderados com magnitude superior a 5.5 
aumentou significativamente à escala global, com alguns sismos induzidos a distâncias entre 10 mil e 20 mil 
quilómetros. Esta relação de causalidade alertou para o papel da passagem das ondas sísmicas – principalmente 
as de longo período – na indução de sismos a grandes distâncias.

6.3 – Implicações para o estudo do terramoto de 1755

6.3.1 – Questões metodológicas

A complexidade sistematicamente evidenciada pelas roturas sísmicas dos grandes terramotos do presente 
século permite entender que estará provavelmente condenada ao fracasso qualquer tentativa de explicar as 
observações de 1755 através de uma fonte simples. Como já foi referido, vários estudos clássicos do terramoto 
foram afectados pela inclusão de efeitos de outros sismos, em Nova Inglaterra 17 dias depois e em Marrocos 
26 dias depois. Identificadas essas fontes sísmicas distintas (cuja relação de causalidade com o sismo do dia 1 de 

Fig. 14 – Rotura complexa na origem do terramoto do Oceano Índico de 2012, com magnitude 8.6, segundo Pollitz et al. (2012). A figura 
representa a rotura primária, não incluindo um segundo sismo de magnitude 8.2 ocorrido duas horas depois do sismo principal. A cinzento 
está indicado o segmento da fronteira convergente entre as placas indo-australiana e de Sunda, onde ocorreu o terramoto de Sumatra de 2004.
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Novembro é um hipótese que não deve ser descurada) outros factores de complexidade poderá haver que, por 
se situarem num intervalo temporal de alguns minutos, não sejam resolúveis em face da imprecisão cronológica 
inerente aos relatos. Só com uma rígida disciplina metodológica será possível inferir alguns aspectos plausíveis 
da rotura, sendo certo que subsistirá sempre uma significativa incerteza. A hipótese ergódica – concretamente, 
a admissão de que o comportamento de um sistema geológico ao longo do tempo pode ser entendido através 
da análise do comportamento presente de um conjunto de sistemas análogos em locais diferentes – afigura-se 
a abordagem mais promissora. Neste parágrafo será proposta uma metodologia para extrair informação do 
significativo volume de dados disponível usando os ensinamentos da sismologia moderna.

Dada a natureza imprecisa das fontes coevas, afigura-se adequado partir para a respectiva análise com um 
mínimo de pressupostos, pois a existência de um modelo a priori poderá influenciar a valoração relativa das 
observações. Dados discordantes só excepcionalmente e fundamentadamente devem ser excluídos da análise, 
visto serem relevantes para a estimativa da incerteza associada a qualquer proposta.. O modelo mais adequado 
para descrever o terramoto de 1755 será aquele que explicar o máximo de observações – intensidades 
macrossísmicas e tempos de chegada do tsunami – com o mínimo de complexidade, sendo ao mesmo tempo 
compatível com os constrangimentos impostos pela geodesia – convergência noroeste-sueste entre a Península 
Ibérica e África à taxa de 4 a 5 mm por ano – e pelo campo de tensões regional – máxima direcção compressiva 
com orientação noroeste-sueste. O modelo deve ainda reflectir o conhecimento actual sobre a espessura da 
camada sismogénica, e envolver preferencialmente estruturas geológicas já identificadas como activas em 
estudos independentes.

6.3.2 – A localização da região epicentral

Diversos modelos introduziram já elementos de complexidade na rotura sísmica de 1755. Baptista et al. 
(1996) consideraram a rotura conjunta de duas falhas geológicas para explicar os tempos de chegada e as 
amplitudes do tsunami a diversos pontos da costa ocidental portuguesa e das margens do golfo de Cádis. 
Vilanova et al. (2003) advogaram uma possível rotura secundária no sistema de falhas do Vale Inferior do 
Tejo, próximo de Lisboa, para explicar vários aspectos dos relatos originários na capital. Pro et al. (2013) 
defenderam a rotura simultânea de três estruturas geológicas – falha do banco de Gorringe, falha da planície 
abissal da Ferradura e falha do Marquês de Pombal – para explicar a elevada magnitude do terramoto de 1755. 
Em face da complexidade evidenciada por outros sismos recentes de magnitude comparável, é com efeito 
muito provável que a rotura tenha envolvido múltiplas falhas, pois mesmo tendo em conta a elevada espessura 
da camada sismogénica é difícil identificar a área necessária numa única estrutura. Por outro lado, as extremas 
intensidades no Vale Inferior do Tejo, a cerca de 300 km da região epicentral mais provável, requerem uma 
rotura secundária mais próxima (VILANOVA et al., 2003), uma vez que uma explicação alternativa baseada 
na directividade da fonte (GRANDIN et al., 2007; PRO et al., 2013) não se coaduna com as observações de 
Spudich e Chiou (2008) sobre esse efeito. As elevadas intensidades no Algarve poderão também apontar para 
uma sub-rotura local, ainda por identificar.

Vários exemplos recentes revelam que a continuidade entre as estruturas envolvidas não é um requisito, 
sendo as alterações estáticas do campo de tensões devidas à deformação permanente ou as variações dinâ-
micas associadas à passagem das ondas sísmicas mecanismos eficazes de indução de nucleação de rotura 
sísmica à distância. A orientação em relação ao campo de tensões regional é o melhor indicador da probabili-
dade da participação de cada estrutura individual na fonte do terramoto de 1755, fornecendo também a indi-
cação do respectivo tipo mais provável de movimento em caso de activação. Se as falhas do banco de Gorringe 
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e o cavalgamento da planície abissal 
da Ferradura se encontram idealmente 
orientados para sofrerem rotura em 
regime inverso, já as falhas do Marquês 
de Pombal e de Pereira de Sousa têm 
orientações mais compatíveis com cisa-
lhamento esquerdo no actual campo 
de tensões, o mesmo se aplicando ao 
sistema de falhas do Vale Inferior do 
Tejo.2 As falhas com movimento hori-
zontal têm reduzido potencial tsunami-
génico, mas a sua rotura poderá ajudar 
a explicar a distribuição das intensi-
dades sísmicas. A combinação de dife-
rentes estilo de rotura seria afinal mais 
um exemplo de repartição de desliza-
mento numa fronteira convergente, e 
permite conciliar de modo mais eficaz 
as diversas observações.

Os tempos de chegada do tsunami 
são dados importantes para constranger 
a localização da região epicentral, 
mas a sua interpretação está sujeita a 
um elevado grau de indeterminação. 
Uma fonte complexa ou uma distribuição heterogénea do deslizamento na superfície de rotura introduzem 
dificuldades na interpretação das observações feitas no campo próximo (GEIST, 2002), pelo que as conclusões 
de Barkan et al. (2009), baseadas apenas em chegadas transoceânicas e por isso menos afectadas pelos detalhes 
da rotura, pela batimetria junto à fonte ou por eventuais deslizamentos de terra submarinos, merecem uma 
atenção especial. Este estudo apontou para a rotura de uma falha de orientação noroeste-sueste na zona central 
da planície abissal da Ferradura (Fig. 15), um resultado algo surpreendente se se tiver em conta a orientação 
do campo de tensões regional. No entanto é interessante notar que, segundo Medialdea et al. (2004), essa 
região corresponde ao limite ocidental das espessas formações sedimentares do golfo de Cádis, um prisma 
de acreção (activo segundo Gutscher et al., 2002, ou já inactivo segundo Pedrera et al., 2012) resultante da 
subducção dirigida para leste sob o arco de Gibraltar. Medialdea et al. (2004) documentaram a complexidade 
estrutural deste corpo sedimentar, que mostra regiões de clara elevação do fundo oceânico, e alertaram para a 
existência de uma importante estrutura activa de orientação noroeste-sueste sob os sedimentos, constituindo 
um descolamento de base, que designaram por “falha Gorringe-Ferradura” (Fig. 19). Pelayo & Wiens (1992) 
mostraram que roturas na base de prismas de acreção, com duração mais longa que o habitual dadas as 
características mecânicas dos sedimentos, têm a capacidade de gerar tsunamis de amplitude excepcionalmente 
elevada. Os efeitos particularmente devastadores do tsunami de 1755 na cidade de Cádis podem eventualmente 

2 Uma excepção importante a esta regra poderá ser a activação de um descolamento na base dos sedimentos do golfo de Cádis (falha Gorringe-
Ferradura) para acomodar o encurtamento da crosta subjacente, hipótese discutida no próximo parágrafo.

Fig. 15 – Fonte tsunamigénica preferida por Barkan et al. (2009) para explicar as 
observações transoceânicas.
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ter resultado de uma rotura secundária neste descolamento – que constituiria o que Pelayo & Wiens (1992) 
designaram por tsunami earthquake – em resposta a uma rotura principal mais a oeste. Neste caso, a orientação 
da rotura seria determinada primariamente pela geometria do corpo sedimentar e pelo forte contraste reológico 
através da sua base, que determinariam um campo de tensões local com diferenças significativas em relação 
ao campo regional. Contudo, há que ter em conta que este hipotético campo de tensões local não é evidenciado 
pela sismicidade instrumental (CUSTODIO et al., 2016), talvez porque a activação do descolamento só ocorra 
em resposta a episódios fortes de encurtamento da crosta subjacente.

O dilatado tempo de propagação do tsunami até Lisboa – de 90 minutos segundo diversas fontes coevas – 
é difícil de conciliar com a elevada intensidade macrossísmica na capital se se admitir que as ondas sísmicas 
mais fortes e as ondas oceânicas foram geradas no mesmo troço da rotura. Esta dificuldade tem sido removida 
não incluindo a informação sobre a hora de chegada a Lisboa (ou a Porto Novo, 50 km mais a norte, 75 minutos 
após o terramoto) na modelação da génese do tsunami (BAPTISTA et al., 1998, 2003; GUTSCHER et al., 2006), 
e atribuindo a anomalia às águas pouco profundas da barra do Tejo, num caso, ou a imprecisão do relato, no 
outro. Esta limitação pode no entanto ser minorada tendo em conta as observações maregráficas realizadas 
por ocasião do pequeno tsunami causado pelo terramoto de 1969, que permitem corrigir o efeito das águas 
pouco profundas da barra do Tejo no tempo de propagação do tsunami de 1755 (para comprimentos de onda 
muito superiores à profundidade da água a velocidade é determinada apenas pela profundidade, que em 
primeira aproximação se pode considerar que não variou). Estes dados instrumentais mostram um tempo de 
propagação de 13 minutos entre Pedrouços e Cacilhas (HEINRICH et al., 1994), o que permite estimar um 
tempo de propagação do tsunami de 1755 até à embocadura do Tejo (Cruz Quebrada) de aproximadamente 
70  minutos (FONSECA & VILANOVA, 2005). Deste modo, a aparente contradição pode ser fonte de elucidação, 
alertando para a necessidade de combinar segmentos tsunamigénicos com segmentos não tsunamigénicos 
que expliquem as elevadas intensidades na região de Lisboa.

Um relato coevo apontando para a chegada do tsunami à Cruz Quebrada apenas 15 minutos após o fim 
das vibrações do terramoto (em forte contraste com o intervalo um pouco superior a uma hora estimado por 
Fonseca & Vilanova, 2005) tem sido geralmente valorizado na modelação da fonte do tsunami (BAPTISTA et al., 
1998). Em consequência, a rotura tem sido em alguns estudos prolongada paralelamente à costa ocidental a 
partir da região do banco de Gorringe, aproximando-se de Lisboa (estrutura 1A da Fig. 6), o que por sua vez 
tem sido usado como suporte do modelo de Cabral e Ribeiro (1988) envolvendo uma zona de subducção na 
margem ocidental (BAPTISTA et al., 1998). O relato da chegada da onda à Cruz Quebrada 15 minutos após o 
terramoto pode em alternativa indicar uma fonte secundária de perturbação das águas do Tejo junto a Lisboa, 
fortemente sugerida por múltiplos relatos coevos (VILANOVA et al., 2003). Uma observação semelhante foi 
feita em 1531, por altura de um terramoto com epicentro no Vale Inferior do Tejo (BAPTISTA et al., 2014).

6.3.3 – A questão da magnitude

As estimativas clássicas da magnitude do terramoto de 1755 tiveram como ponto de partida a área de 
perceptibilidade, cujo valor estimado evoluiu significativamente ao longo do século XX como se indica na 
Fig. 16. Como já foi referido, Frankel (1994) desenvolveu um método para estimar a magnitude de sismos 
históricos em regiões continentais estáveis a partir da área de perceptibilidade, e Johnston (1996 a) estendeu 
esse método para utilizar vários valores de intensidade. Mantendo no essencial a metodologia de Johnston 
(1996 a), Martínez-Solares (2001) reavaliou as áreas das isossistas do terramoto de 1755 a partir da nuvem de 
dados pontuais – Johnston (1996b) tinha usado directamente as isossistas, que são mais subjectivas – e focou 
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a sua análise nas intensidades entre 
IV e VIII (da escala EMS-98), obtendo 
os resultados patentes na Tabela 1.

A Fig. 17, que representa grafi-
camente as estimativas parciais de 
Martínez-Solares (2001), mostra que os 
valores de magnitude estimados a partir 
das intensidades VII e VIII são signifi-
cativamente superiores aos restantes. 
A Fig. 10 permite constatar que todas 
as intensidades VII e VIII observadas 
em Espanha (o âmbito do estudo de 
Martínez-Solares, 2001) correspondem 
à bacia do Guadalquivir, local onde 
o terramoto de 1969 originou signifi-
cativos efeitos de amplificação local 
(Fig. 3). Admitindo, como é plausível, 
que os mesmos efeitos locais ocor-
reram em 1755, é legítimo concluir que 
a estimativa da magnitude a partir das 
áreas das isossistas VII e VIII, obtidas 
através da extrapolação da distância 
entre o suposto epicentro e a bacia do 
Guadalquivir para o domínio oceânico, 
resulte inflacionada. A repetição dos 
cálculos de Martínez-Solares (2001) 
retendo apenas as intensidades IV, V 
e VI cujas isossistas estão mais bem 
constrangidas pelos dados, conduz à 
média poderada de 7.8, à qual acresce 
o termo correctivo de Johnston et al. 
(1996b).

A magnitude 8.5 proposta por 
Martínez-Solares (2001) foi obtida 
somando 0.47 à média ponderada das 
magnitudes, alegadamente a correcção 
preconizada por Johnston (1996 b). 
Contudo, a valor proposto para a 
referida correcção é 0.32 (JOHNSTON, 1996b). Aplicando este último valor à média ponderada que se obtem 
usando apenas as intensidades IV a VI resulta para a magnitude o valor 8.1 ± 0.4 (o método de cálculo da 
incerteza é explicado em Johnston, 1996a).

A Fig. 18 mostra novamente as intensidades macrossísmicas referentes a Portugal Continental em função 
da distância ao banco de Gorringe, segundo Sousa & Oliveira (1997). Essa distância é tomada aqui como repre-

Fig. 16 – Estimativas da área de perceptibilidade do terramoto de 1755 através dos 
tempos.

Fig. 17 – Magnitudes estimadas com base nas áreas das isossistas associadas a dife-
rentes intensidades, segundo Martínez-Solares (2001). A linha tracejada superior 
indica a média ponderada proposta por esse autor (antes da correcção de + 0.47) e 
a linha tracejada inferior indica a média ponderada excluindo as intensidades VII e 
VIII (antes da correcção de + 0.32). A cinzento indicam-se os valores com um desvio 
padrão a mais e a menos.
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sentativa, em primeira aproximação, 
de toda a região compreendendo o 
banco de Gorringe e a planície abissal 
da Ferradura. Distâncias inferiores a 
180 km caiem no domínio oceânico, 
pelo que não existem dados nesse 
intervalo. A curva a tracejado mostra as 
previsões da relação de atenuação de 
Atkinson & Wald (2007), para a região 
oriental da América do Norte, corres-
pondente à magnitude de 8.1. Como se 
verifica, as intensidades são explicadas 
de forma satisfatória por essa relação, 
com excepção das regiões do Algarve 
e das bacias do Tejo e Sado. O bom 
ajuste – até com alguma tendência para 
sobrestimar as intensidades – a distân-
cias superiores a 450 km corrobora a 
estimativa de magnitude feita no pará-
grafo anterior com base nos dados em Espanha. As intensidades correspondentes ao Algarve e à região do 
Tejo e do Sado apontam fortemente para o envolvimento de fontes secundárias mais próximas dessas regiões.

A revisão em baixa da magnitude do terramoto de 1755, aqui proposta, elimina a necessidade de encontrar 
uma superfície apta a acolher uma rotura da ordem de 50 mil quilómetros quadrados, geralmente associada 
a magnitudes de 8.5, requerendo uma área de rotura dez vezes inferior (WELLS & COPPERSMITH, 1994). 
Deste modo, atenua-se a motivação para adoptar modelos geodinâmicos que impliquem a ocorrência de 
subducção, pouco sustentados pela sismicidade. Torna-se igualmente dispensável invocar uma rigidez 
excepcionalmente elevada para a litosfera a fim de explicar o valor do momento sísmico escalar (produto da 
rigidez pela superfície de rotura e pelo deslocamento).

6.3.4 – Uma proposta de metodologia

A Fig. 19 esboça uma fonte complexa que explica em primeira ordem um conjunto de observações, como 
proposta para futura modelação a análise de detalhe. Adopta-se o cavalgamento da planície abissal da Ferradura 
para segmento nucleador do terramoto, dada a coincidência com o epicentro do sismo de 1969. Contudo, a 
hipótese de uma fonte mais a noroeste associada ao banco de Gorringe não pode ser excluída, dada a incerteza 
inerente aos dados. Qualquer destas duas estruturas explica satisfatoriamente as intensidades macrossísmicas 
no campo distante, admitindo que a atenuação com a distância é semelhante à da costa leste da América do 
Norte. O cavalgamento da planície abissal da Ferradura tem um prolongamento em direcção à costa algarvia, 
a falha do Cabo de São Vicente (CUNHA et al., 2010), cuja rotura explicaria as elevadas intensidades no 
Algarve. As estruturas activas do Vale Inferior do Tejo podem ter contribuído para a rotura (VILANOVA et al., 
2003), bem como outras estruturas mapeadas por Cunha et al. (2010) na plataforma continental próximo da 
península de Setúbal – região epicentral de um sismo de magnitude provável ~ 7 em 1858 – contribuindo para 
explicar as elevadas intensidades no Vale Inferior do Tejo e na bacia do Sado. Finalmente, uma rotura no 

Fig. 18 – Intensidades do terramoto de 1755 observadas em Portugal, segundo Sousa 
& Oliveira (1997), comparadas com as previsões do modelo do movimento de solo de 
Atkinson & Wald (2007) para a região leste da América do Norte, para a magnitude 
8.1. As distâncias dizem respeito ao banco de Gorringe, mas podem aplicar-se, em boa 
aproximação, a qualquer origem na planície abissal da Ferradura. As cercaduras trace-
jadas identificam os valores correspondentes à região do Algarve e às bacias do Tejo e 
do Sado. Com excepção destas duas regiões, as observações são bem explicadas pela 
curva, verificando-se algum erro por excesso acima de 500 km de distância.
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descolamento de base do prisma de acreção do golfo de Cádis – a falha Gorringe-Ferradura de Medialdeia 
et al. (2004) – permitiria explicar o tsunami no golfo de Cádis e nas costas leste da América do Norte e Central. 
A extensão cumulativa destas estruturas é da ordem de 400 km, o valor normalmente associado a terramodos 
de magnitude próxima de 8 (WELLS & COPPERSMITH, 1994).

Este modelo de fonte não esgota naturalmente as possíveis combinações de estruturas activas, e a 
metodologia aqui preconizada consiste na modelação sistemática dos efeitos previsíveis – intensidades 
macrossísmicas e tempos de chegada do tsunami – para diversas combinações dessas estruturas. Para evitar 
raciocínios circulares, visto que as relações empíricas regionais para a atenuação tendem a ser fortemente 
dominadas pelos dados de 1755, é importante admitir a hipótese ergódica e basear a modelação em relações 
funcionais desenvolvidas para outras regiões com características geológicas análogas.

Acresce à complexidade das estruturas geológicas já conhecidas a possibilidade – cabalmente demonstrada 
pelo terramoto de 1969 – de que a rotura, pelo menos em parte, tenha ocorrido em falhas geológicas com 
reduzida expressão no fundo oceânico e que por isso não tenham sido ainda identificadas. A quantificação da 
incerteza revela-se por isso tão importante como a proposta de um modelo preferido. Os aspectos comuns 
ao conjunto dos modelos com maior poder explicativo constituirão o ganho de informação quanto à fonte do 
terramoto, e a sua dispersão será uma medida da incerteza epistémica. Mau grado o optimismo despertado 

Fig. 19 – Esboço de fonte sismogénica e tsunamigénica complexa para o terramoto de 1755. 1) Cavalgamento da planície abissal da Ferra-
dura (MARTÍNEZ-LORIENTE et al., 2014); 2) falha Gorringe-Ferradura (MEDIALDEIA et al., 2004); 3) falha do Cabo de São Vicente 
(CUNHA et al., 2010); 4) falhas mais setentrionais do sistema compressivo mapeado por CUNHA et al. (2010); 5) falha do Vale Inferior do 
Tejo (VILANOVA & FONSECA, 2004).

38ºn

36ºn

38ºn

36ºn

 12º W 10º W 8º W 6º

 12º W 10º W 8º W 6º



41

pela descoberta de várias estruturas geológicas activas da margem portuguesa, continuará provavelmente 
válido o vaticínio negativo de Reid (1914) quanto à viabilidade de caracterizar de forma precisa a fonte do 
terramoto de 1755.

6.3.5 – Desafios para a avaliação da perigosidade sísmica

O terramoto de 1755 constitui um desafio para a avaliação da perigosidade sísmica, conduzindo a resultados 
muito díspares consoante a abordagem adoptada. A Fig. 20A ilustra o zonamento da perigosidade sísmica 
em Portugal Continental segundo o Documento Nacional de Aplicação da norma de construção anti-sísmica 
europeia EUROCÓDIGO 8 (CARVALHO, 2011), usando como parâmetro a aceleração espectral (período de 
1 segundo), particularmente relevante para o projecto de edifícios. Segundo as especificações da norma, a figura 
mostra em cada local o movimento do solo com a probabilidade de excedência de 10% em qualquer período de 
50 anos, o que equivale – admitindo um processo de ocorrência Poissoniano estacionário – a um período de 
retorno de 475 anos. À direita a figura mostra o zonamento para o mesmo parâmetro e para o mesmo período 
de retorno, num estudo conduzido no âmbito do projecto europeu SHARE (Seismic Hazard Harmonization 

Fig. 20 – Mapas de perigosidade sísmica para Portugal Continental, representando a aceleração espectral (período de 1 segundo) com 
a probabilidade de 10% de ser excedida em qualquer período de 50 anos, ou equivalentemente, que tem o período de retorno de 475 anos 
(admitindo um modelo de ocorrência Poissoniano estacionário). A) Segundo o Documento Nacional de Aplicação (CARVALHO, 2011) da 
norma europeia de construção anti-sísmica EN 1998-1 (EUROCÓDIGO 8); B) Segundo os resultados do Projecto europeu SHARE (Seismic 
Hazard Harmonization for Europe; GIARDINI et al., 2014). A discrepância, que resulta da diferente valoração relativa da contribuição do 
terramoto de 1755, atesta a necessidade de prosseguir com a investigação do potencial de geração de grandes terramotos na margem sudo-
este de Portugal.



42

for Europe), de acordo com as melhores práticas internacionais (GIARDINI et al., 2014). A comparação dos 
dois resultados mostra que a análise de Giardini et al. (2014) não reflecte uma contribuição significativa do 
terramoto de 1755 para a perigosidade sísmica no período de retorno em apreço, enquanto que o zonamento 
do documento nacional é claramente dominado por esse evento, não sendo sensível a contribuições de outras 
zonas sismogénicas do território, como o Vale Inferior do Tejo.

Dois factores podem contribuir para a discrepância acima assinalada. Por um lado, a eventual sobrestimação 
da magnitude do terramoto de 1755 torna-o necessariamente um fenómeno mais raro: numa região em que 
a convergência entre placas se faz a uma taxa de ~ 5 mm/ano um terramoto que implica um deslocamento 
próximo dos 20 metros só poderá recorrer com um intervalo temporal médio de alguns milhares de anos. 
Como a análise de perigosidade se faz – por imposição regulamentar – para um período de retorno de 475 anos 
(excepto para estudos especiais no âmbito do projecto de infra-estruturas mais melindrosas, como barragens ou 
centrais nucleares) pode resultar, paradoxalmente, que a sobrestimação da magnitude do terramoto conduza à 
redução da sua contribuição para a perigosidade no período de retorno mais relevante. A redução da magnitude 
agora proposta poderá portanto reflectir-se numa maior contribuição do cenário da repetição do terramoto de 
1755 para a perigosidade sísmica. Por outro lado, a distância usada ao aplicar os modelos de movimento do 
solo a um dado local mede-se a partir do ponto mais próximo da rotura, pelo que ignorar a complexidade da 
geometria da fonte pode levar a uma sobrestimação grosseira da distância ao local em análise.

Acresce que os estudos que estão na base dos actuais regulamentos de construção anti-sísmica (e.g., SOUSA 
& OLIVEIRA, 1997), que utilizaram directamente a intensidade macrossísmica como medida do movimento do 
solo, adoptaram uma relação de atenuação ad hoc obtida a partir de observações locais que, como se verifica 
na Fig. 12, subestima as intensidades para distâncias entre 180 km e 350 km, sobrestimando as intensidades a 
distâncias superiores a 500 km. Por esta via, a contribuição de fontes distantes com magnitude muito elevada 
terá sido ampliada. Só uma reavaliação – que deve ser consensual – da magnitude e das características da fonte 
do terramoto de 1755 permitirá integrar de forma equilibrada este sismo na avaliação da perigosidade sísmica 
de Portugal Continental.

7 – ConClusões

O terramoto de 1755 foi objecto do interesse de várias gerações de investigadores, cujas análises foram 
evoluindo ao longo dos tempos. Na ausência de uma revisão sistemática à luz dos ensinamentos mais recentes 
da ciência sismológica, os pressupostos subjacentes à maioria dos estudos sobre o terramoto continuam a 
reflectir convicções que são fruto de conhecimentos limitados sobre os fenómenos sísmicos. O advento da 
sismologia digital nos anos 70 do século passado, e em particular a sequência de mega-sismos ocorridos à 
escala global nos primeiros anos do século XXI, permitiram importantes avanços na compreensão da rotura 
sísmica, à luz dos quais os dados referentes ao terramoto de 1755 podem ser reavaliados.

A complexidade geométrica da fonte dos grandes sismos (M > 8), sistematicamente observada quando os 
dados instrumentais de qualidade permitem a análise da distribuição do deslizamento sobre as superfícies de 
rotura, introduz um grau de liberdade na estimativa das distâncias à fonte que pode ser utilizado para remover 
algumas contradições aparentes nos dados.

A modelação dos movimentos do solo com base em relações empíricas para a atenuação derivadas a partir 
dos dados locais conduz a valores por defeito para as distâncias mais curtas e por excesso para as distâncias 
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maiores (Fig. 12). Esta observação faz suspeitar que as intensidades mais elevadas (X), observadas no Algarve, 
assim como as intensidades observadas no Vale Inferior do Tejo (IX-X), são devidas a sub-fontes próximas 
dessas regiões, enquanto que o campo distante – com realce para as observações em Espanha – ajuda a 
caracterizar a rotura principal, localizada provavelmente a sudoeste do Cabo de São Vicente.

O campo distante pode ajudar também a estimar a magnitude do sismo de forma mais robusta, se se 
conseguir evitar a perturbação causada pelos efeitos de amplificação local. A aplicação da metodologia de 
Johnston (1996a) – provavelmente a abordagem mais robusta ao nosso alcance – aos dados de Espanha 
seguindo os passos de Martínez-Solares (2001) mas excluindo as intensidades VII e VIII observadas apenas 
na bacia do Guadalquivir (provavelmente reflectindo amplificações locais) conduz a uma estimativa de 8.1 ± 0.4 
para a magnitude do terramoto de 1755. Se as observações no Algarve e no Vale Inferior do Tejo forem 
explicadas por sub-roturas mais próximas como se sugeriu acima, as restantes intensidades em Portugal 
Continental são também consentâneas com este valor mais baixo da magnitude, admitindo que a atenuação é 
comparável à de outras regiões continentais estáveis (a atenuação reflecte as características da crosta em que 
ocorre a propagação, e não apenas as da região epicentral).

Os tempos de chegada do tsunami são dados fundamentais para a modelação da fonte, a par com as 
intensidades macrossísmicas. Contudo, a incerteza associada aos relatos coevos, aliada ao potencial efeito 
perturbador da complexidade da rotura, da distribuição do deslizamento e de eventuais deslizamentos de terras 
submarinos, tornam a modelação problemática, como fica patente na divergência das múltiplas interpretações 
propostas. Estas dificuldades podem ser minoradas dando particular relevo às observações distantes, 
transatlânticas, menos sujeitas a perturbações. As conclusões de Barkan et al. (2009) com base na chegada do 
tsunami à costa leste da América do Norte, em conjunto com o estudo de geologia marinha de Medialdea et al. 
(2004), parecem sugerir o envolvimento do descolamento na base do prisma de acreção do golfo de Cádis, de 
orientação noroeste-sueste, na génese do tsunami.

Propõe-se uma metodologia para o aprofundamento da caracterização da fonte do terramoto de 1755, 
baseada na modelação dos efeitos – intensidades macrossísmicas e tempos de chegada do tsunami – de um 
conjunto de roturas complexas consistentes com as observações de geologia marinha nas margens ocidental e 
sul de Portugal. As roturas a analisar deverão ser também compatíveis com o actual campo de tensões regional, 
excepto quanto a geologia ou a sismicidade justifiquem um desvio local significativo. Os dados deverão ser 
usados na sua totalidade (com excepção dos exageros óbvios ou erros objectivamente identificáveis) visto que 
os resíduos entre observações e previsões dos diferentes modelos fornecem informação útil sobre o respectivo 
mérito e sobre a incerteza associada. O modelo consensual a extrair destas análises reflectirá as características 
comuns aos modelos intermédios de maior poder explicativo, e a dispersão desses modelos medirá a incerteza 
remanescente.

A melhor compreensão do terramoto de 1755 é um nobre objectivo académico, na senda de várias gerações 
de investigadores. Mas é também um passo importante para melhorar a caracterização da perigosidade 
sísmica de Portugal Continental, ferramenta fundamental para a gestão do território com vista à mitigação do 
risco sísmico. Os relevantes desenvolvimentos da ciência sismológica nos últimos anos abrem as portas para 
progressos significativos em ambas as frentes, desafio a que os geocientistas nacionais por certo não deixarão 
de responder.
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