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Introduzione 
La transizione da condizioni marine normali a condizioni ipersaline, durante il 

Messiniano, è registrata nell’area mediterranea come una successione di differenti depositi 

sedimentari, marne e diatomiti (formazione del Tripoli), carbonati transizionali (“Calcare di 

Base”) ed evaporiti (formazione Gessoso Solfifera). Le condizioni ambientali e le cause che 

hanno innescato la deposizione dei depositi carbonatici sono ancora incerte. Non è chiaro se 

tali depositi si siano formati in condizioni ipersaline o in condizioni saline normali e se 

rappresentano il risultato di una pura deposizione evaporitica o una mineralizzazione indotta 

biologicamente. L’interpretazione è resa difficile a causa dell’assenza di metazoi scheletrici. 

Ogniben verso la fine degli anni 50 sviluppò una serie di lavori (Ogniben, 1957; 1963) 

sugli aspetti sedimentologico-stratigrafici del Calcare di Base nei quali sono trattati anche i 

possibili ambienti deposizionali. Tamajo (1961) fu il primo a riconoscere tracce organiche in 

questi depositi e mise in dubbio la natura evaporitica del Calcare di Base.   

Decima et al. nel 1988, in un importante lavoro di sintesi, hanno discusso alcuni modelli 

per l’interpretazione della deposizione di questi carbonati: 

1) Precipitazione chimica diretta di CaCO3, dovuta all’aumento nella concentrazione salina 

dell’acqua del mare, soprattutto in quelle aree dove l’evaporazione era rapida, come 

lagune costiere, tidal flat e associate zone sopratidali (Kinsman, 1969; Patterson e 

Kinsman, 1981; Butler et al., 1969; Botz e Von der Borsch, 1984; Kendall, 1984; 

Warren e Kendall, 1985). 

2) Precipitazione bioindotta, fraquente in ambienti eurialini. Essa, in questo modello, è 

dovuta a batteri e vegetali che vivono in grande numero in ambienti ipersalini chiusi 

(Krumbein, 1974; Krumbein e Cohen, 1977; Cornee, 1982; Thomas e Geisler, 1982); 

3) Alterazione diagenetica di solfato di calcio, che si trasforma in carbonato di calcio, 

attraverso l’azione di solfobatteri (Dessau et al., 1959; Dessau et al., 1962). In questo 

modello sono comuni anche altri processi mediati da batteri, come ossidazione e 

metanogenesi, che producono cementi calcitici diagenetici. 

4) Riduzione diagenetica di solfato di calcio, che trova che avviene nella colonna d’acqua 

ed è controllata ancora dalla riduzione solfatica dei batteri (Friedman, 1972). 

Le modalità di precipitazione del carbonato di calcio in ambienti evaporitici sono 

estremamente complesse da interpretare a causa dei numerosi fenomeni che l’accompagnano, 

come l’azione batterica iniziale e la successiva diagenesi. Questi carbonati contengono i resti 
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di pochissime specie fossili determinabili poiché la fauna e la flora che vive in questi ambienti 

raramente produce scheletri o altre parti dure (Decima et al. 1988)  

Attualmente le popolazioni più significative nei laghi salati sono composte da cianofite 

(Thomas & Geisler 1982) e batteri (Cornee 1982). Queste popolazioni sono associate a fanghi 

calcarei grumosi e/o filamentosi (aragonite e subordinatamente calcite).  

Gli studi precedenti sul Calcare di Base che sono basati su analisi sedimentologiche, 

stratigrafiche, petrografiche e geochimiche (McKenzie, 1985; Bellanca & Neri, 1986; Decima 

et al., 1988; Rouchy & Saint Martin, 1992; Pedley & Grasso, 1993), non forniscono una 

chiara interpretazione sulla genesi di questi problematici sedimenti pre-evaporitici.  

 

Lo scopo della presente ricerca è quello di riconoscere la possibile influenza biotica nella 

deposizione del Calcare di Base e di fornire dati sulle condizioni ambientali dei bacini che 

saranno successivamente coinvolti nella grande crisi messiniana.  

La ricerca è stata condotta oltre che con i classici metodi di caratterizzazione dei 

carbonati, includenti l’analisi delle microfacies in microscopia ottica ed elettronica (SEM), lo 

studio mineralogico (diffrattometrie) e microanalitico (EDS), con osservazioni in 

epifluorescenza e con l’analisi della materia organica sedimentaria. La fase di ricerca sulla 

materia organica è stata condotta presso l’ISTO (Institut des Science de la Terre d’Orléans - 

Francia) in collaborazione con l’equipe di studio sulla geochimica e petrografia organica. 

La materia organica è stata caratterizzata con metodi di petrografia (osservazione e 

descrizione dei detriti organici insolubili), e geochimica organica (pirolisi Rock-Eval e analisi 

elementari Leco). Inoltre i principali organismi sorgente sono stati identificati con lo studio 

dei fossili molecolari (biomarkers) in Gas Cromatografia – Spettrometria di Massa. 

Si tratta del primo tentativo di caratterizzare la materia organica nei carbonati messiniani, 

infatti, i pochi studi analoghi sono stati condotti solo sui livelli francamente evaporitici 

(Schaeffer et al., 1995a, 1995b; Sinninghe Damsté et al., 1995; Kenig et al., 1995; Gelin et al., 

1995; Keely et al., 1995; Schaeffer-Reiss et al., 1998). 

La ricostruzione delle condizioni ambientali durante la deposizione della materia 

organica, basata sui dati provenienti dai fossili molecolari (biomarkers), attualmente 

rappresenta uno degli aspetti più studiati dai geochimici organici (Marynowsky et al., 2000). 

La composizione molecolare e la relative concentrazione di particolari componenti 

organici presenti nei bitumi, nel petrolio e più in generale nelle rocce sedimentarie, è infatti 

utile nella: (1) ricostruzione delle condizioni di ossigenazione di un bacino (Didyk et al., 

1978; Peters & Moldowan, 1991; Hughes et al., 1995); (2) caratterizzazione dei livelli di 
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salinità durante la deposzione della materia organica (ten Haven et al. 1985, 1988; Volkmann, 

1988); (3) determinazione dei precursori biologici della materia organica sedimentaria 

(Moldowan et al., 1985; Mello et al., 1988a); (4) determinazione della composizione 

mineralogica delle rocce sorgenti (Riolo et al., 1986). 

Una grande varietà di microorganismi, sia autotrofi che non, sono implicati nella 

carbonatogenesi. La loro diretta caratterizzazione in antichi sistemi sedimentari è limitata dal 

loro basso potenziale di fossilizzazione, soprattutto per ciò che riguarda i batteri. La 

composizione delle biocenosi originaria (produttori primari, zooplankton, batteri aerobici e 

anaerobici, microorganismi bentonici, ecc…) è difficile da determinare tramite i metodi 

tradizionali, anche per quanto riguarda campioni relativamente recenti. Molti studi hanno 

confermato la validità delle tecniche della geochimica organica per individuare i 

microorganismi tramite i fossili molecolari, “i biomarkers” (Michaelis & Albrecht, 1979; 

Tissot & Welte, 1984; Mycke et al., 1987; Hefter et al., 1993). Quest’ultimi infatti preservano 

le strutture molecolari originarie sintetizzate dagli organismi dai quali derivano e permettono 

quindi di caratterizzare organismi non preservati. 

 

Sono state analizzate due sezioni in Sicilia (Serra Pirciata e Marianopoli, affioranti nel 

bacino di Caltanisetta), e quattro nella Calabria settentrionale (Cropalati, nel bacino di 

Rossano; Cozzo Arcomanno, nei pressi di San Donato di Ninea, Catena Costiera; Timpa di 

Forge, nei pressi di Lattarico, e Torrente Caronte, nei pressi di Mendicino, Valle del Crati). 

I carbonati della sezione di Cropalati preservano sia le microfacies e le microstrutture 

primarie, sia la fase mineralogica originaria (aragonite). Tale eccezionale stato di 

conservazione ha permesso di effettuare studi biochimici e petrografici di dettaglio anche sui 

resti organici associati alla fase mineralogica. Le altre sezioni, fortemente ricristallizzate, non 

hanno permesso l’analisi microstrutturale e dei biomarker. 
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Capitolo 1 
 

1.1. Il Miocene nel bacino del Mediterraneo 

Il Miocene è l’Epoca più lunga dell’Era cenozoica (circa 20 MA). L’interesse, dal punto 

di vista stratigrafico, per le successioni mioceniche della regione mediterranea, è grande; 

infatti, durante il Miocene in tale area si verificano importanti mutamenti geografici, climatici 

e faunistici, in parte connessi con l’intensa attività orogenica. La Tetide fu al centro di questi 

cambiamenti: dopo lungo tempo (tutto il Mesozoico e gran parte del Cenozoico) cessò di 

essere la via di comunicazione tra gli oceani per divenire un bacino chiuso (Messiniano). 

La sedimentazione terrigena è molto diffusa nei terreni miocenici, ma non mancano 

esempi di sedimentazione carbonatica o evaporitica. Il Miocene è caratterizzato dal 

susseguirsi di trasgressioni e regressioni generalmente più modeste di quelle dei periodi 

precedenti (Haq et al. 1988). 

Le flore mioceniche sono dominate da piante a foglie caduche, indicative di un clima con 

forti escursioni termiche stagionali, mentre nelle epoche precedenti prevalevano le piante di 

tipo tropicale (Zuffardi, 1970). 

I foraminiferi planctonici ed il nannofossili calcarei sono tra i fossili stratigraficamente 

più significativi del Miocene. Tra i vertebrati in questa Epoca ebbero un grande sviluppo i 

mammiferi proboscidati (Mastodon e Dinotherium), i Ruminanti ed i Rinoceronti, gli 

Equinidi ed i Cetacei (Azzaroli et al., 1980). 

 

1.2. Il Miocene Superiore: notizie stratigrafiche e storiche  

Nella Scala Cronostratigrafica Standard Globale il Miocene superiore viene suddiviso in 

due Piani: il Tortoniano, che corrisponde ad una serie marina di tipo neritico, ed il 

Messiniano, che corrisponde a una serie ipersalina (Haq et al. 1988; Cowie & Basset 1989; 

Harland et al. 1990). Questi Piani furono introdotti nell’uso stratigrafico da Mayer Eymar 

(1858).  

 

1.2.1. Il Tortoniano 
Il Tortoniano è stato proposto da Karl Mayer nel 1858 per le sequenze sedimentarie 

denominate “marne a cerizi”, affioranti in Piemonte vicino alla località di Tortona 

(Alessandria). Gianotti (1953) propone, come sezione tipo del Tortoniano, una successione 

affiorante lungo le valli di Rio Mazzapiedi-Rio di Castellania ad est di Tortona, vicino a 
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Sant’Agata Fossili. Si tratta di una sequenza, dello spessore di circa 280 metri, costituita da 

marne argillose grigio azzurre riccamente fossilifere alternate a livelli sabbiosi; essa è 

compresa stratigraficamente fra le arenarie e sabbie “elveziane” e la serie evaporitica del 

Messiniano. 

Questa sezione, pur essendo stata utilizzata dagli studiosi come sezione tipo per il 

Tortoniano, non è mai stata riconosciuta dalla Commissione Internazionale di Stratigrafia 

come standard per la definizione del Tortoniano. 

 

1.2.2 Il Messiniano 
Il Messiniano è stato introdotto da Mayer-Eymar nel 1867, meglio definito nel 1868 nella 

4a ed. del “Tableau syncronistique” (Mayer-Eymar 1868). Il nome deriva dalla città di 

Messina e le formazioni ad esso attribuite per l’Italia meridionale comprendevano la 

“Gessoso-solfifera”, i “Trubi” e il “Tripoli”. I Trubi sono adesso considerati rappresentare il 

Pliocene inf. (Zancleano) (Cita, 1975).  

La definizione di Mayer-Eymar del Messiniano e le successive osservazioni pubblicate si 

rilevarono quindi parzialmente incoerenti e imprecise.  

Nel 1960 Selli riesaminò e ridefinì il Messiniano come “l’intervallo di tempo compreso 

fra il Tortoniano (Strati di Tortona) e il Pliocene (Strati di Tabiano) caratterizzato in tutto il 

Mediterraneo da una crisi di salinità e in Italia da un ambiente ipersalino e da sedimenti 

evaporitici”. L’autore designò come nuovo stratotipo la sezione composita di Capodarso-

Pasquasia affiorante tra le province di Enna e Caltanissetta. Lo stratotipo proposto da Mayer-

Eymar nell’area di Messina, infatti, non era adatto per le sfavorevoli condizioni tettoniche, 

sedimentologiche e stratigrafiche. La serie proposta da Selli presentava numerosi vantaggi 

rispetto allo stratotipo originale: 

• più completa; 

• migliore esposizione; 

• assenza di disturbi tettonici e priva di quelle intercalazioni con faune continentali che 

rendevano problematica l’adozione del Messiniano come piano marino; 

• costituzione litologica tipica del Messiniano siciliano con tutte le unità stratigrafiche 

caratteristiche; 

• continuità stratigrafica con i terreni adiacenti; 

• spessore non eccessivo per non perdere la visione d’insieme della serie. 
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Egli indicò il limite Tortoniano/Messiniano 25 metri al di sotto della base delle diatomiti 

silicee della Formazione del Tripoli, in un livello che coincide con il primo marcato 

cambiamento ambientale, interpretato come l’inizio della crisi di salinità. Un tale criterio 

paleoambientale rendeva, tuttavia, difficoltoso l’utilizzo di tale limite al di fuori del 

Mediterraneo. 

Il Messiniano è stato accettato come piano valido, sulla base del neostratotipo, dal CSMN 

(Comitato per la Stratigrafia del Neogene Mediterraneo), ma è stato rifiutato dal Congresso 

Geologico Internazionale (Nuova Dehli, 1964) a causa della oligotipicità e povertà della sua 

fauna.  
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Capitolo 2 
 

2.1. Un evento eccezionale: la Crisi di Salinità Messiniana 
La crisi di salinità Messiniana del Mediterraneo è uno dei più grandi eventi evaporitici 

nella storia della Terra, probabilmente il più importante se si considera la breve durata, 640 

m.a. (Krijgsman et al., 1999a,b). Altri eventi evaporitici di grande importanza, così come 

l’evento infra-Cambriano o quello Permiano dell’Europa orientale (Zarkhov, 1981), che 

produssero un volume simile di evaporiti (circa 106 km3) durarono, infatti, diversi milioni di 

anni.  

Strati di sale, il cui spessore supera spesso il migliaio di metri, o addirittura parecchie 

migliaia di metri, in certe zone del Mediterraneo Orientale, sono sepolti sotto il fondo delle 

pianure abissali del Mediterraneo attuale, come dimostrato da numerose registrazioni sismiche 

(Rouchy, 2000) (Fig. 2.1). 

 

Fig. 2.1. Registrazione sismica che mostra la successione degli strati sedimentari sotto il fondo del 
Mediterraneo occidentale. Da notare lo strato di sale massiccio (in rosso) sotto i depositi più recenti. Il 
sale è deformato localmente sotto il carico degli strati soprastanti e forma i classici diapiri (da Rouchy, 
2000).  

 

Strati di gesso sono presenti anche sui margini continentali nelle serie mioceniche, alla 

periferia del bacino mediterraneo. Questi depositi testimoniano una grande crisi ambientale 

che ha interessato il Mediterraneo alla fine del Miocene, la “Crisi di Salinità” Messiniana, il 

cui parossismo si è verificato tra 6 e 5.3 milioni di anni.  

Trevisan si occupò in modo approfondito del Neogene ed in particolare del Piano 

Messiniano. I suoi schizzi illustrano in modo efficacissimo i rapporti stratigrafici tra strati 
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gessosi e argille marine in prossimità del limite Miocene/Pliocene in Val Cecina (Toscana) 

(Trevisan & Tongiorgi, 1976). 

Già nel 1967 un altro eminente studioso, Ruggieri, osservando le faune a Molluschi e ad 

Ostracodi del Messiniano superiore, si rese conto che erano tutte salmastre, con molte forme 

endemiche provenienti dalla Paratetide. Egli arrivò alla conclusione che non vi poteva essere 

una continuità marina tra il Miocene e il Pliocene, e che le faune tipicamente marine del 

Pliocene dovevano essere re-immigrate nel Mediterraneo dall’Atlantico.  

In questo contesto culturale nasceva il concetto di “Crisi di Salinità”. I geologi che 

avevano lavorato nel Mediterraneo centrale si resero conto che i sedimenti depositatisi 

immediatamente prima della trasgressione pliocenica documentavano salinità anomale, o 

troppo basse (facies salmastre) o troppo elevate (facies evaporitiche) (Cita & Corselli, 1993). 

A partire dal 1968, per documentare la “Crisi di Salinità” ed evidenziare le implicazioni 

di ordine paleogeografico e paleoceanografico, iniziarono crociere oceanografiche in tutta 

l’area mediterranea condotte nell’ambito del progetto, prima DSDP e poi ODP (Leg 107, 160 

e 161). I risultati furono straordinariamente interessanti. In tutti i bacini interessati dalle 

perforazioni (Balearico, Tirrenico, Ionico, e Levantino), al di sotto dei sedimenti Quaternari e 

Pliocenici in facies pelagica e/o torbiditica, furono incontrate delle evaporiti del tutto simili 

per costituzione litologica e per posizione stratigrafica a quelle siciliane della Formazione 

Gessosa-Solfifera.  

Nel 1986 una campagna di perforazione nel Tirreno (ODP Leg 107) ha fornito ulteriori 

dati sul Messiniano. Nel pozzo 654, prossimo al margine sardo, il Messiniano, sottile e 

lacunoso, venne attraversato per intero fino a raggiungere i sedimenti marini del Tortoniano 

superiore. Invece nel pozzo 652, ubicato sul lato ribassato della “faglia centrale” tirrenica, il 

Messiniano è presente con una successione potente oltre 500 metri, con facies lacustre 

caratterizzata da silt bruni senza evaporiti.  

Il Mediterraneo, che aveva già acquisito una configurazione generale molto prossima a 

quella che conosciamo attualmente, è stato trasformato, almeno episodicamente, in un vasto 

bacino ipersalino, somigliante, sebbene con le dimensioni incomparabilmente più vaste, al 

mare Morto o al lago Asal attuali. Questa crisi ha dato origine a depositi di oltre 1 milione di 

km3 di evaporiti ripartiti su più di 2 milioni di km2. Circa il 5% del contenuto totale di sali 

sciolti negli oceani sono stati intrappolati allo stato solido nel dominio mediterraneo, in un 

intervallo di tempo che, alla scala dei tempi geologici, rappresenta quasi un'istantanea. 
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Le cause della crisi 
Quali sono le cause che possono provocare l'evoluzione di un ambiente marino o oceanico 

verso condizioni ipersaline o evaporitiche, in un bacino di concentrazione? Questa 

trasformazione può prodursi solo se le perdite d’acqua dovute all'evaporazione sono superiori 

agli apporti d’acqua che arrivano nel bacino, di origine marina e/o continentale (fiumi, 

precipitazioni, ruscellamento). Ciò implica l'isolamento del bacino, cioè la riduzione degli 

scambi con la riserva oceanica. 

Il Mediterraneo attuale è un bacino di concentrazione poiché il deficit del bilancio idrico è 

dell'ordine di 1 metro per anno. Il bilancio è, tuttavia, equilibrato dagli scambi con l'Atlantico 

tramite lo stretto di Gibilterra, con entrate di acqua oceanica in superficie ed uscite in 

profondità, verso l'atlantico, di acque mediterranee più salate. Un dispositivo simile doveva 

operare prima della crisi messiniana. Attualmente, una riduzione della zona di interscambio 

d’acqua a Gibilterra interromperebbe le uscite delle acque più salate e, riducendo il volume 

delle entrate di acque a salinità normale, condurrebbe inesorabilmente verso un episodio di 

concentrazione, come nel Messiniano.  

Le cause dell’evento messiniano risalgono alla formazione del Mediterraneo che è nato 

dalla chiusura della Tetide, intrappolata tra il movimento della placca Africana e quella 

Eurasiatica. Tra i vari bacini nei quali si articola il Mediterraneo, quello orientale è ritenuto il 

residuo della Tetide mesozoica, mentre il Bacino Balearico, quello Tirrenico e il mare Egeo si 

sono formati durante il Neogene, dopo l'orogenesi alpina. L'identità idrologica del 

Mediterraneo è stata acquisita nel Miocene medio, più precisamente nel Serravalliano, in 

seguito alla collisione della placca Asiatica con quella Arabica che ha interrotto 

definitivamente le comunicazioni con l'oceano Indo-Pacifico. Questa interruzione, 

documentata dalla migrazione delle faune a Proboscidati dall'Africa verso l'Asia e l'Europa, 

avvenne nel Burdigaliano. In questo Periodo sono registrati importanti episodi evaporitici che 

si svilupparono in bacini periferici, come nel Mare Rosso. Il Mediterraneo diventò, pertanto, 

un enorme golfo tributario dell'Atlantico, lungo oltre 3000 km, articolato e profondo ma privo 

di una efficace circolazione termoalina, a causa degli scambi piuttosto limitati con masse 

d'acqua atlantiche. Questi scambi si sarebbero effettuati non tramite l'attuale stretto di 

Gibilterra, che non era ancora aperto, ma attraverso soglie poco profonde situate a N della 

catena betica nel sud della Spagna, e a S della catena del Rif in Marocco (Fig. 2.2). 
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Fig. 2.2. Schema paleogeografico dei collegamenti Mediterraneo-Atlantico nel Miocene superiore. 

 

Altri eventi geodinamici hanno contribuito a formare il Mediterraneo così come lo 

conosciamo attualmente. Tra questi il più importante è la formazione, tra 21 e 18 Ma, del 

bacino oceanico del Mediterraneo occidentale (bacino algero-provenzale). Altro evento 

importante è stato l'apertura del bacino tirrenico, circa 9 Ma. A quel tempo la parte centrale 

della Sicilia era ancora un bacino marino con una profondità che superava in alcune aree il 

migliaio di metri (Fig. 2.3); la sua emersione, avvenuta circa 2 Ma, portò i depositi di età 

messiniana in affioramento.  

Il dominio mediterraneo è dunque rimasto tettonicamente molto attivo e manifesta ancora 

oggi un'attività vulcanica ed una sismicità importante. All'inizio del Messiniano, circa 7 Ma, il 

Mediterraneo aveva una configurazione generale che prefigurava quella attuale, con grandi 

bacini centrali la cui la profondità superava il migliaio di metri, localizzati nell'area delle 

regioni abissali attuali, e bacini più piccoli con profondità minori, molti dei quali oggi 

affiorano in Spagna, Africa settentrionale, Italia, Grecia, Cipro, Israele ecc… (Fig. 2.3). 
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Fig. 2.3. Il Mare Mediterraneo come doveva presentarsi durante il Messiniano (5÷6 milioni di anni fa) 
(da Cita, 1998). 

 

L'isolamento tettonico del Mediterraneo ed il deficit idrico del clima provocarono la 

concentrazione delle acque fino alla saturazione nei differenti sali. Queste condizioni non 

possono tuttavia spiegare il grande volume di evaporiti depositate durante questo periodo. 

Infatti, l'evaporazione di una colonna di acqua di mare di 1000 m di altezza depositerebbe, 

evaporando, nient’altro che una colonna di sali dell'ordine di 16 metri costituita da 0,5 m di 

gesso, 12 m di alite e circa 3,5 m di sali di potassio e di magnesio. Il deposito di un migliaio 

di metri di alite e di parecchie centinaia di metri di gesso implica dunque degli apporti, 

permanenti o quasi permanenti, di acque oceaniche, sebbene in quantità insufficienti per 

compensare le perdite dovute all'evaporazione. Le fasi di isolamento dovevano essere seguite 

da fasi di alimentazione. Il solo fattore capace di spiegare delle fasi alternanti di riempimenti 

marini e di isolamenti sarebbe l'eustatismo, cioè le fluttuazioni verticali del livello delle acque 

oceaniche. Durante il Messiniano, infatti, si ha un deterioramento climatico, registrato 

nell’Antartico con un incremento polifasico dei ghiacci, che avrebbe provocato le oscillazioni 

del livello oceanico. 

 

2.2. I depositi evaporitici nell’area mediterranea 
Le evaporiti messiniane sono presenti in quasi tutto il bacino mediterraneo sia nelle zone 

profonde (pianure abissali), che coprono parecchie centinaia di migliaia di km2, sia in piccoli 

bacini periferici di dimensioni più modeste (da alcune decine di km2 ad alcune migliaia di 

km2) (Fig. 2.4). Le prime comprendono le serie di maggiore spessore, superando il migliaio di 

metri, e sono dominate dall’alite (NaCl). Esse sono state individuate con registrazioni 
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sismiche, eccetto che per la Sicilia centrale, che costituisce la porzione di un bacino profondo 

oggi in affioramento. Nei bacini periferici le serie sono generalmente poco spesse e costituite 

principalmente da gesso.  

Sono stati riconosciuti due corpi evaporitici, prodotti da due cicli deposizionali, le 

evaporiti inferiori e quelle superiori (Montadert et al., 1978). Il primo ciclo risulta ovunque 

evaporitico (Formazione Gessoso-Solfifera in Sicilia, Vena del Gesso in Emilia) ed è 

generalmente preceduto da depositi pre-evaporitici prevalentemente marnoso-diatomitici, il 

Tripoli (Messiniano inferiore). Il secondo ciclo è costituito da alternanze di marne e gessi in 

Sicilia (Gessi Superiori) (Decima & Wezel 1973), mentre risulta prevalentemente terrigeno 

nella fascia appenninica e padana (Formazione a Colombacci). Entrambi sono riferibili alla 

facies di “Lago Mare” (Ruggieri, 1967). La porzione apicale dei depositi messiniani in Sicilia 

si chiude con un episodio caratterizzato da depositi clastici grossolani (Arenazzolo). 

 

 
Fig. 2.4. Distribuzione delle evaporiti messiniane nel Mediterraneo. Lo strato di sale massivo (in 
rosso) è localizzato principalmente a livello delle pianure abissali; gli altri strati evaporitici, 
principalmente gesso, (in viola) si estendono maggiormente alla periferia, nelle aree oggi emerse. In 
alto a destra è illustrata la distribuzione delle evaporiti pre-messiniane che si sono depositate nei 
bacini periferici (Mare Rosso, bacini mesopotamici Paratetici) del Mediterraneo (da Rouchy, 2000). 

 

Implicazioni paleogeografiche e paleoecologiche 
Alla scala locale la deposizione delle evaporiti è stata controllata dalle interrelazioni 

tettonica ed oscillazioni eustatiche. Ad esempio nell’area appenninica centro-meridionale, 

lungo il settore tirrenico, le evaporiti messiniane si sono depositate in un contesto di sin-rift 

(Patacca et al., 1990). Nel settore orientale i bacini evaporitici sono prevalentemente ubicati 
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nelle aree di avanfossa s.l., in una fase di forte attività tettonica traslativa (fase tettonica intra-

messiniana). 

Variazioni del livello marino e tettonica attiva devono aver contribuito anche al 

cannibalismo dei bacini messiniani periferici, posti al margine tra catena e avanfossa. La 

tettonica attiva avrebbe influenzato la sedimentazione generando scenari somiglianti a 

“lagune cannibalistiche” (laguna che si autoalimenta), caratterizzate da margini 

periodicamente essiccati (dove si depositavano le evaporiti primarie), erosione e accumulo 

intrabacinali di gessoclastiti (Butler et al., 1995). 

Nel Messiniano inferiore, la circolazione ristretta produsse l’instaurarsi di un ambiente 

eutrofico, con condizioni di anossia nei fondali marini, e la precipitazione di minerali 

evaporitici, essenzialmente formati da gesso e sali potassici. Durante il Messiniano superiore, 

la crisi è caratterizzata da irregolari condizioni di isolamento dall’oceano Atlantico e saltuarie 

connessioni con i bacini continentali della Paratetide (Cita, 1998). 

Tra le ipotesi formulate per spiegare l’instaurarsi di queste condizioni alla scala del 

Mediterraneo, la più accreditata pone questo evento in relazione alla riduzione dello scambio 

di acque tra il Paleo-Mediterraneo e l’Oceano Atlantico (Cita & Corselli, 1993). Il 

conseguente abbassamento del livello del mare (documentato dalle curve di variazione del 

livello marino) avrebbe portato all’emersione di vaste aree del paleo-Mediterraneo e, 

simultaneamente, nelle zone più profonde del bacino, alla deposizione di notevoli spessori di 

depositi evaporitici (Haq et al., 1987). Questo imponente sistema di disseccamenti avrebbe 

portato alla completa sterilizzazione dei biota marini messiniani nell’area mediterranea 

(Ruggieri, 1967; Selli, 1973; Cita, 1982). Già da tempo, infatti, i paleontologi avevano notato 

che la ricca fauna tortoniana-messiniana scomparve improvvisamente. Essa fu sostituita, in 

alcuni orizzonti della parte alta della sequenza evaporitica (Gessi Superiori), da associazioni 

dulcicole eurialine prevalentemente oligotipiche, caratteristiche di ambiente salmastro. Il 

quadro paleogeografico permette quindi di ipotizzare la deposizione delle evaporiti inferiori in 

condizioni di livello marino basso, con ridotti scambi d’acqua e aumento delle concentrazioni 

dei sali. Durante la deposizione del secondo ciclo evaporitico, episodi ripetuti di tracimazione 

di acque ipoaline dalla Paratetide avrebbero dato origine a una serie di laghi salmastri o di 

acqua dolce con faune ad Ammonia beccarii e Cypreides sp. (facies di Lago Mare). La 

deposizione delle evaporiti superiori (7-8 cicli, Decima & Wezel, 1973) avvenne in acque 

basse di laghi salati costieri, come è documentato dalla presenza di stromatoliti e filamenti 

algali, associati a cristalli di gesso (Hsü et al., 1973; Cita, 1982). 
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2.3. Lo sviluppo della crisi 
La transizione da condizioni marine normali a condizioni ipersaline è registrata nell’area 

mediterranea come una successione di diversi depositi sedimentari: marne e diatomiti 

(formazione del Tripoli), carbonati transizionali (“Calcare di Base”) ed evaporiti (formazione 

Gessoso Solfifera) (Fig. 2.5). 
 

 
Fig. 2.5. Schema stratigrafico e principali tappe nell’evoluzione della crisi di salinità Messiniana 
(modificata da Rouchy, 2000). 
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Segnali premonitori 
Alla fine del Tortoniano nel Mediterraneo, che si estendeva al di là dei suoi limiti attuali e 

la cui profondità nelle parti più centrali superava il migliaio di metri, regnavano condizioni 

marine. Nel Messiniano inferiore biocostruzioni coralline proliferavano ancora nelle zone 

litorali. Un forte aumento della produttività organica si sviluppò circa 7 Ma; ciò è spiegato 

con risalite di acque profonde ricche in nutrienti come nei sistemi di upwelling che 

fertilizzano attualmente i margini oceanici della Namibia o del Perù. Tali sistemi crearono le 

condizioni adatte per un’enorme produzione di diatomee, registrata come strati diatomitici 

(Fig. 2.6), frequenti attualmente in molti bacini peri-mediterranei. Tale formazione è 

conosciuta con il nome di Tripoli in riferimento alla città di Tripoli in Libano, dove per la 

prima volta sono stati descritti tali sedimenti.  

 

Fig. 2.6. Diatomiti messiniane in una cava della regione di Mostaganem in Algeria. Gli strati bianchi 
corrispondono alle parti diatomitiche più pure (da Rouchy,. 2000). 

 

L’evoluzione 
Episodi evaporitici precursori sono apparsi qua e la nei piccoli bacini marginali, ma la 

fase parossistica della crisi è iniziata circa 6 Ma, probabilmente dopo l'interruzione delle 

correnti di ritorno delle acque mediterranee profonde verso l'atlantico. Fin dai primi stadi 

dell'aumento di salinità, le costruzioni coralline hanno smesso di svilupparsi, le sclerattinie 

ermatipiche che costituivano l’impalcatura principale non tollerarono, infatti, le forti 

variazioni di salinità. Le stromatoliti, depositi biosedimentari di origine microbica (cianofite e 

batteri), molto resistenti a condizioni sfavorevoli, occuparono velocemente le nicchie 

ecologiche lasciate libere dalla scomparsa di numerosi altri organismi. Ciò segnò l'inizio di 

una crisi ecologica che vide la scomparsa, temporanea o definitiva, in Mediterraneo, di 

moltissimi gruppi di organismi. 
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La crisi di salinità si è manifestata in una successione di fasi evaporitiche intervallate da 

periodi di condizioni marine. A partire da dati ecologici e geochimici, in particolare da dati 

isotopici è possibile distinguere due fasi principali. 

Nella prima fase si accumularono, nelle parti più profonde, strati massicci di alite dello 

spessore di circa 700 a 800 metri nel Mediterraneo occidentale ed in Sicilia, e parecchie 

migliaia di metri nel Mediterraneo orientale. La presenza di sali molto solubili di K e Mg 

implicano concentrazioni molto elevate in condizioni prossime all'essiccamento.  

Numerosi indizi di emersione fanno pensare che il livello marino del Mediterraneo si sia 

abbassato molto rispetto a quello oceanico fino a raggiungere, in certi momenti, un dislivello 

di parecchie centinaia di metri, o addirittura un migliaio di metri. Ciò avrebbe dato origine ad 

un paesaggio caratterizzato da un mosaico di lagune sovrassature cinte da vaste aree emerse. 

L’ambiente doveva essere abbastanza simile, sebbene ad una scala molto più vasta, a quello 

del mare Morto o del lago Asal attuali, in cui i livelli d’acqua si trovano rispettivamente a - 

403 e -155 metri sotto il livello oceanico.  

Durante la seconda fase, si depositò un'alternanza ciclica di marne e di gesso con potenze 

che talvolta superano i 300 metri. Questa alternanza ha registrato una successione di fasi di 

riempimento marino seguite da isolamenti che conducevano al deposito di strati di gesso. 

Seguirono essiccazioni temporanee prima di nuovi episodi di riempimento. Questi 

riempimenti sono interpretati come risalite episodiche del livello oceanico, probabilmente di 

origine glacio-eustatico, con ampiezze sufficienti a permettere alle acque atlantiche di 

superare le soglie che isolavano il Mediterraneo.  

Bellanca et al. (2001), per caratterizzare l’evoluzione delle condizioni ambientali del 

Bacino Siciliano durante il Messiniano, hanno adottato un approccio analitico integrato, 

combinando correlazioni ciclostratigrafiche, variazioni nella composizione faunistica, 

mineralogia dei carbonati e geochimica degli isotopi stabili. Queste analisi hanno dimostrato 

come le successivi fasi della restrizione siano avvenute rapidamente e diacronalmente 

attraverso le aree del bacino, interessando le aree marginali prima di quelle centrali (Fig. 2.7). 

Il diacronismo della restrizione e l’inizio delle condizioni evaporitiche nel Bacino 

Siciliano è stato interpretato da Pedley & Grasso (1993) e Butler et al. (1995; 1999) come 

effetto della tettonica compressiva sinsedimentaria che ha controllato la formazione e 

l’evoluzione di bacini marini sviluppati di fronte ai trust attivi. Bellanca et al. (2001) hanno 

formulato un’interpretazione alternativa sostenendo che il progressivo isolamento di questi 

sub-bacini era causato dall’abbassamento del livello marino del Mediterraneo che ha 
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interessato prima le aree marginali, e che è continuato progressivamente con l’isolamento 

delle aree centrali dove le condizioni ipersaline si sono sviluppate più tardi (Fig. 2.7). 

 

 
Fig. 2.7. Correlazione ciclostratigrafiche fra la sezione di Falconara e sezioni di aree marginali nel 
bacino di Caltanisetta (da Bellanca et al., 2001) 

 

La fine 
Alla fine del Messiniano (5,4 Ma) il Mediterraneo ha conosciuto un nuovo drastico 

cambiamento idrologico con la nascita di ambienti debolmente salati o di acqua dolce. Questa 

inversione del bilancio idrico, conosciuta come "Lago-Mare", dovrebbe essere la conseguenza 

di una chiusura ancora più drastica delle comunicazioni con l'Atlantico. I fiumi che 

sfociavano nel Mediterraneo, in particolare i precursori del Rodano, dell'Ebro, del Po e del 

Nilo fornivano, insieme alle acque provenienti dalla Paratetide, la maggior parte degli apporti 

nel bacino mediterraneo che conseguentemente evolveva verso ambienti lacustri. Questo 

periodo registra anche un’importante fase di erosione dei depositi precedenti e la dissoluzione 

del gesso.  
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Un evento tettonico, che provocò il cedimento dello stretto di Gibilterra, pose fine a 

questa evoluzione. L'invasione delle acque atlantiche (5.3 Ma) provocò infatti il rapido 

ripristino di condizioni marine normali nel Mediterraneo.  

 

Durata della crisi 
Esistono numerose opinioni sulla durata della crisi di salinità. Il problema è rimasto 

legato alla mancanza di dati paleomagnetici e radiometrici. Solo recentemente alcuni autori 

(Hilgen et al., 1995; Butler et al., 1999) hanno eseguito studi per ottenere una stima accurata 

del tempo deposizionale applicando i metodi ciclostratigrafici ai depositi messiniani  (Fig. 

2.8). I sedimenti messiniani mostrano una chiara ciclicità sedimentaria che permette una 

buona datazione astronomica. Hilgen et al. (1995), Sprovieri et al. (1996) e Sierro (1999) 

hanno effettuato dettagliati studi ciclostratigrafici e paleoclimatici dimostrando che i cicli pre-

evaporitici sono controllati dalla precessione degli equinozi e che l’inizio della crisi di salinità 

messiniana è un evento sincrono su tutto il bacino Mediterraneo datato 5,96 Ma. L’isolamento 

dall’Oceano Atlantico, avvenuto tra 5,59-5.33 Ma, ha causato nel Mediterraneo un ampio 

abbassamento del livello del mare, un processo di erosione (5,59-5,50 Ma), una deposizione 

evaporitica (5,50-5,33 Ma) e una deposizione di sedimenti non marini in un ampio bacino 

chiamato “Lago-Mare”.  
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Fig. 2.8. Correlazioni astro-magnetostratigrafiche nella Sicilia centro-meridionale (da Butler et al., 
1999). 

 

2.4. Le interpretazioni 
Le conoscenze sulla Crisi di Salinità Messiniana (MSC) sono aumentate notevolmente 

negli ultimi dieci anni grazie ad una raffinata magneto- e bio-stratigrafia e, di conseguenza, di 

un’accurata scala dei tempi geologici. Il preciso quadro cronostratigrafico fornisce un potente 

mezzo per correlazioni, ad alta risoluzione, dei cambiamenti ambientali nelle diverse aree del 

Mediterraneo e tra il Mediterraneo ed il record globale (Gautier et al., 1994; Benson et al., 

1995; Hilgen et al., 1995; Krijgsman et al., 1995; Sprovieri et al., 1996; Hilgen & Krijgsman, 

1999; Krijgsman et al., 1999; Hodell et al., 2001; Vidal et al., 2002).  
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L’interpretazione classica 
La seconda campagna di perforazioni compiuta dalla Glomar Challenger in Mediterraneo 

nel 1975 ha fornito nuovi dati in favore del modello proposto da Hsü et al. (1973). Le facies 

evaporitiche, trovate nel 1970, sono state riconosciute anche in altri bacini. Le facies più 

solubili (salgemma, sali potassici) riconosciute precedentemente solo nel Bacino Balearico, 

sono state identificate anche nel Bacino Ionico e in quello Levantino. 

Fino al leg 42 del DSDP l'interpretazione della crisi di salinità era caratterizzata da idee 

contrastanti, focalizzate soprattutto sulla profondità iniziale del bacino e sulla profondità di 

deposizione delle evaporiti. Dopo questa perforazione la versione aggiornata del modello 

inizialmente proposto da Hsü et al. nel 1973 (Cita et al., 1978; Hsü et al., 1978b) ricevette 

un’ampia approvazione nella comunità scientifica (Rouchy, 1982; Benson & Rakic-el Bied, 

1991; Rouchy & Saint Martin, 1992).  

Le nuove perforazioni hanno confermato la natura profonda dei sedimenti del Pliocene 

basale in tutti i sei pozzi che hanno raggiunto evaporiti del Messiniano. Ma la scoperta più 

importante della seconda campagna di perforazione è la natura profonda dei sedimenti pre-

evaporitici. Nei due pozzi, Bacino Balearico (SITO 372) e Bacino Levantino (SITO 375), 

questi sedimenti si trovano in facies batiale.  

La terza campagna di perforazioni profonde in Mediterraneo si è svolta nel 1986 con la 

nave Joides Resolution. Essa ha fornito nuovi dati riguardanti l’area tirrenica. Il Messiniano in 

facies evaporitica è stato trovato soltanto nel settore occidentale, dove era già noto dal 1970. 

Tutto il Tirreno sud-orientale è risultato essere privo di sedimenti messiniani (Pozzo 651), 

essendosi formato in epoca più recente.  

Infine le ultime campagne di perforazioni, effettuate nel 1995 nel Mediterraneo orientale 

ed occidentale, hanno dimostrato che il Bacino di Alboran è privo di evaporiti e che l’ingresso 

di acque atlantiche nel Pliocenie è isocrono (5,33 Milioni di anni) in tutto il Mediterraneo.  

 

I nuovi modelli 
Dalla metà degli anni novanta studi magnetostratigrafici, la nuova scala dei tempi 

astronomica e lo sviluppo di approcci multidisciplinari ad alta risoluzione, hanno di nuovo re-

incentivato lo studio sulla Crisi di Salinità Messiniana. Furono messi in campo quattro nuovi 

scenari che ponevano in discussione la maggior parte dei punti chiave dei precedenti modelli 

(Butler et al., 1995; Clauzon et al., 1996; Riding et al., 1998; Krijgsman et al., 1999) (Fig. 2.9; 

2.10). Il dibattito che precedentemente era centrato sulla profondità del bacino di deposizione 
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delle evaporiti si spostò verso la cronologia dei principali eventi, gli ambienti di deposizione 

delle evaporiti e i cambi ambientali al passaggio Messiniano/Pliocene. 

Diacronismo 

Diversamente dai modelli precedenti, il modello proposto da Butler et al. (1996; 1999), 

Clauzon et al. (1996) e Riding et al. (1999) considera un completo diacronismo nella 

deposizione delle evaporiti nei bacini profondi e marginali (Figs. 2.9; 2.10). Lo scenario di 

Butler et al. (1996; 1999) è basato sul bacino siciliano, assimilato ad un complesso set di 

sottobacini poco profondi, meno di 200 m di profondità, formati dai movimenti delle 

sinclinali localizzate sui trust frontali della catena Magrebide. Il tettonismo sinsedimentario è 

considerato in questo modello come uno dei maggiori fattori che controllarono la 

distribuzione e il frazionamento dei depositi evaporitici (Fig. 2.9). La distinzione nella 

successione sedimentaria siciliana in “cicli” evaporitici inferiori e superiori è mantenuta anche 

in questo modello, ma le evaporiti dei bacini profondi del Mediterraneo sono considerate 

come completamente differenti e diacrone e post-datano il primo ciclo evaporitico (evaporiti 

inferiori del modello precedente). Il bacino siciliano potrebbe essersi completamente essiccato 

durante la deposizione delle evaporiti nei bacini profondi. Secondo questi autori la crisi di 

salinità messiniana iniziò con un diacronismo di circa 800ka; tuttavia studi successivi hanno 

mostrato che questo valore è molto esagerato (Caruso, 1999; Krijgsman et al., 1999a,b). In 

questo modello gli onlap delle evaporiti superiori sono associati al progressivo ripristino delle 

condizioni marine che sarebbe iniziato con la deposizione delle sabbie della formazione 

dell’Arenazzolo del Messiniano superiore, sulla base della presenza della tipica fauna “Lago-

Mare”. 

Clauzon et al. (1996) hanno ipotizzato che le evaporiti si sarebbero formate in due fasi: 

prima interessarono i bacini marginali chiusi e poi traslarono nei bacini profondi del 

Mediterraneo (Fig. 2.9). In accordo a tale modello le “evaporiti profonde” post-datano l’intera 

successione evaporitica dei bacini marginali, includenti il bacino siciliano centrale che, in tale 

fase, subì un’esposizione sub-aerea e fu eroso. Infatti, questa superficie erosionale coincide 

con un episodio molto esteso osservato nei bacini marginali (Rouchy et al., 2003).  

Lo scenario di Riding et al. (1998) è basato sullo studio del bacino di Sorbas nel SE della 

Spagna e comprende tre fasi evaporitiche (Fig. 2.9). La prima fase corrisponde alla 

deposizione di gesso nei bacini marginali. La seconda fase è marcata dal disseccamento delle 

aree marginali, coeva con la deposizione delle evaporiti nelle parti più profonde e con 

l’erosione dei margini. Infine la terza fase coincide con la ricostituzione delle condizioni 

marine nel Messiniano superiore, durante la quale si depositava gesso (unità gessosa di 
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Yesares) nei piccoli bacini marginali come il bacino di Sorbas. Secondo gli autori le 

condizioni “Lago-Mare” del Messiniano superiore potrebbero essere limitate ad alcuni settori 

marginali piuttosto che essere legati ad una generale diluizione di acqua dolce. Al contrario 

Krijgsman et al. (1999a,b; 2001), Fortuin & Krijsgman (2003) e Lu & Meyers (2006) hanno 

mostrato che le sequenze dei bacini di Sorbas e Nijar sono simili a quelle di altri bacini 

mediterranei con le evaporiti inferiori (Yesares) e le evaporiti superiori (Zorreras). 

Sincronismo 

Krijgsman et al. (1999a,b), Lu & Meyers (2006) sostengono due fasi di deposizione ossia 

le evaporiti inferiori e superiori come definite nei modelli precedenti (Benson & Rakic-el 

Bied, 1991; Cita et al., 1978; Hsü et al., 1973; Rouchy & Saint Martin, 1992) (Fig. 2.10). 

Secondo Krijgsman et al. (1999) le evaporiti inferiori si formarono in condizioni di acque 

profonde e le evaporiti superiori in settori continentali in ambienti “Lago-Mare” (Fig. 2.9). Il 

livello del mare era ancora alto alla base ed estremamente basso al top delle evaporiti 

inferiori. Quest’ultimo evento coincide con un breve episodio di essiccamento/erosione coevo 

con la discordanza che, in Sicilia, separa le evaporiti inferiori da quelle superiori. Secondo gli 

autori, questo salto deposizionale durò non più di 9ka, tra 5.59 e 5.50 Ma. Tale modello 

suppone che l’inizio della crisi di salinità sia esattamente sincrono in tutto il Mediterraneo ed 

avvenne nello stesso ciclo di precessione, circa 5.96Ma. 

Lu & Meyers (2006) propongono un’analoga successione di eventi e sono in accordo con 

il modello di deposizione in un bacino relativamente profondo. La deposizione delle evaporiti 

inferiori sarebbe avvenuta in condizioni marine profonde, mentre, le evaporiti superiori 

sarebbero precipitate da una brina marina mista con una significativa quantità di acque 

continentali (Lu et al., 2001; 2002). L’abbassamento del livello marino e l’erosione, che 

avvennero durante la crisi di salinità, avrebbero interessato le aree marginali, mentre, nel 

centro dei bacini sarebbero persistite condizioni subacquee. 

Benson & Rakic-el Bied (1991) e Rakic-el Bied & Benson (1991) proposero un modello 

di deposizione in due fasi successive, coinvolgenti i bacini profondi e la precipitazione in 

acque profonde, per le evaporiti inferiori, e bacini profondi ed essiccazione di acque basse, 

per le evaporiti superiori, seguite dalla deposizione della formazione “Lago-Mare”. 

Lo scenario proposto da Rouchy & Caruso (2006), riesamina alcuni elementi delle 

precedenti interpretazioni proposte da Rouchy (1982a) e Rouchy & Saint Martin (1992). Il 

modello concorda con la successione di due fasi evaporitiche a scala mediterranea proposta in 

numerosi scenari (Benson, 2004; Benson & Rakic-el Bied, 1991; Hsü et al., 1973; Krijgsman 

et al., 1999a,b; Lu & Meyers, 2006). In esso le evaporiti inferiori, dei bacini più profondi e 
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della Sicilia, che contengono spessi e massivi unità alitiche e sali potassici e magnesiaci, sono 

considerate essersi depositate durante il periodo di maggiore abbassamento evaporitico, coevo 

con la maggiore fase erosiva che interessò i margini (Fig. 2.9). La deposizione evaporitica 

iniziò con un leggero diacronismo tra i bacini marginali e quelli profondi. Tale modello è in 

accordo con quello di Butler et al. (1995) e Krijgsman et al. (1999a,b), nei quali la 

discordanza tra le evaporiti inferiori e quelle superiori in Sicilia registra un importante 

episodio di essiccazione-erosione. In tale modello però la discordanza non rappresenta un 

breve e separato evento di essiccazione, ma la fase finale del maggiore abbassamento ed 

erosione del bacino. La deposizione delle evaporiti superiori sarebbe marcata da un 

incremento dell’afflusso di acque dolci che culminò negli eventi di diluizione del messiniano 

superiore, il così detto “Lago-Mare”, poco prima del ripristino delle condizioni marine 

all’inizio del Zancleano. Gli autori di tale modello concordano con l’ipotesi di condizioni di 

bacino profondo-acque basse, anche se considerano che corpi di brine marine di una certa 

profondità persistevano nel fondo dei bacini durante la maggior parte della crisi di salinità. 

Tale modello non è fondamentalmente opposto al modello di acque profonde proposto da 

Benson (2004), Hardie & Lowenstein (2004), Lu & Meyers (2006) e Rakic-el Bied & Benson 

(1991).  

Assimilare la successione sedimentaria siciliana ad una fase evaporitica iniziale come 

proposto da Clauzon et al. (1996) implica una duplicazione non chiara nelle complesse 

sequenze di cambi ambientali. Diversamente da tale scenario, il modello di Rouchy & Caruso 

(2006), implica una singola sequenza di eventi che avrebbero interessato progressivamente 

l’intero Mediterraneo.  
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Fig. 2.9. Tentativo di correlazione dei principali eventi evaporitici secondo i più recenti modelli. Essi 
possono essere riuniti in due gruppi. Il primo (1, 2, 3) ipotizza un diacronismo delle fasi evaporitiche 
con una prima deposizione di evaporiti nei bacini marginali seguita da quella nei bacini profondi. 
Negli scenari 1 e 2 è ipotizzato un terzo episodio di deposizione evaporitica nei bacini marginali ed il 
ripristino delle condizioni marine all’inizio del Pliocene. Il secondo gruppo (4, 5) implica due 
successive fasi evaporitiche, le evaporiti inferiori e quelle superiori, che interessarono sia le aree 
marginali che quelle profonde con un inizio sincrono (4) o leggermente diacrono (5) ed un rapido 
ripristino delle condizioni marine all’inizio del Pliocene (modificata da Rouchy & Caruso, 2006).  
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Fig. 2.10. Confronto fra la scala temporale degli eventi proposti dai due gruppi di modelli. Il modello 
di Clauzon et al. (1996) implica la completa duplicazione degli eventi idrologici e sedimentari 
(evaporiti inferiori, evaporiti superiori, “Lago-Mare”). Il secondo gruppo (Hsü et al., 1973; Krijgsman 
et al., 1999a,b; Rouchy, 1982a,b; Rouchy & Saint Martin, 1992; Rouchy & Caruso, 2006) ipotizza 
che le due fasi evaporitiche ed il “Lago Mare” abbiano interessato successivamente l’intero 
Mediterraneo (da Rouchy & Caruso, 2006).  

 

2.5. L’evento Lago-Mare 
Anche l'ultimo evento Messiniano, cioè l’evento “Lago-Mare”, è estremamente 

problematico ed ha un significato diverso a secondo degli autori. Esso è generalmente 

interpretato come l’intervallo sedimentario compreso tra il top delle evaporiti e le condizioni 

marine, comprendente una parte delle evaporiti superiori. Questo intervallo è caratterizzato 

dalla presenza di una tipica fauna di acqua dolce o salmastra con immigranti paratetici.  

Krijgsman et al. (1999) includono tutte le evaporiti superiori all'interno della “Lago-

Mare”; Clauzon et al. (2005) definirono il termine di “Lago-Mare” come la somma degli 

intervalli che contengono fauna (ostracodi e/o molluschi) e/o flora (dinoflagellati) di origine 

paratetica e indicano la presenza di tre eventi “Lago-Mare”.  

Queste definizioni diverse implicano interpretazioni contrastanti sulla deposizione della 

formazione “Lago-Mare”. Un gruppo di ricercatori ritiene che questo evento registri una 
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diluizione regionale alla scala del Mediterraneo che può includere anche le evaporiti superiori 

(Krijgsman et al., 1999). Un altro gruppo suppone invece che la facies “Lago-Mare” rifletta 

un’influenza soltanto locale di contributi d’acqua dolce in settori marginali dell’area 

Mediterranea (Riding et al., 1998).  

Quando avvenne la riapertura dei collegamenti con l'Atlantico e quale fu il meccanismo 

responsabile di essa? Dopo un lungo periodo, dominato dall'idea che l'inondazione marina fu 

la conseguenza dell'apertura tettonica dello Stretto di Gibilterra e, secondo alcuni autori, 

dell’aumento del livello globale del mare, il dibattito fu rinnovato dall’idea che l'apertura 

sarebbe stata causata dall'erosione che finì per catturare le acque atlantiche (Blanc, 2002).  

 

Quelle trattate sono solo alcune delle problematiche più dibattute sulla crisi di salinità 

durante gli ultimi ventanni. Esse sono documentate da numerose pubblicazioni, a volte molto 

innovative, che mostrano la vitalità della comunità scientifica coinvolta nello studio della 

Crisi di Salinità Messiniana.  
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Capitolo 3 
 

3.1. I principali affioramenti messiniani in Italia 
Il Messiniano è caratterizato da scenari paleogeografici e paleoambientali molto articolati 

(Butler et al., 1999; Clauzon et al., 1996; Cunningham et al., 1997; Riding et al., 1998; Roveri 

et al., 2001). I bacini erano isolati e/o parzialmente interconnessi, soggetti a completo o solo 

parziale essiccamento con tempi e modalità diverse; la salinità delle acque era molto variabile, 

da iperalsina a salmastra, creando spesso condizioni stressate (Matano, 2003).  

Tutto ciò si riflette in una successione sedimentaria molto articolata che però, in generale, 

registra una sequenza di progressivo isolamento: marne → laminiti → depositi transizionali 

→ evaporiti → depositi lacustri. 

In Italia i terreni messiniani affiorano prevalentemente in Sicilia, lungo l’Appennino 

centro-settentrionale e in Calabria (Fig. 3.1). 
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Fig. 3.1. Depositi Messiniani nell’Italia peninsulare ed in Sicilia (da Selli, 1973) 

 

 28



3.1.1. Il Messiniano in Sicilia  
In Sicilia il Messiniano si presenta con due classici cicli sedimentari separati da una 

superficie erosionale (Fig. 3.2). La successione può essere sintetizzata in due unità 

deposizionali.  

Unità evaporitica inferiore costituita da: 

• diatomiti e marne diatomitiche di colore bianco candido del "Tripoli", sottilmente 

stratificate, molto porose, leggere e friabili;  

• calcari “evaporitici” (generalmente noti come "Calcare di Base") costituiti solitamente 

da calcari algali, laminiti dolomitiche, ecc.;  

• gessi selenitici laminati con intercalazioni di marne gessose.  

Unità evaporitica superiore in cui si distinguono:  

• gessi selenitici ciclicamente alternati con livelli carbonatico-gessosi e sabbioso-

argillosi;  

• calcari bioclastici del "complesso terminale" passanti verso l'alto e lateralmente ai 

precedenti gessi;  

• sabbie argillose ("Arenazzolo"). 

 

Fig. 3.2. Schema litostratigrafico dei depositi del Tortoniano sup.-Pliocene inf. in Sicilia (da Catalano, 
1979). a) Superficie di discordanza regionale. 1- Trubi (Pliocene inf.); 2- Unità evaporitica superiore 
passante verso il basso a 3- barre oolitiche e marne ad ostreidi; 4- marne marine; 5- gessi e sali 
dell'Unità evaporitica inferiore; 6- calcari evaporitici e diatomiti; 7- complesso di scogliera 
(Messiniano inf.); 8- conglomerati, sabbie e marne della Fm. Terravecchia (Messiniano inf.-
Tortoniano sup.); 9- unità stratigrafico-strutturali della catena messe in posto prima del Tortoniano 
superiore.  

 

 29



3.1.2. Il Messiniano nell'Appennino centro-meridionale  
La Formazione Gessoso-Solfifera affiora estesamente nell'Appennino centro-

settentrionale (Fig. 3.3). Essa risulta in generale costituita da tre corpi sedimentari (Roveri et 

al., 1999). Alla base si ha un "corpo composito inferiore", che può raggiungere spessori di 

circa 35 metri ed è costituito da un’alternanza di livelli torbiditici, gessarenitici, soggetti 

spesso a ricristallizzazione diagenetica, e peliti scure, spesso bituminose ad elevato contenuto 

in materia organica. Queste "coppie" gessarenitico-pelitiche, il cui spessore medio non supera 

generalmente il mezzo metro, si ripetono ciclicamente formando una fitta alternanza 

cromatica chiaro-scura. Talora l'alternanza è interrotta da strati gessosi potenti 4-6 metri, 

gradati e torbiditici. 

 

 
Fig. 3.3. Schizzo paleogeografico dell'Italia centro-settentrionale nel Messiniano medio. (Le righe 
orizzontali indicano le aree emerse, puntinato i laghi salmastri, i colori dal grigio al nero i depositi 
evaporitici di profondità crescente) (da Vai, 1988). 

 

Segue un intervallo costituito da peliti grigie, raramente nerastre, al cui interno sono 

presenti livelli di gessareniti torbiditiche. Verso l'alto alcuni di questi livelli sono coinvolti in 

frane sottomarine e sono soggetti a boudinage.  

Al tetto si ha il "corpo composito superiore" con spessore molto variabile (mediamente 

circa 100 metri) costituito da almeno due livelli, il primo costituito da strati a matrice pelitica 

ricca in clasti e noduli di gesso (diagenetici) ed il secondo forma un corpo caotico a matrice 
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pelitica inglobante clasti eterometrici di gessi appartenenti agli intervalli sottostanti. Al tetto 

del corpo caotico compaiono facies gessarenitiche stratificate.  

Dal punto di vista litostratigrafico, la fase post-evaporitica è rappresentata nell'Appennino 

settentrionale da due unità informali note come Formazione di tetto e Formazione a 

Colombacci.  

 

Nell'Italia settentrionale, dove la sedimentazione evaporitica è solitamente non molto 

potente, con frequenti variazioni di facies e con abbondanti apporti terrigeni, un’area di 

affioramento classica è rappresentata dal Bacino Terziario Piemontese. Essa è limitata a Nord 

dai rilievi della Collina di Torino e del Monferrato dove la Formazione Gessoso-Solfifera è 

compresa tra le Marne di S. Agata (al letto) e le Argille di Lugagnano (al tetto) con gessi che 

si presentano per lo più in corpi lenticolari.  

In sondaggio i depositi messiniani sono presenti in tutto il sottosuolo della Pianura 

Padana, ad esclusione della Pianura Veneta e Friulana, con una potenza variabile tra qualche 

decina a 100 metri.  
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3.2. Depositi del Messiniano pre-evaporitico 
La sovrapposizione verticale di facies, presente al passaggio fra i depositi pre-evaporitici 

(Diatomiti e “Calcare di Base”) ed evaporitici, è indicativa di una progressiva restrizione dei 

bacini, collegabile ad un abbassamento del livello del mare. 

 

3.2.1. La formazione del Tripoli 
Tra i depositi più caratteristici del Miocene superiore sicuramente sono da ricordare quelli 

diatomitici, ampiamente studiati in Sicilia, anche con indagini isotopiche (McKenzie et al., 

1980). 

La formazione del Tripoli è costituita da un’alternanza ciclica di diatomiti e marne. 

Queste ultime comunemente contengono dolomite. La deposizione delle diatomiti sarebbe 

avvenuta in corrispondenza allo stazionamento alto del livello del mare, quella delle dolomiti 

durante lo stazionamento basso (McKenzie et al., 1980). Durante lo stazionamento alto le 

correnti superficiali favorivano l’alta produttività e la formazione dei sedimenti diatomitici, 

mentre durante il periodo di stazionamento basso prevaleva la sedimentazione terrigena.  

Uno studio recente sulla formazione del Tripoli in Sicilia ha ricostruito la storia dei 

cambiamenti paleoceanografici dell’area mediterranea durante la fase di transizione a 

condizioni marine ristrette (Valleron et al., 2002). La successione comprende 46 cicli 

(diatomiti-marne) che sembrano controllati dai cicli di precessione.  

La formazione del Tripoli testimonia una generale tendenza verso una riduzione della 

profondità del bacino e, verso l’alto, anche dei suoi scambi con l’esterno quindi preludio della 

crisi di salinità; nel Mediterraneo, infatti, ci sarebbe stata una progressiva diminuzione degli 

apporti dall’Atlantico.  

Recentemente, sulla base anche della ciclostratigrafia, la base della formazione del Tripoli 

è stata datata a 6,96 Ma (Valleron et al. 2002). Tali autori hanno suddiviso l’evento 

deposizionale in tre fasi distinte: 

fase 1 -   (6,96-6,71 Ma); scambi tra l’Oceano Atlantico e il Mediterraneo con condizioni 

marine stabili. 

fase 2 -   (6,71-6,29 Ma); restrizione del bacino con grandi fluttuazioni di salinità ed aumento 

delle condizioni di stagnazione. 

fase 3 -   (6,29-6,03 Ma); drastico aumento della salinità nelle acque superficiali con 

conseguente scomparsa del plancton marino.  
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3.2.2. Il Calcare di Base 
Lo stadio transizionale tra la formazione pre-evaporitica e le evaporiti massive è costituito 

da depositi carbonatici massicci, il “Calcare di Base” interpretato come calcare “evaporitico”.  

 

Studi precedenti e ipotesi interpretative 

Esistono due modelli per spiegare le grandi quantità di carbonati evaporitici depositati in 

molti bacini. Un modello prevede che il bacino evaporitico riceva continui apporti marini con 

riflusso durante le fasi di concentrazione evaporitica. In questo modello il bacino può 

rimanere in condizioni di sovrassaturazioni per lungo tempo in modo da precipitare spessori 

notevoli di carbonati evaporitici (Sloss, 1969; Schmalz, 1969). Nel secondo modello grandi 

spessori di carbonati si depositano con l’apporto di acque meteoriche come attualmente 

avviene nel Mar Morto. Questi apporti aggiungono considerevoli quantità di ioni bicarbonato 

nel corpo d’acqua bacinale facilitando la deposizione di notevoli spessori di carbonati. In 

particolare i corsi d’acqua, che attraversavano rocce carbonatiche, arricchivano in ioni 

bicarbonato le acque del Mediterraneo (Garrels & MacKenzie, 1971).  

Nell’ambito di questi modelli sono stati proposti quattro processi per spiegare le cause ed 

i volumi di questi carbonati (Decima et al., 1988): 

1. Precipitazione chimica diretta di CaCO3 dovuta all’aumento della concentrazione 

dell’acqua marina, soprattutto in quelle aree dove l’evaporazione è rapida, come lagune 

costiere, piane tidali e zone sopratidali (Kinsman, 1969; Patterson & Kinsman, 1981; 

Butler et al., 1969; Botz & Von der Borsch, 1984; Kendall, 1984; Warren & Kendall, 

1985). 

2. Precipitazione carbonatica bioindotta, frequente in ambienti eurialini. La precipitazione 

in questo processo è dovuta a batteri e piante che proliferano in ambienti ipersalini 

ristretti (Krumbein, 1974; Krumbein & Cohen, 1977; Cornee, 1982; Thomas & Geisler, 

1982). 

3. Alterazione diagenetica di solfato di calcio attraverso l’azione di solfobatteri con 

deposizione di carbonato di calcio (Dessau et al., 1959; 1962). In questo processo sono 

comune anche altre trasformazioni indotte da batteri, come ossidazione e metanogenesi, 

che producono cementi calcitici diagenetici. 

4. Riduzione diagenetica di solfato di calcio a causa dalla riduzione solfatica dei batteri che 

può avvenire nella colonna d’acqua  prima della deposizione (Friedman, 1972). 
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I due modelli di accumulo di carbonato di calcio in ambienti evaporitici ed i quattro 

processi deposizionali sopraelencati sono difficili da distinguere nel record geologico, sia a 

causa della diagenesi precoce, sia della scarsità di resti fossili, poiché i biota che vivono in 

questi ambienti raramente producono scheletri o altre parti dure (Decima et al., 1988)  

Attualmente le popolazioni più significative dei laghi salati sono costituite da cianofite 

(Thomas & Geisler, 1982) e batteri (Cornee, 1982), entrambi spesso associate a fanghi 

calcarei grumosi e/o filamentosi (aragonite e subordinatamente calcite). 

La grande variabilità mineralogica, isotopica e la presenza, in alcuni casi, di minerali 

evaporitici, ha fatto supporre che il Calcare di Base si sia depositato in condizioni ipersaline 

in sistemi chiusi o semi-chiusi, sottoposti ad ampie e rapide fluttuazioni del budget dell’acqua 

(Longinelli, 1979; 1980; McKenzie et al., 1979; 1980; Bellanca et al., 1986; Decima et al., 

1988; Pierre at al., 1997).  

La presenza di relitti di aragonite in numerosi campioni del Calcare di Base, suggerirebbe 

un’origine evaporitica per questo tipo di carbonati (McKenzie, 1985). La presenza poi di 

stronzianite (SrCO3) e celestina (SrSO4) nel calcare farebbe pensare ad un’originaria 

deposizione aragonitica, trasformata diageneticamente in calcite, con conseguente rilascio di 

ioni stronzio nelle acque interstiziali (Bathurst, 1976). Infatti, l’aragonite formata in acque 

marine contiene più di 10,000 ppm di stronzio (Müller, 1962; Kisman 1969; Bathurst, 1971), 

quando essa viene trasformata in calcite, la nuova struttura cristallina può contenere non più 

di 600 ppm di stronzio (Harris & Matthews, 1968). Se la conversione aragonite calcite 

avviene in sistemi aperti, lo stronzio si disperde. La calcitizzazione del Calcare di Base invece 

dovrebbe essere avvenuta in sistemi relativamente chiusi e lo stronzio residuale è rimasto 

come stronzianite (SrCO3) e celestina (SrSO4) (Decima et al., 1988).  

Numerose caratteristiche sedimentologiche presenti nel Calcare di Base come fantasmi di 

gesso e alite, strutture stromatolitiche, brecce da dissoluzione sinsedimentarie, sarebbero 

indicative di deposizione in ambienti ipersalini.  

Un’origine evaporitica del Calcare di Base è proposta anche da Rouchy & Caruso (2006). 

Secondo questi autori la fase di transizione da condizioni marine ristrette ad ambienti semi-

chiusi, con ampie variazioni di salinità avvenne circa 6.03 Ma. Tale evento è registrato nella 

sezione di Falconara-Gibliscemi in Sicilia (Blanc-Valleron et al., 2002; Caruso, 1999). Gli 

autori sottolineano che una delle caratteristiche più salienti di questo evento è l’intensa 

colonizzazione degli ambienti ipersalini da parte delle comunità microbiche, che diedero 

origine ad un grande sviluppo di microbialiti stromatolitiche. Colonizzazione che continuò 

fino all’inizio della deposizione dei gessi (Rouchy, 1982a; Rouchy & Monty, 1981; Sturani, 
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1978; Vai & Ricci-Lucchi, 1977). In Sicilia, quindi, la formazione del Calcare di Base 

registrerebbe l’intensa attività microbica che avrebbe generato i processi di riduzione solfatica 

e metanogenesi (Bellanca & Neri, 1986; Bellanca et al., 2001; Decima et al., 1988; Dessau et 

al., 1962; Pierre, 1982; 1988; Rouchy, 1982a).  

 

Il Calcare di Base come precursore della Crisi di Salinità 

La transizione dall’unità diatomitica pre-evaporitica alle sovrastanti evaporiti può essere 

netta o più spesso transizionale. Essa è generalmente complessa e può essere costituita dal 

Calcare di Base (Sicilia e Calabria), da carbonati stromatolitici (Piemonte, Appennini, Cipro e 

Gavdos), o da brecce caotiche (Cipro e Creta) (Decima & Wezel, 1973; Orszag-Sperber et al., 

1980; Rouchy, 1982a; Sturani, 1978; Vai & Ricci-Lucchi, 1977). Ma che cosa rappresenta 

realmente l’inizio della crisi di salinità messiniana? La base delle prime evaporiti massicce o 

la base dei banchi transizionali?  

Nel bacino di Sorbas i gessi massicci dell’unita di Yesares giacciono direttamente sopra le 

diatomiti pre-evaporitiche attraverso una serie di sottili livelli di marne sabbiose e sabbie 

sterili (Rouchy & Caruso, 2006), mentre in diverse aree appenniniche, a Gavdos e a Cipro, al 

top delle diatomiti sono presenti calcari stromatolitici (Krijgsman et al., 2002; Rouchy, 

1982a).  

L’interpretazione dei depositi transizionali rimane quindi problematica, tuttavia la 

caratteristica più importante di questo periodo è la proliferazione di settori ambientali effimeri 

che registrarono l’inizio della deposizione evaporitica nei bacini marginali, come avvenuto 

negli Apennini (Vai & Ricci-Lucchi, 1977), in Piemonte (Sturani, 1978), a Creta ed a Cipro 

(Rouchy & Monty, 1981) e nel bacino siciliano (Schreiber, 1988). 
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Capitolo 4 
 

4.1. Caratteristiche litostratigrafiche delle successioni studiate 
Il Calcare di Base è una formazione carbonatica massiccia correlata all’evento 

evaporitico messiniano. La sua genesi e, probabilmente, anche la sua esatta posizione 

stratigrafica è fonte di dibattito scientifico. Le caratteristiche litologiche di questa 

formazione, che affiora più o meno diffusamente e con spessori variabili in tutta l’area 

mediterranea, risultano estremamente diversificate. Per esempio il grado di cementazione, la 

porosità secondaria e le intercalazioni silicoclastiche oscillano ampiamente e sono spesso 

correlate alla specifica località di affioramento. L’assenza di metazoi scheletrici e di 

microfossili, l’ampia variabilità litologica e la presenza di fasi mineralogiche di dubbia 

interpretazione (celestina, jarosite,…) rendono questa formazione estremamente enigmatica.  

Per avere un quadro completo di questi sedimenti, almeno per ciò che riguarda l’Italia 

meridionale, sono state campionati alcuni dei classici affioramenti siciliani (Serra Pirciata e 

Marianopoli) e sono state individuate quattro sezioni in Calabria settentrionale (Cropalati, San 

Donato di Ninea, Lattarico e Mendicino) di cui una, particolarmente ben preservata, nel 

bacino di Rossano.  

 

Sicilia 
 

4.2. Il bacino di Caltanisetta  
In Sicilia affiorano le successioni più complete di evaporiti depositatesi nel Mediterraneo 

durante il Miocene superiore. 

Le evaporiti sono state oggetto di studio a partire dal secolo scorso. Studi ed ipotesi 

formulati nel passato sull’origine delle evaporiti rimangono ancora attuali almeno nella loro 

impostazione generale. Esempio è quello di Mottura (1871) le cui intuizioni sull’assetto 

paleogeografico della Sicilia verso la fine della deposizione evaporitica, sono state riprese in 

seguito da diversi autori. 

In Sicilia le zone paleogeografiche durante il Messiniano sarebbero state due: una zona 

marginale, sviluppata a SE della linea Agrigento-Caltanisetta e a NO dell’allineamento 

Sciacca-Nicosia, e una zona di bacino o zona di Cattolica Eraclea. Successivamente Decima 

(1982) elabora un ulteriore modello paleogeografico di questa area durante il Messiniano. 
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Alla fine del Tortoniano, il bacino centrale siciliano di sedimentazione evaporitica doveva 

essere delimitato a nord, da una terra emersa tirrenica che alimentava di clasti cristallini i 

“delta” della Formazione di Terravecchia (Catalano, 1979) e, a sud-est, dalla piattaforma 

carbonatica iblea. In questo periodo ovunque, in Sicilia, si sviluppavano depositi di scogliera 

(Catalano, 1979). Quando nel Messiniano inferiore cominciarono a restringersi le 

comunicazioni con l’Oceano Atlantico (Ruggieri & Sprovieri, 1976), inizia la sedimentazione 

del “Tripoli”, rappresentata da laminiti diatomitiche con livelli carbonatici. Le analisi 

isotopiche, mostrano che questi livelli si sono depositati in bacini già sottoposti a forte 

evaporazione (McKenzie et al., 1979). Nella zona centrale del bacino meridionale il “Tripoli” 

è spesso associato a marne di ambiente euxinico. Nelle aree marginali si depositava il Calcare 

di base mentre nella zona centrale dei bacini iniziava la deposizione gessosa. 

Il termine di Serie Gessoso Solfifera adottato da Baldacci (1886) è usato anche oggi nella 

sua accezione più generale. Con questo termine ci si riferisce ad una successione litologica 

comprendente diatomiti, carbonati evaporitici, gessi, gessareniti, sali ed intercalazioni 

clastiche (argille) e carbonatiche (lumachelle e congerie) (Schmidt, 1965). 

Sulla base di diversi lavori è oggi accettata, dal punto di vista litostratigrafico, la 

suddivisione delle Serie gessoso-solfifera in due grandi unità evaporitiche (Ogniben, 1957; 

Ruggirei, 1967; Decima e Wezel, 1971; Bommarito e Catalano, 1973; Decima e Sprovieri, 

1973; Richter-Benburg, 1973; Schreiber e Decima, 1978; Catalano et al., 1978; Ruggirei e 

Sprovieri, 1978; Catalano, 1979; Catalano, 1986a).  

Un’organica definizione di questa suddivisione (anche se limitata alla Sicilia centro-

meridionale) venne proposta nel lavoro di Decima & Wezel (1971) il cui modello 

paleogeografico non solo definisce le due unità evaporitiche, ma precisa i reciproci rapporti e 

la loro distribuzione. Le due unità evaporitiche poggiano in discordanza sui terreni 

silicoclastici della Formazione Terravecchia e sono ricoperte dai “Trubi” (calcilutiti e 

calcesiltiti con calcareniti gradate) del Pliocene inf. 

 

Unità evaporitica inferiore. 

1. “Tripoli” (diatomiti e marne diatomitiche); 

2. Calcari evaporitici (calcari algali, laminiti dolomitiche, ecc.) generalmente noti con il 

nome di Calcare di Base; 

3. Gessi selenitici (generalmente primari) con intercalazioni di marne gessose; 

4. Sali (in gran parte cloruri) ed equivalenti laterali costituiti da gessoareniti ed argille. 
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Unità evaporitica superiore. 

1. Gessi (selenitici, balatini e clastici) ciclicamente alternati con livelli carbonatico-

gessosi e sabbioso-argillosi; 

2. calcari bioclastici del “Complesso terminale” passanti verso l’alto e lateralmente ai 

precedenti gessi; 

3. Sabbie argillose (Arenazzolo). 

 

In particolare le serie campionate nel bacino di Caltanisetta (Fig. 4.1) sono caratterizzate 

schematicamente da una successione di unità litostratigrafiche, dall’alto verso il basso, così 

costituita: 

• “Trubi”; 

• gessi e marne argillose intercalate, dell’unità evaporitica superiore; 

• calcari evaporitici (Calcare di Base); 

• Marne diatomitiche e diatomiti; 

• Depositi silicoclastici passanti verso l’alto ad argille sabbiose e marne calcaree 

pelagiche. 

 

 

 
Fig. 4.1. Ubicazione delle aree di studio nel bacino di Caltanisetta (Sicilia) (modificata da Bellanca et 
al., 2001). 
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4.2.1. Sezione Serra Pirciata (SP) 
La sezione di Serra Pirciata (Fig. 4.2) è ampiamente discussa dal punto di vista litologico 

e cronostratigrafico nel lavoro di Bellanca et al. (2001). Essa affiora vicino la vecchia miniera 

di Tallarita, a circa 5 km dalla città di Riesi, lungo la strada Riesi-Sommatino. Una 

precedente descrizione di questa sezione è stata pubblicata anche nei lavori di Pedley & 

Grasso (1993), Butler et al. (1995, 1999), Sprovieri et al. (1996b) e McClelland et al. (1996). 

L’intervallo litologico, appartenente alla formazione del Tripoli, è spesso 19 m e consiste 

di 25 cicli sedimentari composti da marne grigie omogenee, marne rosse laminate e diatomiti 

bianche, con una parte coperta di circa 2 m di spessore. Bellanca et al. (2001) attribuiscono la 

parte bassa di questa sezione alla Zona a G. conomiozea per la presenza di Globorotalia 

conomiozea e Globorotalia miotumida associate ad una associazione a nannofossili calcarei 

caratterizzati dalla presenza di Retuculofenestra rotaria. 

Nell’intervallo tra 13 e 19 m la successione diventa ricca in strati dolomitici laminati, 

intercalati con argille e marne diatomitiche che formano un passaggio graduale con la 

formazione del Calcare di Base.  

Un primo strato di carbonati brecciati (Fig. 4.3), definito Primo Banco Carbonatico (First 

Carbonate Bed - FCB) compare alla base del 46° ciclo. Questo strato è stato interpretato da 

Pedley & Grasso (1993) come un marker di incipienti condizioni evaporitiche. Verso l’alto 

(da 19 a 31 m), la sezione è composta da carbonati ricchi in celestina e fantasmi di alite, tipici 

del Calcare di Base. Tali livelli contengono gesso nodulare e cristallino e costituiscono gli 

ultimi 9 cicli della sezione.  

In corrispondenza del 34° ciclo si verificano i principali cambiamenti. Cambiamenti che 

hanno interessato l’associazione dei microfossili, la mineralogia dei carbonati e la loro 

composizione in isotopi stabili (Bellanca et al., 2001). I valori del δ18O e del δ13C indicano, 

per i livelli carbonatici, condizioni instabili dell’ambiente deposizionale, caratterizzato da 

salinità variabili da condizioni altamente evaporitiche a fasi di diluizione. Secondo Bellanca 

et al. (2001) condizioni evaporitiche dovevano persistere già durante la deposizione del 

Calcare di Base, come testimoniato dai fantasmi e dai pseudomorfi di gesso, anidride e alite.  

 

 39



 
Fig. 4.2. Sezione di Serra Pirciata (parte alta) con ubicazione dei campioni analizzati. 

 

 
Fig. 4.3. Banchi carbonatici brecciati affioranti nella sezione di Serra Pirciata (52° ciclo). 
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4.2.2. Sezione di Marianopoli (M)  
Questa sezione (Fig. 4.4), di circa 35 m di spessore, affiora vicino la città di Marianopoli 

lungo la strada che conduce a San Cataldo. Tale sezione è ampiamente discussa in Bellanca et 

al., (2001). I depositi tipici della formazione del Tripoli (costituita da una ripetizione ciclica di 

marne grigie omogenee, marne laminate rosse e diatomiti) rappresentano solo la parte basale 

della sezione, con uno spessore di circa 10 m. La successione sedimentaria sovrastante mostra 

una grande variabilità litologica. La caratteristica più evidente è la presenza nei cicli 44-46 di 

strati carbonatici ricchi in ooliti intercalati a marne e diatomiti. La parte superiore della 

sezione, invece, è caratterizzata da alternanze di sabbie a laminazioni incrociate e silt, 

carbonati laminati e argille. La sezione termina con banchi carbonatici attribuibili al Calcare 

di Base cosituiti da strati sottili di carbonati brecciati, ricchi in fantasmi di alite e pseudomorfi 

di calcite. Tali banchi sono intercalati con livelli decimetrici di marne. 

 

 
Fig. 4.4. Sezione di Marianopoli (parte alta) con ubicazione dei campioni analizzati. 
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Calabria Settentrionale 
 

4.3. Bacino di Rossano 
La zona di Rossano fa parte, con i sedimenti neogenico–quaternari della valle del Crati e 

con quelli del Crotonese, di un insieme di bacini postorogeni, adiacenti e complementari alla 

zona di sollevamento silana (Fig. 4.5). 

 

 
Fig. 4.5. A- Ubicazione regionale dell’Arco Calabro; B- Carta Geologica semplificata della Calabria 
settentrionale ed ubicazione delle aree di studio (modificata da Mastandrea et al., 2002). 
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I sedimenti di Rossano costituiscono un estremo lembo del bacino di sedimentazione 

della valle del Crati e tendono a congiungere questo bacino a quello coevo del Crotonese. 

Ambedue vanno considerati come post–orogeni rispetto all’edificio a falde della Calabria. 

Per quando riguarda l’andamento della sedimentazione post–orogena, si osservano forti 

analogie fra zona di Rossano e Crotonese. La soglia silana, risultante dall’accumulo delle 

falde calabridi, è sede nel Miocene medio di una parziale trasgressione. L’attiva erosione 

nella parte emersa forniva il materiale per la «Formazione arenaceo–conglomeratica» e, con 

l’estendersi della trasgressione, per la «Formazione argilloso–marnosa». Come nel 

Crotonese, anche il bacino di Rossano, in seguito al sollevamento, avanzò verso NE, 

spostandosi verso il Golfo di Taranto determinando verso il retropaese, i trasporti orogenici 

delle unità Crotonidi, diretti da NE verso SO. Contemporaneamente si hanno i depositi del 

ciclo evaporitico messiniano, e, per quanto riguarda i sedimenti terrigeni, si hanno trasporti di 

materiale prevalentemente da ovest, per la sinistra del Torrente Coserìe, e prevalentemente da 

est, per la destra dello stesso torrente (Ogniben, 1964). 

Le successioni del Miocene superiore, che affiorano nella zona fra Rossano e Cropalati, 

poggiano stratigraficamente su terreni cristallini e sedimentari. È possibile distinguere due 

unità, delle quali quella inferiore poggia direttamente sul substrato mentre la superiore, che 

comprende livelli del Messiniano e del Pliocene inferiore, si trova tettonicamente sovrapposta 

alla precedente. Nei dintorni di Cropalati il substrato è costituito da filladi alterate. I livelli 

appartenenti a queste due unità sono ben esposti lungo una fascia compresa tra Rossano e 

Cropalati. 

La prima unità (Unità A di Di Nocera et al., 1974) è costituita da una successione 

comprendente i seguenti termini (Di Nocera et al. 1974): 

• Conglomerati rossi ed arenarie 

I conglomerati presentano uno spessore molto variabile da pochi metri ad alcune decine 

di metri e sono costituti da clasti in genere ben arrotondati di rocce cristalline e sedimentarie. 

Le arenarie nella parte bassa sono grossolane e mal stratificate, verso l’alto invece si 

presentano a granulometria più sottile e meglio stratificate. Sono presenti macrofossili, tra i 

piu’ comuni lamellibranchi e radioli di echinidi. 

• Argille 

Le peliti di colore grigio scuro e a struttura massiccia sono siltose nella porzione inferiore 

dell’intervallo, ma rapidamente diventano più pure, molto ricche di foraminiferi e con piccoli 

lamellibranchi a guscio sottile. Il plancton predomina nettamente sul benthos, in cui figurano 

molti generi e specie di habitat neritico più o meno profondo, con pochissime forme costiere. 
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L’ambiente di sedimentazione doveva essere caratterizzato da acque probabilmente 

temperato/fredde, con buona circolazione e buone condizione di vita al fondo; 

• Diatomiti 

Questo intervallo è costituito da materiale bianco, soffice, sottilmente laminato con una 

accentuata fissilità; le diatomee sono abbondantissime così come le scaglie di pesci e frustoli 

vegetali. Nella parte alta dell’intervallo tripolaceo si notano noduli di selce nera o grigio 

scura e sottili intercalazioni di calcari evaporatici e gessi che fanno passaggio graduale 

all’intervallo successivo. Questo intervallo ed i successivi sono particolarmente ben esposti a 

Cozzo Marcello e a Serra Cantone a nord di Cropalati. Una caratteristica peculiare di questo 

tipo di roccia è l’accentuata fissilità, per cui è possibile dividerla in sottili lamine parallele 

alla stratificazione. Su queste lamine spesse volte sono visibili scaglie, denti e scheletri più o 

meno interi di pesci, nonché resti di vegetali; 

• Calcare di base 

Il calcare si presenta a grana fine a volte vacuolare con superfici di stratificazione non 

bene osservabili. In tutto l’intervallo sono presenti intercalazioni lenticolari di gesso; 

• Argilla e gesso 

Un livello argilloso ricco di foraminiferi, dello spessore di circa 1 m, separa i calcari 

evaporitici da un banco di gesso di 2 metri di potenza. In questo intervallo l’abbondante 

associazione a foraminiferi, comprendente anche forme bentoniche, fa pensare, in assenza di 

altri elementi, ad un deposito francamente marino con caratteristiche di salinità e 

ossigenazione pressoché normali. La presenza di queste argille fossilifere intercalate tra 

sedimenti evaporatici può essere spiegata con uno scambio di acque con un bacino adiacente 

a salinità ancora normale da cui proviene la fauna marina non presente durante la deposizione 

delle evaporati dell’intervallo precedente;  

 

La seconda unità (Unità B di Di Nocera et al., 1974) poggia tettonicamente sull’unità 

precedente e rappresenta una successione argillosa ed evaporitica costituita da: 

• Alternanza di argille e gesso  

Le argille sono di colore grigio scuro e la stratificazione è messa in evidenza da rare 

intercalazioni di sabbia a granulometria fine e da sottili livelli di gesso laminato. È presente 

un discreto numero di foraminiferi nel quale predominano nettamente le forme planctoniche.  
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Nel benthos compaiono forme ad habitat tipicamente costiero che fanno ritenere 

probabile un ambiente di sedimentazione con acque non molto profonde ed a poca distanza 

dalla costa;  

• Gesso 

Il gesso è di colore bianco con grossi cristalli e senza evidenze di stratificazione. 

 

4.3.1. Sezione di Cropalati (CB, TR) 
La sezione di Cropalati è ubicata in località Vallone Casino (Rossano) (Fig. 4.6). In 

questa sezione si possono osservare i termini di passaggio dalle argille francamente marine 

del Tortoniano ai depositi transizionali quali la formazione del Tripoli ed il Calcare di Base 

(Fig. 4.7). La sezione ha uno spessore di circa 39 m, di cui 5 m coperti. La porzione inferiore 

della sezione, dello spessore di circa 16 m, è costituita da argilla di colore grigio scuro 

finemente stratificata. La porzione mediana, dello spessore di circa 15 m, è caratterizzata da 

un’alternanza di marne laminate e fogliettate di color marrone-verde e strati decimetrici di 

diatomiti finemente laminate di colore bianco con intercalazioni di livelli di gesso. Chiudono 

la sezione due strati metrici di carbonati a grana molto fine e massivi. Intercalato a questi due 

banchi carbonatici è presente un livello decimetrico di marne argillose laminate di colore 

marrone. 

Di questa sezione sono stati prelevati tre campioni per ogni banco carbonatico, siglati dal 

basso verso l’alto, CB1,CB2,CB3 e CB4,CB5,CB6 rispettivamente (Fig. 4.8; 4.9). Dal 

campione CB1 sono stati prelevati successivamente, per analisi di dettaglio, noduli siltitici 

che riempiono piccole cavità dalla forma irregolare e dalle dimensioni da millimetriche a 

subcentimetriche (Fig. 4.9). Il campione CB4 è stato diviso, in base alle facies prevalenti, in 

due sub-campioni siglati: CB4M (facies microbialitica/stromatolitica) e CB4D (facies 

detritica). È stato campionato anche il livello marnoso intercalato ai banchi carbonatici 

(CBM). Inoltre sono stati prelevati sei campioni dalla formazione del Tripoli (TR). 
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Fig. 4.6. Area di affioramento della sezione di Cropalati (da carta topografica della Calabria Foglio 
230 I SO Sez.C). 

 

 
Fig. 4.7. Sezione di Cropalati. 
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Fig. 4.8. Dettaglio della sezione di Cropalati. a) Diatomiti e b) marne della formazione del Tripoli; c) 
carbonati e d) marne della formazione del Calcare di Base. 
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Fig. 4.9. Colonna stratigrafica della sezione di Cropalati con ubicazione dei campioni analizzati. 

 

4.4. Catena Costiera  
Le successioni sedimentarie del Miocene superiore che affiorano nella Catena Costiera e 

nella Valle del Crati, giocano un ruolo significativo nella ricostruzione dell’evoluzione 

neogenica della Calabria settentrionale. Questi depositi sono caratterizzati da un’estrema 

variabilità, dovuta a fattori deposizionali ed ampliati dall’intensa tettonica che ha interessato 

questa zona.  

Nell’area compresa tra Lungro, Altomonte, Policastrello e S.Donato di Ninea affiorano 

successioni mioceniche correlabili con quelle della zona di Rossano e della Valle del Crati. 

Questi terreni sono costituiti da arenarie conglomeratiche, arenarie, argille, calcari evaporitici 

e gessi e come per l’area di Rossano possono essere raggruppati in due unità. Quella inferiore 
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poggia direttamente sul substrato cristallino mentre quella superiore trasgredisce in 

discordanza angolare sia sulla precedente che sul substrato cristallino. L’unita superiore 

presenta spessori notevoli e può essere suddivisa in due frazioni in base alle caratteristiche 

litologiche e microfaunistiche.  

Si riporta di seguito la descrizione della prima unità (Unità A di Di Nocera et al., 1974) 

nella quale ricadono i livelli carbonatici oggetto del presente lavoro. Essa è costituita da una 

successione comprendente i seguenti termini (Di Nocera et al., 1974): 

• Conglomerati ed arenarie conglomeratiche 

I conglomerati prevalgono nella porzione inferiore dell’intervallo e sono costituiti da 

clasti di rocce cristalline e sedimentarie con diametro massimo di 4-5 cm; le arenarie sono 

molto grossolane, a volte conglomeratiche con fraquenti concentrazioni di gusci di 

lamellibranchi (Pecten, Cardium, Ostrea), Brachiopodi, alghe melobesie, radioli di echinidi 

ecc... 

• Sabbie argillose e argille 

Alle arenarie seguono gradualmente sabbie argillose a grana fine, micacee e sterili e poi 

peliti con sottili intercalazioni di sabbia. Le argille formano strati dello spessore sub-metrico 

e contengono associazioni faunistiche scarsamente diversificate.  

• Calcari evaporitici  

A diretto contatto con le argille seguono strati della potenza di 80-120 cm di calcari a 

grana fine, evaporitici a luoghi vacuolari, con superfici di stratificazione irregolare. Nella 

parte alta dell’intervallo i calcari sono molto cavernosi, con intercalazioni lenticolari di gesso, 

e presentano alcuni livelli clastici contenenti ciottoli argillosi, calcarei e gessosi immersi in 

una matrice marnosa di colore verde giallo. Sono presenti in tutti i livelli sottili intercalazioni 

di argilla e marne di colore grigio scuro, verde e giallo contenenti lenti irregolari di gesso. 

 

4.4.1. Sezione di San Donato di Ninea (AM) 
La sezioni campionata affiora il località Cozzo Arcomanno nei pressi di San Donato di 

Ninea (Fig. 4.5). In questa sezione (Fig. 4.10; 4.11) non affiorano i livelli attribuibili alla 

formazione del Tripoli. Il Calcare di Base, con spessore di circa 12,5 m, inizia con circa 1,5 

m di alternanze fra marne calcaree, livelli decimetrici di calcari peloidali, brecce a matrice 

carbonatica e calcareniti marnose. In tutti i termini citati sono frequenti livelli siltosi e clasti 

terrigeni, prevalentemente argillosi a spigoli vivi. Seguono banchi carbonatici massicci, da 

metrici a submetrici, di colore bianco. La forma di tali banchi è irregolare ed è messa in 
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evidenza da sottili intercalazioni di marne. A circa 8,5 m dalla base è presente un intervallo 

marnoso/siltoso dello spessore di circa 1,5m in cui si intercalano frequenti livelli centimetrici 

di calcare bianco massiccio. La parte alta della sezione (2,5 m) è costituita da banchi calcarei 

alternati a livelli marnoso/siltosi. 

 

 

 
Fig. 4.10. Area di affioramento della sezione San Donato di Ninea (da carta topografica della 
Calabria Foglio 221 III SE Sez.B). 
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Fig. 4.11. Colonna stratigrafica della sezione di San Donato di Ninea con ubicazione dei campioni 
analizzati. 
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4.5. Valle del Crati  
Durante il Messiniano, il bacino del Crati fu un golfo suddiviso in vari sotto-bacini da alti 

strutturali (Fig. 4.5). 

Il Miocene affiorante nei pressi di Lattarico (Cosenza), è quasi esclusivamente 

rappresentato dal solo Messiniano (Sorriso Valvo, 1975). Quest’ultimo è costituito dal basso 

verso l’alto da una paraconglomerato trasgressivo sul basamento cristallino o sul Tortoniano 

(?); questa unità evolve da condizioni continentali a condizioni paraliche, con locali 

manifestazioni evaporitiche (calcare evaporitico); segue una sequenza marnosa e siltoso-

marnoso-calcarea, che rappresenta la parte più chiaramente marina della successione, che 

tende verso condizioni evaporitiche (gessi); segue infine un deposito di colmamento di 

ambiente deltizio (arcosi). 

Nell’area di Mendicino la successione sedimentaria può essere suddivisa in quattro unità 

litostratigrafiche, correlabili lateralmente su grande scala (Mastandrea et al., 2002). La prima 

unità è costituita da depositi silicoclastici riferibili ad ambienti alluvionali e fan delta 

(Perrone et al., 1973; Ortolani et al., 1979; Colella, 1995; Morrone et al., 1996). Questi sono 

coperti in discordanza dalla seconda unità, formata da sedimenti misti carbonatici/terrigeni, 

passanti verso il basso a sistemi deposizionali di piattaforma continentale (Morrone, 1991; 

Colella, 1995). La terza unità è costituita prevalentemente da sedimenti di acque profonde 

marnosi e argillosi, ricchi in foraminiferi planctonici, alternati con alcuni livelli torbiditici. La 

quarta unità, di età Messiniana, è caratterizzata da sedimenti evaporitici intercalati con banchi 

di peliti.  

 

4.5.1. Sezione di Lattarico (TF) 
In questa area, a causa dell’intensa tettonica, non è stata individuata una sezione 

continua. Per tale motivo sono stati campionati alcuni livelli isolati affioranti nei pressi di 

Timpa di Forge (Fig. 4.12; 4.13). I livelli carbonatici, riferibili al Calcare di Base si 

presentano molto meno cementati e più vacuolari rispetto i corrispettivi affioranti nel bacino 

di Calatanisetta e nell’area di Cropalati e San Donato di Ninea. Questi carbonati di colore 

grigio brunastro presentano tessitura brecciata vacuolare. La maggior parte dei vacuoli hanno 

forme regolari con spigoli vivi e sono probabilmente originati dalla dissoluzione di minerali 

evaporitici, altri hanno forma irregolare e presentano riempimenti siltoso-argillosi di colore 

da giallino a verde. 
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Fig. 4.12. Area di affioramento della sezione di Lattarico (da carta topografica della Calabria Foglio 
229 III NE Sez.B). 

 

 
Fig. 4.13. Livelli carbonatici riferibili alla formazione del Calcare di Base affioranti in località Timpa 
di Forge nei pressi di Lattarico. 
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4.5.2. Sezione di Mendicino (CM) 
La sezione è stata campionata lungo il torrente Caronte nei pressi di Mendicino (Fig. 

4.14) ed è costituita da livelli attribuibili alla formazione del Tripoli (10 m) e alla formazione 

del Calcare di Base (17 m) (Fig. 4.15; 4.16). I livelli della formazione del Tripoli, sono 

composti prevalentemente da argille intercalate a livelli marnosi e diatomitici e livelli scuri 

carboniosi. La formazione del Calcare di Base inizia con argille e marne calcaree che passano 

a livelli centimetrici di brecce a matrice carbonatica a cui seguono calcari decimetrici molto 

compatti. Seguono banchi carbonatici, da metrici a submetrici, molto meno cementati e molto 

porosi, con intercalazioni siltose e marnose (Fig. 4.16). 

 

 

 
Fig. 4.14. Area di affioramento della sezione di Mendicino (da carta topografica della Calabria 
Foglio 236 I NO Sez.C). 
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Fig. 4.15. Colonna stratigrafica della sezione di Mendicino con ubicazione dei campioni analizzati. 
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Fig. 4.16. Livelli carbonatici attribuibili alla formazione del Calcare di Base affioranti lungo il 
torrente Caronte nei pressi di Mendicino. 
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Capitolo 5 
 

5.1. Relazioni tra carbonati ed evaporiti 
Depositi carbonatici ed evaporitici possono essere strettamente connessi in ambienti di 

piattaforma. Infatti la sedimentazione dominata dai carbonati può essere sostituita da 

deposizione evaporitica come risultato della restrizione progressiva del bacino marino o 

lacustre. I carbonati possono trovarsi in stretta relazione con evaporiti anche in bacini 

evaporitici dove le loro reciproche relazioni possono essere sia di origine sedimentaria che 

diagenetica. 

Numerosi studi su tale argomento hanno analizzato le relazioni tra scogliere ed evaporiti 

(Mesosella et al., 1974; Huh et al., 1977; Esteban, 1979; Sarg, 1982, Rouchy & Saint-Martin, 

1992; Esteban et al., 1996). In questi ultimi lustri è stato curato l’approccio sedimentologico 

dei carbonati e delle evaporiti (Fisher, 1977; Handford et al., 1982; Sonnenfeld, 1984; Peryt, 

1987; Schreiber, 1988; Warren, 1989; 1999; Melvin, 1991; James & Kendall, 1992; Kendall, 

1992). Studi dettagliati su ambienti Recenti e del Quaternario hanno fornito dati sui 

meccanismi della sedimentazione evaporitica dimostrando una notevole varietà dei processi 

implicati nella formazione dei carbonati evaporitici (Friedman & Krumbein, 1985; Orti-Cabo 

& Busson, 1986; Logan, 1987; Warren, 1991). Studi specifici sulle relazioni tra carbonati ed 

evaporiti sono ancora scarsi. In realtà soltanto l’aspetto stratigrafico ad alta risoluzione è stato 

affrontato approfonditamente. Si è trattato di ricerche che hanno messo in evidenza soprattutto 

relazioni stratigrafiche tra carbonati ed evaporiti, senza affrontare i problemi genetici (Hilgen 

et al., 1995; Franseen et al., 1998; Krijgsman et al., 1995, 1999).  

 

5.2. Transizione sedimentaria tra carbonati ed evaporiti 
I carbonati e le evaporiti possono essere equivalenti laterali sia in ambienti stressati sia 

nei bacini evaporitici. La ricostruzione delle relazioni tra evaporiti e depositi di piattaforma 

carbonatica, includenti biocostruzioni o build-ups stromatolitici, è ancora problematica. La 

verifica della continuità laterale, dalle aree prossimali a quelle distali, così come il 

sincronismo nella deposizione tra carbonati ed evaporiti richiede l’uso combinato di diversi 

approcci. La continuità laterale tra unità carbonatiche ed evaporitiche, osservata in 

affioramento o nelle registrazioni sismiche, può essere considerata una prova della loro 

equivalenza. Sedimenti carbonatici ed evaporatici possono essere associati lateralmente e 

verticalmente come risultato di variazioni idrologiche (piovosità, apporti fluviali, ecc.) e nel 
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grado di connessione con il mare aperto. Si può quindi sviluppare una successione di depositi 

che registra l’evoluzione da condizioni marine normali ad evaporitiche. Queste successioni 

spesso producono l’accumulo di grandi quantità di sali; come per esempio lo Zechstein 

dell’Europa centrale e nord-occidentale (Tucker, 1991; Kiersnowski et al., 1995; Strohmenger 

et al., 1996), il Messiniano del Mediterraneo (Esteban, 1979; Rouchy, 1982; Decima et al., 

1988; Rouchy & Saint-Martin, 1992; Esteban et al., 1996), il Carbonifero-Permiano 

dell’Arcipelago Artico del Canada (Davies, 1977) e l’Eocene dei Pirenei (Busquets et al., 

1985; Rosell & Pueyo, 1997).  

Le relazioni spazio-temporali di questi depositi possono essere ricavate anche dalle 

relazioni geometriche tra i corpi sedimentari, anche se è difficoltoso ricostruire gli ambienti 

deposizionali con le sole relazioni geometriche (Orszag-Sperber et al., 2001).  

Bellanca et al. (2001) con uno studio integrato basato sulla biostratigrafia, ciclostratigrafia 

e composizione degli isotopi stabili del carbonio hanno dimostrato che lo sviluppo delle 

condizioni ipersaline messiniane sono avvenute diacronalmente nei diversi sub-bacini della 

Sicilia. 

L’associazione sedimentaria di carbonati ed evaporiti è presente anche sui continenti. Quì 

i carbonati si depositano in aree marginali rispetto alle evaporiti, in laghi effimeri e in laghi 

salati perenni. Nei laghi effimeri, la sedimentazione carbonatica è connessa a fasi climatiche 

di allagamento. Esempi tipici sono i laghi salini quaternari dell’Altopiano Andino dove 

biocostruzioni algali si sviluppavano sui paleoslop e paleoterrazzi lacustri durante i periodi di 

livello alto delle acque, mentre le evaporiti si depositavano nelle aree centrali del bacino 

durante i periodi secchi (Rouchy et al., 1996). I carbonati possono essere anche connessi ad 

influssi di acque profonde in bacini periferici ed essere coevi alla deposizione evaporitica nei 

laghi effimeri (Carmona et al., 2000).  

 

Evaporiti e piattaforme carbonatiche 
Le piattaforme carbonatiche includono diverse morfologie di depositi: vere piattaforme, 

rampe, barriere, banchi, ecc. Le biocostruzioni (scogliere, buildups algali e microbialitici) e i 

relativi grani scheletrici, ooliti, intraclastici, sono considerate depositi di piattaforma 

carbonatica.  

Poichè le comunità recifali a coralli non tollerano salinità significativamente più alte di 

quelle delle acque marine normali, l’associazione di queste biocostruzioni con evaporiti 

implica che la loro deposizione sia separata nello spazio o nel tempo.  
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A differenza delle scogliere a coralli, i buildups microbialitici possono formarsi in 

ambienti molto differenti, da salini a ipersalini. Le microbioaliti possono tollerare ampie 

variazioni dei parametri fisico-chimici delle acque (salinità, contenuto in ossigeno, 

temperatura). Comunità microbiche continuano a svilupparsi anche quando la salinità supera 

il livello di saturazione del gesso, anche se lo sviluppo dei grandi accumuli microbialitici 

generalmente avviene a bassa salinità, come ad Hamelin Pool, Shark Bay, Australia (Logan et 

al., 1970; Playford & Cockbain, 1976). I mounds microbialitici del Complesso Terminale 

Messiniano del Mediterraneo (Rouchy & Saint Martin, 1992; Esteban et al., 1996), del 

Miocene Medio del Mar Rosso (Monty et al., 1987) o dell’Eocene superiore dei Pirenei 

meridionali (Busquets et al., 1985), possono essere interpretati come degli analoghi geologici 

di questi buildups microbialitici, formati in condizioni ristrette o durante le prime fasi di 

incremento della salinità. I mounds microbialitici del passato geologico contenenti ancora una 

fauna marina, come gli attuali depositi di Shark Bay, rappresenterebbero le prime fasi di 

aumento della salinità durante la restrizione di un bacino prima della deposizione evaporitica. 

Negli antichi ambienti marini, in base alla paleogeografia, possono essere distinte due tipi 

di relazioni tra carbonati ed evaporiti:  

(1) bacini semiristretti, orlati da piattaforme carbonatiche;  

(2) bacini evaporitici e lagune, posti dietro i margini carbonatici che li separano dal mare 

aperto (Tucker, 1991; Warren, 1991; James & Kendall, 1992). 

 

Bacini semiristretti 

Un classico esempio di bacino semiristretto è rappresentato dal Mediterraneo durante il 

Messiniano. Le connessioni con il mare aperto oscillavano in risposta alle fluttuazioni del 

livello oceanico globale e rappresentavano il principale meccanismo di controllo della 

precipitazione evaporitica. Sequenze evaporitiche molto spesse si depositano nell’area 

centrale come conseguenza della restrizione delle connessioni con il mare aperto. Le 

piattaforme carbonatiche e le biocostruzioni a coralli, in questo caso, predatano le evaporiti, 

che aggradano e progressivamente coprono in onlap i margini bacinali e le piattaforme 

carbonatiche. Queste ultime mostrano spesso evidenze di esposizione subaerea durante la 

deposizione evaporitica, che avveniva in acqua bassa ai piedi dei pendii dei margini delle 

piattaforme stesse. I rapporti stratigrafici tra margini carbonatici ed evaporiti riflettono le fasi 

di livello marino basso con deposizione evaporitica seguite da condizioni di stazionamento 

alto e sviluppo di piattaforme carbonatiche. 
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Bacini evaporitici e lagune 

Il secondo tipo di relazione tra piattaforme carbonatiche ed evaporati riguarda i settori 

evaporitici che si sviluppano dietro i margini o barriere carbonatiche. In questi contesti 

ambientali la restrizione con il mare aperto, causata dai margini carbonatici, insieme a 

condizioni climatiche aride può causare precipitazione carbonatica ed evaporitica in svariati 

sub-ambienti: lagune, laghi di acque soprassature, piane fangose ed aree sopratidali.  

Spesso la deposizione evaporitica in aree lagunari è innescata dall’abbassamento del 

livello marino che isola gli ambienti a circolazione ristretta dal mare aperto. Durante tali 

periodi di stazionamento basso, le barriere carbonatiche possono essere erose e carsificate 

(Purser, 1985; Warren, 1991; Orszag-Sperber et al., 2001; Rouchy et al., 2001; Sarg, 2001). 

Le evaporiti possono formarsi anche in stagni o piane sopratidali all’interno di reef mentre la 

scogliera prograda verso il mare, come avviene attualmente nel Golfo Persico (Butler et al., 

1982). In questo caso i carbonati si formano simultaneamente a piccoli depositi evaporitici.  

 

5.3. Carbonati come transizione da condizioni marine ad evaporitiche. 
I carbonati connessi a bacini evaporitici si sviluppano nelle aree marginali o nel centro del 

bacino, dove vengono registrate le prime fasi dell’aumento della salinità. Il campo di 

precipitazione dei carbonati generalmente si estende da condizioni marine normali fino ad 

oltre la precipitazione del gesso, pertanto gli strati carbonatici sono spesso intercalati alle 

evaporiti. La precipitazione dei carbonati, mediata biologicamente, avviene in settori marini e 

lacustri che presentano una salinità di circa 80‰ (Schreiber, 1988). La precipitazione dei 

carbonati può avvenire anche a salinità più elevate, come detto precedentemente, nel campo di 

precipitazione dello gesso o dell’alite, ma ciò implica acque ricche di calcio come acque 

marine, continentali, idrotermali ecc. L’aragonite precipita in acque ad alta salinità, come nel 

Mar Morto (Neev & Emery, 1967). Notevoli quantità di carbonati alto-magnesiaci sono 

presenti nella zona di transizione tra gesso e carbonati nelle evaporiti di Sabkha el Melah de 

Zarzis (Tunisia), interpretati come precipitati da condizioni ipersaline ed attività microbica 

(Perthuisot et al., 1990). In questi ambienti, la precipitazione dei carbonati può essere anche 

favorita dal contributo di CO2 derivante dalla decomposizione della materia organica 

attraverso i processi di riduzione solfatica dei batteri (BSR) e dall’etanogenesi (Decima et al., 

1988). Il contributo di questi processi nella precipitazione dei carbonati è suggerito dai bassi 

valori del δ13C (da -20‰ a -60‰ quando è compresa l’ossidazione del metano) (McKenzie et 

al., 1979; Pierre,1982). 

 60



Anche gli scheletri contribuiscono alla formazione di carbonati negli ambienti ipersalini. 

In tali ambienti le associazioni di molluschi sono composte da forme eurialine, come per 

esempio Cerastoderma e Potamides che si nutrono pascolando le comunità microbiche 

(Guelorget & Perthuisot, 1983). 

 

5.4. Transizione diagenetica da carbonati ad evaporiti 
Le relazioni sedimentarie descritte precedentemente mostrano come le transizioni tra 

carbonati ed evaporiti siano abbastanza comuni. Sedimenti ricchi in materia organica sono 

frequentemente connessi all’associazione carbonati-evaporiti. 

La diversa solubilità tra carbonati ed evaporiti, le acque meteoriche, le variazioni dell’Eh-

pH, la vicinanza a fluidi ricchi in materia organica, sono i principali fattori di controllo per la 

trasformazione diagenetica di evaporiti in carbonati. 

Per transizione diagenetica da carbonati ad evaporiti si intende la dissoluzione delle fasi 

mineralogiche meno stabili (gesso) e la loro sostituzione con fasi mineralogiche più stabili a 

causa di variazioni chimiche dei fluidi interstiziali. In alcuni casi però può avvenire anche la 

sostituzione inversa e i carbonati possono essere sostituiti da evaporiti. I principali processi 

che possono originare queste sostituzioni sono: introduzione di acque meteoriche arricchite in 

CO2; riduzione solfatica batterica (BSR) o termochimica (TSR); ossidazione di zolfo 

elementare; dissoluzione di carbonati a causa di brine evaporitiche sottosature in HCO-
3, 

seguita dalla precipitazione di evaporiti nella cavità.  

Questi processi diagenetici si sviluppano dove i carbonati e le evaporiti sono collegati da 

relazioni sedimentarie. Pertanto l'interpretazione delle relazioni originarie di questi sedimenti 

sono estremamente problematiche tanto da rendere difficile distinguere il deposito originario 

da quello generato dopo il processo diagenetico. Il deposito finale, carbonatico, evaporitico o 

una combinazione carbonati-evaporiti, registra la complessità della storia diagenetica. Essa 

può essere ricostruita integrando le informazioni petrografiche con quelle geochimiche 

(McKenzie et al., 1979; Orszag-Sperber et al., 1986; Decima et al., 1988; Pierre & Rouchy, 

1988; Anadón et al., 1992; Russell et al., 1999; Machel, 2001; Lugli, 2001; Sanz et al., 2001). 

 

5.5. Mediazione microbica nella genesi carbonatica. 
Fin dai lavori pionieristici di Drew (1911), il ruolo delle comunità microbiche nella 

precipitazione dei carbonati è stato argomento di ampi dibattiti ed è probabilmente uno degli 

aspetti meno conosciuti nella sedimentologia dei carbonati. Nell’osservazione di precipitati 
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indotti battericamente in ambienti naturali (Drew, 1911; Emig, 1917; Friedman, 1972, 1975; 

Krumbein, 1974; Chafetz & Filk, 1984; Chafetz, 1986; Vasconcelos & McKenzie, 1997) 

molti ricercatori hanno effettuato esperimenti di laboratorio per comprendere come i batteri 

siano capaci di causare la precipitazione di carbonati (Kellerman & Smith, 1914; 

Oppenheimer, 1961; Greenfield, 1963; Malono & Towe, 1970; Krumbein, 1979; Castanier et 

al., 1989; Buczynski & Chafetz, 1991; Vasconcelos et al., 1995). Il motivo per cui i batteri 

possono causare precipitazione di minerali carbonatici è ancora dibattuto e poco conosciuto, è 

noto invece che essi possono alterare il loro microambiente durante le varie vie metaboliche. I 

batteri più studiati sono i solfato-riducenti, tuttavia, l’esatta natura dei meccanismi implicati 

ed i fattori di controllo non sono ancora del tutto compresi. Inoltre sono stati condotti pochi 

studi sulla caratterizzazione dei precipitati indotti biologicamente (Castainer et al., 1989; 

Buczynski & Chafetz, 1991), ciò ha reso molto difficile il riconoscimento di questi minerali 

nel record fossile. La micromorfologia dei batteri a scala nanometrica spesso associata con i 

carbonati è argomento molto dibattuto negli ultimi anni (Folk, 1993). 

 

5.6. Genesi dei carbonati dal punto di vista microbiogeologico 
Prove di laboratorio hanno mostrato che la deposizione di particelle carbonatiche indotte 

da batteri eterotrofi segue diverse vie. In eterotrofia la carbonatogenesi passiva è generata da 

modificazioni nel chimismo dei microambienti che porta all’aumento di ioni carbonato e 

bicarbonato e alla precipitazione di particelle solide (Castanier et al., 1999). Diverse vie 

metaboliche nel ciclo dell’azoto (ammonificazione di amino-acidi, degradazione di urea ed 

acidi urici, riduzione differenziata di nitrati) e nel ciclo dello zolfo (riduzione differenziata di 

solfati) portano alla carbonatogenesi. Le particelle carbonatiche depositate secondo un 

processo biologicamente controllato sono prodotte da scambi ionici attraverso membrane 

cellulari secondo meccanismi ancora poco conosciuti. La carbonatogenesi non è ristretta a 

particolari gruppi tassonomici di batteri o a specifici ambienti, ed è un fenomeno ubiquitario 

comparso fin dal Precambriano (Castainer, 1999).  

 

5.6.1. Le vie metaboliche dei batteri nella precipitazione del carbonato di 

calcio. 
Autotrofia 

Nella precipitazione di carbonati in autotrofia sono coinvolte tre vie metaboliche: 

metanogenesi non-metilotrofica, fotosintesi anaerobica e fotosintesi aerobica (Marty, 1983). 
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In tutti i percorsi metabolici i batteri usano CO2 come sorgente di carbonio per produrre 

materia organica. Essi inducono quindi un impoverimento in CO2. In presenza di ioni calcio 

questo impoverimento favorisce la precipitazione di carbonato di calcio (Fig. 5.1). 

 

 
Fig. 5.1. Produzione di carbonato di calcio indotto da batteri in autotrofia (da Castainer et al., 1999) 
 

Eterotrofia 

Precipitazione passiva  

La precipitazione o carbonatogenesi passiva avviene producendo ioni carbonato o 

bicarbonato. Sono coinvolti in tale processo due cicli metabolici: il ciclo dell’azoto e il ciclo 

dello zolfo. 

Nel ciclo dell’azoto la precipitazione batterica passiva segue tre differenti processi: (i) 

l’ammonificazione di amino-acidi in condizioni aerobiche, in presenza di materia organica e 

calcio; (ii) la riduzione differenziata di nitrati in condizioni anaerobiche o in condizioni 

microaerofili, in presenza di materia organica, calcio e nitrati; (iii) la degradazione di urea e 

acidi urici in condizioni aerobiche, in presenza di materia organica, calcio e urea o acidi urici. 

Sia l’urea che gli acidi urici derivano dall’attività eucariotica, in particolar modo quella dei 

vertebrati.  
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Questi tre processi inducono la precipitazione di ioni carbonato e bicarbonato e, come 

prodotti metabolici finali, ammoniaca che induce un aumento del pH (Fig. 5.2). Quando la 

concentrazione degli ioni H+ diminuisce, l’equilibrio carbonati-bicarbonati viene spostato 

verso gli ioni CO3
2-, e, se sono presenti ioni calcio, può precipitare carbonato di calcio. Se 

invece non sono presenti ioni Ca2+ (e/o cationi divalenti), gli ioni carbonato e bicarbonato non 

possono accumularsi, il pH può così aumentare e l’attività batterica può favorire la 

produzione di zeoliti. Questo avviene attualmente in laghi sodici come per esempio in Kenya 

(Castanier et al., 1993).  

 

 
5.2. Precipitazione batterica passiva di carbonato di calcio nel ciclo dell’azoto (da Castainer et al., 
1999) 

 

Nel ciclo dello zolfo i batteri usano generalmente una sola via metabolica: la riduzione 

differenziata di solfati (Fig. 5.3). Gli ambienti devono essere anossici e ricchi in materia 

organica, calcio e solfati. Utilizzando questa via metabolica i batteri possono produrre 

carbonato, ioni bicarbonato e solfati di idrogeno. In presenza di ioni calcio, la precipitazione 

dei carbonati dipende dalla riserva di solfato di idrogeno. Se quest’ultimo degassa, induce un 

aumento del pH e favorisce la precipitazione dei carbonati. Se sono coinvolti nel processo 
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batteri fototrofi anaerobici, il solfato di idrogeno viene ossidato in zolfo che forma depositi 

intra- o extracellulari. L’ossidazione del solfato di idrogeno induce un aumento del pH che 

favorisce la precipitazione di carbonato di calcio. Se nel processo sono coinvolti batteri 

aerobici solfato-ossidanti autotrofi, essi producono ioni solfato. Nell’acqua questi creano 

acido solforico, il pH diminuisce e non si formano precipitati di carbonato di calcio. 

Analogamente se il solfato di idrogeno non viene utilizzato dai batteri il pH diminuisce e non 

può precipitare carbonato di calcio (Castainer, 1999). 

 

 
5.3. Precipitazione batterica passiva di carbonato di calcio nel ciclo dello zolfo (da Castainer et al., 
1999) 

 

Precipitazione attiva o biologicamente controllata 

La precipitazione attiva o biologicamente controllata è indipendente dalle vie metaboliche 

menzionate precedentemente. Le particelle carbonatiche sono prodotte da scambi ionici 

attraverso le membrane cellulari dall’attivazione di pompe o canali ionici calcitici e/o 

magnesiaci, probabilmente accoppiati a produzione di ioni carbonato. Molti gruppi batterici 
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sono capaci di effettuare questo processo. In tutti gli esperimenti la carbonatogenesi sembra 

essere la risposta delle comunità batteriche eterotrofe ad un arricchimento dell’ambiente in 

materia organica. Dopo una fase latente, vi è un aumento esponenziale di ceppi batterici 

accompagnato ad un accumulo di prodotti finali metabolici. Questo produce un aumento di 

ioni carbonato e idrogenocarbonato e, secondo diversi percorsi, un aumento del pH che 

favorisce la precipitazione carbonatica. 

 

5.6.2. Implicazioni geologiche della carbonatogenesi batterica 
La produzione quantitativa di carbonato dipende essenzialmente dalle popolazioni 

batteriche, dalle condizioni ambientali, dalla quantità e qualità di nutrienti disponibili e dal 

tempo. In laboratorio sono state verificate tutte le vie metaboliche eterotrofe: numerosi 

esperimenti sono stati condotti sulla specie Bacillus cereus, che è un batterio eterotrofo 

capace di compiere l’ammonificazione degli amminoacidi e la riduzione differenziata dei 

nitrati (Castainer et al., 1999). Nell’esperimento mostrato in Fig. 5.4, la composizione media 

contiene inizialmente 4 grammi di materia organica per litro. Con un input nutritivo di 4 g/l di 

materia organica, sono stati ottenuti 2,4 g di calcite per litro a giorno (Le Métayer-Level, 

1996). Il “campo carbonatogenetico” (o campo del carbonato di calcio) può essere definito 

come il rapportotra il peso della materia organica e il peso del carbonato di calcio prodotto per 

litro. Nell’esempio precedente ciò vale 0,6. Il campo carbonatogenico dipende dal tipo di 

ceppo batterico, molti mostrano campi intorno a 0,5, mentre il più basso osservato è di circa 

0,2 (Castanier, 1984; Le Métayer-Levrel, 1996; Castainer, 1999). Comunque i campi 

menzionati riguardano esperimenti con ceppi monospecifici. In natura, la carbonatogenesi è 

prodotta da popolazioni plurispecifiche. 

I metazoi, sia animali che vegetali, possono produrre scheletri carbonatici che alla loro 

morte forniscono grandi quantità di grani carbonatici. La fotosintesi negli eucarioti è 

bilanciata dalla respirazione pertanto solo i procarioti fotosintetici giocano un ruolo 

importante nella formazione di stromatoliti. Al fine di chiarire a grande scala i principali 

meccanismi produttori dei carbonati sarebbe opportuno confrontare l’efficienza dei batteri 

eterotrofi rispetto alla precipitazione inorganica. 

Attualmente la sedimentazione della materia organica negli ambienti marini varia 

grandemente: 20 g/m2 per anno, in zone oceaniche aperte e povere in nutrienti e circa 10,000 

g/m2 per anno nelle zone litorali e lagunari (Basson et al., 1977; Allen et al., 1979). 

Assumendo un campo carbonatogenetico di 0,5 e una densità calcitica di 2,5, la 
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carbonatogenesi batterica produce, in un anno, uno strato di CaCO3 dello spessore molto 

variabile tra 4µm e 2 mm. La carbonatogenesi batterica eterotrofa può così formare uno strato 

di carbonato da 4 a 2000 m di spessore in un milione di anni (Fig. 5.5). Confrontando con la 

presente composizione delle acque marine, e assumendo una media di evaporazione oceanica 

di 150 mm/anno, si produrrebbe uno strato di CaCO3 spesso 15µm, che corrisponde a 15 m in 

un milione di anni. 

 

 
Fig. 5.4. Esperimento di laboratorio con il batterio eterotrofo Bacillus cereus (da Castainer, 1999). 

 

La maggior parte dei carbonati sono stati depositati sulle piattaforme dove attualmente 

precipita una quantità di materia organica compresa tra 150 e 1000g/m2 per anno. 

Questi dati applicati ad esempi reali nel recod geologico, dimostrano che la 

carbonatogenesi batterica eterotrofa è il più probabile meccanismo deposizionale per spiegare 

i grandi spessori delle formazioni carbonatiche microbialitiche (Castainer et al., 1997; 1999). 

Possiamo dire quindi che la precipitazione carbonatica riflette la reazione delle comunità 

batteriche eterotrofe ad un aumento nell’ambiente di materia organica. In molti casi l’origine 

batterica primaria dei carbonati è oscurata dalla successiva diagenesi. 
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Fig. 5.5. Potenziale di deposizione carbonatica attraverso processi batterici aerobici eterotrofi (da 
Castainer, 1999) 

 

La carbonatogenesi batterica eterotrofa sembra essere un processo fondamentale nelle 

interazioni tra l’atmosfera e la litosfera e nell’evoluzione biogeologica o geofisiologica della 

Terra (Krumbein & Schellnhuber, 1992). 
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Capitolo 6 
 

6.1. La materia organica sedimentaria 
La materia organica (MO) è un costituente delle rocce sedimentarie come i minerali e i 

fossili (Fig. 6.1). L’abbondanza della MO varia dal 2% (in peso) nei sedimenti argillosi delle 

piattaforme continentali, a circa 0,4% nei sedimenti profondi oceanici. Inoltre, in alcuni casi 

particolari, può costituire fino al 90%, come i carboni, le torbe o le rocce madri di petrolio. 

Il carbonio sedimentario intrappolato nelle rocce rappresenta una quantità stimata di circa 

25000 volte la massa degli organismi che vissero (o vivono) in un determinato istante sulla 

Terra. 

 

 
Fig. 6.1. Processi di formazione della materia organica. 

 

Origine e processi di accumulo 
L'origine del MO sedimentaria nei sedimenti marini è in parte alloctona (apporti fluviali 

di detriti vegetali superiori) ed in parte autoctona (derivante dall'attività biologica nella 

colonna d’acqua).  

Questa ultima è legata: alla produzione primaria nella zona fotica (da 0 a circa 50m di 

profondità), ad opera di cianobatteri, di batteri fotosintetici verdi e purpurei e di eucarioti 

(come le diatomee, i dinoflagellati e i coccolitoforidi); all’attività di organismi eterotrofi come 
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lo zooplancton (radiolari, copepodi e foraminiferi) e batteri aerobici e anaerobici 

(degradazione enzimatica).  

Tutti gli organismi sono costituiti da composti biosintetici, come proteine, lipidi, zuccheri 

e cellulosa, ovviamente con strutture chimiche e proporzioni differenti. Pertanto la MO 

sedimentaria corrisponde ad una miscela complessa e molto diversificata. 

I contributori si sono evoluti nel corso del tempo geologico. Per esempio per tutto il 

Proterozoico le associazioni erano dominate da batteri fotosintetici, da cianobatteri e da 

archeobatteri. Dal Cambriano al Devoniano medio la MO è costituita prevalentemente da 

materiale generato da organismi fitoplanctonici. A partire dal Devoniano medio con la 

comparsa delle piante terrestri la MO assume un ruolo primario. Dal Giurassico i 

coccolitoforidi predominano, associati ai primi foraminiferi, nella produzione fitoplanctonica. 

Nel Cretaceo i silicoflagellati e le diatomee emergono e dominano le associazioni. 

 

Meccanismi di preservazione 
La materia organica prodotta in situ nel mare (o nei laghi) e/o importata dai fiumi subisce 

generalmente un’intensa degradazione batterica (eterotrofa) in condizioni aerobiche o 

anaerobica sia nella colonna d’acqua sia nei sedimenti. Generalmente meno dell’1% della 

materia organica prodotta nella zona fotica si fossilizza. La MO fossilizzata è costituita dall’ 

80% al 99% di materiale macromolecolare, insolubile, chiamato “kerogene”. La 

fossilizzazione della materia organica e il suo accumulo nei sedimenti corrisponde alla 

formazione di kerogene nell’ambiente di deposito. Questo è controllato da sei processi 

diagenetici, limitanti o impedenti la degradazione (ossidazione) della MO in CO2, e 

dipendenti dalle condizioni ambientali e dalla natura degli organismi sorgenti.  

1. La degradazione/ricondensazione consiste nella degradazione di biopolimeri, quali i 

polisaccaridi e peptici, in monomeri; una parte di questi ultimi può essere sottratta alla 

mineralizzazione totale e ricondensandosi secondo le reazioni di Maillard (formazione 

di legami peptidici). 

2. La preservazione per assorbimento su minerali argillosi. Questo processo è stato 

recentemente proposto per spiegare la preservazione della MO labile in sedimenti 

attuali. La MO viene assorbita su siti particolari di argille che impediscono le azioni 

degli enzimi batterici. Infine le molecole organiche assorbite si ricondensano per dare 

kerogeni. 
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3. La sulfurizzazione naturale conduce alla formazione di macromolecole resistenti alla 

degradazione batterica tramite l’incorporazione abiogena di zolfo nello stadio precoce 

della diagenesi di alcuni lipidi e zuccheri. 

4. La preservazione selettiva corrisponde alla preservazione preferenziale di 

macromolecole localizzate nella parete esterna di alcune specie di alghe refrattarie alla 

degradazione batterica e fisico-chimica. Secondo i taxa considerati questo materiale 

molto resistente può rappresentare circa il 33% della massa totale di un organismo. 

5. L’incorporazione ossidativa messa in evidenza nelle geomacromolecole.  

6. L’incapsulazione di unità proteiche osservata recentemente in sistemi “anziani” 

(Mongenot et al., 2001) e attualmente ricchi in MO.  
 

6.2. Applicazioni e aspetti diagenetici 
La diagenesi della materia organica è l’insieme dei processi che variano la sua 

composizione e le sue proprietà durante o dopo la sua incorporazione nei sedimenti. 

Si puo schematicamente distinguere: 

• una diagenesi precoce nella quale intervengono principalmente dei fenomeni biologici 

batterici; questa avviene nell’interfaccia acqua-sedimento o negli strati più superficiali del 

sedimento ed è controllata dalle condizioni fisico-chimiche dell’ambiente di deposizione e 

dalla litologia degli apporti sedimentari. Essa porta alla formazione del componente maggiore 

della materia organica sedimentaria, il kerogene;  

• una diagenesi termica nella quale intervengono dei fenomeni di degradazione chimica 

principalmente sotto l’effetto del tempo e della temperatura; essa è controllata dalla 

subsidenza e dalla storia termica del bacino. Per le evidenti ragioni economiche, le sue 

conseguenze più rimarcate e più studiate sono la genesi del carbone, del gas e del petrolio; 

• una diagenesi d’alterazione nella quale intervengono, a secondo delle condizioni 

geologiche e idrogeologiche, dei fenomeni di degradazione batterica e chimica, 

principalmente meteoriche o sotto l’effetto della circolazione di fluidi.  

 

6.2.1. Lo studio della diagenesi organica 
E’ da notare che ciascuno dei fenomeni descritti non altera allo stesso modo tutti i tipi di 

componenti. Pertanto lo studio della diagenesi organica e delle sue conseguenze è molto 

legata a quello della sedimentologia della materia organica. Esso consiste nel comprendere i 

diversi aspetti dell’evoluzione diagenetica, distinguendo la diagenesi sensu strictu da quella 
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dovuta alle variazioni delle facies organo-minerali. Questi aspetti sono sia fisico-chimici sia 

morfologici. 

 

6.2.2. La geochimica organica 
La geochimica organica si occupa dello studio della materia organica tramite metodologie 

di frazionamento, che variano a seconda delle sue proprietà chimiche. Si possono distinguere 

due filoni metodologici: 

• i metodi derivanti dalla pedologia, applicati ai suoli ed ai sedimenti recenti; 

• i metodi della geochimica del petrolio, principalmente applicati su sedimenti antichi; 

I metodi utilizzati in questa ricerca sono quelli derivati dalla geochimica del petrolio, 

poiché il nostro obbiettivo è quello di verificare la natura della materia organica nei livelli 

carbonatici pre-evaporitici (Calcare di Base) e possibilmente riconoscere l’origine e le 

condiozini fisico-chimiche dell’ambiente deposizionale. 

 

Metodi della geochimica del petrolio 

La figura 6.2 mostra i principali prodotti definiti tramite i metodi di frazionamento della 

geochimica organica.  

In questi metodi, la materia organica è isolata tramite la dissoluzione chimica della fase 

minerale. Viene utilizzato l’acido cloridrico per sciogliere i carbonati e l’acido fluoridrico per 

sciogliere i silicati. Se la roccia non ha subito dei trattamenti preliminari, la frazione cosi 

recuperata viene chiamata materia organica totale o MOT. 

Il trattamento della MOT con solventi organici, quali il cloroformio (CHCl3) o il 

diclorometano (CH2Cl2), permette la solubilizzazione del bitume. La frazione insolubile è 

chiamata kerogene. 

La procedura classica è quella di estrarre i bitumi prima dell’attacco acido. Tuttavia, il 

rendimento dell’estrazione e la natura dei bitumi ottenuti non sono rigorosamente simili a 

quelli che si possono ottenere con i metodi applicati sulla MOT. La differenza varia in 

funzione della litologia della roccia e dello stress subito dalla materia organica durante il 

trattamento acido. Quest’ultimo ha come effetto quello di liberare alcuni bitumi che, per delle 

ragioni steriche o chimiche, non possono essere estratti dalla roccia naturale. È dunque 

necessaria una seconda estrazione, tramite solventi organici, per separare questi bitumi 

residuali dal kerogene. 
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Fig. 6.2. Distribuzione dei composti organici nella fase minerale (medicata da Tissot & Welte, 1978). 

 

I bitumi contengono gli idrocarburi inizialmente presenti nei sedimenti che non sono 

evaporati con i solventi, ossia quelli aventi un numero di atomi di carbonio superiore a 15 

(idrocarburi C15+). Essi contengono anche composti polari, di peso molecolare elevato, che 

vengono chiamati prodotti pesanti o NSO. 

Gli idrocarburi sono composti da idrogeno e carbonio. Si possono distinguere due grandi 

famiglie a secondo della presenza di cicli aromatici o no (fig. 6.3; 6.4). Gli idrocarburi 

aromatici sono detti HCA. 

 

 
Fig. 6.3. Principali tipi di idrocarburi saturi (da Vandenbroucke, 1980).  
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Nei sedimenti, gli idrocarburi non aromatici vengono raggruppati nella famiglia degli 

idrocarburi saturi o HCS in base ai legamenti insaturi non coniugati. 

Gli idrocarburi saturi possono ancora essere suddivisi in più famiglie. Gli HCS non 

ciclici, chiamati idrocarburi saturi alifatici, gli idrocarburi saturi ciclici (ciclo-alcani o 

nafteni). Gli idrocarburi saturi alifatici possono essere lineari, come gli n-alcani, o ramificati, 

come gli isoalcani. 

Ogni famiglia di idrocarburi corrisponde ad una legge chimica. Essa è utilizzata per 

distinguere le diverse famiglie in base alla loro distribuzione ponderale e di analizzare la loro 

composizione molecolare tramite analisi cromatografiche gassose o spettrometrie di massa.  

 
Fig. 6.4. Principali tipi strutturali di idrocarburi aromatici (da Vandenbroucke, 1980). 

 

A differenza degli idrocarburi, i composti pesanti o NSO contengono anche elementi 

come l’ossigeno, lo zolfo e l’azoto, da qui il loro nome. Si possono distinguere due categorie 

sulla base della solubilità in solventi non polari come l’ n-etano: le resine, che restano solubili 

nell’ n-etano, e gli asfalti che invece precipitano.  
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6.3. Metodi che permettono la caratterizzazione della roccia 

 

6.3.1. Determinazione del contenuto in carbonio organico 
Il contenuto in carbonio organico è uno dei dati più importanti nella geochimica organica 

e dipende dai fenomeni sedimentari e diagenetici a cui è stata sottoposta la materia organica 

(produttività primaria, detriti organici e minerali, preservazione della materia organica, 

evoluzione diagenetica, alterazione). 

Molte tecniche permettono la sua determinazione. Tra questi i sistemi Carmograph, CNH, 

Leco e Rock-Eval. In quest’ultimo il carbonio organico totale (TOC) del campione viene 

determinato sommando il carbonio organico pirolizzato durante la fase di pirolisi, con il 

carbonio organico residuale, determinato ossidando sotto aria la materia organica che non 

viene scissa durante la fase di pirolisi.  

I valori medi, espressi in percentuale ponderale di carbonio in rapporto alla roccia secca, 

sono molto bassi. Le compilazioni di schede (Handbook of geochimistry, 1969-1970) 

permettono di dare i seguenti ordini di grandezza: 1% per le argille e le argilliti; 0,3% per i 

carbonati e i silt; 0,2 % per le sabbie; tracce per le evaporiti. 

Il coefficiente che permette di stimare il contenuto in materia organica della roccia a 

partire dal suo contenuto in carbonio organico è dell’ordine di 2 nei sedimenti recenti e tende 

verso 1 nel corso dell’evoluzione diagenetica (la grafite è l’ultimo stadio di questa 

evoluzione). 

 

6.3.2. Determinazione del contenuto in bitume 
Tale metodo consiste nel trattare la roccia con solventi quali il cloroformio, l’esano o 

soluzioni di metano-benzene. L’estrazione viene effettuata in un becher nel quale si mescola 

la soluzione con una barra magnetica o con ultrasuoni. Per migliorare l’estrazione è spesso 

necessario un riscaldamento moderato a circa 60 oC. Successivamente la soluzione viene 

filtrata ed i bitumi vengono separati dal solvente in un evaporatore rotante.  

 

6.3.3 La pirolisi Rock-Eval 
La procedura più recente di questo metodo (Espitalie et al.1985) consiste nel riscaldare, 

con un determinato programma di temperatura, in atmosfera ad elio, un campione di roccia. 

Con questo metodo si determinano quantitativamente e a stadi selettivi gli idrocarburi liberi 

sottoforma di gas (S0) e di olii (S1), i composti idrocarboniosi (S2) e il gas carbonico (S3) 
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liberati durante la scissione del kerogene (Fig. 6.5). Dopo la pirolisi propriamente detta, si 

ossida la materia organica residuale, in aria o in ossigeno, per dosare il carbonio organico non 

pirolizzabile (S4). 

 

 
Fig. 6.5. Schema dei segnali registrati durante la pirolisi Rock-Eval (da Espitalie et al., 1983). 

 

I picchi S0, S1 e S2 sono ottenuti con un rilevatore a ionizzazione di fiamma (FID), i 

picchi S3 e S4 con un rilevatore di conduttività termica (TCD) (Fig. 6.6). Il picco S0 viene 

determinato nel corso di una isoterma di 2 minuti a 90 oC. L’olio è in seguito vaporizzato con 

una isoterma di 3 minuti a 300 oC. Successivamente inizia la pirolisi propriamente detta nella 

quale il campione è portato da 300 oC a 600 oC con un gradiente termico di 25 oC per minuto. 

Il picco S2 è registrato in continuo dal FID nel corso delle operazioni. La CO2 liberata tra 300 

e 390 oC viene intrappolata; oltre i 390 oC si ritiene il kerogene è praticamente privo di 

ossigeno e che la CO2 di degassazione proviene soprattutto dalla decomposizione dei 

carbonati. Questo è il motivo per cui non si continua l’intrappolamento della CO2. In seguito 
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la CO2 intrappolata viene riscaldata ed il picco S3 viene registrato con un rivelatore ad 

infrarossi. 

Infine il campione viene introdotto nel forno d’ossidazione con una isoterma di 600 oC 

per 7 minuti. Attraverso un meccanismo analogo alla registrazione di S3 si misura il picco S4. 

 

 
Fig. 6.6. Schema della procedura di analisi della pirolisi Rock-Eval (modificata da Espitalie et al., 
1985). 

 

Parametri ottenuti 

Il contenuto in carbonio organico totale (TOC) è la somma del carbonio organico 

residuale, dedotto dal picco S4, e del carbonio organico pirolisizzato dedotto dai picchi S0, S1 

e S2. 
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L’indice dell’idrogeno (IH) esprime la quantità di idrocarburi liberati nel corso della 

pirolisi (S2), in rapporto al TOC (Fig. 6.7). Esso viene espresso in mg di idrocarburi per 

grammi di TOC, e caratterizza il potenziale in idrocarburi della materia organica (e non della 

roccia), in funzione del tipo e del grado di evoluzione. 

L’indice dell’ossigeno (OI) si esprime in mg di CO2 (S3) per grammi di TOC (Fig. 6.7). 

Esso caratterizza la ricchezza in ossigeno della materia organica. 

 

 
Fig. 6.7. Principali parametri ottenuti dalla pirolisi Rock-Eval (da Peters et al., 2005). 

 

L’indice di produzione(IP) è il rapporto S1/(S1+S2). Esso esprime la proporzione di 

idrocarburi liberi in rapporto alla totalità degli idrocarburi ottenuti per termoevaporazione e 

combustione. Quando viene misurato il picco S0, l’IP può essere decomposto in un indice di 

produzione di gas (IPG) e in un indice di produzione di olio (IPH) con i rispettivi rapporti: S0/ 

(S0+S1+S2) e S1/ (S0+S1+S2). 

Infine la temperatura ottenuta alla sommità del picco S2, espressa in gradi Celsius, è 

chiamata Tmax. Il picco S2 esprime infatti la ripartizione di energia d’attivazione necessaria 

alla combustione del kerogene, tenendo conto del gradiente termico applicato (25 gradi 

centigradi per minuto). Più la materia organica è evoluta, più la combustione degli idrocarburi 

residuali richiede un’energia di attivazione elevata, che si traduce in una Tmax stessa più 

elevata. Quest’ultima esprime un parametro che permette la classificazione del campione. 

 

Vantaggi e limiti di questo metodo 

L’analisi Rock-Eval è utilizzata di frequente in quanto può essere applicata su un gran 

numero di campioni e permette anche l’analisi statistica dei parametri ottenuti. Essa è molto 
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praticata, non soltanto dall’industria petrolifera, ma anche nei programmi di ricerca geologici 

come per esempio l’ODP (Ocean Drilling Program). 

L’interpretazione dei risultati deve tenere conto della natura dei campioni analizzati. Per 

esempio, è noto che una parte dei componenti è trattenuta, dalla fase minerale, questa fatto è 

maggiore relativamente più sensibile per dei campioni molto poveri in carbonio organico 

(minore dello 0,1%). Il rilevatore a ionizzazione di fiamma fornisce una risposta 

proporzionale alla quantità di carbonio degli effluenti, ad eccezione degli atomi di carbonio 

direttamente legati agli etero-atomi. Pertanto i picchi S0, S1 e S2 non rappresentano, 

ponderalmente, la quantità totale degli effluenti, ma piuttosto quella delle strutture 

idrocarboniose. Quando i campioni contengono materia organica molto ossigenata, i risultati 

sono difficili da interpretare. È il caso della materia organica di origine continentale quando è 

molto immatura. 

 

6.4. Metodi di caratterizzazione della materia organica insolubile 

(kerogene) 
Il kerogene è un aggregato macromolecolare che deriva da processi di policondensazione 

delle molecole iniziali (Fig. 6.8). Diversi autori hanno tentato di caratterizzarlo sulla base dei 

risultati delle analisi elementari e strutturali. La figura 6.8 rappresenta una delle più recenti 

rappresentazioni per un kerogene d’origine marina planctonica poco evoluto. 

 

 
Fig. 6.8. Rappresentazione del kerogene di origine marina planctonica (da Behar & Vandenbroucke, 
1986). 
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Questo tipo di interpretazione del kerogene non tiene in considerazione dell’eterogeneità 

microscopica della materia organica. 

Il kerogene viene studiato tramite tre metodi:  

• analisi elementari e isotopiche, totalmente distruttive; 

• metodi non (o poco) distruttivi, ossia i metodi spettrometrici; 

• metodi distruttivi, ossia i metodi della pirolisi; 

 
Le analisi elementari e isotopiche 

Il carbonio può essere dosato con metodi identici a quelli descritti per la determinazione 

del carbonio organico. Si dosa l’idrogeno, l’ossigeno ed eventualmente l’azoto, lo zolfo e il 

ferro. Questi 5 elementi con il carbonio rappresentano la quasi totalità della massa del 

kerogene. Bisogna comunque considerare che i sulfuri (pirite) non vengono attaccati e 

distrutti durante il trattamento acido della roccia ed essendo inorganici, intervengono nella 

valutazione degli elementi sopraelencati con una spravalutazione dello zolfo e del ferro. 

Il tenore in elementi principali (C, H e O) viene rappresentato sul diagrammma di van 

Krevelen nel quale in ascissa è riportato il rapporto atomico O/C, mentre in ordinata è 

riportato il rapporto atomico H/C (Fig. 6.16). Alcune molecole come il metano o il diossido di 

carbonio possono facilmente essere posizionate sugli assi di questo diagramma. È quindi 

facile interpretare un’evoluzione della composizione elementare in termini di perdita di CO2, 

CH4 o H2O. 

La composizione isotopica del carbonio di un determinato composto organico dipende dai 

suoi precursori biologici e dal frazionamento isotopico che si è prodotto nel corso della sua 

formazione ed evoluzione. Le varianti della composizione isotopica sono testimoni dunque 

del comportamento biogeochimico globale degli isotopi del carbonio. 

 
I metodi non distruttivi 

• L’assorbimento infrarosso 

Gli spettri di assorbimento infrarosso fanno apparire delle bande di vibrazione specifiche 

di alcuni legami o raggruppamenti molecolari. A secondo delle condizioni di lavoro, 

l’intensità di ogni banda può essere quantificata e comparata da un campione all’altro. Le 

principali bande spettrali utilizzate nello studio dei kerogeni sono: 

2930-2860 cm-1 banda di valenza dei legami C-H dei gruppi alcali; 

1710 cm-1  banda di valenza dei legami C=O; 
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1630 cm-1  banda di valenza dei legami C=C aromatici; 

1455-1375 cm-1 banda di deformazione dei gruppi CH2 e CH3; 

870-750 cm-1 banda di deformazione fuori del piano dei legami C-H aromatici; 

720 cm-1  banda di vibrazione delle catene alcali > 4 x CH2; 

1800-900 cm-1 banda attribuibile a delle funzioni ossigenate. 

I kerogeni di Green River Shales o delle Torbaniti (materia organica algale lacustre) sono 

caratterizzati principalmente da una forte intensità di assorbimento dei legami C-H alifatici, e 

da un leggero assorbimento dei legami C=C aromatici e di funzioni ossigenate. 

Nelle ligniti di Mahakam (materia organica continentale), questi caratteri sono invertiti, 

mentre gli scisti Toarciani del Bacino di Parigi (materia organica planctonica) costituiscono 

una situazione intermediaria. 

 

• La risonanza magnetica nucleare del Carbonio 13 (RMN C13) 

La RMN C13 applicata sui solidi è una tecnica analitica che si è molto sviluppata in 

questi ultimi anni, specialmente nello studio dei carboni e dei kerogeni. Gli spettri RMN C13 

della materia organica sedimentaria mostrano principalmente due bande di risonanza, una 

corrispondente agli atomi di carbonio intrappolati nelle strutture alifatiche e l’altra agli atomi 

di carbonio intrappolati nei sistemi coniugati aromatici. Queste due bande sono 

rispettivamente conosciute come Cs e Ca nella figura 6.9. Altre due bande, di minore 

importanza sono attribuibili ai legami C=O e C-O. 

Il rapporto di intensità delle bande Cs e Ca indica il grado di aromaticità. Nella figura 6.9 

si può constatare che i kerogeni di Green River Shales (GRS) sono dominati da strutture 

alifatiche. Si deve osservare che la banda Cs ha una risoluzione maggiore nel caso di GRS che 

nei carboni alifatici. Ciò conferma che i carbonii alifatici hanno una vicinanza molecolare 

relativamente costante, e di conseguenza, una più grande omogeneità molecolare del 

kerogene. 
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Fig. 6.9. Esempi di RMN su materia organica proveniente da vari ambienti (da Huc, 1983). 

 

• La spettrofluorimetria 

La fluorescenza della materia organica dipende da un numero considerevole di fattori 

fisico-chimici, come l’aromaticità, la superficie delle strutture poliaromatiche, la polarità 

dell’ambiente e la sua rigidità, ecc.. Essa è di notevole importanza nel quadro dei metodi 

microfotometrici. 

Si deve inoltre considerare che la fluorometria implica un’eccitazione del campione 

tramite un fascio UV, e questo implica una leggera degradazione a causa dell’effetto dei 

fenomeni fotochimici. 
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I metodi distruttivi 

Sono essenzialmente dei metodi termici e comprendono: 

• La pirolisi Rock-Eval 

Può essere applicata sulla materia organica totale (MOT) o sul kerogene allo stesso modo 

che sulle rocce, come precedentemente descritto. I risultati sono in generale più affidabili 

poiché non vi è il disturbo della fase minerale.  

 

• L’abbinamento pirolisi-cromatografia in fase gassosa (piro-GC) 

Questa tecnica rivela la composizione molecolare degli idrocarburi liberi e degli 

idrocarburi liberati durante la pirolisi, cioè rispettivamente l’equivalente dei picchi S1 e S2 

del Rock-Eval. La figura 6.10 mostra un esempio di sincronizzazione programmata di 

operazioni di pirolisi e di cromatografia.  

 

 
Fig. 6.10. Programmazione e sincronizzazione delle operazioni di piro-cromatografia (da Bertrand, 
1986). 
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6.5. Metodi di caratterizzazione della materia organica solubile 
La maggior parte dei metodi precedentemente descritti possono essere applicati anche sui 

composti solubili (per esempio l’analisi elementare, l’infrarosso, ecc…).  

Gli oli, i bitumi e gli affluenti della pirolisi sono completamente solubili nei solventi 

organici polari. Questa proprietà rende possibile, almeno per le frazioni degli idrocarburi (HC 

non aromatici e HCR), la loro analisi molecolare. Tale analisi è fondata su delle sequenze di 

frazionamento successive, il cui potere di risoluzione va fino all’individuazione delle 

molecole (cromatografia in fase gassosa), e alla determinazione delle loro strutture 

(spettrometria di massa). 

La scelta delle tecniche di frazionamento e la loro organizzazione in una data sequenza 

dipende dall’obbiettivo che ci si propone.  

 

6.5.1. Cromatografia 
La cromatografia, nata come tecnica separativa e sviluppatasi in seguito anche come 

tecnica analitica, si basa sul fatto che i vari componenti di una miscela tendono a ripartirsi in 

modo diverso tra due fasi, in funzione della loro affinità con ciascuna di esse. Mentre una fase 

rimane fissa (la fase stazionaria), ed è generalmente un solido o un gel, un'altra fase, liquida o 

gassosa, (la fase mobile) fluisce su di essa trascinando con sé i componenti della miscela che 

più le risultano affini. 

L'invenzione della cromatografia viene attribuita al biochimico russo Mikhail Cvet nel 

1906, che riuscì, con questa tecnica, a separare la clorofilla da un estratto vegetale. Cvet 

procedette ponendo una piccola quantità di estratto alla sommità di una colonna di vetro piena 

di polvere di carbonato di calcio; successivamente lavò il campione facendo percolare 

attraverso la colonna dell'etere di petrolio. A mano a mano che l'etere di petrolio fluiva 

trascinando con sè il campione, quest’ultimo si separava in bande di diverso colore (da qui il 

nome "cromatografia"), ciascuna delle quali procedeva verso il fondo della colonna con 

diversa velocità. Con l’esperimento citato Cvet mise in evidenza la possibilità di impiegare 

questo sistema di frazionamento, creando le basi della moderna cromatografia. Il termine si 

riferisce alla separazione in bande di diverso colore e viene ancor oggi utilizzato, anche se 

raramente la separazione si basa sulla differenza cromatica. Infatti questa tecnica è oggi 

applicata anche all'analisi di sostanze incolori con procedimenti più elaborati ed 

apparecchiature di notevole complessità. Con il termine cromatografia oggi si indicano le 

varie tecniche separative, applicabili a miscele di sostanze, basate sulla distribuzione fra due 
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fasi. Esse si basano tutte sulla diversa velocità con cui i differenti componenti di una miscela 

migrano in una fase stazionaria sotto l'influenza di una fase mobile, che trascina lungo il 

sistema i soluti che costituiscono la miscela in esame. 

 

Tipi di cromatografia 
Dal primo esperimento di Cvet la tecnica si è estremamente evoluta. Oggi esistono vari 

tipi di cromatografie, generalmente classificate in funzione della natura delle fasi stazionarie e 

mobili. La seguente tabella ne riassume alcune. 

 

tipo fase stazionaria fase mobile 

gas cromatografia (GC) solida o liquida  
supportata su solido gas 

cromatografia liquida ad alta pressione 
(HPLC) solida liquida 

cromatografia a permeazione di gel  
(GPC) solida liquida 

cromatografia a scambio ionico solida liquida 
cromatografia su strato sottile  

(TLC) solida liquida 

adsorbimento su colonna solida o liquida  
supportata su solido liquida 

elettroforesi gel -- 
 

Nelle nostre analisi la tecnica adottata e quella della Gas Cromatografia con fase 

stazionaria solida e fase mobile gassosa (GC). 

 

6.5.2. Gas Cromatografia (GC) 
La Gas Cromatografia, nota anche come GC (o Cromatografia gas-liquido, GLC) è una 

tecnica cromatografica impiegata principalmente a scopo analitico. Come tutte le 

cromatografie, si basa sulla diversa ripartizione di un miscuglio di sostanze tra una fase 

stazionaria ed una fase mobile, in funzione dell'affinità di ogni sostanza con esse (Fig. 6.11). 

Con questa tecnica è possibile analizzare campioni gassosi, liquidi o solidi. La GC ha 

conosciuto il suo grande boom negli anni '60 e tuttora conserva una posizione di primo piano 

fra le tecniche di separazione di miscele complesse. È possibile recuperare le specie chimiche 

in uscita dalla colonna e sottoporle ad analisi successive (ad esempio, la Spettrometria di 

Massa) allo scopo di individuarne natura e composizione. L'unica grande limitazione della 

cromatografia in fase gassosa è rappresentata dal dover vaporizzare il campione. Esiste 
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tuttavia una lunga serie di applicazioni (a cominciare dall'analisi dei composti di per sè 

volatili e dei gas) che rendono necessaria la presenza del gas-cromatografo in ogni laboratorio 

di analisi. 

 

 
Fig. 6.11. Schema di un tipico Gas Cromatografo per la separazione di miscele di componenti. La 
parte inferiore dell’immagine mostra la separazione dei componenti della fase mobile durante il 
movimento nella colonna cromatografica (da Peters et al., 2005).  

 

I meccanismi di separazione che si sfruttano in gas cromatografia sono sostanzialmente 

due: 

1. Adsorbimento. La fase stazionaria è un solido sulla cui superficie si trovano dei siti 

attivi in grado di stabilire una serie di legami secondari (dipolo-dipolo, ponte idrogeno, Van 

der Waals, dipolo-dipolo indotto, ecc.) con le diverse molecole della miscela da separare, si 

tratta perciò di Cromatografia a gas-solido (GSC, Gas-Solid Chromatography).  

2. Ripartizione. La fase stazionaria è liquida per cui si verifica una vera e propria 

solubilizzazione delle sostanze nella fase stazionaria, esse si suddividono tra le due fasi 

immiscibili. Si tratta di Cromatografia a gas-liquido (GLC Gas-Liquid Chromatography). La 

fase stazionaria è generalmente costituita da un liquido non volatile supportato su una polvere 

che riempie uniformemente una colonna ("colonna impaccata") oppure distribuito come film 

sottile spesso qualche micrometro sulla parete interna di una colonna di lunghezza superiore 

ai 10 metri e di diametro inferiore al millimetro ("colonna capillare"). Tale liquido può variare 

a secondo dell'applicazione, ossia del tipo di composti che si intendono analizzare. La fase 

mobile è un gas, detto anche gas di trasporto. Generalmente vengono scelti gas chimicamente 

inerti quali l'azoto o l'elio; per alcune applicazioni viene utilizzato l'idrogeno. Il campione, 

posto in testa alla colonna e sottoposto al flusso costante del gas di trasporto, viene separato 

nelle sue componenti in funzione della loro affinità (di solito per polarità) alla fase fissa. Per 
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migliorare la separazione la temperatura della colonna può essere tenuta costante ("isoterma") 

o fatta variare secondo un gradiente desiderato. Quando il campione esce dall'estremità finale 

della colonna (si dice che è stato eluito) viene raccolto da un rivelatore. Il diagramma che 

rappresenta il segnale generato dal rivelatore in funzione del tempo - fissato a zero l'istante in 

cui il campione è stato immesso nella colonna - è il cromatogramma del campione. Il 

cromatogramma si presenta come una sequenza di picchi di varia ampiezza ed altezza 

distribuiti lungo l'asse del tempo. Dal tempo di ritenzione di ogni picco è possibile dedurre 

l'identità del composto eluito; dall'area o dall'altezza dei picchi è possibile dedurre le quantità 

dei vari composti presenti nel campione analizzato.  

 

Fasi analitiche  
1. Introduzione del campione 

Il campione viene generalmente introdotto con una siringa nella colonna in piccolissime 

quantità (pochi microgrammi, 10-6 µg) spesso preventivamente sciolto in un solvente 

opportuno. Come accennato il campione può essere introdotto direttamente in testa alla 

colonna (iniezione on-column) o passare attraverso una camera di ripartizione, dove viene 

vaporizzato ed ulteriormente diluito da un gas ausiliario (iniezione split-splitless). 

 

2. Colonne 

Le colonne si dividono in due classi: impaccate e capillari.  

Le colonne impaccate sono simili a quelle della tradizionale cromatografia su colonna; 

sono tubi di rame, acciaio o vetro di diametro dell'ordine del centimetro e lunghezza di un 

metro o più, piegati a spirale o a U e riempiti con la fase stazionaria costituita da un solido di 

supporto ed un liquido non volatile. Il solido di supporto è spesso gel di silice, allumina o 

carbone, che viene impregnato del liquido che costituisce l'effettiva fase stazionaria. La scelta 

del liquido è in funzione dei composti che si vogliono separare ed è estremamente ampia. In 

genere si usa olio o grasso di silicone, glicoli polietilenici (Carbowax), oli di vaselina o 

trietanolammina. 

Le colonne capillari sono sottilissimi tubi di silice di diametro generalmente non 

superiore a 0,53 millimetri e di lunghezza non inferiore ai 10 metri, avvolte a spirale su un 

supporto metallico. La fase stazionaria è spalmata in maniera uniforme sulla superficie interna 

della colonna, dove forma un film di spessore costante che, a seconda del potere risolutore 

della colonna, varia generalmente tra 0,5 e 2,5 µm. Il film è spesso costituito da metil-siliconi 
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modificati su cui sono inseriti vari gruppi funzionali a seconda della classe di composti da 

analizzare. 

3. Rivelatori 

Ve ne sono di diversi tipi che si differenziano in funzione del principio fisico utilizzato. 

Le due classi più comuni sono quelle dei rivelatori a conducibilità termica e dei rivelatori a 

ionizzazione di fiamma (o FID). Un rivelatore a conducibilità termica è costituito da due 

filamenti riscaldati elettricamente e mantenuti a temperatura costante. Su uno scorre il gas di 

trasporto puro, sull'altro scorre il gas in uscita dalla colonna. Quando una sostanza viene 

eluita, il secondo filamento subirà un raffreddamento o un riscaldamento rispetto al primo per 

via del calore più o meno facilmente asportato dal gas della sostanza eluita. Tale variazione di 

temperatura si riflette in una variazione di resistenza, che viene amplificata e rappresenta il 

segnale del rivelatore. 

In un rivelatore a ionizzazione di fiamma il gas di trasporto in uscita dalla colonna viene 

mescolato a idrogeno (o ad azoto, se l'idrogeno è il gas di trasporto) e bruciato quando una 

sostanza viene eluita. Nella fiamma si producono ioni che vengono raccolti sulla supeficie del 

rivelatore e danno origine ad una corrente elettrica che, amplificata, rappresenta il segnale del 

rivelatore. Nonostante non veda tutte le sostanze che non bruciano (ad esempio, l'acqua), il 

FID è uno dei rivelatori più diffusi. 

Altri tipi di rivelatori sono quelli a raggi β e a cattura elettronica, questi ultimi preferiti 

per l'analisi di composti contenenti atomi elettronegativi. All'uscita di una colonna 

cromatografica si può porre uno spettrometro di massa, per avere indicazioni sui pesi 

molecolari di ogni sostanza eluita. 

 

Cromatogramma 
Un cromatogramma è il grafico prodotto da un’analisi cromatografica che correla la 

risposta del rivelatore del gas-cromatografo al tempo, ossia al volume di eluizione. Consiste in 

una serie di picchi che rappresentano l'eluizione dei singoli analiti, separati dal processo 

cromatografico (Fig. 6.12). Oggi è generato il più delle volte da software delicati che 

raccolgono il segnale del rivelatore e lo elaborano e possono fornire anche dati 

composizionali. 

La qualità di una separazione cromatografica è legata alla capacità del sistema di separare 

i picchi dei vari analiti presenti nel campione. 
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Fig. 6.12. Esempio di cromatogramma di una miscela di tre sostanze 

 

6.5.3. Spettrometria di massa 
La spettrometria di massa è una tecnica analitica applicata sia all'identificazione di 

sostanze sconosciute, sia all'analisi di sostanze in tracce. Viene comunemente usata in 

combinazione con tecniche separative, quali la gas cromatografia e la cromatografia in fase 

liquida (HPLC), o, più recentemente, con tecniche ionizzanti quali il plasma a induzione. Il 

principio su cui si basa la spettrometria di massa è la possibilità di separare una miscela di 

ioni in funzione del loro rapporto massa/carica generalmente tramite campi magnetici statici o 

oscillanti. Tale miscela è ottenuta ionizzando le molecole del campione, in generale facendole 

attraversare da fascio di elettroni ad energia nota. Le molecole ionizzate sono instabili e si 

frammentano in ioni più leggeri secondo schemi tipici in funzione della loro struttura chimica. 

Il diagramma indica l'abbondanza di ogni ione in funzione del rapporto massa/carica è il 

cosiddetto spettro di massa, tipico di ogni composto in quanto direttamente correlato alla sua 

struttura chimica ed alle condizioni di ionizzazione cui è stato sottoposto. 

La spettrometria di massa prevede le seguenti fasi: 

1. Introduzione del campione 

Gli spettrometri di massa operano in condizioni di alto vuoto a seconda della sezione 

dello strumento considerata 10-4 mmHg nella sezione di ionizzazione (fanno eccezione i 

sistemi di ionizzazione a pressione atmosferica (i.d. APCI) e a plasma ICP); 10-8 mmHg nel 
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sistema di analizzazione (separazione degli ioni) e nel sistema di rivelazione. Tutto ciò è 

necessario per poter ottenete uno spettro con buona risoluzione in quanto l'analizzatore dello 

spettrometro di massa separa in base alla quantità di moto. La presenza di molecole di gas 

atmosferico, infatti, potrebbero interferire con gli ioni, variandone l'energia cinetica e 

peggiorando il rapporto S/N (signal/noise). 

L'analita viene introdotto nello strumento in quantità di pochi microgrammi. Con questi 

pesi la maggior parte degli analiti è in fase gassosa; i solidi che non sublimano vengono 

vaporizzati inserendoli accanto al filamento di ionizzazione. Se lo strumento è collegato in 

uscita ad una colonna cromatografica, come è ormai prassi, il campione entra nello strumento 

al termine dell'eluizione o direttamente in fase gassosa o tramite un dispositivo di 

vaporizzazione immediatamente a valle della colonna. 

 

2. Ionizzazione 

• Ionizzazione da impatto 

Il campione, gassoso o vaporizzato, transita in una apposita camera di ionizzazione in cui 

attraversa perpendicolarmente un flusso di elettroni generati da un filamento incandescente di 

tungsteno o di renio. L'impatto degli elettroni con le molecole dell'analita produce una miscela 

di ioni positivi che iniziano ad essere accelerati verso la camera di separazione da un campo 

elettrico opportunamente tarato. Modulando l'energia del flusso degli elettroni è possibile 

modificare la composizione della miscela di ioni prodotta dall'impatto: 

- fino a circa 14 eV l'energia degli elettroni è sufficiente per ionizzare la molecola senza 

provocarne un'ulteriore decomposizione, questo consente di determinare con migliore 

precisione il peso molecolare;  

- con energie superiori, fino a 80 eV, lo ione molecolare subisce frammentazione 

secondo meccanismi legati alla sua struttura chimica, lo spettro dei frammenti prodotti 

aiuta a ricavare la struttura della molecola.  

Questa tecnica di ionizzazione è la più diffusa in quanto adatta alla maggior parte delle 

applicazioni. 

• Ionizzazione di campo 

Più adatta a prodotti poco volatili, consiste nel porre il campione su un anodo di metallo o 

di grafite che viene sottoposto ad un intensissimo campo elettrico (108 V/cm). Dalle molecole 

poste sull'anodo viene estratto un elettrone, lo ione molecolare formatosi si allontana in 

direzione di una fessura di uscita che funge da catodo. In alternativa al campo elettrico, la 

 90



ionizzazione è ottenibile anche con un raggio laser focalizzato sul campione (matrix-assisted 

laser desorption ionization, MALDI). 

• Ionizzazione chimica 

Consiste nello ionizzare per impatto elettronico una certa quantità di metano; le molecole 

ionizzate vanno poi ad urtare le molecole del campione, ionizzandole a loro volta o per 

sottrazione di un elettrone o per cessione di uno ione H+, specialmente se l'analita contiene 

atomi "basici" come nel caso delle ammine o degli eteri. Come la tecnica precedente, è 

considerata una modalità soft di ionizzazione che produce miscele ricche di molecole 

ionizzate integre. 

• Ionizzazione al plasma 

Gli ioni vengono prodotti introducendo il campione vaporizzato in una “torcia” di plasma 

a induzione, generalmente prodotto con argon ad elevata purezza. Questo tipo di ionizzazione, 

insieme ad un analizzatore ad elevata sensibilità, è quella che offre oggi le migliori prestazioni 

in termini di sensibilità dello strumento; è possibile rilevare elementi in concentrazioni fino a 

poche parti per miliardo (ppb). 

 

3. Separazione degli ioni 

Qualunque sia il metodo impiegato per ionizzare il campione, il flusso di ioni prodotto 

entra nell'analizzatore, cioè in un dispositivo capace di separare gli ioni in funzione del loro 

rapporto massa/carica (m/z), come un monocromatore separa le diverse lunghezze d'onda in 

spettrofotometria. 

 

4. Rivelatori 

Si tratta generalmente di dinodi, cioè moltiplicatori elettronici capaci di amplificare la 

debolissima corrente prodotta dagli ioni che hanno superato l'analizzatore. I segnali ottenuti in 

questo modo vengono poi trasmessi ad un calcolatore dotato di software in grado di fornire 

l'abbondanza di ogni ione in funzione della sua massa, cioè lo spettro di massa finale. L'uso 

dei calcolatori permette anche la gestione automatica dei parametri dello strumento in 

relazione alle librerie di spettri, in modo da automatizzare l'identificazione dei composti in 

base al loro spettro ed alle condizioni operative in cui è stata condotta l'analisi. 
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Cenni sull'interpretazione di uno spettro 
Picco genitore 

Nelle applicazioni di routine, gli spettri vengono rappresentati come istogrammi che 

riportano l'abbondanza di ogni ione in funzione della sua massa, ipotizzando ragionevolmente 

che tutti gli ioni prodotti dall'analisi abbiano carica singola. Le abbondanze vengono riportate 

come rapporto rispetto al picco base, che è il picco più abbondante osservato nello spettro. 

Tale normalizzazione permette di avere spettri che sono funzione solamente dell'analita e 

delle condizioni di analisi. Il picco base non sempre coincide con il picco genitore, che è 

invece il picco che corrisponde alla molecola ionizzata e che consente di stabilire quindi il 

peso molecolare dell'analita. In genere, più uno ione molecolare è stabilizzato (per effetto 

induttivo o per risonanza), maggiore è la sua probabilità di giungere intatto al rivelatore, 

maggiore quindi sarà la sua abbondanza. Dall'abbondanza del picco genitore è possibile già 

ipotizzare a quale classe di composti appartenga l'analita. Nel caso della ionizzazione da 

impatto a medie energie si ha: 

• dallo 0 al 10% circa: alcani lineari, alogenuri alchilici, esteri, alcoli, acidi carbossilici;  

• dal 10% al 50% circa: alcheni, polieni coniugati, aldeidi, chetoni, eteri;  

• dal 50% circa al 100%: composti aromatici, cicloalcani, mercaptani;  

Qualora si desideri aumentare l'abbondanza del picco genitore, occorre o ridurre l'energia 

impiegata nella ionizzazione da impatto o ricorrere a tecniche di ionizzazione più soft quali la 

ionizzazione chimica o di campo. 

 

Effetti isotopici 

Il numero di picchi osservati in uno spettro di massa è sempre maggiore di quello dei 

frammenti prodotti dall'analisi, questo perché ogni picco è accompagnato da picchi satellite, 

prodotti da ioni contenenti isotopi minoritari dei vari elementi. Dato che i rapporti medi tra le 

diverse quantità di isotopi di uno stesso elemento in natura sono noti e sostanzialmente 

costanti, dall'abbondanza dei picchi satellite è possibile ricavare informazioni che consentono 

di ipotizzare la formula bruta dell'analita. 

Un esempio particolarmente chiaro di questo effetto riguarda il cloro ed il bromo, la cui 

presenza nello spettro è immediatamente evidente: 

• Il cloro è presente in natura con due isotopi 35Cl, 75% circa, e 37Cl, 25% circa. Questo 

fa sì che gli ioni contenenti un atomo di cloro producano due picchi, uno a peso molecolare M 

ed uno a peso molecolare M+2 in rapporto 3:1.  
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• Il bromo è presente in natura con due isotopi 79Br, 51% circa, e 81Br, 49% circa. 

Questo fa sì che gli ioni contenenti un atomo di bromo producano due picchi, uno a peso 

molecolare M ed uno a peso molecolare M+2 in rapporto circa 1:1.  

Un effetto meno marcato è prodotto anche dal carbonio, dato che 13C ha un'abbondanza in 

natura dell'1% circa. Esistono in letteratura tabelle (le tabelle di Beynon) che mettono in 

correlazione le distribuzioni dei picchi satellite con la formula bruta di un composto; tali 

funzioni sono ormai integrate nei software di analisi ed interpretazione degli spettri di massa. 

 

Frammentazioni 

Abbiamo visto che il picco genitore è quello prodotto dalla molecola dell'analita 

ionizzato; avendo perso un elettrone, la molecola è diventata un radicale-ione che, instabile, si 

può decomporre in frammenti che sono radicali e ioni. I primi, essendo neutri, non giungono 

al rivelatore, ma la loro massa può essere dedotta per differenza tra il peso molecolare del 

picco genitore e quello dei frammenti ionici. Gli ioni sono anch'essi stabilizzati per effetto 

induttivo e per risonanza, pertanto la presenza nello spettro di ioni di pesi molecolari 

caratteristici è rivelatrice della presenza di alcuni gruppi nella molecola. 

 

6.5.4. Gas Cromatografia/Spettrometria di Massa 
Sintetizzando quanto sopraesposto, il principale metodo usato per valutare i biomarkers è 

quello della GC/MS computerizzata (McFadden, 1973; Watson, 1997). Un tipico sistema 

GC/MS compie sei funzioni, indicate nella figura 6.13 come segue: 

1. separazione dei componenti tramite gas cromatografia; 

2. trasferimento dei componenti separati nella camera ionizzante dello spettrometro di 

massa; 

3. ionizzazione; 

4. analisi di massa; 

5. rivelazione degli ioni tramite moltiplicatore elettronico; 

6. acquisizione, trattamento e visualizzazione dei dati tramite computer; 

La GC/MS può essere usata per rilevare e identificare i biomarker usando il tempo di 

ritenzione gas cromatografico, i pattern di eluizione e i relativi pattern di frammentazione 

spettrale di massa caratteristici delle loro strutture. 
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Fig. 6.13. Schema delle principali fasi operative nella GC/MS (da Peters et al., 2005). 

 

Tale analisi è in generale applicata su una precisa frazione di oli, per esempio alla 

frazione iso-ciclo degli idrocarburi saturi. All’uscita della colonna cromatografica, il FID è 

sostituito dallo spettrometro di massa. Un fascio di elettroni bombarda le molecole, gli ioni e i 

frammenti. Questa ionizzazione produce dei picchi a corrente ionica di intensità proporzionale 

alla concentrazione di ogni specie presente nella miscela. La registrazione di questi picchi nel 

tempo fornisce un cromatogramma gassoso (corrente ionica totale o TIC) equivalente a quella 

che si ottiene con un FID (Fig. 6.14). I diversi frammenti vengono deviati nel campo 

magnetico dello spettrometro in funzione della loro massa, i frammenti più pesanti saranno 

quelli meno deviati. L’analisi dello spettro di frammentazione (o spettro di massa) dà 

indicazioni sulla struttura delle molecole. Ad ogni tempo di ritenzione del cromatogramma 

corrisponde uno spettro di massa che è registrato sul sistema di stoccaggio informatico dello 

strumento. L’ulteriore trattamento dei dati permette di accedere a due tipi di informazioni. 

Sapendo che alcune specie molecolari forniscono dei frammentogrammi caratteristici (come i 

frammenti di massa m/z 191 per la famiglia degli opani), è possibile ottenere selettivamente il 

cromatogramma di una famiglia particolare (frammentogramma di massa x) e di studiarne 

così la ripartizione dei differenti termini o isomeri. È anche possibile determinare, grazie allo 

spettro di massa ottenuto, la struttura di una molecola corrispondente ad un picco del 

cromatogramma, o del frammentogramma (Fig. 6.15). Nella figura 6.14 è riportato un 

esempio di analisi in GC/MS riferita alla frazione neutra N1 del campione TR6. Ottenuto il 

cromatogramma gassoso (corrente ionica totale) si ottengono i cromatogrammi delle varie 

famiglie molecolari ad esso appartenenti conoscendone i vari ioni molecolari (m/z 57 + 71 + 85 
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+ 99 + 113 per gli alcani; m/z 191 per gli opani; m/z 213 + 215 + 231 per gli sterani). Analizzando 

gli spettri di massa dei picchi di ciascuna famiglia si identificano successivamente i vari 

componenti ad essa appartenenti. Come esempio, è riportato in figura 6.15 l’identificazione 

del componente 17α, 21β –hopane eluito nel cromatogramma m/z 191 a 39,8 minuti (Fig. 

6.14).  
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Fig. 6.14. Analisi in GC/MS della frazione neutra N1 (campione TR6). Sono illustrati il 
cromatogramma gassoso totale (corrente ionica totale) e i cromatogrammi caratteristici delle varie 
specie molecolari ad esso appartenenti. I cromatogrammi delle varie famiglie molecolari sono stati 
ottenuti con i relativi ioni molecolari (m/z 57 + 71 + 85 + 99 + 113 per gli alcani; m/z 191 per gli 
opani; m/z 213 + 215 + 231 per gli sterani).   
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Fig. 6.15. Spettro di massa del componente eluito nella frazione degli opani a 39,8 minuti (vedi fig 
6.13). Lo spettro permette di identificare tale componente come 17α, 21β –hopane. 
 

6.6. La petrografia organica 
La petrografia organica potrebbe essere definita come la disciplina che studia il modo con 

cui la materia organica, componente comune delle rocce sedimentarie, contribuisce alla loro 

composizione chimica e strutturale, così come alla loro evoluzione. Una definizione più 

pragmatica della petrografia organica e certamente più conforme all'eterogeneità del 

contenuto organico delle rocce stesse, recita “la petrografia organica consiste nello studio 

dell'origine e dell'evoluzione dei componenti organici delle rocce”. 

Una parte dell'eterogeneità della materia organica sedimentaria si evidenzia a scala 

microscopica. È dunque il microscopio ottico che costituisce lo strumento base della 

petrografia organica. Questo permette la visualizzazione delle microstrutture e la descrizione 

morfologica dei componenti. 

La caratterizzazione delle proprietà fisiche e chimiche dei componenti petrografici esige 

delle tecniche di investigazione sofisticata ed un linguaggio appropriato. 
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Stopes nel 1935 conia il termine "macerale" come indicativo di frammenti riconoscibili di 

materia organica nei carboni. Egli lo considera corrispondente al termine “minerale” per il 

mondo inorganico. 

I “macerali” sono delle unità organiche che hanno determinate proprietà ottiche e 

chimiche. Essi derivano da unità biologiche iniziali (per esempio i tessuti botanici, le spore o 

le cuticole) mediante i fenomeni di deposizione e di torbificazione in ambiente acquatico (da 

cui ne deriva l’origine latina "macerare") insieme a processi di diagenesi organica. 

Lo sviluppo di tecniche che permettono la caratterizzazione più precisa dei “macerali” e 

non più soltanto la loro descrizione morfologica ne ha modificato il significato originario. 

Spackman (1958) pertanto ha proposto un nuovo significato per il termine "macerale": 

«... macerals are organic substance, or optically homogeneous aggregates of organic 

substances, possessing distinctive physical and chemical properties, and occurring naturally 

in the sedimentary, metamorphic, and igneous materials of the earth.» 

I lavori indirizzati alla descrizione delle proprietà fisiche e chimiche dei “macerali” sono 

basati essenzialmente su due metodi. 

Il primo metodo consiste nel separare fisicamente i “macerali” dalla roccia. Si possono 

prelevare direttamente le particelle in questione tramite operazioni di “picking", quando la 

scelta visuale e le manipolazioni sono possibili (Dormans et al., 1957; Murchison, 1966; 

Winans et al., 1984), o si possono effettuare separazioni densimetriche o per flottazione per 

ottenere dei concentrati molto puri (Kinghorn & Rahman, 1980; Dyrkacz et al., 1984). 

Numerosi autori hanno utilizzato i concentrati per caratterizzare i “macerali” applicando 

mezzi analitici della chimica o della geochimica. Tra questi possiamo citare l'analisi 

elementare (Dormans et al., 1957; Tschamler & Di Ruiter, 1966), la spettrometria ad 

infrarossi (Murchison, 1966; Dirkacz et al., 1984; Kuehn et al., 1984), la risonanza magnetica 

nucleare del carbonio 13C (Pugmire et al., 1982), la risonanza paramagnetica elettronica 

(Silbernagel et al., 1984) ed infine l'analisi quantitativa e/o qualitativa (Cromatografia 

Gassosa e Spettrometria di Massa) degli effluenti di pirolisi (Larter & Douglas, 1979). 

Il secondo metodo consiste nel caratterizzare in situ i “macerali” tramite strumenti 

analitici come le microsonde. Tra questi strumenti analitici puntuali molto utilizzato è il 

misuratore del potere riflettente (Hoffmann & Jenkner, 1932). La riflettometria si rivela 

insufficiente però quando allo studio classico della determinazione diagenetica si aggiunge lo 

studio della trasformazione termica dei “macerali”.  
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6.6.1. Gli scopi della petrografia organica 
La petrografia organica ha 3 tre obiettivi principali: 

1. la descrizione dell’insieme dei componenti microscopici della materia organica 

sedimentaria (macerali);  

2. l'evoluzione diagenetica dei "macerali", cioè la determinazione dell'effetto termico 

subito ed il grado di maturazione; 

3. la caratterizzazione e l’evoluzione fisico-chimica dei componenti.  

 

6.6.2. Metodi di osservazione 
La petrografia organica è basata sull'osservazione microscopica sia in luce incidente che 

in luce trasmessa. L'osservazione in luce incidente si usa su sezioni lucide. È ereditata 

storicamente dalla petrografia dei carboni. Può essere utilizzata sia un'illuminazione in luce 

"normale" o "naturale", che permette la visualizzazione dei componenti per contrasto di 

riflettanza, sia un'illuminazione con un fascio blu o UV. In quest’ultimo caso, il fascio 

incidente provoca un’eccitazione elettronica della materia organica ed un insieme di filtri 

permette di osservare solo la fluorescenza. 

Le sezioni lucide possono essere preparate a partire dalla roccia grezza, dalla materia 

organica totale, dal kerogene, o dai concentrati densimetrici. Questi ultimi consistono in una 

frazione del miscuglio organico isolato dalla roccia tramite l'utilizzo di liquidi densi. Essi non 

rappresentano mai la totalità del miscuglio organico perché la frazione intimamente legata alla 

matrice minerale non può essere separata con questo metodo. 

Il tipo di sezioni lucide dipende dalla natura del campione e dallo scopo analitico. I 

concentrati densimetrici sono adatti allo studio della diagenesi tramite metodi 

microfotometrici selettivi. Gli studi a scopo sedimentologico necessitano dell’utilizzo di rocce 

grezze o della materia organica totale a secondo dei casi. Nella petrografia dei serbatoi 

petroliferi o nello studio petrografico dei fenomeni di migrazione degli idrocarburi è 

necessario che il lavoro sia sviluppato esclusivamente su roccia naturale.   

L'osservazione in luce trasmessa è utilizzata su preparati palinologici (palinofacies) o 

sulle classiche sezioni sottili. I preparati palinologici (palinofacies) consistono nel porre il 

residuo palinologico tra vetrino e coprioggetto. Il residuo è ottenuto ha partire dalle tecniche 

messe a punto dai palinologi, il cui scopo iniziale era quello di isolare le spore ed i pollini per 

determinarli a scopo stratigrafico. Si tratta di una tecnica relativamente simile a quello 

permette l'ottenimento del carbonio organico totale (TOC) o dei kerogeni (le differenze 
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tecniche riguardano soprattutto le quantità). Di conseguenza, il residuo palinologico può 

essere considerato, in prima approssimazione, come un kerogene o un TOC a secondo che 

venga eseguita un’estrazione tramite solventi o no.   

 

6.6.3. Descrizione del miscuglio organico  
Luce incidente 

In luce incidente, la descrizione del miscuglio organico è basata sulla classificazione dei 

“macerali” effettuata con la petrografia dei carboni (sistema Stopes-Heerlen). 

La distinzione tra i diversi gruppi di “macerali” è essenzialmente basata su criteri 

morfologici o cromatici, che variano in funzione del tipo di particella o del grado di diagenesi. 

Le huminiti (nelle ligniti) e le vitriniti (nei carboni) sono dei gel (solidi colloidali) i cui 

principali precursori sono tessuti vegetali e quindi rappresentano i componenti umici 

continentali. Si formano in condizioni anaerobiche, presentano una riflettanza intermedia tra 

le inertiniti e le liptiniti. Con l’aumentare dello stress termico (maturazione) la riflettanza 

aumenta linearmente mentre la fluorescenza diminuisce linearmente. La nomenclatura 

utilizzata indica le differenze nel grado di gelificazione (riempimenti delle membrane 

cellulari), nella preservazione delle strutture e nella frammentazione sedimentaria delle 

particelle.   

Le liptiniti (nelle ligniti) e le exiniti (nei carboni) sono i residui delle parti più resistenti 

degli organismi, hanno composizione principalmente lipidica. Si tratta di spore e pollini, ma 

anche di cuticole, di alghe, così come di diversi tipi di secrezioni (resine, secrezioni fogliari). 

Danno origine ad idrocarburi per alterazione termica. Emettono fluorescenza sotto eccitazione 

UV. Come le vitriniti, aumentano la riflettanza e diminuiscono la fluorescenza con la 

maturazione (polimerizzazione) a causa dello stress termico. 

Le inertiniti sono dei “macerali” che hanno subito dei fenomeni di alterazione pre- o 

sinsedimentaria (fusinizzazione). I loro precursori sono in maggioranza tessuti vegetali. Si 

formano in condizioni aerobiche per ossidazione della MO e presentano alta fluorescenza. 

Hanno riflettanza che resta costante con lo stress termico ed aumenta leggermente solo con 

l’ossidazione.  

Il problema della classificazione secondo Stopes-Heerlen deriva dalla confusione dovuta 

alla mescolanza svariati termini: paleobotanici (telinite, sporinite, alginite); morfologici 

(densinite); sedimentologici (liptodetrinite, fusinite); chimici (resinite), industriali (inertinite); 

diagenetici (exsudatinite).  
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Esistono altri tentativi di classificazione della materia organica, come per esempio quella 

di Robert (1979) normalmente utilizzata nelle prospezioni petrolifere. Essa è basata sulla 

stima visuale dell'intensità e del colore di fluorescenza delle "matrici organo-minerali". 

Questo metodo dà in generale buone informazioni nell’evoluzione diagenetica.  

È probabile che la classificazione petrografica nel futuro della materia organica evolva 

verso sistemi più specializzati, tuttavia attualmente il sistema Stopes-Heerlen costituisce il 

linguaggio comune dei petrografi organici ed è alla base della descrizione del contenuto 

organico osservato in luce incidente. Nel caso dei carboni, questa descrizione può essere 

completata da un'analisi quantitativa, chiamata analisi “macerale”. Questa è fondata sulla 

valutazione statistica delle percentuali in volume di ogni macerale, con un conteggio di 500 o 

1000 punti. 

 

Luce trasmessa 

La descrizione del contenuto organico in luce trasmessa viene effettuata soprattutto su 

residui palinologici. Con tali osservazioni può essere stabilito, in modo qualitativo (ed in 

modo quantitativo con conteggio per punti), il rapporto tra i detriti legnosi, di origine 

continentale detritica, e la materia organica sapropelitica, che si manifesta come flocculi 

amorfi. Quest’ultima è in generale autigena (plancton lacustre o marino), più idrogenata e 

generalmente è considerata come destrutturata dall’azione batterica. 

Questa descrizione è stato chiamata “palinofacies” (Combaz, 1964). È molto utilizzata 

nelle prospezioni petrolifere, ma anche nei programmi di ricerca come l’ODP (Ocean Drilling 

Program). 

Insieme a questa descrizione, gli specialisti di questa tecnica valutano anche il grado di 

maturità della materia organica per mezzo del grado di opacizzazione delle spore e dei pollini. 

In funzione all’opacità, comparata a tavole standard, essi attribuiscono al campione una valore 

compreso tra 1 e 5 chiamato Indice di Alterazione Termica o IAT (Correia, 1967; Staplin, 

1969). 

L’osservazione in luce trasmessa può anche essere effettuata sulle classiche sezioni sottili, 

in questo caso si tratta di descrivere il modo con cui i composti organici sono distribuiti nelle 

microfacies sedimentarie e non più la natura di essi. 
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6.7. Metodi per stabilire l’origine e la storia digenetica della materia 

organica. 
L'analisi elementare del kerogene ha mostrato che gli elementi chimici C, H, O, S, N, (per 

ordine decrescente di abbondanza media), costituiscono il 99% della MO; mentre il P ma 

anche Fe, V, Ni rappresentano la parte restante. Le abbondanze relative di questi elementi 

"maggiori" sono caratteristici dell'origine della MO sedimentaria. Vengono così calcolati i 

rapporti atomici H/C, O/C e S/C a partire dalle analisi elementari di ogni kerogene per avere 

una stima dell'abbondanza di ogni elemento. I valori ottenuti di H/C e di O/C sono riportati in 

un diagramma, detto di van Krevelen (1961), in cui ad ogni coppia (H/C; O/C) viene associata 

una struttura chimica che fornisce informazioni sul grado di aromatizzazione del kerogene 

analizzato o sul suo carattere alifatico. 

 

6.7.1. I grandi tipi di kerogene allo stadio precoce 
Le analisi elementari hanno permesso di raggruppare i kerogeni in quattro tipi (I, II, III ed 

IV) che si distinguono per differenti rapporti atomici H/C ed O/C. Ad ogni tipo corrisponde 

una natura e/o un'origine particolare.  

I campi di esistenza dei quattro tipi di kerogene sono illustrati nel diagramma di van 

Krevelen (1961) (Fig. 6.16).  

• Il tipo I è caratterizzato da alti valori di H/C (<1,5) e da bassi valori di O/C (>0,1). Si 

tratta di kerogene contenente pochi composti aromatici e/o eteroaromatici (contiene N,S,O). Il 

"kerogene-tipo" di questa famiglia corrisponde ad un materiale molto alifatico di origine 

algale (derivante dalla specie Botryoccocus braunii) o batterica, sedimentato in ambienti 

lacustri molto ristretti (caratterizzati da forte alcalinità e/o alta salinità). Esso può essere 

completamente destrutturato dall’azione batterica, o preservare la morfologia come nelle 

“bogheads” o nelle torbaniti (carbone d’alghe). Il processo di preservazione selettiva è 

all'origine di questi kerogeni.   

• Il tipo II è caratterizzato da valori dei rapporti atomici H/C ed O/C intermedi tra il tipo 

I ed il tipo III. Questi kerogeni sono di origine marina, generati da materiale derivato da 

fitoplancton, da zooplancton e da batteri. La diversità delle particelle è in generale molto 

grande. In tale kerogene anche se si possono osservare resti ben preservati in funzione del loro 

chimismo iniziale (per esempio le Tasmanacee, le Leiosfere, ecc…), la maggior parte del 

detrito organico è spesso costituito da materia organica amorfa, verosimilmente derivante da 
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una biomassa planctonica autigena ed un bentos batterico. Questi sono i kerogeni che danno 

l'origine ai petroli grezzi e gas nel mondo.  

• Il tipo III è caratterizzato da rapporti atomici H/C bassi (<1) e O/C (>0,4) molto alti. I 

kerogeni di questa famiglia provengono dall'accumulo di materiale generato da vegetali 

superiori. Sono costituiti essenzialmente da strutture aromatiche e si distinguono per le 

numerose funzioni ossigenate che contengono. Questi kerogeni sono i costituenti di numerosi 

carboni (ligniti, carboni ed antracite) e rocce madri di petrolio (es.: giacimenti indonesiani). Il 

tipo III può rappresentare anche la MO di tipo I o II molto degradata. 

• Il tipo IV corrisponde a materiale organico continentale o marino caratterizzato da un 

rapporto H/C basso, associato a valori di O/C molto alti. Questa famiglia corrisponde a 

materiale rimaneggiato o molto ossidato. I kerogeni di questa famiglia non costituiscono 

giacimenti di interesse economico. 

Il tipo I e III sono ben definiti sul piano petrografico e geochimico, meno nette sono le 

differenze tra i tipi II e III (facies marine con apporti continentali o viceversa, zone deltizie, 

zone lagunari ecc..). Esistono anche rari casi in cui i tipi II e III costituiscono il contenuto 

organico della roccia. Questi casi richiedono dei paleoambienti con molti nutrienti e sviluppo 

fitoplanctonico notevole, sufficientemente anossici per assicurare la preservazione del 

deposito organico. Condizioni simili si possono individuare attualmente nelle piane tidali.  

In funzione chimismo queste differenti particelle, allo stadio precoce, hanno proprietà 

ottiche molto diverse. Le particelle idrogenate alifatiche (alghe ed exiniti) sono in generale 

molto fluorescenti. Al contrario le particelle molto aromatiche (vitriniti ed inertiniti) sono 

opache ed in generale non fluorescenti.  

Numerosi kerogeni di rocce madri (Bacino di Parigi, Formazione Monterey in California, 

Vena del Gesso in Italia) o di carboni (Illinois, ligniti di Mequinenza in Spagna, torbe e 

carboni bituminosi della Nuova Zelanda), presentano valori in zolfo elevati, fino al 17% in 

peso, e sono caratterizzati da rapporti atomici S/C superiori a 0,04 e talvolta vicini di 0,1. In 

questo caso vengono definiti dei nuovi sottotipi di kerogeni a partire dai tipi classici I, II e III 

e cioè tipi I-S, II-S e III-S. Tali valori alti dei rapporti atomici vanno posti in relazione con il 

processo di preservazione della materia organica chiamato "sulfurizzazione". Le rocce madri 

di questo tipo sono particolarmente studiate, infatti, la presenza di S nei kerogeni è all'origine 

di una generazione precoce di petroli (a basse profondità di seppellimento). 
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Fig. 6.16. Diagramma di van Krevelen. Le frecce indicano l'evoluzione termica dei diversi tipi di 
kerogene in funzione dei rapporti atomici idrogeno/carbonio (H/C) e ossigeno/carbonio (O/C). 

 

6.7.2. I meccanismi della diagenesi organica  
Capire i meccanismi della diagenesi organica è di fondamentale importanza in quanto da 

essi si può risalire al grado di maturità della materia organica. Essa inoltre permette di 

stabilire il grado di affidabilità dei dati ottenuti tramite le varie tecniche analitiche. 

 

Schema generale dell’evoluzione diagenetica della materia organica 
I rapporti atomici H/C ed O/C sono caratteristici anche dello stadio di maturità termica 

raggiunto dalla MO sedimentaria. I kerogeni delle differenti famiglie una volta seppelliti 

possono subire un'evoluzione (maturazione) controllata dalla temperatura e dal tempo (Fig. 

6.16). Questa evoluzione corrisponde ad una modifica delle strutture chimiche ed alla 

generazione di olio e di gas (Fig. 6.17). Gli stadi di maturazione possono essere illustrati, 

eccetto che per il tipo IV (sterile), nel diagramma di van Krevelen (1961) (Fig. 6.16) perché i 

rapporti atomici H/C ed O/C tendono ad evolvere durante la storia geologica del sedimento. 
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Tre linee evolutive delle coppie (H/C; O/C) convergono verso un polo carbonioso puro, la 

grafite, ma per tutte possono essere individuati tre stadi: 

• Diagenesi: il rapporto O/C diminuisce molto (perdite delle funzioni ossigenate), 

vengono generati CO2 e H2O.  

• Catagenesi: segue la diagenesi, il rapporto H/C diminuisce fortemente mentre il 

rapporto O/C resta approssimativamente costante. Perdite di CH, produzione di olio e quindi 

lo stadio terminale con produzione di gas: 75% pds in HC per il tipo I, 50% pds per il tipo II 

ed il 30%  pds per il tipo III. 

• Metagenesi: il rapporto H/C diminuisce durante questo ultimo stadio di maturazione a 

causa di una riorganizzazione strutturale del residuo (verso strutture poliaromatiche come 

l'antracite) e dell'eliminazione del metano. La fase estrema di questa evoluzione è la 

grafitizzazione (liberazione di CH4) sotto forma di gas secco.  

La figura 6.17 illustra i meccanismi e i percorsi di trasformazione della materia organica 

nel corso dell’evoluzione termica. 

I biomarkers contenuti nei bitumi, direttamente ereditati dalle molecole biologiche 

iniziali, scompaiono nel corso della catagenesi. Nel corso di questo stadio aumenta la 

proporzione relativa di bitumi “termici”, nei quali i caratteri biologici non sono più 

percettibili. La frazione NSO dei bitumi diminuisce alla fine della catagenesi. Come per i 

kerogeni, gli eteroatomi danno vita anche alla formazione di gas carbonico ed acqua. Oltre 

questo stadio nella materia organica si distingue solo una piccola componente formata di 

eteroatomi, con legami molto stabili (per esempio ponti eteri).  

L’evoluzione diagenetica consiste inizialmente in una degradazione, principalmente di 

origine batterica, dei biopolimeri iniziali. In seguito questi si ricondensano per formare 

geopolimeri insolubili che sono alla base della formazione del kerogene. Con la subsidenza e 

la temperatura, il kerogene subisce ulteriore evoluzione chimica. In una prima fase perde una 

grande parte del suo contenuto in eteroatomi, generalmente liberando gas carbonico, acqua, 

azoto ecc.. In una seconda fase avvengono delle reazioni di piroscissione termica che 

producono fasi fluide, oli e gas, essenzialmente composti da strutture idrocarboniose, e residui 

carboniosi in cui cresce l’aromaticità. 
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Fig. 6.17. Schema generale dell’evoluzione della materia organica . 

 

Nello stadio finale dell’evoluzione, il kerogene subirà soltanto una riorganizzazione 

mineralogica delle microstrutture, che tenderanno verso l’organizzazione cristallina della 

grafite, senza mai raggiungerla (eccetto che in alcuni rari casi di metamorfismo di contatto). 
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Capitolo 7  
 

7.1. Composto organico 
Viene definito “composto organico” qualsiasi composto del carbonio con un numero di 

ossidazione inferiore a +4. Sono pertanto esclusi l'anidride carbonica, l'acido carbonico ed i 

suoi sali, ovvero i bicarbonati e i carbonati. Il monossido di carbonio nonostante abbia un 

carbonio con numero di ossidazione minore è considerato un composto inorganico. 

L’atomo di Carbonio può avere: 

1. numero di coordinazione 4 (tetraedrica): forma 4 orbitali ibridi (sp3)1, con i quali 

forma  4 legami σ orientati verso i vertici di un tetraedro (angoli di 109°) 

 
2. numero di coordinazione 3 (planare): forma 3 orbitali ibridi (sp2)1, con i quali forma 3 

legami σ giacenti su un piano (angoli di 120°); rimane un orbitale pz1 perpendicolare 

al piano dei 3 legami σ, con il quale forma un legame π. 

 
3. numero di coordinazione 2 (lineare): forma 2 orbitali ibridi (sp)1, con i quali forma 2 

legami σ lineari (angolo di 180°); rimangono due orbitali, pz1 e py1, perpendicolari tra 

loro, con i quali forma due legami π. 

 
 

 

 107



7.2. Chimica organica 
La chimica organica si occupa delle caratteristiche chimiche e fisiche delle molecole 

organiche. L'aggettivo "organico" ha origini storiche; anticamente si pensava infatti che le 

sostanze estratte da tessuti provenienti da organismi viventi, vegetali o animali, possedessero 

proprietà peculiari derivanti proprio dalla loro origine "organica" e che quindi non potessero 

essere sintetizzate o che i loro equivalenti sintetici fossero diversi per la mancanza di queste 

particolari proprietà. La sintesi in laboratorio dell'urea e la constatazione che l'urea sintetica 

ha le medesime proprietà chimico-fisiche di quella estratta dall'urina fecero cadere questo 

assunto e portarono alla definizione di "composto organico" attualmente in uso (Fig. 7.1). 

 

 
Fig. 7.1. Classificazione dei principali gruppi di composti organici. 

 

In generale i composti organici sono costituiti da atomi di carbonio e idrogeno legati a 

qualche eteroatomo che può essere: ossigeno, azoto, zolfo, fosforo, silicio. In questi composti 

si trovano dei gruppi ricorrenti di atomi e legami che conferiscono alla molecola proprietà e 

reattività tipiche. Tali gruppi vengono detti gruppi funzionali, ed i composti sono suddivisi in 

classi a seconda del gruppo o dei gruppi funzionali. Questo tipo di classificazione prende il 

nome di sistematica organica. 

 

7.3. Le macromolecole 
Una macromolecola è una molecola di dimensioni molto grandi e di peso molecolare 

molto elevato. Le macromolecole sono comuni nei sistemi viventi ma comprendono anche i 

polimeri sintetici e artificiali. 
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Le macromolecole polimeriche sono tipicamente formate dall'unione di molecole più 

piccole, uguali o simili tra loro, ripetute molte volte (solitamente da 100 a oltre 1000) e 

possono essere lineari, ramificate o reticolate. 

Le macromolecole naturali più importanti sono: 

1. i polisaccaridi che appartengono ai glucidi;  

2. le proteine che appartengono ai protidi;  

3. il DNA e gli RNA che costituiscono gli acidi nucleici;  

4. i lipidi complessi.  

I polimeri sintetici comprendono le materie plastiche, le gomme sintetiche e le fibre 

tessili, ed hanno un vastissimo campo di applicazioni tecnologiche. I polimeri inorganici più 

importanti sono a base di silicio. 

 

7.3.1. Le macromolecole biologiche  
Tutti i viventi sono costituiti dalle stesse sostanze elementari. Esaminando la 

composizione della sostanza secca di un qualsiasi organismo troviamo che quattro elementi 

formano più del 90% del totale. Questi quattro elementi sono il carbonio, l’ossigeno, l’azoto e 

l’idrogeno. Quindi la loro importanza è già chiara; ma anche gli elementi che formano la parte 

restante hanno un ruolo determinante per i viventi. Il ferro, per esempio, è presente in 

percentuali ridottissime rispetto alle quattro sostanze citate prima, ma la sua carenza negli 

organismi animali ha delle conseguenze addirittura mortali, essendo il responsabile del 

trasposto dell’ossigeno nei tessuti. Stesso discorso vale per il magnesio nel regno vegetale: 

senza questo elemento la fotosintesi non sarebbe possibile.  

Tra le quattro sostanze che abbiamo citato il ruolo primario spetta al carbonio, un atomo 

dalle proprietà strabilianti: possiede quattro elettroni nel livello energetico più esterno e tende 

a formare quattro legami covalenti con altri atomi, in genere idrogeno o ossigeno. Dall’unione 

con questi elementi si formano alcune molecole molto importanti: gli idrocarburi. Queste 

molecole sono composte da catene o anelli di atomi di carbonio, con i legami rimanenti 

occupati da atomi di idrogeno. 

La più semplice molecola di idrocarburo è il metano, con formula CH4. In questa 

molecola l’atomo di carbonio è legato a quattro atomi di idrogeno, realizzando con ognuno di 

questi un legame covalente. La forma geometrica che assume la molecola è di tipo tetraedrico, 

con il carbonio al centro (Fig. 7.2).  
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Fig. 7.2. Molecola tetraedrica di metano 

 

Con due atomi di carbonio la molecola si allunga; si forma un legame covalente tra questi 

due atomi e i rimanenti legami si formano con l’idrogeno: si forma l’etano. Con tre atomi il 

discorso è identico… si nota quindi come la sequenza di composti è infinita.  

Esistono poi numerose varianti in quanto gli atomi di idrogeno possono essere sostituiti 

da gruppi funzionali diversi che fanno assumere alle molecole caratteristiche chimiche e 

fisiche diverse.  

Da queste strutture carboniose lineari, semplici, ramificate o ad anello si formano delle 

grosse molecole che si ritrovano i tutti i viventi: le macromolecole biologiche.  

Le macromolecole biologiche vengono divise in quattro gruppi:  

• Glucidi  

• Lipidi  

• Protidi  

• Acidi nucleici  

Una proprietà delle macromolecole biologiche è quella di essere “componibili”: sono cioè 

strutturate in unità di base che possono legarsi fra loro per formare molecole ancora più 

voluminose.  

Le unità di base vengono chiamate monomeri, mentre quelle che si formano dalla loro 

unione polimeri. La reazione chimica che unisce due monomeri è detta condensazione; 

durante questo processo si ha la liberazione di una molecola d’acqua. La reazione chimica che 

divide i polimeri prende il nome di idrolisi, e per avvenire ha bisogno della presenza di una 

molecola d’acqua.  
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Idrocarburi 
Rappresentano un gruppo di composti organici binari formati esclusivamente da atomi di 

carbonio C e di idrogeno H, classificati in diverse serie (dette omologhe), in base alla forma 

della molecola e al tipo di legame tra gli atomi di carbonio. Gli atomi di carbonio sono uniti 

tra loro in catene aperte (lineari o ramificate) oppure chiuse ad anello o cicliche; inoltre, i 

legami tra gli atomi di carbonio possono essere semplici (in tal caso l'idrocarburo è detto 

saturo), oppure doppi o tripli (idrocarburo insaturo); un caso particolare è quello in cui 6 

atomi di carbonio formano un anello in cui sono presenti tre doppi legami dislocati lungo 

l'intera molecola: si tratta della molecola del benzene, dalle caratteristiche chimiche peculiari, 

tanto che una prima grande distinzione tra gli idrocarburi è tra quelli che non contengono 

anelli benzenici (idrocarburi alifatici) e quelli derivati dal benzene (idrocarburi aromatici).  

Gli idrocarburi alifatici (dal greco "aleifar" = olio, grasso) sono suddivisi in due grandi 

gruppi: il primo gruppo è quello degli idrocarburi a catena aperta (o aciclici), che possono 

essere saturi (alcani o paraffine), insaturi (alcheni od olefine e alchini) o a doppi legami 

alternati o coniugati (dieni); il secondo gruppo è quello degli idrocarburi a catena chiusa (o 

aliciclici), saturi (cicloalcani) o insaturi (cicloalcheni) (Fig. 7.3). Gli alcani contengono 

esclusivamente legami di tipo σ e sono caratterizzati da una certa inerzia chimica. Il termine 

alternativo di paraffine (dal latino "parum affinis") deriva appunto dal fatto che questi 

composti hanno scarsa tendenza a reagire, perfino con acidi e basi forti. Quando reagiscono 

danno principalmente reazioni di sostituzione. Gli alcheni e alchini sono invece idrocarburi 

insaturi, in quanto contengono legami multipli: un doppio legame gli alcheni, un triplo legame 

gli alchini. Le loro reazioni caratteristiche sono reazioni di addizione, che tendono a portare la 

molecola nella condizione satura, con ibridazione sp3. 

Gli idrocarburi aromatici (o areni) si distinguono a seconda che contengano un solo anello 

benzenico (monociclici o mononucleari) o risultino dalla fusione di più anelli (policiclici o 

polinucleari) (Fig. 7.3).  

Gli idrocarburi sono composti fondamentali della chimica organica, in quanto da essi 

derivano formalmente, per sostituzione di uno o più atomi di idrogeno con gruppi funzionali, 

le varie classi di composti (per es., alcoli, aldeidi, ammine, acidi carbossilici ecc.). 
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Fig. 7.3. Suddivisione degli idrocarburi  

 

I gruppi funzionali 

Per gruppo funzionale si intende quel gruppo di atomi che determina le proprietà chimico-

fisiche e la reattività di un composto. I composti che contengono lo stesso gruppo funzionale, 

hanno caratteristiche molto simili fra loro, tanto da costituire una classe di composti organici. 

Ad esempio, il gruppo –COOH (carbossilico) caratterizza la classe degli acidi carbossilici, 

tutti composti con proprietà acide; il doppio legame carbonio-carbonio è il gruppo funzionale 

degli alcheni, tutti caratterizzati dal fatto di dare reazioni di addizione e così via. Nella tabella 

7.1 sono riassunti i gruppi funzionali tipici delle principali classi di composti organici. Diversi 

composti organici possono contenere due o più gruppi funzionali, come ad esempio gli 

idrossiacidi (ossidrile + carbossilico), i chetoacidi (chetonico + carbossilico), gli amminoacidi 

(amminico + carbossilico), i carboidrati (aldeidico o chetonico + due o più ossidrili). 
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Tab. 7.1. Gruppi funzionali delle principali classi di composti organici. 

 

7.4. La nomenclatura dei composti organici 
I composti organici sono molti milioni. E’ evidente come sia impossibile classificarli in 

assenza di una nomenclatura sistematica. Esistono due sistemi ufficiali di nomenclatura, che 

fanno riferimento alla CAS (Chemical American Society) e alla IUPAC (International Union 

Pure and Apllied Chemistry). Il nome di un composto organico deve avere funzione di 

un’etichetta identificativa dalla quale sia possibile ricavare tutte le informazioni che 

permettano di risalire alla struttura. Deve contenere una radice, che identifica il numero di 

atomi di carbonio che costituiscono la catena, e un suffisso, che identifica il gruppo 

funzionale. In presenza di più gruppi funzionali si ricorre all’utilizzo di prefissi. Dal nome si 
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deve capire anche la disposizione spaziale degli atomi (stereochimica). Accanto ai nomi 

ufficiali rimangono in uso, specie per le sostanze note da lungo tempo, nomi comuni (triviali). 

Le norme da seguire nella nomenclatura chimico-organica sono molte e, molto spesso, 

complicate. Tuttavia, per idrocarburi, composti monofunzionali e semplici composti 

polifunzionali si possono ricordare alcune regole fondamentali. 

 

Terminologia degli idrocarburi 
In un idrocarburo lineare la radice del nome definisce il numero di atomi di carbonio 

(met, et, prop, but, pent, es, etc), il suffisso (ano, ene, ino) indica la presenza o meno di un 

doppio o un triplo legame. 

1. In presenza di più doppi o tripli legami il suffisso ene o ino è preceduto da di, tri, 

tetra, a seconda che siano presenti due, tre o quattro doppi o tripli legami. 

2. La catena deve essere numerata per determinare la posizione dei doppi o tripli legami. 

La numerazione deve essere fatta in modo da dare ai doppi o tripli legami il numero più basso 

possibile. In presenza di un doppio e un triplo legame, la precedenza va al doppio legame. 

3. Negli idrocarburi ramificati si individua la catena più lunga di atomi di carbonio, che 

definisce la radice. Le catene laterali vanno intese come sostituenti ed elencate come prefissi 

utilizzando la terminologia dei radicali alchilici. I sostituenti vanno elencati in ordine 

alfabetico; davanti al nome va posto il numero che identifica la posizione nella catena. La 

numerazione va fatta in modo da dare ai sostituenti il numero più basso. In presenza di doppi 

o tripli legami la precedenza va ad essi. 

4. Gli idrocarburi ciclici assumono il prefisso ciclo. 

 

7.5. I fossili molecolari (biomarkers) 
I biomarkers (Eglinton et al., 1994; Eglinton & Calvin, 1967) sono fossili molecolari, 

ossia componenti organici lipidici o bituminosi preservati nei sedimenti, derivanti da 

precursori viventi. Sono composti di carbonio, idrogeno e altri elementi. Essi si trovano nei 

sedimenti, rocce e oli crudi e generalmente non mostrano cambiamenti nelle strutture rispetto 

i precursori organici molecolari sintetizzati dagli organismi dai quali derivano.  

I biomarkers sono utili perché le loro strutture forniscono molte informazioni riguardo la 

loro origine. Altri composti invece come il metano (CH4) e la grafite (carbonio quasi puro), 

anche se possono contenere informazioni circa la loro origine e storia geologica, sono poco 
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informativi perché ogni composto organico può generare questi prodotti quando viene 

sufficientemente riscaldato.  

Tre caratteristiche distinguono i biomarkers dagli altri composti organici: 

• i biomarkers hanno strutture composte da sub-unità ripetute, indicanti che i loro 

precursori erano componenti di organismi viventi; 

• ogni precursore dei biomarkers è presente solo in alcuni organismi; 

• le principali caratteristiche strutturali identificative dei biomarkers sono chimicamente 

stabili durante la sedimentazione ed il seppellimento; 

I biomarkers preservano le loro strutture identificativa anche durante la diagenesi 

(Capitolo 6; Fig. 6.17). Il termine diagenesi si riferisce alle alterazioni biologiche, fisiche e 

chimiche della materia organica che avvengono nei sedimenti prima dei significativi 

cambiamenti causati dalla temperatura (intorno a 50 °C). Catagenesi è il termine che viene 

dato al processo di alterazione termica della materia organica quando viene sepolta e viene 

riscaldata a temperature da 50 a 150°C. In normali condizioni di seppellimento questo 

processo richiede milioni di anni. Durante la catagenesi, i biomarkers subiscono variazioni 

strutturali che possono essere usate come indicatori del grado di riscaldamento delle loro 

rocce sorgenti o degli oli espulsi da queste rocce. Nell’intervallo di temperature 150-200°C, 

prima del metamorfismo, le molecole organiche vengono trasformate in gas nel processo 

definito metagenesi. I biomarkers, a causa della loro instabilità in queste condizioni, calano 

fortemente in numero o vengono completamente distrutti.  

 

Biochimica dei biomarkers 
Tutti gli organismi viventi hanno membrane lipidiche che rappresentano l’interfaccia tra 

gli ambienti intracellulari ed extracellulari (Fig. 7.4). Le membrane lipidiche definiscono il 

limite tra la vita e la “non-vita”. Gli Eucarioti contengono membrane lipidiche interne che 

racchiudono i nuclei e i vari organelli, molti dei quali si sono evoluti da simbionti procarioti 

(es. mitocondri e cloroplasti). Le membrane lipidiche svolgono vari ruoli, ma servono 

principalmente a regolare i processi osmotici cioè lo scambio di acqua, o vari soluti, tra le 

cellule, o i loro organelli, e l’ambiente esterno. I soluti includono ioni inorganici e componenti 

organici, tra cui prodotti metabolici di scarto, enzimi extracellulari, e composti per il 

riconoscimento e comunicazione intracellulare. 
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Fig. 7.4. Membrane lipidiche mono- e bistrato presenti nelle cellule procariote ed eucariote (da Peters 
et al., 2005). 

 

Il termine lipide non è ben definito. Una definizione approssimativa ma efficace è basata 

sulla loro grande solubilità in solventi organici (es., etere, cloroformio-metanolo, etano o 

benzene). Tuttavia molte biomolecole solubili non sono lipidi. Una definizione più precisa dei 

lipidi è che essi sono formati da biomolecole composte da petroli fissi, grassi e cere. Questa 

definizione tuttavia esclude molti gruppi di lipidi come i lipopolisaccaridi, le lipoproteine, i 

sfingolipidi, i glicerofosfolipidi, i glicoglicerolipidi e componenti connessi. La maggior parte 

degli autori utilizzano il termine di lipide con riferimento a tutti gli acidi grassi, acidi grassi 

derivati o sostanze che sono connesse alla biosintesi o alla funzione di questi composti.  

I lipidi sono la principale sorgente per la maggior parte dei composti del petrolio e 

contengono i biomarkers. Smith (1968) attribuì la presenza di alcani in molti petroli di lipidi 

provenienti da organismi viventi, compreso gli n-alcani e gli acidi grassi comunemente 

presenti in natura. Anche le alte concentrazioni di isoalcani e anteisoalcani (2-metil- e 3-

metilalcani, rispettivamente) negli oli crudi sembrano avere una loro origine biologica. Per 

esempio, il 2-metiloctadecano è sintetizzato dagli Archaea (Brassel et al., 1981). Sembra che 

alcune microalghe, che producono molti biopolimeri alifatici, possano essere una delle 

principali sorgenti degli idrocarburi del petrolio (Derenne et al., 1994; Gelin et al., 1994; 

Volkman et al., 1998).  
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7.6. Biomarkers analizzati nel presente lavoro 
 

7.6.1. Acidi grassi 
Sono composti organici saturi o insaturi con un gruppo carbossilico terminale (-COOH), 

sono comuni costituenti degli organismi e sono convertiti in n-alcani ed altri idrocarburi 

durante la diagenesi e la maturazione termica.  

Gli acidi grassi sono saturi quando presentano tutti legami semplici (-C-C-) (Fig. 7.5), 

monoinsaturi quando hanno un doppio legame (-C=C-) (Fig. 7.6) e polinsaturi quando hanno 

più doppi legami. Questa suddivisione è molto importante poiché a seconda del grado di 

insaturazione gli acidi grassi cambiano le loro proprietà fisiche, chimiche e soprattutto 

biologiche. In natura non si presentano quasi mai in forma libera, ma formano lipidi semplici 

o composti. 

Gli acidi grassi hanno diversi tipi di terminologia. Una delle più semplici e diffuse è 

quella illustrata nelle figure 7.5 e 7.6. Come si può vedere un acido grasso è definito dal 

numero di atomi di carbonio (C), dal numero di doppi legami che ne determina il grado di 

insaturazione, e dalla posizione di questi ultimi che ne definisce la classe omega (W). 

 

 
Fig. 7.5. Esempio di terminologia di un acido grasso saturo con 18 atomi di carbonio. 

 

 
Fig. 7.6. Esempio di terminologia di un acido grasso con 18 atomi di carbonio e 3 insaturazioni. 
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Gli acidi grassi saturi hanno una configurazione spaziale lineare che gli consente di 

disporsi in modo ordinato: questa disposizione facilita le interazioni molecolari (ponti di 

idrogeno) e di conseguenza essi hanno un punto di fusione elevato. Gli acidi grassi mono e 

polinsaturi, invece, hanno le molecole "piegate" (a causa del doppio legame che crea uno 

squilibrio elettrostatico) non riuscendo a disporsi in modo ordinato; i legami tra le molecole 

pertanto sono più deboli e quindi la temperatura di fusione è più bassa. Maggiore è il numero 

di doppi legami, minore è la temperatura di fusione. 

La stabilità degli acidi grassi, ovvero la loro tendenza a subire alterazioni chimiche, varia 

molto a seconda del grado di in saturazione (Fig. 7.7). La presenza dei doppi legami rende un 

acido grasso molto più soggetto ad alterazione (soprattutto ossidazione), se sottoposto a luce, 

ossigeno (aria), calore. Un acido grasso è tanto più stabile quanto più è saturo.  

 

 
Fig. 7.7. Esempi di formule strutturali degli acidi grassi saturi ed insaturi. 

 

Gli acidi grassi rappresentano i principali costituenti delle membrane lipidiche negli 

eubatteri e negli eucarioti. Le catene degli acidi grassi hanno generalmente da 12 a 24 atomi 

di carbonio e possono essere sature o contenere uno o più legami doppi. I componenti C24, C26 

e C28, sono i principali costituenti delle cere epicuticolari delle piante superiori (Rielt et al., 

1991). Mentre le catene corte degli acidi n-alcanoici, come i componenti C12, C14 e C16, anche 

se sono prodotti da tutte le piante, prevalgono nei lipidi delle alghe (Cranwell et al., 1987). Gli 

acidi grassi possono contenere diversi gruppi funzionali che formano terminazioni polari. Tra 

questi i principali sono i fosfati con basi di nitrogeno e zucchero. 
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7.6.2. Idrocarburi alifatici e ciclici 
 

Alcani 

Gli alcani, che appartengono alla più ampia classe degli idrocarburi, sono composti 

organici costituiti solo da carbonio e idrogeno ed hanno formula bruta CnH(2n + 2). Essi sono 

noti anche come paraffine (dal latino parum affinis) a causa della loro scarsa reattività in 

condizioni normali. Gli alcani sono detti idrocarburi saturi perché posseggono il massimo 

numero di idrogeni possibile (mancando in essi i doppi e tripli legami che caratterizzano 

alcheni e alchini, detti insaturi). Il più semplice alcano esistente è il metano, avente formula 

CH4 (Tab. 7.2), quello immediatamente successivo è l'etano, avente formula CH3-CH3. 

Un clasico esempio di miscela complessa di alcani è la benzina, che è costituita da diversi 

alcani contenenti generalmente 7-8-9 atomi di carbonio, ottenuta soprattutto dalla distillazione 

frazionata del petrolio, ma anche dal cracking catalitico.  

 

 
Tab. 7.2. Principali alcani aciclici con relativa temperatura di ebollizione e possibili isomeri (da 
Peters et al., 2005). 

 

Negli alcani, gli atomi di carbonio sono uniti tra loro attraverso legami covalenti semplici 

a formare una catena aperta, lineare o ramificata, mentre gli idrogeni si legano ad ognuna 

delle valenze degli atomi di carbonio rimaste libere. Ogni atomo di carbonio risulta al centro 
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di un tetraedro i cui vertici sono occupati dagli atomi cui esso è legato; tale geometria è quella 

tipica degli orbitali ibridi sp3, con gli angoli solidi di 109.5° tra gli atomi. 

 

Opanoidi 

Gli opanoidi sono componenti pentaciclici simili agli steroli, la cui funzione primaria è 

quella di migliorare la fluidità del plasma nelle membrane dei procarioti. Il colesterolo serve 

ad una funzione simile negli eucarioti (compreso l’uomo). Molecole di opanoidi (2-alpha-

metilopano) derivanti da batteri fotosintetici (cianobatteri), sono stati scoperti da Brocks et al. 

(1999) come fossili molecolari preservati in argilliti di 2700 Ma nel Pilbara (Australia). La 

presenza di numerosi 2-alpha-metilopani preservati in queste argilliti indica che la fotosintesi 

aerobica si è evoluta 2.7 bilioni di anni fa, ben prima che l’atmosfera diventasse ossidante. 

In molti batteri gli opanoidi giocano un importante ruolo nella regolazione della 

permeabilità delle membrane e nell’adattamento a condizioni ambientali estreme.  

Gli opanoidi sono tipici degli eubatteri, anche se le conoscenze sulla loro distribuzione 

filogenetica sono incomplete. Per esempio, entrambi gli eubatteri, Gram-positivi e Gram-

negativi, producono opanoidi. Gli opanoidi sono anche relativamente abbondanti nei 

cianobatteri, batteri metanotrofici e membri degli α-protobatteri, in particolare negli eubatteri 

nitrogeno-fissanti (Kanneeberg & Corolla, 1999). Gli opanoidi contenuti in molti di questi 

microbi rappresentano circa 0.1÷5 mg/g di peso delle cellule secche, più o meno nelle stesse 

percentuali degli steroli contenuti nelle cellule degli eucarioti.  

Gli opanoidi sono frequenti in ceppi batterici con alta G + C (guanina + citosina) che sono 

caratteristici di specie che occupano nicchie ecologiche stressate (Kannenberg & Corolla, 

1999). La loro abbondanza sembra essere in funzione dell’entità dello stress osmotico (es. alta 

salinità, zucchero o concentrazione di etanolo) (Hermans et al., 1991). Opanoidi extracellulari 

possono essere prodotti anche in risposta a fenomeni di essiccazione (Berry et al., 1993). 

Anche se gli opanoidi non sono comuni nel petrolio, essi rappresentano i componenti più 

abbondanti nella porzione solubile di sedimenti recenti o rocce immature dal punto di vista 

termico. Escludendo il kerogene, che è insolubile nei solventi organici e rappresenta circa il 

90% del carbonio organico nelle rocce sorgenti, gli opanoidi rappresentano il 5-10% del 

restante carbonio organico solubile (Ourisson et al., 1984).  

 

Steroli/ Sterani 

Gli steroli negli organismi eucariotici sono precursori nella materia organica sedimentaria 

presente nelle rocce madri e petroli (Mackenzie et al., 1982a; de Leeuw et al., 1989). A causa 
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dell grande numero di centri asimmetrici gli steroli posseggono numerosissimi stereoisomeri. 

Per esempio, il colesterolo ha molti centri asimmetrici e quindi può originare da 256 a 28 

stereoisomeri. Tuttavia grazie al controllo degli enzimi nella sintesi del colesterolo soltanto 

uno dei suoi stereoisomeri è presente in significative quantità negli organismi viventi.  

Gli steroli sono presenti in tutti gli eucarioti, dove possono costituire anche la metà dei 

lipidi delle membrane. La concentrazione degli steroli nelle cellule degli eucarioti è simile a 

quella dei opanoidi negli eubatteri (~ 0,1÷5mg/g di peso delle cellule secche o ~ 30÷3000 

mg/cell, in funzione della dimensione delle cellule). Alcuni organismi con cellule 

differenziate contengono quantità molto più alte di steroli (>300mg/g di peso delle cellule 

secche). Circa il 40÷60% della massa totale degli steroli biogenici possono essere sintetizzati 

relativamente con poche strutture (Tab. 7.3), con una dozzina di altre strutture si sintetizza un 

altro 20÷30%.  

Gli animali sintetizzano colesterolo, le piante superiori terrestri producono sitosterolo e 

stigmasterolo, mentre i funghi sintetizzano preferenzialmente ergosterolo. La distribuzione 

degli steroli può pertanto essere usata utilmente per distinguere i vari input biotici nei 

sedimenti (Huang & Meinschein, 1978; Huang & Meinschein, 1979). Le alghe marine 

producono steroli regolari C27, C28, C29 altre sintetizzano C30 (Volkman, 1988; Volkman et al., 

1998). Questa diversità di produzione di steroli nei biota marini è illustrata nel diagramma 

ternario degli steroli. Tale diagramma risulta particolarmente utile per distinguere i 

paleoambienti e per correlare campioni geneticamente simili (Fig. 7.8).  

Gli steroli partecipano alla fisiologia delle cellule degli eucarioti. Oltre ad avere la 

funzione come lipidi nelle membrane, gli steroli costituiscono ormoni che regolano la 

crescita, la riproduzione e altri processi. Tali funzioni così diversificate sono possibili anche 

grazie alle modificazioni nel numero e nella posizione delle catene laterali alchiliche, legami 

doppi e gruppi funzionali.  

La concentrazione degli steroli può variare in funzione dall’ambiente deposizionale ed 

essere inferiore o maggiore di quella degli opanoidi.  

La deidratazione e la riduzione degli steroli durante la diagenesi produce sterani liberi. 

Molti di questi componenti sono incorporati inizialmente nel kerogene e vengono 

successivamente rilasciati come opani e sterani durante la catagenesi (Mycke et al., 1987; 

Sinninghe Damsté & de Leeuw, 1990).  
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Tab. 7.3. Principali strutture chimiche degli steroli presenti nelle membrane lipidiche (da Peters et al., 
2005) 

 

Basandosi su uno studio di sedimenti terrigeni e marini recenti, Huang e Meinschein 

(1979) hanno mostrato che la media tra cholest-5-en-3β-olo e 24-etilcolest-5-en-3β-olo è un 

parametro che può essere usato per differenziare i vari ambienti deposizionali. Essi 

sostengono che le distribuzioni degli omologhi degli steroli in C27, C28 e C29 su un diagramma 

ternario possono differenziare i vari ecosistemi. Tentativi di applicare questa idea agli sterani 
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delle rocce madri e dei petroli (sterani in C27, C28 e C29) hanno avuto un successo limitato 

(Mackenzie et al., 1983a; Moldowan et al., 1985). La figura 7.8 mostra un diagramma ternario 

degli sterani che rappresenta i dati provenienti da oli di varie rocce di diversi ambienti 

deposizionali (Moldovan et al., 1985). Come si può notare nel grafico esistono così tante 

sovrapposizioni da rendere tale approccio inutilizzabile per differenziare gli ambienti 

deposizionali delle rocce sorgenti.  

 

 
Fig. 7.8. Diagramma ternario illustrante le abbondanze relative degli sterani regolari C27, C28 e C29 
[5α,14α,17α(H) 20S + 20R e 5α,14β,17 β (H) 20S + 20R] in frazioni sature di oli crudi, registrati in 
Gas Cromatografia / Spettrometria di massa (GCMS / MS) (da Peters et al., 2005). 

 

In generale nel tempo geologico nei petroli marini gli sterani C28 sembrano aumentare 

rispetto agli sterani C29 (Moldovan et al., 1985; Grantham & Wakefield, 1988). L’aumento in 

sterani C28 potrebbe essere correlato all’aumento delle associazioni di fitoplancton come 

diatomee, coccolitoforidi e dinoflagellati nel Giurassico e nel Cretaceo (Fig. 7.9).  
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Fig. 7.9. Rapporto degli sterani C28/C29 nei sedimenti marini con assenza di materia organica terrestre. 
Questa media è <0,5 per il Paleozoico inferiore, compresa tra 0,4 e 0,7 dal Paleozoico superiore al 
Giurassico inferiore e >0,7 dal Giurassico superiore al Miocene (da Peters et al., 2005).  

 

Pristano e Fitano 

Il rapporto pristano/fitano è un parametro geochimico comunemente utilizzato per 

valutare il grado di ossicità dell’ambiente deposizionale. È basato su diversi tipi di reazioni 

durante la defunzionalizzazione del fitolo. Defunzionalizzazione che dipende dalla quantità di 

ossigeno disponibile nell’ambiente deposizionale (Didyk et al., 1978).  

Le sorgenti più abbondanti di pristano (C19) e fitano (C20) sono le catene laterali fitiliche 

della clorofilla a degli organismi fototrofici e i batterioclorofilli a e b dei batteri sulfurei 

purpurei (Brooks et al., 1969; Powell & McKirdy, 1973). Le condizioni riducenti o anossiche 

nei sedimenti favoriscono la rottura delle catene laterali fitiliche e producono fitolo che si 

riduce in diedrofitolo e quindi fitano. Le condizioni ossidanti favoriscono la conversione da 

fitolo a pristano tramite ossidazione del fitolo ad acido fitanico, decarbossilazione a pristene e 

quindi riduzione a pristano (Fig. 7.10). Il comune precursore del pristano e fitano nel petrolio 

è dedotto dalla similarità dei loro valori in δ13C, che comunemente variano di non oltre ± 

0,3‰.  

Chappe et al. (1982), Illich (1983), Goosens et al. (1984) e Rowland (1990) descrissero 

altre sorgenti per il pristano ed il fitano, come gli Archaea. Didyk et al. (1978) basandosi sul 

modello dell’origine del pristano (Pr) e del fitano (Ph) interpretarono le condizioni redox 

dell’ambiente deposizionale illustrato nella figura 7.10. In accordo con questi autori, valori 

del rapporto Pr/Ph <1 indicano deposizione delle rocce madri in condizioni anossiche, 
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particolarmente quando accompagnate da alti valori della porpirina e del contenuto in zolfo, 

mentre valori Pr/Ph >1 indicano una deposizione in condizioni ossidanti. Tale rapporto è 

comunemente applicato perché sia il pristano che il fitano sono facilmente misurabili in Gas 

Cromatografia.  

 

 
Fig. 7.10. Origine diagenetica del pristano e del fitano dal fitolo (derivato dalla catena laterale della 
clorofilla a) (da Peters et al., 2005).  

 

Altri parametri comunemente utilizzati sono il rapporto pristano/nC17 e il rapporto 

fitano/nC18, soprattutto per correlazioni fra i petroli. Per esempio, Lijmbach (1975) notò che 

gli olii provenienti da rocce depositate in condizioni marine-aperte mostrano un rapporto 

Pr/nC17< 0,5, mentre quelli provenienti da torbe di paludi terrestri mostrano valori di tale 

rapporto >1. Questi dati però devono essere usati con cautela per diversi motivi: sia il 

rapporto Pr/nC17, sia il rapporto Ph/nC18 diminuiscono con la maturità termica del petrolio. 

Alexander et al. (1981) suggeriscono l’uso della media (Pr + nC17) / (Ph + nC18) poiché essa 

sembra meno condizionata dalle variazioni nella maturità termica dei rapporti Pr/nC17 e 

Ph/nC18. La biodegradazione amplifica tali rapporti poiché i batteri aerobici attaccano gli n-

alcani prima che gli isoprenoidi.  

 

Alchilbenzeni lineri  

Rappresentano una classe di componenti aromatici che hanno uno o più sostituenti 

alchilici nel nucleo di benzene dove uno dei sostituenti è un alcano, a catena lunga lineare o 

ramificato, e il resto dei gruppi alchilici sono piccoli alcani o più raramente un gruppo 

metilico (Fig. 7.11). Anche se gli alchilbenzeni a catena lunga sono presenti in molti petroli, 

solo occasionalmente sono stati identificati (Tapan, 2005). È stata documentata la presenza di 

serie omologhe di n-alchilbenzeni, metil-n-alchilbenzeni e dimetil-n-alchilbenzeni in oli crudi, 

sedimenti o kerogene (Solli et al., 1980; Ostroukhov et al., 1983; Albaiges et al., 1986; Philp 
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& Gilbert, 1986; Sinninghe Damste et al., 1988; 1991; 1993; Williams et al., 1988; Ellis et al., 

1992; 1995; Dong et al., 1993; Radke & Willsch 1993). Oltre a tali composti sono riportati, in 

oli e sedimenti, anche un certo numero di alchilbenzeni con catena laterale isoprenoide 

(Schaefle et al., 1977; Ostroukhov et al. 1982; Summons & Powell, 1987; Sinninghe Damste 

et al., 1988; Xinke et al., 1990).  

 

 
Fig. 7.11. Spettri di massa e frammentazioni di diversi alchilbenzeni (da Peters et al., 2005). 
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Gli alchilbenzeni sono i più labili in termini sia di solubilità che di catabolismo 

microbico. Questi composti sembrano essere alterati prima della distruzione degli n-alcani, 

ma persistono oltre la distruzione degli isoprenoidi. 

Gli alchilbenzeni lineari (Fig. 7.11), nel petrolio, sono stati attribuiti sia a batteri che ad 

alghe, ma possono essere particolarmente utili per identificare campioni che sono stati esposti 

ad acque del sottosuolo calde, dove prosperano archeobatteri termofili (Ellis et al., 1996b). 

Ellis et al. (1996b) isolarono alchilbenzeni lineari dall’archeobatterio Thermoplasma 

acidophilum, che è un batterio acidofilo obbligato (pH 2) e termofilo (60°C) e che è 

comunemente presente in ambienti acidi caldi sia marini che continentali. 

Anche se gli alchilbenzeni lineari sono stati identificati i diversi campioni (Fig. 7.12), la 

loro origine rimane incerta, poiché attualmente non sono ancora stati osservati in precursori 

naturali (Eganhouse, 1986; Takada & Ishiwatari, 1990).  

 

 
Fig. 7.12. Cromatogramma di massa della frazione monocromatica degli oli di Rough Range 
(Australia), illustrante la distribuzione degli alchilbenzeni nell’intervallo tra 13 e 35 atomi di carbonio 
(da Peters et al., 2005). 

 

Alcoli 

Gli alcoli sono composti organici con struttura simile agli alcani in cui un atomo di 

idrogeno è sostituito da un gruppo ossidrile -OH, essi hanno pertanto formula bruta 

CnH(2n+2)O. 
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Una stima grossolana della miscibilità in acqua di un alcol può essere fatta a partire dalla 

sua formula bruta: sono in genere miscibili quei composti che hanno fino a 4 atomi di 

carbonio per ogni atomo di ossigeno nella loro struttura (Fig. 7.13). La miscibilità in acqua 

degli alcoli, nonché il loro elevato punto di ebollizione rispetto ad altre molecole organiche di 

simili dimensioni e strutture è spiegato tramite la formazione di legami a idrogeno tra 

l'idrogeno del gruppo -OH e l'ossigeno delle molecole vicine. Esempi comuni di alcoli sono, il 

metanolo (CH3-OH) e l'etanolo (CH3-CH2-OH). Quest'ultimo è l'alcol per antonomasia; 

ottenuto in natura dalla fermentazione degli zuccheri  

Dal punto di vista della loro struttura chimica, gli alcoli sono classificati come primari, 

secondari o terziari in funzione del numero di gruppi alchilici legati all'atomo di carbonio cui 

è legato il gruppo -OH: 

 

 
Fig. 7.13. Principali strutture chimiche degli alcoli. 

 

La terminologia IUPAC degli alcoli segue regole simili a quella degli alcani, tuttavia 

occorre evidenziare alcune differenze: 

• il nome che viene dato alla catena principale è simile quanto previsto per l'idrocarburo 

corrispondente con la perdita dell'ultima vocale e l'aggiunta del suffisso -olo  

• nel numerare la catena principale, il numero più basso possibile dovrà essere assegnato 

all'atomo di carbonio cui è legato il gruppo -OH. 

Quando il gruppo -OH viene considerato un gruppo sostituente, prende il nome di 

"idrossi-". 

 

Chetoni  

Sono composti organici che contengono il gruppo funzionale carbonile chetonico EF CH 

O collegato a due radicali che possono essere alchilici (chetoni alifatici) o arilici (chetoni 

aromatici). Se i due radicali sono uguali, si parla di chetoni simmetrici o semplici, se sono 

diversi si parla di chetoni asimmetrici o misti. Essi si possono definire anche come composti 

derivanti dagli idrocarburi per sostituzione formale di due atomi di idrogeno metilenici 
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(chetoni) con un atomo di ossigeno. I loro nomi derivano da quelli degli idrocarburi con 

desinenze rispettivamente -ale, -diale, ecc. e -one, -dione, ecc. 

Il più semplice dei chetoni è l'acetone o 2-propanone, CH3COCH3 (Fig. 7.14; 7.15). 

 

 
Fig. 7.14. Modello strutturale dell’acetone 

 

 
Fig. 7.15. modello molecolare dell’acetone 

 

I chetoni alifatici sono liquidi incolori, volatili, solubili in acqua; quelli superiori e quelli 

aromatici sono solidi e insolubili in acqua. In generale, la solubilità diminuisce con 

l'aumentare del numero di atomi di carbonio nella molecola. I chetoni sono meno reattivi (e in 

particolare meno esposti all'ossidazione) delle aldeidi. Il principale metodo di biosintesi dei 

chetoni consiste nell'ossidazione degli alcoli secondari; un altro metodo classico si basa sulla 

distillazione secca dei sali di calcio degli acidi carbossilici.  

 

Eteri  

Gli eteri sono composti organici aventi formula bruta CnH(2n + 2)O, in cui l'atomo di 

ossigeno è legato a due gruppi alchilici o arilici. A temperatura e pressione ambiente tendono 

ad essere più volatili degli alcoli, questo perché, a differenza di questi ultimi, non possono 

formare legami a idrogeno tra loro. La possibilità di formare legami a idrogeno con l'acqua 

conferisce agli eteri più leggeri una buona miscibilità in essa. Sono composti in genere poco 

reattivi, questo li rende utili come solventi per molte reazioni. 

L'esempio più comune è l'etere etilico, o dietiletere, avente formula di struttura CH3-

CH2-O-CH2-CH3, usato in passato come anestetico. 
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Eteri ciclici particolari, quali il tetraidrofurano e il 1,4-diossano sono solventi 

particolarmente utili perché polari, quindi in grado di sciogliere composti polari e ionici. Tutti 

gli eteri ciclici in cui l'ossigeno è uno degli atomi di un anello a tre termini sono chiamati 

epossidi e hanno caratteristiche e reattività specifiche. 
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Capitolo 8 
 

Metodi 
 

8.1. Caratterizzazione dei carbonati  
La caratterizzazione dei carbonati è stata effettuata attraverso l’osservazione delle 

microfacies, tramite microscopio ottico e microscopio elettronico a scansione, analisi 

diffrattometriche e microanalisi in EDS. 

Le analisi chimiche puntuali sono state effettuate usando un microscopio elettronico a 

scansione (SEM) FEI-Philips ESEM-FEG Quanta 200F interfacciato ad una microsonda a 

dispersione di energia (EDS) EDAX Genesis 4000. Le superfici dei campioni analizzati sono 

state lucidate con polvere di diamante a granulometria di 0,25 µm, successivamente attaccate 

con una soluzione di acido acetico (0,1%) e metallizzate con un film di carbonio (circa 250 

Å). Le condizioni di lavoro sono 20 KeV, gun current 3 nA, working distance 10 mm e 

angolo di take off 32.01. 

Per le osservazioni in fluorescenza sono state utilizzate sezioni sottili non coperte al fine 

di mettere in evidenza la distribuzione della materia organica (Dravis & Yurewicz, 1985; 

Machel et al., 1991; Neuweiler & Reitner, 1995; Russo et al., 1997). Le immagini sono state 

ottenute con un microscopio Axioplan II imaging (Zeiss), dotato di una lampada a vapori di 

Hg e filtri BP 436/10 nm/LP 470 nm, per la luce verde, e BP 450-490 nm/LP 520 nm, per la 

luce gialla.  

 

8.2. Caratterizzazione della materia organica 
Il contenuto e la quantità di materia organica è stato stimato combinando i dati della 

petrografia organica (palinofacies), delle analisi geochimiche globali (pirolisi Rock Eval T6 e 

analis elementari Leco) e delle analisi molecolari sui lipidi in Gas Cromatografia-

Spettrometria di Massa (GC-MS).  

 

8.2.1. Palinofacies  
Lo studio petrografico organico e stato effettuato sulla frazione insolubile della materia 

organica (kerogene), isolata dalla fase silicatica e carbonatica dei sedimenti tramite 

trattamento acido idrocloridrico e idrofluoridrico (Durand & Nicaise, 1980). Tale metodo 
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permette l’identificazione delle differenti frazioni di materia organica (palinofacies) usando il 

microscopio ottico in luce trasmessa e osservazioni in epifluorescenza.  

Per l’estrazione della fase organica insolubile è stata seguita la seguente procedura: i 

campioni sono stati polverizzati e pochi grammi (2-5 g) di polveri sono stati sottoposti a 

trattamento acido con HCI (36%) per dissolvere i carbonati, e HF (50%) per rimuovere i 

silicati. Il residuo solido così ottenuto è stato sciacquato con acqua distillata quindi 

centrifugato e la sospensione è stata rimossa. Questa operazione è stata ripetuta diverse volte 

fin quando non è stato ottenuto un ph neutro. Successivamente sono state realizzate, con pochi 

microlitri (300-500 µl) di residuo, una prima serie di sezioni chiamate “sezioni totali”. Il 

residuo rimasto è stato quindi trattato con KOH (10%) per mettere in soluzione la materia 

umica, e con HNO3 (63%) per ossidare la materia organica e sciogliere i sali potassici 

formatisi dal trattamento precedente. Dopo tali trattamenti acidi e separazione densimetrica, 

per rimuovere essenzialmente la pirite, sono state fatte una seconda serie di sezioni chiamate 

preparati residuali. I preparati totali sono stati utilizzati per osservazioni generali sui residui 

organici preservati, mentre i preparati residuali sono stati utilizzati per identificare la materia 

organica strutturata ed in particolar modo i resti di fitoplancton.  

 

8.2.2. Pirolisi Rock-Eval  
La pirolisi Rock-Eval T6 e stata effettuata al fine di valutare la quantità, la qualità e 

l’origine della materia organica sedimentaria (Espitalié et al., 1977; Lafargue et al., 1998).  

I parametri Rock-Eval utilizzati in questo lavoro sono:  

1) Carbonio organico totale (TOC, %), che rappresenta la quantità di materia organica 

presente nei sedimenti;  

2) la temperatura massima di pirolisi, che è indice dell’evoluzione della materia organica 

in sedimenti geologici (Espitalié et al., 1985b) e rappresenta la temperatura registrata al 

top del picco S2, che corrisponde al rilascio massimo di prodotti idrocarboniosi durante la 

pirolisi;  

3) l’indice dell’idrogeno (HI, in mg HC/g TOC) che indica l’ammontare di prodotti 

idrocarboniosi (HC) rilasciati durante la pirolisi (picco S2), normalizzati rispetto al TOC;  

4) l’indice dell’ossigeno (OI, in mg O2/g TOC) che fornisce il contenuto in ossigeno della 

materia organica ed è calcolato a partire dalla quantità in carbonio organico (S3-CO) e 

anidride carbonica CO2 (S3-CO2) rilasciata durante la pirolisi, normalizzati ripetto il 

TOC. 
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Per tale analisi è stata utilizzata una quantità di campione polverizzato compresa tra 50 e 

100mg, in funzione della stima del contenuto in materia organica. Si è ritenuto opportuno 

iniziare il programma di pirolisi con una isoterma di 3 min a 200°C. Successivamente è stata 

incrementata di 30°C/min fino 650°C, e lasciata per tre minuti a questa temperatura. La fase 

di ossidazione, eseguita in un secondo forno sotto flusso d’aria, è iniziata con un’isoterma di 

400°C, seguita da un aumento di temperatura fino 850°C a 30°C/min e tenuta alla temperatura 

finale per 5 minuti. I picchi S1 ed S2 sono stati quantificati con un rilevatore a ionizzazione di 

fiamma (FID - flam ionization detector), mentre il picco S3 è stato quantificato con un 

rilevatore ad infrarossi.  

 

8.2.3. Analisi elementari  
Le analisi elementari, al fine di determinere il contenuto in carbonio totale (TC), azoto 

(N) e zolfo (S), sono state eseguite su campioni polverizzati con apparato LECO® CNS-2000. 

Tali analisi sono state importanti per stabilire il contenuto in zolfo totale, infatti in base a tali 

dati, considerando la bassa percentuale di zolfo, non sono state eseguite tecniche di 

desulfurizzazione per dell’estrazione dei biomarkers lipidici.  

 
8.2.4. Biomarker lipidici  

La preparazione per le analisi dei lipidi prevede le seguenti fasi: (i) estrazione; (ii) 

separazione; (iii) misurazione. I composti ottenuti sono stati identificati e quantificati tramite 

Gas Cromatografia (GC-FID) e/o Gas Cromatografia-Spettrometria di Massa (GC-MS).  

Estrazione – tre grammi di sedimento secco polverizzato sono stati trattati, per tre volte, 

agli ultrasuoni con una mistura diclorometano/metanolo (1:1). Il residuo è stato centrifugato 

ad ogni trattamento e la fase in sospensione raccolta, quindi essiccata a secco con azoto.  

Separazione – la frazione acida è stata separata dagli estratti totali in fase solida eseguita 

su colonna di silice. I composti neutri sono stati eluiti con una mistura di 

diclorometano/metanolo (1:1) mentre i composti acidi sono stati eluiti con etere dopo 

acidificazione con acido etilico/formico (9:1). Prima delle analisi gli acidi grassi sono stati 

disattivati usando acetile cloridrico in metanolo anidro. La frazione neutra è stata 

ulteriormente separata tramite flash cromatografia su colonna di silice disattivata (5% acqua) 

con solventi a polarità crescente in accordo con Ternois et al. (1997). Con tale metodologia 

sono state raccolte 6 frazioni: idrocarburi alifatici, aromatici, eteri, chetoni, alcoli e steroli. A 

tali frazioni prima dell’analisi in GC-FID e/o GC-MS, è stato aggiunto, come standard, 

colestano.  
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Misurazione - Gli acidi grassi, n-alcani, fitano e pristano sono stati misurati in Gas 

Cromatografia tramite un rilevatore a ionizzazione di fiamma (GC-FID) utilizzando un GC 

TRACE (ThermoFinnigan).  

La Gas Cromatografia e stata eseguita con una colonna capillare Rtx®-5Sil MS (30 m di 

lunghezza x 0.25 mm di diametro e 0.25 µm di spessore) con 5 m di colonna di guardia. Il 

programma di temperatura è il seguente: temperatura iniziale di 40°C per 1 min; quindi 

incremento da 40°C a 120°C a 30°C/min, da 120°C a 300°C a 5°C/min e temperatura finale 

ad una isoterma di 300°C per oltre 20 min. 

Le misure semiquantitative degli alkilbenzeni, sterani e opanoidi sono state effettuate in 

Gas Cromatografia–Spettrometria di Massa utilizzando un TRACE-PolarisGCQ 

(Thermofinnigan) con condizioni operative uguali a quelle in GC-FID. Lo Spettrometro di 

Massa è stato utilizzato con una energia di ionizzazione di 70 eV in modalità a ionizzazione di 

elettroni (EI) i quali sono stati scanditi da 50 a 650 Dalton.  

I vari componenti sono stati successivamente identificati tramite confronto con spettri di 

massa e relativi tempi di ritenzione già pubblicati. La misurazione semiquantitativa di 

alkilbenzeni, sterani e opanoidi è stata fatta confrontando l’area dello standard 5α-colestano, 

sulla Corrente Ionica Totale, con i picchi registrati nei cromatogrammi degli ioni specifici, 

rispettivamente con m/z 91+105 per gli alkilbenzeni, m/z 215+217+231 per gli sterani e m/z 

191 per gli opani. 
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Capitolo 9 
 

Risultati 
 

9.1. Microfacies: osservazioni al microscopio ottico ed al SEM e 

microanalisi in EDS 
Le osservazioni al microscopio ottico delle microfacies hanno messo in evidenza che gli 

strati carbonatici, rappresentati prevalentemente da mudstones-wackestones e 

subordinatamente da packstones, sono caratterizzati da un fabric peloidale e dalla totale 

assenza di tracce di scheletri di metazoi (Fig. 9.1). I peloidi sono caratterizzati da un ampio 

spettro dimensionale compreso tra 20 e 500 µm. Essi sono generalmente raggruppati in corpi 

scuri, con forma da cilindrica a subcilindrica, o diffusamente dispersi in una matrice chiara 

con dimensione dei cristalli che variano tra 5 e 10 μm.  

La forma, la composizione mineralogica, le dimensioni e il contesto generale suggerisce 

che la maggior parte dei peloidi può essere interpretata come fecal pellets di organismi di 

incerta attribuzione sistematica (Fig. 9.1). I fecal pellets mostrano una straordinaria uniformità 

nella morfologia e nelle dimensioni. Tale uniformità può essere spiegata in termini di una 

bassa diversità nella fauna a metazoi che li ha prodotti. 

 

 
Fig. 9.1. Microfacies peloidale. Sono evidenti numerosi fecal pellets immersi in una matrice 
micritica/microsparitica.  
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La microfacies peloidale coprolitica è quella dominante in tutte le sezioni campionate e 

mostra una straordinaria omogeneità in tutti i campioni analizzati (Fig. 9.2).  

 

Fig. 9.2. Confronto fra le facies peloidali coprolitiche caratterizzanti i campioni delle serie carbonatiche 
pre-evaporitiche affioranti in Calabria Settentrionale ed in Sicilia (scala della barra: 500μm). 
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Le diffrattometrie e le microanalisi in EDS rivelano che la fase carbonatica più comune, 

per la sezione di Cropalati, è l’aragonite e che i fecal pellets contengono oltre la fase 

carbonatica anche una discreta frazione terrigena (Fig. 9.3). Nelle cavità sono presenti 

frequenti riempimenti di celestina (Fig. 9.3). Tali fasi mineralogiche sono messe in evidenza 

anche da mappe in EDS che mostrano la distribuzione, nei fecal pellets e nella micrite, dei 

principali elementi (Fig. 9.4).  

 

Fig. 9.3. Particolare del campione CB5 e relative microanalisi in EDS sulla micrite (aragonite), sui 
fecal pellets (matrice aragonitica con frazione silicoclastica) e sulla celestina.  
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Fig. 9.4. Mappa EDS che mostra la distribuzione, nei fecal pellets e nella micrite, dei principali 
elementi. 

 

 

 138



Osservazioni al SEM rivelano la presenza di cementi primari che orlano la maggior parte 

dei fecal pellets (Fig. 9.5). 

 

 
Fig. 9.5. Immagine al SEM mostrante i cementi primari che orlano i fecal pellets (campione CB5). 

 

La micrite aragonitica presenta quantità di stronzio variabile tra 15,000 e 20,000 ppm. 

Questo dato associato ai cementi primari e alla microstruttura sferulitica dell’aragonite (Fig. 

9.6) conferma il basso grado diagenetico di tali sedimenti.  

 

 
Fig. 9.6. Particolare del campione CB5 (Sezione Cropalati) illustrante la micrustruttura sferulitica 
della micrite.  
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Le osservazioni al SEM ad alti ingrandimenti, rivelano due tipi di fecal pellets: quelli 

contenenti prevalentemente particelle silicoclastiche e quelli che inglobano coccolitoforidi e 

con minoritari componenti terrigeni (Fig. 9.7). Ciò farebbe ipotizzare che prosperavano 

nell’ambiente deposizionale due tipi di organismi: detritivori/depositivori, ai quali sono 

associati i fecal pellets ricchi in componenti silicoclastici, e sospensivori o planctonici, ai 

quali sono associati i fecal pellets che inglobano coccolitoforidi.  

 

 
Fig. 9.7. Particolare al SEM di un fecal pellet con tracce di coccolitoforidi (CB1). 

 

Sottoposta ad eccitazione UV la microfacies peloidale coprolitica evidenzia un alto 

contenuto di materia organica (MO) espresso dall’alta autofluorescenza dei fecal pellets ed in 

misura inferiore anche della micrite che li ingloba (Fig. 9.8b). 
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Fig. 9.8. Microfacies peloidale (coprolitica). (a) Lluce trasmessa; (b) epifluorescenza UV (CB2). 

 

Il contenuto di MO è messo in evidenza anche dalla colorazione con acridina arancio. 

Infatti tale composto, che ha la proprietà di legarsi alle molecole organiche e di emettere 

un’alta fluorescenza, rivela un cospicuo contenuto di MO nei fecal pellets, ma allo stesso 

tempo rivela una componente organica minoritaria, diffusa in modo omogeneo anche nella 

matrice che li ingloba (Fig. 9.9).  

 

 
Fig. 9.9. Particolare della microfacies coprolitica colorata con acridina arancio. a) Luce trasmessa. b) 
Epifluorescenza; detriti organici insolubili (frecce bianche); frazione organica solubile (frecce nere) 
(CB5). 

 

La colorazione con acridina arancio mostra essenzialmente due tipi di MO: 1) elementi 

molto fluorescenti a spigoli vivi, attribuibili a resti organici insolubili (Fig. 9.9b); 2) una 

frazione a fluorescenza omogenea, concentrata soprattutto nei fecal pellets ma presente anche 

nella matrice, attribuibile alla materia organica solubile (Fig. 9.9b).  

Oltre alle microfacies peloidali coprolitiche sono state riconosciute altre due microfacies 

molto meno frequenti: 1) detritica e 2) microbialitica/stromatolitica. 
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La microfacies detritica (Fig. 9.10) è caratterizzata da grani prevalentemente carbonatici 

organizzati in sottili lamine gradate, spesso bioturbate (Fig. 9.11). Tale microfacies e spesso 

alternata, con contatti irregolari, a quella microbialitica (Fig. 9.10).  

 

 
Fig. 9.10. Particolare della sezione CB4 in cui è evidente l’alternanza tra la microfacies detritica e 
quella microbialitica. 

 

 
Fig. 9.11. Particolare della microfacies detritica che presenta sottili laminazioni scure, e tracce di 
bioturbazioni. 
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Le laminazioni delle microfacies stromatolitiche si presentano regolari o molto grinzose il 

che fa ipotizzare una loro origine dall’azione diretta o indiretta di batteri o cianobatteri (Fig. 

9.12). Tale ipotesi è confermata dall’alta fluorescenza delle laminazioni scure, indicativa della 

loro genesi via degradazione microbica della MO (Fig. 9.13).  

 

Fig. 9.12. Microfacies microbialitica/stromatolitica (CB5). 

 

 
Fig. 9.13. Particolare della microfacies stromatolitica. (a) luce trasmessa; (b) epifluorescenza UV. 
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9.2. Materia organica sedimentaria 
Il contenuto e la quantità di materia organica (MO) è stato stimato combinando i dati della 

petrografia organica (palinofacies), i dati delle analisi geochimiche globali (pirolisi Rock Eval 

T6 e analisi elementari Leco) e i dati delle analisi molecolari sui lipidi (Gas Cromatografia – 

Spettrometria di Massa).  

I dati di geochimica e petrografia organica ottenuti su campioni provenienti dalle serie 

pre-evaporitiche messiniane, affioranti in Calabria e in Sicilia, hanno portato alla 

caratterizzazione della natura e dell’origine degli apporti organici preservati in questi livelli.  

 

9.2.1. Pirolisi Rock-Eval ed analisi Leco 
Le percentuali di accumulo della materia organica (OM) sono state stimate utilizzando i 

valori del carbonio organico totale (TOC). In generale possiamo dire che sono tre i fattori che 

controllano l’accumulo della materia organica: 1) input di materia organica (produttività 

primaria); 2) diluizione della materia organica a nella fase mineralogica; 3) 

preservazione/degradazione durante la diagenesi (Tyson, 1995).  

 

CALABRIA 
 

Sezione di Cropalati (CB, TR) 

Le analisi Leco hanno messo in evidenza valori molto bassi per lo zolfo (0,01% - 0.094%) 

così come per l’azoto (0,017% - 0,073%) (Tab. 9.1; Fig. 9.14) 

 
Tab. 9.1. Percentuali in zolfo e azoto nei campioni della sezione di Cropalati. 
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Fig. 9.14. Istogramma del carbonio organico totale (TOC), temperatura massima di pirolisi (Tmax), 
Indice dell’idrogeno (IH), indice dell’ossigeno (OI), Azoto (N) e zolfo (S) per i campioni della sezione 
di Cropalati.  
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I valori dell’indice dell’ossigeno (OI) variano da 105 a 312 mg CO2/g TOC per i 

campioni carbonatici, da 57 a 556 mg CO2/g TOC per i campioni diatomitici e marnosi della 

formazione del Tripoli e 185 mg CO2/g TOC per il campione marnoso intercalato ai banchi 

carbonatici (Tab. 9.2; Fig. 9.14). 

I valori dell’indice dell’idrogeno (HI) variano da 306 a 417 mg HC/g TOC per i campioni 

carbonatici, da 22 a 143 mg HC/g TOC per i campioni diatomitici e marnosi della formazione 

del Tripoli e 67 mg HC/g TOC per il campione marnoso intercalato ai banchi carbonatici 

(Tab. 9.2; Fig. 9.14). 

I valori del TOC non variano significativamente e non mostrano un particolare trend, 

tuttavia è possibile notare un maggiore contenuto in TOC negli strati marnosi e diatomitici 

rispetto ai banchi carbonatici (Tab. 9.2; Fig. 9.14).  

I valori molto bassi del TOC suggeriscono di trattare con cautela i dati della pirolisi Rock-

Eval poiché questi non sono sufficientemente diagnostici. Per questa ragione i valori della 

temperatura massima di pirolisi (Tmax) non possono essere considerati come indici di 

maturità, nonostante ciò possono essere estrapolate alcune indicazioni sulla natura e la genesi 

della materia organica preservata.  

Per quanto riguarda la sezione di Cropalati i valori del carbonio organico totale (TOC) 

variano da 0,06% a 0,19% per i campioni carbonatici, da 0,21% a 0,88% per i campioni 

diatomitici e marnosi della formazione del Tripoli e ha valore 0,27% per il campione marnoso 

intercalato ai banchi carbonatici (Tab. 9.2; Fig. 9.14). 
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Tab. 9.2. Dati della pirolisi Rock-Eval T6 per i campioni della sezione di Cropalati. 

 



I dati della pirolisi Rock-Eval T6 per i campioni carbonatici del “Calcare di Base”, 

plottati su un diagramma pseudo Van-Krevelen (Tissot and Welte, 1984), indicano una 

combinazione di sorgenti organiche (Fig. 9.15). Infatti i kerogeni tipo II/III suggeriscono una 

composizione transizionale tra il tipo II ed il tipo III rivelandone una mistura di materia 

organica terrestre e marina. Inoltre, nei carbonati, i valori dell’indice dell’idrogeno (IH) 

mostrano una diminuzione sia verso l’alto nei singoli banchi carbonatici sia verso l’alto 

nell’intera sezione. La diminuzione dell’IH è accompagnata da un aumento dell’indice 

dell’ossigeno (OI). Entrambe queste tendenze possono essere attribuite a variazioni degli 

input continentali, correlabili a fasi di stazionamento basso del livello marino in 

corrispondenza del top dei banchi carbonatici.  

I campioni della formazione del Tripoli (TR) ed il campione di marne (CBM) intercalato 

al Calcare di Base mostrano valori più bassi dell’indice dell’idrogeno (IH) e valori 

estremamente variabili dell’indice dell’ossigeno (OI) (Fig. 9.12). Ciò potrebbe indicare una 

materia organica più evoluta rispetto a quella preservata nei livelli carbonatici (Fig. 9.15).  

 

 
Fig. 9.15. Valori dell’indice dell’idrogeno (IH) e dell’indice dell’ossigeno (OI) nella sezione di 
Cropalati plottati in un diagramma pseudo Van Krevelen su cui sono indicati i tre principali tipi di 
kerogene. 
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Le analisi Leco hanno registrato quantità molto basse di zolfo e di azoto elementare (Tab. 

9.1). Tali elementi tendono a diminuire verso l’alto dei singoli banchi carbonatici. Questo 

trend è in accordo con la diminuzione dell’indice dell’idrogeno e ciò è presumibilmente 

dovuto ad una diminuzione degli input di origine marina/algale nella materia organica (Fig. 

9.14).  

Nei campioni analizzati i valori bassi del carbonio organico (TOC) possono essere messi 

in relazione con il basso contenuto in zolfo. Al contrario le analisi sulla materia organica 

sedimentaria, depositata in condizioni sulfurizzanti delle evaporiti messiniane in Italia e 

Spagna, mostrano un alto contenuto in carbonio organico (Schaeffer et al., 1995a, 1995b; 

Sinninghe Damsté et al., 1995; Kenig et al., 1995; Gelin et al., 1995; Keely et al., 1995; 

Russel et al., 1997; Schaeffer-Reiss et al., 1998). Questa discrepanza di dati riflette 

ovviamente diverse condizioni geochimiche nei due contesti ambientali. Infatti, in ambienti 

ipersalini e/o anossici, con abbondante zolfo, la preservazione delle misture lipidiche sembra 

essere favorita dalla formazione di composti sulfurei. Il basso contenuto in carbonio organico 

nei campioni carbonatici analizzati potrebbe indicare un ambiente deposizionale di acqua 

bassa ben aerato, mentre i valori leggermente alti negli strati marnosi e diatomitici potrebbero 

indicare una deposizione in condizioni meno ossigenate o una migliore preservazione della 

MO dovuta alla matrice argillosa molto fine che inibisce i processi diagenetici. 

 

Sezione di Mendicino (CM) 

I campioni della sezione di Mendicino mostrano valori del carbonio organico totale molto 

bassi (0,01% - 0,06%), valori dell’indice dell’idrogeno (IH) compresi tra 50 e 300 mg HC/gr 

TOC e valori dell’indice dell’ossigeno molto alti, compresi tra 667 e 2000 mg HC/gr TOC 

(Tab. 9.3). I valori bassi del carbonio organico non permettono di interpretare tali dati in 

termini di condizioni deposizionali. I valori estremamente alti dell’indice dell’ossigeno 

potrebbero, in parte, derivare da un’errata programmazione della temperatura del forno di 

pirolisi che ha portato alla registrazione (per quando concerne il picco S3) non solo della CO2 

della frazione organica ma anche di quella connessa alla fase minerale. Ciò ha portato ad una 

sovrastimazione della ricchezza in ossigeno della materia organica (Tab. 9.3). 
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Tab. 9.3. Dati della pirolisi Rock-Eval per i campioni della sezione di Mendicino. 

 

 

 

 

 



Sezione di San Donato di Ninea (AM) 

I campioni della sezione di San Donato di Ninea mostrano valori del carbonio organico 

totale (TOC) compreso tra 0,27% e 0,35%, per i campioni marnosi della parte basale e valori 

molto bassi, compresi tra 0,01% e 0,1%, per i campioni carbonatici della parte media e alta 

della sezione (Tab. 9.4). L’indice dell’idrogeno (IH) varia tra 100 e 410 mg HC/gr TOC 

mentre l’indice dell’ossigeno (OI) varia tra 103 e 185 mg O2/gr TOC, per i livelli marnosi 

della parte basale della sezione, e tra 800 e 2500 mg O2/gr TOC per gli strati carbonatici (Tab. 

9.4). Nel diagramma pseudo Van Krevelen (Fig. 9.16) sono stati plottati i valori di IH e OI 

relativi ai soli campioni marnosi della parte basale della sezione poiché, come per i campioni 

della sezione di Mendicino, si ritiene che la quantità in ossigeno organico dei campioni 

carbonatici sia stata sovrastimata. Nonostante ciò, considerato che per i campioni marnosi i 

valori dei picchi S2 (Fig. 9.17), relativi ai composti idrocarboniosi rilasciati durante la 

pirolisi, sono affidabili ed essendo i valori dell’IH molto vicino a quelli dei campioni 

carbonatici, è ragionevole supporre anche per questi ultimi una natura mista, marina/terrestre, 

degli apporti organici. 
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Fig. 9.17. Composti idrocarboniosi (picchi S2), dei campioni della sezione di San Donato di Ninea, 
liberati durante la pirolisi. 

Fig. 9.16. Valori dell’indice dell’idrogeno (IH) e dell’indice dell’ossigeno (OI) nella sezione di San 
Donato di Ninea plottati in un diagramma pseudo Van Krevelen. 
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Tab. 9.4. Dati della pirolisi Rock-Eval T6 per i campioni della sezione di San Donato di Ninea. 
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Fig. 9.18. Valori dell’indice dell’idrogeno (IH) e dell’indice dell’ossigeno (OI) per i campioni delle 
sezioni di Serra Pirciata (SP) e Marianopoli (M) plottati in un diagramma pseudo Van Krevelen. 

I dati  dell’IH e dell’OI, plottati su un diagramma pseudo Van Krevelen (Tab. 9.4), 

rivelano un kerogene misto tra il tipo II e il tipo III ossia una MO mista marina/continentale  

come per i campioni della Calabria Settentrionale (Fig. 9.18).  

La sezione di Marianopoli mostra valori del carbonio organico totale compresi tra 0,05% e 

0,19%, valori dell’indice dell’idrogeno compresi tra 121 e 467 mg HC/gr TOC e valori 

dell’indice dell’ossigeno compresi tra 278 e 400 mg O2/gr TOC (Tab. 9.5). 

La sezione di Serra Pirciata mostra valori del carbonio organico totale (TOC) compresi tra 

0,05% e lo 0,21%, valori dell’indice dell’idrogeno (IH) compresi tra 86 e 520 mg HC/gr TOC 

e valori dell’indice dell’ossigeno (OI) compresi tra 95 e 500 mg O2/gr TOC (Tab. 9.5). 

Sezione di Serra Pirciata (SP) e di Marianopoli (M)  

 

SICILIA 
 

I dati della pirolisi Rock-Eval T6 sui campioni della sezione di Lattarico mostrano: valori 

del carbonio organico totale (TOC) molto bassi, compresi tra 0,01% e 0,02%; valori 

dell’indice dell’idrogeno (IH) compresi tra 0 e 100 mg HC/gr TOC; valori dell’indice 

dell’ossigeno (OI) estremamente alti. La quasi totale assenza di composti idrocarboniosi non 

ha consentito ulteriori analisi di dettaglio sulla MO.  

Sezione di Lattarico (TF) 
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Tab. 9.5. Dati della pirolisi Rock-Eval T6 per i campioni delle sezioni di Serra Pirciata e Marianopoli (Sicilia). 

 

 

 

 

 



9.2.2. Palinofacies 
L’esame dei preparati palinologici in luce trasmessa e in fluorescenza e dei separati 

densimetrici in luce riflessa hanno permesso di distinguere la natura dei detriti organici 

preservati nei sedimenti analizzati. 

 

CALABRIA 
 

Sezione di Cropalati (CB, TR) 

Nei campioni carbonatici (CB) il contenuto in detriti organici insolubili (kerogene) è 

molto basso, mentre è maggiore nei campioni marnosi del Tripoli e nelle marne intercalate ai 

banchi carbonatici (Fig. 9.19). Di conseguenza non è stato possibile effettuare una stima 

quantitativa, ma solo delle osservazioni qualitative sulle principali frazioni e sulle loro 

variazioni nella sezione.  

Il kerogene in questa sezione mostra due principali tipi di componenti: materia organica 

amorfa (AOM) e micro-detriti organici strutturati, comprendenti sia materiali di origine 

terrestre (detriti vascolari, spore e pollini) sia resti di organismi fitoplanctonici. In generale, le 

osservazioni confermano l’origine mista della materia organica, dedotta dall’analisi Rock-

Eval. Sono state individuate due famiglie di materia organica amorfa: una scura alterata e una 

giallina preservata (Fig. 9.19a, b; Tav. 1, figs. 1, 3, 8). L’assenza di strutture in questo 

materiale rende difficile l’identificazione della sua origine e natura. Comunque la correlazione 

osservata tra la presenza di questi elementi e i valori alti dell’indice dell’idrogeno (IH), 

suggerisce un’origine batterica e/o algale. Inoltre, l’intensa fluorescenza della AOM 

preservata conferma l’alto potenziale in idrogeno. Oltre a queste famiglie di AOM sono 

presenti anche particelle strutturate di origine vascolare terrestre (Fig. 9.19d; Tav. 2, figs. 2, 7, 

10, 11). Il materiale terrestre è stato diviso in due gruppi. Il primo gruppo include materiale 

traslucido comprendente sia tessuti ligno-cellulosi giallini sia particelle gelificate rossicce 

(Fig. 9.19d, h; Tav.3, fig. 7), derivanti probabilmente da materiale pedogenetico (Bourdon et 

al., 2000; Sebag et al., 2006). Il secondo gruppo consiste in detriti opachi di piccola 

dimensione con forma tabulare o equidimensionale (Fig. 9.19c; Tav. 3, figs. 1, 4), identificati 

come materiale terrestre ossidato. Alcuni di questi detriti mostrano strutture residuali come 

celle opache e cavità vuote. Questo materiale è stato identificato come frammenti vascolari 

carbonizzati. Gli elementi strutturati sono rappresentati anche da spore, pollini (Fig. 9.19e; 

Tav. 4, figs. 6-8; Tav. 5, figs. 1-4) e resti di organismi fitoplanctonici (Fig. 9.19f; Tav. 4, figs. 
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1a, 2b; Tav. 5, fig. 5). Questi ultimi hanno forma subsferica e dimensioni mediamente intorno 

ai 10 µm. La parete di questi organismi è molto esile, spesso pieghettata e non presenta 

aperture. È da notare che alcune forme mostrano talvolta una parete ispida con numerosi e 

corti processi. Molto probabilmente tali organismi sono i precursori della materia organica 

amorfa a cui sono associati. 

La presenza di spore e pollini ben preservati e fluorescenti indica che questi elementi non 

hanno subito degradazione e/o ossidazione, ciò suggerisce un ambiente sedimentario 

caratterizzato da una colonna d’acqua con periodiche condizioni disossiche/subossiche al 

fondo. Tale ipotesi è confermata dalla presenza di sottili laminazioni scure, ricche in materia 

organica, osservate nelle microfacies detritiche. 

Altri elementi frequenti nelle palinofacies sono gli zooclasti, rappresentati da frammenti 

dell’esoscheletro di piccoli artropodi, probabilmente attribuibili a copepodi (Fig. 9.19g; Tav. 

3, fig. 8b; Tav. 4, fig. 2a; Tav. 6, figs. 1, 5).  

Questi micro-detriti organici sono presenti in tutte le palinofacies dei campioni della 

sezione di Cropalati, ma in proporzioni diverse. I campioni tripolacei sono costituiti 

prevalentemente da materia organica amorfa e da materiale di origine terrestre. Quest’ultima è 

presente nel campione TR5 prevalentemente sottoforma di frammenti ossidati e molto evoluti. 

Il campione TR6 mostra la stessa composizione kerogenica del campione TR5 ma con un 

incremento di materia organica amorfa, una diminuzione di frammenti ossidati e la presenza 

di piccoli frammenti silicei tabulari che potrebbero derivare da scheletri di diatomee.  

Le palinofacies dei campioni carbonatici sono caratterizzate da una predominanza di 

materia organica amorfa. Diversamente dai livelli tripolacei, queste palinofacies sono ricche 

di membrane di forma subsferica, traslucide e altamente fluorescenti, derivanti da 

fitoplancton. Abbondanti sono i frammenti dell’esoscheletro di copepodi. 

In generale si nota una tendenza, verso l’alto nei singoli banchi carbonatici, di un 

aumento dei detriti di origine terrestre (Fig. 9.19). Questa tendenza è in accordo con i dati 

della pirolisi Rock-Eval e testimonierebbe periodici abbassamenti del livello marino con 

conseguente aumento della fase erosiva e quindi degli apporti terrestri. Le palinofacies del 

campione CBM (marne intercalate ai banchi carbonatici) mostrano una composizione simile a 

quella dei campioni tripolacei ma con un notevole aumento della frazione organica terrestre 

prevalentemente rappresentata da materiale pedogenetico.  

L’esame del separato densimetrico per il solo campione CB2 ha messo in evidenza 

frammenti di vitrinite e di inertinite, di dimensione diversa e detriti grigiastri immaturi 

assimilabili a particelle di huminite. Nello stesso preparato sono stati osservati zooclasti, 
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filamenti presumibilmente di origine batterica e numerosi elementi amorfi di aspetto 

gelatinoso attribuibili alla matrice micritica organominerale. Tali elementi possono essere 

attribuiti a sostanza organica solubile, di origine batterica o algale, legata a matrice minerale.  
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Fig. 9.19. (A) Colonna stratigrafica semplificata con l’ubicazione dei campioni selezionati. (B) 
Distribuzione delle principali palinofacies nei campioni analizzati. Sono riportate solo le palinofacies 
più ricche in micro detriti organici. (a) Materia organica amorfa alterata (AOM); (b) AOM preservata; 
(c) detriti terrestri carbonizzati o ossidati; (d) tessuti ligno-cellulosi derivati da piante superiori; (e) 
grani di spore e pollini; (f) organismi fitoplanctonici; (g) esoscheletri di piccoli artropodi (copepodi); 
(h) detriti terrestri gelificati; (scala della barra 20µm). 
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Sezione di San Donato di Ninea (AM), di Lattarico (TF) e di Mendicino (CM)  

Rispetto i campioni della sezione di Cropalati le palinofacies delle sezioni di San Donato 

di Ninea, Lattarico e Mendicino sono caratterizzate da numerosi elementi amorfi di origine 

algale o batterica (Tav. 1, figs. 2, 6, 7). Tali elementi sono sempre associati a resti di 

organismi fitoplanctonici, di colore giallino o trasparenti e molto fluorescenti (Tav. 4, fig. 9). 

Tra i detriti di origine terrestre sono presenti: grossi elementi tabulari a struttura reticolare 

o fibroso-parallela di colore marrone e non fluorescenti (Tav. 2, figs. 1, 4, 6, 12); membrane 

di forma e dimensione variabile, traslucide o di colore giallino omogeneo, leggermente 

fluorescenti e attribuibili a cuticole. Queste membrane sono presenti in percentuale maggiore 

nei campioni della sezione di Mendicino (CM).  

Altri elementi di origine terrestre sono rappresentati da: frammenti tabulari o 

equidimensionali completamente opachi, di piccole dimensioni e non fluorescenti (Tav. 3, fig. 

2); elementi opachi con bande rossicce in cui non è possibile osservare le microstrutture 

interne probabilmente a causa dell’intensa gelificazione; piccoli frammenti di resina e 

tracheidi.  

 

SICILIA 
 

Sezione di Serie Serra Pirciata (SP) 

Nella sezione di Serra Pirciata i bassi valori del carbonio organico totale, ottenuti con la 

pirolisi Rock-Eval, riflettono il basso contenuto in elementi organici osservati nei preparati 

palinologici. Il campione SP45, prelevato nella parte basale della sezione, presenta un alto 

contenuto in elementi amorfi di origine algale o batterica (Tav. 1, fig. 4), cosi come 

testimoniato dalla presenza di organismi fitoplanctonici a forma subcircolare e ad alta 

fluorescenza (Tav. 5, fig. 2). Tra i detriti di origine terrestre sono invece presenti: elementi di 

forma irregolare e a spigoli vivi, opachi e non fluorescenti (Tav. 3, fig. 6); membrane vegetali; 

elementi strutturati di colore marroncino non fluorescenti (Tav. 2, fig. 6). Gli zooclasti 

rappresentano la frazione minoritaria (Tav. 6, fig. 4). 

I campioni SP52, SP55 e SP60C mostrano un aumento della frazione detritica di origine 

terrestre, rappresentata sia da elementi di piccole dimensioni, tabulari o equidimensionali, 

evoluti e molto probabilmente rimaneggiati, sia da frammenti di maggiore dimensione, di 

colore marrone e con struttura fibroso-parallela o reticolare. L’aumento verso l’alto della 

sezione della frazione detritica terrestre e la diminuzione della MO di origine marina è 
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testimoniata dalla diminuzione della materia organica amorfa (AOM) associata alla 

progressiva scomparsa degli organismi fitoplanctonici. 

 

Sezione di Marianopoli (M) 

Così come per le altre sezioni anche nella sezione di Marianopoli i dati geochimici e i 

preparati palinologici indicano una materia organica mista di origine continentale e marina. 

Nelle palinofacies sono presenti tre gruppi principali:  

1) materia organica amorfa di colore marroncino chiaro che presenta piccole inclusioni di 

minerali completamente opachi; l’origine di tali elementi è incerta, ma probabilmente algale o 

batterica, in quando sono associati ad organismi fitoplanctonici subcircolari ed a filamenti 

verosimilmente batterici (Tav. 1, fig. 5);  

2) grossi frammenti di elementi tabulari o equidimensionali, traslucidi o giallini, in cui è 

difficile riconoscere le microstrutture; in alcuni si osservano strutture fibroso parallele o a 

celle rettangolari che farebbero pensare ad una loro origine da vegetali terrestri (Tav. 2, figs. 

3, 5, 8);  

3) elementi di forma e dimensione variabile, generalmente a spigoli vivi, opachi e non 

fluorescenti, attribuibili a frammenti di vegetali terrestri molto evoluti. Tali elementi 

rappresentano detriti probabilmente rimaneggiati (Tav. 3, figs. 3, 5).  

Tra gli elementi minoritari sono da indicare gli zooclasti (Tav. 6, fig. 6). Nel separato 

densimetrico eseguito sul campione M53B sono stati osservati numerose particelle attribuibili 

a vitrinite e ad inertinite. Ulteriori micro-detriti sono rappresentati da flocculi composti da una 

matrice minerale tenuta insieme da una sostanza colloidale di colore marroncino e altamente 

fluorescente. Tali elementi possono essere attribuiti a sostanza organica amorfa solubile, di 

origine batterica o algale.  
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Fig. 9.20. Gas cromatogramma parziale della frazione acida del campione TR5 illustrante la 
distribuzione dei principali acidi grassi.  

Un esempio rappresentativo (campione TR5) della distribuzione degli acidi grassi è 

illustrato nella figura 9.20. I cromatogrammi ottenuti dalla frazione acida sono costituiti da 

una serie di acidi grassi a catena lineare, nel range 14 - 32 atomi di carbonio (Tab. 9.6).  

Acidi grassi 

 

BIOMARKERS  
 

I biomarkers sono fossili molecolari derivati da precursori biochimici prodotti da ogni 

organismo viventi. Essi forniscono informazioni sull’origine della materia organica e sulle 

condizioni ambientali durante la deposizione e il seppellimento (diagenesi). Indagini 

molecolari sono state effettuate solo sui campioni della sezione di Cropalati; tra i lipidi da essi 

estratti sono stati analizzati gli acidi grassi e gli idrocarburi alifatici e ciclici. 

Le analisi in Gas Cromatografia – Spettrometria di Massa (GC-MS) hanno permesso di 

identificare i principali fossili molecolari (biomarkers). 

9.2.3. Gas Cromatografia – Spettrometria di Massa 
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Tab. 9.6. Valori quantitativi (GC-FID) e tempo di ritenzione degli acidi grassi saturi nella sezione di Cropalati. 

 

 

 

 

 

 

 



La distribuzione degli acidi grassi mostra una forte predominanza di omologhi con 

numero pari in atomi di carbonio. Tale distribuzione è bimodale, con una prima moda centrata 

nel componente nC16 o nC18 e con una seconda moda all’interno dell’intervallo degli acidi 

grassi a catena lunga.  

Nella frazione acida sono stati registrati anche l’acido grasso nC16 monoinsaturo (C16:1) e 

l’acido grasso nC18 mono- (nC18:1) e diinsaturo (nC18:2) (Fig. 9.20; 9.21; Tab. 9.7). 

Componenti associati a materia organica di origine batterica.  
 

 

Tab. 9.7. Valori quantitativi e tempo di ritenzione degli acidi grassi insaturi nella sezione di Cropalati.
 

 
Fig. 9.21. Istogramma illustrante le variazioni in abbondanza degli acidi grassi insaturi nella sezione 
di Cropalati. 
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Le specie insature degli acidi grassi sono registrati in sedimenti recenti depositati in 

condizioni da marine normali (Chuecas and Riley, 1969; Grimalt and Albaigés, 1990; 

Volkman et al., 1980) a sistemi ipersalini (Barbé et al., 1990; Grimalt et al., 1992). Questi 

componenti non sono registrati in sedimenti più vecchi di 6 Ma (Rhead et al., 1971). 

Comunque, in alcuni casi essi possono essere preservati (Parker, 1969; Russel et al., 1997) e 

la loro presenza nella sezione di Cropalati costituisce uno di questi casi inusuali. La 

preservazione di questa firma algale/batterica è particolarmente significativa nel campione 

carbonatico CB4M, nel quale sono evidenti chiare strutture microbialitiche/stromatolitiche. 

Non sono presenti acidi grassi a catena ramificata, quali le forme iso e anteiso, e le forme 

cicliche, mentre è presente acido fitanico. Poiché questo componente coeluisce, nelle nostre 

condizioni analitiche, con il componente nC18:2 la sua presenza è stata certificata tramite 

analisi in GC-MS. 

Gli omologhi saturi a catena corta sono i componenti più abbondanti in tutti i campioni, 

ad eccezione dei campioni CB1S e CBM dove sono subordinati alle catene lunghe (Fig. 9.19). 

Tra le catene corte, il componente nC16 è quello dominante nei campioni tripolacei, mentre il 

componente nC18 è quello più abbondante nei campioni del Calcare di Base. Questi due 

componenti caratterizzano le distribuzioni degli acidi grassi saturi dei campioni CB4D e 

CB4M (Fig. 9.22).  

I componenti a catena lunga mostrano la stessa distribuzione nei sedimenti siltitici 

(CB1S) e nelle marne (CBM). Inoltre è ben evidente, nella distribuzione degli acidi grassi, 

l’aumento dei componenti terrestri (>C22) dal basso verso l’alto in ogni banco carbonatico 

(Fig. 9.22). 

I componenti insaturi sono significativamente abbondanti nei campioni CB4D e CB4M 

(Fig. 9.21). Il componente nC18:1 è quello prevalente ed è l’unico acido grasso insaturo nel 

campione CB3. Segue in abbonadanza il componente nC18:2 il cui picco si sovrappone a 

quello dell’acido fitanico, per cui l’abbondanza dei due componenti risulta sommata. Questi 

biomarkers sono abbondanti nella campione stromatolitico CB4M. Il componente C16:1 è 

meno abbondante ma è presente sia nei campioni tripolacei sia in quelli carbonatici.  
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Fig. 9.22. Istogrammi illustranti la distribuzione e le variazioni in abbondanza degli acidi grassi saturi 
nella sezione di Cropalati.  
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La distribuzione degli acidi grassi permette una chiara discriminazione tra la sorgente 

autoctona (<C22) e quella alloctona (>C22). Gli acidi carbossilici a catena corta, registrati negli 

ambienti sedimentari sono generalmente attribuiti ad un’origine autoctona, poiché essi sono 

stati osservati ubiquitariamente in organismi acquatici, così come batteri e alghe. Componenti 

ad alto peso molecolare sono invece costituenti caratteristici delle ceri di piante vascolari 

(Eglinton and Hamilton, 1967). 

Nei campioni tripolacei, la distribuzione degli acidi grassi della frazione autoctona, in cui 

prevale il componente C16:0, è connessa prevalentemente al contributo da diatomee. Al 

contrario nei campioni carbonatici, la distribuzione degli acidi grassi in cui predomina il 

componente C18:0 è connessa all’attività batterica (Volkman et al., 1980; Russel et al., 1997). 

 

Idrocarburi alifatici  

Grazie alla loro bassa suscettibilità alla degradazione microbica rispetto alle altre famiglie 

molecolari, gli idrocarburi alifatici sono generalmente considerati ottimi indicatori 

dell’origine della materia organica. Le analisi sui campioni della sezione di Cropalati 

mostrano una prevalenza di alcani e subordinatamente alchilbenzeni, opani e sterani. Inoltre è 

presente anche una serie di alcani ramificati tra i componenti a catena lunga lineari.  

 

Alcani 

I cromatogrammi m/z 57+71+85+99+113 mostrano una serie di n-alcani nell’intervallo da 

nC16 a nC35 (Fig. 9.23; Tab. 9.8). Questa classe di composti mostra un distribuzione bimodale. 

La prima nel range nC16-nC20 e la seconda con moda nel range nC25-nC31 delle catene lunghe 

e numero dispari in atomi di carbonio. Sovrapposta a queste, un’altra distribuzione modale si 

massimizza in nC26 (exacosano) la quale non mostra predominanza in numero di omologhi 

dispari su quelli pari (Fig. 9.23). 

I campioni tripolacei (TR5 e TR6) sono caratterizzati da una distribuzione degli n-alcani 

dominata dalle catene lunghe con omologhi a numero dispari in atomi di carbonio (Fig. 9.23). 

Questi campioni sono contraddistinti da una distribuzione unimodale nel range nC20-nC35, 

centrata in nC28. Tale ripartizione interferisce con quella degli n-alcani originati da materia 

organica terrestre rappresentata dai componenti nC25, nC27, nC29 e nC31 (Fig. 9.23; 9.24). I 

componenti con catena corta, nel range nC16 - nC22, sono meno abbondanti, e mostrano un 

massimo in nC16.  
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Fig. 9.23. Gas cromatogrammi parziali delle frazioni degli idrocarburi illustranti la distribuzione dei 
principali n-alcani, iso-alcani ed idrocarburi isoprenoidi. . 
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I campioni carbonatici mostrano la stessa distribuzione degli n-alcani dei campioni 

tripolacei, con un aumento degli omologhi con catena corta, aventi massimi in nC18 o nC20 

(Fig. 9.24). Nel range degli omologhi ad alto peso molecolare, la distribuzione unimodale 

delle catene pari mostra un massimo in nC26. Gli omologhi con numero dispari in atomi di 

carbonio sono massimizzati nei campioni con frazione silicoclastica (CB1S, CB4D e CBM) 

(Fig. 9.24).  

Sono stati individuati anche una serie di alcani ramificati (isoalcani) eluenti nel range 

nC22-nC33 e massimizzati tra gli omologhi nC27 e nC30 (Fig. 9.23). Questo pattern di 

componenti comunque non sembra avere un particolare trend evolutivo lungo la sezione ma è 

una ulteriore conferma della presenza di materia organica di origine batterica..  

La distribuzione degli n-alcani indica un pattern bimodale, con moda nel range nC16-nC20, 

attribuibile a materia organica di origine algale o batterica, e nel range nC27–nC31, attribuibile 

ad una origine da piante vascolari. Tali dati quindi confermerebbero l’origine mista, 

marina/continentale, della materia organica.  

La distribuzione modale in nC26, senza predominanza in numero di atomi di carbonio pari 

o dispari, suggerisce una sorgente algale o batterica (Thiel et al., 1997; Baranger and Disnar, 

1987; Baranger et al., 1989; Meinschein, 1969; Johnson and Calder, 1973). La presenza di 

tale distribuzione nella microfacies stromatolitica (campione CB4M) ne conferma l’origine 

batterica/cianobatterica. Ulteriormente rafforzata dagli isoalcani ripartiti tra gli n-alcani nC22 – 

nC33. 
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Tab. 9.8. Valori quantitativi (GC-FID) e tempo di ritenzione degli n-alcani nella sezione di Cropalati. 

 

 

 

 

 

 

 

 



 
Fig. 9.24. Istogrammi illustranti la distribuzione e le variazioni in abbondanza degli n-alcani nella 
sezione di Cropalati. 
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Sterani 

Gli sterani sono stati registrati e quantificati tramite analisi in Gas Cromatografia–

Spettrometria di Massa (GC-MS) sui cromatogrammi degli ioni specifici m/z 215+217+231. 

Essi sono stati identificati in accordo con Brassell et al. (1986) e Wolff et al. (1986). Gli 

sterani registrati si distribuiscono nel range C27 - C30 con isomeri distinti (Fig. 9.25).  

I dismetil-sterani presenti si distribuiscono tra gli isomeri C27, C28 e C29 e presentano 

configurazione 5α(H),14α(H),17α(H)(20R). Gli isomeri 5β(H),14α(H),17α(H) sono poco 

rappresentati. I componenti 4α-metil e 4β-metil sterano sono stati registrati utilizzando il 

cromatogramma dello ione specifico m/z 231. Entrambi questi isomeri sono stati registrati 

grossolanamente all’interno di tutta la sezione. Non è stata fatta la distinzione tra 4-

metil,dimetil sterani (dinosterano) e 4-metil,etil sterani per l’isomero C30. Inoltre non sono 

presenti diasterani ad eccezione dei campioni CB1 e CB3 in cui sono presenti 13β,17α (20S-

20R), e 13α,17β (20R-20S) C27 diasterano (Fig. 9.25). 

 

Fig. 9.25. Gas cromatogramma parziale delle frazione degli idrocarburi illustranti l’identificazione e la 
distribuzione dei principali sterani nei campioni analizzati. 

 

L’omologo C27 è fortemente dominante in tutti i campioni eccetto per il campione CB1S, 

dove è subordinato agli omologhi C29 e C30 (Fig. 9.26; Tab. 9.9). I componenti totali C27, C28 e 

C29 sono stati plottati su un diagramma ternario dal quale può essere ricavata la composizione 

e la probabile origine degli sterani regolari (Fig. 9.27). In tale diagramma sono stati 

individuati due principali gruppi: il primo è caratterizzato da alti valori in C27 e bassi valori in 

C28 e C29, il secondo è caratterizzato da valori più alti del componente C29. Il primo gruppo è 

costituito dai campioni carbonatici del Calcare di Base e da quelli della formazione del 

Tripoli, mentre il secondo è formato dai campioni silicoclastici del Calcare di Base (CB1S e 

CBM). Altro dato rilevante è l’assenza, nella frazione alifatica, di pregnano ed omopregnano. 
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Tab. 9.9. Valori relativi (somma delle aree degli isomeri di ogni componente in GC-MS) e percentuali 
sul totale C27+C28+C29 degli sterani nella sezione di Cropalati.  

 

 

 
Fig. 9.26. Istogramma illustrante le variazioni in abbondanza degli sterani nella sezione di Cropalati. 

 

Gli idrocarburi steroidici, registrati nei sedimenti marini, derivano principalmente da 

organismi fotosintetici primari che prosperano nella parte alta della colonna d’acqua 

(Summons, 1993; Brassell, 1994). La prevalenza dell’omologo C27 riflette un contributo 

fitoplanctonico nella materia organica (Volkman, 1986). Simili distribuzioni degli sterani 

sono riportati anche in altri campioni messiniani in Italia (Schaeffer et al., 1995a; Sinninghe 
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Damsté et al., 1995; Kening et al., 1995). Questi componenti potrebbero quindi riflettere la 

presenza di dinoflagellati nell’ambiente deposizionale (Volkman et al., 1980b). 

 

 
Fig. 9.27. Diagramma ternario illustrante l’abbondanza relativa degli sterani regolari C27, C28 e C28 
nella frazione lipidica dei campioni della sezione di Cropalati.  

 

L’assenza di pregnano ed omopregnano nei campioni analizzati corrobora l’ipotesi di 

condizioni marine normali per la deposizione del Calcare di Base. Questi componenti sono 

stati infatti riportati in campioni evaporitici della successione messiniana degli Appennini (ten 

Haven et al., 1985), e molto probabilmente, secondo gli autori, essi sono connessi a precursori 

di organismi sconosciuti che vivono esclusivamente in ambienti ipersalini.   

 

Opanoidi 

I cromatogrammi di massa m/z 191 delle frazioni degli idrocarburi, di cui se ne riporta un 

esempio in figura 9.28, mostrano la presenza e le relative variazioni nel contenuto in opanoidi. 

In generale gli opani sono poco rappresentati o assenti nelle frazioni libere. Ciò nonostante, 

sono presenti isomeri con configurazione sia αβ che βα per molti dei composti e per gli 

omologhi C29  e C30 è presente anche la configurazione ββ. La distribuzione degli opanoidi è 

dominata dagli opani non estesi, con predominanza del membro C30 (17α,21β-opano). Gli altri 

componenti, elencati in ordine di abbondanza, sono i seguenti: C29 (17α,21β-noropano), C27 

(17β and 17α-trisnoropano), C29 (17β,21α e 17β,21β-noropano), e C30 (17β,21β-opane). Sono 

presenti anche i componenti C31 (17α,21β e 17β,21α-omoopano) e C32 (17α,21β-

bisomoopano). Inoltre sono state registrate piccole quantità di openi nei campioni TR5, TR6 e 

CBM (Fig. 9.28). 
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Fog. 9.28. Gas cromatogramma parziale delle frazione degli idrocarburi illustranti l’identificazione e 
la distribuzione dei principali opani nei campioni analizzati. 

 

In generale gli opani sono ben rappresentati nei campioni tripolacei. Essi sono stati 

registrati in buona quantità nei campioni con significativi componenti silicoclastici (CB1S e 

CBM). Nei campioni carbonatici gli opani sono poco rappresentati o assenti (CB4D e CB6), e 

decrescono in abbondanza dal basso verso l’alto di ogni banco carbonatico. La distribuzione 

degli opani è significativa nella microfacies stromatolitica/microbialitica (CB4M). 

Anche se gli opani non sono abbondanti, la loro distribuzione indica chiaramente un input 

di materia organica di origine batterica (Ourisson et al., 1987).  

La configurazione stereochimica degli opani cambia irreversibilmente con lo stress 

termico dalla loro configurazione biologica 17β,21β (ββ) alla configurazione βα e αβ 

(Mackenzie et al., 1980; Seifert and Moldowan, 1980). La presenza nei campioni analizzati di 

composti con configurazione ββ, indica che essi hanno subito un bassissimo stress termico. 

Non sono stati registrati opani estesi (>C33), gammacerano and isorenieratano, spesso 

associati con sedimenti altamente anossici e/o ipersalini (Moldovan et al., 1985, ten Haven et 

al., 1988; Adam et al., 1993). Questi biomarkers sono stati registrati nelle sequenze 

evaporitiche della Sicilia e degli Appennini e ciò conferma la loro validità come markers di 

ambienti stressati (Schaeffer et al., 1995a, 1995b; Sinninghe Damsté et al., 1995; Kenig et al., 

1995; Gelin et al., 1995; Keely et al., 1995; Schaeffer-Reiss et al., 1998). La loro assenza nei 

campioni del Calcare di Base suggerisce condizioni ossiche/disossiche durante la sua 

deposizione. 

 

Pristano e fitano 

Gli idrocarburi isoprenoidi sono poco rappresentati nei campioni studiati. La media 

pristano/fitano è un parametro geochimico comunemente utilizzato per stabilire il grado di 
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ossicità dell’ambiente deposizionale. Esso è basato su diversi tipi di reazioni durante la 

defunzionalizzazione del fitolo, la quale dipende dalla quantità di ossigeno disponibile 

nell’ambiente deposizionale (Didyk et al., 1978). Generalmente in condizioni ossidanti, il 

prodotto dominante della defunzionalizzazione è il pristano mentre in condizioni riducenti è il 

fitano. Tuttavia ci sono indicazioni che questa relazione non è così semplice, poiché ci sono di 

altre sorgenti oltre al fitolo che possono portare alla formazione di questi due componenti (ten 

Haven et al., 1987).  

Nei campioni analizzati il pristano ed il fitano non mostrano un particolare trend 

evolutivo e la distribuzione è molto variabile (Fig. 9.23; Tab. 9.10). Il Pristano mostra un 

massimo nel campione CB4 mentre il fitano e generalmente il componente più abbondante in 

tutti i campioni eccetto che per il campione TR6 ed è massimizzato nei campioni CB1S, TR5 

e CB4 (Fig. 9.29). 

 

 
Fig. 9.29 Istogramma illustrante le variazioni in abbondanza degli idrocarburi isoprenoidi nella 
sezione di Cropalati. 
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Tab. 9.10. Valori quantitativi (GC-FID) degli isoprenoidi pristano e fitano e loro rapporto con gli n-
alcani n-C17 e n-C18. 

 

Sia le medie isoprenoidi/n-alcani plottate su un diagramma Pr/n-C17 vs Ph/n-C18 (Peters et 

al., 1999a) (Fig. 9.30), sia la media pristano/fitano (0 - 1,36), mostrano una grande variabilità 

nelle condizioni redox dell’ambiente deposizionale. Questa variazione può essere spiegata in 

parte dall’azione dei microorganismi, che potrebbero avere alterato gli isoprenoidi, ed in parte 

dalle oscillazioni del contenuto in ossigeno nell’ambiente deposizionale.  
 

 
Fig. 9.30. Pristano/nC17 vs fitano/nC18 per la frazione lipidica estratta dai campioni della sezione di 
Cropalati. 
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Alchilbenzeni 

I cromatogrammi degli ioni specifici m/z 91+105 mostrano una serie di composti 

caratterizzati da un picco base a m/z 91 o m/z 105 e ioni molecolari a m/z 232, 246, 260 o 274 

(Fig. 9.31; 9.32). Dai dati di letteratura è stato possibile interpretare gli spettri di massa di 

questi composti come strutture di alchilbenzeni (Peters et al. 2005) (Fig. 9.32). Ogni ione 

molecolare è costituito da cinque composti, rispettivamente: pentil-alchilbenzene, butil-

alchilbenzene, propil-alchilbenzene, etil-alchilbenzene e metil-alchilbenzene (Fig. 9.31). 

 

Fig. 9.31. Gas cromatogramma parziale delle frazione degli idrocarburi illustranti l’identificazione e la 
distribuzione dei principali alchilbenzeni nei campioni analizzati. 

 

La distribuzione nel numero in atomi di carbonio degli alchilbenzeni, somiglia a quella 

degli n-alcani presenti negli stessi campioni, questo indicherebbe che gli alchilbenzeni 

potrebbero essersi formati dalla diretta ciclitizzazione e aromatizzazione degli n-alcani; a loro 

volta gli n-alcani potrebbero essersi formati dalla decarbossilizzazione degli acidi grassi. 

Detto ciò, la presenza di una serie di omologhi di pentil-alchilbenzene, butil-alchilbenzene, 

propil-alchilbenzene, etil-alchilbenzene, metil-alchilbenzene e acidi grassi nella stessa 

frazione lipidica indica gli acidi grassi come precursori nella formazione degli alchilbenzeni 

(Dong et al. 1993). 

Gli alchilbenzeni con ione molecolare a m/z 260 sono i più abbondanti e gli omologhi 

metilici dominano questo gruppo. Gli alchilbenzeni sono massimizzati sia nella microfacies 

detritica che in quella stromatolitica/microbialitica (CB4D and CB4M) (Fig. 9.33).  
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Fig. 9.32. Spettri di massa della serie degli alchilbenzeni con ione molecolare a m/z 246 (campione 
CB4M). 
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La presenza di alchilbenzeni lineari confermerebbero il contributo batterico nella materia 

organica. Questi composti potrebbero derivare infatti da batteri sulfurei verdi indicanti episodi 

periodici di anossia nell’ambiente deposizionale (Summons & Powell, 1988; Koopmans et al., 

1996). 

 

 
Fig. 9.33. Variazione in abbondanza degli alchilbenzeni totali nei campioni analizzati. 

 

Alcoli 

Nei campioni della sezione di Cropalati sono presenti tre alcoli a catena lunga e numero 

pari in atomi di ossigeno (C18, C22 e C28) (Fig. 9.34). Una distribuzione simile di questi 

componenti è stata riportata nei sedimenti dei sistemi di upwelling dei margini del Perù e del 

Benguela (Farrimoud et al., 1990; Marlow et al., 2001). Questi alcoli con una forte 

predominanza in numero pari di atomi di carbonio su quelli dispari sono associati ad una serie 

di n-alcani a catena lunga (C21-C33) con predominanza in numero dispari di atomi di carbonio 

su quelli pari. Entrambi questi componenti sono correlati a materia organica terrestre (de 

Leeuw, 1986; Eglinton & Hamilton, 1963).  
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Fig. 9.34. Corrente ionica totale e cromatogramma degli ioni specifici m/z 55+97 illustrante la 
distribuzione dei principali alcoli nel campione CB2. 
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Chetoni 

I chetoni, identificati con il cromatogramma di massa m/z 96, sono presenti 

prevalentemente con composti a catena lunga (Fig. 9.35). Essi sono stati registrati anche nei 

sistemi di upwelling del Benguela, dove la loro origine è stata interpretata come una 

degradazione microbiologica/chimica di stenoli a stereni (Marlow et al., 2000). Tuttavia essi 

possono derivare da dinoflagellati così come suggerito da Harvey et al. (1988). Chetoni 

insaturi a catena lunga (alchenoni) sono frequenti in sedimenti marini. Questi componenti 

(C37-C38) sono biomarkers di alghe aptofite e sono stati osservati in quantità considerevoli in 

coccolitoforidi attuali quali Emiliana huxley e Gephirocapsa oceanica. Tali componenti non 

sono presenti nelle misture lipidiche analizzate, ma la presenza di alghe aptofite nell’ambiente 

deposizionale è testimoniata dai resti di coccolitoforidi all’interno dei fecal pellets (Fig. 9.7). 

 

 
Fig. 9.35. Gas cromatogramma dello ione specifico m/z 96 illustrante la distribuzione dei principali 
chetoni nel campione CB2. 
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Eteri 

I cromatogrammi di massa m/z 256 e m/z 236+255 mettono in evidenza componenti ad 

alto peso molecolare che sono stati tentativamente identificati dal loro tempo di ritenzione in 

GC e dai loro spettri di massa, come esteri di cere. L’origine di questi esteri è stata attribuita 

dubitativamente a zooplancton (Wakeham, 1982). Altri autori suggeriscono che le diatomee 

possono essere ulteriori sorgenti di tali composti. 

 

Steroli 

L’identificazione degli steroli è basata sul tempo di ritenzione e sul confronto con gli 

spettri di massa riportati in letteratura. Gli steroli sono presenti in tutti gli eucarioti nei quali 

costituiscono più della metà delle membrane lipidiche. Le concentrazioni degli steroli negli 

eucarioti sono simili a quelle degli opanoidi negli eubatteri.  

I composti lipidici analizzati, presentano steroli distribuiti nel range C27-C29. I componenti 

C27 e C28 sono considerati i più abbondanti nel plancton e negli invertebrati marini, che 

rappresentano le principali sorgenti della materia organica marina (Huang & Meinschein, 

1976, 1978; Nishimura & Koyama, 1976; Nishimura, 1977, 1978). Mentre, i componenti C29 

and C27 sono considerati gli steroli predominanti in piante alte e animali (Huang & 

Meinschein, 1976; Nishimura & Koyama, 1977). Lo zooplancton è senza dubbio il principale 

produttore di colestenolo in ambienti marini. Esso converte molti degli steroli prodotti dalle 

alghe in colestenolo. La presenza di colesterolo + colestenolo, nei sedimenti studiati deriva 

probabilmente da copepodi, poiché la maggior parte di copepodi viventi contiene questi 

composti come principali steroli (Volkman et al., 1986). Inoltre è noto che i copepodi 

secernono significative quantità di colestenolo nei loro coproliti (più di 4ng/pellet; Volkman 

et al., 1980b; Prahl et al., 1984). Ciò rafforza l’ipotesi che essi dovevano rappresentare la 

principale fonte di questi biomarkers nel Calcare di Base.  

 

Evoluzione dei principali biomarkers lungo la sezione di Cropalati. 

L’evoluzione dei fossili molecolari lungo la sezione di Cropalati è illustrata in figura 9.36. 

Tra gli acidi grassi lineari, gli omologhi a catena corta sono i componenti più abbondanti in 

tutti i campioni, ad eccezione dei campioni CB1S e CBM dove essi sono subordinati agli acidi 

grassi con catena lunga (Fig. 9.36c). L’acido grasso nC16 è dominante nei campioni tripolacei, 

mentre il componente nC18 è il più abbondante nei campioni del Calcare di Base. Questi due 

componenti sono quasi gli unici acidi grassi nei campioni CB4D e CB4M. La media tra gli 

acidi grassi con catena corta (< 22) e quelli con catena lunga (> 22) è piuttosto bassa dalla 
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base della sezione fino al campione CBM, aumenta nel campione CB4D prima di decrescere 

nuovamente fino al top della sezione (Fig. 9.36d). I campioni CB1S e CBM mostrano un’alta 

percentuale di acidi grassi a catena lunga. I componenti insaturi degli acidi grassi sono 

abbondanti nei campioni CB4 (CB4D e CB4M) (Fig. 9.36e). Il componente nC18:1 è il più 

abbondante e rappresenta l’unico omologo insaturo del campione CB3, segue in abbondanza 

nC18:2, anche se la sua coeluzione con l’acido fitanico non permette una chiara quantificazione 

di tale componente. L’omologo nC16:1 è meno abbondante ma è stato comunque registrato sia 

nei campioni tripolacei sia in quelli del Calcare di Base.  

La distribuzione degli n-alcani nei campioni TR5 e TR6 è dominata dagli omologhi a 

catena lunga con numero dispari in atomi di carbonio associati con una distribuzione modale 

centrata su nC26 senza predominanza dispari/pari (Fig. 9.36f). Gli n-alcani con catena corta 

(nC16 - nC22) sono meno abbondanti. Al contrario, tali componenti sono i più abbondanti nei 

campioni alla base di ogni banco carbonatico (CB1 e CB4D), dove il componente nC18 (o 

nC20) domina sul componente nC16. L’abbondanza degli n-alcani con catena lunga e numero 

dispari in atomi di carbonio è massimizzata nei campioni con significativa frazione 

silicoclastica (CB1S, CB4D), in concomitanza con basse proporzioni di n-alcani con catena 

corta (Fig. 9.36f).  

Gli n-alcani nel campione CB4M sono caratterizzati dalla sola presenza della 

distribuzione modale centrata in nC26 senza predominanza dispari/pari. Tale distribuzione è 

diversa dalla microfacies detritica (CB4D) dove sono presenti anche n-alcani con catene 

lunghe e numero dispari in atomi di carbonio.  

I valori del rapporto Pr/Ph non mostrano alcun peculiare trend evolutivo e ricadono nel 

range 0 – 1,36 in tutta la sezione.  

Nella distribuzione degli sterani l’omologo C27 è fortemente dominante in tutti i 

campioni, ad eccezione dei campioni CB1S e CBM, dove è subordinato agli omologhi C29 e 

C30 (Fig. 9.36g). I 4-metil sterani sono ben rappresentati in tutti i campioni ma sembrano più 

abbondanti nei carbonati rispetto alle marne (Fig. 9.36h).   

Gli opanoidi sono ben rappresentati sia nei campioni tripolacei sia nei campioni CB4M e 

CBM. Negli altri campioni carbonatici sono stati registrati solo in quelli che contengono 

componenti silicoclastici (CB1S). 

 

 

 



 
Fig. 9.36. Schema riassuntivo dei principali biomarker e della loro evoluzione nella sezione di Cropalati. 
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Interpretazione dei dati e conclusioni 
Questa ricerca si è sviluppata con l’obiettivo di mettere a punto una nuova metodica per la 

caratterizzazione di sedimenti carbonatici di difficile interpretazione. A tal fine è stata studiata 

la materia organica associata ai sedimenti dell’enigmatica formazione del Calcare di Base. La 

caratterizzazione della materia organica ha permesso di ricostruire l’ambiente deposizionale, 

la biocenosi originaria e formulare un’ipotesi sui meccanismi della mineralizzazione dei 

carbonati (biomineralizzazione indotta da batteri).  

La materia organica è stata caratterizzata con metodi di petrografia (osservazione e 

descrizione dei detriti organici insolubili) e geochimica organica (pirolisi Rock-Eval e analisi 

elementari Leco). I principali organismi sorgente sono stati identificati con lo studio dei 

fossili molecolari (biomarker) in Gas Cromatografia - Spettrometria di Massa (GC-MS). 

Lo studio della fase mineralogica è stato effettuato attraverso l’analisi delle microfacies in 

microscopia ottica ed elettronica (SEM) e con indagini diffrattometriche e microanalitiche 

(EDS).  

Per avere un quadro sufficientemente ampio sul Calcare di Base affiorante in Italia 

meridionale sono state prese in considerazione due sezioni in Sicilia (Serra Pirciata e 

Marianopoli) e quattro nella Calabria settentrionale (Cropalati; San Donato di Ninea, Catena 

Costiera; Lattarico; Mendicino). Tutte le successioni presentano una notevole omogeneità 

nelle microfacies, si tratta di mudstones-wackestones e subordinatamente packstones a 

peloidi. La maggior parte dei peloidi sono stati interpretati come coproliti.  

La sezione di Cropalati è risultata la più adatta ad effettuare studi biochimici e 

petrografici di dettaglio. I carbonati che affiorano preservano infatti le microstrutture e la fase 

mineralogica (aragonite) originaria. Le altre sezioni, fortemente ricristallizzate, non hanno 

permesso tale approccio multidisciplinare. 

Nella sezione di Cropalati sono stati riconosciuti due tipi fecal pellets, il primo, 

caratterizzato da componente silicoclastica, il secondo, da tracce di coccolitoforidi. È 

ragionevole attribuire i fecal pellets con componente terrigena ad organismi 

depositivori/detritivori ed i fecal pellets con tracce di coccolitoforidi ad organismi 

sospensivori o planctonici. 

La presenza di frammenti dell’esoscheletro di artropodi, osservati nelle analisi 

palinologiche, indicherebbe che i coproliti sono stati prodotti prevalentemente da organismi 

zooplanctonici. Questa ipotesi sarebbe confermata da peculiari fossili molecolari. Infatti la 

presenza di colesterolo + colestenolo nei sedimenti studiati è considerata marker di copepodi, 
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poiché la maggior parte di questi artropodi in vita contiene questi composti come principali 

steroli (Volkman et al., 1986). È noto che i copepodi secernono significative quantità di 

colestenolo nei loro coproliti (più di 4ng/pellet; Volkman et al., 1980b; Prahl et al., 1984). Ciò 

farebbe pensare che essi dovevano rappresentare la principale fonte di questi biomarkers nel 

Calcare di Base.  

La presenza di biomarker batterici nelle microfacies stromatolitiche rafforza il modello 

microbialitico per questi sedimenti, modello che prevede una deposizione indotta da comunità 

batteriche/cianobatteriche. 

I bassi valori del carbonio organico totale (TOC) hanno imposto di elaborare con 

prudenza i dati della pirolisi Rock-Eval in quanto protebbero essere affetti da errori 

sistematici. Tuttavia l’analisi integrata ha permesso di ricavare considerazioni affidabili sulla 

natura, sulla genesi e sul grado di maturità della materia organica.  

L’indice dell’idrogeno (HI) e l’indice dell’ossigeno (OI), plottati su un diagramma pseudo 

Van Krevelen (Tissot & Welte, 1984), hanno messo in evidenza una materia organica di 

provenienza mista. Il kerogene tipo II/III suggerisce una composizione transizionale tra i tipi 

II e III, e rivela una natura duplice della materia organica, marina/continentale. Inoltre, nella 

sezione di Cropalati, l’indice dell’idrogeno tende a decrescere, mentre l’indice dell’ossigeno 

tende ad aumentare verso l’alto in entrambi i banchi carbonatici. Ciò indica incrementi degli 

apporti continentali nel bacino deposizionale, forse dovuti ad abbassamenti del livello marino 

con conseguente incremento della fase erosiva. Tale ipotesi è confermata dall’incremento dei 

detriti terrestri opachi verso l’alto degli strati carbonatici.  

La materia organica associata ai carbonati mostra un bassissimo grado di maturazione, ciò 

è indicato da: 

• alta quantità di composti polari, includenti anche omologhi insaturi;  

• forte predominanza, in alcuni campioni, di n-alcani a catena dispari in atomi di 

carbonio; 

• presenza di opani con configurazione 17β(H), 21β(H);  

• presenza di componenti ramificati negli acidi grassi; 

• presenza di detriti organici che mostrano un’alta fluorescenza; 

Considerando i dati sopraccitati anche la temperatura massima di pirolisi (Tmax), 

compresa tra 354 e 424 oC, potrebbe essere correlata all’immaturità della materia organica.  

Le osservazioni delle palinofacies confermano il duplice apporto marino/continentale 

della materia organica e mettono in evidenza la presenza di due facies predominanti: 
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1)materia organica amorfa “AOM” e 2) detriti di origine terrestre. Sono stati osservati anche 

membrane, spore, pollini, organismi fitoplanctonici e zooclasti. La presenza di detriti 

organici, ben preservati e ad alta fluorescenza, indicherebbe un ambiente sedimentario 

caratterizzato da un corpo di acque con occasionali condizioni disossiche/subossiche al fondo, 

che avrebbe impedito la loro degradazione e/o ossidazione (Fig. 10b). Questa ipotesi è 

confermata dai dati dei fossili molecolari (opani) che registrano la presenza di ceppi batterici 

occupanti nicchie ecologiche stressate. Il limite O/R doveva oscillare posizionandosi, 

sporadicamente, all’interno della massa d’acqua e sotto l’interfaccia acqua/sedimento, per 

periodi di tempo più lunghi (Fig. 10a). L’instaurarsi di periodici momenti di scarsa 

ossigenazione al fondo è anche testimoniata dalla presenza di sottili laminazioni scure, molto 

fluorescenti e ricche di materia organica (Fig. 10b).  

Il segnale marino/continentale della materia organica è ulteriormente confermato dalla 

composizione lipidica (Fig. 9.36). Nella frazione polare, la distribuzione degli acidi grassi 

permette una chiara discriminazione tra la sorgente autoctona (<C22) e la sorgente alloctona 

(>C22). Gli acidi grassi a catena corta sono generalmente attribuiti ad organismi marini, come 

batteri ed alghe. Diversamente, i componenti ad alto peso molecolare sono caratteristici di 

cere di piante vascolari (Eglinton & Hamilton, 1967). La loro presenza è analoga ai segnali 

continentali osservati nelle frazioni degli idrocarburi. 

Gli acidi grassi insaturi sono massimizzati nei campioni carbonatici e la loro distribuzione 

è molto simile a quella comunemente registrata nelle alghe o nei cianobatteri (Chuecas & 

Riley, 1969; Russel et al., 1997). Le specie insature degli acidi grassi sono registrati in 

sedimenti recenti depositati in condizioni da marine normali (Chuecas & Riley, 1969; Grimalt 

& Albaigés, 1990; Volkman et al., 1980) a sistemi ipersalini (Barbé et al., 1990; Grimalt et 

al., 1992). Questi componenti non sono registrati in sedimenti più vecchi di 6 Ma (Rhead et 

al., 1971). In alcuni casi essi possono essere preservati (Parker, 1969; Russel et al., 1997) e la 

loro presenza nel Calcare di Base della sezione di Cropalti costituisce uno di questi casi 

inusuali. La preservazione di questa firma algale/batterica è particolarmente significativa nel 

campione carbonatico CB4M, nel quale sono evidenti strutture microbialitiche di tipo 

stromatolitico.  

La distribuzione degli acidi grassi per la frazione autoctona è correlabile ad un contributo 

di diatomee per i campioni tripolacei, nei quali è più abbondante il componente C16:0, e 

all’attività batterica per i campioni del Calcare di Base, in cui aumentano i componenti 

insaturi e il componente C18:0 diventa il più abbondante tra quelli saturi (Volkman et al., 1980; 

Russel et al., 1997). Inoltre nei campioni carbonatici si osserva un incremento degli acidi 
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grassi a catena lunga di origine terrestre verso il top della sezione. Questo dato, che è in 

accordo con la distribuzione degli idrocarburi alifatici, con i dati della pirolisi Rock-Eval e 

delle palinofacies, rafforzerebbe l’ipotesi sulle oscillazioni del livello marino (Fig. 10). 

 

 
Fig. 10. Ricostruzione paleoecologica schematica dell’ambiente deposizionale del Calcare di Base. 
(a) Condizioni aerobiche; (b) condizioni subossiche/disossiche della massa d’acqua. 

 

Le analisi in GC-MS (m/z 57+71+85+99+113) hanno mostrato che tutte le frazioni 

alifatiche sono dominate da n-alcani compresi nel range nC16–nC35. La loro distribuzione ha 

confermato una natura mista della materia organica marina/continentale. Una simile 

distribuzione è riportata in letteratura con concentrazioni massime negli n-alcani nC16–nC20 

(range associato a materia organica derivata da plancton) e n-alcani nC25–nC31 (range 

associato a piante vascolari). La predominanza di n-alcani con numero in atomi di carbonio 

dispari su quelli pari (nC25, nC27, nC29, nC31), rappresenta il segnale indicante apporti terrigeni 

nella materia organica (Eglinton & Hamilton, 1967).  
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Gli n-alcani mostrano una ulteriore distribuzione modale nel range dell’alto peso 

molecolare fra i componenti nC20–nC35, massimizzata nel componente nC26 (exacosano) 

senza predominanza in numero di atomi di carbonio dispari/pari. La crescita e la decrescita 

costante dei componenti intorno all’exacosano suggeriscono un singolo organismo come 

sorgente biologica di tale distribuzione, piuttosto che un’origine da input eterogenei. La 

presenza di tale distribuzione nella microfacies stromatolitica (campione CB4M) ne conferma 

l’origine batterica/cianobatterica. Ulteriormente rafforzata dagli isoalcani ripartiti tra gli n-

alcani nC22–nC33.  

La firma batterica nella materia organica è registrata anche dalla presenza di alchilbenzeni 

lineari. Infatti, questi composti possono derivare da ceppi batterici indicanti momentanee 

anossie della zona fotica (Summons & Powell, 1988; Koopmans et al., 1996). Questi 

composti, anche se sono presenti in molti olii crudi, solo raramente sono stati identificati nei 

sedimenti (Tapan K. D., 2005).  

Gli opani sono stati valutati con il cromatogramma di massa m/z 191. Essi, anche se poco 

abbondanti, sono un’ulteriore prova di input batterici (Ourisson et al., 1987). La loro 

configurazione stereochimica cambia irreversibilmente con lo stress termico: dalla loro 

configurazione biologica 17β(H), 21β(H) (ββ) alla configurazione βα e αβ (Mackenzie et al., 

1980; Seifert & Moldowan, 1980). La presenza nei campioni analizzati di opani con 

configurazione ββ indica che i sedimenti carbonatici del Calcare di Base della sezione di 

Cropalati hanno subito un bassissimo stress termico. 

Diversamente da quando osservato nelle sequenze evaporitiche della Sicilia e degli 

Appennini, nella distribuzione degli opanoidi sono assenti l’isorieratano ed il gammacerano 

(Schaeffer et al., 1995a, 1995b; Sinninghe Damsté et al., 1995; Kenig et al., 1995; Gelin et al., 

1995; Keely et al., 1995; Schaeffer-Reiss et al., 1998). Questi composti sono sempre associati 

a condizioni altamente anossiche e/o sedimenti ipersalini (Moldovan et al., 1985, Ten Haven 

et al., 1988; Adam et al., 1993). Nei campioni analizzati sono assenti anche gli opani estesi, 

come il pentakisoomopano, un altro componente registrato nella formazione della Vena del 

Gesso (Kening F. et al., 1995). Questi dati, associati all’assenza di pregnano ed omopregnano, 

escludono una deposizione evaporitica per i sedimenti carbonatici analizzati.  

La distribuzione degli sterani indica condizioni marine, anche se in via di stress. Infatti, 

gli sterani derivano prevalentemente da membrane di eucarioti (Summons, 1993; Brassell, 

1994) e, nei sedimenti marini, provengono prevalentemente da organismi fotosintetici. La 

predominanza negli sterani dell’omologo C27 indica un contributo fitoplanctonico nella 

materia organica (Volkman, 1986). Il diagramma ternario comparativo degli sterani, con 27, 
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28 e 29 atomi di carbonio, mostrando una distribuzione omogenea dei campioni verso gli 

isomeri C27, conferma un forte apporto fitoplanctonico nella materia organica.  

Le analisi sulla materia organica associata a depositi messiniani evaporitici, caratterizzati 

da condizioni sulfurizzanti, mostrano un alto contenuto in carbonio organico. Infatti in 

ambienti anossici e/o ipersalini, con abbondante zolfo, la preservazione delle misture lipidiche 

sembra essere favorita dalla formazione di composti legati allo zolfo. Il basso contenuto in 

carbonio organico ed in zolfo, dei campioni carbonatici del Calcare di Base, indicano quindi 

un ambiente deposizionale caratterizzato da acque ossigenate e non in condizioni 

sulfurizzanti; ulteriore prova che escluderebbe un’origine evaporitica e/o diagenetica dei 

livelli carbonatici preevaporitici.  

 

In sintesi i dati ottenuti permettono di trarre le seguenti conclusioni: 

1. La presenza di coccolitoforidi nei fecal pellets, il basso contenuto in carbonio organico 

(OC) ed in zolfo (S), la predominanza degli sterani C27 e l’assenza di biomarkers tipici 

di ambienti evaporitici e/o anossici (pregnano, omopregnano, opani estesi, 

gammacerano ed isorenieratano), escludono una deposizione evaporitica per i 

sedimenti del Calcare di Base. Tali dati, associati alla preservazione della fase 

mineralogica (aragonite) e delle microstrutture originarie (aragonite sferulitica, 

cementi primari, …) e all’assenza di biomarkers indicativi di processi di solfato 

riduzione, escludono per tali carbonati anche un’origine diagenetica.  

2. La diffusa e costante presenza di materia organica associata ai carbonati rilevata dallo 

studio petrografico e biochimico, suggerisce una deposizione indotta biologicamente 

per il Calcare di Base. In particolare gli abbondanti segnali microbici nella materia 

organica fanno ipotizzare una biomineralizzazione indotta da batteri.  

3. Le microfacies carbonatiche, caratterizzate dalla costante presenza di una monotona 

associazione di fecal pellets, riflettono un’associazione oligotipica di metazoi marini, 

rappresentata da copepodi. 

4. I dati sulla materia organica convergono su un modello deposizionale caratterizzato da 

irregolari inputs di acque continentali, che rendevano il sistema marino instabile e 

stressato.  

5. L’uniformità della microfacies peloidale/coprolitica, in tutte le sezioni analizzate, fa 

supporre che il Calcare di Base rappresenti un evento paleoecologico monotono in 

tutta l’Italia meridionale, preludio della crisi di salinità messiniana. 
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TAVOLE PALINOFACIES 



 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

TAVOLA 1 

 
Fig. 1-5. Materia organica amorfa alterata. 

 

Fig. 6-8. Materia organica amorfa preservta. 

 



 



 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

TAVOLA 2 

 
Fig. 1-12. Materia organica di origine terrestre non ossidata  

(scala barra: 25µm). 

 



 
 



 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

TAVOLA 3 

 
Fig. 1-4. Detriti di origine terrestre carbonizzati o ossidati. 

 

Fig. 5-6. Detriti ligno cellulosi gelificati. 

 

Fig. 7. Resina. 

 

Fig. 8. a) Materia organica amorfa preservata; b) zooclasto; c) spore. 

 

 



 



 

 

 

 

 

 

 

 

 

TAVOLA 4 

 
Fig. 1. a) Materia organica amorfa alterata; b) organismo fitoplanctonico; 

c) Detriti di origine terrestre carbonizzati o ossidati. 

 

Fig. 2. a) zooclasto; b) organismo fitoplanctonico; c) materia organica amorfa preservata. 

 

Fig. 3-5. Filamenti di incerta interpretazione (? funghi o batteri). 

 

Fig. 6-8. Pollini. 

 

Fig. 9. Organismo fitoplanctonico. 

 



 
 



 

 

 

 

 

 

 

 

TAVOLA 5 

 
Fig. 1, 3, 4, 6-12. Spore e pollini (scala barra: 10µm); 

 

Fig. 2, 5. Organismi fitoplanctonici (scala barra: 10µm). 



 

 



 

 

 

 

 

 

 

 

TAVOLA 6 

 
Fig. 1-8. Zooclasti; 
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