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RIASSUNTO

11 presente lavoro illustra le metodologie utilizzate e i
risultati ottenuti nell’applicazione di un modello numerico
al rifting del margine sardo del Mar Tirreno. Il primo sco-
po che gli autori si prefiggono & quello di definire i para-
metri fisici e cinematici che controllano I’assottigliamento
litosferico lungo il margine analizzato. L’assottigliamento
litosferico durante la formazione del bacino & stato model-
lizzato utilizzando diversi tipi di compensazione isostatica.
La validitad dei vari modelli & stata valutata sulla base di
confronti tra i risultati ottenuti e i dati a disposizione (to-
pografia del basamento, profondita della Moho e anomalie
gravimetriche). Un ulteriore controllo & stato ottenuto gra-
zie all’analisi della struttura termica della litosfera e, quin-
di, del flusso di calore. Alti valori di “‘depth of necking”’
(25 km) appaiono essere indispensabili al fine di simulare
le geometrie crostali e le anomalie gravimetriche osservate.
Questo risultato indica il ruolo chiave che i livelli crostali
profondi hanno avuto durante le fasi di distensione in Tir-
reno. Il modello prevede, inoltre, variazioni spaziali e tem-
porali della reologia durante la distensione con implicazio-
ni importanti per la cinematica dell’assottigliamento lito-
sferico. I parametri litosferici pre-rift (spessore e tempera-
tura), il tasso di deformazione e le temperature durante la
distensione appaiono essere i parametri fondamentali nel
controllo dello stile della deformazione nel Mar Tirreno.
11 secondo scopo della presente analisi & la simulazione nu-
merica dell’evoluzione stratigrafica del margine in esame.
Tale metodologia fornisce stime quantitative dell’assottiglia-
mento crostale nelle varie fasi della migrazione verso SE
del rift. Stime quantitative sono anche ottenute per i tassi
di distensione, la subsidenza e le variazioni di profondita
dell’acqua nel tempo.
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ABSTRACT

We present the results of quantitative forward model-
ing of the Sardinian rifted margin of the Tyrrhenian Sea.
Firstly, we investigate the thermo-mechanical structure that
affects the thinning of the lithosphere across the margin. The
role of lithospheric necking during basin formation, con-
strained by basement topography, Moho depth and gravity
anomalies, is modeled for different compensation models.
Independent constraints are obtained from the analysis of the
predicted thermal structure. A deep level of necking (25 km)
is required to explain the observed crustal geometries and
gravity anomaly signature. The model predicts spatial and
temporal variations in rheology during extension with impor-
tant implications for kinematics of lithospheric thinning. Pre-
rift lithospheric conditions, strain-rate and temperature during
extension appear to be the key controls on the style of
lithospheric rifting and necking in the Tyrrhenian Sea. Se-
condly, a forward model for basin stratigraphy is presented
for the polyphase history of the Tyrrhenian rifting. These
model provides quantitative estimates of time-space depen-
dent crustal thinning, rates of extension, subsidence history
and water-depth evolution.

PAROLE CHIAVE: Mar Tirreno, Modellizzazione, Subsi-
denza.

KEY WORDS: Tyrrhenian Sea, Basin modelling, Subsidence.

INTRODUZIONE

Durante gli ultimi venti anni, il Bacino Tirrenico
¢ stato oggetto di intensa esplorazione geofisica e di nu-
merosi studi geologici. I.’importanza di questo picco-
lo bacino estensionale é soprattutto dovuta alla sua gio-
vane eta. Le tracce delle fasi di apertura e subsidenza,
cominciata 9 milioni di anni fa nel Tortoniano, sono
ben conservate nelle caratteristiche geofisiche dell’area
(geometrie crostali e litosferiche, anomalie gravimetri-
che, flusso di calore) e possono fornire importanti in-
formazioni circa i meccanismi operanti durante I’evo-
luzione del bacino. Al fine di spiegare ’apertura del
Bacino Tirrenico, sono state avanzate due classi di ipo-
tesi: la prima considera la tettonica verticale come il
solo o il pit importante meccanismo di apertura baci-
nale (VAN BEMMELEN, 1969; HEEZEN et alii, 1971; SEL-
L1 & FaBBRI, 1971; WEZEL, 1982) mentre la seconda po-
ne maggiormente I’accento sull’importanza della disten-
sione associata a sforzi orizzontali (BARBIERI et alii,
1973; MoussaT, 1983; SCANDONE, 1980; KASTENS ef alii,
1988; MAsCLE & REHAULT, 1990). Sebbene le ipotesi so-
pra citate sono basate su dati di ottima qualita, esse
non sono affiancate da alcuna analisi tettonica quan-
titativa che possa confermarle. Fino ad ora, pochi so-
no gli esempi di modelli quantitativi della cinematica
del Tirreno. MALINVERNO (1981) ha fornito una stima




dell’eta e della paleobatimetria del Mar Tirreno. Un
modello termico come quello di MALINVERNO (1981) ri-
chiede un tempo di distensione piuttosto lungo (a par-
tire dal Serravalliano) per poter simulare le strutture
crostali osservate e I’approfondimento bacinale. Una
lunga durata del rifting si & dimostrata incompatibile
con i risultati dell’ Ocean Drilling Program (ODP Leg
107) che indicano un inizio del rifting nel tardo Torto-
niano (SARTORI, 1990). WANG ef a/ii (1989) hanno ese-
guito un test quantitativo di differenti meccanismi di
rifting basando il loro studio sull’evoluzione termica
del bacino. REHAULT ef alii (1990) hanno presentato
un’analisi di subsidenza e un modello termico del mar-
gine sardo e della parte centrale del Tirreno adottando
un modello di compensazione isostatica. I risultati di
ReHAULT et alii (1990) portarono gli autori a conclu-
dere che la base della crosta al di sotto del margine sar-
do si trovasse a profondita inferiori a quelle suggerite
dalla sismica a rifrazione. Questa ipotesi ¢ legata al fat-
to che, al fine di ottenere i valori osservati di subsiden-
za, gli autori hanno dovuto considerare dei fattori di
assottigliamento pid grandi e quindi una crosta meno
spessa di quella definita su basi sismiche. WANG ef alii
(1989) hanno presentato un’analisi di una possibile de-
formazione di tipo simple-shear legata al modello di
Wernicke (WERNICKE, 1985). La possibilita di un pure-
shear non viene presa in considerazione in quanto i due
margini coniugati, penisola italiana e Sardegna, sono
di larghezze diverse. Questa asimmetria appare, comun-
que, essere soltanto un’asimmetria geometrica € non
litologica. La crosta oceanica del Tirreno & circondata
da crosta continentale senza una chiara presenza di af-
fioramenti di rocce del mantello come previsto dal mo-
dello di Wernicke. L’asimmetria di due margini coniu-
gati ¢ una caratteristica piuttosto comune ai bacini in
distensione e non necessariamente indica un’asimme-
tria profonda (Bassi et alii, 1993). Torneremo a discu-
tere dei lavori sopra citati alla luce dei risultati dell’ap-
plicazione del nostro modello.

In considerazione della breve storia di distensio-
ne e subsidenza termica del Tirreno (9 Ma), le caratte-
ristiche pid interessanti sono la grande profondita del
bacino nelle zone centrali e la complicata struttura ad
horst e graben dei margini con rigetti lungo le faglie
di oltre 2000 metri (WEZzEL ef alii, 1982). Inoltre, que-
sta particolare topografia superficiale ¢ accompagna-
ta ad una Moho dall’andamento piuttosto uniforme
(MoRELLI et alii, 1975; DUSCHENES ef alii, 1986; RECQ
et alii, 1984; MEISSNER et alii, 1987; ZIEGLER, 1990).
Considerando il limitato contributo dato al carico li-
tostatico dalla sottile copertura sedimentaria, la crea-
zione delle geometrie dei margini e della profonda piana
batiale del Tirreno richiede un controllo tipicamente
tettonico.

Nel presente lavoro applichiamo un modello nu-
merico a differenze finite al fine di simulare sia Ias-
sottigliamento litosferico e crostale che la subsidenza
e la stratigrafia del Bacino Tirrenico durante la sua bre-
ve evoluzione. Il modello ¢ completamente cinematico
nella fase di simulazione dell’assottigliamento mentre,
nella compensazione dei carichi verticali variabili du-
rante I’apertura ¢ la subsidenza (peso dell’acqua, peso
dei sedimenti, variazioni di densita legate alla tempe-
ratura, etc.), vengono tenute in considerazione anche
le caratteristiche meccaniche della litosfera. Questo per-
mette di testare diversi modelli di compensazione; da
una compensazione completamente isostatica (con li-
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tosfera a rigidita zero, il sistema si trova in ogni punto
in equilibrio isostatico) ad una compensazione flessu-
rale (con litosfera a rigidita diversa da zero, i carichi
sono compensati invece regionalmente, il sistema non
si trova in equilibrio isostatico in ogni punto). L’ obiet-
tivo del nostro studio & quello di quantificare in modo
integrato i parametri cinematici (fattori di assottiglia-
mento e strain-rate in funzione del tempo) e la storia
di subsidenza/sollevamento che ha caratterizzato 1’e-
voluzione dei vari settori del margine sardo del Tirre-
no. Un tale approccio non puod determinare direttamen-
te quale sia stata la causa dinamica (SPADINI & PODLAD-
cHIKOV, 1996), il ““motore’’, dell’apertura del Tirreno
(tettonica orizzontale o verticale, rifting attivo o pas-
sivo); esso consente perod di eseguire un’analisi di base
con la quale valutare in maniera numerica le varie ipo-
tesi proposte. Si pud quindi dire che la modellizzazio-
ne di un bacino sedimentario, come qui viene presen-
tata, pit che definire ’ipotesi giusta sul meccanismo
dinamico agente, pud indicare quali ipotesi sono sicu-
ramente inaccettabili.

MODELLO TETTONICO

Contesto tettonico e dati geofisici

I1 Mar Tirreno (Fig. 1) € un bacino di inter-arco,
sviluppatosi in un area precedentemente occupata dal
sistema orogenico alpino e appenninico. Il blocco er-
cinico/alpino costituito dalla Sardegna e dalla Corsi-
ca segna il limite occidentale del bacino. A nord-est il
Tirreno ¢ collegato alle zone interne dell’ Appennino,
dominate da strutture compressive fino al tardo Mio-
cene e successivamente caratterizzate da una tettonica
distensiva ancora attiva (SARTORI, 1990). L’ Arco Ca-
labro e le Magrebidi in Sicilia completano verso sud
il sistema orogenico che chiude il bacino (BEN AVRA-
HAM et alii, 1992). 1 risultati delle perforazioni dell’ ODP
Leg 107 e i dati geologici e geofisici precedentemente
raccolti indicano che I’apertura del Tirreno ebbe ini-
zio nel tardo Tortoniano. I dati della sismica a rifles-
sione (MASCLE & REHAULT, 1990) rivelano un basamen-
to caratterizzato da numerose faglie dirette che costi-
tuiscono, soprattutto verso i margini, una tipica strut-
tura a horst € graben. La zona centrale del Tirreno ¢
un’area morfologicamente piatta con profondita mas-
sime di oltre 3.600 metri; dai dati di sismica a rifrazio-
ne si desume che la Moho si trova, in quest’area, a soli
10 chilometri al di sotto del livello del mare (MORELLI,
1970; FINETTI & MoRELLI, 1973; MoORELLI ef alii,1975;
CAssINIS et alii, 1979; NicoricH, 1881, 1985; STEINMETZ
et alii, 1983; Reco et alii, 1984; DuscHENES et alii, 1986;
MEISSNER et alii, 1987; ZIEGLER, 1990). La zona, ca-
ratterizzata da un basamento basaltico di tipo toleiti-
co con velocitd sismiche tipiche di crosta oceanica, &
divisa in due parti, il bacino del Vavilov e il bacino del
Marsili, separate da un blocco di crosta continentale.
Partendo dalla zona centrale, la profondita della Mo-
ho aumenta verso i margini raggiungendo i 30 chilo-
metri al di sotto della Sardegna; verso la penisola ita-
liana e la Sicilia il gradiente & piu alto e si raggiungono
spessori crostali attorno ai 35-40 chilometri. Attraver-
so Panalisi della propagazione delle onde sismiche
(Panza et alii, 1980a ¢ 1980b; Panza, 1985) si sono
ottenute informazioni sulla geometria della base della
litosfera che supera i 70 chilometri di profondita sia
al di sotto della Sardegna sia al di sotto dei margini
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Fig. 1 - Mappa batimetrica sem-
plificata dell’area del Bacino Tir-
renico. Sono indicate le aree carat-

terizzate da crosta oceanica e la se-
zione da noi analizzata (A-B).

peninsulari italiani per raggiungere livelli piti superfi-
ciali (30 chilometri) al centro del bacino. La distribu-
zione del flusso di calore (DELLA VEDOVA et alii, 1990;
HurcHINSON ef alii, 1985) conferma i risultati ottenuti
dalla sismica: due zone con alto flusso di calore (156
mW m™ nel bacino del Marsili) corrispondono alle
aree dove sono stati individuati i minimi valori di spes-
sore litosferico. I valori piu bassi di flusso di calore (50
mW m™) sono stati registrati lungo i margini sardo e
corso. Una dettagliata mappa delle anomalie gravime-
triche di Bouguer (MoRELLI ef alii, 1975) indica valori
fortemente positivi al centro del bacino (260 mGal)
mentre gli stessi diminuiscono e diventano negativi in
Sardegna. Le anomalie free-air sono di solito positive
e seguono la morfologia del basamento pre-rift defini-
ta dalla sismica a riflessione. Molte delle osservazioni
sopra descritte sono riassunte in Fig. 2.

Descrizione del modello

Al fine di simulare i processi di rifting che hanno
portato alla formazione del margine continentale sar-
do del Tirreno, utilizziamo un modello numerico bidi-
mensionale (2D) che approssima il comportamento ci-
nematico e termico della litosfera a seguito di un pro-
cesso di assottigliamento (Koor et alii, 1992; SPADINI
et alii, 1996). Il modello descrive I’assottigliamento in
maniera cinematica mentre la subsidenza viene calco-
lata tenendo in considerazione le variazioni di densita
in funzione della temperatura. Una sezione di litosfe-
ra viene riprodotta con una serie di elementi bidimen-
sionali di larghezza costante. A ciascuno di essi ven-
gono assegnati due fattori di assottigliamento, § per
I’assottigliamento crostale € 8 per quello sub-crostale
(RoYDEN & KEEN, 1980). Per facilitare il paragone con

i fattori di distensione, i nostri fattori di assottigliamen-
to sono definiti come d,/d; (spessore iniziale diviso lo
spessore finale). Nel modello, ’assottigliamento puo
essere istantaneo o suddiviso in pit fasi di durata fini-
ta. Si calcola, quindi, ’evoluzione termica del sistema
e, incorporando il carico dovuto all’acqua ¢ ai sedimen-
ti, si simula la storia di subsidenza e le geometrie cro-
stali e litosferiche per un qualsiasi istante durante I’e-
voluzione del bacino. Le forze di carico che guidano,
infatti, la subsidenza di un bacino in distensione con-
sistono di tre componenti principali: assottigliamento
crostale, contrazione termica della litosfera e carico do-
vuto al riempimento del bacino (acqua e/o sedimen-
ti). Prendendo come esempio il caso semplice in cui I’as-
sottigliamento sia istantaneo, § sia uguale a 8 e il baci-
no sia riempito solo di acqua, la subsidenza iniziale S;
dovuta ad assottigliamento ¢ data da (McKENzIE,

. 1978):
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dove g ¢ il fattore di assottigliamento litosferico, g,
0¢ € Qo sono rispettivamente le densita dell’acqua, del-
la crosta e del mantello, t, ed a rappresentano rispet-
tivamente gli spessori iniziali della crosta e della lito-
sfera; o ¢ il coefficiente di espansione termica e T, &
la temperatura dell’astenosfera. 1.’ assottigliamento li-
tosferico produce subsidenza iniziale S; e, contempo-
raneamente, una perturbazione termica caratterizzata
da innalzamento del flusso di calore. Col tempo, que-
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Fig. 2 - Sezione geofisica attraverso la linea A-B (vedi Fig. 1). Sono indicate le strutture crostali, le velocita in km/sec delle

onde P, 'ubicazione dei pozzi Deep Sea Drilling Project/Ocean

Drilling Program (DSDP/ODP), il flusso di calore e I’ano-

malia gravimetrica secondo Faye (FAA) (MoreL11, 1970). Si rimanda al testo per la discussione.

sta perturbazione termica viene eliminata per raffred-
damento del sistema che, contraendosi, produce un’ul-
teriore subsidenza S(t) detta subsidenza di post-rift.
Per calcolare la componente termica della subsidenza
¢ necessario risolvere ’equazione bidimensionale del
flusso di calore:

0°T
ox2

T (0T
9z2 Kot

@)

dove T ¢& la temperatura all’interno della litosfera, x
¢ la distanza orizzontale, z la profondita, t il tempo ¢
k rappresenta il coefficiente di diffusivita termica. L’e-
quazione differenziale (2) viene risolta utilizzando un
algoritmo a differenze finite. Il risultato é la stima della
subsidenza termica Si(t). La subsidenza totale che il
bacino subira a seguito di un assottigliamento litosfe-
rico ¢ data da S; + St(t).

Fin qui abbiamo assunto che ogni tipo di pertur-
bazione applicata alla litosfera sia compensata in ogni
punto da una risposta completamente isostatica, il che
equivale a dire che ogni segmento litosferico pud muo-
versi verticalmente indipendentemente dai settori cir-
costanti. Se la litosfera oppone una rigidita non nulla
alla variazione dei carichi, questa assunzione non € va-
lida. Sotto ’azione di forze, infatti, la litosfera si flet-
terd compensando le stesse in maniera regionale e non
localizzata. L’equazione di flessione elastica é:
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d*W(x) +N W (x)

D
dx4 dx?

+ PigWX) = q(x) 3)

dove W ¢ la flessione verticale (subsidenza), D ¢ la ri-
gidita flessurale, x é la distanza sull’asse perpendico-
lare al carico, N rappresenta le eventuali forze appli-
cate orizzontalmente, q indica la distribuzione laterale
del carico, g;, la densita del riempimento del bacino
e g & accelerazione di gravita. L’equazione (3) viene
risolta utilizzando un metodo a differenze finite (Bo-
DINE et alii, 1981). Un’altra via per quantificare la ri-
gidita della litosfera & quella di definire lo “spessore
elastico efficace” T, (effective elastic thickness, eet)
che puo essere espresso in funzione di D:

12(1-D,

T3
¢ E

=( )

dove E ¢ il modulo di Young e » ¢ il rapporto di
Poisson.

Nel modello numerico da noi utilizzato, la rigidi-
ta della litosfera viene fatta variare utilizzando valori
diversi di T,. Recenti ricerche hanno sottolineato I’im-
portanza di un altro parametro per 1’effetto che i fat-
tori di assottigliamento hanno sulla subsidenza, e quin-
di sulla morfologia finale di un bacino, € 1a ““depth of
necking’’ (Zpe) (WEISSEL & KARNER, 1989). Si tratta




del livello attorno al quale avviene I’assottigliamento,
in altre parole ¢ quel livello sul quale, in assenza di gra-
vita e quindi di risposta isostatica, le particelle non han-
no movimenti verticali durante ’assottigliamento e la
distensione. Al di sopra di questo livello i punti mate-
riali si muoveranno verso il basso, al di sotto verso 1’al-
to. Ilvalore della “‘depth of necking*‘ &, come vedremo,
di grande importanza per ’evoluzione di un bacino, so-
prattutto perché modifical’effetto prodotto dall’assot-
tigliamento litosferico. Semplificando potremmo dire
~che la subsidenza S ¢ direttamente proporzionale a Z .

-1
S= (1 B)_Zneck &)

con (3 che definisce il fattore di assottigliamento, in que-
sto caso uguale sia per la crosta sia per la litosfera sub-
crostale.

Metodologia

La procedura di modellizzazione che abbiamo ap-
plicato ad una sezione del margine sardo del Tirreno
(Fig. 2) ha come primo obbiettivo quello di fissare il
numero maggiore possibile di parametri in funzione del-
le informazioni geologiche e di esplorazione geofisica
che sono disponibili. Le variabili libere vengono poi
testate, ognuna separatamente dalle altre, al fine di
quantificare il loro effetto sull’evoluzione del sistema.
Infine, si cerca la miglior combinazione di valori delle
variabili in grado di simulare la realta (evoluzione e si-
tuazione attuale). Il risultato & la conoscenza di questi
valori incogniti, la stima dell’impatto di ogni variabile
fisica sul sistema e la ricostruzione cinematica della sto-
ria del bacino sedimentario, la quale pud fornire im-
portanti informazioni su periodi di tempo non suffi-
cientemente coperti dai dati. Il modello numerico si
estende ben al di 14 del segmento analizzato (Fig. 1) per
evitare gli effetti legati alle condizioni al contorno.

Abbiamo scelto una sezione NO-SE dalle coste
nord-orientali della Sardegna fino al Bacino del Vavi-
lov, dove é presente una crosta di tipo oceanico (Fig. 1
€2). Sulla base delle evidenze ottenute grazie alle perfo-
razioni del’ODP Leg 107 (KASTENS & MASCLE, 1990) e
in accordo con molti studi sismostratigrafici (ZITELLINI
et alii, 1986; REHAULT et alii, 1987; TRINCARDI & ZITEL-
LINI, 1987; MASCLE & REHAULT, 1990), consideriamo I’i-
nizio della distensione a 9 Ma, nel tardo Tortoriano, e
una durata della stessa di 6 Ma. Assumiamo inoltre che

le caratteristiche geometriche ¢ fisiche della litosfera pre-
deformarzione siano state simili a quelle dell’attuale bloc-
co sardo. Dati di sismica a rifrazione (NicorICH, 1981;
STEINMETZ et alii, 1983; REcqQ et alii, 1984; FAHLQUIST &
HERSEY, 1969; EwING & EWING, 1959; DUSCHENES ef alii,
1986) e di propagazione di onde di superficie (PANZA ef
alii, 1980a, b) possono quindi indirettamente definire gli
spessori crostali (30 km) e litosferici (80 km) anteceden-
ti alla formazione del bacino. Conoscendo gli spessori
attuali possiamo calcolare la distribuzione dei fattori di
assottigliamento lungo la sezione esaminata (Fig. 3).
Questi valori che rappresentano i nostri 6 e (8 totali ap-
plicati al margine considerato, sono gli stessi che utiliz-
zeremo in tutti i modelli che verranno testati. Mentre i
valori totali dei fattori di assottigliamento verranno te-
nuti fissi, la loro distribuzione nel tempo, quindii é e
B parziali, verranno fatti variare per riprodurre le varie
fasi di evoluzione. L’unico vincolo sara che il prodotto
dei fattori parziali dovra coincidere con i fattori totali
derivati dalle osservazioni geofisiche. Come vedremo in
seguito, la definizione dei valori parziali di assottiglia-
mento durante le tre fasiin cui abbiamo suddiviso la sto-
ria di assottigliamento del margine sardo, saranno il ri-
sultato della simulazione stratigrafica. La lista completa
dei parametri della modelizzazione apparein Tabella 1.

Table 1 - Model Parameters

Value Definition

a 80 km initial lithospheric thickness
30 km initial crustal thickness

Ty 0°C surface temperature

Ty 1333 °C astenosphere temperature

k 7.8 x 10-7 m2%/s thermal diffusivity

T, 400 °C isotherm describing EET

o 34x1035°C thermal expansion coefficient

g 9.8 m/s? gravitational acceleration

pc  2800kg/m3
Pm 3330 kg/m3

surface density crustal rock
surface density manle rock

ps 2800 kg/m3 sediment grain density

pw 1030 kg/m3 water density

9] 0.55 sediment surface porosity
c 0.55 km-1 compaction depth constant

Thinning distribution across the margin
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“Depth of necking’’ e ‘‘spessore elastico efficace”’
La prima parte della nostra analisi ¢ indirizzata
alla quantificazione dei parametri che hanno portato
all’attuale geometria crostale (profondita ed andamento
del basamento e della Moho). Utilizzando differenti va-
lori di T, possiamo esaminare la risposta del modello
a variazioni di rigidita flessurale. Inoltre, diversi valo-
ri di T, sono stati applicati a modelli con diverse Z .
Sono state utilizzate quattro classi di modelli: la pri-
ma € caratterizzata da una risposta puramente isosta-
tica secondo il modello di Airy (Fig. 4a), le altre im-
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plementano una compensazione di tipo flessurale con
valori crescenti di Z,.q (7.5 km, Fig. 4b; 15 km, Fig.
4c; 25 km, Fig. 4d; 35 km, Fig. 4e). Il modello che uti-
lizza una compensazione isostatica (Fig. 4a) produce
una topografia del basamento che si discosta profon-
damente da quella osservata: il margine inferiore ¢ in
media pid profondo di quello osservato mentre, nel
margine superiore, il modello non riesce a simulare la
tipica struttura a horst e graben. Inoltre la base della
crosta mostra delle irregolaritd che non si osservano
con la sismica a rifrazione. Per valori bassi di Zeq
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Fig. 4 - Topografia del basamento e profondita della Moho
per diversi modelli di compensazione. Per i modelli a com-
pensazione flessurale sono stati incorporati diversi valori di
T, (spessore elastico efficace = eet). Soltanto con una Z
di 25 km (Fig. 4d) otteniamo una buona approssimazione con
la realtd. Le geometrie crostali osservate (basamento e Mo-
ho) sono definite sulla base dei dati sismici. La topografia
del basamento & stata semplificata interpolando i valori di
profondita ogni 5 km.




(7.5 km) (Fig. 4b) il risultato del modello & qualitati-
vamente simile a quello isostatico e, per le stesse ra-
gioni, non é compatibile con le osservazioni. Con bas-
si valori di Z,, il modello ha, inoltre una scarsa sen-
sibilita alle variazioni di T,. Per valori di Z corri-
spondenti a livelli medio-crostali (15 km) (Fig. 4c¢) il
modello produce una Moho che rimane all’interno dei
margini di errore che la sismica ha nel definire la base
della crosta. Il modello sarebbe quindi accettabile se
non si avessero grandi differenze a livello del basamento
pre-rift. In realta la differenza cruciale si osserva sul
margine superiore dove, indipendentemente dai valori
adottati per T,, la nostra simulazione non riesce a ri-
produrre i bacini stretti e profondi che caratterizzano
I’area. Il Bacino delle Baronie, ad ovest dei Monti del-
le Baronie, ne rappresenta il pid tipico esempio: la zo-
na osservata ¢ 1 km pid profonda di quanto previsto
dal modello (Fig. 4¢). La miglior corrispondenza tra
modello e osservazioni si ha per un valore di Z,. at-
torno ai 25 km (livello crostale inferiore) (Fig. 4d) e
per un T, variabile lungo il margine e definito dall’i-
soterma 400° C. Se si adottano valori di Z,, superio-
ri (35km) (Fig. 4e), ancora una volta il modello falli-
sce nel suo intento: le strutture chiave sono i rigetti ver-
ticali lungo le faglie. Soltanto con una ‘‘depth of nec-
king’’ di 25 km si riescono a simulare, e anche in ma-
niera estremamente precisa, le geometrie osservate.

EVOLUZIONE TERMICA E REOLOGIA

I risultati del modello tettonico prevedono un com-
portamento cinematico del margine controllato da un
livello crostale profondo (Z,., = 25 km). La prossi-
ma fase di modellizzazione analizzera le conseguenze
che I’applicazione di questo modello ha sull’evoluzio-
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ne termica del bacino, sul flusso di calore e sulla reo-
logia della litosfera. Il modello da noi utilizzato, in-
cludendo il calcolo dello stato termico del sistema (ve-
di ““‘descrizione del modello’’), permette di ricostruire
la storia termica della litosfera soggetta ad assottiglia-
mento. Per ogni istante durante I’evoluzione del mar-
gine, la distribuzione delle isoterme all’interno della li-
tosfera, viene calcolata tenendo in considerazione flussi
di calore sia verticali che orizzontali. La Fig. 5 mostra
P’evoluzione termica del bacino da 9 Ma (inizio della
distensione) fino alla situazione odierna. La Fig. 6 met-
te in risalto il dettaglio della struttura termica prevista
dal modello a 0 Ma (situazione attuale), dopo 6 my di
rifting e 3 my di raffreddamento post-rift. La struttu-
ra termica odierna e la sua evoluzione nel tempo, sono
funzione dell’assottigliamento totale subito dalla lito-
sfera ¢ del modo in cui I’assottigliamento stesso & sta-
to distribuito nel tempo (fattori di assottigliamento par-
ziali). La distribuzione dei fattori di assottigliamento
parziali, che noi utilizziamo nella nostra analisi di
paleo-temperatura (Fig. 5), sono stati definiti utilizzan-
do una procedura di simulazione stratigrafica che sara
descritta e discussa nel prossimo paragrafo. Al fine di
testare la capacita del modello di simulare la storia ter-
mica del margine e, quindi la struttura termica attua-
le, abbiamo convertito la distribuzione delle isoterme
in flusso di calore superficiale al fine di poterlo con-
frontare con i dati misurati. La Fig. 7 dimostra che la
distribuzione di flusso di calore prevista dal modello
¢ in perfetto accordo con i valori effettivamente misu-
rati (DELLA VEDOVA ef alii, 1984; 1990; HUTCHINSON
et alii, 1985).

Al fine di studiare le variazioni laterali e verticali
delle proprieta meccaniche (RANALLI, 1987; CLOETINGH
& BanDA, 1992) del margine sardo del Tirreno, abbia-
mo costruito dei diagrammi di resistenza alla rottura
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Fig. 5 - Isoterme da 1300° C a 100° C previste dal modello
per varie fasi durante 1’evoluzione della litosfera lungo il mar-
gine considerato. Nella ricostruzione & stato tenuto in consi-
derazione un flusso di calore sia verticale che orizzontale. La
base termica della litosfera € definita dall’isoterma 1300° C.
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Fig. 6 - Dettaglio della struttura termica attraverso il margine dopo 6 My di distensione e 3 My di raffreddamento post-rift.
Le isoterme vanno da 1300° C a 100° C. L’isoterma 400° C definisce il T, (spessore elastico efficace) del modello. La figura
mostra le posizioni per le quali sono stati calcolati i profili di resistenza alla rottura (Fig. 8).
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Fig. 7 - Confronto tra il flusso di calore previsto dal modello
(Zpeo = 25 km) e i valori misurati.

(misurata in mega Pascal) in funzione della profondi-
ta per un modello litosferico multistrato. La resisten-
za ¢ stata calcolata in tre punti del margine: (1) margi-
ne sardo superiore, (2) Bacino di Cornaglia e (3) Fa-
glia Centrale (le posizioni sono indicate in Fig. 6). Dalla
distribuzione delle isoterme, che abbiamo visto essere
compatibile con il flusso di calore misurato, possiamo
estrarre il gradiente geotermico nei tre punti conside-
rati. Le proprieta meccaniche da noi calcolate sono,
infatti, funzione delle caratteristiche termiche del siste-
ma ¢ sono basate su dati sperimentali di meccanica delle
rocce (CARTER & TSENN, 1987). Per il caso in esame &
stata considerata una crosta superiore con una reolo-
gia di tipo granitico, una crosta inferiore dominata dal
diabase e una litosfera subcrostale caratterizzata prin-
cipalmente rocce ad olivina (BANDA & CLOETINGH,
1992). La distribuzione verticale di questa stratificazio-
ne petrologica & definita dalla distribuzione delle velo-
cita sismiche (Fig. 2). Sono state testate reologie sia
idrate che anidre, utilizzando un valore costante di tasso
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di deformazione di 10¢ s”!, un valore adatto a descri-
vere la deformazione attuale, molto lenta, del margi-
ne considerato (CARTER & TSENN, 1987). I risultati dei
nostri calcoli (Fig. 8) indicano il Bacino di Cornaglia
come la zona attualmente pia debole del margine, so-
prattutto per bassi valori di resistenza del mantello su-
periore. Questo potrebbe essere dovuto ad alte tempe-
rature nel mantello e nella crosta inferiore previste dal
modello termico (Fig. 6) e in accordo con valori ano-
mali di flusso di calore (134 mW m™) misurati da
HurcHiNsON et alii (1985) nella stessa zona. La distri-
buzione verticale della resistenza nelle tre localita esa-
minate, mostra ’esistenza di due strati forti ubicati,
rispettivamente, nella crosta medio-superiore ¢ nel man-
tello superiore. La presenza di un livello crostale medio-
superiore piuttosto competente, che nel Bacino di Cor-
naglia sembra essere addirittura pia forte dello strato
sub-crostale (soprattutto per reologie idrate), ha pro-
babilmente giocato un ruolo fondamentale nell’evolu-
zione del bacino.

MODELLO STRATIGRAFICO

Stratigrafia della sezione considerata

L’area interessata dalla sezione da noi esaminata
(Fig. 1) € coperta da diversi profili sismici a riflessione
(MascLe & REHAULT, 1990; BaRTOLE, 1981; vedi biblio-
grafia inclusa) e soprattutto dal profilo MS1 descritto
da FINETTI ef alii (1970). Approssimativamente lungo
la stessa direttrice sono stati perforati cinque pozzi (654,
653, 132, 656 ¢ 652 DSDP/ODP) che hanno fornito
una buona calibrazione per le sezioni sismiche e un’ot-
tima caratterizzazione delle litologie. Per costruire una
sezione completa (Fig. 9) abbiamo integrato i dati del-
la sismica con i dati dei pozzi. Abbiamo convertito in
profondita le sezioni-tempo utilizzando le velocita si-
smiche delle varie unitd misurate nei pozzi (MASCLE &
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(T.) ¢ controllato dall’isoterma 400° C.

RenAULT, 1990) e ottenute dalla sismica a rifrazione
¢ dalla sismica a riflessione multicanale (MoORELLI, 1985;
MaAscCLE & REHAULT, 1990).

Il fondo mare, lungo il profilo analizzato, mostra
un approfondimento a gradini con una zona occiden-
tale a circa 1500 metri di profondita, una centrale a
2500 metri e una zona batiale, verso sud-est, ad oltre
3500 metri. Queste tre unitad morfologiche sono spesso
indicate come, rispettivamente, il margine superiore,
medio e inferiore (KASTENS et alii, 1988).

La copertura sismica attraverso il margine supe-
riore, calibrata essenzialmente sul pozzo 654 del’ODP,
permette un buon controllo delle unita e degli orizzonti
usati in questo studio. Alcuni dubbi esistono, comun-
que, sulla posizione del top-Tortoniano nel Bacino delle
Baronie (Fig. 9). Nel margine medio, il top-Messiniano
e gli orizzonti pitd giovani risultano ben definiti; per la

654 QDP

porzione piu vecchia della successione abbiamo adot-
tato gli spessori interpretati da Curz et alii (1980) ¢
MascLE & REHAULT (1990). La posizione del basamen-
to pre-rift & stata ottenuta dai dati di sismica a rifra-
zione (DUSCHENES ef alii, 1986). Nel margine inferiore
la geometria dei vari orizzonti & controllata da nume-
rose sezioni sismiche ¢ pozzi (MASCLE & REHAULT,
1990).

Considerando che le successioni sedimentarie lun-
go il profilo e I’evoluzione tettonico-stratigrafica del
margine sono state qualitativamente descritte da diversi
autori (tra gli altri, Curzi ef alii, 1980; KASTENS et alii,
1988; KASTENS & MASCLE, 1990; SARTORI, 1990), rias-
sumeremo soltanto quegli aspetti che sono pertinenti
alla nostra discussione. Nella porzione occidentale della

sezione, le unitd pre-riff sono costituite da rocce meta-

morfiche e ignee di etd ercinica. In Sardegna la coper-
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Fig. 9 - Geometria delle principali unita stratigrafiche lungo il margine continentale sardo del Mar Tirreno (A-B in Fig. 1).
La figura mostra inoltre la posizione delle perforazioni dell’ODP/DSDP. Le varie abbreviazioni indicano: BB = Bacino
delle Baronie, BR = Monti delle Baronie, CB = Bacino di Cornaglia, CF = Faglia Centrale.
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tura Mesozoica e Paleogenica ¢ largamente mancante
¢ probabilmente lo ¢ anche sul margine adiacente a
causa di erosioni messiniane o antecedenti (CARMIGNA-
NI et alii, 1989). Verso est, il substrato della copertu-
ra pre-distensiva & costituito da lembi degli orogeni
alpino e appenninico, includenti ofioliti dell’oceano
Ligure-Piemontese (IGM, 1980; SarTori, 1986); lo-
calmente sono presenti anche rocce metamorfiche
(SARTORI, 1986). La transizione tra il basamento Er-
cinico e Alpino ¢ segnata da un importante lineamen-
to tettonico a direzione NE-SW conosciuto come ‘‘Li-
nea Selli”” o ‘“‘Faglia Centrale’’ (SerLi, 1985; SARTO-
ri, 1986) (Fig. 9).

La distensione comincia nel Tardo Tortoniano
(9-8 Ma) (SarTori, 1990) e finisce nel Pliocene Me-
dio (3.4 Ma) (TRINCARDI & ZITELLINI, 1987) con la for-
mazione di crosta oceanica nel bacino del Vavilov.
La distensione & registrata soltanto ad est della Sar-
degna ed & ben documentata da variazioni di spessori
nelle sequenze sedimentarie controllate dalle faglie, da
blocchi tiltati, da cunei sedimentari, coni detritici le-
gati all’attivita delle faglie normali, cosi come da strut-
ture a piccola scala quali slumps, microfaglie, strati-
ficazioni caotiche, microbrecce e strutture di fuga del-
I’acqua (FABBRI et alii, 1981; REHAULT et alii, 1987,
KASTENS et alii, 1988; MASCLE & REHAULT, 1990). Pur
essendoci evidenze di distensione attiva lungo tutto il
margine e durante ’intero periodo di rifting, la posi-
zione della deformazione pil intensa é migrata nel
tempo verso SE: essa era ubicata sul margine supe-
riore nel tardo Tortoniano, sul margine medio durante
il Messiniano per raggiungere il margine inferiore al-
I’inizio del Pliocene. Non ci sono evidenze di fasi di
quiescenza che separano questi eventi e, quindi, nel
nostro approccio quantitativo assumiamo che i cam-
biamenti siano avvenuti in maniera continua.

I livelli tortoniani della successione sin-distensiva
sono spazialmente ristretti in graben e half-graben do-
ve raggiungono spessori massimi di 300-400 metri. La
successione comincia con conglomerati subaerei che
passano, verso ’alto, a sabbie glauconitiche di acqua
bassa ¢ a oozes a nannofossili di mare aperto (ODP
654) (KASTENS & MAScLE, 1990). Gli strati tortoniani
sono mancanti sugli alti strutturali ¢ in Sardegna, pro-
babilmente come conseguenza di una fase erosiva mes-
siniana (CARMIGNANI ef alii, 1989). L’erosione di un
basamento cristallino nel Tortoniano & anche sugge-
rito dai dati mineralogici del pozzo ODP 654 (CHAM-
1EY, 1990). Per erosione messiniana, gli strati torto-
niani sono localmente mancanti anche sul margine in-
feriore.

Durante il Messiniano viene depositata la ben no-
ta sequenza evaporitica (Curzi et alii, 1980). Il depo-
centro della successione era localizzato nel margine
medio dove si forma il Bacino di Cornaglia e dove
¢ stata rinvenuta la sequenza evaporitica completa: la
porzione inferiore & caratterizzata da livelli di sale con
strutture diapiriche e intercalazioni di argilla e ani-
drite; la sequenza superiore & principalmente costitui-
ta dall’alternanza di gesso ¢ marne. La sequenza mes-
siniana, sugli alti strutturali del margine superiore, ¢
caratterizzata da carbonati di acqua bassa. Dal Baci-
no di Cornaglia, dove gli spessori sono di circa 800
metri, lo spessore dei depositi messiniani diminuisce

$(z) = ¢po exp(-cz)
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simmetricamente verso NO e SE (200-300 metri). Sul
margine inferiore le evaporiti sono eteropiche con de-
positi clastici interpretati come lenti di paleo-pendio
(Curzi et alii, 1980). Brecce subaeree sugli alti strut-
turali del margine inferiore sono state individuate da
SARTORI (1990). L autore ha trovato anche indicazio-
ni di un ambiente subaereo nel pozzo ODP 656 per
la presenza di paraconglomerati continentali rossi di
probabile eta messiniana. I.’insieme di queste osser-
vazioni & compatibile quindi con la generalizzata as-
senza, lungo questo segmento della sezione, di strati
tortoniani; assenza attribuita ad erosione messiniana
(MAsSCLE & ReHAULT, 1990).

All’inizio del Pliocene, un evento erosivo migran-
te dal margine inferiore verso il margine medio (BAR-
TOLE, 1981), ha causato la formazione di una discor-
danza angolare al top delle evaporiti messiniane co-
nosciuta come discordanza ‘“M’’ (Biscaye et alii,
1971). L’evento erosivo fu seguito dalla subsidenza
pliocenica del Bacino Tirrenico. Studi sedimentologi-
ci indicano una subsidenza pliocenica dei sedimenti
messiniani di circa 1000-1500 metri per il margine su-
periore sardo e di 2500-3000 metri per la piana batia-
le. La sedimentazione all’inizio del Pliocene era ca-
ratterizzata da oozes a nannofossili. Lo spessore dei
sedimenti del Pliocene inferiore non supera i 200-300
metri con valori minimi nel Bacino di Cornaglia
(50-100 metri); il top dell’unita & segnato da una di-
scordanza del Pliocene medio (la discordanza ‘X’ di
SELLI & FABBRI, 1971) che rappresenta la break-up un-
conformity nel Tirreno (TRINCARDI & ZITELLINI, 1987).

Durante la fase di post-rift viene depositata una
unita plio-pleistocenica spessa fino a 400 metri, costi-
tuita da fanghi calcarei pelagici, ceneri vulcaniche e
sapropel; i caratteri complessivi di questa unita indi-
cano una generale fase di trasgressione attiva dalla
fine del Messiniano fino ad oggi. Lo spessore massi-
mo dell’unita plio-pleistocenica si trova sul margine
inferiore (TRINCARDI & ZITELLINI, 1987). Verso NO,
gli spessori diminuiscono fino a valori tra i 100 e i
200 metri (ODP/DSDP 653-132) con P’eccezione del
Bacino della Sardegna dove si hanno spessori di 500
metri dovuti a forti input clastici dalla terraferma.

Tecnica di modellizzazione stratigrafica

Al fine di simulare la stratigrafia (Fig. 9), e quindi
la storia di subsidenza, della sezione in esame, adot-
tiamo il modello precedentemente descritto, incorpo-
rando una Z,. di 25 km e un T, definito dall’iso-
terma 400° C, valori che hanno fornito il risultato
migliore nella simulazione della strutture crostali. La
subsidenza del bacino in funzione del tempo viene cal-
colata tenendo conto dell’effetto di carico dell’acqua
¢ dei sedimenti. Si tiene conto della compattazione
dei sedimenti, col procedere del seppellimento, utiliz-
zando una relazione porosita-profondita del tipo:

(©)

con z che indica la profondita dell’unita considerata,
¢ ¢ la porositd in superficie e ¢ ¢ la costante carat-
teristica di profondita (Tab. 1). Per ogni fase di evo-
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luzione del margine (che viene fatta coincidere con le
fasi di deposizione delle singole unita), si calcolala sub-
sidenza tettonica, si definisce un valore di paleopro-
fondita di deposizione (utilizzando informazioni sedi-
mentologiche e paleontologiche) e si riempie lo spazio
disponibile con sedimenti. A questo punto, con un pro-
cesso iterativo, si calcola la subsidenza totale, effetto
tettonico piu carico.

Paleoprofondita. 1 pozzi dell’ODP (KASTENS &
MascLE, 1990) rappresentano gli unici dati disponibili
per le stime di paleoprofondita di deposizione. Per le
parti della sezione comprese tra pozzi diversi e per in-
tervalli di tempo per i quali non ¢i sono informazioni
sedimentologiche, non ¢ possibile alcuna stima diret-
ta. Valori approssimati possono essere ottenuti inter-
polando i dati disponibili. Durante la procedura di mo-
dellizzazione questi dati ‘‘insicuri’’ vengono poi fatti
variare in modo da simulare la stratigrafia osservata
(ROBINSON et alii, 1995). L’evoluzione di paleoprofon-
dita che se ne deriva (Fig. 10) & coerente da un punto
di vista quantitativo e fornisce informazioni su para-
metri altrimenti sconosciuti. Questo diventa particolar-
mente interessante per ricostruire fasi di emersione per
le quali non ci sono registrazioni sedimentologiche. Seb-
bene le stime di paleoprofondita, basate su dati sedi-
mentologici e paleontologici, contengono margini di er-
rore che variano da 100 metri, per i depositi di piatta-
forma, a 300-400 metri per le facies pit profonde, i ri-
sultati del nostro modello sono poco dipendenti dai va-
lori adoperati. Questo é dovuto alla breve durata della
fase post-rift e alla compensazione isostatica regiona-
le adottata per i carichi.

Variazioni del livello marino. 11 nostro modello in-
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clude anche le variazioni del livello marino indicate dal-
le curve di HAQ et alii (1987), variazioni che potrebbe-
ro avere sia una componente eustatica che una tettoni-
ca (CroeTINGH, 1991). Abbiamo introdotto una corre-
zione per il Messiniano quando il Mediterraneo fu tem-
poraneamente separato dall’Atlantico e il Tirreno fu
caratterizzato da forti tassi di evaporazione (Fig. 10).
B’ stato adottato un valore di -500 metri rispetto al-
Pattuale livello marino, valore che verra discusso in se-
guito.

Fattori di assottigliamento crostali e subcrostali.
Come abbiamo gia detto, i valori dei fattori di assot-
tigliamento totali applicati al margine derivano dal
confronto delle attuali geometrie litosferiche del mar-
gine sardo con gli spessori al di sotto della Sardegna,
considerati indicativi della situazione pre-rift. Usan-
do questi valori per una durata della distensione di
6 My, a partire da 9 Ma (SarTor1, 1990), il modello
produce una corretta topografia del basamento ma,
allo stesso tempo, una geometria delle successioni sin-
rift profondamente diversa da quella osservata (Fig.
11a). Un’evoluzione costituita da una sola fase ¢, in-
fatti, in contraddizione con le osservazioni che dimo-
strano una migrazione verso SE della distensione (Ka-
STENS & MASCLE, 1990; SArTORT, 1990). Al fine di de-
scrivere questa cinematica, abbiamo suddiviso 'inter-
vallo di rifting in tre fasi di 2 Ma ognuna le quali
terminano, senza soluzione di continuita, rispettiva-
mente a 7, 5 e 3 Ma. Per semplicita di calcolo, abbia-
mo utilizzato numeri interi di Ma per definire le varie
fasi corrispondenti al Tortoniano, Messiniano e Plio-
cene inferiore; stime piu corrette, rispettivamente 6.5,
4.8 ¢ 3.5 Ma (KaSTENS & MASCLE, 1990), non cam-
biano comungque i nostri risultati. Poiché non c’¢ evi-



NW SE
upper margin middle margin lower margin
ES
£ &
1<%
[+}]
g
(=]
(=]
(=]
<+ |
L 1 Il | L L 1 1 1 L 1 | 1 L
50 100 150
A) ~ distance (km)
NwW SE
upper margin middle margin lower margin
ES
£ &
°a
[}
T
[=]
[=]
[=]
<+ |
1 1 Il [ 1 1 | 1 ‘ 1 1 1 ] | 1 Il ]
50 100 150
B) distance (km)

Fig. 11 - (a) Stratigrafia prevista per un singolo evento di rifting applicando i fattori di assottigliamento derivati dalle osserva-
zioni (Fig. 3). La geometria che ne risulta ¢ fondamentalmente diversa da quella che si osserva (Fig. 9). (b) Geometria del
basamento e stratigrafia prodotta dal modello che incorpora tre fasi di assottigliamento litosferico. BB = Bacino delle Baro-

nie, BR = Monti delle Baronie, CB = Bacino di Cornaglia, CF = Faglia Centra

denza di fasi di quiescenza che separano le fasi di rif- Nw

ting, i nostri intervalli temporali sono soltanto separa- ., RIFTING PHASE 3
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zioni artificiali di un processo in realta continuo. Men-
tre i fattori di assottigliamento totali sono fissi, quelli
parziali, per le varie fasi, non lo sono. Essi vengono
fatti variare al fine di riprodurre la stratigrafia osser-
vata. Con questa procedura otteniamo una ottima cor-
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Fig. 12 - Fattori di assottigliamento crostali e subcrostali per
le tre fasi di assottigliamento adottate, le quali danno, come

risultato, Pottima corrispondenza tra stratigrafia osservata 0 50
e quella prevista dal modello (confrontare Fig. 9 con Fig. 11b).
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quanto riguarda il meccanismo di distensione litosfe-
rica (WANG et alii, 1989; REHAULT ef alii, 1990; Ma-
SCLE & REHAULT, 1990): ‘‘pure shear’’ o ‘‘simple
shear’’?

I diagrammi di Fig. 12 mostrano una generale ten-
denza dell’area caratterizzata da massimo assottiglia-
mento crostale a coincidere con la zona di maggior as-
sottigliamento subcrostale. Una geometria di simple
shear, con un assottigliamento crostale nettamente spo-
stato rispetto a quello subcrostale (avremmo una di-
stribuzione dei fattori di assottigliamento diversa da
quella in Fig. 12), produrrebbe una stratigrafia e, pia
importante, un flusso di calore completamente diversi
da quelli osservati. Come discuteremo piu avanti, in-
fatti, la geometria pure shear definita in Fig. 12 pro-
duce un flusso di calore compatibile con le misurazio-
ni disponibili. Questo sembra escludere ’esistenza di
faglie a basso angolo attraverso I’intera litosfera che
possano traslare lateralmente 1’assottigliamento. I fat-
tori di assottigliamento subcrostali sono generalmente
piu alti di quelli crostali. La differenza tra i due ¢ mag-
giore durante la prima fase di rifting e tende a dimi-
nuire, fino ad essere quasi eliminata, verso la fase di
break-up (3 Ma). L’apertura del Tirreno pud quindi
essere descritta da una geometria di tipo pure-shear con
fattori di deformazione che variano con la profondi-
ta. Nella prima fase deformativa, 1’assottigliamento
subcrostale molto piu pronunciato di quello crostale,
suggerisce un input termico piu grande di quello de-
terminato dalla sola distensione. Questa caratteristica,
un riscaldamento che precede e accompagna le prime
fasi di rifting, ¢ stata messa in evidenza in diverse aree
in distensione come il margine passivo di Adria del Me-
sozoico, esposto nelle Alpi meridionali (BERTOTTI & TER
VOORDE, 1994), e la ‘‘giunzione tripla’ del Mare del
Nord (HENDRIE et alii, 1993).

Sulla base dei fattori di assottigliamento, ricostruiti
tramite il modello stratigrafico, abbiamo calcolato i tas-
si medi di deformazione (strain rate) lungo I’intero mar-
gine per gli ultimi 9 Ma. I valori ottenutl mostrano un
aumento dal Tortoniano (1.9 107 571 al Messiniano
(2.8 10 sy fino a rag%lunlgere valori massimi nel
Pliocene inferiore (1 510 ). I valori massimi si in-
contrano nel margine 1nfer10re dove, nel Pliocene in-
feriore, si prevede un tasso di deformazione attorno
a2.0-2.5 10 s, Assumendo una conservazione del-
la massa lungo la sezione analizzata e tenendo in con-
siderazione la geometria pure-shear del rift, conside-
riamo 1 fattori di assottigliamento come equivalenti a
fattori di distensione. Considerando I’angolo tra la se-
zione considerata e la direzione di distensione nel tem-
po, definita sulla base di ricostruzioni paleogeografi-

che (DEWEY et alii, 1989; PaTacca et alii, 1990), otte-
niamo una velocita relativa di 4.5 cm yr™ tra i margi-
ni coniugati del Tirreno nel periodo Tortoniano-
Pliocene inferiore. Questo & in accordo con le stime di
PaTAcca ef alii (1990) i quali calcolarono, con un ap-
proccio completamente diverso (ricostruzioni paleogeo—
grafiche e paleotettoniche), un valore di 5 cm yr Vdu-
rate il Tortoniano-Pleistocene inferiore per il sistema
Appennino-Tirreno. I risultati del nostro modello ci
danno un aumento della velocita nel tempo dal Torto-
niano (1.5 cm yr~ 1y al Messiniano (2.3 cm yr~ D) per rag-
giungere, con un forte incremento, 1 9.5 ¢cm yr~ U della
fase distensiva WNW-ESE del Pliocene inferiore.

La fase di rifting

Nel tardo Tortoniano (tra 9 Ma e 7 Ma) la disten-
sione del futuro margine passivo comincia ad interes-
sare il segmento litosferico adiacente all’attuale Sarde-
gna. Gli assottigliamenti crostali, che abbiamo rico-
struito dalla simulazione stratigrafica, raggiungono un
valore massimo di ca. 1.2 in un segmento attorno a
50-80 km dal limite nord-occidentale della sezione con-
siderata e diminuiscono in maniera piuttosto simme-
trica verso NO e SE (Fig. 12). Il valore medio del fat-
tore di assottigliamento crostale ¢ 1.12 (Tab. 2) men-
tre quello sub-crostale & di 1.5. La massima subsiden-
za si ha sul margine superiore coincidente con la zona
di massimo assottigliamento. Lateralmente a questo
segmento, la subsidenza é molto limitata (Fig. 13 ¢ 14).
In Sardegna, al di fuori del profilo considerato, il mo-
dello prevede un sollevamento di circa 400 metri. In
particolari condizioni climatiche, questo potrebbe aver
causato una consistente erosione e spiegherebbe, alme-
no in parte, la mancanza della copertura Mesozoico-
Paleogenica nella parte nord-orientale della Sardegna
(CARMIGNANI ef alii, 1989). Sul margine superiore, la
subsidenza del bacino fu compensata soltanto parzial-
mente dalla sedimentazione con il risultato di un ap-
profondimento del fondo mare di circa 800-1000 me-
tri. Questo & in accordo con il trend trasgressivo rico-
nosciuto nei depositi tortoniani (ODP 654). La conti-
nuita del bacino era interrotta da un alto strutturale,
i Monti delle Baronie, per il quale il nostro modello
prevede un’emersione al di sopra del livello del mare.
Verso sud-est, sul futuro margine inferiore, la sedimen-
tazione fu scarsa e la profondita dell’acqua non supe-
10 i 300-400 metri, con molte aree emerse al di sopra
del livello marino (Fig. 13).

Durante la fase messiniana di distensione (da 7 Ma
a 5 Ma) la zona di massimo assottigliamento migra ver-
so SE e viene a trovarsi sul margine medio (Fig. 12).
I fattori di assottigliamento crostale per questa fase,

Table 2
phase time interval meand  mean d mean o mean d  cumulative 0
(Ma) u.margin m.margin 1. margin
3 5-3 1.14 1.81 2.89 1.95 2.57
2 7-5 1.10 129 1,17 1.18 1.32
| 9-7 1.15 1.14 1.07 1.12 1.12
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sono piu alti della fase precedente e raggiungono il va-
lore massimo di 1.35 a 110-120 km dal margine NO del
profilo. I valori diminuiscono lateralmente in maniera
piuttosto simmetrica rispetto ai valori di picco. Il va-
lore medio su tutto il margine sardo ¢ di 1.18 per la
crosta e di 1.63 per la porzione subcrostale. I fattori
di assottigliamento subcrostale (Fig. 12) sono ancora
nettamente piu alti ma il rapporto con quelli crostali
tende a diminuire. Tralasciando i due picchi isolati a
80 ¢ a 170 km (Fig. 12), i fattori di assottigliamento
mostrano una larga area di massimo tra 90 e 160 km;
i massimi crostali e subcrostali praticamente coincido-
no. Come risposta alla distribuzione dei fattori di as-
sottigliamento, 1’asse della subsidenza si sposta sul mar-
gine medio, portando alla formazione del Bacino di
Cornaglia; a 5 Ma il basamento pre-rift raggiunge i
1000-1200 metri al di sotto del livello di riferimento
(I"attuale livello marino) (Fig. 13 ¢ 14). In questo pe-
riodo fu depositata una spessa sequenza sedimentaria
nel Bacino di Cornaglia; la morfologia superficiale del
bacino diventa molto uniforme con una profondita me-
dia rispetto al livello di riferimento (linea tratteggiata
in Fig. 13) di 1000 metri . Nello stesso momento, il ba-
samento della zona della Faglia Centrale (D in Fig. 14)
e dei Monti delle Baronie subisce una fase di solleva-
mento come diretta conseguenza della risposta flessu-
rale della litosfera durante ’apertura. I Monti delle Ba-
ronie continuarono a costituire una notevole struttura
morfologica che, in periodi di abbassamento del livel-
lo marino, doveva raggiungere qualche centinaio di me-
tri di altezza sopra il livello del mare, probabilmente
isolando il Bacino delle Baronie dal Bacino di Corna-
glia. Nella porzione sud-orientale della sezione, il ba-
samento subiva soltanto una limitata subsidenza (Fig.
13 e 14). La profondita dell’acqua lungo il margine era
molto variabile nel tempo a causa delle ripetute inter-
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Fig. 13 - Posizione del basamento, spessori sedimentari e pro-
fondita dell’acqua ricostruiti per varie fasi dell’evoluzione del
margine. La linea tratteggiata rappresenta I’odierno livello

.marino; in grigio scuro il basamento pre-rift, in grigio chia-
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ro i sedimenti sin- e post-rift.

ruzioni del collegamento tra Mediterraneo e Atlantico
nello Stretto di Gibilterra (CiTA et alii, 1990). Cosi co-
me altri bacini mediterranei, la crisi di salinita e pro-
babilmente il disseccamento del Mar Tirreno furono
ripetuti in diversi momenti ¢ contemporaneamente al-
la subsidenza messiniana, permettendo la deposizione
della spessa sequenza evaporitica.

Durante il Pliocene inferiore, la distensione con-
tinua ma la posizione del massimo assottigliamento mi-
gra verso il margine inferiore, cioé verso 1’area che, nel
Pliocene superiore, sara caratterizzata da oceanizzazio-
ne. I massimi assottigliamenti crostali determinati at-
traverso il modello, raggiungono valori fino a 3 e so-
no localizzati in una zona larga 30-40 km nel settore
che costituisce il limite della nostra sezione verso SE
(Fig. 12). La distensione, anche se in termini molto ri-
dotti, continua, comunque, ad interessare tutto il mar-
gine sardo. Il valore medio di assottigliamento in que-
sta fase & di 1.95, sostanzialmente piu alto del prece-
dente. Similmente a quelli crostali, anche i fattori di
assottigliamento subcrostali (valore medio uguale a
1.64) mostrano i valori piu alti in corrispondenza del-
la futura transizione continente-oceano (Fig. 12). Con-
tinuando la tendenza gia vista per la fase precedente,
la differenza tra i due tipi di fattori ¢ molto ridotta ed
essi praticamente coincidono. L’alto flusso di calore
associato con questo forte assottigliamento litosferico
trova riscontro in un aumento della clorite automorfi-
ca a spese di smectite e caolinite, come osservato al poz-
z0 ODP 652 (CHAMLEY et alii, 1990). Il modello preve-
de una subsidenza di alcune centinaia di metri per il
margine superiore dove i Monti delle Baronie, pur ri-
manendo un alto strutturale morfologicamente impor-
tante, sono al di sotto del livello del mare a partire da
5 Ma (Fig. 13 e 14). I margini medio e inferiore sono
in chiara fase subsidente e, alla fine della distensione,
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Fig. 14 - Curve di subsidenza ricostruite per varie posizioni lungo il margine. Per gli stessi punti vengono mostrati i valori
di assottigliamento crostale nel tempo. Da notare che rallentamenti della subsidenza (posizioni A e B) ¢ fenomeni di solleva-
mento (posizione D) sono previsti per fasi in cui si ha un’accelerazione dell’assottigliamento (zone ombreggiate). L’apparente
paradosso pud essere spiegato tenendo in considerazione il sollevamento flessurale dei fianchi del rift.

il basamento pre-rift si trova a circa 3800-4000 metri
al di sotto dell’odierno livello del mare. In contrasto
con la fase precedente, le aree ai fianchi del luogo di
massima distensione subiscono anch’esse subsidenza.
Questo probabilmente & la conseguenza del forte as-
sottigliamento che, riscaldando il sistema, causa una
diminuzione dello spessore elastico efficace T, (da
15-20 km nel Messiniano a 10 chilometri nel Pliocene
inferiore, con un minimo di 5 chilometri nel margine
inferiore). La sedimentazione non riesce a compensa-
re la subsidenza e il fondo mare viene sostanzialmente
approfondito. Questo & particolarmente rilevante per
il margine inferiore dove 'interfaccia acqua-sedimento
viene spostata da una profondita di 800 metri a 5 Ma
fino a 3000 metri 2 My piu tardi (Fig. 13).

La fase di post-rift

Alla fine dell’attivita di distensione, la morfolo-
gia del margine era piuttosto simile alla situazione
odierna e il bacino subisce successivamente un appro-
fondimento generalizzato dovuto a subsidenza termi-
ca (raffreddamento) (Fig. 13). Il modello prevede una
subsidenza di 500 metri per il margine inferiore, valori
minori sono previsti per i margini medio e superiore.
La deposizione della sottile unitd Plio-Quaternaria, im-
plica un aumento in profondita dell’acqua non mag-
giore di 400 metri. Questo ¢ effettivamente in contra-
sto con alcune analisi di foraminiferi bentonici che sug-
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geriscono un approfondimento del margine da 1500 me-
tri (ODP 654) a 2500 metri (ODP 652) per gli ultimi
3 Ma (HASBGAWA et alii, 1990). Comunque, la stima
dei valori di subsidenza post-rift, nel nostro modello,
¢ particolarmente ben delimitata poiché, anche assu-
mendo una fine della distensione a 4 Ma, e quindi in-
crementando la durata della fase post-rift, I’approfon-
dimento non supera i 500 metri (Fig. 15). Se le stime
paleontologiche sono esatte, dovremmo pertanto tenere
in considerazione altri meccanismi di subsidenza che
non siano soltanto dovuti al raffreddamento post-rift.

PROFONDITA’ DEL BACINO PRIMA E DOPO LA
CRISI DI SALINITA’ DEL MESSINIANO

Le crociere del DSDP Leg 13 e del ODP Leg 107,
affiancate a piu di venti anni di esplorazione sismica,
hanno dimostrato che una larga parte del Bacino Tir-
renico & caratterizzata da una sequenza evaporitica di
etd messiniana che raggiunge i 900 metri di spessore.
Hsu et alii (1973) hanno interpretato questa sequenza
come sedimenti di acqua bassa depositati in un bacino
con un livello marino almeno 2 chilometri al di sotto
del livello medio dell’Atlantico. Questo ha dato vita
ad un acceso dibattito riguardante essenzialmente i pro-
cessi sedimentari che hanno portato alla deposizione
delle evaporiti e la configurazione del bacino immedia-
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Fig. 15 - Stratigrafia prevista incorporando una fase di post-rift lunga 4 My. L’unita post-rift & indicata in nero. Consideran-
do una fase di raffreddamento post-rift pit lunga otteniamo un surplus di sedimenti post-riff rispetto alla stratigrafia osserva-
ta. Al fine di ottenere una buona corrispondenza con la stratigrafia dovremmo diminuire la paleoprofondita di deposizione
alla fine della fase di rifting: in questo modo il previsto approfondimento del bacino durante la fase di post-rift sarebbe stima-
to attorno ai 400-500 metri. BB = Bacino delle Baronie, BR = Monti delle Baronie, CB = Bacino di Cornaglia, CF =

Faglia Centrale.

tamente prima e dopo della crisi di salinita (CiTa, 1991).
Sebbene sembra esserci un generale consenso sul fatto
che le evaporiti si siano depositate in condizioni di ac-
qua bassa, lo stesso non accade per la profondita alla
quale il bacino si trovava rispetto alle aree circostanti.
Secondo Ryan & Crra (1978), il Mediterraneo occiden-
tale ed orientale, immediatamente prima della crisi mes-
siniana, erano a profondita di alcuni chilometri rispetto
alle aree continentali circostanti. Effettivamente, I’ar-
gomento piu convincente per postulare un Mediterra-
neo profondo ¢& la considerazione che le aree oceani-
che si trovano a grandi profondita rispetto ai continenti
¢ che la stima della profondita stessa dipende dall’eta
della crosta oceanica. Se questo & vero per la maggior
parte dei bacini mediterranei non pud essere un argo-
mento consistente per il Bacino Tirrenico che, durante
il Messiniano, era ancora caratterizzato da crosta con-
tinentale.

11 nostro modello numerico fornisce dei vincoli sul-
la posizione del basamento ¢ dell’interfaccia acqua-sedi-
mento rispetto all’odierno livello marino. Questo ci per-
mette una stima della massima altezza della colonna
d’acqua che deve essere stata ripetutamente evaporata
per formare la sequenza evaporitica osservata. Assu-
mendo che un rift continentale sia stato la principale
causa tettonica che ha portato alla formazione della
crosta oceanica tirrenica, le profondita del basamento
pre-rift ¢ del top della successione sin-rift possono va-
riare soltanto all’interno di un limitato intervallo di va-
lori. A 7 Ma, quindi immediatamente prima della crisi
di salinita del Messiniano, la parte occidentale del Tir-
reno, coperta dalla nostra sezione, era caratterizzata
da un bacino ubicato alcune decine di chilometri a SE
della Sardegna con il top della successione pre-messi-
niana a circa un chilometro al di sotto dell’attuale li-
vello marino. Il bacino diventava rapidamente meno
profondo verso NO e, piti gradatamente, verso SE rag-
giungendo profondita di alcune centinaia di metri (Fig.
13). Negli ultimi 60 chilometri verso SE della sezione
considerata, vaste aree erano al di sopra del livello di
riferimento. A 5 Ma, che segna la fine della crisi di sa-
linita, la morfologia del bacino cambia drasticamente
e diventa molto piu regolare. Con I’eccezione dei Mon-
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ti delle Baronie e di due alti strutturali verso SE, la gran
parte della sommita della sequenza messiniana si tro-
vava approssimativamente a 1000 metri al di sotto del-
I’attuale livello marino. Accettando le stime date da
RvaN & Cita (1978) di piu di 2 chilometri per le pro-
fondita dell’Oceano Balearico ¢ del Mediterraneo orien-
tale, concludiamo che il fondo mare nel Tirreno, du-
rante il Messiniano, si trovava almeno un chilometro
pid in alto dei bacini mediterranei circostanti. Per di-
mostrare ulteriormente questa conclusione abbiamo
calcolato il flusso di calore previsto per uno scenario
in cui il fondo mare fosse a pid di 2000 metri all’inizio
della crisi di salinita. Per fare questo abbiamo concen-
trato ’assottigliamento litosferico, e quindi la subsi-
denza del Tirreno, nel Tortoniano; in questo modo il
modello puo simulare una fluttuazione del livello ma-
rino nel Messiniano superiore a 2000 metri. Contem-
poraneamente, pero, il flusso di calore previsto a 0 Ma
per un tale scenario (Fig. 16) mostra una differenza di
circa 20 mW m™ se confrontata con i valori osserva-
ti. Una forte fase di assottigliamento durante il Plio-
cene inferiore (Fig. 12), come adottato nel nostro mo-
dello originale, permette invece una ottima coinciden-
za tra il flusso di calore calcolato e le osservazioni (Fig.
16). Concludiamo, quindi, che il sostanziale approfon-
dimento del bacino ebbe luogo soltanto dopo la fine
della crisi di salinita, all’inizio del Pliocene. Dopo la
fine del Messiniano, con la concentrazione della disten-
sione e dell’assottigliamento nel margine inferiore, una
forte subsidenza caratterizzo la gia assottigliata crosta
continentale del Bacino Tirrenico e tutto il margine si
avvicino alle profondita odierne.

DISCUSSIONE E CONCLUSIONI

L’evoluzione tettonica del margine sardo del Tir-
reno risulta essere legata ad un assottigliamento lito-
sferico controllato da un livello crostale profondo. Le
diverse possibilita che abbiamo modellizzato dimostra-
no infatti che la ““depth of necking’’ & 1’elemento chiave
che controlla lo stile del 7ift: la nostra procedura di mo-
dellizzazione converge intorno ad un valore di 25 km.
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Fig. 16 - Flusso di calore previsto per due diversi scenari di
assottigliamento litosferico. A: 6 My di rifting con una forte
fase di assottigliamento nel Pliocene inferiore concentrato nel
margine inferiore; questo produce I’evoluzione tettonica de-
scritta in Fig. 13. B: concentrazione dell’assottigliamento li-
tosferico durante il Tortoniano al fine di produrre un baci-
no profondo prima dell’evento di disseccamento del Medi-
terraneo (questo permette una fluttuazione del livello mari-
no durante il Messiniano di piu di 2000 metri). Il confronto
¢ con i valori di flusso di calore misurati (HUTCHINSON et alii,
1985).

La topografia del basamento prevista dal modello mette
in luce Pimportanza di questo parametro. FABBRI et alii
(1981) spiegarono la subsidenza differenziale tra alti
strutturali e bacini come dovuta al carico sedimenta-
rio, agente soprattutto nelle depressioni. I nostri risul-
tati mostrano che questo meccanismo non ¢ in grado
di riprodurre la topografia osservata. I vari modelli di
compensazione mostrati in Fig. 4 tengono in conside-
razione [’effetto del carico dell’acqua e dei sedimenti;
secondo i nostri calcoli questo carico non puod produr-
re pit di 500 metri di subsidenza, ad esempio, nel Ba-
cino di Cornaglia dove la subsidenza totale per gli ul-
timi 9 Ma supera i 3000 metri. Se ne deduce che le fos-
se osservate sono di chiara origine tettonica.
RemAULT ef alii (1990) applicarono un modello
tipo-McKEenziE (1978) al fine di simulare I’evoluzione
dell’apertura del Tirreno. Nel loro modello 1’assotti-
gliamento delle litosfera ¢ sempre compensato isosta-
ticamente in ogni punto; questo porta a grosse diffe-
renze tra la topografia del basamento prevista dal mo-
dello ¢ quella osservata, soprattutto per i margini su-
periore ¢ medio. La subsidenza misurata lungo la se-
zione considerata (che essenzialmente coincide con la
nostra) ¢ in accordo con i risultati del modello per gli
alti strutturali ma non per le zone profonde e per i gra-
ben 1 quali sono sostanzialmente pit profondi di quanto
il modello preveda. Per risolvere questo problema gli
autori hanno aumentato i fattori di assottigliamento
crostale assumendo che la crosta sia in realta piu sotti-
le di quanto non si deduca dalla sismica a rifrazione.
In questo modo essi ottengono un buon risultato nella
zona del ODP 654 usando un fattore di assottigliamen-
to di 2.15 invece del misurato 1.6. Abbiamo trattato
un simile scenario nel nostro modello isostatico (Fig.
4a): come dimostrato dal nostro modello, le differen-
ze tra subsidenza prevista e osservata possono essere
eliminate utilizzando una compensazione flessurale e
adottando una ‘‘depth of necking’’ profonda (Fig. 4d).
Il nostro approccio sembra essere pitl appropriato poi-
ché non abbiamo bisogno di modificare la definizione
sismica della Moho (Fig. 2) e di adottare un generale
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incremento dei fattori di assottigliamento. Il modello
flessurale da noi proposto prevede una subsidenza dif-
ferenziale tra fosse e alti strutturali senza dover modi-
ficare i fattori di assottigliamento. Inoltre, non modi-
ficando I’assottigliamento litosferico osservato, siamo
in grado di avere una buona corrispondenza tra i valo-
ri di flusso di calore dedotti dal modello e quelli misu-
rati lungo il margine; i risultati di REmAULT ef alii
(1990), ottenuti utilizzando una crosta piu sottile, ten-
dono a sovrastimare il flusso di calore.

La presenza di un livello crostale profondo che
controlli la cinematica della distensione era stata sug-
gerita anche per altre zone del Mediterraneo occiden-
tale, in particolare per il Bacino di Valencia (Z,.y =
17-33 km) (JANSSEN ef alii, 1993) e nel Golfo dei Leoni
(25-35 km) (Koot et alii, 1992). Il risultato dei modelli
cinematici indica che P’assottigliamento avviene attor-
no ad un particolare livello litosferico; il significato di-
namico di questo livello & molto piu difficile da deter-
minare. Koor et alii (1992) suggerirono che se la reolo-
gia pre-rift della litosfera ¢ dominata da un livello molto
resistente, questo puo costituire il livello attorno al qua-
le avviene I’assottigliamento durante il 7ifting, cosi co-
me anche alcuni modelli dinamici suggeriscono (BRAUN
& BEAUMONT, 1989; CHERY et alii, 1992; BassI et alil,
1993) (Fig. 17a). Modelli applicati al margine saudita
del Mar Rosso e ai Monti Transantartici, basati su da-
ti di tracce di fissione (VAN DER BEEK ef alii, 1994), sug-
geriscono che la cinematica di distensione ¢ controlla-
ta dal livello crostale pit forte, corrispondente alla tran-
sizione fragile-duttile (Fig. 17b). I risultati del nostro
modello cinematico (Fig. 4), combinati con i diagram-
mi di resistenza calcolati lungo il margine (Fig. 8), in-
dicano che I’assottigliamento avviene attorno ad un li-
vello crostale profondo (25 km) che coincide con una
zona debole della litosfera. A prima vista, questo po-
trebbe sembrare un controsenso ma un pid attento esa-
me dei diagrammi in Fig. 8 rivela che la resistenza del-
la litosfera é dominata da due livelli forti e non da uno
solo (Fig. 8): al mantello superiore, appena al di sotto
della Moho, si affianca un livello crostale medio-supe-
riore (da 10 a 15 km di profondita) che, per reologie
idrate, diventa il pid resistente. Questa ‘‘coppia for-
te’’ puo provocare ’assottigliamento litosferico attor-
no ad una zona intermedia, nella crosta inferiore de-
bole (Fig. 17¢). La presenza di una ‘‘coppia forte’’ pud
caratterizzare la fase pre-rift di una litosfera giovane
(una crosta di 30 km e un gradiente geotermico alto)
€ pud essere mantenuta, in particolari condizioni, an-
che durante I’evoluzione del rift (ad esempio con un
alto tasso di distensione e assottigliamento). In effetti,
la resistenza del mantello superiore dovrebbe diminui-
re con I’aumentare della temperatura durante ’assot-
tigliamento, ma questo effetto pud essere compensato
se il tasso di deformazione & abbastanza alto. L’ impor-
tanza relativa della velocita di deformazione e della
temperatura che controlla la reologia ¢ il fattore chia-
ve per 'evoluzione di una litosfera in estensione.

11 modello per la simulazione stratigrafica richie-
de, per il Tirreno, una evoluzione multi-fase definita
da una migrazione NO-SE della zona di massima de-
formazione. La nostra analisi quantitativa descrive uno
scenario caratterizzato da un aumento dei fattori me-
di di assottigliamento subcrostale e crostale e del tasso
di deformazione. Contemporaneamente, il rapporto tra
i fattori di assottigliamento subcrostale ¢ i fattori di as-
sottigliamento crostale ¢ andato diminuendo durante
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Fig. 17 - Schema rappresentante I’assottigliamento litosferi-
co con diverse interpretazioni dinamiche del ‘‘/evel of nec-
king”” (Ze)- (8) Modello pure-shear dominato da un livel-
lo litosferico subcrostale molto resistente. La resistenza del-
la parte superiore del mantello controlla la posizione del ‘‘level
of necking’’ (modificato da Koor et alii, 1992). (b) Modello
simple-shear per la crosta superiore con la presenza di un li-
vello di scollamento intracrostale. Il mantello superiore & pit
resistente ma I’assottigliamento & controllato dal livello for-
te medio-crostale, alla transizione tra comportamento fragi-
le e duttile (modificato da VAN DER BEEK ef alii, 1994). (c)
Modello pure-shear con due livelli resistenti (il mantello su-
periore ¢ la crosta medio-superiore). La ‘‘coppia forte’’ co-
stringe 1’assottigliamento ad aver luogo attorno ad un livello
intermedio, nella crosta inferiore debole (il nostro scenario).

I’evoluzione del margine ed essi praticamente coinci-
dono durante ’ultima fase di deformazione. I tassi di
distensione derivati dai fattori di assottigliamento cor-
rispondono alle stime ottenute da PATACCA et alii (1990)
per il sistema Tirreno meridionale-Appennino. Questo
suggerisce che la nostra approssimazione nel conside-
rare i fattori di assottigliamento equivalenti ai fattori
di distensione & largamente applicabile al Bacino Tir-
renico. Effettivamente, 1a conservazione della massa
durante il rifting, necessaria per tale approssimazione,
¢ suggerita dal fatto che, a sud del 41° parallelo, in Tir-
reno non ci sono evidenze di un considerevole magma-
tismo sin-rift (9-3.5 Ma) (SArRTORI, 1986; SERRT; 1990).
La distensione crostale accompagnata da forte magma-
tismo & confinata nel Tirreno settentrionale (SERRI ef
alii, 1993), a nord della discontinuita litosferica del 41°
parallelo (SERr1, 1990; WEZEL, 1985; PATACCA et alii,

1990; SARTORI, 1990; SPADINIT & WEZEL, 1994). Larghe
quantita di basalti toleitici sono stati eruttati nel Tir-
reno meridionale (bacini del Marsili e del Vavilov) (SEr-
R1, 1990) soltanto dopo il break-up continentale e so-
no legate alla formazione di crosta oceanica durante
la fase di post-rift dell’apertura del bacino.

1l margine sardo del Tirreno & caratterizzato da
una complessa storia di subsidenza. Per ogni fase evo-
lutiva, i vari segmenti del margine sono caratterizzati
da movimenti verticali diversi in valore ed anche in se-
gno (Fig. 13 e 14). Generalmente, per un dato inter-
vallo di tempo, esiste una zona relativamente ristretta
caratterizzata da forte subsidenza alla quale sono af-
fiancate aree che, pur interessate da distensione, subi-
scono una subsidenza limitata o addirittura sollevamen-
to. Questo pattern evolutivo & evidente per il Messinia-
no quando i fianchi dell’asse di rift, localizzati su i due
lati del Bacino di Cornaglia, non sono interessati da
un forte assottigliamento (Fig. 14). Il modello mostra
che questi movimenti differenziali non sono casuali ma
sono espressione di uno stesso meccanismo, il rifting
di un segmento litosferico che mantiene una certa resi-
stenza intrinseca. Come conseguenza, si stabilisce un
legame dinamico trai vari segmenti del margine ei ca-
richi vengono compensati in maniera regionale. A causa
degli alti valori di Z,. i fianchi delle aree maggior-
mente assottigliate subiscono una limitata subsidenza
o addirittura sollevamento. Un sollevamento flessura-
le, come conseguenza di un assottigliamento litosferi-
co, era stato proposto come causa dinamica dei solle-
vamenti che caratterizzano i fianchi di un riff in for-
mazione (BRAUN & BEAUMONT, 1989; WEISSEL & KAR-
NER, 1989). La nostra analisi mette in evidenza I’im-
portanza di questo fenomeno all’interno del riff stes-
so: se la distensione ¢ diacrona, la posizione del massi-
mo assottigliamento & migrante, anche i sollevamenti
laterali sono migranti e i loro effetti si sovrappongono
alla generale subsidenza del margine.
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