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RIASSUNTO

I margini continentali passivi (o di tipo atlantico) sono
caratterizzati essenzialmente da un prisma di sedimenti marini
(prevalentemente di mare basso), di spessore crescente verso
’oceano, sovrastante un basamento fagliato ed assottigliato cui
sono associate sequenze sedimentarie di syn-rift. La sequenza
evolutiva che porta alla formazione dei margini passivi a parti-
re da una fase di rifting intracontinentale nel quadro di un regi-
me di divergenza wa placche litosferiche ¢ stata postulata da
numerosi Autori ed € oggi universalmente accettata. Lo svilup-
po di margini continentali passivi o stabili (cosi denominati a
causa della ridotta attivita tettonica che li caratterizza, rispetto a
quella dei margini convergenti o attivi) avviene quando nuova
litosfera oceanica inizia ad essere creata in uno spreading cen-
tre (questa fase ¢ indicata come la transizione rift-drift ).

Al continuare della distensione si sviluppano juvenile
spreading centres, come nel Mar Rosso-Golfo di Aden (dell’ eta
di circa 20 Ma) e quindi bacini oceanici maturi (eta> 40 Ma).

Lo scopo di questo lavoro ¢ quello di analizzare i princi-
pali fenomeni responsabili dello sviluppo e dell’evoluzione di
un margine passivo ponendo 1’accento in particolare sull’anali-
si dei meccanismi di subsidenza e sulle tecniche elementari che
ne permettono la modellizzazione numerica.

ABSTRACT

Passive continental margins are characterised by a sea-
ward thickening prism of marine sediments overlying an exten-
ded basement with syn-rift depositional successions. The evo-
lutional sequence associated with passive margins formation
was formulated by several Authors in the 60’s and it is today
largely accepted. The development of passive margins (or sta-
ble margins) begins when new oceanic lithosphere is created in
a spreading centre, at the end of a continental rifting phase pro-
duced in a general regime of plate divergence.
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The aim of this work is to analyse the main mechanisms
responsible for the development and evolution of passive mar-
gins with particularly focus on the analysis of subsidence pro-
cesses and on the tecniques that allow simple numeric model-
ling of rift basin formation.
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CARATTERISTICHE GEOLOGICHE DI UN MARGI-
NE PASSIVO

Le caratteristiche geologiche principali dei margini
passivi maturi, quali quelli che bordano 1’Oceano
Atlantico, possono essere riassunte come segue (ALLEN
& ALLEN, 1990):

- 1 margini passivi risultano essere sovrapposti a
precedenti sistemi di 7if¢ che sono generalmente subpa-
ralleli ai margini oceanici o, meno comunemente, ad alto
angolo rispetto ai margini stessi (come nel caso di rami
“abortiti” di giunzioni triple, quale il Benue trough in
Nigeria; Figg. 1 e 2);

- una prima fase di sedimentazione di syn-rift pud
essere distinta da una successiva fase di sedimentazione
associata al drifting; queste due fasi sono spesso separate
da una discordanza (la “break-up unconformity”);

- le sequenze sedimentarie basali di syn-rift com-
prendendo sedimenti arcosici fluviali (comunemente vul-
canoclastici), depositi lacustri (evaporitici o meno) ed
eolici;

- durante la transizione da un bacino di 7ift ad un
incipiente bacino oceanico, la subsidenza pud superare
I’apporto sedimentario, causando la deposizione di una
serie di associazioni di facies indicative di sediment star-
vation e la deposizione di una successione del tipo:

1) Evaporiti: la connessione intermittente del baci-
no di #ift con il mare durante la transizione rift-drift for-
nisce le condizioni ideali per la formazione di spesse
sequenze evaporitiche. Queste sequenze possono essere
molto estese lateralmente: ad esempio, evaporiti
Triassiche formano due fasce lungo i bordi continentali
africano ed americano, marcando il sito di un precedente
rift continentale lungo il quale si & successivamente aper-
to 1’Atlantico. Evaporiti sono presenti anche nel Mar
Rosso, ad uno stadio piu precoce di sviluppo dei margini
passivi.
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Fig. 1 - Principali elementi dell’ Afro-Arabian rift system. BT, Benue
trough, NR: Ngaoundere; AG, Abu Gabra; WR, western E. African; ER,
eastern E. African; GA, Gulf of Aden; RS, Red Sea e GS, Gulf of Suez
rifts. P1 e P2 rappresentano i poli di rotazione dell'Arabian/ Nubian e
dell’ Arabian/Somalian plates (da GIRDLER & DARRACOTT, 1972).

Fig. 2 - Primi stadi del break-up continentale in relazione a rift systems
di giunzioni triple (da BURKE & DEWEY, 1973).

2) Black shales: produttivita organica elevata e cir-
colazione marina ristretta permettono la preservazione di
materiale organico nei sedimenti.

Queste condizioni probabilmente prevalgono quan-
do bacini oceanici di neoformazione presentano soglie
sottomarine che limitano la circolazione d’acqua (ovvia-
mente, i cosiddetti eventi anossici oceanici sono di signi-
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ficato pit ampio, essendo collegati ad highstands eusta-
tici).

3) Carbonati pelagici: in bacini oceanici di neofor-
mazione, caratterizzati da limitato apporto clastico, car-
bonati pelagici possono sovrastare direttamente il basa-
mento (pre-riff) sprofondato od il basamento oceanico di
neoformazione. La topografia del basamento continenta-
le fagliato controlla il tipo di deposito: carbonati di
ambiente peritidale si depositano sulle zone elevate dei
blocchi di faglia, mentre una sedimentazione di tipo pela-
gico avviene nelle depressionti interposte.

Questo pattern ¢ ben osservabile nel margine conti-
nentale meridionale (successivamente deformato dalla
tettonica alpina) del dominio mesozoico tetideo del-
I’Europa meridionale (es. Appennino Umbro-Mar-
chigiano; MARCHEGIANI et alii, 1996/97 e referenze cita-
te). Alla fine del Trias, sabbie ad ooidi e bioclasti, fanghi
a pellets e calcari biocostruiti si accumulavano in piatta-
forme peritidali mentre all’inizio del Lias lo smembra-
mento delle suddette piattaforme ad opera di faglie nor-
mali sinsedimentarie provoca la formazione di zone rial-
zate (seamounts) denominate “piattaforme carbonatiche
pelagiche™, caratterizzate dalla presenza di noduli e cro-
ste ferromanganesifere (hardgrounds) ¢ da deposizione
di calcari pelagici in parte nodulari (SANTANTONIO,
1993). Alla fine del Malm, la maggior parte dei blocchi
fagliati era coperta da radiolariti, marne rosse ¢ calcari
pelagici bianchi, la cui deposizione continuava nel
Neocomiano, operando una relativa omogenizzazione
della topografia sottomarina di rifting nell’area umbro-
marchigiana;

- la fase precoce (sediment starved) di sviluppo dei
margini passivi & generalmente seguita da un aumento di
sedimenti derivati dal continente, i quali formano prismi
sedimentari progradanti verso il mare aperto. I margini
atlantici mostrano una notevole varietd nella natura di
questi cunei progradanti (ALLEN & ALLEN, 1990). Ad
esempio, lungo il bordo continentale africano occidenta-
le, il margine del Senegal mostra uno spesso banco car-
bonatico che si estende sull’intera crosta continentale
assottigliata. Pill a sud-est, il fiume Niger ha prodotto la
formazione di uno spesso cuneo clastico di delta, caratte-
rizzato da growth faulting e mud diapirism. Ancora pit a
sud, a largo del Gabon, fanghi oceanici coprono spessi
diapiri salini. Infine, a largo della costa africana sudocci-
dentale, si osserva un “normale” margine clastico carat-
terizzato da clinoformi propaganti verso il mare che rag-
giungono porzioni distali del bacino, fino a sovrastare la
crosta oceanica. Quest’ultimo tipo di configurazione &
tipica anche del margine atlantico nordamericano ad ele-
vato tasso di sedimentazione;

- alcuni margini passivi appaiono essere stati carat-
terizzati, alla fine della fase di rifting, da un considere-
vole rilievo subaereo che ha prodotto discordanze impor-
tanti, come nel caso del Rockall Bank, mentre in altri casi
la fine del rifting pud essere avvenuta quando la superfi-
cie di sedimentazione era in acqua profonda, come nel
caso del Golfo di Biscaglia;

- due principali tipi di margini possono essere
distinti sulla base dello spessore dei sedimenti: starved
margins (con spessori di sedimenti di 2-4 km) e nouris-
hed margins (con spessori di sedimenti generalmente di
5-12 km). Ad esempio, nell’ Atlantico centrale il margine




continentale americano & di tipo nourished (Fig. 3), men-
tre quello europeo ¢ di tipo starved;
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Fig. 3 - Struttura crostale del margine nordamericano (da WATTs, 1988).
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- analizzati anche con linee sismiche a riflessione,
alcuni margini continentali passivi mostrano un basa-
mento interessato da sistemi di faglie distensive e sotto-
stanti riflettori suborizzontali che sono stati interpretati
come sole faults a basso angolo o zone milonitiche situa-
te alla base della crosta superiore elastica;

- la tettonica distensiva appare generalmente ces-
sare nella fase di post-rift (ad eccezione di minori riat-
tivazioni di faglie normali preesistenti); la fase di drif-
ting, infatti, ¢ normalmente dominata da deformazione
gravitativa: tettonica salina, mud diapirism, slumps, sli-
des, glide-sheets, growth faults in sedimenti non conso-
lidati (queste ultime sono comuni in aree caratterizzate
da tassi di sedimentazione elevati, ad esempio il delta
del Niger, mentre situazioni simili sono note anche
all’interno della formazione della Scaglia Rossa in
Appennino centrale, come evidenziato da CELLO et alii,
1996). I movimenti gravitativi variano in scala da pic-
coli slumps a slides di dimensioni gigantesche. Ad
esempio, lo slope ed il rise continentali della crosta afti-
cana sudoccidentale sono stati interessati da importanti
instabilita gravitative durante il Cretacico e nel
Terziario. In quest’area, le unita di slide sono spesse
oltre 250 m e possono essere tracciate per 700 km lungo
lo strike (ALLEN & ALLEN, 1990). La tettonica salina ¢
dovuta alla presenza di evaporiti che caratterizzano i
bacini lacustri chiusi della fase di rifting e le prime
incursioni marine durante la fase oceanica incipiente.
Una volta sepolte sotto un considerevole spessore di
sedimenti del margine passivo, queste evaporiti diven-
tano mobili. Sul fondo marino, singoli diapiri possono
formare rilievi topografici con depressioni ai margini,
nelle quali i sedimenti si depositano con relazioni di
pinch out contro le pareti del diapiro. Il margine conti-
nentale brasiliano ed i Grand Banks (Newfoundland,
Canada orientale) costituiscono degli esempi di impoz-
tante attivita diapirica salina.
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REOLOGIA E DEFORMAZIONE

Modelli di distensione continentale

Negli anni ‘80 si ¢ assistito ad un notevole dibatti-
to tra i fautori di due modi principali di distensione della
litosfera ¢ della conseguente formazione dei margini
passivi: lo stretching simmetrico e quello asimmetrico
(Fig. 4).
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Fig. 4 - Modelli di distensione continentale (da LISTER et alii, 1986).

Il primo modo di distensione, derivato dal fonda-
mentale lavoro di McKeNziz (1978) sullo strefching uni-
forme della litosfera, con successive varianti consideran-
ti distensione non uniforme (dipendente dalla profondi-
td), continua e discontinua, consiste essenzialmente in un
meccanismo di pure shear che & stato applicato con vari
gradi di successo alle zone di rifting per spiegarne la sub-
sidenza tettonica, il sollevamento dei bordi (riff shoul-
ders), la subsidenza termica post-rifting e lo sviluppo dei
margini passivi.

Lo stretching asimmetrico, d’altro canto, ¢ basato
essenzialmente sui modelli di distensione continentale
ricavati dagli studi nella regione del Basin and Range
degli Stati Uniti Occidentali (e.g. WERNICKE, 1981,1985;
WERNICKE & BURCHFIEL, 1982; Davis, 1983) e consiste
essenzialmente in un meccanismo di simple shear lungo
detachment faults elo shear zones a basso angolo che
interesserebbero 1’intera litosfera, prevede una asimme-
tria complementare degli opposti margini passivi, con un
margine di upper-plate relativamente povero di strutture
ed un margine di lower-plate altamente strutturato
(LISTER et alii, 1986, Fig. 5).

Quest’ultimo presenta “remants” notevolmente
fagliati ed assottigliati delle rocce dell’ hanging wall, ori-
ginariamente sovrastanti la detachment fault principale,
consistenti in blocchi di faglia tiltati adiacenti ad half-
grabens riempiti da sedimenti di syn-rift.

Queste strutture sono notevolmente complesse
anche lungo lo strike, a causa della presenza di transfer
faults (G1BBS, 1984) contro le quali le detachment faults
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Fig. 5 - Modello con detachment fault di un margine continentale passivo (da LISTER et alii, 1986).
possono essere dislocate o addirittura invertire la propria Un ulteriore dibattito si ¢ incentrato sulla geometria
immersione (Fig. 6). principale, listrica o planare, delle faglie del basamento

che controllano la distensione della crosta superiore cla-
stica. Dati sismologici sembrerebbero indicare che le
principali faglie di basamento hanno una geometria pla-
nare; ci6 sembrerebbe confermato anche da sezioni
sismiche profonde attraverso il margine passivo dei Gran
Banks a largo del Canada orientale (JACKson, 1983;
Kuszmir, 1991).

Al di sotto del livello sismogenetico, deformato da
processi di fagliamento nell’ambito di una generale dis-
tensione asimmetrica associabile a simple shear, la
deformazione avviene probabilmente attraverso pure
shear con stretching distribuito, controllato da meccani-
smi di deformazione plastica.

La zona di scollamento tra i due livelli principali
puo essere marcata, nei profili sismici profondi, da riflet-
tori sub-orizzontali situati al di sotto del basamento for-
temente fagliato, come nel caso del Golfo di Biscaglia
(MONTADERT et alii, 1979) (Fig. 7).

Halfgraben
tilted West

Haltgraven
tifted East

Tettonica d’inversione nei margini passivi
Fig. 6 - Passaggio da un margine di upper-plate ad uno di lower-plate Come accennato in precedenza per il margine meri-
attraverso lo sviluppo di transfer faults (da LISTER et alii, 1986). dionale della Tetide mesozoica (Fig. 8), la crosta assotti-
gliata dei margini continentali passivi e le sovrastanti
successioni sedimentarie possono essere successivamen-
te coinvolte in processi di tettonica convergente ¢ quindi

In quest’ultimo caso, il margine passivo variera ripe- affiorare come resti (remnants), le cui geometrie origina-
tutamente lungo la propria lunghezza da un margine di rie possono essere pill 0 meno preservate, all’interno
upper-plate ad uno di lower-plate. 1 sedimenti di syn-rift delle catene montuose. I processi di inversione di faglie
saranno poi sovrastati da strati a blanda inclinazione depo- normali originatesi durante la fase di distensione conti-
sitatisi durante la fase di subsidenza termica post-rifting. nentale possono essere particolarmente importanti in

In effetti, sembra probabile che i due meccanismi queste zone. La natura essenzialmente bipartita della
sinteticamente discussi sopra non rappresentino altro che struttura dei margini continentali passivi, caratterizzati
tipologie-limite (end-members) di un processo che avvie- da un livello inferiore definito da strutture di syn-rift con
ne attraverso il contributo sia di simple shear che di pure faglie normali di basamento e da un livello superiore
shear a livelli litosferici differenti (RESTON, 1988; costituito da depositi lateralmente continui ed omogenei
KuUszINIr ef alii, 1991). relativi alla fase di subsidenza termica post-rift, pud por-

Infatti, non appare esistere, al momento, alcun tare allo sviluppo, durante la successiva tettonica contra-
esempio inequivocabile, in sezioni sismiche profonde, di zionale, di due tipologie principali di deformazione: nel
faglie o shear zones distensive passanti con continuitd livello inferiore sono probabili fenomeni di estrusione
dalla superficie terrestre al mantello litosferico. dei riempimenti sedimentari degli half-grabens, reimbri-

Le faglie maggiori del basamento osservabili in cazione (restacking) di blocchi di faglia e thrusts che dis-
profili sismici profondi appaiono al contrario essere con- locano il letto di faglie normali (footwall shotcuts) con
finate alla parte superiore (fragile) della litosfera, corri- formazione di complesse strutture d’inversione (Fig. 9).
spondente al livello sismogenetico. Nella parte superiore della successione pud invece svi-
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Fig. 7 - (a) Profilo lungo il margine continentale passivo nel Golfo di
Biscaglia basato su risultati di prospezioni sismiche a riflessione
(MONTADERT et alii, 1979) (b) Dettaglio della geometria dei blocchi di
faglia tiltati dal profilo sismico OC 412 (MONTADERT et alii, 1977)
lungo la parte bassa del margine continentale (nord del Golfo di
Biscaglia). (c) Interpretazione di (b).1a Quaternario-Pliocene sup., 1b
Pliocene-Miocene, 2 Miocene-Paleocene, 3 Maastrichtiano-Campa-
niano, 4 Albiano-Aptiano (MONTADERT et alii,1979).
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Fig. 9 - Modello teorico di inversione di una faglia normale (da BUT-
LER, 1989).

esempio le zone esterne della Cordigliera Nordame-
ricana. L analisi delle successioni ¢ della struttura dei
margini passivi deformati all’interno di catene collisio-
nali necessita innanzitutto che gli effetti della successiva
tettonica contrazionale siano compresi ed eliminati.
Specialmente nelle zone esterne (foreland fold and thrust
belts) delle catene, sezioni geologiche bilanciate e retro-
deformate, costruite integrando, ove possibile, i dati geo-
logici di superficie con Uinterpretazione di linee sismiche
a riflessione calibrate con i logs di pozzi profondi, pos-
sono permettere di ricavare informazioni sulla originaria
geometria del margine passivo. Questo processo pud
risultare non semplice in molti casi, specialmente quan-
do la direzione di raccorciamento ¢ all’incirca perpendi-
colare al trend delle strutture distensive preesistenti,
favorendo i processi di riattivazione delle faglic normali
come thrusts. Un caso particolarmente favorevole per
Panalisi delle strutture associate al rifting ed allo svilup-
po dei margini passivi si ha nell’area dei Laghi di Lugano
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Fig. 8 - Profilo litosferico attraverso il margine sudalpino (da WINTERER & BOSELLINI, 1981).

lupparsi una tettonica pellicolare caratterizzata dalla pre-
senza di livelli di scollamento tabulari regionalmente
continui, con le classiche geometrie che caratterizzano ad
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e di Como (Alpi Meridionali), (Fig. 10), dove il raccor-
ciamento alpino cretacico-superiore-terziario sud-ver-

gente & all’incirca perpendicolare alla direzione di di-
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Fig. 10 - Mappa strutturale del margine sudalpino (da BERTOTTI et alii, 1993).

stensione mesozoica, limitando di fatto i fenomeni di
riattivazione delle faglie normali crostali. Alcune di que-
ste faglie sono state tiltate passivamente dai sovrascorri-
menti e dai piegamenti alpini, permettendo 1’affioramen-
to in superficie di una sezione crostale mesozoica che va
dalla paleosuperficie ad una paleoprofondita di circa 15
Km. Di conseguenza, i processi tettono-metamorfici
associati alla distensione permotriassica possono essere
studiati a diversi livelli crostali attraverso ’analisi delle
tessiture delle rocce di faglia e delle successioni sedi-
mentarie del footwall e dell” hanging wall delle faglie
normali.

Reologia

Dalla precedente analisi risulta che il rifting sudalpi-
no ¢ iniziato con un’anomalia termica durante la quale le
rocce ad un livello medio-crostale hanno subito una
deformazione di taglio marcata dallo sviluppo di shear
bands con sillimanite e biotite che tesimoniano un evento
metamorfico di relativa alta temperatura (650-750°C).

Durante questa fase, in cui la deformazione era dis-
tribuita in una zona di diversi Km di spessore, si & avuta
anche la messa in posto di pegmatiti tardocinematiche; il
gradiente geotermico notevolmente elevato pud essere
messo in relazione all’upwelling dell’astenosfera durante
le fasi iniziali del rifting.

Le temperature sono quindi progressivamente dimi-
nuite sino a che, durante il Norico, la deformazione si &
progressivamente concentrata lungo una faglia di basa-
mento principale (Lugano-Val Grande, Fig 10 e 11),
immergente ad est, che pud oggi essere seguita per in ter-
reno sino ad una paleoprofondita di circa 12 Km (Fig. 11).

La deformazione lungo questa faglia & esclusiva-
mente di tipo fragile negli 8-10 Km piu superficiali, con
ampio sviluppo di brecce cataclastiche, mentre a livelli
crostali pit profondi sono presenti miloniti in facies sci-
sti verdi. Queste ultime sono caratterizzate dalla presen-

248

za di clorite e mica bianca, le quali, all’interno della
shear zone, sostituiscono completamente biotite e grana-
to del protolite (paragneiss), nonché da fratturazione del
plagioclasio e ricristallizzazione dinamica del quarzo,
caratterizzata da subgrain rotation e poligonizzazione;
microstrutture e composizione mineralogica permettono
di stimare una temperatura di 300-350 °C per la forma-
zione di queste rocce di faglia.

Con il procedere della distensione, il progressivo
ribassamento dell’ hanging wall ha raffreddato la zona di
faglia in profondita e le miloniti in facies di scisti verdi
sono state sostituite da ultramiloniti (le quali tagliano le
miloniti preesistenti) costituite da una matrice fine di clo-
rite, sericite ed epidoto e da porfiroclasti di plagioclasio,
muscovite e discontinui “nastri” (ribbons) di quarzo
milonitico.

B’ probabile che, in questa fase, a causa della pro-
gressiva diminuzione di temperatura, la ricristallizzazio-
ne dinamica del quarzo sia divenuta sempre pitl sfavori-
ta ¢ che il metamorfismo retrogrado abbia prodotto
aggregati di albite, epidoto, sericite e clorite, causando la
diminuzione della granulometria.

Il meccanismo di grain boundary sliding associato
a processi di diffusional creep, estremamente sensibili
alla granulometria del materiale, pud essere diventato
dominante rispetto alla cristallizzazione dinamica del
quarzo, causando la concentrazione della deformazione
in zone ultramilonotiche caratterizzate da shear strain
elevati. L’ulteriore diminuzione della temperatura ha suc-
cessivamente causato la formazione di cataclasiti che
localmente possono notevolmente smembrare miloniti ¢
ultramiloniti preesistenti. E’ interessante notare come lo
spessore della zona di faglia varii da alcune decine di
metri nei 5-6 Km pit superficiali della faglia, a diverse
centinaia di metri nei livelli pit profondi; alla scala cro-
stale, la deformazione appare tuttavia di carattere discre-
to per V'intera sezione di crosta superiore affiorante.
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L’analisi strutturale e stratigrafica di segmenti di
margini passivi affioranti all’interno di catene montuo-
se, come nel caso delle Alpi Meridionali, risulta pertan-
to di fondamentale importanza per la comprensione del-
I’evoluzione tettono-metamorfica delle zone di disten-
sione, dal momento che le analisi di linee sismiche
attraverso margini passivi indisturbati forniscono
importanti informazioni sull’archittettura dei margini
stessi, ma non danno alcuna indicazione sulle condizio-
ni fisiche durante la deformazione. I risultati di studi di
terreno possono inoltre essere confrontati con modelli
numerici ed analogict di distensione della litosfera e, a
loro volta, possono fornire dati di input per tali model-
L.

ANALISI DELLA SUBSIDENZA DEI MARGINI PAS-
SIVI

Un aspetto fondamentale dei margini passivi &
costituito dalla notevole, spesso enorme, subsidenza che
caratterizza la fase post-rift (o syn-drift) del loro svilup-
po (ad es., uno spessore maggiore di 14 Km di sedimen-
ti & presente a largo della costa del New Jersey). Diversi
meccanismi sono stati ipotizzati per spiegare tale subsi-
denza:

- Carico Dei Sedimenti: da solo, questo fattore puo
produrre una subsidenza pari approssimativamente a
due-tre volte la profonditd d’acqua iniziale. Il carico
sedimentario, pur contribuendo ad aumentare la subsi-
denza tettonica, ¢ quindi di per se inadeguato a spiegare
la formazione delle spesse sequenze sedimentarie dei
margini passivi;

- Cambiamenti di fase (da gabbro ad eclogite) Nella
crosta profonda o nel mantello litosferico: nonostante sia
stato ipotizzato, non € noto se e in quale misura questo
processo sia di generale applicabilita nella subsidenza dei
margini passivi;

- Creep della crosta inferiore duttile verso [’ocea-
no: questo processo avrebbe luogo a causa di una diffe-
renza di pressione che si stabilirebbe nella zona di con-
tatto tra la litosfera continentale e quella oceanica, cau-
sando I’hot creep della crosta continentale;

- Raffreddamento conseguente all assottigliamento
litosferico: Vupwelling dell’astenosfera, possibilmente
accompagnato dall’intrusione di dicchi ultrabasici, ¢
seguito dalla contrazione termica; la persistente subsi-
denza dei bacini associati ai margini passivi &€ quindi suc-
cessivamente collegata al raffreddamento (cooling) e
sprofondamento (sinking) della litosfera oceanica forma-
ta nella dorsale medio-oceanica.

E’ possibile che pitl di un meccanismo operi nell’e-
voluzione dei margini passivi; tuttavia, un modello di
base consistente nella distensione della litosfera seguita
da raffreddamento (thermal subsidence) rappresenta il
punto di partenza per qualsiasi analisi della subsidenza
dei margini passivi. Quest’analisi puo essere effettuata
usando 1 dati provenienti da pozzi profondi e da linee
sismiche a riflessione (per quanto riguarda la stratigrafia
del cuneo sedimentario) e, ove disponibili, dalla sismica
a rifrazione e da modelli gravimetrici (per quanto riguar-
da le parti pit profonde del bacino e la variazione di
spessore crostale nella zona di transizione tra il continen-




te € 'oceanc). La tecnica generalmente utilizzata nell’a-
nalisi dell’evoluzione dei margini passivi E nota come
geohistory analysis.

Metodologie

L’'uso di tecniche quantitative nell’analisi dei
meccanismi di subsidenza viene utilizzato, fin dai
primi anni ‘80, come valido strumento di interpretazio-
ne dei processi tettonici che regolano 1’evoluzione dei
bacini sedimentari. Tali tecniche {dette di ‘backstrip-
ping’ -0 ‘geohistory analysis’y consentono di valutare
I’originario spessore di una successione sedimentaria
accumulatasi all’interno di un bacino correlando lo
spessore attuale (Tn) di ogni formazione con la sua
porosita iniziale (¢0) al momento del seppellimento. 11
progressivo accumulo di sedimenti produce infatti una
compattazione che si riflette in una graduale diminu-
zione del volume dei pori presenti all’interno del sedi-
mento stesso (Fig. 12); detta variazione pud essere
relazionata alla porosita attuale (¢n) ed alla profondita
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Fig. 12 - Processo di consolidazione di un’argilla in seguito al seppelli-
mento; si noti la riduzione esponenziale della porositd con la profondita.

di seppellimento (z) mediante la formula (SCLATER &
CHRISTIE, 1980):

dn=¢, - e exp -cz

dove c ¢ una costante di profondita caratteristica di ogni
litologia.

L’originario spessore dell’unita’ pud quindi essere
espresso, in funzione dello spessore attuale (Tn), dalla
relazione (VAN HINTE, 1978):
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To=(1-0p) Tn/ (1-¢¢)

11 valore T(y pud successivamente essere corretto in
relazione al grado di cementazione diagenetica del sedi-
mento, alle variazioni eustatiche del livello marino ed
alla profondita del sedimento al momento del suo sep-
pellimento (paleo water depth).

Nel caso sia possibile effettuare queste tre correzio-
ni, le curve di subsidenza possono essere utilizzate per
valutare la natura dei processi responsabili della forma-
zione e dello sviluppo del bacino, nonché Pevoluzione
tempo-profondita dei depositi che compongono il prisma
sedimentario. ’

Detta evoluzione tempo-profonditd pud inoltre
essere controllata facendo uso di metodi indipendenti, i
quali appartengono principalmente a due categorie: indi-
catori termici organici (riflettivitd della vetrinite, coal
rank, ecc.) e indicatori termici mineralogici (consistenti
nella valutazione dell’abbondanza relativa di certi mine-
rali indice, quali l’illite rispetto ai minerali argillosi
espandibili).

I valori cosi ottenuti, equivalenti alle profondita del
bacino al momento della deposizione di ogni unita sedi-
mentaria, possono essere relazionati alle eta relative del-
I'unitd in esame ottenendo delle curve di subsidenza
‘totale’ e cioé comprensive dell’abbassamento isostatico
prodotto dal carico sedimentario stesso.

I valori relativi alle profondita possono quindi esse-
re ulteriormente corretti eliminando la percentuale di
subsidenza prodotta isostaticamente; cio viene fatto (uti-
lizzando il modello isostatico di Airy) applicando I’e-
spressione (STECKLER & WATTS, 1978; BoND & KoMINZ,
1984; BURRUS et alii, 1987):

Zi= T, (pa - ps)/(pa - pw) + Wdi - 8SLi (pa /(pa - pw))

dove:

Zi= subsidenza tettonica;

pa = densita dell’astenosfera (3 33gcm'3);

ps= densitd’ crostale (2,8 gcm™);

pw= densita’ dell’acqua (1,03 gcm'3);

Wdi= paleo water depth

dSLi= variazioni eustatiche del livello del mare.

Si annulla pertanto il valore di subsidenza prodotto
dal carico litostatico che viene in questo modo sostituito
con il peso di un ugual volume d’acqua ottenendo il
‘rebound isostatico’ del basamento ed un valore di sub-
sidenza puramente tettonico (VAN DER MEER &
CLOETINGH, 1993). Il modo in cui avviene detta ‘sostitu-
zione’ dipende dal tipo di risposta isostatica della litosfe-
ra. L’assunzione piu semplice & che ogni colonna di cari-
co sia compensata localmente (isostasia di Airy), impli-
cando che la litosfera non possegga una propria resisten-
za al carico. Alternativamente, la litosfera pu® essere
capace di trasmettere gli sforzi e le deformazioni lateral-
mente per mezzo di una flessura regionale. Lo stesso
carico produrrad quindi una subsidenza minore nel caso di
litosfera sufficientemente resistente da causare flessura-
zione. Dal momento che una notevole attivita di faglia ed
elevati flussi di calore accompagnano gli stadi iniziali det
rifting, si assume comunemente che il modello di isosta-




sia proposto da Airy sia il pit applicabile durante questo
periodo. Tuttavia i sedimenti di post-rift mostrano gene-
ralmente blande inclinazioni e notevoli estensioni latera-
li, indicando che il processo di flessurazione diventa
importante dopo il rifting iniziale. I due modelli flessura-
li pit applicati nello studio dell’evoluzione post-rifting
dei margini passivi prevedono un livello elastico oppure
viscoelastico, sovrastante un substrato plastico. La carat-
teristica fondamentale del modello visco-elastico & costi-
tuita dal fatto che lo spessore del livello elastico dimi-
nuisce col tempo dal momento in cui avviene il carico.
Quando il tempo dal momento del carico tende ad infini-
to il modello viscoelastico coincide perfettamente con il
modello isostatico di Airy.

‘Stretching model’ (McKEnzi, 1978)

In un bacino sedimentario prodottosi in seguito ad un
processo di rifting la subsidenza viene generata dall’azio-
ne di forze di carico che agiscono, con modalita, magnitu-
do e tempi diversi, all’interno del bacino stesso. Le princi-
pali componenti di tali forze sono rappresentate da:

- assottigliamento crostale: rappresenta il risultato
di sforzi tettonici di tipo estensionale che producono la
progressiva riduzione del volume crostale; questo pro-
cesso si esplica, nella fase iniziale di formazione del
bacino, in una subsidenza tettonica iniziale (Si) la cui
entita ¢ in funzione dello stretching (B) e dello spessore
crostale originario (tc);

- contrazione termica litosferica: rappresenta un
processo indotto dall’assottigliamento litosferico prodot-
tosi nella fase syn-7ift; tale meccanismo ¢ infatti respon-
sabile di un aumento di calore dovuto alla risalita dell’a-
stenosfera e quindi della formazione di una perturbazio-
ne termica,

- carico di riempimento del bacino (acqua e/o sedi-
menti): in seguito all’azione delle forze di stretching e di
contrazione litosferica il bacino va in subsidenza e si
riempie gradualmente di acqua e sedimenti il cui carico
induce un ulteriore abbassamento isostatico.

La prima componente agisce quindi nella fase ini-
ziale di formazione del bacino producendo una subsiden-
za syn-rift; il valore di tale subsidenza puo essere calco-
lato (conoscendo i valori di densita crostale e subcrosta-
le ed il valore dello stretching (B)) uguagliando i valori
delle forze di carico che agiscono sul sistema prima (fase
pre-riff) e durante (fase sin-riff) ’assottigliamento lito-
sferico (Fig. 13):

tL ((pm-pc) tc/tL (1- aTmtc/tL) - aTapm/2) (1-1/8)

1:
pm (1-aTm) - pW

dove:

a= coefficiente volumetrico di espansione termica;
Tm= temperatura dell’astenosfera.

Le assunzioni del modello prevedono inoltre:

- che la distensione continentale venga prodotta ad opera

di meccanismi di taglio puro (pure shear),
- che la densita crostale (pc) e sub-crostale (pm) abbiano
una relazione lineare rispetto alla temperatura;

- che I’aumento del flusso di calore dovuto alla risalita

astenosferica sia istantaneo.
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Fig. 13 - Subsidenza associata alla formazione di un bacino di rif (da
ALLEN &ALLEN, 1990, modificato).

Nella fase post-rift di evoluzione del margine la
perturbazione viene progressivamente eliminata per raf-
freddamento del sistema che si contrae producendo un
ulteriore componente (termica) della subsidenza (BoTT,
1992); tale componente pud essere ottenuta risolvendo
I’equazione unidimensionale del flusso di calore:

8T/5t = K (8T%/8y2)

Questa espressione pud quindi essere risolta
approssimando il valore della subsidenza termica:

St =E, B/n sin n/p (1- ¢ “UT)

Tale approssimazione & ragionevole se si assume
che il gradiente termico orizzontale sia minore rispetto a
quelio verticale e che possa venire ignorata la produzio-
ne interna di calore ad opera di radioisotopi.

E’ chiaro quindi che la subsidenza che si produce
nella fase di post-rift ¢ funzione del tempo e decresce
gradualmente dal momento dell’apertura oceanica (break

up) (Fig. 14).
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Fig. 14 - Curve di subsidenza teoriche (DEWEY, 1982, modificato).

11 valore totale della subsidenza prodottasi nel baci-
no in seguito all’iniziale assottigliamento litosferico ¢
quindi data:




S=8i+8St

A questo punto & possibile ‘modellizzare’ 1’anda-
mento della subsidenza che si produce durante I’evolu-
zione di un rift costruendo delle curve teoriche (o sinteti-
che) di subsidenza tettonica. Il confronto fra i valori otte-
nuti utilizzando la modellizzazione e quelli ricavati dalle
curve di subsidenza derivate dai dati stratigrafici permet-
te quindi di:

a - stimare il valore dell’estensione crostale (f)
associato alla formazione del bacino;

b - valutare (in termini tettonici e/o stratigrafici)

eventuali discrepanze dal modello teorico (Fig. 15,
MARCHEGIANI et alii, 1996/97).
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Fig. 15 - Confronto tra le curve sintetiche ottenute con la modellizza-
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