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CAPITOLO I -Inquadramento geografico ed orografico 

dell’area di studio. 

 1.1 Premessa e scopo del lavoro   

Lo scopo del lavoro di questo progetto di ricerca è  stato quello di studiare i bacini 

sedimentari della Calabria ionica settentrionale e meridionale al fine di definire i rapporti 

tra l’architettura dei bacini terziari e la loro evoluzione tettono-stratigrafica, in relazione 

all’assetto tettonico regionale in cui ricadono. In seguito si è provveduto al confronto ed 

alla correlazione dell’evoluzione degli stessi. 

Le suddette aree di studio corrispondono al Bacino di Cirò-Cariati per quanto riguarda la 

porzione studiata a nord ed il Bacino di Siderno, noto in letteratura come Stretta di Siderno, 

per la porzione a sud.  

Tale lavoro di tesi è stato realizzato in quanto l’Arco Calabro presenta una articolata e 

complessa strutturazione evidenziata nel tempo da stili deformativi che presentano notevoli 

differenze tra le sue diverse porzioni; in particolar modo una differenziazione di stile 

tettonico può essere fatta tra il margine tirrenico e quello ionico, provocata, a partire dal 

Miocene superiore, dalla coesistenza di processi di underthrusting nei domini esterni e di 

spreading in quelli interni. 

Un’ulteriore discriminazione dei processi deformativi può essere fatta tra il settore 

settentrionale e quello meridionale considerando l’assetto tettono-stratigrafico delle 

successioni di riempimento dei bacini neogenici, lo stile strutturale e l’evoluzione tettonica 

nel quadro dei diversi settori geodinamici.  



 4

 

Figura 1- Rapporti tra Arco Calabro Esterno, i bacini di forearc della Calabria ed il bacino di retroarco tirrenico 
(Argnani and Bonazzi, 2005). 
 

Proprio quest’ultimo aspetto è stato il fulcro del lavoro di tesi di dottorato, infatti, è stata 

posta una particolare attenzione allo studio dei rapporti tra tettonica e sedimentazione di 

due bacini della Calabria ionica ricadenti all’interno del settore settentrionale e del settore 

meridionale della stessa.  

In tale lavoro sono stati realizzati nuovi rilevamenti geologici sintetizzati in una carta 

geologica. I corpi deposizionali cartografati, da riferire ad unità litostratigrafiche informali, 

rappresentano la sintesi e la ridefinizione di suddivisioni formazionali già esistenti in 

letteratura, in aggiunta a nuovi dati di terreno. Sono state inoltre realizzate sezioni 

geologiche che hanno permesso la definizione delle geometrie e dei rapporti dei corpi 

deposizionali di riempimento del bacino. 

Il lavoro effettuato è servito a caratterizzare lo stile tettonico e l’architettura delle aree di 

studio; infine, è stato effettuato un confronto dell’evoluzione geologica dei due settori 

considerati. 
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1.2 Metodologia d’indagine 

Lo studio si è articolato in diverse fasi distribuite durante i tre anni in modo organico.  

• Acquisizione di dati inerenti l’area di studio provenienti dalla bibliografia e riguardanti 

modelli strutturali e regionali di aree geodinamicamente simili accompagnate dal 

reperimento delle carte topografiche alla scala 1:10.000 e 1:25.000 della Carta d’Italia. 

• Osservazione ed interpretazione delle foto aeree dell’IGM, scala 1:33.000, di diversi voli 

del 1954, 1980, 1991 finalizzata all’individuazione delle principali strutture tettoniche 

dell’area; 

• Rilevamento di campagna che ha consentito di verificare gli elementi emersi dallo studio 

delle foto aeree e definirne i caratteri geometrici e cinematici ed è stato finalizzato ad una 

migliore caratterizzazione delle successioni sedimentarie, delle unità del substrato e dei 

loro rapporti geometrici.  

• Rilevamento di tipo strutturale alla macro e mesoscala, al fine di definire le strutture 

principali e di quelle associate. Un’attenzione particolare è stata posta nell’analisi delle 

strutture tettoniche, tramite la caratterizzazione cinematica dei macrolineamenti eseguita 

attraverso l’acquisizione di dati mesostrutturali. Tali dati sono stati organizzati in stazioni 

di misura o domini strutturali omogenei che sono stati trattati su base statistica con 

opportuni software al fine di definire le relazioni cronologiche tra gli eventi deformativi, 

nonché le eventuali relazioni o compatibilità cinematiche tra i vari elementi strutturali. 

• Realizzazione di sezioni geologiche finalizzate alla caratterizzazione delle geometrie dei 

corpi deposizionali in profondità ed alla definizione dei loro rapporti. L’elaborazione di 

sezioni geologiche è stata effettuata con metodi quantitativi basati sulla discriminazione dei 

domini giaciturali su cui è stata proiettata la stratigrafia dei pozzi profondi presenti 

nell’area con il supporto dell’analisi di profili sismici, tali sezioni danno una 

rappresentazione delle geometrie dei corpi e delle strutture tettoniche in profondità. 

1.3 Inquadramento geografico dell’area di studio.  
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L’area di studio del presente Progetto di Ricerca interessa i settori settentrionale e 

meridionale della Calabria orientale (fig 2). 

 

Figura 2. Inquadramento geografico delle  aree di studio. 
 

In riferimento alla porzione meridionale, l’area di interesse si colloca  lungo una fascia 

orientata ovest-est e ricadente per lo più lungo il versante ionico, la stessa comprende la 

porzione meridionale del massiccio delle Serre e quella settentrionale del massiccio 

cristallino-metamorfico dell’Aspromonte.  

L’area settentrionale ricade lungo il versante orientale della Sila ed interessa la porzione 

compresa  tra il Torrente Arso, a nord dell’abitato di Cariati, ed il T. Lipuda che borda a 

sud l’abitato di Cirò. 
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Con riferimento alla  Cartografia IGM alla scala 1:25.000, l’area meridionale ricade nelle 

seguenti fogli: 

• F.590: sez I Gioiosa;sez II Locri;sez III Platì; sez IV Taurianova . 

• F. 591: sez IV Roccella Ionica. 

         

Figura 3-Quadro d’unione delle sezioni topografiche dell’area meridionale 

 
Con riferimento alla Cartografia IGM alla scala 1:25.000, l’area settentrionale ricade nei 

seguenti Fogli: 

• F.553: sez I Casigliano; sez II Cariati. 

• F.554: sez III Crucoli 

• F.561: sez I Verzino 

• F.562 sez IV Cirò  
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Figura 4 -Quadro d’unione delle sezioni scala 1:10000 dell’area ricadente nel settore settentrionale. 
 

L’area di studio nel settore settentrionale presenta una morfologia  nella quale gli orizzonti 

a potenti bancate arenacee e conglomeratiche, sovente intensamente dislocate e deformate, 

risaltano sulle sottostanti argille che  mostrano una morfologia abbastanza dolce.  

L’area di studio del settore meridionale è caratterizzata da versanti estremamente acclivi in 

prossimità del crinale delle Serre-Aspromonte; spostandosi verso est l’acclività dei versanti 

tende a diminuire dando luogo a morfologie più dolci soprattutto in corrispondenza dei 

depositi più argillosi.  

Entrambe le regioni sono attraversate da una serie di corsi d’acqua dal regime torrentizio, le 

classiche “Fiumare” calabresi, con percorso diretto all’incirca da SO verso NE per quanto 

riguarda la porzione settentrionale e NO verso SE per la porzione meridionale, tutti 

perpendicolari alla linea di costa. Tali “Fiumare” creano incisioni profonde a partire dal 

substrato, formando, sullo stesso e sui depositi più litificati, dei veri e propri canyons.  

I corsi d’acqua principali sono rappresentati nell’area settentrionale dal T.nte Arso, dal 

Fiume Nicà e dal T.nte Lipuda. 
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Nell’area meridionale il corso d’acqua principale è rappresentato dalla Fiumara Torbido; in 

essa si immettono diversi affluenti aventi origine dai versanti delle Serre, sistemi torrentizi 

minori sono rappresentati dalla Fiumara Novito e la Fiumara di Gerace.  
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                                    CAPITOLO II  

Inquadramento geologico 

2.1 Inquadramento dell’Arco Calabro-Peloritano (tettonica orogenica e 

post- orogenica).     

L’ Arco Calabro Peloritano, ACP, ricopre un ruolo di fondamentale importanza 

nell’evoluzione del Mediterraneo occidentale e rappresenta uno degli elementi del sistema 

corrugato perimediterraneo.  

Esso è il tratto di catena che raccorda l’Appennino meridionale, allungato in senso NO-SE, 

con la catena maghrebide orientata E-O.  

Lo stesso si estende dalla linea del Pollino a nord, fino alla linea di Taormina  in Sicilia 

orientale; le due strutture regionali sono interpretate come sistemi trasformi rispettivamente 

sinistri e destri, anche se in superficie il loro movimento dominante è il sovrascorrimento 

(Amodio–Morelli et al., 1976; VanDijk e Okkes, 1991) 

.  

Figura 5 - Arco Calabro Peloritano (da Critelli & Le Pera, 1998).  
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Figura 6. -  L’Arco Calabro Peloritano (da Van Dijk et al. 2000). 
 

Secondo Amodio Morelli et al. (1976), l’ACP è un frammento della catena alpina 

Cretacico-Paleogenica Europa-vergente, costituita da coltri penniniche, liguridi ed 

austroalpine, sovrascorsa “in toto”, nel Miocene inferiore, sulle unità più interne della 

futura catena neogenica appenninica (Scandone, 1974). 

L’Arco Calabro, quindi, rappresenta una parte della catena  orogenica alpina dell’Europa 

occidentale, dove, rocce alloctone del basamento cristallino, sormontano direttamente un 

complesso ofiolitifero, che è l’unità intermedia  e comprende rocce ofiolitiche, 

metasedimentarie e sedimentarie di età Mesozoico-Terziarie (Complesso Liguride, 

Ogniben, 1969; Knott, 1987; 1988; Bonardi et al., 1988; Monaco et al., 1991; Critelli, 

1993). Queste ultime considerate i resti di un cuneo di accrezione oceanico paleogenico 

(Bonardi et al., 1988; Monaco et al., 1991; Critelli, 1993). 

 Entrambe le unità sono sovrapposte ai carbonati mesozoici, originariamente costituenti il 

margine africano ed adriatico, scollatesi dal loro basamento durante il Cenozoico, 

assumendo vergenza orientale. 
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 Le rocce del basamento cristallino alloctono dell’Arco Calabro (Complesso Calabride 

Auct.) (Messina et alii, 1991a, 1991b) si originano dal margine europeo (Ogniben,1969; 

Dewey et alii, 1989; Knott, 1987; Bouillin, 1984; Bouillin et alii, 1986; Dietrich, 1988) o, 

secondo un’ipotesi alternativa, dal margine africano (Amodio Morelli et alii, 1976;  

Haccard et alii 1972; Doglioni et al., 1998) e migrano verso sud-est a seguito di un 

continuo processo di subduzione della litosfera oceanica neotetidea tra  il Cretaceo ed il 

Neogene.  

La migrazione verso sud-est si manifestò in tre stadi principali. 

L’evoluzione dell’ACP viene ipotizzata da alcuni autori, a partire dal Trias medio, quando 

un rifting abortito consente la definizione dei domini più interni di quella che sarà la futura 

catena appenninica.  

Le varie fasi di questo processo di formazione portano nel Lias medio alla formazione del 

bacino di Longobucco, che assume una posizione intermedia tra  i domini appenninici e 

quelli delle future falde cristalline a vergenza europea. 

 Nel Giurassico superiore-Cretaceo inferiore, avviene l’apertura della Tetide con la 

separazione del continente africano da quello europeo.  

Nel Cretaceo superiore si ha l’inizio dei fenomeni compressivi che portano alla subduzione 

contemporanea di litosfera europea ed africana fino a quando, si verifica la subduzione 

della sola litosfera africana (Tortorici, 1982). 

 Con l’Oligocene si ha lo sviluppo di falde a vergenza orientale; in questo periodo comincia 

a formarsi il dominio di Longobucco, su cui inizia a sovrascorrere la catena eo - alpina già 

formata. 

La deformazione continua verso l’esterno e nel Miocene inferiore interessa la piattaforma 

interna su cui si sovrappongono sia le unità cristalline della catena eo – alpina, sia l’Unità 

di Longobucco.  

Il processo continua fino al Miocene medio.  
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La prima fase, cessata durante il Burdigalliano (Montigny et al., 1981), è il risultato di una 

subduzione pre-miocenica connessa con l’apertura del bacino liguride-provenzale,  la 

conseguente formazione del cuneo di accrezione liguride (Knott, 1987) e la rotazione del 

blocco sardo corso. 

 La deformazione del prisma orogenico durante questa fase è caratterizzata dall’obduzione 

del cuneo  liguride (Cello et alii, 1990) e da successivi fenomeni distensivi oligo-miocenici 

(da 35 a 15 ma), questi ultimi responsabili dell’esumazione delle rocce di alto grado 

metamorfico fino ad allora sepolte (Thomson, 1994). 

Il blocco Sardo Corso- Arco Calabro Peloritano si separa dalla catena alpina e, in seguito 

all’apertura del Bacino Balearico, viene traslato in senso antiorario.  

Infine, con l’apertura del bacino Tirrenico, che ha inizio nel Tortoniano (Kastens et alii, 

1988), l’arco acquista una propria indipendenza strutturale rispetto sia all’Appennino 

meridionale, a nord, che al blocco siculo-maghrebide a sud.  

L’apertura del Tirreno, produce una rotazione antioraria dell’intera catena che continua ad 

accavallarsi sui domini orientali e provoca la separazione del blocco Sardo Corso -Arco 

Calabro Peloritano. 

L’Arco Calabro Peloritano viene così traslato verso SE seguendo dei binari costituiti da 

faglie trascorrenti orientate NO-SE: la “linea di Taormina”a sud (Dewey et al,1983) e la 

“Linea del Pollino” a nord (Bousquet, 1973).  

Inoltre, dal Tortoniano in poi, questo settore di orogene assume una configurazione 

tettonica caratterizzata dalla presenza, da Ovest verso Est di:  

un bacino in forte estensione (Bacino Tirrenico) caratterizzato da fenomeni di rifting fino 

alla quasi oceanizzazione con significato geodinamico di back arc basin (Scandone, 1979, 

Malinverno & Ryan, 1986), e da una catena (Arco Calabro) nella quale i fenomeni di 

thrusting migrano da NO verso SE e sono sostituiti, nei settori interni dell'Arco, dalle 

strutture distensive connesse con il rifting tirrenico (Tortorici, 1981, 1982; Moussat et al., 
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1986; Turco & Malito, 1988; Turco et al., 1990; Moretti & Guerra, 1997; Rossetti et al., 

2001). 

In seguito alla sua strutturazione, l’ACP è stato interessato da un’intensa fase tettonica post 

orogenica estensionale, iniziata nel Pliocene superiore ed ancora in atto, legata al 

sollevamento isostatico dell’Arco stesso, generatosi in seguito al distacco in profondità 

della placca ionica subdotta (Westaway, 1993; Wortel & Spackman, 1993; De Jonge et al., 

1994; Tortorici et al., 1995; Monaco e Tortorici, 2000). 

L’ultima fase di costruzione si ha verso la fine del Pleistocene inferiore in concomitanza di 

un insieme di fenomeni geologici di rilevanza regionale, quali lo spostamento del centro 

d’espansione del Tirreno che dall’area centrale si colloca nell’area sud-orientale; la “Linea 

di Palinuro” si sostituisce alla “Linea del Pollino”, quale svincolo settentrionale della 

microplacca calabra (Guerra & Moretti, 1997).  

Durante il Pleistocene si ha, inoltre, la formazione dell’arco vulcanico delle isole Eolie e 

l’attivazione dei vulcani sottomarini di Marsili e Palinuro. 

In genere, l’Arco Calabro Peloritano, è considerato come un elemento unitario. Esso risulta 

costituito da due settori che si differenziano nell’assetto tettono - stratigrafico delle unità 

che li compongono, nelle caratteristiche strutturali e nell’evoluzione tettonica (Scandone, 

1979;  Bonardi et al., 1979, 1980, 1982a, 1982b, Tortorici, 1982). 

Questi due settori sono divisi da un non ben precisato allineamento Capo Vaticano -Valle 

del Mesima - Soverato (Bonardi et al., 1980; 1982b). 
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Figura 7. Relazioni geometriche tra le unità dell’Arco Calabro Peloritano, (Bonardi et al., 2004).  

 

 Le caratteristiche che li differenziano possono essere rappresentate considerando come 

riferimento il settore meridionale, esponendolo e confrontandolo con quello settentrionale, 

e quindi: 

 - Mancanza di unità ofiolitiche; 

- Mancanza di metamorfismo alpino nelle unità cristalline; 

- Mancanza delle unità carbonatiche appenniniche sottostanti alle unità cristalline; 

 - Età delle principali deformazioni interessanti le unità cristalline compresa tra l’Eocene e 

l’Aquitaniano e polarità meridionale delle strutture originate (nel settore settentrionale l’età 

delle principali deformazioni delle unità cristalline è prevalentemente del Cretaceo 

superiore e la polarità delle strutture è europea); 

- Sedimentazione tra l’Aquitaniano ed il Langhiano di depositi tardorogeni (nei settori 

settentrionali avvenivano fenomeni di trasporto verso oriente); 

- Mancanza di un chiaro raddoppio della Moho (Tortorici, 1982).  
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 2.2 Caratteri tettonostratigrafici dell’Arco Calabro Peloritano 

L’edificio a falde della Calabria settentrionale è stato suddiviso in tre elementi 

tettonostratigrafici principali (Ogniben, 1973; Morten & Tortorici, 1993) in cui sono state 

distinte differenti Unità tettonometamorfiche (Amodio Morelli et al., 1976; Scandone, 

1982; Messina et al., 1994) 

 

                        

Figura 8- Carta geologico strutturale del settore settentrionale dell’ Arco Calabro settentrionale. 
 1) Sedimenti plio-pleistocenici;  2) sedimenti del Tortoniano-Pliocene inf.; 3)Unità diStilo; 4) Unità di Polia 
Copanello; 5)  Unità di Castagna; 6) Unità di Bagni; 7) Unità ofiolitiche; Unità di Longobucco; 8)Basamento 
cristallino; 9) Copertura sedimentaria Meso-Cenozoica; 10) Unità sifilidi; 11) Gruppo del Cilento e Fm, del 
saraceno; 12)Unità carbonatiche del Complesso Panormide. Da Tortrici (1982). 

  

 Complesso Calabride 

 Complesso Liguride 

 Complesso delle unità Appenniniche 

Prendendo in considerazione il settore settentrionale, che si estende a nord 

dell’allineamento Capo Vaticano-Soverato, si possono distinguere una serie di unità 
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tettoniche, di cui le due più profonde sono rappresentate da unità ofiolitifere mentre le 

rimanenti sono rappresentative di porzioni di crosta continentale (Tortorici, 1982). 

Dal basso verso l’alto l’Autore distingue: 

 Unità del Frido: affiora in tutto il settore settentrionale ed in Lucania ed  è costituita da 

una successione di metapeliti, con intercalazioni di metacalcari  e quarziti, cui sono 

associate ofioliti rappresentate prevalentemente da metabasalti, serpentiniti ed 

eccezionalmente da Fe-gabbri come elementi in metabrecce. Questa unità, di età cretacica, 

è caratterizzata da un metamorfismo alpino avente alta pressione e temperature molto basse 

(Hoffman, 1970; De Roever, 1972; Spadea et al, 1976). 

 Unità Ofiolitica: poggia tettonicamente sull’Unità di Frido e comprende le unità di Malvito 

e Gimigliano (Dietrich et al, 1976). 

L’Unità di Malvito affiora a cavallo della Linea di Sangineto ed è costituita da metabasiti 

con copertura sedimentaria prevalentemente calcarea e metamorfismo alpino polifasico di 

basso grado. 

 Le metabasiti sono costituite essenzialmente da metabasalti verdi e rossicci e da 

metabrecce di pillow.  

L’Unità di Gimigliano è costituita da metabasalti e serpentiniti con copertura costituita da 

alternanza di filladi verdastre, metareniti e metacalcari d’origine torbiditica. Questa Unità è 

di età giurassico-cretacea ed affiora diffusamente nella Sila piccola e nella Catena Costiera 

dalla linea Sangineto fino all’allineamento Nicastro-Gimigliano. Mostra un metamorfismo 

alpino variabile che aumenta da N verso O. 

 Unità di Bagni: tettonicamente sovrastante alle unità ofiolitifere, rappresenta l’unità di 

derivazione continentale geometricamente più bassa ed affiora prevalentemente in Sila 

Piccola, Catena Costiera,  Sila Grande e nei Peloritani. È costituita da un basamento 

filladico caratterizzato da metamorfismo alpino in facies scisti verdi che sopporta una 

copertura mesozoica. La copertura sedimentaria è costituita da dolomie  e da un’alternanza 
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di calcari torbiditici e radiolariti e presenta metamorfismo di basso grado in facies scisti 

verdi ed ha età permo-triassica. 

 Unità di Castagna : affiora prevalentemente in Sila Piccola, lungo il bordo orientale della 

valle del fiume Crati e lungo la parte settentrionale delle Serre (Paglionico e Piccarreta , 

1977). Questa unità è costituita da micascisti a granato, paragneiss biotitici e gneiss 

occhiadini con frequenti associazioni di masse pegmatitiche e granitoidi. Ha un’età 

Paleozoica, ed è caratterizzata da un metamorfismo prealpino in facies da scisti verdi 

profonda ad anfibolitica (Colonna & Piccarreta, 1976;  Dubois, 1976). 

 Unità di Polia-Capanello: è l’unità cristallina tettonicamente più elevata, affiora 

diffusamente in tutto il settore e  rappresenta porzioni profonde di crosta continentale. E’ 

costituita da gneiss kinzigitici con intercalate masse di anfiboliti e  metaperidotiti. Ha età 

paleozoica ed è caratterizzata da un metamorfismo prealpino in facies granulitica 

(Paglionico & Piccarreta, 1978; Schenk & Schreyer, 1978). Lungo il versante orientale 

queste unità ricoprono l’unità di Longobucco. Nel complesso le varie unità cristalline si 

sovrappongono tettonicamente su unità carbonatiche che costituiscono i domini più interni 

della Catena Appenninica (Scandone et al., 1974; Amodio-Morelli et al., 1976). Tali 

domini sono rappresentati da tre unità tettoniche, una basale che affiora prevalentemente 

sul Pollino ed è denominata Unità del Pollino;  una intermedia denominata Unità di S. 

Donato affiorante lungo il bordo nord-occidentale del massiccio del Pollino e nelle finestre 

di Cetraro e delle terme di Caronte; una superiore, unità di Verbicaro, affiorante nelle 

finestre tettoniche di Guardia Piemontese e Monte Cocuzzo. Tali unità calcareo-

dolomitiche appartengono al Trias medio-Paleogene. Infine, trasgressive su tutto l’edificio, 

giacciono le successioni del Miocene medio-Pliocene inferiore a cui si intercalano 

successioni alloctone definite da Ogniben (1955) unità Crotonidi, ed ancora i sedimenti 

quaternari. 
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Riassumendo, quindi, l’unità geometricamente più bassa comprende rocce carbonatiche 

mesozoiche, che originariamente formavano il margine continentale africano, scollatesi dal 

loro basamento durante il Cenozoico assumendo una vergenza orientale; l’unità intermedia 

comprende rocce ofiolitiche, metasedimentarie e sedimentarie d’età Mesozoico-Cenozoico 

(Complesso Liguride, Ogniben, 1969;  Knott, 1987; 1988;  Bonardi et al., 1988;  Monaco et 

al., 1991; Critelli, 1993) considerate resti di un cuneo di accrezione oceanico Paleogenico. 

L’unità geometricamente più elevata è formata da rocce ignee e metamorfiche di età 

paleozoica, localmente comprendenti coperture sedimentarie mesozoico - cenozoiche 

(Complesso Calabride, Ogniben,1969), interpretata come frammento del margine europeo 

della Neo-Tetide (Ogniben, 1969; Bouillin et al.1986; Knott, 1987; Dewey et al., 1989; 

Critelli, 1993).  

 Tutte queste unità tettonostratigrafiche, nelle porzioni  settentrionali dell’Arco Calabro, 

presentano indicatori cinematici mostranti vergenze dei sovrascorrimenti da ovest verso est 

d’età pre – tortoniana (11 Ma.) (Faure, 1980; Cello et al., 1981; Knott, 1987; Dietrich, 

1988).
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 2.3 Caratteri tettonostratigrafici dell’ ACP meridionale.  

 

Figura 9- Schema  geologico-strutturale  del  settore meridionale dell'Arco calabro-peloritauo (Bonardi et al. , 
2002). 
 
 

Questo settore si sviluppa a S di un allineamento che da Capo Vaticano si prolunga fino a 

Soverato comprendendo quindi le Serre p.p., l'Aspromonte ed i Peloritani (Tortorici, 1982) 

(fig. 5). 

Tale settore è caratterizzato da una serie di unità cristalline che sopportano coperture 

sedimentarie di età meso-cenozoica che si sovrappongono nell’Oligocene con polarità 

meridionale (Tortorici, 1982). In questo settore non sono noti affioramenti di unità 

ofiolitiche e di unità carbonatiche caratteristiche dei domini appenninici (Tortorici, 1982). 

L'elemento geometricamente più profondo è costituito dall’Unità di Longi-Taormina che 

affiora anche in posizione frontale lungo il margine meridionale dei Peloritani. È 

rappresentata da una serie di scaglie o subunità costituite da un basamento (Atzori & 

Vezzani, 1974) di prevalenti semiscisti sericitici e cloritici con intercalazioni di quarziti, 

metapeliti e metacalcari contenenti faune devoniane (Truillet, 1968) con associati livelli di 
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metavulcaniti « porfiroidi » ( Atzori et al., 1978) e metabasiti. Il metamorfismo è ercinico 

ed ha sviluppato paragenesi di anchizona (Atzori & Perla, 1979). La copertura meso-

cenozoica, coinvolta anch'essa nella serie di scaglie tettoniche che interessano il basamento, 

è rappresentata da una successione (Truillet 1968; Lentini & Vezzani, 1975; Bonardi et al., 

1976) che gradualmente da facies continentali (Lias inferiore) passa a facies pelagiche con 

intercalati nei livelli apicali klippen sedimentari (Lias medio-superiore-Eocene) a 

torbiditiche (Eocene-Oligoceni). A tale unità viene anche ascritto, per analogie di posizione 

e di evoluzione tettono-sedimentaria, l'affioramento di Alì. Si tratta di una successione del 

Lias-Cretaceo superiore (Truillet, 1968) che, a differenza degli affioramenti più 

meridionali, è interessata da un debole metamorfismo (Atzori, 1968).  

Tettonicamente sovrapposta l'Unità di Mandanici affiora estesamente nella porzione 

centrale dei Peloritani; essa è costituita da una successione di prevalenti filladi, talora 

granatifere, con frequenti intercalazioni di quarziti, calcari cristallini, calcescisti e rare 

metabasiti, interessata da un metamorfismo ercinico in facies scisti verdi (Atzori & 

D'Amico, 1972; Perla, 1972; Atzori et al., 1974). Affioramenti appartenenti a questa unità, 

sia per analogie litologiche che per posizione strutturale, si ritrovano nel settore 

meridionale dell'Aspromonte, nella zona di Africo e di Cardeto, distinti da Bonardi et al. 

(1979) come «unità inferiore» dell'Aspromonte. Resti dell'originaria copertura sedimentaria 

di questa unità affiorano in lembi esclusivamente nei Peloritani. Interposti come scaglie 

tettoniche lungo il contatto con la sovrastante unità dell'Aspromonte, essi sono 

rappresentati da sequenze simili a quelle dell'unità Longi-Taormina presentando un'età 

compresa tra il Lias inferiore ed il Cretaceo superiore-Eocene (Atzori et al., 1975). In 

posizione ancora più elevata, l'unità dell'Aspromonte affiora estesamente in tutta la parte 

settentrionale dei Peloritani (Ogniben, 1960; Ferla, 1972; Atzori et al. 1974, 1976) ed in 

Aspromonte dove si identifica con « l'unità intermedia » dell'Aspromonte di Bonardi et al. 
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(1979). In generale i litotipi prevalenti sono rappresentati da paragneiss biotitici e 

micascisti granatiferi. 

In posizione apicale si ritrova l'Unità di Stilo la quale poggia tettonicamente sull'Unità 

dell'Aspromonte affiorando prevalententemente nelle Serre meridionali. Affioramenti 

attribuibili a questa unità si riscontrano lungo il versante meridionale dell'Aspromonte dove 

sono segnalati da Bonardi et al. (1979) come appartenenti all'« unità superiore » 

dell'Aspromonte ed in parte come appartenenti all'unità di Stilo (Zanettin & Lorenzoni, 

1982). La stessa è rappresentata da due unità erciniche (Colonna et al., 1973), ed è 

costituita in generale da paragneiss biotitici, micascisti granatiferi ed anfiboliti 

caratterizzati da un metamorfismo ercinico compreso tra la facies scisti verdi ed 

anfibolitica (Amodio Morelli et al., 1976) e da filladi con intercalazioni di metareniti e 

metacalcari a faune devoniane (Afchain, 1969; De Capoa-Bonardi, 1970; Goerler & 

Ibbeken, 1970; Gelmini et al., 1978), caratterizzate da grado metamorfico molto basso. Le 

metamorfiti contengono intrusioni di graniti, granodioriti e tonaliti messesi in posto in più 

fasi (Hieke-Merlin & Lorenzoni, 1972; Moresi & Paglionico, 1976; Crisci et al., 1979). 

Sulla base di studi (Crisci et al., 1982 a, 1982 b) a tali intrusioni potrebbero essere ascritte 

anche le tonaliti di Cardinale, attribuite alle unità nord calabresi da Amodio-Morelli et al. 

(1976), viste le identità con quelle associate ai graniti dell'unità di Stilo. Questa 

attribuzione faciliterebbe l'identificazione del limite di separazione tra i due domini 

dell'Arco. La copertura, affiorante prevalentemente nelle Serre, è costituita da una 

successione calcareo-dolomitica con età compresa tra il Trias ed il Cretaceo (Roda, 1965; 

Bonardi et al., 1970, 1971). Klippen costituiti da termini riconducibili a questa unità 

affiorano nel settore settentrionale lungo l'allineamento tettonico M. te Reventino-

Gimigliano (Amodio Morelli et al., 1976). 

Sull'edificio a falde così costituito si deposita, tra l’Aquitaniano ed il Langhiano, la 

Formazione di Stilo-Capo d'Orlando (Bonari et al., 1980). Essa è rappresentata da una 
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successione di torbiditi arenaceo-conglomeratiche ed arenaceo-pelitiche, che affiora con 

continuità dal settore delle Serre fin al bordo meridionale dei Peloritani. Questa formazione 

presenta dei livelli basali con caratteristiche tipo wildflysch contenenti blocchi ed olistoliti 

sia di basamento che di  coperture sedimentarie di enormi dimensioni (Bonardi et al., 

1982a). Secondo questi autori la successione di Rocca Novara, contrariamente a quanto 

rilevato da Truillet (1968), Lentini & Vezzani (1975) ed Atzori et al. (1977), che la 

considerano come un'unica unità tettonica del dominio Longi-Taormina, sarebbe un 

enorme olistolite dei livelli basali della Formazione Stilo-Capo d'Orlando. La 

sedimentazióne di questa successione, che avviene con una polarità NNE-SSO, viene 

interrotta, nel Langhiano, dall'arrivo di coltri di argille variegate scagliose con età compresa 

tra il Cretaceo e l'Oligocene, forse anche il Miocene inferiore (Truillet, 1968), contenente 

lembi imballati di Flysch numidico (Guerrera & Wezel, 1974), su tali argille poggia la 

successione miocenica-attuale.  
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 2.4 Tettonica ACP settentrionale 

Per quanto attiene all'assetto tettonico del’ACP settentrionale, per alcuni Autori (Van Dijk 

& Okkes, 1991; Van Dijk 1994; Van Dijk et al., 2000) detta evoluzione può essere 

considerata come il risultato dell'attività neogenico- quaternaria di zone di taglio crostali 

orientate NO-SE e caratterizzate da cinematica trascorrente sinistra.  

                                  

Figura 10 –Mappa schematica con i principali lineamenti tettonici  della Calabria centro–settentrionale. 
SLFZ=Noverato-Lamezia Fault Zone; CAFZ = Catanzaro-Amantea Fault Zone; ACFZ = Albi-Cosenza Fault 
Zone; SDFZ = Sellia-Decollatura Fault Zone; OCFZ = Colle Ospedale-Colosimi Fault Zone; FCFZ = Falconara 
Fault Zone; PSFZ = Petilia-S.Sosti Fault Zone; SRFZ = S.Nicola- Rossano Fault Zone. Da Van Dijk et al., 2000). 
 

 

Tali strutture sono caratterizzate da un complesso pattern strutturale che comprende 

thrusts, flower structures, etc. e da elementi di rango inferiore che dissecano l'intero l'Arco 

Calabro settentrionale. Le principali strutture rgionali riconosciute sono: la Catanzaro-

Lamezia Fault zone, la Soverato-Amantea; la Albi-Cosenza; Petilia-S.Sosti e la Rossano-

S.Nicola (Van Dijk et al., 2000). Tali strutture si impostano spesso al passaggio tra diverse 

unità di catena e sono associate a faglie trascorrenti, con orientazione N110E-N150E, e 
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faglie N-S ed E-O transtensive e transpressive. Questa complessa architettura, secondo gli 

stessi Autori, favorirebbe un avanzamento differenziale di diversi settori della catena 

nonché l'evoluzione tettono-sedimentaria di alcuni bacini plio-quaternari lungo queste 

strutture (i.e. Bacino di Crotone; Van Dijk & Okkes, 1991; Van Dijk, 1994). 

Moussat et al., (1986) e Tortorici (1981) ipotizzano invece che le principali faglie 

riconosciute lungo i margini occidentali ed orientali della Sila, caratterizzate da una forte 

evidenza morfologica, siano strettamente relazionate con l'apertura del Bacino Tirrenico. 

Gli stessi Autori, infatti, riconoscono nelle successioni plio-quaternarie affioranti nel 

Bacino del Fiume Crati, una deformazione prevalentemente estensionale caratterizzata da 

una direzione di estensione N120E legata allo sviluppo dei sistemi di faglie dirette ad 

orientazione N-S che bordano il Bacino del Crati rispetto ai rilievi della Catena Costiera e 

della Sila.  

Più in generale, però, sistemi di faglie con cinematiche dirette si sviluppano parallelamente 

al fronte di catena (sistema di faglie bordiere del Bacino del Fiume Crati, faglia bordiera 

del Bacino del Mesima, faglia di Cittanova) e determinano, pertanto, una direzione di 

estensione variabile nei settori interni. Queste strutture sono inoltre caratterizzate da una 

sismicità diffusa e, perciò, sono ritenute anche espressione del regime tettonico attivo 

(Tortorici et al., 1995; Galli & Bosi, 2002; Tansi et al., 2005).  
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 2.5 Tettonica ACP Meridionale 

L’evoluzione del settore meridionale dell’arco è stata controllata da due sistemi di faglie 

che si intersecano tra loro (Meulenkamp et al. 1986; Weltje 1988b; Weltje (1992); Van 

Dijk & Okkes 1991). Un sistema avente orientazione NO-SE e ONO-ESE e un altro 

sistema orientato NE-SO  parallelo agli overthrust della parte esterna del prisma di 

accezione (Finetti, 1985). Durante la sua strutturazione oligo-miocenica, si verificava 

attività tettonica estensionale alternata a backthrust obliqui, sviluppo di push-up collegati a 

transpressioni destre lungo i sistemi di faglia orientati NO-SE aventi cinematiche 

trascorrenti destre (Montigny et al. 1981; Burnus 1984; Rehault et al. 1984,1985; Dewey et 

al.1989; Boccaletti et al.1990; Weltje 1992), tali strutture sarebbero il risultato di una 

compressione da N-S a NO-SE (Weltje, 1992). 

 Secondo Van Dijk and Sheeepers (1995) l’onshore del Bacino di Forearc ionico mette in 

evidenza uno sviluppo dello stesso, dall’Oligocene medio ad oggi, caratterizzato da 

fenomeni di pulsazione e da inversioni verificatesi durante il tardo Burdigalliano il 

Pliocene medio ed il pleistocene medio, Bacini di Pull apart sono presenti all’interno di di 

segmenti aventi trend NO-SE (Moussat et al. 1983;Boccaletti et al. 1984;Van Dijk and 

Okkes 1988,1990,1991;). Sul margine esterno i bacini sono rappresentati da piggy back 

basins e da “harmonica basins” sul prisma di accrezione (Van Dijk and Okkes 1988,1990; 

Van Dijk 1994).  
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 2.6 Tettonica pliocenico - attuale dell’Arco Calabro. 

Durante il Pliocene superiore e fino a tutto il Pleistocene, questa porzione di catena risulta 

tettonicamente attiva, ciò è testimoniato dall’individuazione di bacini intracatena della 

stessa età, che devono la loro origine ad una tettonica prevalentemente di tipo trascorrente. 

Il dominio delle unità cristalline calabresi è delimitato a N dalla linea Sangineto e prosegue 

a S in Sicilia nei Peloritani, qui si tronca in corrispondenza della linea di Taormina 

(Amodio Morelli et al. , 1976) che rappresenta un’ antica cicatrice non più  rimobilizzatasi 

durante le fasi tettoniche plio -pleistoceniche (Atzori et  al., 1978; Ghisetti & Vezzani, 

1978). Per la linea di Sangineto è stato riconosciuto o ipotizzato, da gran parte degli autori 

(Caire, 1970; Dubois, 1976; Ortolani, 1976; Ghisetti & Vezzani, 1979), il carattere di 

un’antica trascorrente sinistra. Secondo Bousquet (1973), i movimenti neotettonici relativi 

alla linea Sangineto sarebbero invece di tipo prevalentemente normale o obliquo. Oltre a 

queste due strutture principali, l’ACP è ulteriormente segmentato ad opera di  due gruppi 

principali di faglie.  

Uno, dato da sistemi longitudinali paralleli alle direttrici strutturali della catena che 

seguono la curvatura dell’arco, passando da direzioni N-S a direzioni NE-SO; l’altro, da 

sistemi trasversali che interrompono la continuità della catena, delimitando le strutture in 

affondamento, in corrispondenza delle quali si verifica la curvatura dell’arco. 

Questi sistemi passano da direzioni ESE-ONO e NE- SO (Ghisetti,1979). 
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Figura 11 - Segmentazione a blocchi dell’ACP (da Ghisetti e Vezzani, 1979). 

 

I nuclei della Sila, Serre ed Aspromonte costituivano già all’inizio del Pliocene inferiore 

delle zone emerse, come testimonia in Sila l’assenza dei depositi pliocenici (Ghisetti et al., 

1979). 

Il fronte della catena, a partire dal Pleistocene inferiore, si divide in due archi: l’arco 

dell’Appennino centro-settentrionale e l’Arco Calabro (Patacca & Scandone, 1989; Dewey 

et al, 1989). Il tipo e l'entità della deformazione nelle aree esterne, rappresentano 

un’importante differenza tra l'Arco Calabro e l'Appennino meridionale; molti Autori 

(Bertotti et al. 1997, Monaco et al., 1998; Boncio & Lavecchia, 2000), infatti, sono 

concordi nell'escludere un raccorciamento attivo al fronte della catena appenninica, come 

invece sembra essere nei settori più esterni dell'Arco Calabro-Peloritano. 

 Le strutture dell’Appennino meridionale, inoltre, non risultano allineate  con il fronte della 

catena, né presentano continuità laterale lungo questa direttrice. Questa ultima fase  di 

costruzione dell’Arco Calabro – Peloritano, iniziata verso la fine del Pleistocene inferiore,  

avviene in concomitanza al verificarsi  di un insieme di fenomeni geologici di rilevanza 

regionale.  
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In questo periodo inizia, infatti, la formazione degli edifici vulcanici attuali dell’Etna e 

delle isole Eolie, si attivano i vulcani sottomarini di Palinuro e Marsili, il centro 

d’espansione del tirreno si sposta dall’area centrale all’area sud-orientale (Scandone, 1979).  

La linea di Palinuro si sostituisce alla linea del Pollino, quale svincolo settentrionale della 

microplacca calabra, mentre la direzione di trasporto tettonico passa da NO-SE a O-E. 

In conseguenza di questi eventi, ed in particolare del cambiamento della direzione di 

trasporto, in Calabria e nei mari circostanti si chiudono buona parte dei bacini mio-

pliocenici allungati in direzione SO-NE.  

Si sviluppano nuovi sistemi strutturali orientati circa N-S, tra i quali il semigraben della 

Valle del Crati, la Valle del Mesima e le faglie dirette che separano il Bacino Crotonese dal 

Massiccio della Sila (Moretti et al., 1990). Si verificano dei movimenti verticali che 

inducono la regione all’emersione e che portano ad un brusco cambiamento nei caratteri 

della sedimentazione nelle aree marine circostanti. 

Ne consegue la deposizione di estese coltri clastiche sopra le peliti  a Ialinea baltica (Di 

Grande, 1967).  

Il proseguire dei movimenti verticali ha condotto anche all’emersione  di buona parte dei 

bacini pleistocenici; da questo momento la Calabria è caratterizzata essenzialmente da 

tettonica estensionale.  

Procedendo dal Tirreno verso lo Ionio si riscontra infatti un block faulting con andamento 

N-S che da origine alle strutture della Valle del Crati , del bacino di Paola e della Valle del 

Mesima (Tortorici et al., 1995).  

In accordo con tale tesi è anche Ghisetti (1979), la quale afferma che le fasi pleistoceniche 

ed attuali sono caratterizzare dalla riabilitazione di tutte le principali strutture preesistenti, 

secondo meccanismi normali.  

Ciò in risposta ad importanti sollevamenti verticali e ad un regime distensivo generalizzato 

tuttora perdurante, dimostrato dall’intensa attività sismica della regione.  
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La morfologia della Calabria appare profondamente controllata dalla tettonica, 

essenzialmente a causa dell’intenso sollevamento iniziato nel Pliocene superiore e tuttora in 

atto. Sollevamento che ha generato componenti normali, lungo faglie d’importanza 

regionale e individuato morfostrutture primarie che determinano la geometria del primo 

ordine nella regione (Sorriso-Valvo & Tansi 1996). 

 
Figura 12 - Principali strutture morfo-neotettoniche e velocità di sollevamento durante il quaternario. Legenda: 
a) depressione anticlinalica; b) hogback; c) cuesta; d) scarpata di faglia trascorrente; e) scarpata di faglia normale; 
f) e g) velocità di sollevamento medio in mm per intervalli di tempo rispettivamente di 125.000- 1 milione e 40.000 
anni ( da Sorriso-Valvo & Tansi,1996) 

 

Secondo gli Autori, a scala regionale, sono riconoscibili su carta quattro settori 

morfostrutturali-tipo (Settori I-IV in fig.12): 

       Settore I. E’ caratterizzato dalla presenza di faglie normal-trascorrenti sinistre 

subverticali con direzioni medie N 120-130°, attive fino al Pleistocene medio (Monaco & 

Tansi, 1992). Queste strutture delimitano e sollevano i rilievi carbonatici mesozoici, 

rispetto alle unità alloctone liguridi ed ai depositi quaternari con piani immergenti verso 
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SO. Nel complesso, costituiscono un unico elemento tettonico di rilevanza regionale noto 

in letteratura come Linea del Pollino (Turco et al., 1990); Il tasso di sollevamento di questo 

settore negli ultimi 0,7 MA è di circa 1 mm/a (Westaway, 1993) per i blocchi 

maggiormente sollevati all’interno di questa area e in subsidenza la parte terminale della 

Valle del fiume Crati. E’ inoltre da notare che in quest’area è testimoniata un’attività 

sismica storica rilevante solo nel settore orientale, mentre non si hanno notizie circa l’area 

del M. Pollino, anche se studi recenti hanno rilevato evidenze d’attività tettonica storica 

nelle conoidi pedemontane (Ferreri et al., 1994).  

Settore II. Corrisponde al sistema horst-graben della Catena Costiera- Valle del F. Crati-

Sila, caratterizzato da faglie con direzioni prevalenti N-S. 

Queste strutture evidenziano cinematismi normali con debole componente di trascorrenza 

destra, documentata da Tortorici et alii (1995). In particolare, l’ horst è individuato da 

faglie che sollevano la Catena Costiera tirrenica con scarpate di faglie normali, degradanti 

ad Est verso il graben del Crati, dove si riscontrano i sistemi più giovani, e ad Ovest verso 

il graben di Paola (Trincardi & Normark, 1989). Ad oriente, il graben della valle del F. 

Crati è delimitato dai sistemi di faglie N-S del versante occidentale della Sila. Quest’ultimo 

settore è caratterizzato da strutture che concorrono in gran parte al sollevamento del 

massiccio silano, sviluppatosi prevalentemente lungo le faglie Bisignano- S. Pietro in 

Guarano e Celico-Mangone (Tansi et al., 2005).  

Il sistema horst- graben, nel settore meridionale, è caratterizzato da faglie che si discostano 

dalla direzione media N-S ed assumono un trend N 30°-40°. Esso è interrotto invece nel 

settore settentrionale da una struttura di rilevanza regionale, orientata E-O che si sviluppa 

in modo discontinuo da Cittadella del Capo a Rossano. In questo settore il tasso di 

sollevamento massimo nell’ ultimo Ma è di circa 1 mm/a (Sorriso -Valvo, 1993; 

Westaway, 1993), ed è relativo alla Catena Costiera. In Sila il tasso massimo è di 0,8 mm/a. 

Nel graben del Crati si stima un tasso di sollevamento di 0,3 mm/a (Sorriso-Valvo, 1993).  



 32

Nel Crotonese il tasso di sollevamento massimo è di 1,1 mm/a  negli ultimi 120 ka. Sul 

versante orientale della Sila sono presenti gli effetti di un basculamento con probabile 

subsidenza lungo la fascia costiera, evidenziato dalla giacitura monoclinalica non primaria, 

verso lo Ionio, di tutti i livelli sedimentari non piegati (Sorriso-Valvo & Tansi 1996). 

Settore III. Corrisponde al graben della stretta di Catanzaro, ed è individuato da faglie 

normali con direzione media N110-120°. 

Settore IV. Corrisponde al sistema di faglie normali NE-SO che solleva il sistema 

montuoso Serre-Aspromonte, rappresentato da faglie prevalentemente normali, con forti 

rigetti verticali. Tali faglie costituiscono un’estesa fascia di deformazione tettonica che si 

sviluppa dall’altezza di Monterosso Calabro fino a Reggio Calabria; il sistema costituito da 

faglie disposte in en-échelon con sovrapposizione destra solleva, lungo il versante 

occidentale del massiccio Serre – Aspromonte, le unità metamorfico-cristalline del settore 

meridionale dell’ Arco Calabro rispetto ai depositi plio-pleistocenici. Le strutture 

evidenziano strutture medie intorno a N35-40°, anche se, nella parte meridionale, il sistema 

tende ad assumere orientazioni intorno a N10°. Secondo il modello geologico-strutturale 

del Mediterraneo Centrale proposto da Van Dijk & Okkes (1991), le strutture regionali con 

orientazione NO-SE sono caratterizzate da meccanismi di trascorrenza sinistra; i 

considerevoli rigetti verticali riscontrati in gran parte di queste strutture non sono 

giustificabili soltanto dalle componenti normali lungo le fasce trascorrenti. I rigetti verticali 

potrebbero pertanto essere determinati, come già proposto da Sorriso -Valvo & Sylvester 

(1993) per il bordo tirrenico della Catena Costiera, da riattivazioni passive delle strutture 

NO-SE,  compatibilmente con il carattere cinematico regionale attualmente agente. 

Tortorici et al. (1995) riconoscono alle strutture normali del graben del Crati e del versante 

occidentale del rilievo Serre-Aspromonte caratteri di faglie sismogenetiche; ciò trova 

riscontro nella distribuzione degli epicentri macrosismici e strumentali (Guerra, 1986). 
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CAPITOLO III – Conoscenze precedenti 

 3.1 Il Sistema di Bacino di Foreland della Calabria nord-orientale.  

La stratigrafia delle successioni sedimentarie del sistema di Bacino di Foreland 

della Calabria nord-orientale (BdR, BdC, BKr), può essere ricostruita sulla base delle carte 

geologiche della Calabria e dagli studi condotti tra l’inizio e la fine degli anni ‘60 da 

Ogniben (1962), Cotecchia (1963), Bonfiglio (1964), Roda (1964), Romeo (1967) e Roda 

(1967), Di Grande (1967) e tra la fine degli anni ’80 fino ad oggi da Van Dijk (1990), 

Moretti A. (1993) Roveri et al., (1992) e Zecchin, (2001) Barone et al., (2008).  

 
Figura 13 - Il sistema di bacino di foreland attuale del Golfo di Taranto, dalla costa ionica della Calabria 
settentrionale alla costa ionica pugliese e le relative depozone.  Da CRITELLI (1999) e CRITELLI & LE PERA 
(2003), modificato. 
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Anche l’offshore ionico settentrionale è stato investigato in una serie di lavori che 

hanno caratterizzato la struttura profonda intorno al Golfo di Taranto e al margine esterno 

dell’Arco Calabro (Cello et alii, 1981; Barone et alii, 1982; Sartori, 1982; Finetti, 1985; 

Moretti & Royden, 1988; Doglioni et alii, 1999; Bonardi et alii, 2001), inoltre diversi 

lavori hanno caratterizzato la morfologia e sedimentologia sottomarina di una vasta area 

compresa tra il Golfo di Taranto e a sud di Crotone (Ricci Lucchi et alii, 1984; Pescatore & 

Senatore, 1986; Romagnoli & Gabbianelli, 1990; Colella, 1994; Critelli & Le Pera, 1994, 

1998, 2003; Le Pera, 1998; Critelli et alii, 2007, 2008; Muto et alii, 2007b; Neagu et alii, 

2008) come esempio attualistico della dinamica sedimentaria e geologica del sistema di 

bacino di foreland (De Celles & Giles, 1996) dell’Italia meridionale (Critelli, 1999).   

 

Figura 14 Mappa tettonica schematica della Calabria settentrionale, da Van Dijk  et al., 2000. 
 

 

Figura 15- Sezione geologica B-B' (Tirreno-Ionio), da Van Dijk et al., 2000. 
 

I terreni dell’Arco Calabro-Peloritano nel settore ionico settentrionale 

comprendente l’area di Cariati, Terravecchia, Crucoli e Cirò sono rappresentati, partendo 
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dal basso, dall’Unità della Sila Auct. (Messina et alii, 1994), un’unità paleozoica cristallina 

caratterizzata da rocce metamorfiche variabili e di basso grado (filladi, porfiroidi, quarziti, 

calcescisti; Unità di Bocchigliero Auct.; Acquafredda et alii, 1994; Messina et alii, 1994), 

al medio grado (micascisti; Unità di Mandatoriccio Auct.; Messina et alii, 1994)  all’alto 

grado metamorfico (gneiss e granuliti; Unità di Polia-Copanello e Monte Gariglione Auct.; 

Amodio Morelli et alii, 1976; Messina et alii, 1994),  di età Cambriano-Carbonifero e, da 

rocce intrusive a composizione variabile da gabbri a granitici (Batolite della Sila; Ayuso et 

al., 1994; Messina et al., 1994) del Permiano. Queste unità cristalline costituiscono i resti 

del complesso crostale dell’orogene ercinico (Atzori et al., 1984; Messina et al., 1994) 

esumatosi tra l’Oligocene superiore e il Miocene medio-superiore (Colonna, 1998; 

Tohmson, 1994, 1998) durante le principali fasi accrezionarie legate alla collisione 

continentale con la placca adriatica (Malinverno & Ryan, 1986; Dewey et alii, 1989; 

Patacca et alii, 1990; Guerrera et alii, 1993).  

Sul basamento cristallino metamorfico-plutonico poggia una copertura sedimentaria 

di età mesozoica (Retico?-Toarciano) nota come Gruppo di Longobucco Auct. (Zuffa et 

alii, 1980; Santantonio & Teale, 1987) costituita da depositi continentali (Formazione del 

Torrente Duno Auct., Santantonio & Teale, 1987), carbonati e areniti di piattaforma 

(Formazione di Bocchigliero Auct., Santantonio & Teale, 1987), marne, peliti, carbonati e 

areniti quarzose di scarpata continentale (Formazione del Fosso Petrone Auct.; Santantonio 

& Teale, 1987) e torbiditi arenitico-pelitiche, carbonati pelagici, marne rosse a belemniti e 

ammoniti e olistoliti delle formazioni di Bocchigliero e del Torrente Duno (Formazione del 

Fiume Trionto Auct.; Santantonio & Teale, 1987).   

Una successione condensata per lo più analoga come età al Gruppo di Longobucco 

e correlabile ad essa poggia sul basamento cristallino ed è denominata Gruppo di Caloveto 

Auct. (Santantonio & Teale, 1987) ed è costituita da carbonati di piattaforma in appoggio 

sul basamento filladico (quest’ultimo contenente numerosi filoni sedimentari di carbonati 
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micritici) e da una successione condensata di carbonati pelagici, marne e radiolariti, di età 

Sinemuriano-Neocomiano (Formazione di Sant’Onofrio Auct.; Santantonio & Teale, 1987).  

Le successioni dei Gruppi di Longobucco e Caloveto sono state interpretate come 

l’evoluzione di un margine continentale di rifting (Zuffa, 1978; Zuffa et alii, 1980; 

Bouillin, 1984; Santantonio & Teale, 1987) giurassico legato al rifting tetideo. 

Sia direttamente sul basamento cristallino paleozoico, sia sui Gruppi di Longobucco 

e Caloveto, poggia, in discordanza, la Formazione di Paludi Auct. (Magri et alii, 1965); una 

successione silicoclastica per lo più torbiditica di oltre 500 metri di spessore (Zuffa & De 

Rosa, 1978), datata al Cretacico superiore-Eocene inferiore da Magri et alii (1965) e 

Lanzafame & Tortorici (1980), all’Eocene da Henderson (1971-73), all’Eocene inferiore-

medio da Dubois (1976) e, recentemente ridatata all’Oligocene superiore-Miocene inferiore 

(Aquitaniano) da Bonardi et alii (2005). 

Sull’Unità della Sila, sui Gruppi di Longobucco e Caloveto e sulla Formazione di 

Paludi si è avuta una generale trasgressione durante il Miocene medio, che ha prodotto la 

deposizione di una successione prevalentemente detritica costituita dalle successioni del 

Miocene medio-superiore (Serravalliano-Messiniano), Pliocene e Pleistocene dei bacini 

rossanese e crotonese le quali poggiano in discordanza sul basamento (Ogniben, 1955, 

1962, 1973; Cotecchia, 1963; Bonfiglio, 1964a, 1964b; Roda, 1964, 1965, 1967, 1971; Di 

Nocera et alii, 1974; Van Dijk, 1990; Moretti, 1993; Critelli, 1999; Van Dijk et alii, 2000; 

Dominici, 2004; Rao et alii, 2006; Barone et alii, 2008).   

Sulla base di questi studi il sistema di Bacino di Foreland della Calabria nord-orientale è 

stato suddiviso in tre bacini sedimentari: il Bacino Crotonese (BCr), il Bacino di Cirò 

(BdC) ed il Bacino di Rossano (BdR). 

Alla fine del Miocene l’area di sedimentazione si è suddivisa in alcuni bacini  di limitate 

dimensioni. 
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Due con sedimentazione prevalentemente evaporitica e cioè il Bacino Rossanese a nord ed 

il Bacino Crotonese a sud e, tra questi, un terzo Bacino (Cirò-Cariati) nel quale è continuata 

invece una sedimentazione essenzialmente detritica. 

Una moderna chiave di lettura dell’evoluzione dei Bacini e delle loro correlazioni 

stratigrafiche, in un contesto spazio-temporale quale quello dell’evoluzione del sistema del 

Bacino di Avampaese dell’Appennino meridionale nell’intervallo Tortoniano-messiniano, é 

data da Critelli (1999).  

L’Autore, sulla base di nuovi dati stratigrafici e sedimentologico-petrografici e su una 

rianalisi dei dati esistenti in bibliografia (Cotecchia, 1963; Roda 1964, Ogniben 1955, 

Roveri et al., 1992), interpreta la successione stratigrafica tortoniano-messiniana 

conglomeratica arenacea, che include diversi sistemi deposizionali (continentali, costieri, 

marino poco profondi e torbiditici) (Formazione arenacea a Clypeaster, Cotecchia 1963 o 

Formazione di San Nicola dell’Alto, Ogniben, 1955; Roda, 1964), come il riempimento di 

un Bacino di wedge-top. 

Sulla base dei dati presenti in bibliografia ed utilizzando le moderne modellizzazioni dei 

bacini sedimentari (Ingersoll, 1988), l’area di studio costituisce un settore del sistema di 

Bacino di “Avampaese” al bordo nord-orientale dell’Arco Calabro e separato 

dall’Appennino Calabro-Lucano dal Graben di Sibari.  In particolare, l’area costituisce il 

punto di raccordo tra la Fossa Bradanica, tipico Bacino periferico di Foreland (PFB) ed il 

Bacino di Avanarco (Forearc) Calabro-Ionico, in cui é ancora in atto subduzione verso 

ovest della litosfera ionica. 

L’insieme dei Bacini di Rossano, Cirò-Cariati e il settore settentrionale del Bacino 

Crotonese, costituiscono la porzione più prossimale del sistema di Bacino di Avampaese 

(Foreland) sud-appenninico-calabro ed in particolare rappresentano il riempimento di 

bacini di wedge-top (Critelli, 1999) ( fig 13). 
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Nella zona del massiccio della  Sila, si ha una fascia pressoché ininterrotta di affioramenti 

lungo il margine ionico da Rossano Calabro, fino ai dintorni di Catanzaro. Ha una 

successione abbastanza uniforme lungo l’intero margine pedemontano della Calabria 

settentrionale. Questa è suddivisibile sommariamente in: molasse a Clypeaster alla base, 

marne argillose e infine le serie pre ed evaporitica messiniana.  

Alla fine del Miocene, l’area di sedimentazione si è suddivisa in alcune depozone di 

limitata estensione, due delle quali si sono trasformate in bacini chiusi con sedimentazione 

prima euxinica e poi evaporitica, cioè il Bacino Rossanese a nord  ed il Bacino  Crotonese a 

sud.  

Tra questi si interpone il Bacino di Cirò-Cariati, nel quale è continuata, invece, anche 

durante il Messiniano, una sedimentazione essenzialmente detritica con microfaune marine. 

Nei sedimenti del Tortoniano  superiore e del Messiniano si ritrovano intercalate  alcune 

lenti di «Argille Scagliose»  alloctone, con probabile provenienza dallo Ionio. Un secondo 

complesso alloctono, la «Falda di Cariati» (Roda, 1967), giace al di sopra dei sedimenti 

messiniani ed è costituito da estesi lembi di un flysch oligo-miocenico e da una formazione 

conglomeratica probabilmente mediomiocenica.  

Ambedue i complessi alloctoni sono compresi in un unico «Complesso Crotonide», 

secondo la denominazione di Ogniben 1955; 1962). 

Nella zona di Rossano, la successione post-orogena è rappresentata nei suoi termini basali 

da una formazione arenaceo-conglomeratica con alla base  locali lenti di brecce 

continentali, seguita in continuità di sedimentazione da una formazione argilloso- marnosa 

attribuita al Tortoniano da Ogniben (1962).  

Verso l’alto si passa ai depositi della serie evaporitica messiniana costituiti dal basso dal 

Tripoli, formazione del Calcare di base, Argille salifere passanti eteropicamente a 

sedimenti molassici ed infine gessi. Separate da due intercalazioni di argille varicolori 
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cretacico-eoceniche, seguono le «Marne sabbiose di Valle», le «Sabbie marnose di 

Garicchi» e  la «Molassa di Palopoli» (Ogniben,1962; Panizza,1967), contenenti ricche 

microfaune a Globigerina multiloba (Romeo,1967).  

Nella zona compresa tra Cirò e Cariati, nei livelli conglomeratico-arenaceo-argillosi basali, 

si sovrappone una formazione sabbiosa. 

 Roda (1967), studiando il Bacino di Cirò – Cariati, individua un’area in cui il Messiniano 

non é registrato da sedimentazione riconducibile ai “cicli” evaporitici, ad eccezione dei 

sedimenti della Formazione del Tripoli. 

Su questi si sovrappongono tettonicamente i terreni della «Falda di Cariati», rappresentati 

da una formazione flyscioide e da una formazione trasgressiva conglomeratico-arenacea 

(Roda, 1967). 

Nel Bacino Crotonese, agli intervalli tortoniani denominati «Formazione di S. Nicola» ed 

«Argille marnose del Ponda» (Ogniben, 1955), segue la serie evaporitica messiniana.  

In tale serie, Roda (1964) distingue un livello basale di Tripoli, una «Formazione 

evaporitica inferiore», rappresentata da un’alternanza calcareo-marnosa e da gessi, una 

«Formazione detritico-salina» ed una «Formazione evaporitica superiore», costituita da 

un’alternanza di strati gessosi e livelli pelitici e sabbioso- conglomeratici.  

Anche in questo bacino esistono intercalazioni di argille varicolori cretacico – eoceniche, 

distinte in quattro livelli da Ogniben (1955) che data la loro messa in posto come 

intramessiniana. 
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 3.2 Bacino di Rossano 

IL Bacino di Rossano è caratterizzato da una successione che inizia, dalla base, con 

conglomerati di ambiente continentale, denominati “Formazione dei Conglomerati 

irregolari” di età serravalliana. Vengono descritti per la prima volta da Cortese (1895) 

mentre Fucini (1896) attribuisce a questa formazione un’età del Miocene inferiore. La 

formazione poggia sempre sul basamento metamorfico-cristallino dell’Unità della Sila ed 

ha uno spessore variabile da poche decine di metri fino ad un massimo di 100m, Ogniben 

(1962) attribuisce alla formazione uno spessore massimo di circa 80m nei pressi di 

Rossano. Essa è caratterizzata da grossi corpi lenticolari di brecce massive clasto-sostenute 

con accenni di stratificazione orizzontale e corpi lenticolari di dimensioni minori con 

accenni di stratificazione obliqua (Dominici, 2004). All’interno di tale formazione sono 

frequenti alternanze tra le brecce ed i conglomerati con corpi arenacei molto grossolani e 

ghiaiosi a stratificazione obliqua. Verso l’alto, infine, si chiude con argille e intervalli 

sabbiosi potenti dal metro alla decina di metri. Nell’insieme la “Formazione dei 

Conglomerati Irregolari” costituisce il prodotto di una sedimentazione in ambienti 

continentali alluvionali-torrentizi che passano verso l’alto a piana alluvionale, palustre e 

infine costiera (Dominici, 2004). 

Verso l’alto si passa alla Formazione Arenaceo-Conglomeratica Auct. (Ogniben, 

1955) del Serravalliano-Tortoniano, costituita alla base da un caratteristico conglomerato 

che evidenzia il contatto basale che può essere con la formazione sottostante “Formazione 

dei Conglomerati Irregolari” o direttamente con il basamento dell’Unità della Sila, del 

Gruppo di Longobucco e della Formazione di Paludi.  Questa formazione viene 

cartografata da Roda (1967) avendo buona continuità laterale da Rossano a Mandatoriccio. 

La base stratigrafica della formazione, interpretati come depositi costieri (Dominici, 2004), 

è caratterizzata da brecce e conglomerati, talora caotici o massivi che tendono ad essere più 

organizzati verso l’alto. Nelle porzioni basse della formazione si registrano alternanze tra 



 41

depositi costieri e depositi alluvionali che gradatamente passano a banchi arenacei a 

laminazione ondulata e presenza di Clypeaster, Pecten, Ostree e noduli algali che 

registrano l’instaurarsi di ambienti marini costieri. Le porzioni più alte della formazione 

sono caratterizzate da intervalli arenaceo-siltosi molto bioturbati e corpi gradati ricchi 

talora in bioclasti alternati a peliti con una ricca macrofauna a brachiopodi che indica il 

passaggio ad ambienti di piattaforma (Dominici, 2004). 

La Formazione Arenaceo-Conglomeratica passa verso l’alto alla Formazione 

Argilloso-marnosa Auct. (Ogniben, 1962). Questa formazione, di età Tortoniano, presenta 

spessori massimi intorno ai 150m ed è costituita alla base da strati arenaceo-conglomeratici 

e pelitico-arenacei che passano ad alternanze ritmiche di marne, peliti ed arenarie e, nelle 

porzioni più elevate, da corpi arenacei e un livello di olistostroma spesso alcune decine di 

metri costituito da una matrice di argilliti rosse e verdi e includenti clasti e blocchi di 

carbonati e arenarie (Dominici, 2004; Ogniben, 1955 e1962; Critelli,1999) interpretano  

questo olistostroma come proveniente dalle successioni delle Formazioni delle Argille 

Variegate Auct. del Complesso Sicilide (Ogniben, 1969) dell’Appennino meridionale.   

Al di sopra della Formazione Argilloso-Marnosa poggia la Formazione del Tripoli 

(Ogniben, 1962), che indica il passaggio Tortoniano-Messiniano e che qui è costituito da 

peliti, marne, diatomiti, livelli di selce e livelli argilloso-marnosi ricchi in ittiofaune.  Lo 

spessore massimo osservabile è di circa una ventina di metri.  Il Tripoli inizia con livelli 

centimetrici di peliti rossastre e peliti silicee (diatomiti) che si intercalano a marne argillose 

grigio-azzurre e argille marnose ritmiche, marne laminate e diatomiti, calcilutiti a noduli 

solfatici che marcano il passaggio alla soprastante formazione.  

Sul Tripoli poggia la Formazione del Calcare di Base Auct. (Ogniben, 1962) del 

Messiniano inferiore, che presenta uno spessore massimo di circa 35 metri.  Essa è 

costituita alla base da strati decimetrici e metrici di calcilutiti massive e intervalli 

decimetrici marnoso-argillosi policromi, a cui si intercalano corpi lenticolari di brecce 
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carbonatiche che passano a calcilutiti pelmicritiche, marne argillose policrome, brecce e 

calcareniti e infine peliti euxiniche alternate a gessolutiti e gessareniti che aumentano in 

frequenza e spessore verso l’alto e infine gessoruditi, gessareniti e gesso siltiti drappeggiate 

da carbonati e livelli di brecce a clasti di calcilutiti e gesso (Dominici, 2004). 

La Formazione del Calcare di Base passa alla Formazione della Molassa di 

Castiglione Auct. (Ogniben, 1962)  di età  Messiniana ed avente  spessore massimo 

osservato  di circa 100m.  La base della formazione è caratterizzata da un intervallo di 

conglomerati che passano ad arenarie a laminazione obliqua e stratificazione incrociata a 

grande scala e drappeggiati da pelite grigio-verdastra e marne che nell’insieme definiscono 

un sistema deposizionale costiero, con depositi lagunari, tempestiti e ambienti di foreshore 

e shorface (Dominici, 2004).  

Per eteropia laterale si passa alla formazione delle Argille marnose salifere 

(Ogniben, 1962) costituita da argille e argille marnose ricchi in noduli di solfati e 

salgemma. 

La Formazione dei Gessi (Ogniben, 1962) del Messiniano poggia in concordanza 

stratigrafica sulle sottostanti formazioni o in discordanza con un contatto per onlap sulla 

Formazione delle Argille Salifere, sulla Formazione della Molassa di Castiglione o 

direttamente sulla Formazione del Calcare di Base Dominici (2004). La Formazione dei 

Gessi ha uno spessore massimo di un centinaio di metri ed è costituita da gessi nodulari, 

areniti gessose, areniti, calcari gessosi, gessi brecciati inglobati entro argille marnose e, 

lateralmente, da corpi caotici  con blocchi di varia natura (gessareniti, gessolutiti, carbonati, 

areniti) immersi in una matrice pelitica (Dominici, 2004; Barone et al., 2008).   

Verso l’alto la Formazione dei Gessi viene troncata da un olistostroma di argille 

varicolori con inclusi e olistoliti di calcari pelagici, argilliti e arenarie (Cortese, 1895; 

Fucini, 1896; Ogniben, 1955; Selli, 1957; Bonfiglio, 1964; Roda, 1967a; Critelli, 1999; 

Dominici, 2004; Barone et alii, 2008).  Flussi gravitativi di Argille Scagliose nella 
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successione del bacino rossanese sono dislocati a diverse altezze della colonna stratigrafica, 

dentro la Formazione Argilloso-Marnosa del  Tortoniano e nella parte alta della 

Formazione dei Gessi. Le argille scagliose sono composte da argille marnose policrome, 

verdi, rosse, grigie, azzurre con olistoliti e clasti di marne, calcari, arenarie. Verso l’alto si 

passa alla formazione delle Sabbie Marnose di Garicchi (Ogniben, 1962); la formazione ha 

uno spessore di circa 380 metri nella sezione tipo, ed è costituita da marne nerastre e 

grigiastre talora fortemente organiche alternate a strati arenacei.Secondo Ogniben (1962), 

Panizza (1966), Roda (1967a) e Romeo (1967) rappresenterebbe il complesso Messiniano 

terrigeno del bacino rossanese.  

Il complesso terrigeno messiniano viene chiuso dalla Formazione della Molassa di 

Palopoli (Ogniben, 1962), tale successione ha uno spessore di circa 250m, è 

dominatamente costituita da arenarie ed è caratterizzata, nelle porzioni inferiori da strati 

arenaceo-conglomeratici, che tendono a diventare arenaceo-pelitici e argilloso marnosi 

verso le porzioni più elevate.   

Il ciclo del Pliocene-Pleistocene è costituito da conglomerati e sabbie basali che 

passano alle argille marnose grigio-azzurre e che a loro volta passano a sabbie e 

conglomerati superiori (Panizza, 1966; Vezzani, 1968).  
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 3.3 Bacino di Crotone 

Il Bacino crotonese ha da sempre destato notevole interesse nella comunità 

scientifica  per il grosso potenziale di georisorse sfruttabili, dagli idrocarburi gassosi 

(Campi Luna ed Hera Lacinia), allo sfruttamento di salgemma (miniera di Belvedere di 

Spinello), alle miniere di zolfo (Strongoli).  E’ stato studiato in gran dettaglio sin dalla fine 

dell’800 con il lavoro di Cortese (1895) e Fucini (1896) e nei lavori successivi degli anni 

’50 fino all’inizio degli anni ‘70 di Ogniben (1955, 1962, 1973), Roda (1964a, 1965, 

1967b, 1970, 1971), che  hanno dato un fondametale contributo alle conoscenze geologiche 

e stratigrafiche del bacino crotonese.  Succesivamente, Van Dijk (1990), Roveri et alii 

(1992), Moretti (1993), Duermeijer et alii (1998), Critelli (1999), Massari et alii (1999, 

2002), Van Dijk et alii (2000), Zecchin et alii (2003, 2004), Lugli et alii (2007), Barone et 

alii (2007, 2008) hanno ulteriormente dettagliato la stratigrafia della successione di 

riempimento, interpretandola e inquadrandola nei modelli paleogeografici, 

ciclostratigrafici, sequenziali e cinematici dell’intero margine peri-ionico degli orogeni del 

Mediterraneo centrale.  

Il Basamento del Bacino Crotonese è caratterizzato da diversi temini litologici del 

basamento cristallino dell’Unità della Sila, essenzialmente rocce granodioritiche e 

gneissiche nei pressi di Cerenzia-Caccuri, rocce filladiche della sub-Unità di Bocchigliero 

dell’Unità della Sila nei pressi di San Nicola dell’Alto, su cui poggia la trasgressione basale 

caratterizzata dalla deposizione di conglomerati ed arenarie della  Formazione Arenaceo-

Conglomeratica di San Nicola dell’Alto (Ogniben, 1955). Il basamento della successione 

del bacino crotonese è stato raggiunto in alcuni pozzi dei campi Luna ed Hera Lacinia. Tali 

investigazioni hanno consentito di definire una stratigrafia dell’offshore crotonese in cui il 

basamento, costituito da una successione torbiditica pelitico-arenacea e marnoso-arenacea, 

a cui attribuiscono un’età eocenica, sormontata da una successione torbiditica arenaceo-

conglomeratica indefinita come età, ma presumibilmente oligocenica-miocenica inferiore, 
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su cui poggia una successione torbiditica pelitico-arenacea di età Langhiano. Su di essa 

poggia la Formazione Conglomeratico-Arenacea di San Nicola dell’Alto. 

In affioramento, la successione stratigrafica del bacino crotonese inizia con la 

Formazione Arenaceo-Conglomeratica di San Nicola dell’Alto (Ogniben, 1955), di età 

serravalliana, il cui spessore si aggira sui 300 metri. 

Alla base sono presenti grossi strati conglomeratici, poggianti sul basamento 

cristallino dell’Unità della Sila, verso l’alto passano a strati conglomeratici e arenaceo 

grossolani. Questa successione è stata interpretata come sitemi deposizionali alluvionali-

torrentizi che passano a sistemi deposizionali costieri. Ogniben (1955) descrive come parte 

alta della formazione la presenza di strati carbonatici a lamellibranchi tipo Lucina, per uno 

spessore di qualche decina di metri, che si intercalerebbero ai depositi arenaceo-

conglomeratici. Questi depositi indicherebbero un graduale passaggio da sistemi 

deposizionali alluvionali-costieri a sistemi deposizionali più francamente marini. I dati 

stratigrafici dei pozzi Luna ed Hera Lacinia(vedi fig. 22) e le interpretazioni geologiche dei 

profili sismici calibrati con i dati di pozzo nell’offshore crotonese (Roveri et alii, 1992; Van 

Dijk et alii, 2000) testimoniano che la stratigrafia generale della base del bacino crotonese 

rappresentata dalla Formazione dei Conglomerati di San Nicola dell’Alto è in appoggio su 

di un basamento essenzialmente sedimentario costituito da un flysch pelitico-marnoso-

arenaceo che denominano flysch di Albidona, a cui assegnano un’età Eocene medio-

superiore. Su tale substrato si sovrappone stratigraficamente una successione per lo più 

torbiditica conglomeratico-arenacea e arenaceo-pelitica denominata “Formazione Clastica 

di Sersale (Van Dijk et al., 2000) e correlata alla Formazione di Stilo Capo d’Orlando, a cui 

assegnano un’età Oligocene-Langhiano. Su questa successione, in discordanza, poggerebbe 

la Formazione di San Nicola dell’Alto.  

Dati di riferimento e di inquadramento sulle formazioni di basamento rappresentate 

nei pozzi Agip indicano che la Formazione di Albidona Auct. (Selli, 1957, 1962) affiora 
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diffusamente in Calabria settentrionale ed al confine calabro-lucano, ed ha ricevuto diverse 

interpretazioni sia tettono-stratigrafiche che bio-crono-stratigrafiche. I primi lavori 

stratigrafici di dettaglio furono quelli di Selli (1957, 1962) che ne istituì formalmente il 

termine formazionale assegnandogli un’età del Miocene inferiore. Successivamente, 

Ogniben (1969) e Vezzani (1970) descrivono la successione stratigrafica della formazione 

che loro denominano “Flysch di Albidona”, come una successione torbiditica costituita da 

intervalli arenaceo-pelitici, contenente megatorbiditi carbonatiche marnose (Colella & 

Zuffa, 1988) e, verso l’alto, da un intervallo torbiditico arenaceo-conglomeratico a cui 

assegnano un’età Eocene medio-superiore e interpretano come parte stratigraficamente più 

alta del Complesso Liguride Auct. (Ogniben, 1969). Successivamente, la Formazione di 

Albidona ha ricevuto una profonda revisione biostratigrafia ad opera di numerosi autori.  

Amore et alii (1988) e Bonardi et alii (1988) istituiscono il Gruppo del Cilento Auct. ed 

includono la Formazione di Albidona in essa, assegnando alla base del Gruppo del Cilento 

un’età Burdigaliano-Langhiano inferiore sulla base di nuovi dati biostratigrafici. 

In affioramento la Formazione di San Nicola dell’Alto  poggia direttamente su un 

basamento cristallino. Nell’area di San Nicola dell’Alto, su filladi del basamento cristallino 

poggiano brecce con clasti centimetrici a matrice arenacea che passano a strati arenacei 

talora carboniosi.  Nell’area di Cerenzia, la Formazione dei Conglomerati di San Nicola 

dell’Alto è costituita da microconglomerati ed arenarie a granulometria grossolana a 

cemento carbonatico e contenenti clipeastri e lamellibranchi. 

Al di sopra della Formazione di San Nicola dell’Alto, poggia una successione 

francamente marina pelitico-marnosa e pelitico-arenacea denominata Formazione delle 

Argille Marnose del Ponda (Ogniben, 1955; Roda, 1964a).  Secondo questi autori, la 

Formazione delle Argille Marnose del Ponda è costituita da argille e marne e una 

successione argilloso-arenacea in parte torbiditica.  In affioramento essi stimano lo 

spessore della formazione in oltre 300m, mentre in sottosuolo, nei vari pozzi e 
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investigazioni per scopi di idrocarburi, raggiungerebbe i 1300 metri di spessore. Gli autori 

assegnano a questa formazione un’età tortoniana fino al limite Tortoniano-Messiniano 

verso l’alto. Nella parte alta della Formazione delle Argille Marnose del Ponda poggia un 

Olistostroma di Argille Scagliose (A.S.), di circa 200 metri di spessore, caratterizzato da 

una matrice argillosa variegata e varicolori contenenti blocchi di calcari pelagici, arenarie e 

argilliti più o meno silicizzate.  Questo olistostroma si estende da Strongoli fino alla linea 

di costa nei pressi di Torre Melissa, esso fu descritto in dettaglio da Ogniben (1955) e da 

Roda (1964a). 

Sulla Formazione delle Argille Marnose del Ponda o sull’Olistostroma di A.S., 

poggia la Formazione del Tripoli (Ogniben, 1955) La formazione è costituita da diatomiti 

biancastre più o meno marnose in sottili lamine ed ha uno spessore massimo di circa 60 

metri. Su di esso mancherebbe una vera e propria Formazione del Calcare di Base, sebbene 

il passaggio dal Tripoli alla Formazione Evaporitica  Inferiore (Roda, 1964a) è marcato 

dalla presenza di grossi strati di brecce carbonatiche per circa 40 metri e peliti euxiniche 

per una ventina di metri di spessore. 

La Formazione Evaporitica Inferiore (Roda, 1964a) o Formazione dei Gessi 

(Ogniben, 1955), di età messiniana, è rappresentata da brecce carbonatiche che gradano a 

gessoruditi, gessoareniti e arenarie con abbondanti clasti di gesso (Barone et alii, 2007), 

con uno spessore massimo di circa 100 metri. Viene incluso dentro questa formazione il 

salgemma (Lugli et alii, 2007; Barone et alii, 2008) che viene però incluso da Ogniben 

(1955) e Roda (1964a) nella soprastante Formazione Detritico-Salina di Roda (1964a) e 

nella Formazione del Vitravo di Ogniben (1955). 

 Al tetto, la Formazione Evaporitica Inferiore (Roda, 1964a)  è troncata da un 

olistostroma di Argille Scagliose a clasti calcarei, di argilliti silicizzate e arenarie, il cui 

spessore massimo è di circa 70 metri. 
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Al di sopra dell’olistostroma poggia la Formazione Detritico-Salina (Roda, 1964a), 

di età messiniana, costituita da una alternanza di strati di gessareniti, gessoruditi e 

gessolutiti, talora con strati di brecce di gesso e calcari evaporitici. Lo spessore massimo in 

affioramento è di circa 150 metri.  Questa formazione passa verso l’alto alla Formazione 

Evaporitica Superiore Auct. (Roda, 1964a), di età messiniana, è costituita da arenarie e 

peliti alla base, gessareniti e subordinate gessoruditi e gessolutiti nella porzione intermedia, 

che passano verso l’alto a peliti e arenarie grossolane. Questa successione costituisce 

sistemi deposizionali torbiditici nella parte inferiore e intermedia che passano a sistemi 

deposizionali fluviali e deltizi in facies lago-mare nella porzione alta della successione. Lo 

spessore massimo in affioramento è di circa 180 metri. 

Al di sopra della Formazione Evaporitica Superiore, poggia in contatto erosivo la 

Formazione dei Conglomerati delle Carvane Auct. (Roda, 1964a), di età messiniana, 

costituita da grossi strati conglomeratici a matrice sabbiosa grossolana. Questa formazione 

presenta una peculiarità composizionale anomala rispetto al contesto composizionale 

detritico-evaporitico sottostante;  infatti, i clasti conglomeratici e le arenarie hanno un 

grosso contributo detritico da rocce sedimentarie metre il detrito cristallino sembra essere 

subordinato (Barone, 2006; Barone et alii, 2008). Lo spessore massimo in affioramento di 

questa formazione è di circa 35 metri, e gli strati che la caratterizzano indicano sistemi 

deposizionali fluvio-alluvionali. 

Sopra i Conglomerati delle Carvane, poggia la Formazione delle Marne Argillose 

dei Cavalieri Auct. (Roda, 1964a), di età Pliocene inferiore, costituita da un’alternanza 

ritmica di argille marnose e marne argillose, il cui spessore massimo in affioramento è di 

circa 200 metri. 

Questa formazione passa alla Formazione della Molassa di Zinga Auct. (Roda, 

1964a), di età Pliocene inferiore, costituita da calcareniti, arenarie e ruditi di ambiente 

marino marginale e costiero. 
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Al di sopra della Molassa di Zinga, una superficie di troncatura erosiva e 

discordanza, marca l’inizio del ciclo del Pliocene medio-superiore Pleistocene, che inizia 

con la Formazione delle Argille Marnose di Spartizzo Auct. (Roda, 1964a), di età Pliocene 

medio, costituita da un’alternanza di argille marnose e marne argillose con rari livelli 

sabbiosi, il cui spessore massimo in affioramento è di circa 150 metri.  Questa formazione 

passa alla Formazione della Molassa di Scandale Auct. (Roda, 1964, Zecchin, 2004 ), di età 

Pliocene medio-superiore, costituita da calcareniti, sabbie, argille marnose e corpi ruditici, 

il cui spessore massimo si aggira sui 450 metri. Al di sopra, si ha la Formazione delle 

Argille Marnose di Cutro (Roda, 1964a), di età Pliocene superiore-Pleistocene inferiore 

(Pasini & Colalongo, 1994), costituita da un’alternanza di argille marnose, marne argillose, 

rari livelli sabbiosi e contenente livelli di sapropel (Arnaboldi & Meyers, 2003; Negri et 

alii, 2003). Lo spessore documentato per questa formazione è di circa 1200 metri in 

sottosuolo. La Formazione delle Argille Marnose di Cutro, verso il margine settentrionale 

del bacino plio-pleistocenico, è in eteropia con una formazione arenacea, la Formazione 

delle Arenarie di Strongoli (Roda, 1964a).  Sopra la Formazione delle Argille Marnose di 

Cutro, poggia la Formazione della Molassa di San Mauro (Roda, 1964a) di età Pleistocene 

inferiore-medio.
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 3.4 Bacino di Cirò-Cariati 

E’ stato oggetto, in passato, di campagne di rilevamenti e produzione di carte geologiche e 

schemi geologici a cominciare dal lavoro di Cortese (1895),  di Ogniben (1955) ai lavori 

degli anni ’60 di Ogniben (1962), Bonfiglio (1964a, 1964b) e Roda (1967a), a quelli degli 

anni ’70 della Carta geologica della Calabria alla scala 1:25.000 della Casmez (1971-73), a 

quello di Ogniben (1973), alla carta geologica della Calabria di Bonardi et alii (1976) in 

Amodio Morelli et alii (1976) a Critelli & Le Pera (2000) agli ultimi lavori dell’Agip (Van 

Dijk et alii, 2000) (vedi fig.13,14 e 16) e Muto et alii (2007a). 

  
Figura 16 Area del Bacino di Cirò, settore settentrionale. 
 

Sulle successioni dei bacini rossanese (a nord) e cotonese (a sud) poggia una successione 

sedimentaria alloctona denominata “Falda di Cariati” (Bonfiglio, 1964b; Roda, 1967a; 

Ogniben, 1973).  

La Falda di Cariati poggia, con contatto tettonico da sovrascorrimento sulla Formazione 

delle Argille Marnose del Ponda nell’area di Crucoli,Cirò mentre nell’area di Cariati, 

poggia per sovrascorrimento sulla Formazione Argilloso-Arenacea e sul Tripoli del Bacino 

rossanese.  
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Bonfiglio (1964a, 1964b) produsse una carta geologica e relative sezioni geologiche nei 

suoi due lavori sulla coltre alloctona di Cariati. La stratigrafia della coltre alloctona, in tale 

studio, comprende dal basso in alto: argille emipelagiche, su cui poggia una successione 

torbiditica pelitico-arenitica e pelitico-marnosa di età oligocenica che passa a una 

successione torbiditica arenitico-ruditica.  La coltre alloctona sarebbe poi ricoperta in 

trasgressione da argille marnose del Calabriano, che passano a sabbie gialle a Pecten e 

Ostreae e da terrazzi alluvionali. Viene inoltre discussa la geometria generale della coltre 

alloctona e determinata la provenienza da NE con traslazione verso SO mentre rimane, per 

l’autore incerta la posizione paleogeografia originaria di questa successione.  

Romeo (1967) compie un dettagliato studio biostratigrafico sulle successioni messiniane 

del bacino rossanese dal Tripoli alla Formazione della Molassa di Palopoli.  

Roda (1967), studiando il Bacino di Cirò – Cariati, individua un’area in cui il Messiniano 

non é registrato da sedimentazione riconducibile ai “cicli” evaporitici, ad eccezione dei 

sedimenti della Formazione del Tripoli, ma da unità alloctone ed autoctone 

conglomeratiche, arenacee e pelitiche deformate e talora tettonizzate. Le dimensioni del 

Bacino di Cirò-Cariati sono definite a nord dalla Fiumara Acquaniti e a sud dal contatto 

tettonico tra le “serie” evaporitiche del Bacino Crotonese e la sequenza trasgressiva pre-

messiniana conglomeratico-arenacea e argilloso-marnosa della F.ne di San Nicola dell’Alto 

e della F.ne del Ponda. Secondo Roda (1967), da un punto di vista paleogeografico, la 

presenza di conglomerati probabilmente mediomiocenici in posizione alloctona  con 

provenienza da Est e messa in posto dopo la fine del Miocene, fa pensare all’estendersi 

della trasgressione mediomiocenica sopra una zona originariamente emersa ad Est della 

costa attuale.  

Il comportamento positivo di questa zona ionica sarebbe poi continuato fino alla fine del 

Miocene, scaricando verso l’attuale zona silana sia detrito terrigeno (Ogniben,1955), sia le 

importanti masse di trasporto orogenico gravitativo del «Complesso Crotonide». 
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Masse costituite da vari livelli di Argille Scagliose  del Rossanese, del Crotonese, della 

zona Cirò-Cariati e dal complesso alloctono, definito come “Falda di Cariati”. 

Anche secondo Cotecchia (1963), accanto alla normale serie di terreni miocenici calabresi 

sedimentati a partire dall’Elveziano, si possono osservare terreni depositatisi in un bacino 

sedimentario formato nel Miocene inferiore e che per buona parte del Miocene ha avuto 

uno sviluppo sotto molti aspetti particolare. Secondo Cotecchia, però, vi sono delle  

corrispondenze tra  i sedimenti miocenici della serie «normale», chiamata serie miocenica 

di Scala Coeli-Pietrapaola -T. Acquanite e quelli della serie «anomala», detta serie  

miocenica di Terravecchia -S.Morello-Cariati.  

Infatti per l’Autore, sulle arenarie a clipeastri della serie normale  e sulle  arenarie 

conglomeratiche della serie anomala, affiorano ovunque  argille marnose elveziano-

tortoniane . 

Su queste  posano gessi nella serie normale e conglomerati regressivi nella serie anomala. 

Si aveva quindi una generale ripresa della subsidenza, con messa in posto sui gessi  di 

argille scagliose varicolori e sedimentazione di argille marnose e siltose con straterelli di 

arenarie da una parte, dall’altra  arenarie depositate su conglomerati, arenarie in fitta 

alternanza con argille sabbiose, argille marnose ed infine,  le stesse argille marnose e 

siltose con straterelli di arenarie  della serie normale. 

 Le due serie presentano uno sviluppo identico verso la fine del Calabriano: emersione e 

conseguente lacuna  stratigrafica nel Pliocene e subsidenza e parziale trasgressione nel 

Calabriano. 

Cotecchia attribuisce l’età dei terreni della «serie anomala» al Miocene superiore, seguendo 

un criterio stratigrafico che non è in perfetto accordo con i risultati micropaleontologici, i 

quali consigliavano di porre  gli stessi terreni nel Miocene medio.  
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Nella «serie anomala», egli ha preso come limite tra Miocene medio e  superiore il contatto 

tra i conglomerati regressivi e le sottostanti Argille Marnose  con faune elveziano-

tortoniane. 

Secondo Cotecchia, dopo il Calabriano e  prima della deposizione dei  depositi terrazzati, si 

sviluppavano intense dislocazioni tettoniche che piegavano i terreni della «serie anomala» e 

risparmiavano quelli della «serie normale».  

Come  conseguenza dell’anticlinale prodottasi nella serie anomala, si stabiliva una faglia 

subverticale, che per un lungo tratto corre al limite tra i terreni delle due serie. 
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   3.4.1 Tettonica del Bacino di Cirò –Cariati 

 

Secondo Van Dijk et al. (2000), nel tardo Neogene l’evoluzione  della parte settentrionale 

dell’Arco Calabro è caratterizzata dallo sviluppo di fasce  di taglio oblique che controllano 

l’evoluzione  dei thrust belts  bacinali.  

Le inversioni bacinali, durante il Messiniano medio, Pliocene medio e Pleistocene medio, 

sono da attribuire, in molti casi, a back thrust obliqui e a  roof duplex passivi regionali.  

Si è creata, secondo l’Autore, a partire dal Miocene, una shear-zone  a causa della quale le 

unità che costituiscono il thrust sheet  del Miocene superiore vengono dissecati e deformati 

da  importanti  zone di faglie transpressive visibili in superficie.  

Lungo entrambi i margini della Calabria il Miocene medio e l’Olocene sono rappresentati 

da depositi terrigeni e carbonatici, organizzati in tre ordini di sequenze sedimentarie (Van 

Dijk and Okkes,1991; Van Dijk 1992).  

Queste sequenze testimoniano i movimenti pulsanti verso SE degli elementi calabresi e 

l’apertura del Bacino di retroarco tirrenico.  

Nel Miocene medio e nel Pleistocene questa evoluzione è interrotta da fasi di inversione, 

caratterizzate da espulsione della copertura sedimentaria dei bacini.  

Queste  sequenze in cui si verifica “espulsione” sono presenti lungo i margini dei bacini, 

determinate da shear zone transpressive con trends  che vanno da NO-SE a NE-SO.  

Una importante zona di fagliazione trascorrente nella parte ionica settentrionale è 

rappresentata dalla faglia Rossano San Nicola, con caratteristiche cinematiche di 

transpressiva sinistra  ed orientazione NO-SE.  

Gli overthrust a basso angolo, sviluppatisi tra l’Eocene e il Miocene sono dissecati e piegati 

da strutture ad alto angolo formatesi a partire dal Miocene medio. Queste strutture 

comprendono strutture transpressive e trastensive  collegate a sistemi con trend NO-SE.  
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Una importante caratteristica è la presenza di un back-thrust wedge, affiorante lungo il 

margine del Bacino di Avanarco che è stato interpretato come un cuneo di accrezione (Van 

Dijk et al., 2000). 

  

Figura 17–Sezione geologica dell’Arco Calabro settentrionale.(Van Dijk et al.,2000). 
 
Queste strutture sono deformate da movimenti transpressivi durante i quali  si formano le 

principali strutture  anticlinali dell’area.  

Questi movimenti generano innalzamenti nella fase del Pleistocene medio, documentato da 

un complesso set di backthrust  lungo il bordo Calabro-Lucano. Secondo gli autori, le 

sequenze  del Miocene clastico delle “Cariatidi thrust sheets” si sovrappongono sull’ unità 

eocenica (Formazione di Paludi) e sul basamento. 

Gli orizzonti sismici mostrano una struttura  anticlinale orientata NNO-SSE sub parallela 

alla trascorrente sinistra Rossano-S. Nicola.  

L’area dell’off-shore a NE mostra sistemi di faglie con trend NO-SE e le loro antitetiche 

associate che mostrano episodi alternati di transtensione  e transpressione. Questo pattern 

darebbe luogo ad un complesso di strutture a fiore e di bacini invertiti da thrust a basso 

angolo. 

Secondo Philip & Tortrici (1980), nella Calabria Settentrionale, a partire dal Tortoniano, si 

riconoscono tre principali eventi deformativi i quali hanno prodotto rispettivamente 

strutture tensive orientate N100°-130°, strutture compressive ed ancora strutture tensive ad 

andamento N-S. Essi attribuiscono un’età fra il Tortoniano-Pliocene inferiore al primo 

evento, Pliocene medio al secondo e Pliocene medio superiore - Pleistocene al terzo.  
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    1 - La tettonica ha controllato la sedimentazione fino al Pliocene inferiore, con modalità 

tali da individuare fasi parossistiche come quella intramessiniana, che portano alla 

creazione di sequenze discordanti (Roda, 1964; Di Nocera et al, 1974; Romeo & Tortorici, 

1980) ed intercalazioni clastiche grossolane lungo i bordi dei bacini . 

     2 - L’evento compressivo è responsabile della generazione di pieghe, faglie inverse e 

trascorrenti nonché della traslazione verso oriente dell’intero sistema che produce raddoppi 

e/o elisioni tettoniche di parte delle sequenze (Agip,1977) e la possibilità  di fenomeni 

parziali di “retrocharriage” del tipo “Falda di Cariati”. 

     3- Dal Pliocene medio-superiore in poi  la tettonica è prevalentemente di tipo tensivo; 

questo provoca la formazione delle dislocazioni ad orientazione preferenziale N-S.   

L’elemento strutturale Pietrapaola-Campana-Umbriatico è limitato nelle sue porzioni nord-

orientali da una serie di faglie normali immergenti verso est.  

Le più significative sono rappresentate dalla linea Cirò-Crucoli, Nicà-Trionto, 

che interessa localmente anche termini della successione medio-suprapliocenica  

infrapleistocenica e depositi marini terrazzati suprapliocenici e da una serie  di faglie che si 

estendono da Mandatoriccio a Rossano, che mettono a contatto i termini del substrato con i 

depositi miocenici.  

Le dislocazioni appartenenti a questo sistema mostrano, soprattutto lungo il versante 

ionico, una spiccata attività sinsedimentaria durante il Tortoniano (Philip & Tortorici, 

1980). 

Nei sedimenti del Tortoniano-Pliocene inferiore si riscontrano, nella zona del Bacino 

Crotonese e nella zona compresa tra Carfizzi e Scala Coeli, delle pieghe a carattere 

regionale con assi di orientazione N-S per il Bacino Crotonese. Nell’area  compresa tra 

Cirò e Rossano gli assi  sono ruotati di 10 gradi verso ovest  ed interessano anche i 

sedimenti della Falda di  Cariati.  
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In affioramento, strutture simili, o comunque ad esse strettamente collegabili, sono 

rappresentate dai sedimenti del Complesso Crotonide di Ogniben (1955) e  Roda (1967). 

Queste strutture sono chiaramente successive alle deformazioni tensive N 100°-130°. La 

sovrapposizione dei due eventi deformativi è ben osservabile nei sedimenti miocenici 

affioranti sugli specchi delle faglie normali che interessano i calcari evaporitici affioranti 

lungo tutto il versante ionico (Philip & Tortorici, 1980).  

Su questi piani è possibile osservare la sovrapposizione di due ordini di strie, un primo 

legato a movimenti tensivi con pitch 75°- 80° ed un secondo, sovrapposto, con movimenti 

compressivi, con pitch 5°- 16° e movimenti orizzontali sinistri a componente inversa 

(Philip & Tortorici, 1980). 
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 3.5 Il Sistema di Bacino di Forearc della Calabria sud-orientale. 

La porzione prossimale del bacino di Forearc ionico è  visibile a terra grazie all’intenso 

uplift dell’Arco Calabro verificatosi a partire dal Pleistocene medio (Tortorici et al.,1995). 

Al di sopra del basamento poggiano dei corpi deposizionali oligocenico superiori-

quaternari. 

 

 

Figura 18 Sezione geologica schematica dell’Arco Calabro Meridionale ( Cavazza e De Celles, 1998).   
 

 
L’offshore della porzione nord dei bacini perionici, spesso individuato come Bacino di 

Crotone, risulta molto ben conosciuto in seguito a numerose ricerche effettuate per 

l’esplorazione di idrocarburi, invece nella porzione sud i dati sono molto più scarsi. 

IL bacino di forearc ionico si estende tra la zona di subduzione e le unità del basamento 

dell’Arco Calabro. 

Il termine “forearc”, secondo Cavazza et al.(1997) e Bonardi et al.(2001) viene usato per 

definire la posizione del bacino tra la zona di subduzione ed il corrispondente arco 

vulcanico rappresentato dall’Isole Eolie. Il fronte di subduzione ionico in quest’area 

rappresenta, nel Mediterraneo occidentale e centrale, l’unico segmento della vasta e 

complessa zona di collisione fra la placca africana e quella europea dove la subduzione di 

litosfera oceanica o transizionale è ancora in corso e una vera e propria collisione non è mai 

avvenuta. (Cavazza, 2001).  
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Il settore meridionale dell’ACP è costituito a nord dal Massiccio delle Serre ed a sud dal Massiccio 

dell’ Aspromonte. 

 

Figura 19 Carta geologica schematica della porzione meridionale dell'Arco Calabro Peloritano, da Bonardi et alii 
2003. 
 

Il Massiccio dell’Aspromonte è caratterizzato dalla presenza di numerose “nappe” tettoniche di 

natura differente. Le unità che compongono l’edificio sono costituite da rocce metamorfiche 

Varisiche ed Alpine  derivate dal sistema Alpi - Appennino del mediterraneo occidentale 

(Cirrincione et al.2008). 

La struttura geologica dell’Aspromonte è il risultato dell’impilamento di tre unità cristalline 

(Pezzino et al., (1990); Ortolano et al., 2005; Cirrincione et al., 2008) ricoperte da depositi 

oligocenico-miocenici rappresentati dalla Formazione di Stilo Capo d’Orlando (Cavazza et al., 

1997; Bonardi et al., 2003) e di sedimenti argilloso-pelitici interpretati come unità alloctone messesi 

in posto per processi di backthrusting da Ogniben, (1960 ) o come mélange da Cavazza et al., 

(1997) 

Dall’alto verso il basso il Massiccio dell’Aspromonte è costituito dalla Unità di Stilo, dall’unità 

dell’Aspromonte e dal Gruppo metapelitico inferiore. 
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Il gruppo metapelitico inferiore affiora in Aspromonte in tre finestre tettoniche, il Complesso di 

Cardeto (Fazio et al., 2003), l’Unità della Madonna di Polsi (Pezzino et al., 1990) e il Complesso di 

Samo-Africo (Ortolano et al., 2005). Il Gruppo Metapelitico è caratterizzato da un metamorfismo 

che va da scisti verdi di alta pressione alla facies anfibolitica delle metapeliti, con subordinati livelli 

di metacarbonati e metabasiti con metamorfismo esclusivamente alpino (Cirrincione et al., 2008). 

L’unità dell’Aspromonte-Peloritani è costituita da rocce varisiche in facies anfibolitica, intruse da 

granitoidi peralluminosi tardo-post varisici loalmente rielaborati durante l’orogenesi Alpina 

(Bonardi et al., 1984; Pezzino et al., 1990). 

L’Unità di Stilo, infine, è costituita da metapeliti paleozoiche passanti da facies di scisti verdi-

anfibolitica le quali si formarono durante il ciclo metamorfico Varisico (Bonardi et al., 1984; 

Graeßner and Schenk, 1999). 

Il Massiccio delle Serre viene tradizionalmente suddiviso in due principali unità tettoniche: Unità di 

Polia Copanello in posizione geometrica inferiore (in facies granulitica ) e l’Unità di Stilo in 

posizione superiore. Le due Unità sono divise dalla sub unità tonalitica di Cardinale (Crisci et al., 

1985). 

Il Massiccio delle Serre rappresenta un alto strutturale del settore meridionale, dove l’Unità 

tettonica più elevata è rappresentata dall’Unità di Stilo. La stessa Unità ricopre a nord l’Unità 

della Sila e a sud l’Unità dell’Aspromonte  L’Unità di Stilo è stata oggetto di studio sin 

dalla fine dell’800, infatti, la presenza nelle Serre di una copertura meso-cenozoica 

abbastanza estesa, dei soli terreni pre-mesozoici fossiliferi della Calabria e di numerose 

mineralizzazioni, oggetto di limitate coltivazioni, ha richiamato l'interesse degli studiosi 

fin dal secolo scorso, in tale contesto insorsero le prime polemiche sulla presenza nelle 

meta-morfiti di fossili devoniani.  

Alcuni elementi analitici fondamentali, primi fra tutti quelli stratigrafici, erano ben 

delineati già nei primi lavori di sintesi (Bassani & De Lorenzo, 1894; Cortese, 1895; De 

Lorenzo, 1896) e sono a ancora validi, ad eccezione dell'età dei depositi clastici, che sono 
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stati in seguito notevolmente ringiovaniti. Le concezioni «autoctoniste» di questi Autori 

erano confortate, nelle Serre, dalla posizione «normale» dei terreni cristallini e dalla 

regolarità della struttura (Bonardi et al., “84). 

Con l'affermarsi delle teorie «faldiste» andarono delineandosi due tendenze 

interpretative diametralmente opposte; Limanowsky (1913) pone la Sila e le Serre, con le 

loro ingenti masse di plutoniti, al nucleo di una grande piega coricata di provenienza 

tirrenica, al cui fianco rovescio corrisponderebbe l'edificio tettonico calabrese, Sila e 

Serre sarebbero parti dello stesso elemento tettonico, che avrebbe subito un notevole 

trasporto orogenico, collocandosi in una posizione geometrica elevata; Al contrario per 

Quitzow (1935), le Serre costituirebbero la zona di radici delle falde calabresi, al nucleo 

di una struttura a doppio rovesciamento, solo modestamente dislocata nel corso delle fasi 

alpine. Per tutti questi Autori i calcari mesozoici di Tiriolo ed Amantea sarebbero 

equivalenti a quelli di Stilo, rappresentando lembi residui della copertura dello stesso 

basamento cristallino indifferenziato. 

Nel modello del «fronte africano», rifacentesi all'interpretazione geodinamica del 

Mediterraneo di Glandgeaud (1951), elaborato dalla scuola francese negli anni '60 (Caire, 

Glandgeaud & Grandjacquet, 1961; Grandjacquet, Glandgeaud, Dubois & Cajrè, 1961; Caire, 

1962), le Serre corrisponderebbero ad una parte avanzata di tale fronte. Nelle sintesi di 

Dubois (1970, 1976) persiste questa concezione, arricchita da un gran numero di nuovi 

dati analitici, e viene proposto uno schema strutturale che per certi aspetti richiama 

quello di Quitzow (1935). L'Autore considera i calcari giurassici dell'asse Decollatura-

Martirano-Conflenti in un primo momento come copertura di una «falda intermedia», poi 

(1976) di una «falda superiore», di cui le Serre sono una generica zona di origine. 

Bonardi et al. (1971), in base ai caratteri delle facies mesozoiche ed interpretando come 

preorogenica la successione terrigena terziaria, di cui forniscono una stratigrafia di 

dettaglio, propongono per la zona di Stilo una posizione paleogeografica corrispondente 
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a quella delle piattaforme carbonatiche sud-appenniniche, con una visione regionale 

alquanto primitiva, tendente a riconoscere nella Calabria la prosecuzione della 

«geosinclinale» appenninica. 

Ogniben (1973) critica aspramente tale interpretazione, rilevando che gli Autori 

trascurano di accertare la posizione geometrica dell'elemento studiato. L’Autore pone i 

calcari mesozoici ed un loro basamento filladico in una posizione geometrica intermedia 

nell'edificio calabrese, corrispondente a quella Falda di Calati da lui stesso definita nei 

Monti Peloritani (Ogniben, 1960). Tale interpretazione rappresenta il primo tentativo di 

collocare, al di là delle analogie di facies messe in evidenza da vari Autori oltre a quelli 

citati (Guzzetta, 1964; Roda, 1965; Afchain, 1968; Truillet, 1968), i calcari neritici delle Serre 

e della Sila Piccola in un unico elemento tettonico con quelli dell'Aspromonte e dei 

Peloritani.  

(Hieke Merlin & Lorenzoni, 1972; Colonna et ai, 1973; Hieke Merlin et al., 1974; Moresi & 

Paglionico, 1975; Lorenzoni & Zanettin Lorenzoni, 1975; Borsi et al, 1976; Dietrich et al, 1976; 

Amodio Morelli et al., 1976) hanno rappresentato un contributo essenziale alla definizione 

dell’ Unità di Stilo . In un modello (Amodio  Morelli et al., 1976) in cui l'Arco Calabro-

Peloritano veniva interpretato come un frammento di una Catena Alpina Europa-vergente 

coinvolto nella costruzione della catena Africa-vergente appenninico-maghrebide, tale 

unità risultava tettonicamente sovrapposta, nelle Serre, alla più alta unità della Catena 

Alpina (Dorsi et a.l, 1976), in Catena Costiera e nella Sila Piccola a quasi tutte le unità di 

tale catena con un contatto fortemente obliquo (Lorenzoni & Zanettin Lorenzoni, 1975). 

Essa rappresentava quindi l’unità geometricamente più elevata dell'Arco Calabro-

Peloritano, condividendo tale posizione con l'Unità di Monte Gariglione, i rapporti con la 

quale non erano accertati. Ciò costituiva uno dei molti problemi aperti che avevano 

portato gli Autori a collocare l'Unità di Stilo in un gruppo di unità «incertae sedis» 

(Amodio Morelli et al., 1976). 
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 Un altro problema aperto era rappresentato dai depositi terrigeni oligo-miocenici, 

trasgressivi sia sul basamento sia sulla copertura mesozoica dell'unità, che non era chiaro 

se fossero da considerarsi pre-orogeni o corrispondenti al flysch «tardo-orogeno» di Capo 

d'Orlando (Ogniben, 1973). Questa incertezza aveva severe implicazioni riguardo all'età di 

messa in posto ed alla collocazione paleogeografica dell'unità: la prima possibilità poneva 

in essere un'ipotesi suggestiva di una messa in posto post-langhiana con una provenienza 

europea. I dati, inoltre, erano insufficienti a definire un'eventuale prosecuzione dell'unità 

in Aspromonte e nei Peloritani, suggerita dalla presenza di calcari neritici giurassici: 

l'esistenza in tali aree di terreni comparabili con il basamento dell'Unità di Stilo non era 

accertata; gran parte dei calcari giurassici dell'Aspromonte erano risultati brecce ed 

olistoliti alla base dei depositi terrigeni oligocenici per cui sull'ipotesi di una correlazione 

con l'Unità di Novara (come definita da Bonardi et al., 1976) vi erano opinioni divergenti. 

Alla fine degli anni '70 a questa interpretazione, in cui l'Unità di Stilo pur se «incertae 

sedis» è  

l'elemento alloctono geometricamente più alto della catena, ed a quella definibile 

come «autoctonista moderata» di Dubois (1976) si affiancano concezioni 

«autoctoniste»  

(Gorler, 1978; Gorler & Giese, 1978), riproponendo in sostanza le controversie esistenti 

nei primi decenni del secolo. 

Negli ultimi anni l'intensificarsi delle ricerche in Aspromonte ha portato al prevalere 

delle tesi «alloctoniste» ed alla generale affermazione dell'estendersi dell'Unità di Stilo 

a sud delle Serre, ma sono insorte divergenze, anche sulla geometria dell'area, per cui 

tale prosecuzione meridionale dell'unità viene identificata da Autori diversi in corpi 

geologici di dimensione e composizione differente. Gelmini et al. (1978) all'estremità sud-

orientale dell'Aspromonte distinguono una Unità Pietrapennata, costituita da un 

basamento filladico con livelli di metacalcari devoniani ed una copertura di calcari 
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giurassici, dalle evidenti analogie con l'Unità di Stilo, anche se gli Autori non propongono 

esplicitamente una correlazione. Bonardi et al. (1979), in un lavoro a carattere più 

generale, riconoscono la sovrapposizione, già segnalata da Afchain (1967), dell'Unità di 

Stilo alle metamorfiti di medio-alto grado dell'Aspromonte lungo una linea Platì-

Molochio, e distinguono in Aspromonte una «unità superiore», formata da metamorfiti 

di medio-basso grado ed una copertura di calcari neritici giurassici. Gli Autori accennano 

ad una possibile correlazione, per la posizione geometrica e per i caratteri del basamento e 

della copertura, di tale unità con l'Unità di Stilo, senza proporla decisamente per i dubbi 

già espressi (Amodio Morelli et al., 1976) riguardo ai calcari neritici e non ritenendo di 

disporre di dati sufficienti sulle metamorfiti del basamento per un confronto a scala 

regionale. LorenzonI & Zanettin Lorenzoni (1979), in un lavoro in cui vengono proposte 

correlazioni tra Sila ed Aspromonte mantengono nel testo l'Unità di Pietrapennata, 

identificandola però, nello schizzo tettonico allegato, con l'Unità di Stilo. 

Successivamente, (Lorenzoni et al., 1980; Di  Pierro et al., 1980) l'Aspromonte viene 

interpretato come costituito essenzialmente da una « catena ercinica », che verrebbe a 

contatto con l’Unità di Stilo lungo una linea tettonica Caulonia-Mammola-San Giorgio 

Morgeto. A sud di tale linea l'unità di Stilo sarebbe rappresentata in numerosi klippen, 

costituiti da limitati affioramenti della  porzione filladica del basamento ed a luoghi dalla 

copertura di calcari giurassici, poggianti, con un contatto fortemente obliquo, sulla «ca-

tena ercinica». In tale interpretazione le metamorfiti dell'«unità superiore» di Bonardi et 

al. (1979) sembrerebbero trovare collocazione in diverse unità tettoniche della «catena 

ercinica», in particolare in quelle geometricamente più basse, e solo in piccola parte nel 

basamento dell'Unità di Stilo. 

In un lavoro di inquadramento generale (Elter & Scandone, 1980) vengono incluse nel-

l'Unità di Stilo, oltre agli elementi già noti, tutte le metamorfiti di medio-alto grado 

dell'Aspromonte e dei Peloritani, delineando una tendenza diametralmente opposta, 
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rispetto agli Autori citati che, pur nel contesto di interpretazioni completamente diverse, 

identificano in lembi di spessore ed estensione più o meno limitati l'Unità di Stilo in 

Aspromonte. A tale tendenza si collegano Pezzino & Puglisi (1980) che in Aspromonte 

centro-settentrionale distinguono, nelle metamorfiti di medio grado («unità intermedia» di 

Bonardi et alii, 1979), due unità tettoniche di cui la più alta (unità superiore di questi 

Autori), probabilmente rappresentata anche nei M. Peloritani, corrisponderebbe al 

Complesso B di Atzori, Pezzino & Rottura (1977), facente parte secondo questi ultimi Au-

tori dell'Unità di Stilo. 

In definitiva, l'Unità di Stilo è geometricamente sovrapposta agli edifici tettonici di 

entrambi i settori, rendendo difficile l'individuazione dei rapporti tra essi.  

La stessa è costituita da un basamento di metamorfiti paleozoiche, riferibili a due dif-

ferenti unità erciniche, intruse da plutoniti tardo-erciniche, e da una copertura di 

carbonati neritici mesozoici. Affiora estesamente nella parte meridionale ed orientale delle 

Serre, ove sovrasta tettonicamente l’unità di Polia-Copanello (Borsi et al., 1977). Inoltre, 

essa è rappresentata nelle Serre dalla zona di Satriano a quella di Monte Mutolo da un 

basamento continuo in affioramento dello spessore di alcune migliaia di metri costituito da 

metamorfiti di grado variabile fino a medio-alto, nelle cui porzioni meno metamorfiche si 

rinvengono fossili devoniani. Queste ultime risultano intruse da magmatiti tardo-erciniche e 

coperte da una successione carbonatica mesozoica con alla base  modesti spessori di 

paleosuolo o modesti spessori di depositi clastici di tipo <<verrucano>> (Bonardi et 

al.1984). In Aspromonte l’unità è rappresentata in lembi  discontinui, di cui il più esteso 

affiora tra Roccaforte del Greco e Fossato Jonico, formati quasi esclusivamente da 

metamorfiti, in cui sono riconoscibili tutti i litotipi noti nelle Serre ad eccezione di quelli di 

più alto grado metamorfico (Bonardi et al.1984). I numerosi blocchi di brecce calcaree e 

calcari mesozoici presenti in quest’area sono, come quelli riferiti nei Monti Peloritani 

all’Unità di Novara, quasi tutti da considerarsi olistoliti nella Formazione di Stilo-Capo 
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d’Orlando e solo in pochi affioramenti possono, con relativa sicurezza, essere considerati 

lembi residui della copertura dell’unità (Bonardi et al.1984). In Sila piccola ed in Catena 

Costiera la stessa unità forma una serie di klippen più o meno estesi allineati in direzione 

ESE-ONO, da Sellia ad Amantea, che poggiano tettonicamente su quasi tutte le  unità della 

catena alpina (Lorenzoni & Zanettin Lorenzoni,1975). 

     Il contatto con le unità sottostanti ha un andamento irregolare e marcatamente ondulato 

ed è caratterizzato da una forte tettonizzazione, che interessa soprattutto le rocce dell’unità 

di Stilo. 

Nelle Serre, in Catena Costiera e in Sila piccola le metamorfiti appartengono a due unità 

tettoniche erciniche: l’unità filladica di Stilo–Pazzano e l’unità paragneissica di Mammola 

(Colonna et al., 1973). Le due unità vengono a contatto lungo una superficie in genere 

piuttosto inclinata ed avente andamento irregolare, la giacitura attuale è di sovrapposizione 

delle filladi sui paragneiss. 

La presenza di scaglie ed il divario metamorfico mettono in evidenza la natura tettonica del 

contatto. Poiché le metamorfiti dell’unità filladica contengono livelli di età devoniana e 

poiché entrambe le unità sono state  intruse dagli stessi magmi permo-carboniferi dopo che 

erano venute a contatto, l’età di questo contatto tettonico non può che essere ercinica 

(Amodio Morelli et al., 1976). 

Il complesso filladico di Stilo-Pazzano è monometamorfico, in quanto non vi sono fenomeni 

metamorfici posteriori all’intrusione magmatica permo-carbonifera. Poiché gli originari 

sedimenti sono almeno in parte devoniani, l’età del metamorfismo è carbonifera. 

Il metamorfismo, di grado molto basso, è stato caratterizzato da pressioni basse, tipo Bosost 

(Di Pierro et al.,1973; Dietrich et al.,1977). 

L’unità paragneissica di Mammola  è costituita da paragneiss biotitici  e biotitico-

muscovitici a metablasti plagioclasici; da paragneiss biotitico-anfibolitici fino ad anfiboliti, 
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da micascisti gneissici biotitico-granatiferi, da filladi micascistose a biotite, da gneiss ad 

occhi di microclino. 

La fenomenologia caratteristica di questo complesso è la metablastesi plagioclasica che è in 

gran  parte legata al metamorfismo regionale.  

Vi è anche una metablastesi feldspatica legata alle intrusioni magmatiche, che si manifesta 

nelle rocce granitizzate. 

Il complesso paragneissico ha subito il solo metamorfismo ercinico, di grado intermedio tra 

la facies delle anfiboliti e quella degli scisti verdi in condizioni di probabile bassa pressione. 

Le magmatiti sono rappresentate da numerosi tipi litologici appartenenti tutti al ciclo 

magmatico ercinico (Hieke Merlin & Lorenzoni, 1972; Paglionico& Salvemini,1974; 

Moresi & Paglionico, 1976; Borsi et al., 1977; Lorenzoni & Zanettin Lorenzoni, 1975). 

Queste rocce si sono formate in più fasi intrusive succedutesi in un intervallo di tempo 

piuttosto breve (da 279 m.a. a 261 m.a.) (Borsi et al., 1977). 

Nella porzione settentrionale dell’Aspromonte affiorano i micrograniti a due miche di 

Cittanova. Il litotipo prevalente è una roccia a grana fine biotitico muscovitica, di colore 

chiaro raramente orientata, nella zona periferica del plutone è frequente una facies 

eterogranulare a tendenza aplitica come pure manifestazioni filoniane aplitico-pegmatitiche 

(Atzori et alii, 1977). Come rilevato da Bonofiglio (1963), inclusi metamorfici sono 

presenti un po’ ovunque nel granito di Cittanova (a Nord e a Est di M.Cappellano, M. 

Campanaro, T. Vacale, P.no Moleti). Questi, secondo la paragenesi, trovano riscontro 

regionalmente nelle metamorfiti della falda dell’Aspromonte. 

La massa di Cittanova si è intrusa in livelli crostali non molto profondi, come è indicato in 

particolare da contatti primari con rocce metamorfiche di basso grado (Atzori et al., 1977; 

Crisci et al., 1979). Il granito di Cittanova viene a contatto ad E e SE di San Giorgio 

Morgeto con delle plutoniti appartenenti al massiccio delle Serre (granodioriti tipo “Le 
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Serre”, Merlin & Lorenzoni, 1972); il contatto è primario con il granito di Cittanova intruso 

nelle granodioriti-tonaliti. 

I caratteri del contatto sono: 

−Presenza di blocchi e lembi di granodioriti-tonaliti inglobati dal granito che diventa 

eterogeneo e un pò più biotitico. 

− Compenetrazioni e fitte mescolanze non cartografabili tra i due litotipi. 

Verso E-SE la massa plutonica di Cittanova viene a contatto con delle metamorfiti di 

medio-basso grado (esteso tra M. Cacciagrande e Canolo Nuovo), verso NO compaiono 

effetti sempre più evidenti di una sovraimpronta termica operata dal plutone di Cittanova, 

che è a contatto primario con le metamorfiti di Canolo. Essi sono intrusi (Bonfiglio, 1963; 

Hieke Merlin & Lorenzoni,1972) nelle granodioriti delle Serre ed appartengono 

verosimilmente allo stesso ciclo magmatico (Amodio Morelli et al.,1976) . 

Il contatto magmatiti-metamorfiti è caratterizzato da un’aureola molto estesa (soprattutto 

nelle filladi) di metamorfiti di contatto e (soprattutto nei paragneiss) di migmatiti di 

iniezione. Nella zona tra S. Nicodemo-T. Torbido il granito di Cittanova è a contatto 

primario con paragneiss di medio-alto grado. Verso SO (Molochio-Oppido Mamertina) il 

granito di Cittanova (qui nella variante a grossi individui K-feldspatici) è a contatto 

tettonico con metamorfiti di medio grado, costituite da alternanze stratiformi di micascisti e 

paragneiss in bancate di spessore variabile fino a mezzo metro. Anche Afchain (1967), 

Ogniben (1973) e Bonardi et alii (1979), segnalano l’esistenza di un contatto tettonico, 

all’altezza della linea Plati-Molochio, tra il granito di Cittanova e le metamorfiti affioranti a 

SO. L’ipotesi più verosimile (Atzori, Pezzino & Rottura, 1977) è quella che si tratti di due 

complessi metamorfici che erano già accostati tettonicamente al momento dell’intrusione 

granitica che ha interessato entrambi. In tale ipotesi, secondo gli stessi Autori, i complessi 

rappresentavano il tetto abbastanza superficiale dell’intrusione granitica, che si è prodotta 

in epoca tardo-ercinica come adiacente e posteriore alle Serre, è risalita interessando 
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entrambi i complessi già tettonicamente legati tra loro ed ha inglobato porzioni degli stessi 

termotrasformando soprattutto le meso-epimetamorfiti di Canolo. 

Sul basamento pre-triassico poggiano in trasgressione discordante successioni sedimentarie 

meso-cenozoiche, che si rinvengono in lembi più o meno estesi lungo tutta l’area di 

affioramento dell’unità. 

I principali affioramenti dei termini mesozoici sono presso Stilo e Canalo nuovo; la 

succesione mesozoica è più completa e facilmente ricostruibile al Monte di Tiriolo a nord e 

al Monte Mutolo a sud. I termini più antichi sono costituiti da depositi clastici di tipo 

Verrucano dello spessore massimo di qualche decina di metri. 

Lembi variamente estesi di coperture sedimentarie trasgressive, riferibili a eventi 

verificatisi a partire dall'Oligocene, ricoprono parzialmente le Unità cristalline costituenti i 

rilievi dell'Aspromonte e delle Serre. 

Tali coperture vengono distinte, con riferimento alla tettogenesi appenninica, in “Unità 

orogene” di età oligo-miocenica e “Unità postorogene” di età compresa tra il Miocene 

superiore e il Pleistocene superiore-Olocene. 

La formazione terziaria più continua ed estesa presente nell’area è quella delle argille 

policrome, di aspetto caotico, le quali vanno generalmente sotto il nome di «Argille 

Scagliose». Questa lunga fascia di argille, ad affinità sicilide, costituisce molto spesso il 

substrato delle formazioni del Miocene medio-superiore e del Pliocene, separandole da 

quelle fliscioidi del Miocene inferiore. 
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 3.6 Stretta di  Siderno-Locri  

 

3.6.1 Stratigrafia 

L’area in esame risulta costituita da un basamento formato dall’Unità di Stilo, costituita, 

come descritto in precedenza, da metamorfiti di grado variabile fino a medio-alto nelle cui 

porzioni meno metamorfiche si rinvengono fossili devoniani, intruse da magmatiti tardo-

erciniche costituenti il “Plutone di Cittanova”. Sul basamento cristallino è presente una 

copertura carbonatica  mesozoica con alla base un paleosuolo o modesti spessori di depositi 

clastici di tipo <<verrucano>> (Bonardi et al., 1984). Seguono dolomie micro e macro 

cristalline dello spessore variabile da qualche metro a qualche decina di  metri. 

Sulle dolomie trasgrediscono, in disconformità, calciruditi e calcareniti biancastre e grigio-

perla, a volte a matrice micritica rosata, brecce e calcari di scogliera ad ellipsactinie, coralli 

e gasteropodi, calciruditi e calcareniti grigio chiare  a Clypeina jurassica (Amodio Morelli 

et al., 1976). 

Lo spessore massimo è di circa 300 metri; l’età è Giurassico superiore. Durante il 

Mesozoico la zona paleogeografica corrispondente all’unità di Stilo è stata caratterizzata da 

una sedimentazione carbonatica di mare sottile, interrotta da lacune più o meno ampie 

probabilmente dovute ad emersione, sempre con trasgressioni paraconformi o disconformi. 

Doveva trattarsi quindi di una zona relativamente instabile soggetta a frequenti movimenti 

verticali ( Amodio Morelli et al., 1976). 

L’area esaminata è caratterizzata da una successione di riempimento di età oligocenico-

quaternaria. Partendo dal basso verso l’alto si possono distinguere unità litostratigrafiche 

clastiche rupeliano–cattiane, con alla base da un conglomerato monomictico, composto da 

alcuni sottili affioramenti di conglomerato scarsamente organizzato. Tali affioramenti sono 

costituiti da clasti di rocce metamorfiche di basso grado (filladi) in una matrice rossa e 
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prevalentemente arenacea. Tali conglomerati sono stati descritti compiutamente per la 

prima volta da Bonardi et alii (1980) che li hanno considerati come un membro basale della 

Formazione di Stilo Capo d’Orlando. 

Cavazza et alii (1997), interpretano tali depositi, sulla base di osservazioni 

sedimentologiche e della composizione monolitologica, come resti erosivi di una 

successione sedimentaria alluvionale e fluviale originariamente molto più estesa e di 

provenienza locale preservatasi esclusivamente nelle depressioni di una paleosuperficie 

topografica fortemente accidentata. 

 Anche se l'età di questa unità è ignota, è stata correlata provvisoriamente con la 

Formazione di Palizzi (Rupeliano) affiorante all’estremità meridionale della Calabria in 

una identica posizione stratigrafica (Bouillin et alli,1985). I conglomerati e le arenarie 

conglomeratiche della Fm di Stilo-Capo d’Orlando coprono, con contatto fortemente 

erosivo, la sequenza dei conglomerati a matrice rossastra. Verso l’alto si passa ad un’altra 

formazione oligocenica riconosciuta come formazione di Pignolo (Bonardi et al., 1986).  

Questa unità affiora sporadicamente tra il basamento pre-Cenozoico e le torbiditi 

silicoclastiche della Formazione di Stilo-Capo d'Orlando (Bonardi et al., 2002). 

E’ costituita da biocalcareniti nodulari grigie ricche in frammenti abrasi di alghe 

corallinacee (Lithotamnium), briozoi, molluschi e macroforaminiferi (Lepidocyclina, 

Operculina, Heterostegina,Amphislegina,Asterigina,Nummulites) con associate arenarie e 

peliti silicoclastiche; quest’unità raggiunge lo spessore massimo i 55 m (Cavazza et al., 

1997). Il contatto tra le biocalcareniti la Formazione di Stilo Capo d’Orlando è male 

esposto. Patterson et alii (1995) e Cavazza et alii (1997) definirono un'età cattiana per 

questa unità; gli autori la interpretarono anche come il prodotto di correnti di gravità che 

ridepositavano il sedimento bioclastico di mare  poco profondo in un ambiente marino più 

profondo. 
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Afchain (1966) attribuì un’età oligocenica inferiore-aquitaniana inferiore, mentre Bonardi 

et alii (1971) assegnarono loro un’età oligocenica superiore – aquitaniana. Patterson et alii 

(1995) attraverso l’uso della isotopostratigrafia 87Sr/86Sr  hanno definito un’età cattiana. 

Petrograficamente sono caratterizzate da areniti ibride (Zuffa, 1980) a contenuto sia intra-

bacinale, con bioclasti e biosoma generalmente abrasi, che extra bacinale, con detrito 

arcosico derivato dall’erosione del basamento cristallino. 

Secondo Cavazza et alii (1997) le biocalcareniti sono quindi depositi marini torbiditici, 

come indicato dall’abrasione del detrito organogeno e dalla loro intercalazione con le 

classiche torbiditi silicoclastiche.  

Le biocalcareniti (e le associate torbiditi silicoclastiche) sono separate dal corpo principale 

della Formazione di Stilo Capo d’Orlando, da una discontinuità stratigrafica, marcata da un 

brusco passaggio di facies; evidenze di tale discontinuità sono date dalla presenza di rari 

clasti biocalcarenitici alla base della Formazione di Stilo Capo d’Orlando e la differenza di 

età (Patterson et alii, 1995).  

Verso l’alto si passa alla Formazione di Stilo Capo d’Orlando che Bonardi et alii (1980) 

istituirono, riconoscendone per primi la coerente posizione stratigrafica lungo tutto il 

settore meridionale dell’Arco Calabro-Peloritano.  

Nella maggior parte dell’area, la Formazione di Palizzi e la Formazione di Pignolo sono 

assenti e la base della successione del bacino di forearc è costituita dalla Formazione di 

Stilo Capo d'Orlando. 

Dal punto di vista volumetrico, la Formazione di Stilo Capo d'Orlando è la più importante 

unità di riempimento del bacino di forearc ionico (Cavazza and Ingersoll, 2005).   

Il corpo principale ricopre direttamente in disconformità il basamento cristallino o, in 

discordanza angolare, la sua copertura carbonatica mesozoica, dove presente, ricopre in 

disconformità anche i conglomerati rossi e le biocalcareniti. 



 73

Tale formazione è un’unità silicoclastica costituita, nell’area di studio e in tutta la Calabria 

meridionale, da una serie di grandi corpi conglomeratici grossolani rappresentanti il 

riempimento di canyons sottomarini e dai corrispondenti depositi di scarpata e di 

tracimazione. In sezione trasversale i paleocanyons hanno larghezza di 3-6 km ed una 

profondità di 250-580 m (Cavazza e De Celles,1993). 

Secondo Bonardi et alii  (1971, 1980), la Formazione di Stilo Capo d’Orlando ha un’età 

aquitaniano – langhiana, tale assegnazione  non è stata confermata dagli studi di 

Meulenkamp et alii (1986), Barrier & Montenat (1987) e Courme & Mascle (1988), che 

indicavano invece un’età cattiano-burdigalliana.  

Minzoni et alii (1992) propongono una generica età oligocenico inferiore – miocenica 

inferiore, mentre Weltje (1992) indica un’età rupeliana superiore-burdigalliana inferiore. 

Secondo Cavazza et alii (1997), le differenti datazioni sono dovute in parte alla natura 

torbiditica dell’unità. 

Secondo tali Autori è verosimile che le età oligoceniche più antiche derivino dal fatto che 

la Formazione di Palizzi e di Pignolo siano state considerate come membri basali del corpo 

principale della Formazione di Stilo Capo d’Orlando ed in continuità di sedimentazione 

con lo stesso, non tenendo in considerazione che il corpo principale sia separato da quelli 

basali tramite significative discontinuità. 

Anche Patterson et alii (1995) interpretano i dati paleontologici e isotopo-stratigrafici 

indicando per il membro biocalcarenitico un’età di ca. 28 – 26 Ma, e per il corpo principale 

della Formazione di Stilo Capo d’Orlando ha un’età di 25-17 Ma, in accordo quindi con 

Cavazza et alii (1997). Tale Formazione risulta quindi essere più recente del cattiano-

burdigaliano.   

La composizione petrografica delle arenarie e dei conglomerati della Formazione di Stilo 

Capo d’Orlando, come la orientazione delle paleocorrenti, indica una provenienza dal 
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vicino basamento plutono-metamorfico delle unità strutturali di Stilo e dell’ Aspromonte 

(Cavazza, 1989).  

I clasti derivati da rocce sedimentarie sono  rari e si riscontrano principalmente alla base 

della Formazione di Stilo Capo d'Orlando; sono rappresentati soprattutto da calcari e 

dolomie simili ai carbonati mesozoici di Monte Mutolo. 

E’ inoltre presente, alla base della suddetta formazione, una piccola quantità di clasti 

vulcanici, sia nelle arenarie (1/2 % ca. sul totale dello scheletro) che nei conglomerati( 8/9 

% dei clasti, ritratta di vulcaniti porfiriche ipoabissali (daciti ed andesiti) a chimismo 

principalmente calcalcalino (Ferla & Alaimo, 1976; Mazzoleni, 1991). Cavazza et alii 

(1997) interpretano tali depositi come provenienti dall’erosione di successioni vicine al 

bacino di avanarco; tali successioni si trovavano al di sopra del basamento attualmente 

affiorante e che sono stati progressivamente erosi; tale interpretazione è supportata dal fatto 

che il detrito vulcanico sia posto alla base della Formazione di Stilo Capo d’Orlando 

(Cavazza, 1989) nonché dai caratteri sedimentologici di prossimalità di tale unità (Cavazza 

e De Celles, 1993). 

La Formazione di Stilo-Capo d'Orlando è coperta da un'unità stratigrafica denominata 

informalmente «argille varicolori» da Amodio Morelli et alii (1976). Secondo Cavazza et 

alii (1997) si tratta di un mélange, cioè di un litosoma caratterizzato sia dalla mancanza di 

continuità di stratificazione che dalla inclusione di frammenti e blocchi di varie dimensioni 

in una matrice di materiale granulometricamente più fine (Raymond, 1984). Più 

specificamente, le argille varicolori sono costituite da una matrice prevalentemente pelitica 

di colore verdastro e da inclusi di successioni quarzarenitiche e calcareo-marnose con 

dimensioni da pochi decimetri a più di 1 km, attribuibili a nessuna delle unità stratigrafiche 

che costituiscono il riempimento del bacino di avanarco calabro-ionico (Cavazza et alii, 

1997). 
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L’Autore giustifica tale interpretazione con il fatto che l'orientamento della superficie di 

base è concordante con la giacitura della sottostante Formazione di Stilo Capo d'Orlando e 

suggerisce quindi che il contatto fra queste due unità sia di tipo stratigrafico (Cavazza et 

alii, 1997). 

Le Argille Varicolori sono interposte stratigraficamente tra la Formazione di Stilo Capo 

d'Orlando (Chattiano superiore-Burdigaliano) e la successione  Serravalliano-Tortoniana 

che la tronca al tetto con un contatto fortemente erosivo (Patterson et alii, 1995) . 

La successione serravalliano-tortoniana risulta molto discontinua sviluppandosi con 

affioramenti di estensione diversa ed è costituita da conglomerati, arenarie e peliti. 

Corrisponde in parte alle «arenarie a Clipeastri» di Cortese (1895). 

La base della successione è fortemente erosiva ed in lieve discordanza angolare sulle 

Argille varicolori e sulla Formazione di Stilo Capo d’Orlando (3-4°); talvolta la si ritrova 

direttamente sul basamento cristallino.   

Il tetto può presentare significative troncature erosive verosimilmente  dovute al basso 

stazionamento del livello di base durante il Messiniano e ai fenomeni erosivi che ne sono 

derivati, nonché alla tettonica intramessiniana.  

La maggior parte degli affioramenti di questa unità può essere interpretata come il risultato 

di deposizione da correnti di densità in un ambiente bacinale  prossimale marino 

(soprattutto pendio e base di pendio) (Cavazza et al., 1997).   

I conglomerati e le arenarie S-T hanno una composizione arcosica che indica provenienza 

dalle plutonici tardo erciniche del blocco calabrese, provenienza confermata dagli 

indicatori di paleocorrenti (Cavazza et al., 1997).   

Le metamorfiti di basso-medio grado e i carbonati mesozoici e oligocenici (biocalcareniti 

ibride) sono rari, a differenza di quanto accade nella Formazione di Stilo Capo d’Orlando. 

L’arrotondamento leggermente maggiore dei clasti granitoidi rispetto alla Formazione di 

Stilo Capo d’Orlando implica anche che durante il Serravalliano-Tortoniano vi sia stato un 
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certo grado di riciclaggio e cannibalizzazione di quest’ultima (Cavazza and Ingersoll, 

2005). 

La successione Messiniana è suddivisa in tre unità (Cavazza e DeCelles 1998).  

1. Un’unità basale  locale  composta da peliti pre-evaporitiche con al tetto calcari e gessi.  

2. Conglomerati alluviali che in discordanza ricoprono le unità basali e tutte  le altre unità più 

antiche.  

3. La terza unità messiniana è composta da depositi quasi sempre sabbiosi sottili e discontinui.  

I clasti della seconda unità hanno un diametro da 8 cm ad oltre 1 m, sono  scarsamente 

cerniti, a stratificazione piano parallela e massiva; le abbondanti embriciature indicano 

paleocorrenti mediamente verso SSE. Questi conglomerati sono stati interpretati come 

depositi di conoidi alluvionali dominate da processi trattivi (De Celles & Cavazza, 1995). I 

conglomerati immergono debolmente verso ESE. Sono composti da clasti granitici e 

metamorfici di medio/basso grado con quantità subordinate di carbonati mesozoici e 

biocalcareniti della  Formazione di Pignolo; sono, inoltre, presenti rari clasti di calcari 

messiniani. 

Formazione dei Trubi   

La Formazione dei Trubi è costituita da ritmiti calcareo-marnose ricche in coccoliti 

(Zancleano) che ricoprono in onlap sia i depositi messiniani che le altre unità 

litostratigrafiche più antiche. Questa formazione definisce un cambio improvviso nella 

sedimentazione all'interno del bacino Ionico che da silicoclastica-extrabacinale passa a 

carbonatica-intrabacinale (Cavazza and Ingersol, 2005). 

Essa definisce il confine tra il  Miocene ed il Pliocene ed è tradizionalmente  considerata la 

superficie di trasgressione che marca la fine della crisi di salinità messiniana (e.g., Cita 

1975).  

In realtà, i caratteri sedimentologici della terza unità della successione  messiniana indica 

che il ristabilimento delle condizioni marine e normali nel bacino di Mediterraneo ha 
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potuto predatare la sedimentazione della Formazione di Trubi che può invece rappresentare 

solamente un ulteriore aumento di livello marino (Cavazza e De Celles, 1998).  

Dal punto di vista mineralogico, i ritmi dei trubi sono il risultato di variazioni del rapporto 

tra componenti carbonatici intrabacinali come coccoliti e foraminiferi e componente 

silicoclastica extrabacinale. 

Hilgen & Langereis, 1988, 1993, hanno effettuato degli studi sulla bio-magnetostratigrafia 

della Formazione dei Trubi dimostrando la correlabilità dei ritmi della Calabria meridionale 

e della Sicilia meridionale e il sincronismo della trasgressione marina su quest’area. 

La formazione dei Trubi, dal basso verso l’alto, è costituita da un’alternanza di calcari 

marnosi e marne calcaree che verso l’alto si alternano a marne più o meno calcaree oltre a 

sporadiche intercalazioni sabbiose. 

Formazione di Mt. Narbone  

La Formazione di Trubi è sovrastata in paraconformità o in disconformità da una unità 

composta da sabbie debolmente cementate e peliti depositate in un ambiente di shelf (mare 

poco profondo) marino; l'età di questa unità è Pliocene-Pleistocene (Cavazza et al, 1997). 

Ha uno spessore massimo di oltre 200 metri ed un’età piacenziano-calabriano (Zijderveld 

et alii, 1991; Patterson et alii. 1995). La sequenza corrisponde per posizione stratigrafica, 

età e litologia–alla Formazione di M. Narbone affiorante in Sicilia (Cavazza and Ingersol, 

2005). La giacitura di questa formazione è concordante con quella della Formazione dei 

Trubi, tuttavia, il contatto fra le due unità stratigrafiche è disconforme ed erosivo. In 

corrispondenza di questo contatto è stato documentato uno hiatus di 1Ma (Zijderveld et alii, 

1986). Più a nord, nell'area di Monasterace, la parte inferiore della formazione, composta 

da arenarie di età piacenziana, costituisce il riempimento di un bacino allungato in di-

rezione NO-SE che incide i sottostanti Trubi per circa 100 metri. 

Sulla gran parte dell'area studiata la sequenza piacenziano-calabriana è composta alla 

base da arenarie con rare intercalazioni di conglomerati intraformazionali e al tetto da peliti 
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marnose con abbondanti intercalazioni sabbiose; il contatto fra i due litotipi è graduale e 

per alternanza. 

L'unità basale è composta da strati di arenaria da molto grossolana a medio-fine, con 

spessore medio di 50-100 cm, a gradazione normale, con accennata laminazione piano-

parallela e, più raramente, laminazione incrociata a basso angolo e convoluta; alla base 

degli strati possono essere presenti sottili (fino a 15 cm) e discontinui ntervalli a gradazione 

inversa, con comuni intraclasti e valve disarticolate di lamellibranchi. Gli strali arenacei 

sono separati da strati sottili (max. 15 cm) di peliti marnose oppure, più raramente, sono 

amalgamati fra loro. Alle arenarie possono essere associati corpi lenticolari a varia scala 

composti da conglomerati ad intraclasti pelitici e matrice sabbiosa. I caratteri 

sedimentologici indicano che quest'unità fu deposta in ambiente marino sotto il livello di 

base delle onde  di  tempesta,  ad  opera  di flussi gravitativi ad alta densità.  

L'unità superiore è composta prevalentemente da peliti marnose e massive grigio-chiare 

ricche di foraminiferi. All'interno delle peliti sono presenti delle lenti di sabbia/arenaria che  

in sezione trasversale hanno spessori da 5 a 25 metri e larghezze da 200 a 800 metri circa; 

queste lenti sono costituite da strati gradati (spessore 40-100 cm) e amalgamati, con 

concentrazioni di intraclasti, ghiaia terrigena e valve disarticolate di lamellibranchi alla 

base. Strati arenacei più sottili (5-10 cm) sono comuni ed isolati nelle peliti e possono 

presentare laminazione da ripples da onda e stratificazione gibbosa. Un'ulteriore evidenza 

dell'azione delle tempeste è fornita dalla presenza di concentrazioni disorganizzate di valve 

di fossili marini. 

Le paleocorrenti misurate all'interno del membro arenaceo basale seguono l'asse 

longitudinale (genericamente verso ESE) delle grandi canalizzazioni di cui tale membro 

costituisce il riempimento. L'incisione di questi grandi truogoli nelle peliti di piattaforma 

della Formazione dei Trubi è stata verosimilmente causata da un periodo di basso 

stazionamento del livello marino; il loro riempimento avveniva, come indicato dalle 
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strutture sedimentarie, ad opera di correnti di riflusso e di risucchio verso il largo del 

sedimento messo in sospensione sottocosta durante le tempeste. L'ingente quantità di 

detrito all'interno delle canalizzazioni, così come l'estrema discontinuità laterale delle 

stesse, supporta l'ipotesi che i canali si attestassero non lontano dalle foci di corsi d'acqua: 

si avrebbe così la disponibilità di grandi quantità di detrito pronto ad essere rimobilizzato 

durante gli eventi di tempesta. Gli indicatori di paleocorrente misurati nel membro pelitico 

superiore comprendono sia embriciature e ripples da corrente (negli strati arenacei più 

spessi e gradali) con azimut mediamente verso sud-est (cioè verso il largo), sia ripples da 

onda (negli strali più sottili) che, insieme alla presenza della stratificazione gibbosa, 

indicano che il membro superiore fu deposto in un ambiente dove il livello di base del moto 

ondoso poteva raggiungere il fondo marino almeno saltuariamente. 

La stratigrafia dei depositi plio-pleistocenici non è ovunque caratterizzata dalla bipartizione 

precedentemente descritta. Lungo una fascia cha va da Gerace-Ardore verso nord-ovest, 

sono presenti arenarie a stratificazione incrociata a grande scala di età essenzialmente 

calabriana; quest'unità raggiunge uno spessore massimo di 60 metri. Si tratta di arenarie 

grossolane a composizione mista silico-carbonatoclastica; la componente carbonatica 

(come pure la granulometria media) aumenta verso l'alto ed è costituita per lo più da detrito 

bioclastico composto da frammenti abrasi di molluschi bivalvi, brachiopodi ed echinodermi 

e da gusci di foraminiferi. Le arenarie formano sets a stratificazione incrociata spessi fino a 

3 metri, che sono il risultato della migrazione pressoché unidirezionale (paleocorrente 

verso ESE) di grandi sand-waves a cresta rettilinea o leggermente sinuosa. Sebbene 

discontinui, gli affioramenti di quest'unità si allineano lungo una fascia irregolare ad 

andamento NÒ-SE che sembra indicare l'esistenza di un paleostretto tra il Mar Tirreno e lo 

Ionio (Colella & D'alessandro, 1988), in analogia con quanto è documentabile lungo il 

graben di Catanzaro e lo stretto di Messina. In questo contesto paleoambientale, le sand-

waves calcarenitiche erano originate dalle forti correnti prodotte lungo il paleostretto dal 
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restringimento della sezione idraulica tra i due corpi d'acqua più grandi; questa stessa 

configurazione paleoceanografica favoriva anche la risalita di acque profonde ricche di 

nutrienti e quindi l'alta produttività biologica testimoniata dal detrito bioclastico. 

Sabbie e ghiaie 

Una serie di depositi sia continentali che marino-transizionali di età quaternaria ricopre 

in modo discontinuo la sequenza sedimentaria descritta precedentemente. Questi depositi, 

comunemente sotto forma di terrazzi fluviali o costieri, hanno giacitura orizzontale o sub-

orizzontale e si ritrovano a quote che possono superare i 1000m s.l.m., a testimonianza del 

rapido sollevamento quaternario dei terrazzi calabresi (Ghisetti, 1979). Lungo alcune delle 

principali faglie normali Tortorici et alii (1995) hanno calcolato rigetti medi di 560-770 m 

negli ultimi 700 ka. La tettonica a blocchi relativa a tale sollevamento e delle oscillazioni 

eustatiche pleistoceniche hanno provocato una stratigrafia molto articolata caratterizzata da 

brusche variazioni di facies, sia verticali che laterali. 
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3.6.2 Tettonica settore meridionale  

I depositi torbiditici Cattiano-Burdigalliani (Formazione di Stilo–Capo d’Orlando ed unità 

basali; Bonardi et al. 1980; Cavazza 1989; Cavazza and DeCelles 1993) venivano 

depositati durante l’ultimo stadio del rifting lungo il margine Provenzale e susseguente 

apertura del Bacino Algerino –provenzale (Cavazza ed Ingersoll 2005). La formazione di 

Palizzi e quella di Pignolo sono interpretate come due Sequenze deposizionali trasgressive, 

la prima consiste in una sequenza trasgressiva. La sedimentazione della Formazione di 

Stilo Capo d’Orlando si verifica all’interno di un  thrust-top basin (Bonardi et al., 2003).  

l’assenza di tali depositi in Calabria settentrionale fa supporre ad un eventuale diacronismo 

della deformazione in estensione che ha condizionato l’apertura dei bacini.  

Vai (1992) definisce la F. Stilo Capo d’Orlando  come il riempimento clastico, molto 

irregolare,  di un bacino episuturale sviluppatosi in condizioni trascorrenti transtensive 

(movimento destro della piattaforma africana) complicate da sforzi transpressivi 

concomitanti o di poco successivi (rotazione antioraria della Sardegna). Secondo l ‘Autore, 

ed in riferimento alla teoria della frammentazione in vari blocchi dell’Arco Calabro 

Peloritato, il Bacino di Capo d’Orlando si alimenta cannibalisticamente dal substrato delle 

porzioni dei vari blocchi di cui è formato che sono rialzati per transpressione. 

Retroscorrimenti della falda sicilide (Minzoni, 1992) posta subito all’esterno, 

contribuiscono in misura minore al rifornimento del bacino con clasti tabulari rossicci e 

peliti varicolori, quando si riduce l’alimentazione dal substrato cristallino e vulcanico. 

Secondo Weltje (1992) la deposizione della Formazione Stilo Capo d’Orlando si verifica in 

una serie di mixed-mode piggy-back basins. L’evoluzione del Bacino veniva controllata da 

due sistemi di faglie che si intersecano tra loro (Meulenkamp et al., 1986; Weltje, 1988b; 

Van Dijk & Okkes, 1991). Un sistema avente orientazione NO-SE e ONO-ESE che 

delimitava una serie di sub-bacini e fissava la posizione dei canali di alimentazione e dei 

canyons sottomarini; un secondo sistema orientato NE-SO  parallelo agli overthrust della 
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parte esterna del prisma di accrezione (Finetti, 1985) controllava la dispersione assiale dei 

sedimenti all’interno dei sub-bacini.  Durante questo intervallo, si verificava un’attività 

tettonica estensionale alternata con backthrusting obliqui collegati a transpressioni destre 

lungo i sistemi di faglia orientati NO-SE. Vari autori (Montigny et al., 1981; Burnus, 1984; 

Rehault et al., 1984,1985; Dewey et al.,1989; Boccaletti et al.,1990) individuano a larga 

scala la presenza di movimenti strike slip destri  lungo faglie trasformi orientate NO-SE. Le 

osservazioni di campagna fatte da Weltje (1992) in Aspromonte, non confermano su larga 

scala tali dati, ma egli individua una serie di faglie minori strike slip destre. Lungo le faglie 

trasversali maggiori, nell’area aspromontana, tali osservazioni giustificherebbero, secondo 

l’Autore, anche la presenza di back thrusting e tilting (push-up). Egli individua così due 

tipi di faglie trasversali o fault zone trasversali: una di entità maggiore, che ha agito ad 

intermittenza sia come trascorrente destra che come sinistra almeno dal Neogene 

(Boccaletti et al. 1984; Meulenkamp et al. 1976; Moussat et al. 1986); l’altro sistema è 

rappresentato da faglie trasversali che bordano i blocchi minori e che controllano il flusso 

dei sedimenti all’interno del bacino. 

I bacini oligo-miocenici sono trasportati al top dell’unità del basamento calabro durante i 

fenomeni di migrazione dello stesso. 

Vi sono notevoli differentze secondo Weltje (1992) tra i bacini aspromontani e i classici 

bacini di piggy back in quanto all’evoluzione di questi ultimi sono associati a fenomeni di 

in-sequence thrust propagation (Ori & Friend 1984; Ricci Lucchi 1986) mentre nel caso 

dei bacini aspromontani, gli stessi sono associati ad episodi di “out of sequence” thrusting e 

back thrusting, strike slip deformation e tettonica estensionale, l’Autore li considera quindi 

come esempi di “mixed mode basins”(sensu Gibbs,1987). 

Secondo Van Dijk and Sheeepers (1995) l’on-shore del Bacino di Forearc ionico mette in 

evidenza uno sviluppo dello stesso, dall’Oligocene medio ad oggi, caratterizzato da 

fenomeni di pulsazione e da inversioni verificatesi durante il tardo Burdigalliano, il 
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Pliocene medio ed il Pleistocene medio, Bacini di pull apart sono presenti all’interno di 

segmenti aventi trend NO-SE (Moussat et al., 1983; Boccaletti et al., 1984;Van Dijk and 

Okkes 1988, 1990, 1991). Nel margine esterno i bacini sono rappresentati da piggy back 

basins e da “harmonica basins” sul prisma di accrezione (Van Dijk and Okkes, 1988,1990; 

Van Dijk, 1994).  

 

Figura 20–Sezione geologica dell’Arco Calabro meridionale.(Van Dijk et al., 2000). 

 

All’interno dell’area di studio ricade la stretta di Siderno, considerata da Ghisetti & 

Vezzani (1979) come uno dei Graben trasversali formatisi in seguito agli stress regionali 

che accompagnavano la migrazione dell’Arco Calabro Peloritano verso sud est 

provocandone la segmentazione.  Secondo Colella & D’Alessandro (1988) ha agito sin dal 

Miocene come collegamento tra il mar Tirreno e lo Ionio.  

Attualmente domina un trend di tipo estensionale in entrambi i  sistemi (Ghisetti & Vezzani 

1981,1982).  
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CAPITOLO IV -Stratigrafia e rilevamento geologico 

 4.1 Settore settentrionale 

L’area oggetto di studio si colloca all’interno del Bacino di Foreland del settrore ionico 

settentrionale. 

In seguito al rilevamento geologico effettuato (vedi fig 20), si è riscontrato che all’interno 

della stessa sono accostate tettonicamente le successioni di bacini sedimentari differenti. 

Infatti, le successioni stratigrafiche di riempimento che compongono le diverse unità 

oggetto dello studio presentano caratteristiche tali da permettere una netta suddivisione tra 

la porzione occidentale ed orientale dell’area. 

 

Figura 21- Carta geologica e sezioni geologiche area nord 
 



 85

La porzione occidentale è costituita da una successione trasgressiva 

conglomeratico-arenacea-argillosa di età serravalliano-tortoniana ascrivibile alle Unità 

stratigrafiche del Bacino Crotonese e Rossanese. 

La porzione orientale, invece, è caratterizzata da una successione che alla base 

presenta un corpo deposizionale di natura “fliscioide” sul quale poggiano, in discordanza, 

due successioni continue caratterizzate da un trend thinning and fining (appendice) 

ascrivibili alle Unità stratigrafiche della “Falda di Cariati” (Roda 1967, Van Dijk et alii, 

2000)  ed aventi età oligo-miocenica.  

Al tetto delle successioni appartenenti alla “Falda di Cariati” poggiano in 

discordanza le successioni sedimentarie plioceniche e pleistoceniche.  

In tale area è stato individuato un elemento tettonico principale costituito dal 

contatto tettonico tra le formazioni serravalliano-tortoniane dei bacini crotonese e rossanese 

e dalle unità oligo-mioceniche ascritte alla “Falda di Cariati”. Tale contatto tettonico tra le 

due successioni risulta mal esposto lungo tutta la fascia considerata ed avviene quasi 

sempre tra una formazione “flyscioide” oligocenica, talora sovrastante le Argille 

Varicolori, ed i termini argillosi della formazione delle Argille Marnose del Ponda.   

Dal lavoro di rilevamento effettuato si evince che la “Falda di Cariati” è costituita da una 

successione pelagica del Membro superiore Argillitico della Formazione delle Argille 

Scagliose Auct. (Ogniben, 1969), a cui segue una successione torbiditica argilloso-

marnoso-arenacea di età oligo-miocenica (Burdigalliano) seguita da una successione 

conglomeratico-arenacea di età Langhiano. Quest’ultima passa ad una formazione 

torbiditica (Peliti ed arenarie del Torrente Morenile) di età langhiano-serravalliana. In 

continuità, si passa ad un’altra successione costituita alla base da conglomerati, arenarie ed 

argille (Conglomerati ed arenarie di Terravecchia-Crucoli) di età Serravalliano-Tortoniano 

inferiore. Verso l’alto la successione si chiude con un membro più argilloso-areaceo 

torbiditico che ha un’età tortoniana.  
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La successione appartenente ai Bacini di Rossano–Cirò si presenta continua in tutta 

l’area di studio, con variazioni locali di facies, lungo una fascia orientata all’incirca NO-

SE, si ha inoltre una notevole variazione sia negli spessori che nell’estensione areale che 

aumentano notevolmente da nord a sud. 

La successione afferente alla “Falda di Cariati” presenta lo sviluppo massimo nella 

porzione settentrionale dell’area di studio, compresa tra il T. Arso ed il F. Nicà.  

A sud del Fiume Nicà, nell’area degli abitati di Crucoli e Cirò, non sono presenti i 

termini più alti  della successione. 

Le stratigrafie dei pozzi esplorativi Agip (vedi fig.22) posti ad est dell’area, mettono 

in evidenza l’esistenza di successioni del Miocene medio denominate ed afferenti alla 

“Falda di Cariati”, poggianti su successioni dell’Eocene medio e descritte come 

Formazione di Albidona.  In alcuni casi la Formazione di Albidona o i termini della 

successione della “Falda di Cariati” poggiano direttamente sulle Argille Varicolori il cui 

spessore perforato non è mai minore di 500 metri (Pozzi Laika e Cirò 2). 

 

Figura 22 Ubicazione dei pozzi esplorativi Agip. 
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 I dati dei pozzi, unitamente ai rapporti stratigrafico-geometrici rilevati nell’area di 

Cariati-Cirò, mettono in evidenza l’esistenza, verso est, di una successione del Miocene 

medio direttamente poggiante su un substrato costituito dalle Argille Varicolori afferenti al 

Complesso Sicilide  (Ogniben, 1969; Lentini, 1979). 

 La stratigrafia della Falda di Cariati sarebbe quindi costituita da una unica struttura 

tettono-stratigrafica di età oligo-miocenica  dello spessore di 1500m circa. 

 

Figura 23- Colonne stratigrafiche di Scala Coeli-Terravecchia (sinistra) e Crucoli (destra). 
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1. UNITÀ DEL BACINO CROTONESE      

 

Le successioni del bacino crotonese affiorano nella porzione occidentale dell’area di 

studio lungo una fascia continua orientata all’incirca NO-SE, da Scala Coeli a Nord fino a 

S.Nicola dell’Alto e Melissa a Sud (vedi fig 21) . 

  Tale successione è trasgressiva sul basamento cristallino ed è costituita, dal più 

vecchio al più giovane da: 

 

1.1. FORMAZIONE DEI CONGLOMERATI DI SAN NICOLA DELL’ALTO 

 

Definita Formazione Arenaceo-conglomeratica medio-miocenica, per Roda (1967); e 

Arenarie a clipeastri e conglomerati basali elveziano-tortoniani per Cotecchia (1963). In 

affioramento si osserva l’appoggio del conglomerato trasgressivo sul basamento cristallino 

che è osservabile nei pressi di Scala Coeli  e di San Nicola dell’Alto. Tale formazione  la si 

trova in affioramento nella zona a Sud di Scala Coeli, all’interno di Timpa Rindinelle ed 

all’interno dei corsi d’acqua  che si trovano a sud dell’abitato,  si ritrovano anche in esigui 

affioramenti in sinistra idrografica del F. Nicà.   
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Figura 24 Formazione di S.Nicola 
 
La stessa formazione si ritrova in affioramento con  un discreto spessore in destra e sinistra 

della valle del Torrente Lipuda. La base è costituita da strati conglomeratici che nella parte 

bassa si presentano massivi, con blocchi fino a decine di metri di diametro, e nella porzione 

superiore diventano stratificati. I conglomerati, talora di colore rossastro, mal classati con 

elementi arrotondati e sub arrotondati, con ciottoli delle dimensioni fino a 40-50 cm hanno 

giaciture fino a 40° di inclinazione ed immergono verso i settori orientali. 

L’unità passa gradualmente verso l’alto, talora con contatto netto, alla Formazione delle 

Argille Marnose del Ponda Auct. Il passaggio risulta caratterizzato da frequenti 

intercalazioni di argille grigie e corpi arenacei con spessori decametrici. Le facies che 

caratterizzano tale unità descrivono ambienti di conoide pedemontana e di piana 

alluvionale. Le intercalazioni di barre arenacee conferiscono un accenno di stratificazione 

incrociata a basso angolo in cui si riconoscono frequenti livelli pelitici. Le facies più 

frequenti sono rappresentate da conglomerati clasto-sostenuti evolventi ad arenarie medio 
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grossolane. La Formazione dei Conglomerati di San Nicola dell’Alto, ha uno spessore 

massimo sicuramente superiore ai 150m, che si evidenzia nell’area dell’abitato omonimo. 

Le arenarie della Formazione di San Nicola sono caratterizzate da una composizione 

quarzosofeldspatica. La componente litica è costituita da grani di natura metamorfica di 

basso grado come filladi e scisti a grana fina e subordinati frammenti di natura 

sedimentaria come calcari micritici, frammenti di fossili,  silicoclastici quali grani di selci, 

argilliti e siltiti (Barone et al., 2008). Le tipologie dei clasti nei livelli conglomeratici 

includono dominatamente metamorfiti quali gneiss e scisti, plutonici come graniti e 

granodioriti e minori sedimentari come marne, calcari e areniti (Barone et al. 2008). 

 

1.2. FORMAZIONE DELLE ARGILLE MARNOSE DEL PONDA  

   Verso l’alto, stratigraficamente, si passa alla Formazione delle 

Argille Marnose del Ponda, Argille marnose grigio-azzurre elveziano-tortoniane per 

Cotecchia (1963), Argille marnose medio-mioceniche per Roda (1967), alle quali viene 

attribuita in letteratura un’età tortoniana.  

Tale Formazione, all’interno dell’area di studio risulta essere essenzialmente costituita da 

quattro membri principali distinti, dal basso verso l’alto in: 

Membro Argilloso-Marnoso-Arenaceo del T. Ponda, Membro Conglomeratico-

Arenaceo del Fureo-Terratella, Membro Argilloso-Marnoso del F.Nicà e da un 

Membro Arenaceo di Scala Coeli.  

In generale, l’appoggio della Formazione delle Argille marnose del Ponda avviene al di 

sopra dei Conglomerati Basali, in continuità di sedimentazione, con passaggio graduale 

rapido.    

Nella zona nord dell’area di studio, ad ovest dell’abitato di Scala Coeli, il Membro 

Argilloso-Marnoso del F.Nicà, poggia direttamente sul basamento cristallino. 
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La Formazione del Ponda affiora estesamente in tutta l’area di studio, dal T.Arso a nord, 

passando per l’area di Scala Coeli, il F. Nicà, proseguendo a sud ovest dell’abitato di 

Crucoli fino a Torre Melissa a sud del T. Lipuda . 

 Il membro basale della Formazione del Ponda, rappresentata dal Membro Argilloso-

marnoso-arenaceo del T. Ponda, affiora estesamente da sud dell’abitato di Crucoli fino a 

Torre Melissa. Questo membro, è prevalentemente costituito da argille marnose, nella parte 

basale ed intermedia con frequenti intercalazioni decimetriche di microconglomerati ed 

arenarie fini e siltiti. All’interno di questa unità si rinvengono intervalli più strettamente 

arenacei la cui organizzazione interna è riconducibile a torbiditi incomplete, mostrando 

alcuni termini della sequenza di Bouma, presentandosi gradati alla base e a laminazione 

piano parallela e ripples al tetto. Lungo la destra idrografica del Torrente Santa Venere, 

agli intervalli marnosi si intercalano sempre più frequentemente strati decimetrici di 

arenarie sabbiose a laminazione piano parallela di colore giallo bruno; in tale intervallo, 

talora si hanno strati caotici, si riconoscono pieghe asimmetriche riconducibili a fenomeni 

di slumping.  

Il Membro Argilloso-Marnoso-Arenaceo del T. Ponda affiora estesamente anche più a 

sud, nell’area di Cirò e fino a Melissa, ed è ben esposto lungo i versanti del Torrente 

Ponda, dove raggiunge probabilmente il massimo spessore.   

Verso l’alto si passa al Membro Conglomeratico-areanaceo del Fureo-Terratella, anche 

questo membro affiora a sud dell’abitato di Crucoli. 

Gli spessori risultano essere dell’ordine dei 40 metri in sinistra orografica del 

Torrente Santa Venere, a circa 70 metri, a Cirò, nelle località tra Croceminuti e Serra del 

Trono. In tali aree l’intervallo conglomeratico-arenaceo consiste di strati conglomeratici di 

spessore metrico, a clasti decimetrici di rocce metamorfiche e plutoniche, fortemente 

erosivo alla base e canalizzato, che passa a strati arenacei grossolani e arenaceo-pelitici.  

Nell’insieme gli strati conglomeratici e arenaceo-pelitici costituiscono un sistema 
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deposizionale torbiditico canalizzato, che passa verso l’alto a strati più tipicamente 

arenaceo-pelitici di sbocco di canali torbiditici.  

Il Membro Conglomeratico-areanaceo del Fureo-Terratella passa verso l’alto a 

una successione argilloso marnosa e argilloso-arenacea definita Membro Argilloso 

Marnoso del Fiume Nicà. Tale successione è costituita da intervalli argilloso- marnosi,  

pelitico-marnosi e pelitico-arenacei. 

 Affiora estesamente tra il Torrente Arso fino ad ovest di Crucoli; In affioramento si 

stima lo spessore della formazione in oltre 300m. Gli autori assegnano a questa formazione 

un’età tortoniana fino al limite Tortoniano-Messiniano verso l’alto. Nella parte alta della 

Formazione delle Argille Marnose del Ponda poggia un olistostroma di Argille Scagliose 

(A.S.), caratterizzato da una matrice argillosa variegata e varicolori contenenti blocchi di 

calcari pelagici, arenarie e argilliti più o meno silicizzate.   

La parte alta della Formazione del Ponda è costituita dal Membro delle Arenarie di Scala 

Coeli. 

Questo Membro affiora a nord dell’area di studio nell’area di Scala Coeli  sul quale poggia 

l’abitato omonimo.ed ha uno spessore osservabile fino a circa 150m.  

 

  Figura 25-Veduta del membro delle Arenarie di Scala Coeli, parte alta della formazione del Ponda. 
 

E’ costituito da arenarie grossolane giallastre ben stratificate che presentano intercalazioni 

di argille. Questi depositi hanno una geometria che su larga scala diventa lenticolare. 
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Al di sopra delle Sabbie di Scala Coeli, a nord dell’abitato e fino al F. Nicà poggiano 

nuovamente le argille tortoniane per uno spessore di poche decine di metri. 

 Da un punto di vista composizionale, i livelli arenitici della Formazione del 

Ponda mostrano una composizione quartzosofeldspatica in cui i rapporti relativi di 

abbondanza tra i feldspati indicano una lieve dominanza del plagioclasio rispetto al K 

feldspato. In alcuni livelli arenitici è presente una importante componente carbonatica 

intrabacinale (CI di Zuffa 1985) costituita perlopiù da bioclasti quali foraminiferi 

planctonici (Barone et al. 2008). 

 

Formazione del Tripoli 

 

Definita in letteratura da Cotecchia (1963) come “Marne fogliettate di Scala Coeli”,  

presenta caratteristiche riferibili alla Formazione del Tripoli (Roda, 1967). Affiora tra il 

Torrente dell’Arso e l’abitato di Scala Coeli, in affioramento si apprezza uno spessore 

massimo di circa 30 metri.  

 

           Figura 26 Alternanze di diatomiti e marne selcifere della Formazione del Tripoli 
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All’interno di tale Formazione si rinvengono strati arenacei e livelli ricchi in sostanza 

organica vegetale di colore nerastro che potrebbe indicare la presenza nel bacino di 

sedimentazione di una fase euxinica.  

 

Successione della FALDA DI CARIATI  

La “Falda di Cariati” è costituita dal basso verso l’alto da  una successione pelagica del 

Membro superiore Argillitico della Formazione delle Argille Scagliose (Ogniben, 1969), 

sulla quale poggia una successione torbiditica argilloso-marnoso-arenacea di età oligo-

miocenica (Burdigalliano) definita formazione delle “Argille ed arenarie di Monte 

Caciocavallo”. 

In discordanza si passa ad una successione conglomeratico-arenacea di età langhiana 

definita Membro conglomeratico-arenaceo che evolve ad una formazione flyschioide (Peliti 

ed arenarie del Torrente Morenile) 

di età langhiano-serravalliana; verso l’alto si passa in continuità ad un’altra successione 

costituita alla base da conglomerati, arenarie ed argille (Conglomerati ed arenarie di 

Terravecchia-Crucoli) di età Serravalliano-Tortoniano inferiore, verso l’alto passa infine al 

membro più argilloso di età tortoniana definito come membro pelitico sabbioso-argilloso di 

Terravecchia-Crucoli. 

 

 FORMAZIONE DELLE ARGILLE ED ARENARIE DI  

 MONTE CACIOCAVALLO. 

 

I terreni della “Falda di Cariati”, sono costituiti, da una successione continua, che parte, 

alla base, con la Formazione delle Argille con Arenarie di Scala Coeli-Monte Caciocavallo 

(Formazione fliscioide secondo Roda, 1967; Marne argillose brune con arenarie grigie o 

biancastre secondo Cotecchia, 1963), rappresentata da una fitta alternanza di marne 
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argillose brune ed arenarie che si possono seguire in affioramento partendo a nord, da 

Pietra  dell’Avvoltoio proseguendo a N di Scala Coeli, al Nicà, nell’area centrale, cioè 

quella di Crucoli affiora lungo una fascia orientata nordovest-sudest da Serra Cavallo (NO) 

a Serra di Crogna-Monte Caciocavallo (SE), nell’area a nord ovest di Cirò, questa 

formazione  affiora estesamente lungo il Torrente Curiale ed a Serra Sanguigna. 

 

            Figura 27 Strati torbiditici della FORMAZIONE DELLE ARGILLE ED ARENARIE DI M. 
CACIOCAVALLO 
 

Alla base di tale formazione vi è un potente orizzonte arenaceo, man mano che si sale 

stratigraficamente, lo spessore dei singoli strati tende a diminuire e si passa a rapporti 

litologici che tendono maggiormente alle marne argillose brune.  

Si passa quindi a strati argillosi bruni e argille siltose brune con fitte intercalazioni di strati 

di arenarie, di spessore centimetrico, gradate e laminate a granulometria medio-fina, che 

indicano un sistema deposizionale torbiditico che diventa più arenaceo verso l’alto. 

Occasionalmente si hanno strati centimetrici di marne ed argille marnose rossicce, siltiti 

grigie ed arenarie fini a stratificazione regolare, in alternanza ritmica. Intercalato alla 

successione torbiditica argilloso-arenacea, ad ovest di Crucoli, si ha un intervallo caotico di 

Argille Scagliose, di spessore massimo osservabile di circa 30 metri. Poco a nord di Serra 
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Sanguigna nell’unità si intercalano corpi di arenarie brune, mal stratificate, che marcano il 

passaggio graduale alla soprastante Formazione delle Arenarie e Conglomerati di Crucoli.  

La Formazione delle Argille con Arenarie di Monte Caciocavallo descritta, si colloca alla 

base della successione stratigrafica che forma un’estesa anticlinale con asse orientato NO-

SE ed immergente nella stessa direzione (fig. 55). L’età di tale formazione è oligocenico-

burdigalliana. 

Da un punto di vista composizionale le arenarie della Formazione delle Argille ed 

Arenarie di Monte Caciocavallo, sono quarzosofeldspatiche e contengono abbondanti 

frammenti litici a grana fina di rocce metamorfiche e sedimentarie, mentre il contenuto 

totale dei frammenti di roccia a grana grossa (faneritici) e a grana fina (afanitici) indica 

sempre una grande abbondanza di frammenti metamorfici di filladi e scisti e minori 

quantità di frammenti sedimentari (carbonati extrabacinali e arenarie a grana fine) e 

plutonici. 

 

Olistostroma di Argille Scagliose intercalato nella Formazione delle Argille ed Arenarie - 

Monte Caciocavallo 

Intercalata alla base della succesione torbiditica argilloso-arenacea della Formazione delle 

Argille ed Arenarie Monte Caciocavallo, affiora un olistostroma di Argille Scagliose di 

spessore massimo di circa 30 metri.  Lo stesso è costituito da una matrice di argilliti di 

colore rosso e verde con clasti e blocchi metrici di calcareniti, calcilutiti, arenarie e rocce 

metamorfiche. All’interno dell’olistostroma sono inoltre presenti livelli di brecce e 

microbrecce ad elementi di rocce metamorfiche costituite da scisti bluastri, filladi e rocce 

ofiolitifere, blocchi costituiti da alternanze di arenarie brune gradate e siltiti rosse, marne 

verdastre, calcari marnosi e brecciole calcaree fortemente ricristallizzate.  
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Figura 28 Argille Varicolori 
 

Lo stesso olistostroma affiora, partendo dalla porzione settentrionale dell’area, 

dall’Arso fino a nord di Scala Coeli, lo si ritrova poi in affioramento lungo la porzione a 

sud di Crucoli, lungo una fascia orientata NO-SE. L’olistostroma riaffiora presso Casa 

Coppa, a Nord di Serra Sanguigna, ed in destra del Torrente Curiale. Affioramenti molto 

più estesi si hanno poco a sud di Cirò, a Timpa Bianca e ad ovest di Melissa, dove l’Unità 

esibisce il massimo spessore di tutta l’area. Nell’area di Cirò, in località Case Coppa, poco 

a nordovest di Serra Sanguigna, l’olistostroma ingloba, talora, olistoliti (broken formation) 

costituiti da filladi grigio plumbeo intensamente alterate e cataclastiche che passano a 

calcari brecciati rosati e giallastri. Nell’insieme, le caratteristiche litologiche e 

stratigrafiche di questo olistolite filladico-calcareo sembra avere una affinità con la 

successione del Gruppo di Caloveto (Santantonio & Teale, 1987). 
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MEMBRO CONGLOMERATICO-ARENACEO di Cozzo Cufali 

 

Verso l’alto, in discordanza, si passa ad una formazione Conglomeratico-Arenacea. In 

letteratura, questo Membro corrisponde alle “Arenarie Conglomeratiche” di Cotecchia 

(1963) e al “Conglomerato Rossastro” di Roda (1967a).  

 

 

Figura 29 Formazione Arenaceo-conglomeratica 
 

Questo membro è costituito da una successione di potenti strati e bancate di conglomerati 

generalmente matrice-sostenuti che passano verso l’alto ad arenarie microconglomeratiche 

bruno giallastre, talora ben stratificate. Ad essi si intercalano, a vari livelli, siltiti e peliti 

grigie e rossastre, laminate e con strutture sedimentarie. Tali conglomerati presentano 

elementi arrotondati di quarzo, di rocce granitiche gnessitiche, filladiche, calcaree ed 

arenacee. Nell’insieme il Membro Conglomeratico-arenaceo è interpretabile come un 

sistema deposizionale di piana alluvionale di tipo braided con passaggi latero-verticali ad 

ambienti transizionali. 

Da un punto di vista composizionale le arenarie del Membro Conglomeratico-

arenaceo, sono quarzosofeldspatiche e contengono abbondanti frammenti litici a grana fina 
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di rocce sedimentarie e metamorfiche mentre il contenuto totale dei frammenti di roccia a 

grana grossa (faneritici) e a grana fina (afanitici) indica sempre una grande abbondanza di 

frammenti metamorfici e minori quantità di frammenti sedimentari e plutonici. L’analisi 

composizionale dei livelli ruditici evidenzia la presenza di ciottoli costituiti 

prevalentemente da rocce plutoniche di granodioriti e graniti, sedimentari di arenarie, 

calcari e marne  e di rocce metamorfiche di filladi e scisti e, infine, di ciottoli vulcanici di 

porfidi.  

La porzione settentrionale dell’area di studio fa parte, assieme alla sottostante “formazione 

flyscioide” di un’ampia struttura anticlinalica affiorante a Pietra dell’Avvoltoio. 

    Questa unità affiora anche ad ovest ed a nord-ovest di Crucoli, ed ha uno spessore 

variabile fino ad un massimo di 100metri. In questa zona le migliori aree di affioramento si 

rinvengono immediatamente ad ovest di Crucoli, dove si ritrovano alla base della 

Formazione delle Argille ed Arenarie di Monte Caciocavallo. L’unità conglomeratica si 

assottiglia progressivamente verso sud fino a chiudersi a sud dell’abitato di Crucoli.   

 

Peliti ed arenarie del Torrente Morenile 

Tale unità affiora a nord, nell’area di Cariati, lungo il Torrente Morenile, in una lunga 

fascia che va da Carpinetto, a sud est di Terravecchia, fino al Torrente Rindine a San 

Morello.  
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Figura 30 Peliti ed arenarie del Torrente Morenile 
 
E’ costituito da una fitta alternanza di arenarie ed argille in cui gli strati arenacei hanno 

spessori al massimo di qualche decimetro; tale corpo definisce un approfondimento 

xztemporaneo del bacino di sedimentazione. In quest’ultima area, lo spessore massimo 

osservabile è di circa 250 metri ed ha un’età Langhiano-Serravalliano. In letteratura, questa 

unità corrisponde alle “Argille Marnose Grigio-Azzurre” di Cotecchia (1963), a cui 

assegna un’età Serravalliano-Tortoniano e alle “Sabbie Marnose di Garicchi” di Roda 

(1967a), a cui assegna un’età Messiniano. 

 

FORMAZIONE DELLE ARENARIE E CONGLOMERATI DI TERRAVECCHIA- 

CRUCOLI 

La Formazione delle Arenarie e Conglomerati di Terravecchia-Crucoli (Serravalliano 

superiore-Tortoniano inferiore) affiora estesamente all’interno dell’area di studio lungo una 

fascia orientata NO-SE che si estende dal T. Arso a nord fino al T. Lipuda a sud. 

Tale formazione, nell’area che va dal T. Arso al F. Nicà, fa parte di una estesa struttura 

sinclinale (appendice) che in affioramento interessa tutti i termini della “Falda di Cariati” a 

partire dalla formazione suddetta.  
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Figura 31 Formazione delle Arenarie di Crucoli-Terravecchia 
 

Qui raggiunge spessori massimi di circa 180-200 metri; il fianco occidentale si estende dal 

Monte Acquaviva fino al F. Nicà, passando per Terravecchia e il fianco orientale dal Nicà 

fino al Torrente del Salto.  

A sud del F.Nicà, la struttura antiforme affiora solo nel suo fianco occidentale lungo una 

fascia orientata nord ovest – sud est, lo spessore complessivo massimo osservabile è di 

circa 100 metri. A sud, nell’area di Cirò, questa formazione affiora in lembi in sinistra 

orografica del Torrente Lipuda e lungo la dorsale tra Cozzo della Pigna e Puzzacchia. 

Tale conglomerato si presenta ben cementato, con prevalenza di ciottoli arrotondati 

granitici, arenitici e calcarei, con abbondante matrice arenacea grossolana. Superiormente, 

il conglomerato passa, con contatto stratigrafico graduale, ad arenarie grossolane, queste 

hanno una discreta percentuale carbonatica e presentano una netta stratificazione con 

potenza degli strati che passa dal metro, per i termini basali, a qualche centimetro per quelli 

apicali della formazione.      
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 Le arenarie passano superiormente e gradualmente a livelli sempre più pelitici, che si trova 

a tetto di tale struttura, con spessori degli strati arenacei che non superano i 30cm.   

I conglomerati hanno struttura matrice-sostenuta con lenti arenacee e pelitiche e 

verso l’alto passano ad arenarie ben classate a grana medio-grossolana e peliti.Verso l’alto 

si passa ad arenarie a granulometria medio-gossolana con base fortemente erosiva, si 

presentano massive alla base e laminate al tetto dello strato. All’interno delle suddette 

arenarie sono intercalate peliti laminate talora rossastre. 

  Negli ultimi metri, le arenarie a granulometria medio-grossolana passano al membro 

pelitico di tale formazione costituito da lenti pelitiche di spessore centimetrico. 

Nell’insieme, l’analisi delle facies della successione della Formazione delle Arenarie e 

Conglomerati di Crucoli indica un sistema deposizionale di tipo torbiditico, con presenza di 

flussi torbiditici ad alta densità e flussi liquefatti (Mutti, 1992).  

L’età della formazione è Serravalliano-Tortoniano inferiore, essa poggia sui livelli del 

Langhiano della sottostante formazione delle Peliti ed arenarie del Torrente Morenile.  

In letteratura, questa formazione corrisponde ai “Conglomerati Poligenici Rossastri” ed 

“Arenarie Grigio-Giallastre” della formazione Argilloso-Arenaceo-Conglomeratica di 

Terravecchia-Cariati di Cotecchia (1963), a cui l’Autore assegna un’età del Miocene 

superiore e alla Formazione Conglomeratico-Arenacea della falda di Cariati di Roda 

(1967a), a cui assegna un’età del Miocene medio. 

Da un punto di vista composizionale le arenarie della Formazione delle Arenarie e 

Conglomerati di Crucoli, sono quarzoso feldspatiche e contengono abbondanti frammenti 

litici a grana fina di rocce metamorfiche e sedimentarie mentre il contenuto totale dei 

frammenti di roccia a grana grossa (faneritici) e a grana fina (afanitici) indica sempre una 

grande abbondanza di frammenti metamorfici e minori quantità di frammenti sedimentari e 

plutonici. 
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SUCCESSIONE PLIOCENICO-PLEISTOCENICA 

Tale successione si ritrova trasgressiva e discordante su tutte le unità mioceniche e sui 

termini della “Falda di Cariati”. Si presenta estremamente discontinua ed aumenta di 

potenza da nord verso sud dell’area di studio dove trova la sua espressione più completa in 

termini di età e spessori nel Bacino di Crotone s.s. 

 

FORMAZIONE DELLE CALCARENITI E SABBIE DI CIRÒ 

 La Formazione delle Calcareniti e Sabbie di Cirò (Arenarie e sabbie  del complesso 

Plio-Pleistocenico per Roda, 1967; Sabbie grossolane ed arenarie tenere gialle fossilifere 

per Cotecchia, 1963) costituisce i depositi stratigraficamente più bassi della successione 

plio-pleistocenica.  

 

Figura 32 Formazione delle Calcareniti e Sabbie di Cirò 
 

La formazione è costituita da sabbie e calcareniti fortemente fossilifere e di colore 

giallastro, che presentano stratificazione incrociata a basso angolo con sporadiche 

intercalazioni di conglomerati poligenici a piccoli ciottoli di rocce cristalline e 
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metamorfiche, talora ben cementati. Sono costituite in generale da areniti ibride 

caratterizzate da una mescolanza di detrito silicoclastico quarzoso-feldspatico e detrito 

carbonatico intrabacinale per lo più dato da frammenti e gusci scheletrici di bioclasti che 

possono indicare livelli di tempesta. A luoghi, le areniti ibride presentano strati più 

tipicamente carbonatici con evidente laminazione e incrostazioni algali. Verso l’alto, le 

areniti ibride passano ad areniti e siltiti grigie poco cementate per lo più silicoclastiche. Lo 

spessore complessivo osservabile è di circa 30 metri; l’età è Pliocene medio-superiore 

(Piacenziano). 

 Tale formazione si trova in affioramento nei pressi dell’abitato di Cariati, in sinistra 

idrografica del F. Nicà, tra la zona dell’Acqua del Rasello e C. Renosa, dove trasgrediscono 

sulla Formazione delle Marne argillose brune con arenarie.  

L’immersione rilevata va dai 50 ai 70°NE con inclinazione intorno ai 25-35°. 

Nell’area di Crucoli la formazione affiora a Serra di Crogna e Cozzo Mendola; piccoli 

lembi affiorano tra Serra Santo Stefano e nel fondovalle del fiume Nicà ed a sud 

dell’abitato di Cirò. In quest’area e a nord, lungo la fascia costiera tra Cariati ed il F. Nicà, 

le areniti ibride e le areniti e siltiti soprastanti passano verso l’alto alla Formazione delle 

Argille Grigio-Azzurre.  

 

FORMAZIONE DELLE ARGILLE GRIGIO-AZZURRE DEL FIUME NICÀ’ 

La Formazione delle Argille Grigio-Azzurre del Fiume Nicà è costituita da argille e 

marne di colore grigio-azzurro prive di stratificazione, strutture sedimentarie e contenuto 

macrofossilifero.  

Tali argille affiorano sporadicamente lungo la fascia costiera nei dintorni di Torretta 

di Crucoli, nel fondovalle del Torrente Giardino e in sinistra orografica della bassa valle del 

fiume Nicà.  
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Figura 33 Contatto stratigrafico tra la formazione delle Argille Grigio –Azzurre del fiume Nicà e i Conglomerati 
e Sabbie di Madonna del Mare. 
 

Nell’area di Cirò, la formazione delle Argille Grigio-Azzurre del Fiume Nicà 

affiora fino ad ovest di Punta Alice e Cirò Marina. L’unità si ritrova nei pozzi Agip Leila, 

Laika e Cirò, ed in particolare nei pozzi Cirò, ubicati prevalentemente alla foce del T. Nicà 

ed a sud di Punta Alice (fig.22), dove raggiunge spessori di 500 metri. L’età della 

formazione è Pliocene superiore-Pleistocene inferiore. Questa formazione passa verso 

l’alto alla Formazione delle Sabbie gialle di Torretta di Crucoli. 

 

SABBIE GIALLE DI TORRETTA DI CRUCOLI 

Si tratta di sabbie a granulometria da media e grossolana talora stratificate e 

bioturbate alla cui base si rinviene un sottile livello di ghiaie ad elementi ben arrotondati. 

Queste ghiaie hanno carattere fortemente erosivo e marcano una locale superficie erosiva 

sulla sottostante Formazione delle Argille Grigio-Azzurre del Fiume Nicà.  Le sabbie sono 

ben esposte lungo la scarpata sinistra del Fiume Nicà e nei dintorni di Torretta di Crucoli. 

Verso sud si assottigliano fino a scomparire.  
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Figura 34 SABBIE GIALLE DI TORRETTA DI CRUCOLI 
 

L’età della formazione è Pleistocene inferiore-medio (?). Queste sabbie passano 

verso l’alto ai “Conglomerati e Sabbie di Madonna del Mare”. 

 

CONGLOMERATI E SABBIE DI MADONNA DI MARE 

Sono costituiti da ghiaie e conglomerati ben selezionate, a luoghi a stratificazione 

inclinata, di ambiente di spiaggia sommersa e sabbie medio-grossolane talora a 

stratificazione incrociata concavo-convessa e con intercalazioni di argille siltose grigio 

brune. 
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Figura 35 Conglomerati e Sabbie di Madonna del mare. 
 

 

Su questi litotipi poggiano i conglomerati ad elementi subarrotondati ed a matrice 

sabbiosa bruna contenenti degli orizzonti di paleosuoli.  Tali depositi costituiscono in gran 

parte le superfici terrazzate della fascia pedemontana e costiera e raggiungono spessori 

decametrici. Essi risultano terrazzati in più ordini; piccoli lembi di conglomerati si 

rinvengono presso Cozzo Mendola e Serra della Crogna,  dove sono costituiti da ghiaie a 

matrice sabbiosa o microconglomeratica di colore rossastro. In maniera più estesa e 

nell’area di Cirò, tali depositi affiorano lungo il margine costiero, tra Cirò e Punta Alice.  
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  4.2 Settore meridionale 

 

All'interno dell'area di studio, la successione sedimentaria del bacino di forearc ionico 

ricopre un basamento pre-Cenozoico costituito dall’Unità di Stilo caratterizzata da rocce 

metamorfiche di basso grado, e dalla sua sottile e discontinua coperta sedimentaria 

Mesozoica. Nella porzione più meridionale dell’area il basamento è rappresentato 

dall’Unità dell’Aspromonte.  

Due pozzi per esplorazione Agip, Loredana 1 e Loretta 1, consentono di correlare la 

stratigrafia di pozzo in offshore con quella in affioramento. La successione sedimentaria 

attraversata dai pozzi è ben comparabile, in termini di età e di discontinuità stratigrafiche 

principali, alla successione del bacino Calabro-Ionico affiorante a terra.  

 

 

Figura 36 Carta geologica e sezioni geologiche area di studio del settore meridionale 
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In particolare il pozzo Loredana 1 (fig.37), ubicato nella parte meridionale dell’area di 

studio, raggiunge la profondità di c.a. 4 km e attraversa un basamento costituito da filladi, 

micascisti e gneiss, attribuibile all’unità di Stilo.  

La stratigrafia emersa da tale pozzo è costituita, partendo dal basso, da un basamento 

cristallino sul quale poggia una successione costituita da varie centinaia di metri di 

sedimenti clastici appartenenti alla Formazione di Stilo-Capo d’Orlando sulla quale 

poggiano le Argille Varicolori spesse poche centinaia di metri. 

In discordanza, verso l’alto si passa a poche decine di metri di sedimenti pliocenico 

inferiori (Trubi).  

Tale pozzo intercetta alla profondità di 3785m un contatto tettonico in cui il basamento 

cristallino poggia a sua volta su una successione costitutita da carbonati ricristallizzati (Fm. 

Monte Mutolo) e da quarzareniti e conglomerati attribuibili al Verrucano.  

 

Figura 37  Colonna stratigrafica schematica del pozzo Agip Loredana 
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Escludendo la porzione prettamente cristallina,  le unità che sono state individuate sono, a 

partire dalla più antica:  

 

- Calcari e dolomie di età Giurassico- cretacea 

- Successione oligo-miocenica inferiore costituita da: 

     Membro conglomeratico basale (Cavazza et al., 1997) 

Membro torbiditico silico-carbonatoclastico (eq. Formazione di Pignolo) 

      Formazione di Stilo-Capo d’Orlando (Bonardi et al., 1980) 

- Argille varicolori 

- Sequenza Serravalliano-Tortoniana 

- Depositi messiniani  

- Formazione dei Trubi 

- Formazione di Monte Narbone 

- Sabbie e ghiaie Quaternarie 
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Figura 38 Schema stratigrafico del Bacino di Forearc ionico (W. Cavazza, P.G. DeCelles 
1998) 
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Figura 39 colonna stratigrafica dell'area sud 
 
 

Calcari e dolomie di Monte Mutolo (Giurassico). 

La gran parte della successione mesozoica è rappresentata da dolomie e calcari di mare 

basso di età giurassico-cretacica, lo spessore massimo della successione è di 300 m 

(Cavazza et al., 1997). 

Sono presenti, inoltre, filoni sedimentari costituiti da sabbie talora organizzate in lamine 

piano – parallele. 

  

Figura 40 Calcari e dolomie presso M.nte Mutolo (Giurassico). 
 
 

I Carbonati mesozoici rappresentano la copertura mesozoica dell’Unità di Stilo e si 

collocano sempre al di sopra del basamento cristallino di cui ne costituiscono la copertura. 

Nell’area di studio affiorano estesamente tra Canolo nuovo, Canolo, Piano Crasto e Agnana 

(Monte Mutolo); il contatto con il sottostante basamento è marcato, localmente, da sottili 

paleosuoli  con mineralizzazione ad idrossidi e solfuri metallici (Bonari et alii,1982).  
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Successione Oligocene-Miocenica inferiore 

 

1) Conglomerato di Base (eq. Formazione di Palizzi) 

L'età di questa unità è stata correlata con la Formazione di Palizzi (Rupeliano) (Bouillin et 

al., 1985; Weltje, 1992; Bonardi et al., 2003) affiorante all’estremità meridionale della 

Calabria. Tale formazione è costituita da sporadici affioramenti di conglomerati e peliti 

rossastre scarsamente organizzati costituiti da clasti di rocce metamorfiche di basso grado 

(filladi) immersi in una matrice sabbiosa rossastra. Questi depositi, dove presenti, 

sovrastano il basamento cristallino e sono associati a paleosuoli.  

 

Figura 41- Conglomerati rossastri della formzzione di Palizzi  
 

Sono stati interpretati da Cavazza et al. (1997) come resti erosivi di una successione 

sedimentaria alluvionale e fluviale originalmente molto più estesa e di provenienza locale, 

preservatasi esclusivamente nelle depressioni di una paleosuperficie topografica fortemente 

accidentata. 

 Questa formazione è stata individuata in affioramento nell’area di M. Mutolo, contrada 

passo della Zita, nei pressi della strada statale 111. Lo spessore di tali affioramenti non 
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supera i 10-15 m. Si ritrova, inoltre, in affioramento, lungo il versante occidentale di Monte 

Scifa con alla base un paleosuolo. Altri affioramenti sono visibili a nord di Gioiosa jonica 

dove la formazione poggia sul basamento metamorfico dell’Unità di Stilo e viene troncata a 

tetto dalla Formazione di Stilo Capo d’Orlando.  

 

Formazione di Pignolo 

Questa unità affiora tra il basamento pre-Cenozoico e le torbiditi silicoclastiche della 

Formazione di Stilo Capo d'Orlando (Bonardi et al., 2002). E’ costituita alla base da 

torbiditi arenacee silicoclastiche con strati dello spessore da decimetrico a metrico, sono 

inoltre presenti livelli metrici di biocalcareniti, talora affiorano intercalazioni di lenti 

conglomeratiche. 

 

 

Figura 42 Formazione di Pignolo 
 
  

Verso l’alto questa unità passa ad alternanze di peliti ed arenarie e/o argille ed arenarie con 

spessori degli strati da centimetrici a decimetrici per i livelli più fini, metrici nel caso delle 
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bancate sabbiose. Caratteristica di questa Unità è la presenza di livelli di lignite che si 

intercalano a varie quote e si riscontrano in corrispondenza dell’intervallo arenaceo-

argilloso. 

La si ritrova in affioramento presso l’abitato di Agnana dove risulta evidente la presenza di 

livelli, di spessore da decimetrico fino ad arrivare al metro, di depositi di lignite sfruttati nel 

campo minerario in epoche relativamente recenti.  

L’unità presenta notevoli variazioni di spessore; si passa, all’interno dell’area rilevata, da 

più di 60m di spessore a passo della Zita, all’assenza completa all’interno della valle del 

Torbido. 

A Monte Mutolo l’unità si ritrova direttamente trasgressiva sui carbonati mesozoici e 

presso la strada statale 111 sono evidenti alcune facies caratteristiche tra le quali 

l’intervallo biocalcarenitico.  

Molto spesso i rapporti a tetto ed a letto non sono visibili, in quanto l’unità risulta 

intensamente dislocata da intense zone di taglio. 

Le biocalcareniti sono nodulari, di colore grigio, ricche in frammenti abrasi di alghe 

corallinacee (Lithotamnium), briozoi, molluschi e macroforaminiferi (Lepidocyclina, 

Operculina, Heterostegina, Amphislegina, Asterigina, Nummulites) (Cavazza et al., 1997). 

Patterson et alii (1995) e Cavazza et alii (1997) definirono un'età oligocenica per questa 

unità; gli autori la interpretarono anche come il risultato di correnti di gravità che 

ridepositavano il sedimento bioclastico di mare  poco profondo in un ambiente marino più 

profondo.  

Afchain (1966) attribuì un’età oligocenica inferiore-aquitaniana inferiore, mentre Bonardi 

et alii (1971) assegnarono loro un’età oligocenica superiore – aquitaniana. 

Patterson et alii (1995) attraverso l’uso della isotopostratigrafia 87Sr/86Sr  hanno definito 

un’età cattiana. 
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Petrologicamente sono considerate areniti ibride (Zuffa,1980) a contenuto sia intra-

bacinale, con bioclasti e biosoma generalmente abrasi, che extra bacinale, con detrito 

arcosico derivato dall’erosione del basamento cristallino (Cavazza et al., 1997). 

Secondo Cavazza et alii (1997) le biocalcareniti sono quindi depositi marini torbiditici, 

come indicato dall’abrasione del detrito organogeno e dalla loro intercalazione con le 

torbiditi silicoclastiche.  

I clasti derivati da rocce sedimentarie sono rari e si riscontrano principalmente alla base 

dell’unità; sono rappresentati soprattutto da calcari e dolomie mesozoici di Monte Mutolo. 

Le biocalcareniti (e le associate torbiditi silicoclastiche ) sono separate dalla Formazione di 

Stilo Capo d’Orlando  da una discontinuità stratigrafica, marcata da un brusco passaggio di 

facies (Cavazza et al., 1997). 

Evidenze di tale discontinuità sono la presenza di rari clasti biocalcarenitici alla base della 

Formazione di Stilo Capo d’Orlando e la differenza di età (Patterson et al., 1995). 

  

Formazione di Stilo Capo d'Orlando.    

Il Membro torbiditico silico-carbonatoclastico (eq. Formazione di Pignolo) ed il 

Conglomerato di Base (eq. Formazione di Palizzi), essendo corpi deposizionali molto 

discontinui, si ritrovano in affioramento solo in alcune località. Nella maggior parte 

dell’area rilevata la base della successione del bacino di forearc è costituita dalla 

Formazione di Stilo Capo d'Orlando. 



 117

 

 

Figura 43, a e b,  Formazione di Stilo Capo d'Orlando.    
 
 

Secondo Cavazza and Ingersoll (2005), dal punto di vista volumetrico, la formazione di 

Stilo Capo d'Orlando è la più importante unità di riempimento del bacino di forearc  ionico. 

La stessa affiora lungo una fascia che si estende quasi ininterrottamente da NE dell’abitato 

di Gioiosa a SO di quello di Gerace, con una interruzione nella alta valle del Fiume 

Torbido, e ricopre direttamente in nonconformità il basamento cristallino oppure in leggera 

discordanza angolare i depositi più antichi. 

Le facies appartenenti a tale formazione, già studiate in dettaglio da Cavazza and DeCelles 

(1993), sono ben rappresentate nell’area di studio e sono costituite da conglomerati prodotti 

dall’azione di debris flow o mass flow riferiti a paleocanyons sottomarini, argille con 

a

b
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intercalazioni siltose, frequentemente incise da conglomerati canalizzati, corrispondenti a 

depositi di scarpata. 

Infine si hanno le torbiditi associate a spessi strati arenacei, interpretati rispettivamente 

come depositi torbiditici diluiti e di alta densità. 

Tale formazione costituisce una sequenza deposizionale trasgressiva (Bonardi et al., 2003), 

la stessa è caratterizzata da una successione di tipo thickening and fining upward.   

Le varie facies che la costituiscono presentano eteropie latero-verticali, che producono in 

affioramento una estrema variabilità degli affioramenti. 

I conglomerati sono caratterizzati da facies scarsamente stratificata, costituita da clasti 

spigolosi costituiti per lo più da rocce metamorfiche di basso grado immersi in una matrice 

arenacea grossolana; talora presentano struttura clasto-sostenuta e colore grigio scuro. 

Queste facies si rinvengono, nell’area di studio, alla base della successione. 

Verso l’alto si passa generalmente a conglomerati arenacei con ciottoli di rocce intrusive e 

metamorfiche di basso-medio grado e ad arenarie medio-fini. La porzione sommitale, 

generalmente, è caratterizzata dalla presenza di un’alternanza di livelli decimetrici di 

arenarie ed argille che verso l’alto tendono a diminuire di spessore.   

La Formazione di Stilo Capo d’Orlando si presenta intensamente dislocata da strutture 

tettoniche a cinematica trascorrente, sinsedimentarie e post-deposizionali, che provocano 

una estrema variabilità laterale di facies e spessori. 

La composizione petrografica delle arenarie e dei conglomerati della Formazione Di Stilo 

Capo d’Orlando, come l’orientazione delle paleocorrenti, indica una provenienza dal vicino 

basamento plutono-metamorfico delle unità strutturali di Stilo e dell’ Aspromonte 

(Cavazza, 1989).  
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Argille Varicolori 

Le Argille Varicolori, all’interno del bacino di forearc, si ritrovano generalmente 

stratigraficamente interposte tra la Formazione di Stilo Capo d'Orlando (Chattiano 

superiore-Burdigaliano) e la successione  Serravalliano-Tortoniano.  

Le Argille Varicolori sono costituite da una matrice pelitica, intensamente interessata da 

fenomeni di taglio con la presenza di inclusi quarzarenitici e calcareo-marnosi . 

 

 

Figura 44 Argille Varicolori 
 
Nell’area di studio affiorano estesamente lungo una fascia che si estende da nord-est verso 

sud-ovest. Nella porzione nord, nell’area che si estende tra Roccella Jonica e Gioiosa 

Jonica, le argille poggiano sia sulla Formazione di Stilo Capo d’Orlando. In tale area 

l’unità delle argille viene troncata dai depositi miocenici.  Verso sud, in destra idrografica 

del Torrente Torbido, le Argille Varicolori non si ritrovano più in affioramento fino ad 

arrivare a Monte Scifa ed all’interno della valle del Torrente Lordo; anche qui le varicolori 

si ritrovano nei rapporti stratigrafici suddetti.  

Proseguendo verso sud le argille tendono ad aumentare di spessore fino a raggiungere 

centinaia di metri nell’area di Antonimina. Le Argille varicolori affiorano molto più 
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estesamente nella porzione meridionale dell’area dove all’interno inglobano olistoliti di 

Flysch Numidico.  

 

Sequenza del Serravalliano-Tortoniano. 

La sequenza serravalliano-tortoniana è costituita da un’unità silicoclastica in cui sono 

distinguibili alla base un intervallo di conglomerati, che verso l’alto evolvono in  arenarie e 

peliti, Corrisponde in parte alle «arenarie a Clipeastri» di Cortese (1895). 

I conglomerati sono costituiti da clasti di composizione prevalentemente granitica, 

arrotondati e si presentano con notevoli variazioni laterali di spessore, le arenarie sono 

caratterizzate da banchi costituiti da sabbie scarsamente cementate e nella porzione 

sommitale delle stesse sono presenti dei livelli fossiliferi. 

 All’esterno dell’area di studio, tale successione generalmente poggia direttamente al di 

sopra delle argille varicolori. Al contrario, all’interno del settore studiato, tale successione 

ha base fortemente erosiva e poggia sia sulla Formazione di Stilo Capo d’Orlando (in 

discordanza angolare), oppure, talvolta, la si ritrova direttamente sul basamento cristallino. 

 

Figura 45 Depositi tortoniani 
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La sequenza S-T in tutta l’area di studio è caratterizzata da un’estrema variabilità degli 

spessori ed è dislocata da strutture tettoniche a varie quote. Sulle superfici sommitali dei 

Monti della Limina si ritrova in affioramento con spessori molto ridotti e direttamente 

trasgressiva sul substrato cristallino; lo spessore massimo si raggiunge all’interno del T. 

Torbido, dove giace a contatto direttamente con la Formazione di Stilo Capo d’Orlando e 

sulla quale poggia la formazione del calcare di base messiniano. Verso sud, nella zona di 

Siderno superiore, la si ritrova direttamente sulle argille varicolori.    

 Il tetto può presentare significative troncature erosive verosimilmente dovute al basso 

stazionamento del livello di base durante il Messiniano e ai fenomeni erosivi che ne sono 

derivati, nonché alla tettonica intramessiniana. 

La maggior parte degli affioramenti di questa unità può essere interpretata come il risultato 

di deposizione da correnti di densità in un ambiente bacinale prossimale marino 

(soprattutto pendio e base di pendio) (Cavazza et al., 1997).I conglomerati e le arenarie S-T 

hanno una composizione arcosica che indica una provenienza dalle plutoniti tardo erciniche 

del blocco calabrese, provenienza confermata dagli indicatori di paleocorrenti (Cavazza et 

al., 1997).   

 

Formazione del Tripoli. 

Verso l’alto, in continuità di sedimentazione sono presenti sporadici lembi di marne 

tripolacee sottilmente laminate dello spessore massimo non superione ai 15m. Si trovano in 

affioramento in corrispondenza del Fiume Torbido, a nord di Grotteria e nei pressi di 

Monte Scifa.  
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Figura 46 Sucessione serravalliano-messiniana  
 

 

Formazione del Calcare di base. 

 

Figura 47 Formazione del Calcare di base 
 
La Formazione del Calcare di base è costituita da calcari vacuolari bianco-giallastri e da 

bancate di calcare marnoso di spessore metrico con intercalazioni pelitiche di spessore 

centimetrico. Talora si sono riscontrati al loro interno, come a Gerace ed a Grotteria, 

conglomerati spigolosi, i cui clasti sono costituiti da metamorfiti.  

Affiora in tutta l’area di studio anche se talvolta in modo estremamente discontinuo, lo si 

trova sui piani della Limina, nella porzione settentrionale dell’area di studio. 
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Verso sud, sul crinale aspromontano non si sono rinvenuti affioramenti di calcare, lo stesso 

lo si ritrova nell’area di Piano Crasto- Monte Scifa e verso sud fino a Gerace. 

 

Conglomerati e Sabbe messiniane 

Al tetto il calcare messiniano viene troncato da conglomerati alluvionali che ricoprono in 

discordanza il calcare messiniano e le unità basali. 

Sono costituiti da depositi mal stratificati talora clastosostenuti, immersi in una matrice 

sabbiosa. I clasti dell’unità conglomeratica messiniana hanno un diametro che va da 

qualche centimetro ad oltre 1m, sono  scarsamente cerniti, a stratificazione piano parallela e 

massiva; le abbondanti embriciature  indicano  paleocorrenti mediamente verso SSE. 

  

Figura 48 Passaggio Conglomerati-Sabbie messiniane. 
 
Questi conglomerati sono stati interpretati come depositi di conoidi alluvionali dominate da 

processi trattivi (DeCelles & Cavazza, 1995). I conglomerati immergono debolmente verso 

ESE. Sono composti da clasti granitici e metamorfici di medio/basso grado con quantità 

subordinate di carbonati mesozoici e rari clasti di calcari messiniani. 

Affiorano diffusamente all’interno della valle del Fiume Torbido e più precisamente in 

corrispondenza del versante delle Serre dove raggiungono spessori di un centinaio di metri. 

Si trovano in affioramento anche sui piani della Limina, mentre a sud del Torbido gli 
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spessori dei conglomerati diminuiscono drasticamente e gli affioramenti tendono a divenire 

molto sporadici. 

Sul fianco meridionale della Cuesta sulla quale poggia l’abitato di Gerace si ritrovano in 

affioramento con spessori decametrici. 

Verso l’alto, sui conglomerati si hanno depositi costituiti da sabbie debolmente cementate 

che affiorano in sporadici e sottili lembi ad est di Monte Scifa.  

 

Formazione dei Trubi   

La Formazione dei Trubi è costituita da ritmi calcareo marnosi ricchi in coccoliti 

(Zancleano) che ricoprono in onlap sia i depositi messiniani che le altre unità 

litostratigrafiche più antiche. Tale Formazione definisce un cambio improvviso nella 

sedimentazione all'interno del bacino Ionico che da silicoclastica-extrabacinale passa a 

carbonatica-intrabacinale (Cavazza and Ingersol, 2005). 

Essa definisce il confine tra il  Miocene ed il Pliocene ed è tradizionalmente considerata la 

superficie di trasgressione che marca la fine della crisi di salinità messiniana (e.g., Cita 

1975).  
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Figura 49 Formazione dei Trubi, alternanze siltoso-marnose. 
 

La base della formazione, che presenta spessori variabili con dimensioni massime superiori 

ai 100m, è costituita da marne calcaree, verso l’alto diventano più frequenti le 

intercalazioni sabbiose. In generale i trubi affiorano lungo una fascia orientata NO-SE che 

va dai piani della Limina fino alla costa ionica.  

 

Formazione di Mt. Narbone  

La Formazione di Trubi è sovrastata in paraconformità o in disconformità dalla, da una 

successione che in termini di età e caratteri stratigrafici corrisponde alla Formazione di  Mt. 

Narbone della Sicilia (Cavazza and Ingersol, 2005).  
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Figura 50 Formazione di Mt. Narbone 
 
Anche se la giacitura è concordante con la sottostante Formazione dei Trubi, il contatto è 

disconforme ed erosivo. Zijderveld et alii (1986) documentano uno hiatus di circa 1Ma.  

La formazione è costituita alla base da arenarie e lenti conglomeratiche che presentano 

laminazione sia piano parallela che incrociata; verso l’alto è prevalgono per lo più peliti 

marnose con abbondanti intercalazioni di strati sabbiosi, che verso il tetto passano ad 

arenarie a stratificazione incrociata a grande scala di età calabriana aventi spessore max di 

circa 60m. 

Le arenarie sono a composizione mista silico-carbonato-clastica dove la componente 

carbonatica è costituita per lo più da frammenti di gusci di bivalvi, brachiopodi, 

echinodermi e gusci di foraminiferi. tale formazione è caratterizzata dalla presenza di sets a 

stratificazione incrociata spessi fino a 3 metri che sono il risultato di una migrazione 

pressocchè unidirezionale verso ESE  di grandi sand-waves a cresta rettilinea o 

leggermente sinuosa, sembrerebbero indicare la presenza di un paleostretto tra il Tirreno e 

lo Ionio (Colella & D’Alessandro, 1988). 
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Figura 51 Formazione di Mt. Narbone 
 
Lungo una fascia orientata NO-SE che si estende tra Piano Crasto, M. S. Elia, M. Scifa,   

Gerace, sono presenti arenarie a stratificazione incrociata. Nell’area di piano Crasto e di 

Monte Sciva affiora l’appoggio della formazione sulla Formazione dei Trubi. Affioramenti 

della formazione di monte Narbone sono presenti anche lungo il versante tirrenico ed in 

particolare sono stati individuati in affioramento nei pressi della Strada Statale della 

Limina, nell’area di Cinquefrondi-Galatro e nei pressi di S. Giorgio Morgeto. La parte 

basale della formazione affiora sporadicamente lungo il crinale tra i piani della Limina e i 

piani di Zomaro; in quest’area, gli sporadici afforamenti mettono in evidenza la base 

conglomeratica con ciottoli centimetrici ben arrotondati, talora clasto-sostenuto, immerso 

in una matrice biancastra, gli stessi si presentano frequentemente con stratificazione 

incrociata. 
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Sabbie e ghiaie Quaternarie 

Una complessa serie di depositi sia continentali che marino-transizionali di età quaternaria 

ricopre in modo discontinuo la sequenza sedimentaria descritta precedentemente.  

 

Figura 52 Depositi sabbioso-ghiaiosi quaternari 
 

Questi depositi, comunemente costituiscono i terrazzi fluviali o costieri, hanno giacitura 

orizzontale o sub-orizzontale e si trovano attualmente a quote che possono superare i 1000 

metri s.l.m.. Essi testimoniano il rapido sollevamento recente della Calabria meridionale 

(Ghisetti, 1979) ed in particolare indicano un sollevamento eccezionale del blocco 

calabrese durante gli ultimi 700 ka  (Tortorici et al. 1995). 
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CAPITOLO V -Tettonica  

La caratterizzazione strutturale è stata realizzata attraverso uno studio di dettaglio svoltosi 

in varie fasi di lavoro. 

Si è effettua un’analisi delle foto aeree, che hanno consentito di individuare le principali 

strutture tettoniche presenti nell’area e di localizzare gli eventuali siti di primaria 

importanza per la determinazione della geologia della zona. 

E’ stato eseguito un rilevamento di campagna  e numerose stazioni di misura  strutturali di 

dettaglio; l’analisi cinematica delle faglie è stata condotta attraverso lo studio dei piani di 

faglia mesoscopici dotati di indicatori cinematici. 

La realizzazione delle stazioni di misura strutturali alla mesoscala si è resa necessaria per la 

caratterizzazione strutturale macroscopica dell’intera area.  

L’acquisizione dei dati mesostrutturali viene realizzata attraverso la misurazione delle 

caratteristiche giaciturali dei piani di faglia e la misurazione degli indicatori cinematici che 

forniscono informazioni riguardo il senso di movimento relativo dei blocchi a contatto 

lungo i piani. 

Tutti i dati vengono analizzati suddividendo le mesofaglie in varie  famiglie, raggruppate 

prima in base alla giacitura e poi in funzione del cinematismo. Tutti i dati sono stati poi 

elaborati attraverso l’utilizzo del software Daisy e proiettati sui diagrammi stereografici di 

Schmidt (emisfero inferiore)( appendice). 

I dati statistici ottenuti, assieme ai dati geologici a scala maggiore, hanno consentito di 

caratterizzare lo stile tettonico dell’area.   

Sono state elaborate sezioni geologiche estese a tutta l’area, eseguite con metodi 

quantitativi basati sulla discriminazione dei domini giaciturali e tarate in funzione della 

stratigrafia dei pozzi Agip presenti nell’area; tali sezioni danno una rappresentazione delle 

geometrie dei corpi e delle strutture tettoniche in profondità(appendice). 
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  5.1 Tettonica  area settentrionale. 

L’area ricadente nel settore settentrionale è risultata essere estremamente interessante dal 

punto di vista strutturale, lo studio effettuato ha permesso di individuare vari elementi che 

caratterizzano tale area e permettono di poter dare un’interpretazione sulla sua evoluzione 

tettono-stratigrafica.  

 

Figura 53 Particolare della struttura  di S.Morello Cirò 
 

L’elemento strutturale di principale interesse è costituito dalla presenza di un contatto 

tettonico tra le formazioni serravalliano-tortoniane dei bacini crotonese e rossanese, poste 

nella porzione occidentale dell’area di studio, e le unità oligo-mioceniche ascritte alla 

“Falda di Cariati” (Roda 1967, Van Dijk et alii, 2000) e occupanti la porzione orientale (fig 

53 e appendice). Il contatto tettonico tra le due successioni è mal esposto lungo tutta la 

fascia considerata ed avviene da nord a sud tra la Formazione delle Argille con Arenarie 

del Monte Caciocavallo-Scala Coeli, (Formazione “fliscioide” secondo Roda ,1967; Marne 

argillose brune con arenarie grigie o biancastre secondo Cotecchia, 1963), talora sovrastanti 

l’Unità delle Argille Varicolori, ed i termini argillosi della Formazione delle Argille 

Marnose del Ponda. 

Solo nell’area nei pressi di Scala Coeli e San Morello il contatto avviene con la formazione 

tripolacea e con la successione terrigena messiniana del Bacino Rossanese. 

 Il contatto tettonico tra le successioni sedimentarie mioceniche superiori e oligo-

mioceniche è rappresentato da un thrust ad alto angolo immergente nei quadranti orientali. 

La presenza di un piano di thrust ad alto angolo tra le due successioni sedimentarie è stato 
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verificato sia in campagna e sia dall’assenza, nell’immediato off-shore dell’area, della 

successione Serravalliano-Tortoniana affiorante nel settore occidentale e lungo il margine 

bacinale.  

Infatti nei pozzi esplorativi Cirò, Lella, Leila 1 dir. e Laika, posti ad est dell’area, vengono 

descritte successioni del Miocene medio denominate ed afferenti alla “Falda di Cariati”, 

poggianti su successioni dell’Eocene medio e descritte, nella stratigrafia dei pozzi, come 

Formazione di Albidona.  In alcuni casi la Formazione di Albidona o i termini della 

successione della “Falda di Cariati” poggiano direttamente sulle Argille Varicolori il cui 

spessore perforato supera i 500 metri (Pozzi Laika e Cirò 2).  I dati dei pozzi, unitamente ai 

rapporti stratigrafico-geometrici rilevati nell’area di Cariati-Cirò, mettono in evidenza 

l’esistenza, verso est, di una successione oligo-miocenica media direttamente poggiante su 

un substrato costituito dalle Argille Varicolori afferenti al Complesso Sicilide Auct. 

(Ogniben, 1969; Lentini, 1979). 

La successione sedimentaria costituita dalle unità stratigrafiche appartenenti alla “Falda di 

Cariati” sono poste nell’hanginwall ed assumono un assetto geometrico generale 

riconducibile ad una associazione strutturale di pieghe con trend assiale all’incirca NO-SE 

e di thrust orientati NO-SE ed immergenti prevalentemente verso i quadranti occidentali e 

vergenti verso i quadranti orientali. La continuità delle strutture plicative e dei sistemi di 

faglia principali è osservabile da nord a sud(fig.53,55,56 e appendice) . 

Le successioni appartenenti ai bacini di Rossano e di Crotone rappresentano il footwall 

della struttura principale, ed è caratterizzato esclusivamente da pieghe ad ampio raggio. 
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 5.2 Caratteri strutturali area settentrionale  

 

I domini giaciturali delle unità rilevate presentano direzioni ed immersioni variabili tra il 

settore occidentale, rappresentato dalle formazioni del Bacino Rossanese e Crotonese, e 

quello orientale in cui sono presenti i terreni appartenenti alla “Falda di Cariati”.  

 In particolare, la Formazione dei Conglomerati di San Nicola dell’Alto, la Formazione 

delle Argille Marnose del Ponda e l’intervallo Conglomeratico-Arenaceo del Fureo-

Terratella assumono una giacitura pressoché costante con direzione variabile nel quadrante 

NO ed immersione orientale. Le strutture tettoniche principali che interessano questo 

settore sono rappresentate da faglie subverticali che dislocano in vari blocchi le formazioni 

appartenenti al dominio dei Bacini Rossanese e Crotonese.  Nel settore orientale, in cui 

affiorano i termini della “Falda di Cariati”, lungo una fascia orientata NO-SE che va dal T. 

Arso, a nord, al T.Lipuda a sud si osservano giaciture con direzioni estremamente variabili 

e prevalentemente orientate nel quadrante NO e subordinatamente in quello NE. Le 

immersioni sono sia orientali sia occidentali con inclinazioni variabili da pochi gradi fino a 

90° nell’area di S.Morello e Terravecchia.  Dall’analisi giaciturale di questo settore emerge 

la presenza di pieghe simmetriche ed asimmetriche con assi orientati NO-SE e 

subordinatamente pieghe ad asse variabile da N-S a NE-SO. 
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Figura 54 Stereogramma di Shmit ,proiezione assi di piega area nord. 
 
 
Nell’area di studio da sud-est verso nord-ovest la “Falda di Cariati” è in rapporto tettonico 

con formazioni di età differente. 

Nell’area tra il F. Nicà e Scala Coeli, i termini basali della “Falda di Cariati” definita 

Formazione delle Argille ed arenarie di M. Caciocavallo (Formazione “fliscioide” secondo 

Roda ,1967; Marne argillose brune con arenarie grigie o biancastre secondo Cotecchia, 

1963), si trovano in rapporto tettonico con i termini argillosi più alti della formazione delle 

Argille Marnose del Ponda. 

Più a nord, nell’area tra Scala Coeli e S.Morello il rapporto tettonico è con la Formazione 

tripolacea per poi passare, nell’area del T. Arso, a contatto con la parte basale terrigena 

della serie messiniana. Il contatto tra le suddette formazioni è mal esposto o profondamente 

dislocato da sistemi di faglie ad alto angolo; esso, inoltre, spesso mette a contatto le unità 

argillose delle successioni.  

In tutta l’area di studio sono presenti strutture plicative che interessano i termini della 

“Falda di Cariati” mentre la deformazione è molto poco evidente nelle fomazioni 

serravalliano-tortoniane del Bacino di Rossano e di Crotone dove sono presenti, soprattutto 

nella porzione meridionale, delle pieghe ad ampio raggio.  
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Nell’area tra il F. Nicà ed il T. Arso sono presenti delle strutture plicative a grande scala, 

vergenti a sud-ovest e con assi orientati nord ovest-sud est ed  immergenti a nord ovest. 

Tra queste la principale è rappresentata da una anticlinale ed una sinclinale che interessa 

tutti i termini della “Falda di Cariati” alla quale si associano tutta una serie di pieghe alla 

mesoscala aventi all’incirca lo stesso trend o aventi assi orientati NO-SE e in misura 

minore N-S. Le mesopieghe che si associano alle strutture principali rispecchiano le 

geometrie della cerniera e dei fianchi.  

 

Figura 55 Struttura anticlinalica  di Terravecchia a vergenza occidentale. 
 

Si sono individuate pieghe S, Z pieghe a box, concentriche ed asimmetriche, pieghe 

rovesce con assi orientati generalmente nella stessa direzione della struttura principale e 

sono spesso associate a superfici di sovrascorrimento a vergenza occidentale (appendice).  
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Figura 56 Piega a vergenza orientale in  il forelimb dell’anticlinale è tagliato da un thrust. 
 

Più a sud, lungo il versante sinistro del Torrente Lipuda, pieghe rovesciate e con vergenza 

nei quadranti occidentali, testimoniano l’accavallamento delle unità riferibili alla “Falda di 

Cariati” sulla Formazione delle Argille Marnose del Ponda. 

Il limite tra la Formazione delle Argille Marnose del Ponda e la Formazione delle Argille 

con Arenarie del Monte Caciocavallo è rigettato ed in parte ripreso da sistemi di faglia ad 

alto angolo con cinematiche trascorrenti ed oblique.  

Il sistema di faglia principale è orientato NO-SE ed è caratterizzato da cinematiche inverse 

e trascorrenti. I piani di faglia a cinematica inversa presentano pitch variabili tra 45° e 90°, 

inclinano tra 70° e 85° ed immergono sia verso est che verso ovest. Tali piani, alla 

mesoscala, si rinvengono principalmente nella fascia di contatto tra le unità appartenenti ai 

due domini principali dove sono frequenti delle geometrie dei piani che definiscono 

strutture di tipo flower positive.  
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Figura 57 Proiezione stereografica dei piani di faglia alla mesoscala, orientati NO-SE 
 

 

 

Figura 58 Struttura tipo flower positiva associata a tettonica trascorrente sinistra. 
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 Le strutture relative a questo sistema si associano a pieghe da propagazione di faglia 

mostranti una vergenza prevalentemente verso il quadrante sud-occidentale.  

Lo stesso sistema è caratterizzato da cinematiche trascorrenti con pitch variabili tra 0° e 

25°, e piani immergenti prevalentemente nei quadranti nord-orientali. Il verso di 

scorrimento è prevalentemente sinistro e subordinatamente mostra cinematiche trascorrenti 

destre. 

Tale sistema di faglie orientate NO-SE dislocano anche le unità del Pliocene-Pleistocene, 

ciò si evidenzia maggiormente nell’area centro meridionale, nei pressi del T.nte Santa 

Venere e dell’abitato di Cirò, tali lineamenti hanno un’immersione prevalente verso i 

quadranti orientali.   

Tali faglie, alla mesoscala, nonchè sui piani principali mostrano pitch variabili da dip-slip 

ad obliqui e cinematiche normali, inverse e subordinatamente normali a componente 

trascorrente (fig61). 

Il sistema considerato prosegue verso sud-est e sud nell’area di Cirò, dove mostra maggiore 

estensione. In quest’area, i lineamenti NO si dispongono subparalleli in una configurazione 

en èchelon fino all’altezza della foce del Torrente Lipuda. In tale area e verso sud, essi 

vengono sostituiti dai lineamenti orientati N-S e NE-SO. 

I dati relativi al sistema di faglia N-S, mostrano una significativa distribuzione nei dati 

mesostrutturali mentre risultano poco estesi i lineamenti cartografabili. 

Tale sistema presenta cinematiche trascorrenti, dirette, inverse o oblique con componente 

inversa e si associa spesso alle cinematiche puramente trascorrenti.  
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Figura 59 Proiezione stereografica dei piani di faglia alla mesoscala, orientati N-S. 
 
 

Le faglie trascorrenti hanno piani ad alto angolo di inclinazione ed immergono sia ad est 

che ad ovest. Tali faglie sono caratterizzate da cinematiche prevalentemente destre e 

subordinatamente sinistre e frequentemente mostrano piani ad andamento sinuoso e curvo 

ad immersione variabile.  Talora sullo stesso piano di questo sistema è presente sia il pitch 

orizzontale che quello dip-slip. Le relazioni cinematiche tra i due pitch e le geometrie dei 

piani definiscono strutture di tipo flower positive con frequente geometria.  

 Buone esposizioni di tale sistema sono presenti nella Formazione delle Arenarie e 

Conglomerati di Crucoli-Terravecchia ed è particolarmente diffuso lungo tutta la dorsale 

tra Crucoli e Terravecchia.  L’analisi alla mesoscala mette in evidenza come i sistemi NO-

SE e N-S trascorrenti ed inversi hanno una dominante se non esclusiva distribuzione nel 

settore di affioramento delle unità litostratigrafiche ascritte alla Falda di Cariati (Tavola 

Carta geologica).  

Lo stesso sistema N-S mostra, alla macroscala ed alla mesoscala cinematiche normali ed 

oblique. Esso risulta poco rappresentato, nell’area di Crucoli, da faglie cartografate se non 

in rami di faglia con estensione di qualche chilometro poco a sud dell’abitato stesso.  Piani 

con questa cinematica sono ben presenti nei depositi Plio-Pleistocenici affioranti lungo la 

fascia che si estende dal Fiume Nicà a Cirò. Le relazioni di sovrapposizione di indicatori 

cinematici su questo sistema testimoniano lo sviluppo di nuove faglie compatibili con il 
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campo di stress estensionale ed il riutilizzo di precedenti piani di thrust su cui viene rilevata 

una cinematica normale. 

Il sistema di faglia NE-SO è rappresentato quasi esclusivamente alla mesoscala, mentre 

diventa predominante, unitamente con il sistema N-S, nell’area di Cirò.   

 

Figura 60 Proiezione stereografica dei piani di faglia alla mesoscala, orientati NE-SO. 
 
 

Alla mesoscala presenta cinematiche trascorrenti e oblique sia destre che sinistre e spesso i 

piani presentano gli stessi caratteri geometrici del sistema N-S.  

 Spesso i piani con cinematica inversa descrivono strutture positive di tipo flower.  

Lo stesso sistema è caratterizzato da cinematiche normali o oblique ed interessa le unità del 

Plio-Pleistocene. Buone esposizioni si possono osservare nella Formazione delle 

Calcareniti e Sabbie di Cirò di età pliocenica affioranti lungo la dorsale Serra della Crogna-

Cozzo Mendola. 
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Figura 61 Faglie trascorrenti  nei depositi pliocenici. 
 
 

A sud di Cirò questo sistema con cinematica transtensiva diventa più evidente ed insieme a 

quello N-S risulta dominante fino ad intersecare, verso sud, il sistema di faglie di San 

Nicola dell’Alto. 

Meno rappresentato, anche alla mesoscala, è il sistema E-O. Esso comprende cinematiche 

trascorrenti, inverse e dirette, diventando sempre più significativo a sud di Serra del Trono 

e nell’area compresa tra Serra del Trono e Strongoli. 

 

Figura 62 Proiezione stereografica dei piani di faglia alla mesoscala, orientati E-O 
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 5.3 Lineamenti strutturali area settentrionale 

I sistemi tettonici riconosciuti alla mesoscala sono compatibili con l’orientazione di quelli 

riconosciuti alla macroscala; essi appartengono alle ultime fasi deformative che 

coinvolgono i terreni pliocenico-pleistocenici e sono costituiti da faglie dirette o 

transtensive ad alto angolo con orientazione NO-SE, N-S e NE-SO.  I principali lineamenti 

strutturali sono rappresentati da sistemi di faglia a cui è legata geneticamente l’evoluzione 

tettonica quaternaria e recente dell’area. Essi acquisiscono particolare significato 

morfotettonico nella zona di raccordo tra la dorsale Crucoli-Serra della Crogna-Cirò-Foce 

del Torrente Lipuda e l’ampia superficie terrazzata di quota 50 metri. I lineamenti 

principali sono orientati all’incirca NO-SE.  Tale sistema si raccorda verso nord alle faglie 

che bordano il margine orientale della Calabria settentrionale e si dispongono subparalleli 

in una configurazione en-èchelon fino al sistema di faglie del Pollino. L’attività come 

faglie trascorrenti sinistre viene riconosciuta almeno fino al Pleistocene medio (Turco et 

alii, 1990; Knott & Turco, 1991; Catalano et alii, 1993; Hyppolite et alii, 1994a, 1994b; 

Monaco et alii, 1995; Tortorici et alii, 1995; Schiattarella, 1998; Van Dijk et alii, 2000; 

Tansi et alii, 2007), mentre la componente verticale del movimento è da attribuire alle 

ultime fasi di sollevamento dell’Arco Calabro. Il sistema considerato assume estensioni ed 

espressioni morfostrutturali nei settori occidentali dove le faglie più importanti rigettano di 

alcune centinaia di metri le unità del riempimento del bacino rispetto al basamento 

metamorfico-cristallino del massiccio della Sila. A questo sistema sono riconducibili i 

lineamenti di estensione regionale individuabili nel sistema di faglia Campana-Umbriatico-

San Nicola dell’Alto-Pallagorio. Ancora più ad ovest, faglie e rami di faglia dello stesso 

sistema, in parte corrispondenti alla zona di faglia Petilia-Sosti (Van Dijk et alii, 2000) 

risultano sismogenetiche ed attive (Galli & Bosi, 2003). La estensione dei lineamenti 

strutturali di tale sistema è tale da determinare l’orientazione morfostrutturale NO-SE del 

settore compreso tra Cirò-Punta Alice e la bassa valle del Fiume Trionto.  
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La presenza di lineamenti di estensione regionale viene riconosciuta nell’off-shore dell’area 

considerata e la loro attività ha determinato l’individuazione e l’evoluzione dei bacini plio-

pleistocenici del margine ionico calabrese. Tali bacini (Bacino di Corigliano, Bacino 

dell’Amendolara, Bacino di Cariati-Cirò, Senatore, 1987; Romagnoli & Gabbianelli, 1990; 

Critelli et alii, 2007, 2008; Neagu et alii, 2008) risultano allungati NO-SE e sono bordati 

verso est da importanti alti strutturali che dall’alto di Amendolara si estendono verso sud-

est fino all’alto di Cirò (Critelli et alii, 2007, 2008; Muto et alii, 2007b; Neagu et alii, 

2008). Questi alti strutturali vanno allineandosi a creare una struttura più ampia orientata 

NO-SE. 

Data la continuità morfologica di tutta la dorsale e della scarpata di faglia che la delimita, è 

da ritenere plausibile che questa corrisponda, verso nord, alla prosecuzione in off-shore, del 

sistema di faglie appenniniche responsabili del confinamento verso nord dell’Arco Calabro. 

I dati indicano una geometria delle faglie, che interessano i depositi plio-pleistoceni, 

immergente verso SO con rigetti dell’ordine delle centinaia di metri e decrescenti dal basso 

verso l’alto. L’effetto della crescita della faglia è testimoniato dagli spessori variabili del 

cuneo sedimentario plio-pleistocenico.  

Verso sud, nell’area di Cirò, al sistema NO-SE, si sostituiscono lineamenti orientati da N-S 

a NE-SO. Tali sistemi rigettano verso est e sud-est le unità più alte della successione 

tortoniana di alcune centinaia di metri mettendoli a contatto con i termini basali 

serravalliani della successione. Nella zona centrale il sistema NE condiziona 

verosimilmente l’andamento del Torrente Lipuda mentre il sistema N-S assume la massima 

espressione morfologica nella Faglia Melissa-Serra Sanguigna.  
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 5.4 Tettonica area meridionale 

L’area di studio meridionale presenta un motivo strutturale che da nord a sud mantiene una 

certa regolarità. Una spessa successione sedimentaria oligo-pleistocenica poggia su un 

basamento cristallino appartenente a due diverse unità, Aspromonte e Stilo, e un melange 

caotico, noto come Argille Varicolori è interposto all’interno della successione tra i corpi 

deposizionali oligo-miocenici inferiori e i depositi serravalliano-tortoniani. Questo rapporto 

non viene sempre mantenuto, nell’area di studio, infatti, all’interno della porzione medio-

alta della valle del T. Torbido, le argille varicolori sono assenti e la successione 

serravalliano-tortoniana va a giacere direttamente, in discordanza, sulle formazioni più 

antiche e sul basamento cristallino. 

 

Figura 63 Contatto erosivo tra la successione serravalliano –tortoniana ed il basamento dell’Unità di Stilo. 
 
 

 Lo spessore delle argille varicolori aumenta da nord a sud, presso l’abitato di Stilo, a nord 

dell’area di studio, lo spessore si riduce a qualche metro, mentre a sud gli spessori 

apparenti sono di oltre 1 km (fig 64 e 65).  

Basamento Cristallino

Successione Serravalliano -
tortoniana 
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Successione miocenica 
Argille Varicolori

Successione oligo-miocenica inferiore

Successione miocenica 
Argille Varicolori

Successione oligo-miocenica inferiore

 

Figura 64 Panoramica della successione oligo-miocenica  dell’area di Caulonia. 
 

Argille Varicolori
Successione miocenica

Successione plio-pleistocenica

Argille Varicolori
Successione miocenica

Successione plio-pleistocenica

 

Figura 65 Panoramica della successione oligo-pleistocenica dell’area di Cirella. 
 
 

Le età delle litologie che compongono le argille varicolori variano dal Cretaceo al Miocene 

inferiore, mentre la messa in posto è datata al Langhiano. 

I corpi deposizionali di riempimento, in quest’area si trovano direttamente addossate sul 

cristallino e sono generalmente orientate con direzioni variabili ed immersioni 

generalmente verso i quadranti orientali. 

Le inclinazioni degli strati tendono ad aumentare con l’età dei depositi, tale aumento delle 

inclinazioni è molto più chiaramente osservabile fuori dall’area di studio, sia a nord che  a 

sud della stessa, dove è molto bene evidente un ventaglio di crescita dei corpi deposizionali 

(fig 64 e 65). 

In tale area sono presenti due discordanze stratigrafiche maggiori, una in corrispondenza 

del passaggio tra le argille varicolori e i depositi serravalliano-tortoniani e l’altra all’interno 

dei depositi messiniani. 

Tali rapporti sono confermati anche dalle stratigrafie dei pozzi Agip in offshore. 

Argnani e Possenti (2005) interpretano la geologia dell’offshore della Calabria ionica 

meridionale attraverso la taratura dei profili sismici con dati di pozzo ed osservano che il 
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basamento cristallino presenta una rampa laterale posizionata fra Capo Spartivento e 

Roccella Ionica. Questa struttura sembra responsabile del tilting osservato nella fascia di 

sedimenti affioranti a terra e della distribuzione attuale delle argille varicolori. L’unità 

serravalliano-tortoniana mostra una forte troncatura dovuta all’erosione messiniana nel 

settore sud-occidentale, posto sull’anticlinale di rampa del basamento. Gli effetti combinati 

della topografia dell’anticlinale di rampa e dell’erosione messiniana sono visibili anche in 

affioramento nella distribuzione dei sedimenti del Tortoniano-Pliocene inferiore.  

Dal lavoro di campagna effettuato, inoltre, si evince che il motivo strutturale più evidente è 

caratterizzato da strutture ad alto angolo, sia a carattere regionale che di minore estensione. 

Tali strutture, orientate prevalentemente NO-SE e NE-SO, presentano cinematiche variabili 

testimoniando riattivazioni durante le variazioni del campo di stress. 

Argille Varicolori

Basamento Cristallino

Argille Varicolori

Basamento Cristallino

 

Figura 66 Panoramica della faglia di Antonimina. 
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Tali strutture hanno prodotto la formazione di alti e bassi strutturali paralleli ai margini 

principali. I corpi deposizionali del riempimento neogenico-quaternari sono estremamente 

deformati e dislocati e presentano numerose troncature erosive e discordanze angolari 

(fig67 e fig 68). Esse testimoniano un’intensa attività tettonica che ha interessato l’area 

durante la sua strutturazione ed evoluzione bacinale.  

 

Argille Varicolori

Conglomerati messiniani

Formazione di M.Narbone

Argille Varicolori

Conglomerati messiniani

Formazione di M.Narbone

 

Figura 67 Troncature all’interno della successione oligo-pleistocenica. 
 

 

Figura 68 Onlap dei depositi pliocenici sulle Argille Varicolori. (la formazione dei Trubi risulta tiltata verso i 
quadranti orientali. 
 

Tale bacino si è sviluppato in condizioni trascorrenti transtensive, con degli sforzi 

transpressivi concomitanti, e con delle fasi di tettonica compressiva.  
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 5.5 Caratteri strutturali area meridionale 

 

I domini giaciturali delle unità rilevate presentano direzioni estremamente variabili in 

riferimento ai corpi deposizionali oligo-miocenici, in quanto l’area di studio si presenta 

estremamente dislocata sia per tettonica tangenziale che verticale. 

Una certa regolarità si ha generalmente in riferimento alla succesione plio-pleistocenica che 

presenta un trend giaciturale caratterizzato da direzioni NE-SO ed immersioni quasi 

esclusivamente verso i quadranti orientali. 

Il motivo strutturale principale è rappresentato da un sistema di faglie orientate NO-SE che 

disloca l’intera area di studio e si dispone en-èchelon formando delle depressioni e degli 

alti in asse ai lineamenti principali. 

La struttura di maggiore interesse, appartenente al suddetto sistema, è rappresentata da una 

fascia di taglio disposta a gradinata, con piani immergenti a sud e con inclinazioni molto 

elevate, che si associa alla Nicotera-Gioiosa fault-zone (fig69), struttura di rilevanza 

regionale alla quale in letteratura viene attribuita generalmente una cinematica trascorrente 

destra e diretta. 
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Massiccio delle Serre

Piani della Limina

Massiccio delle Serre

Piani della Limina

 

Figura 69 Particolare delle faccette triangolari poste lungo il versante meridionale del Massiccio delle  Serre  
Nicotera –Gioiosa   
 
 

Tale struttura tettonica delimita, a nord, la stretta di Siderno, ribassando la porzione 

meridionale dell’area rispetto al dominio delle Serre e dislocando sia il basamento che i 

corpi deposizionali oligo-pleistocenici. Questi ultimi vengono ribassati rispetto alla catena, 

l’espressione morfostrutturale più evidente è data dalla valle del T. Torbido. 

Il trend delle strutture tettoniche orientate NO-SE è ben rappresentato in tutta l’area di 

studio ed è molto diffuso anche a sud dove si incontra la Molochio-Antonimina (fig.66), 

un’altra struttura a carattere regionale, questa volta con caratteristiche di trascorrente 

sinistra, la stessa borda a sud il graben di Gerace-Antonimina.  

L’altro sistema tettonico che caratterizza l’area di studio è rappresentato da strutture con 

trend NE-SO che sono per lo più associate a cinematiche che suggeriscono due tipologie 

principali di tettonica: una compressiva, con asse di raccorciamento orientato NO-SE, che 

ha portato ad una tettonica d’inversione con formazione di thrust con vergenza orientale e 

di back thrust, con vergenza delle strutture verso la catena; Una estensionale 
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corrispondente alle fasi in cui si approfondiva il bacino e alle ultime fasi di sollevamento 

dell’Arco Calabro. Questi thrust presentano spesso geometria spesso di tipo flat e ramp.  

 

Figura 70 Faglia inversa all’interno della successione  oligocenica. 
 

Questo tipo di strutture interessano fortemente i corpi deposizionali oligo-miocenici ed il 

basamento cristallino e producono strutture quali raddoppi con vergenza nord-occidentale e 

pieghe con asse perpendicolare alla direzione di massimo raccorciamento. 

Queste strutture interessano anche la successione del Miocene superiore-Pleistocene,  

anche se con evidenze molto meno accentuate e si esplicano attraverso il tilting delle 

successioni e la loro dislocazione. 
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Figura 71 Faglia inversa all’interno della successione pliocenica inferiore. 
  

Tali piani vengono riattivati come faglie dirette o sono rigettati da piani con la stessa 

orientazione a partire dal Pleistocene inferiore. 

I sistemi N-S ed E-O non hanno la stessa diffusione statistica dei precedenti ed hanno 

anche una minore espressione morfostrutturale. 

Il sistema E-O è caratterizzato da cinematiche per lo più di tipo trascorrente ed inversa ed 

ha una maggiore rilevanza nella porzioni settentrionale e occidentale dell’area. 

Il sistema N-S è caratterizzato da cinematiche trascorrenti, inverse ed è molto evidente la 

presenza di piani di neoformazione con  cinematica diretta. 

Le strutture plicative spesso sono rappresentate da pieghe generalmente ad ampio raggio 

con assi orientati maggiormente nel quadrante NE-SO; testimonianze di tali strutture si 

hanno sia a nord, in sinistra idrografica del T. Torbido, che nell’area tra Portigliola e 

Gerace.     

 

Figura 72 Pieghe all’interno della successione plio-pleistocenica nei pressi dell’abitato di Gerace. 
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Un’altra famiglia di pieghe presentano assi con orientazione E-O o SE-SO e plunge 

variabili.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 73 Plot assi di piega area sud 
 
 
Alla mesoscala i sistemi di faglia dominanti rispecchiano le strutture che caratterizzano 

l’area a grande scala; sono essenzialmente due, uno è orientato NO-SE, l’altro appartiene al 

sistema NE-SO, tali sistemi sono diffusi omogeneamente in tutta l’area di studio. Il primo è 

caratterizzato soprattutto da cinematiche trascorrenti e dirette.  

 

Sistema NO-SE
NO-SE inverso NO-SE trascorrente destro NO-SE trascorrente sinistroNO-SE diretto

Sistema NO-SE
NO-SE inverso NO-SE trascorrente destro NO-SE trascorrente sinistroNO-SE diretto
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Tali piani, alla mesoscala, si rinvengono diffusamente in tutta l’area ed in particolare a nord 

nella fascia di contatto tra le unità appartenenti ai domini cristallini delle Serre e le 

successioni di riempimento di bacino e nella porzione meridionale dell’area di Gerace-

Antonimia. I piani a cinematica trascorrente hanno movimento sia destro che sinistro e 

pitch variabili tra 45° e 0°, inclinano tra 70° e 90° ed immergono dominatamente a sud-

ovest nella porzione nord dell’area. Nella parte restante le immersioni sono variabili. Tale 

sistema di faglie, orientate NO-SE, disloca tutte le litologie presenti, anche le unità del 

Pliocene-Pleistocene; ciò si evidenzia sia  nella porzione settentrionale dell’area di studio 

che in quella meridionale. 

In alcuni casi si sono individuati piani caratterizzati da cinematica transpressiva, come a 

nord, nei pressi dell’abitato di Roccella, tali strutture provocano locali accavallamenti delle 

argille varicolori sui depositi pliocenici. 

A sud questo sistema si rinviene nei depositi plio-pleistocenici, come nell’area di Gerace, 

Siderno sup. e Portigliola. Su questi piani si sono riscontrati cinematismi diretti con pitch 

variabili tra 45 e 90° come testimoniato sia dalla sovrapposizione di strie e sia da piani di 

neoformazione. Le strutture relative a questo sistema si associano a pieghe da propagazione 

di faglia mostranti una vergenza prevalentemente verso i quadranti orientali ed in secondo 

luogo verso quelli occidentali.  

Tale motivo strutturale si ripete da nord a sud e si evidenzia notevolmente anche nell’area 

di Antonimia. In questa zona i piani hanno cinematica prevalentemente transtensiva, e 

l’espressione morfostrutturale di maggiore importanza è rappresentata dal graben di 

Antonimia. 

Il sistema di faglia NE-SO è ben rappresentato sia a grande scala che alla mesoscala.  
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NE-SO inverso NE-SO trascorrente destro NE-SO trascorrente sinistroNE-SO diretto

Sistema NE-SO

 

 

Alla mesoscala presenta cinematiche inverse, trascorrenti, sia destre che sinistre con 

immersioni verso la catena ed orientali ed interessa anche i termini pliocenici. Lo stesso 

sistema è caratterizzato da cinematiche normali od oblique ed interessa anche le unità del 

Plio-Pleistocene. Buone esposizioni si possono osservare lungo tutta la fascia costiera e a 

ridosso del crinale dell’Aspromonte. Tale sistema presenta delle cinematiche inverse ed è 

rappresentato da thrust e back thrust; questi sono stati rilevati soprattutto nella successione 

che dal basamento cristallino arriva ai depositi oligo-miocenici. 

Evidenze si hanno anche nei depositi pliocenici con formazione di fault propagation fold 

soprattutto visibili nell’area a nord dell’abitato di Siderno. 

 I dati relativi al sistema di faglia E-O, mostrano una significativa distribuzione nei dati 

mesostrutturali mentre risultano poco estesi i lineamenti cartografabili. 

 

Sistema Est -Ovest

E-O inverso E-O trascorrente.destroE-O diretto E-O trascorrente snistro

 

Tale sistema E-O presenta cinematiche trascorrenti e inverse ed è visibile soprattutto nella 

porzione settentrionale e occidentale dell’area di studio. 
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Meno rappresentato, anche alla mesoscala, è il sistema N-S maggiormente diffuso nell’area 

tra il T. Torbido ed Agnana, esso comprende cinematiche trascorrenti, inverse e dirette. 

N-S inverso N-S trascorrente destro N-S trascorrente sinistroN-S diretto

Sistema N-S
N-S inverso N-S trascorrente destro N-S trascorrente sinistroN-S diretto

Sistema N-S

 

Tutti i sistemi sono interessati da cinematismi diretti che si sovrappongono a quelli già 

esistenti o si riscontrano su piani di neoformazione prodotti dal sollevamento pleistocenico 

dell’Arco Calabro. 

Un discorso a parte deve essere fatto per la porzione ricadente sul versante tirrenico in cui 

sia alla mesoscala che a scala maggiore dominano due sistemi principali e cioè, il sistema 

N-S e il NE-SW con cinematismi diretti che hanno la loro massima espressione morfo 

strutturale nella Faglia di Cittanova. 
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  5.6 Lineamenti Strutturali area meridionale 

 

I sistemi tettonici riconosciuti alla mesoscala sono compatibili con l’orientazione di quelli 

riconosciuti alla macroscala; essi hanno caratterizzato l’area nella sua evoluzione tettono- 

stratigrafica fino alla configurazione attuale, che si è strutturata nelle ultime fasi 

deformative. Tali sistemi sono sia dovuti a neoformazione sia a riattivazione sui vecchi 

piani e sono costituiti da faglie dirette o transtensive ad alto angolo con orientazione 

prevalente NO-SE e NE-SO.   

I principali lineamenti strutturali sono rappresentati quindi da sistemi di faglia a cui è legata 

geneticamente l’evoluzione tettonica quaternaria e recente dell’area. Essi acquisiscono 

particolare significato morfotettonico sia riguardo i segmenti orientati NE-SO, che 

determinano il sollevamento del massiccio cristallino rispetto al bacino di sedimentazione e 

dislocano i termini della successione oligo-pleistocenica, sia dai sistemi di faglia orientati 

NO-SE che interessano, da nord a sud, l’area con le espressioni morfologiche maggiori a 

nord e a sud e che la caratterizzano come una depressone definita generalmente in 

letteratura Stretta di Siderno.  

Al sistema NE-SO sono riconducibili dei lineamenti di estensione regionale individuabili 

nel sistema di faglie in asse alla catena che nell’area ionica ha agito come un sistema sul 

quale si sono alternati nella storia bacinale sia fenomeni estensionali sia compressivi . 

Tale sistema risente della tettonica estensionale pleistocenica che ha la sua massima 

espressione ancora più ad ovest, nel sistema di faglie sismogenetiche che bordano ad 

oriente il Bacino di Gioia Tauro e ribassano la successione di riempimento bacinale mio-

pleistocenica rispetto al massiccio cristallino delle Serre-Aspromonte (Galli and Bosi, 

2002). 
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Figura 74 Prospettiva 3D del verante calabro dello Stretto di Messina;Monaco et al 2008. 
 

 

Figura 75 Panoramica da ovest dei rami di faglia appartenenti alla struttura principale definita in letteratura 
Faglia di Cittanova. 
 

Il sistema NE-SO è caratterizzato da faglie che immergono prevalentemente verso lo ionio, 

nella zona di raccordo delle due fasce di taglio principali orientate NO-SE, quella a nord, 

nell’area del T.Torbido e quella a sud comprendente gli abitati di Antonimia-Gerace-

Agnana.   

L’altro sistema maggiore, orientato NO-SE, si associa a quello costituito dalla Nicotera- 

Gioiosa  fault zone che verso nord borda la fossa tettonica di Siderno. 

Questa appartiene al sistema di bacini trasversali alla catena, la componente verticale del 

movimento è da attribuire alle ultime fasi di sollevamento dell’Arco Calabro.  

 Il sistema assume estensioni ed espressioni morfostrutturali notevoli nel settore 

considerato, dove le faglie più importanti rigettano di alcune centinaia di metri le unità del 

riempimento del bacino rispetto al basamento cristallino.   
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I sistemi descritti trovano conferma negli studi di geologia marina compiuti negli ultimi 

anni; essi individuano nello Ionio sia i lineamenti tettonici descritti che le pieghe ad asse 

NE-SO che deformano la copertura messiniano-pliocenico-quaternaria (Selli, 1975). 
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CAPITOLO VI -Discussione 

Lo scopo del lavoro di questo progetto di ricerca è stato quello di studiare due bacini 

sedimentari rappresentativi della Calabria ionica settentrionale e meridionale al fine di 

definire i rapporti tra l’architettura dei bacini terziari e la loro evoluzione tettono-

stratigrafica, in relazione all’assetto regionale in cui ricadono. E’ stato inoltre effettuato un  

confronto ed una correlazione dell’evoluzione degli stessi. 

Lo studio si è articolato in diverse fasi: 

 

• Studio e interpretazione dalle foto aeree; 

 

• Rilevamento geologico di campagna, su base topografica al 10.000; 

 

• Rilevamento geologico strutturale alla mesoscala; 

 

• Realizzazione di carte e sezioni geologiche; 

 

• Caratterizzazione delle geometrie e dello stile deformativo; 

 

 

Tale studio è stato intrapreso in quanto l’Arco Calabro durante la sua strutturazione,  ha 

evidenziato stili deformativi che presentano notevoli differenze tra i suoi diversi settori, in 

particolar modo una differenziazione di tali fenomeni può essere fatta tra il settore 

settentrionale e meridionale e tra il margine tirrenico e quello ionico della Calabria. 

Dal Tortoniano, questo settore di orogene assume una configurazione tettonica 

caratterizzata dalla presenza, da ovest verso est, di un bacino in forte estensione (Bacino 
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Tirrenico) caratterizzato da fenomeni di rifting fino alla quasi oceanizzazione, con 

significato di back arc basin (Scandone,1979), che produce una rotazione antioraria 

dell’intera catena che continua ad accavallarsi sui domini orientali.  

Critelli (1999) Critelli (1999) 
 

Figura 76 
 

L’Arco Calabro si formava quindi, a nord dall’impilamento di thrust dei domini Alpini e 

Tetidei che si sovrapponevano alla piattaforma carbonatica mesozoica appenninica mentre 

a sud si verificava l’accavallamento dei domini alpini sulla crosta oceanica ionica. 

Tale strutturazione veniva accompagnata dalla migrazione verso SE  dell’Arco Calabro; in 

tale fase i fenomeni di thrusting migravano da NO verso SE ed erano sostituiti, nei settori 

interni dell'Arco, dalle strutture estensionali connesse con il rifting tirrenico (Tortorici, 

1981; Tortorici, 1982; Moussat et al.,1986; Moretti & Guerra, 1997; Turco & Malito, 1988; 

Turco et al., 1990; Rossettiet al., 2001). 

Durante tale evoluzione si verificavano movimenti di trascorrenza destra e sinistra lungo 

svincoli cinematici orientati NO-SE rispettivamente nel settore meridionale e settentrionale 
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(Knott and Turco, 1991). Tali strutture dislocano l’Arco Calabro e sono responsabili della 

suddivisione strutturale neogenica dell’avampaese appenninico e dell’Arco Calabro. 
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6.1 Settore Settentrionale 

 

Nel settore settentrionale, dal Tortoniano, una dislocazione verso est del fold thrust belt 

nell’Appennino meridionale è responsabile di bruschi cambiamenti paleogeografici, che 

includono la deformazione del margine dell’Adria e lo spostamento verso est del Sistema di 

Bacino di Foreland (e.g., Critelli 1999). Durante il Tortoniano inferiore-Messiniano, il 

Sistema di Bacino di Foreland dell’Italia meridionale è caratterizzato da una progressiva 

traslazione verso est dei depocentri, dal massimo uplift con esumazione e denudazione dei 

terreni dell’Arco Calabro e dall’ iniziale rifting del nascente back-arc tirrenico (Critelli 

1999). 

 Barone et al 2008Barone et al 2008  

Figura 77 

I Bacini di Crotone e di Rossano rappresentano la porzione interna del Sistema di Foreland 

miocenico dell’Italia Meridionale (Cello et al., 1981; Bonardi et al., 1982), la successione 
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basale mostra caratteristiche di depozona di wedge top (DeCelles and Giles, 1996; Critelli, 

1999) in cui l’interazione tra le variazioni del livello marino e l’evoluzione tettonica 

regionale, si evidenzia attraverso le maggiori unconformity. 

La chiave degli eventi geologici consiste proprio nella propagazione di thrust correlata con 

la migrazione verso est del fronte orogenico durante il Serravalliano-Tortoniano. Questa 

fase era seguita da un progressivo cambiamento da uno stile tettonico da thrust frontali 

responsabili della dislocazione dei primi bacini di wedge-top ed in seguito da un 

partitioning  bacinale plio-pleistocenico. L’architettura e la storia tettonica dei Bacini nord-

orientali dell’Arco Calabro sono il risultato di fasi tettoniche registrate nelle inversioni 

bacinali ed aventi meccanismi transtensivi e transpressivi (Van Dijk et al. 2000), con 

evidenze anche nei bacini peritirrenici (Colella 1995; Muto and Perri 2002; Tansi et al. 

2007). Nel settore settentrionale si può ipotizzare, proprio per l’accostamento di 

successioni bacinali autoctone (rossanese e crotonese) e alloctona (Falda di Cariati), 

l’individuazione, durante il Serravalliano-Tortoniano, di bacini sedimentari sviluppatisi in 

diversi contesti. Un bacino più interno impostatosi sulle unità dell’Arco Calabro di cui il 

margine occidentale è affiorante, ed un bacino più esterno impostatosi sulle unità Sicilidi e 

sul flysch di Albidona. A partire dal Tortoniano, parte del bacino più esterno viene 

coinvolto e deformato da thrust retrovergenti e lembi dello stesso si accavallano sulle unità 

del Tortoniano superiore del bacino più interno.  

Pertanto, la Falda di Cariati avrebbe così il significato di un retroscorrimento, di età 

tortoniana, legato alle fasi accrezionarie del Miocene medio-superiore che ripartiscono il 

sistema di bacino di foreland dell’intersezione Appennino meridionale-Arco Calabro 

settentrionale (CRITELLI, 1999). Per la sua successione sedimentaria, la Falda di Cariati 

avrebbe molte analogie tettonostratigrafiche con le successioni sedimentarie dell’area 

dell’alto ionio calabro-lucano (ZUPPETTA et alii, 1984; MOSTARDINI & MERLINI, 
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1986; PATACCA & SCANDONE, 1987, 2001; CARBONE & LENTINI, 1990; CINQUE 

et alii, 1993; CRITELLI, 1999) in cui sulle successioni della Formazione di Albidona e 

della parte alta delle Unità Sicilidi, costituite dalla Formazione delle Argille Scagliose e 

dalle Arenarie di Colle Cappella, si appoggiano successioni conglomeratico-arenacee 

torbiditiche del Serravalliano-Tortoniano della Formazioni di Oriolo Auct. (VEZZANI, 

1967) e della Formazione dei Conglomerati di Nocara (ZUPPETTA et alii, 1984; 

CRITELLI et alii, 1995). Delle analogie si hanno con l’area dell’alto ionio calabro-lucano, 

infatti, anche qui la Catena Appenninica presenta una forte delaminazione in scaglie 

tettoniche che coinvolgono le Unità Sicilidi con le principali falde di Metaponto e Rocca 

Imperiale (CARBONE & LENTINI, 1990) e sono documentati importanti retroscorrimenti 

(backthrust) di Unità Sicilidi (MOSTARDINI & MERLINI, 1986; CARBONE & 

LENTINI, 1990).  Nell’insieme, la messa in posto delle diverse unità tettoniche 

appenniniche creano una struttura di tipo thin-skinned costruita tra il Burdigaliano-

Langhiano e il Pleistocene inferiore che costituisce la struttura dell’Avanfossa Bradanica-

Golfo di Taranto (MOSTARDINI & MERLINI, 1986; CASERO et alii, 1988; CASNEDI, 

1988; CARBONE & LENTINI, 1990; ROURE et alii, 1991; PIERI et alii, 1996) del 

sistema di bacino di foreland attuale dell’Italia meridionale (PATACCA & SCANDONE, 

1987, 2001; CRITELLI, 1999). 

L’evoluzione del Settore Settentrionale dell’Arco Calabro si verifica quindi, a partire dal 

Tortoniano, con  una catena interna in sollevamento, in cui lungo il suo margine esterno la 

subsidenza favoriva l’accumulo di una spessa successione Tortoniano-Quaternaria (più di 

3300 metri di spessore) dominatamente silicoclastica depositata nella depozona di wedge-

top (Bacino di Rossano e Crotone) (Barone et al., 2008). 

L’area fonte del Bacino di foreland era costituita dal vicino basamento cristallino 

(plutonico e metamorfico) e dalla sua associata copertura Mesozoica –miocenica inferiore. 



 164

In tale settore le unità neogeniche poggiano direttamente su un basamento paleozoico 

costituito da rocce plutoniche e metamorfiche o sulla sua  copertura mesozoica e sulle unità 

oligoceniche-mioceniche inferiori (Formazione di Paludi).  

Le unità serravalliano-messiniane si depositano all’interno di due distinti  depocentri e cioè 

i Bacini di Rossano e Crotone. Durante il Serravalliano –Tortoniano si verifica la 

subsidenza e la sedimentazione di una successione trasgressiva che poggia sul basamento, 

al di fuori dell’area di studio anche sui depositi più antichi, e consiste in un conglomerato 

basale che verso l’alto passa ad arenarie di mare basso, ad arenarie di piattaforma e 

scarpata, argille e marne.  

Le successioni stratigrafiche di riempimento che compongono le diverse unità individuate 

durante il lavoro di rilevamento sono costituite, partendo dalla base della successione da: 

Un basamento cristallino sul quale poggia una successione trasgressiva conglomeratico-

arenaceo-argillosa di età serravalliano-tortoniana ascrivibile alle Unità stratigrafiche del 

Bacino Crotonese e Rossanese. 

Sulla precedente poggia, per contatto tettonico, una successione ascrivibile alle Unità 

stratigrafiche della “Falda di Cariati” (RODA 1967, VAN DIJK et alii, 2000)  ed aventi età 

oligo-miocenica caratterizzata alla base da una successione pelagica del Membro superiore 

Argillitico della Formazione delle Argille Scagliose Auct. (OGNIBEN, 1969), sul quale 

poggiano, in discordanza, due successioni continue caratterizzate da un trend thinning and 

fining di età oligo-miocenica; la stessa presenta lo sviluppo massimo nella porzione 

settentrionale dell’area di studio, compresa tra il T. Arso ed il F. Nicà.  

Al tetto delle successioni appartenenti alla “Falda di Cariati” poggiano in discordanza le 

successioni sedimentarie plio-pleistoceniche.  

In tale area è stato quindi individuato un elemento tettonico principale costituito dal 

contatto tettonico tra le formazioni serravalliano-tortoniane dei bacini crotonese e rossanese 

e dalle unità oligo-mioceniche ascritte alla “Falda di Cariati”. Tale contatto tettonico 
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avviene quasi sempre tra la formazione delle Argille con Arenarie di Scala Coeli-Monte 

Caciocavallo, talora sovrastante l’Unità delle Argille Varicolori ed i termini argillosi della 

Formazione delle Argille Marnose del Ponda.   

Le successioni afferenti alla “Falda di Cariati” presentano lo sviluppo massimo nella 

porzione settentrionale dell’area di studio, compresa tra il T.Arso ed il F.Nicà.  

La successione appartenente ai Bacini di Rossano–Cirò si presenta continua in tutta l’area 

di studio, con variazioni locali di facies, lungo una fascia orientata all’incirca NO-SE, si ha, 

inoltre, una notevole variazione sia negli spessori che nell’estensione areale che aumentano 

notevolmente da nord a sud, intercalata in tale successione si trovano dei livelli di Argille 

Varicolori.  

Questa successione accumulatasi nel bacino durante il progressivo flexural bending del suo 

margine esterno, corrisponde al fianco esterno del Massiccio Silano, affetto da esumazione, 

uplift e tettonica estensionale iniziata nel tardo Oligocene (Thomson 1994). 

Durante il tardo messiniano, l’attività tettonica era caratterizzata da ulteriori sviluppi di 

thrust e pieghe correlate ai thrust, lo stile tettonico cambia dal Pliocene medio con lo 

sviluppo di tear fault ad alto angolo correlate ad una shear zone nell’intero Arco Calabro 

settentrionale (Knott and Turco 1990; Catalano et al. 1993; Van Dijk et al. 2000; Tansi et 

al. 2007).   

L’associazione di faglie e la loro compatibilità cinematica definiscono una zona di taglio 

orientata all’incirca NO-SE che raggiunge la sua espressione in strutture di primo ordine 

rappresentate da un sistema di faglie appenniniche.   

Lungo la Rossano–S.Nicola fault zone i movimenti trascorrenti  sinistri erano responsabili 

di una intensa dislocazone laterale del Tortoniano-Messiniano, la progressiva separazione 

dei  bacini di Crotone, Rossano comincia nel tardo Messiniano e veniva accompagnata da 

progressiva estrusione e inversione della successione basale serravalliano-tortoniana (alto 

strutturale di Cirò). 
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L’upthrust formatosi nell’area di Cirò si è sviluppato lungo un allineamento principale 

orientato NO-SE, faglia Cirò-San Morello, una composita zona di faglia che presenta 

cinematica prevalentemente trascorrente sinistra a componente inversa e mette a contatto la 

successione del Miocene superiore con i termini della “Falda di Cariati”.  

Le unità dell’hanginwall esibiscono una spiccata deformazione caratterizzata da strutture 

plicative e thrust che non trovano continuità e corrispondenza nei settori occidentali 

dell’area. 

Le strutture plicative evidenziano una deformazione polifasica che interessa l’intera 

successione miocenica. Le strutture più antiche rappresentate da un’associazione strutturale 

di pieghe e di thrust orientati NO-SE ed immergenti prevalentemente verso i quadranti 

orientali, sono da ascrivere alle prime fasi deformative che portano all’accavallamento dei 

termini basali della successione ascritta alla “Falda di Cariati” ed in parte del suo substrato. 

Le prime fasi deformative avvenivano già durante il Tortoniano superiore e possono essere 

considerati come backthrust associati a strutture frontali e più esterne del sistema di wedge-

top miocenici. 

Il sistema trascorrente è stato attivo a più riprese e ad esso sono associati thrust 

transpressivi con trend N-S e NE-SO cronologicamente propagatisi da sud verso nord; al 

sistema principale si associano thrust ad alto angolo orientati N-S e NE-SO dovuti a 

transpressione. I thrust orientati N-S nell’insieme costituiscono strutture tipo flower 

positive o singoli thrust a vergenza prevalentemente occidentale. Tali strutture si 

evidenziano soprattutto nella zona di contatto tra le due successioni.  

 Mentre nell’area di Crucoli e Cirò la sovrapposizione avviene sulle porzioni del 

Tortoniano superiore, a nord, mentre lo stesso sistema principale disloca e deforma i 

termini del Messiniano alto del bacino di Rossano. Ai thrust orientati N-S, che si dipartono 

dalla faglia  trascorrente principale, si associano anticlinali di tipo fault propagation fold in 

cui il forelimb della anticlinale dell’hangingwall viene attraversata dalla superficie di 



 167

taglio. La compressione responsabile di tali strutture avrebbe agito particolarmente durante 

il Pliocene inferiore-medio, in virtù delle successioni che coinvolge verso nord 

(riempimento messiniano del bacino di Rossano), ma anche per la presenza di una forte 

lacuna stratigrafica pliocenica nelle aree dell’immediato off-shore. In tali aree, infatti, si 

hanno solo i termini calcarenitico-argillosi del Pliocene superiore e del Pleistocene 

trasgressivi direttamente sulla successione del Miocene medio. Un’ulteriore pulsazione del 

sistema trascorrente principale si verifica nel Pliocene ed è testimoniata sia dalle 

mesofaglie esistenti, sia dal tilting verso est che subisce la successione del Pliocene 

superiore-Pleistocene inferiore. 

Dal Pleistocene medio-superiore in poi, la tettonica dell’area è di tipo estensionale e ciò 

provoca la formazione di dislocazioni ad orientazione preferenziale N-S, NO-SE e NE-SO.  

L’ultimo evento deformativo che ha interessato l’area è caratterizzato dall’associazione di 

sistemi di faglie dirette. Tali strutture si riscontrano nei depositi del Pliocene sup., fino ad 

interessare i depositi pleistocenici terrazzati. Le famiglie di faglie hanno principalmente 

picth variabili da 70 a 90°, che talora si sovrappongono a picth trascorrenti.  

In definitiva, dagli studi effettuati si può affermare che il contatto della Falda di Cariati è di 

tipo tettonico da sovrascorrimento sulla Formazione delle Argille Marnose del Ponda e 

sulla Formazione Argilloso-Arenacea e sul Tripoli del Bacino rossanese. Questi contatti 

indicano che la messa in posto della Falda di Cariati avvieve in modo polifasico, partendo 

dal Tortoniano. 

Ulteriori accomodamenti tettonici di termini litostratigrafici della Falda di Cariati portano il 

suo accavallamento sulle unità post-evaporitiche del Messiniano delle Formazioni delle 

Sabbie Marnose di Garicchi e della Molassa di Palopoli del bacino rossanese. Questa nuova 

ripresa del sovrascorrimento sembra essere legata ad eventi transpressivi legati alla 

tettonica trascorrente che produce la sua massima attività nel Pliocene. 
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Tali strutture sono orientate prevalentemente N-S e NE-SO e sono prodotte da un’ 

associazione di sistemi di faglie trascorrenti associate ad una fascia di taglio o ad una 

master fault orientata NO-SE.  

Considerando il modello deformativo per una zona di taglio trascorrente, orientata NO-SE 

(Hanchock,1985), le faglie appartenenti alle famiglie NO-SE, hanno cinematismi 

trascorrenti, con movimento sintetico alla fascia di taglio principale; il sistema N-S è 

rappresentato da faglie oblique e inverse; il sistema E-O ha lo stesso senso di movimento 

delle faglie maggiori, le NE-SO, rappresentano le R’, con senso di trascorrenza destra. 

  L’analisi di superficie e le correlazioni con alcuni pozzi posti nell’immmediato off-shore 

inducono, inoltre, evidenziano un contatto tettonico ad alto angolo tra le due successioni 

bacinali, con piani che diventano sempre più a basso angolo nei livelli più superficiali. Tale 

geometria indicherebbe l’esistenza di una struttura di tipo flower legata alla trascorrenza 

sinistra. La struttura, di cui affiorerebbe solo il lembo retroscorso, sarebbe radicata nell’off-

shore antistante, e sarebbe  responsabile della individuazione di alti strutturali ed estrusione 

di porzioni bacinali e relativo substrato, a partire dal Tortoniano superiore.   
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6.2 Settore meridionale 

Nel Mediterraneo la convergenza tra la placca Africana e quella Europea si esprime 

attraverso subduzione e parziale obduzione della crosta oceanica tetidea, tranne che nel 

Bacino Ionico e nel Mediterraneo orientale dove residui di crosta oceanica tetidea 

persistono (Cavazza et al. 2004).  

Dall’ Oligocene medio tale settore è caratterizzato da fenomeni di pulsazione e da 

inversioni tettoniche che hanno portato alla strutturazione di un sistema di Bacini di pull 

apart aventi trend NO-SE. (Moussat, 1983; Boccaletti et al., 1984; Van Dijk and Okkes, 

1988, 1990, 1991). 

L’elemento strutturale di primaria importanza dell’area studiata è caratterizzato sia dalla 

presenza di faglie orientate prevalentemente NO-SE e NE-SO che dalla presenza di un 

intervallo, più o meno continuo, di Argille Varicolori che separano la successione oligo-

miocenica dalla successione mio-pleistocenica. 

All’interno del bacino di forearc Calabro Ionico, lungo il margine considerato si sono 

depositati più di 2000m di depositi oligo-quaternari (Cavazza e DeCelles, 1998), tale 

successione definisce appunto il bacino Calabro-Ionico interpretato come un bacino di 

avan-arco nel sistema subduttivo dell’Arco Calabro (Weltje, 1992; Cavazza et al., 1997).  

 

Le Unità stratigrafiche distinte sono, partendo dal basso:  

Calcari e dolomie di età giurassico-cretacea; 

Formazione di Palizzi; 

Formazione di Pignolo; 

Formazione di Stilo-Capo d’Orlando; 

Argille Varicolori; 

Successione Serravalliano-Tortoniana; 

Depositi messiniani; 
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Formazione dei Trubi; 

Formazione di Monte Narbone; 

Conglomerati e sabbie pleistocenici; 

 

Le formazioni oligoceniche di Palizzi e di Pignolo sono interpretate come due Sequenze 

deposizionali trasgressive (Cavazza, 1997) e si collocano alla base della successione 

bacinale; in particolare la Formazione di Palizzi affiora in lembi estremamente esigui. 

Nella maggior parte dell’area  la successione basale è rapresentata dalla Formazione di 

Stilo Capo d’Orlando, la cui deposizione si verificava all’interno di un  thrust top Basin 

(Bonardi et al., 2003), la stessa è costituita da prodotti derivati dall’erosione dell’Unità 

dell’Aspromonte  e di Stilo (Thomson, 1994; Cavazza, 1997). 

Tale formazione è un’unità silicoclastica costituita, nell’area di studio e in tutta la Calabria 

meridionale, da una serie di grandi corpi conglomeratici grossolani rappresentanti il 

riempimento di canyons sottomarini e dai corrispondenti depositi di scarpata e di 

tracimazione (Cavazza e De Celles, 1993). 

      Le Argille Varicolori separano le successioni oligo-mioceniche da quelle più giovani.  

Lo spessore delle AAVV aumenta da nord verso sud, nell’area di Stilo, a nord dell’area di 

studio, lo spessore si riduce a qualche metro, mentre a sud gli spessori apparenti sono di 

oltre 1 km. Le età delle litologie che compongono le AA VV variano dal Cretaceo al 

Miocene inferiore mentre la messa in posto è datata al Langhiano. 

La successione serravalliano-tortoniana giace in discordanza sulle rocce più antiche e talora 

direttamente sul basamento. Corrisponde in parte alle «arenarie a Clipeastri» di Cortese 

(1895), in continuità si passa alla formazione del Tripoli che affiora in lembi esigui con 

spessori di 15m, verso l’alto si passa al Calcare di base affiorante in tutta l’area di studio. 

In discordanza, con un forte contatto erosivo si passa ai conglomerati messiniani, che sono 

stati interpretati come depositi di conoidi alluvionali dominati da processi trattivi (De 
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Celles & Cavazza, 1995). Sono principalmente clasto-sostenuti ed i componenti sono 

rappresentati da graniti e metamorfiti di medio/basso grado con quantità subordinate di 

carbonati mesozoici (De Celles & Cavazza, 1995). 

I corpi deposizionali di riempimento sono orientati con direzioni variabili ed immersioni 

generalmente verso i quadranti orientali e le inclinazioni degli strati tendono ad aumentare 

con l’età dei depositi. Tale aumento delle inclinazioni è molto più chiaramente osservabile 

fuori dall’area di studio in oggetto, sia a nord che a sud della stessa, dove è molto bene 

evidente un ventaglio di crescita quasi indisturbato dei corpi deposizionali di riempimento. 

Le strutture tettoniche aventi orientazione NO-SE attraversano l’area ed hanno massima 

espressione morfostrutturale nella faglia Molochio-Antonimina. La stessa faglia borda a 

sud il graben di Gerace-Antonimina. Il sistema è rappresentato a nord dalla faglia Nicotera 

– Gioiosa che rappresenta una struttura a carattere regionale con caratteristiche di 

trascorrente destra. Essa borda a nord la Stretta di Siderno e definisce il versante 

meridionale delle Serre.  

In alcuni casi si sono individuate strutture caratterizzate da cinematiche transpressive 

orientate NO-SE, come a nord, nei pressi dell’abitato di Roccella, in cui si ha 

l’accavallamento delle Argille Varicolori sui depositi zancleani. I caratteri cinematici e 

geometrici di faglie appartenenti a tale sistema indicano una loro attivazione, a più riprese, 

come faglie transpressive. Nell’offshore appena a sud dell’area, faglie regionali quali la 

Bovalino-Bagnara (Del Ben et al., 2008), mostrano caratteri strutturali di faglie 

transpressive orientate NO-SE che hanno generato strutture positive perpendicolari al trend 

principale dell’asse del prisma di accrezione di questo settore. 
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Figura 78 Profilo sismico in off-shore raffigurante la Faglia Bovalino-Bagnara avente orientazione NO-SE 
e cinematismo trascorrente sinistro.Del Ben et al.,  2008. 

  

L’altro sistema tettonico che caratterizza l’area di studio è rappresentato da faglie con trend 

NE-SO. Tale sistema presenta per lo più cinematiche e geometrie che testimoniano: una 

tettonica compressiva, con asse di raccorciamento orientato NO-SE, che ha portato ad 

inversione tettonica e formazione di thrust con vergenza orientale e di back thrust.  

Le strutture plicative spesso sono rappresentate da pieghe ampie generalmente coassiali con 

i sistemi di thrust NE-SO. Evidenze di queste strutture si hanno anche nei depositi 

pliocenici in cui si riconoscono geometrie di  tipo fault propagation fold caratterizzate da 

vergenza orientale. 

Le Argille Varicolori rivestono un ruolo di particolare importanza all’interno della 

successione oligo-miocenica, infatti, una delle fasi più importanti da associare al sistema 

NE-SO è la messa in posto delle Argille Varicolori verificatasi a partire dal Langhiano. 
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Tale messa in posto è dovuta allo sviluppo di un backthrust del basamento a cui si associa 

una anticlinale da rampa.  

Tale affermazione trova riscontro nei dati di prospezione sismica in off-shore e dai dati di 

pozzo Agip. I profili sismici multicanale, appartenenti alla zona commerciale “F”, copre la 

piattaforma ionica della Calabria meridionale, estendendosi fino ad una profondità di 900 

m. In particolare, il pozzo Loredana 1, ubicato nella parte meridionale dell’area di studio, 

raggiunge la profondità di c.a. 4 km ed individua il contatto tettonico di sovrapposizione tra 

il basamento cristallino e la successione carbonatica giurassica. Una rampa laterale è stata 

individuata anche da Argnani e Possenti (2005) che riconoscono nell’offshore della 

Calabria ionica meridionale una rampa laterale posizionata fra Capo Spartivento e Roccella 

Ionica. 

Tale evento si verificava durante la rotazione del Blocco Sardo-Corso, durante il tardo 

Burdigalliano-Langhiano, quando la porzione meridionale dell’Arco Calabro inizia la sua 

collisione con il margine continentale africano (Bonardi et al. 2001).  

Il bacino serravaliano-tortoniano si sviluppa contemporaneamente al rifting tirrenico; in 

tale intervallo di tempo si comincia già a definire l’architettura della Stretta di Siderno.  

Da questo momento, infatti, quest’area può essere considerata una zona di trasferimento 

tettonico (transfer zone), tale tesi è avvalorata dall’intensa dislocazione della successione 

serravalliano-tortoniana, dalle sostanziali variazioni di spessore, troncature erosive e 

discordanze angolari che caratterizzano tutta la successione neogenica. Inoltre, tale area, si 

colloca tra due settori, quello posto a nord e quello a sud, in cui la successione oligo- 

pleistocenica presenta un ventaglio di crescita relativamente indisturbato e lateralmente 

correlabile per geometrie e discontinuità.  
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              Figura 79 
 

I depositi messiniani rappresentano dell’interazione tra i cambiamenti del livello del mare e 

la tettonica. L’essiccazione regionale causava il rebound isostatico della litosfera  ionica e 

cambiava le condizioni di equilibrio della catena che rispondeva con un out of sequence 

thrusting, erosione diffusa e generazione di grossi spessori di sedimenti conglomeratici 

(DeCelles and Cavazza, 1995; Cavazza and DeCelles). 

Nel tardo Messiniano-Pliocene l’attività tettonica era caratterizzata dalla formazione di 

thrust e pieghe; tali strutture sono visibili anche in offshore, dove i profili sismici effettuati 

in tale area mostrano un’anticlinale di rampa est-vergente la cui attività è proseguita anche 

nel Pliocene (Argnani e Possenti, 2005). 

In seguito la tettonica trascorrente ha portato alla strutturazione del paleostretto che 

collegava il Tirreno con lo Ionio allungato all’incirca NO-SE. Nel Pleistocene inferiore-

medio un ulteriore evento a carattere trascorrente porta al tilting ed alla formazione di 

thrust a vergenza orientale all’interno dei depositi pliocenici e al piegamento di quelli 

pleistocenici. 
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Alcuni di questi piani vengono riattivati come faglie dirette o sono rigettati da piani con la 

stessa orientazione ed individuatisi a partire dal Pleistocene medio-superiore. 

Ciò è testimoniato sia dalla sovrapposizione di strie sugli stessi piani di faglia, sia da piani 

di neoformazione.  

I principali lineamenti strutturali sono rappresentati da sistemi di faglia a cui è legata 

geneticamente l’evoluzione tettonica quaternaria e recente dell’area. I lineamenti più 

importanti rigettano di alcune centinaia di metri le unità del riempimento del bacino 

rispetto al basamento cristallino e dislocano i termini della successione oligo-pleistocenica. 

Essi acquisiscono particolare significato morfotettonico sia riguardo i segmenti orientati 

NE-SO, caratterizzati da faglie che immergono prevalentemente verso lo Ionio, e dall’altro 

sistema pincipale, orientato NO-SE, che identifica la depressione tettonica di Siderno.  

I terrazzi pleistocenici e l’intensa dislocazione verticale sono il risultato dell’uplift 

pleistocenico indotto dal distacco dello slab ionico (Wortel and Spakman, 1992), le 

evidenze di tale fase si hanno maggiormente nella fascia tirrenica. (Galli and Bosi, 2002; 

PAROTTO & PRATURLON, 2004;Monaco et al.2008). 

L’analisi strutturale effettuata lungo il versante tirrenico ha permesso di individuare le 

strutture principali che hanno trend NE-SO e N-S. Queste sono caratterizzate da faglie 

dirette la cui massima espressione morfostrutturale è rappresentata dalla faglia di 

Cittanova. Questa struttura  borda e delimita il Bacino pleistocenico di Gioia Tauro verso 

est e separa i depositi plio-pleistocenici dal basamento. Tale struttura fa parte di un sistema 

che si dispone parallelo all’asse della catena ed è tuttora attivo (Tortorici et al., 1995; 

Monaco & Tortorici, 2000;Galli & Bosi, 2002; Tansi et al., 2005; Monaco et al.2008) 

.  

 Alla mesoscala i dati confermano quello che si riscontra a scala maggiore. I sistemi di 

faglia dominanti sono essenzialmente due: NO-SE e NE-SO, tali sistemi sono diffusi 

omogeneamente in tutta l’area di studio. Il primo è caratterizzato soprattutto da cinematiche 
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trascorrenti e dirette, tale sistema di faglie orientate NO-SE disloca tutte le litologie 

presenti, anche le unità del Plio-Pleistocene.  

Il sistema di faglie NE-SO è ben rappresentato sia a grande scala che alla mesoscala dove 

presenta cinematiche inverse, trascorrenti e dirette. 

 I dati relativi al sistema di faglia E-O mostrano una significativa distribuzione nei dati 

mesostrutturali mentre risultano poco estesi i lineamenti cartografabili, tale sistema E-O 

presenta cinematiche trascorrenti, inverse e dirette. 

Meno rappresentato, anche alla mesoscala, è il sistema N-S maggiormente diffuso nell’area 

del T. Torbido e presenta soprattutto cinematismi diretti. 

Tutti i sistemi sono interessati da cinematismi diretti che si sovrappongono a quelli già 

esistenti o si riscontrano su piani di neoformazione prodotti da sollevamento pleistocenico 

dell’Arco Calabro ed in particolar modo di questo settore. 
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CAPITOLO VII -Conclusioni 

 

L’Arco Calabro, dal Tortoniano, assume una configurazione tettonica caratterizzata dalla 

presenza, da Ovest verso Est di: un bacino in forte estensione (Bacino Tirrenico) 

caratterizzato da fenomeni di rifting fino alla quasi oceanizzazione con significato di Back 

Arc Basin (Scandone,1979), e da una Catena (Arco Calabro) nella quale i fenomeni di 

thrusting migrano da NO verso SE e sono sostituiti, nei settori interni dell'Arco, dalle 

strutture estensionali connesse con il rifting  tirrenico. 

 La migrazione dell’Arco si verificava con movimenti di trascorrenza destra e sinistra lungo 

i lineamenti orientati NO-SE rispettivamente nel settore meridionale  e settentrionale 

(Knott and Turco 1991). 

Le strutture orientate NO-SE dislocano quindi l’Arco Calabro e sono responsabili della 

suddivisione strutturale neogenica dell’avampaese appenninico e dell’Arco Calabro. 

Le aree di studio hanno evidenziato delle caratteristiche tettonostratigrafiche che 

permettono di discriminare due tipi di evoluzioni differenti per i due bacini presi in 

considerazione. 

In riferimento allo studio effettuato si può eseguire un raffronto tra le due aree: 

 

• In entrambe le aree sono presenti delle successioni sedimentarie all’interno di bacini 

oligocenici. 

 

• La messa in posto delle Argille Varicolori è avvenuta in tempi diversi tra i due bacini 

sedimentari; nel settore dei bacini settentrionali essa avviene durante il passaggio tra il 

Tortoniano ed il Messiniano, nel settore meridionale avviene nel Langhiano. 
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• Nella zona settentrionale si registra la messa in posto di una successione silicoclastica 

definita in letteratura “Falda di Cariati”, che si sovrappone tettonicamente alle sequenze 

tortoniano-messiniane. 

 

• L’area l’area meridionale presenta una potente successione marnoso-argillosa di età 

pliocenico inferiore (Trubi) che ricopre in onlap tutte le unità inferiori, a nord, i depositi 

coevi sono assenti. 

 

Dal  Pliocene superiore la sedimentazione è simile per i due settori studiati.    

 

L’area settentrionale  registra  l’espressione di un tettonica molto spinta che si verifica 

all’interno del wedge-top del Sistema di Bacino di Foreland  sud-appenninico-calabro. 
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            Figura 80 
 
 

La deformazione si esplica attraverso un tipico fold and thrust belt che dà luogo ad una 

catena di tipo thin-skinned fino almeno al Miocene medio, dal Tortoniano, processi di 

collisione continentale e rotazione antioraria del blocco apulo (Collisione obliqua?) porta 

allo sviluppo di strutture litosferiche che trasferiscono e dislocano  verso SE ed identificano 

shear zone sinistre.  

Lungo i sistemi principali e lungo le zone di taglio si realizza l’inversione dei bacini 

neogenici. Dal miocene superiore si verifica la  sovrapposizione della tettonica thin e thick 

skinned legate a collisione continentale. Durante questa fase si realizzano la propagazione 
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dei thrust a vergenza orientale e quelli a vergenza occidentale. A questi ultimi è legata la 

messa in posto della successione Oligo-miocenica definita in letteratura “Falda di Cariati”.  

L’area meridionale si colloca in un contesto di Bacino di Forearc. Tale Bacino di Forearc 

non è omogeneo su tutto il fronte, a partire dal Tortoniano-Messiniano, infatti, si struttura 

la Stretta di Siderno che rappresenta un bacino impostato su una transfer-zone litosferica. 

 La tettonica trascorrente agisce da accomodamento agli sforzi generati sul prisma di 

accrezione  in risposta alla subduzione della litosfera ionica ed all’avanzamento del fronte 

in accrezione del Sistema di Forearc Calabro. 

 L’evoluzione di tale area registra continue pulsazioni del sistema fino al Pleistocene 

inferiore-medio. 

Il confronto tra il bacino meridionale e quello settentrionale, esaminati in questo lavoro, 

evidenzia un’evoluzione tettono-stratigrafica sostanzialmente differente che si associa nel 

settore  settentrionale all’evoluzione di un Sistema di Bacino di Foreland, mentre nel 

settore a sud l’evoluzione tettono-stratigrafica è associata a un Sistema di Bacino di 

Foreac. 
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L’area di separazione tra i due settori a diversa struttura litosferica e a diversa evoluzione 

temporale può essere costituita dalla zona di taglio rappresentata dalla Stretta di Catanzaro. 

 

Figura 81 
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