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RIASSUNTO

Le leggi di flusso sono determinate sperimentalmente
deformando rocce naturali o sintetiche, prevalentemente mono-
mineraliche. Il loro utilizzo permette di valutare il profilo di
resistenza di una sezione litosferica, nota la struttura geologica
e termica. Il principale limite dell’applicabilita delle leggi di
flusso alle situazioni naturali riguarda la velocitd di deformazio-
ne. Poiche in laboratorio si ottengono microstrutture confron-
tabili con quelle naturali si pud supporre che le leggi di flusso
possano essere estrapolate alle velocita di deformazione carat-
teristiche dei processi geologici. Nella litosfera, a parte 1 primi
chilometri dove le rocce si deformano per cataclasi, i meccani-
smi di deformazione attivi sono la plasticita intracristallina e la
diffusione allo stato solido. Il secondo pud essere attivo solo a
bassi valori di sforzo differenziale e per rocce a grana minuta,
indicando che la plasticita intracristallina & il meccanismo che
pill probabilmente domina nella crosta. La diffusione allo stato
solido prevale in limitate zone (zone di shear) dove la grana
viene mantenuta molto fine per ragioni tettoniche.

Un modello reologico applicato agli Appennini settentrio-
nali mostra che la transizione fragile-duttile si realizza a diverse
profondita. Queste transizioni sono la pili probabile sede degli
scollamenti a grande scala.
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ABSTRACT

The experimental deformation of monomineralic aggrega-
tes allows us to calculate the flow laws, which in turn permit to
evaluate the strength profile within the lithosphere, if a geolo-
gical and thermal gradient profile is known. The main problem
of the experimental deformation techniques regards the strain
rate level which cannot reproduce natural situations. On the
other hand microstructures produced at high temperature, du-
ring the deformation tests, are identical to the natural micro-
structures, indicating the flow law may be extrapolated to strain
level typical of geological processes. Diffusive mass transfer
may be active only at a very low stress level and fine grain size,
which means that it will not be the dominant mechanism within
the crust, whilst the dislocation creep will probably be the
dominant one. The former may prevail along shear zones in
which a strong tectonic grain size reduction will promote the
diffusion processes.

A rheologic model of the Northern Appennines shows that
there are several ductile-brittle transition within the lithoshere.
These transitions are thougth to correspond to the major deta-
chment zones.

PAROLECHIAVE: Reologia, Appennino settentrionale, CROP

KEY WORDS: Rheology, Northern Apennine, CROP

INTRODUZIONE

La deformazione sperimentale di aggregati monomi-
neralici (rocce naturali o sintetiche) permette di determina-
re le leggi di flusso in funzione delle condizioni di tempe-
ratura, sforzo differenziale e microstruttura. Dalle leggi di
flusso, noto il profilo geologico e la struttura termica, &
possibile risalire in prima approssimazione al profilo di
resistenza della litosfera (Kusznir & Park, 1984). Nelle
rocce estremamente deformate, come le miloniti, 1a resi-
stenza alla deformazione, cataclastica o plastica, & domina-
ta dalla fase mineralogica pit debole che costituisce I’ ossa-
tura della roccia. Cio risulta da osservazioni microstruttu-
rali. Nelle miloniti infatti la fase mineralogica piu debole &
quella pit deformata, indicando che la maggior parte della
deformazione dell’intera roccia & accomodata da essa. In
prima approssimazione, sara possibile modellizzare il com-
portamento reologico di un aggregato polifasico in base alla
fase meno resistente che costituisce I’ ossatura della roccia.
In quest’ottica un calcare o un marmo, che potrebbe
rappresentare la copertura sedimentaria di una ipotetica
sezione di crosta continentale, si comportera essenzialmen-
te come un aggregato di calcite; la crosta intermedia
potrebbe comportarsi grossomodo come un aggregato di
quarzo; la crosta inferiore come un aggregato di feldspati o




di pirosseni ed il mantello superiore come un aggregato di
olivina. Le leggi di flusso per questi aggregati monofasici
sono note sperimentalmente (Ave LArLEMAaNT, 1978;
KirBY & KRONENBERG, 1984 ; KRONENBERG & TuLLIS, 1984;
PateErsoN & Luan, 1990; Ross & NIELSEN, 1987; TuLus &
Yunp, 1985; BoLanp & TuiLis, 1986; Hacker & CHRISTIE,
1990; J1 & Mainerice, 1986; Kararo, 1984; Karatoetal.,
1986 Scamp et al., 1977; Scumm er al., 1980; WALKER et al.,
1990).

Per le rocce deformate naturalmente o in laboratorio
sono distinguibili tre principali meccanismi di deformazio-
ne: la deformazione cataclastica, la plasticita intracristalli-
na e la diffusione allo stato solido.

Nelle rocce natarali & stato attivo sicuramente pitt di un
meccanismo di deformazione durante la storia della defor-
mazione; spesso 'ultimo meccanismo cancella tutte le
evidenze microstrutturali dei precedenti (Rutter, 1992).
Altri fenomeni, quali I’annealing o la ricristallizzazione in
condizioni statiche possono obliterare le caratteristiche
diagnostiche prodotte da un meccanismo di deformazione.
Nelle rocce deformate sperimentalmente & abbastanza
semplice riconoscere il meccanismo di deformazione pre-
valente in quanto pressione e temperatura sono mantenute
costanti durante tutto I’esperimento.

MECCANISMI DI DEFORMAZIONE
I tre principali meccanismi di deformazione sono:

a) Deformazione cataclastica, che implica sia la frattu-
razione sia lo scivolamento frizionale di granuli o di
frammenti di roccia, senza distorsione interna dei minerali.
Essendo accompagnata dalla creazione di vuoti con conse-
guente aumento di volume (dilatanza), la deformazione
cataclastica & fortemente dipendente dalla pressione confi-
nante. E inoltre sensibile alla pressione dei fluidi interstizia-
1i in quanto questa riduce lo sforzo efficace normale tra i
frammenti. Al contrario & relativamente indipendente dalla
velocita di deformazione e dalla temperatura. BYERLER
(1978) propose una legge valida per 1a maggior parte delle
rocce, del tipo:

6,=0.85c, (fino a 200 MPa di pressione)

0,=60+0.660_ (a pressione > 200 MPa)

dove ¢, ¢ lo sforzo di taglio e ¢_ & lo sforzo normale.

I dati sperimentali mostrano che la dipendenza dalla
temperatura ¢ dalla velocitd di deformazione & molto
piccola, mentre sembra pill importante la quantita di defor-
mazione totale. BYErLEE infatti ha ricavato questa relazione
empirica basandosi su esperimenti a piccola deformazione.
In un recente lavoro, BLANPIED ef al. (1988) mostrano che la
resistenza puo essere molto pill bassa per grandi deforma-
zioni (ossia per spostamenti di due porzioni di provino fino
a 400 mm).

Bisogna infine tener conto che nella relazione di
BYERLEE o, & uno sforzo efficace, quindi, in presenza di
fluidi, viene abbassato dalla pressione dei pori.

b) Plasticita intracristallina, che implica la distorsione
della struttura cristallina tramite lo scorrimento di piani del
reticolo cristallino e propagazione delle dislocazioni retico-
lari (Hui, 1965). Poiche il movimento delle dislocazioni
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si Jascia dietro una struttura perfettamente intatta, si puo
considerare la plasticitd intracristallina in gran parte indi-
pendente dalla pressione confinante in quanto avviene a
volume costante. FiSCHER & PATERSON (1989) hanno notato
una piccola ma significativa formazione di vuoti anche ad
alta temperatura nella deformazione plastica di un marmo.
In questi casi allora la deformazione plastica intracristallina
puo dipendere dalla pressione confinante.

La deformazione ¢ facilitata da alte temperature e
piccole velocita di deformazione, e si traduce solitamente
in un’orientazione preferenziale cristallografica (OPC) e
dimensionale (OPD) dei minerali. A temperature elevate la
deformazione plastica & accompagnata da neoformazione
di granuli (ricristallizzazione dinamica) di dimensioni mi-
nori rispetto ai proto-granuli. Nella deformazione plastica
il moto delle dislocazioni pud essere accompagnato anche
da altri processi, quali il recupero dinamico, che influenza-
no il comportamento del materiale e la microstruttura
prodotta.

¢) Deformazione per diffusione allo stato solido, che
comporta il trasferimento di materia dai bordi dei granuli
perpendicolari allo sforzo maggiore, ai bordi sottoposti allo
sforzo minore. Generalmente da questo tipo di meccanismo
non consegue un OPC, ma solo OPD. Anche questo mec-
canismo e termoattivato ed & inoltre facilitato dalla presen-
za di granuli molto piccoli, in quanto la distanza tra bordo
sorgente di materia e bordo ricevente ¢ pit piccola (RUTTER
& Bropig, 1988a); teoricamente avviene a volume costante
e quindi & indipendente dalla pressione. Per impedire
I’apertura di vuoti (compatibilita di deformazione) si veri-
ficano slittamenti lungo i bordi dei granuli (GBS). In taluni
casi, ad alta temperatura e quando la grana & molto fine, la
tendenza alla crescita delle dimensioni dei granuli & contro-
bilanciata dalla ricristallizzazione dinamica, che porta ad
un equilibrio della microstruttura. Questo tipo di deforma-
zione € noto in metallurgia come “flusso superplastico”, e
non & ancora mai stato riprodotto con sicurezza su materiali
naturali. Le miloniti di alta temperatura a grana omogenea
e fine (dell’ordine di qualche micron) presenti in molte
sezioni crostali, che hanno accomodato deformazioni totali
anche dell’ordine delle migliaia percento, possono essere
effettivamente prova di flusso superplastico avvenuto in
condizioni naturali. Va infine ricordato che la deformazio-
ne, in ciascuno dei tre meccanismi soprariportati, puo
essere sialocalizzatain faglie o zone ditaglio, sia distribuita
nell’intera massa.

RELAZIONI TRA MICROSTRUTTURA E RESISTENZA
DURANTE LA DEFORMAZIONE PLASTICA (casibec)

Durante la deformazione si assiste ad unaricristallizza-
zione dinamica sia attraverso la progressiva rotazione dei
subgranuli ad angoli di misfit (angolo tra ’orientazione
reticolare dalle due parti del bordo del subgranulo) maggio-
ridi 10°, oppure attraversolanucleazione e crescita di nuovi
granuli. I due meccanismi producono strutture simili, ma
avvengono a diverse condizioni di temperatura; il primo
avviene a pill basse temperature, il secondo a temperature
pit alte (WaitE, 1976). Via via che la deformazione proce-
de, i nuovi granuli si deformano a loro volta, immagazzi-




nando energia di deformazione, e diventano siti preferen-
ziali per la nascita di un nuovo granulo, portando a una
ricristallizzazione dinamica che si realizza in modo ciclico,
in grado di accomodare deformazioni enormi con una
microstruttura dinamicamente stabile (SELLARS, 1978; Tur-
L1s & Yunp, 1985). Questo processo & noto con il nome di
“flusso stazionario” definito come deformazione a velocita,
sforzo differenziale, temperatura e microstruttura costanti.
Una legge di flusso semiempirica per il flusso stazionario, che
rappresenta bene il comportamento di molte rocce, € del tipo:

¢ = A ¢"Exp(-HRT) (1)

dove: ¢’ ¢ la velocita di deformazione
A ¢ una costante
¢ ¢ lo sforzo differenziale
n & un numero
H & I’entalpia di attivazione
R ¢ la costante dei gas
T & la temperatura assoluta.

Questa forma della legge di flusso ¢ nota come “legge
di potenza” per la quale la velocitd di deformazione ¢
controllata dalla velocita di diffusione. L.’esponente n varia
da 1, per i fluidi newtoniani, a 8 per i diversi materiali. Ad
esempio I’esponente n per la calcite &€ compresotra 1.7¢ 7.6
(Scamm et al., 1977; Scamp et al., 1980; WALKER, 1990-
1991; WALKER et al., 1990).

Negli esperimenti nei quali & valida la “legge di
potenza”, la deformazione & accompagnata da evidenze
microstrutturali caratteristiche, quali il recupero dinamico
o la ricristallizzazione a bassi sforzi differenziali, o lo
sviluppo di un forte OPC ad alti sforzi. Quest’ultimo si
sviluppa perche esiste una differenza tra 1’orientazione
degli assi imposti dalladeformazione totale e I’ orientazione
dei singoli sistemi di slittamento. Cosi si sviluppa un
sistema di “vorticita di compensazione” tra gli assi cristal-
lografici e le coordinate dell’ellissoide di deformazione. Il
tipo di OPC che ne risulta dipende dai valori relativi di
sforzo critico che si risolvono su ciascun piano di slittamen-
to (appartenente al ser dei sistemi di slittamento disponibi-
1i), e dalla natura della storia della deformazione. General-
mente una deformazione di “pure-shear” produce un fabric
con simmetria ortorombica, mentre una deformazione di
“simple-shear” produce un fabric con simmetria monoclina
(Scumm & Casgy, 1986), con un certo angolo tra OPC e
OPD. In generale ’intensita del fabric cresce al procedere
della deformazione.

La diffusione allo stato solido nei metalli puo avvenire
sia all’interno dei granuli (Nabarro-Herring creep), che
attraverso i bordi dei granuli (Coble creep) (Raj & AsHBy,
1971). Nella diffusione allo stato solido la velocita di
deformazione & direttamente proporzionale allo sforzo
differenziale implicandochen=1.Lalegge diflusso, anche
nella forma empirica, dovra tener conto della dimensione
dei granuli. La (1) potra essere allora riscritta:

¢ = A 6 d"Exp(-H/RT) (2)

dove: m ¢ un numero compreso tra -1 e -3.
Questo tipo di deformazione deve comprendere anche
lo scivolamento lungo i bordi dei granuli (GBS) per poter
bilanciare la ridistribuzione di materia senza che il volume
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totale subisca variazioni. In questo modo si formera un
OPD, senza perd nessun OPC. Le microstrutture tipiche
della deformazione per diffusione sono comunque comuni
anche in rocce deformate a temperature inaspettatamente
basse (anche tenendo conto della bassissima velocita di
deformazione). In alcuni di questi casi il trasferimento di
massa puo essere stato facilitato dalla presenza di un fluido
intergranulare, per dissoluzione (PS = Pressure Solution).
La PS & detta congruente quando la fase depositata &

identica a quella che si scioglie nel sito sorgente; ¢ detta-
incongruente quando si verifica durante le reazioni meta-

morfiche. La PS & difficile da riprodurre in laboratorio

perché & un processo estremamente lento. E interessante

notare che, poichg la PS & caratterizzata da una bassissima

entalpia di attivazione, ¢ impossibile cercare di aumentarne

la velocita operando a piu alta temperatura. Infatti, aumen-

tando la temperatura, risultano favoriti altri meccanismi,

caratterizzati da entalpia di attivazione maggiore, quali ad

esempio la plasticita intracristallina.

11 flusso superplastico, nel quale il processo che acco-
moda la maggior parte della deformazione ¢ la diffusione
allo stato solido con GBS, mentre i granuli restano statisti-
camente equidimensionali, pud dominare una volta che la
dimensione dei granuli sia stata ridotta tettonicamente o per
neogranulazione.

Ad alta temperatura, in un aggregato monofasico, la
grana tende a crescere, riducendo, a parita di sforzo diffe-
renziale, la velocita della deformazione, perche questo
meccanismo & sensibile alla dimensione della grana. Que-
sta tendenza viene soppressa se si introduce una seconda
fase, come dimostrato dagli studi di metallurgia e dall’os-
servazione di alcune rocce deformate naturalmente (WALKER
et al., 1990). La seconda fase stabilizza il flusso superpla-
stico perche rallenta, o addirittura impedisce la crescita dei
granuli.

Sempre dalla metallurgia & emerso che un GBS incom-
pleto porta alla formazione di vuoti (cavitazione). Il man-
tenimento di una porosita anche piccola durante la deforma-
zione ad alta temperatura ha un’enorme importanza geolo-
gica, in quanto la mobilita dei fluidi in crosta profonda puo
essere associata a zone di shear (Kiry, 1985; CARTER &
Tsenn, 1987).

TRANSIZIONE FRAGILE-DUTTILE

Nella maggior parte delle rocce deformate sperimen-
talmente, 1’aumento della pressione confinante o della
temperatura causa una modificazione nel modo di cedi-
mento. Si passa generalmente da cedimento ¢ slittamento
lungo una sola discontinuita (fagliamento) ad un flusso
cataclastico distribuito a tutto il volume interessato, prima
di passare alla deformazione plastica a volume costante.
Nel flusso cataclastico & necassaria una certa quantita di
plasticita intracristallina per stabilizzare la deformazione
cataclastica. Nelle rocce silicatiche & possibile ottenere
plasticita intracristallina solo a temperatura maggiore di
300°C. E perd possibile che in rocce molto porose prima
della deformazione, il flusso cataclastico avvenga anche a
pitl basse temperature. Ad esempio BLENKINSOP & RUTTER
(1986) hanno descritto delle quarziti del Moine Thrust Zone
(Scozia) piegate per flusso cataclastico; determinazioni




geotermometriche indicano che la temperatura & stata al
massimo di 200°C.

La transizione fragile-duttile ovviamente dipende dal
materiale in considerazione. E quindi possibile che in una
sezione crostale dove i litotipi sono di diversa natura, si
realizzino pili d’una transizione fragile-duttile (Kusznr &
Park,1984).

LIMITI DELLA DEFORMAZIONE SPERIMENTALE

Le tecniche sperimentali pilt accreditate permettono di
controllare sia la pressione confinante che la pressione dei
pori almeno fino a parecchie centinaia di MPa (MegaPa-
scal), sia di riscaldare il provino fino a 1200°C e di
deformarlo a velocita di alcuni ordini di grandezza differen-
ti (10" - 107), ed infine di ottenere deformazioni di parec-
chie decine per cento (per maggior dettagli vedere TuLLIs &
Turus, 1978; PaTersoN, 1976). La maggior parte degli
esperimenti sono condotti mediante compressione assiale
di un cilindro (campione) soggetto ad una pressione confi-
nante trasmessa tramite un fluido (acqua, olio, kerosene) o
un gas (argon in genere). Esistono anche apparecchiature
che utilizzano solidi molto duttili come mezzo di confina-
mento (piston cylinder); queste ultime hanno il pregio di
poter operare a grandi pressioni e temperature ed il difetto
di fornire dati poco precisi.

Per deformare il campione, il carico assiale viene
innalzato al di sopra della pressione confinante (prove in
compressione), o diminuito al di sotto di questa (prove in
estensione). L’eccesso di carico assiale & lo sforzo differen-
ziale. Le dimensioni dei provini variano da pochi millimetri
fino a circa due centimetri di lunghezza, con diametro fino
a 9 millimetri. Non & quindi possibile verificare il compor-
tamentoreologico delle rocce a grana grossa, dell’ ordine di
parecchi millimetri, tipiche delle croste profonde esumate.

Le prove piti comunemente effettuate sono quelle a
velocita costante di spostamento del pistone, che possono
corrispondere a deformazione costante finche il provino
non si deforma troppo, cio& non varia troppo la sua lunghez-
za ¢ il suo diametro (circa 2-4% di deformazione totale).
Oltre questo valore di deformazione la velocita di sposta-
mento del pistone e la velocita di deformazione saranno
sempre pit diverse e, per deformazioni maggiori del 20%,
lavelocita di deformazione sara anche eterogenea all’inter-
no del provino.

Come gia accennato precedentemente, il limite tecnico
pitt rilevante della reologia sperimentale riguarda la velo-
cita di deformazione. Le rocce in natura si deformano con
velocita dell’ordine di 103 - 10% sec”. In laboratorio le
prove a velocita di deformazione costante riescono a rag-
giungere velocita dell’ordine di 106~ 107 sec’. Conle prove
di rilassamento (Stress Relaxation Test) si raggiungono
velocita dell’ordine di 10° sec™’. Secondo Paterson (1976)
¢ possibile ovviare a questo inconveniente semplicemente
aumentando la temperatura. Non esiste perd nessuna dimo-
strazione che le condizioni riprodotte in laboratorio possa-
no essere estrapolate a quelle naturali. L unica possibilita di
confronto proviene dal fatto che le microstrutture prodotte
in laboratorio sono in genere ben confrontabili con quelle
naturali.

Un ulteriore limitazione proviene dal fatto che alcune
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rocce naturali sono state deformate a valori maggiori del
100% e, nel caso delle miloniti, a parecchie migliaia
percento. Negli esperimenti in compressione non si posso-
no produrre deformazioni maggiori del 30%. Recentemen-
te sono state fatte esperienze su aggregati sintetici di calcite
a valori di deformazione dell’ordine del 1000%, operando
in estensione (RUTTER et al., 1992).

STRATIFICAZIONE REOLOGICA DELLA LITOSFERA

Esiste un accordo trai geologi e i geofisici nel conside-
rare la litosfera continentale litologicamente stratificata. A
questa corrisponde una stratificazione reologica, dove la
crosta superiore ha un comportamento dominato dalle
rocce quarzoso-feldspatiche, quella inferiore dalle rocce
feldspatico-mafiche ed il mantello superiore da oliviniche.
Ogni transizione & accompagnata da un netto aumento della
resistenza al flusso plastico, seguito da una rapida diminu-
zione della resistenza all’aumentare della temperatura. 11
profilo della resistenza alla deformazione plastica dipende
dal gradiente geotermico, dal valore dell’ispessimento o
assottigliamento della litosfera.

La forza totale che determina il “flusso™ & data dagli
sforzi tangenziali che muovono le placche. I1 profilo di
resistenza & costruito considerando un valore di sforzo di
taglio costante per tutta la litosfera, integrato a tutto lo
spessore della litosfera stessa. Il progressivo indebolimento
verso il basso di ciascuno “strato” a causa dell’aumento
della temperatura, costringe il profilo dello sforzo a oltre-
passare in alcuni punti il limite di snervamento del materia-
le. Allora ci sara una amplificazione dello sforzo negli
intervalli piti resistenti per mantenere costante la forza
totale su una sezione verticale della litosfera. A causa
dell’esistenza di livelli dove le rocce sono oltre il limite di
snervamento, 'intera litosfera rimane in deficit di forza,
che si esplica con un generale indebolimento, producendo
un flusso plastico (fragile soloin superficie). Questo model-
lo & limitato dall’assunzione che le rocce si deformino per
creep stazionario. In natura non si producono grandi defor-
mazioni a microstruttura della roccia costante, tranne nel
caso del flusso superplastico, o di GBS e plasticith intracri-
stallina ciclicamente seguita da ricristallizzazione dinami-
ca. Secondo KBy (1985) le grandi deformazioni nella
crosta si concentrano in sottili zone di shear per intensa
riduzione delle dimensioni dei granuli. Un esempio provie-
ne dall’Ivrea-Verbano, che & vista come una porzione
esumata di crosta profonda continentale. In essa BRODIE &
Rutter (1987) hanno riconosciuto alcune zone di shear in
Jacies granulitica, caratterizzate da grana finissima (del-
I’ordine del micron o della frazione di micron). Le riflessio-
ni profonde osservate dai geofisici nella crosta continentale
profonda, che in qualche caso si spingono fino nel mantello
superiore, potrebbero essere causate da zone di shear
(Bropie & RutteR, 1987).

FATTORI CHE DETERMINANO LA CONCENTRA-
ZIONEDELLA DEFORMAZIONE IN ZONE DI SHEAR

Crowarp (1984) ha puntualizzato che il rilascio di
sforzo a scala crostale avviene tramite lo sviluppo di zone




di shear disttibuite in tutto lo spessore crostale, piuttosto
che mediante fenomeni di flusso duttile uniforme e perva-
sivo.

Lo sviluppo di zone di shear & accompagnato da
variazioni microstrutturali; la quantita di deformazione
necessaria a modificare la microstruttura & fortemente
legata al meccanismo di deformazione e alla natura del
materiale che si deforma. Kmsy (1985) identifica un certo
numero di processi responsabili della concentrazione della
deformazione in una zona di shear. Tra questi i pill impor-
tanti sono:

a) Deformazione cataclastica

I cambiamento microstrutturale principale & la ridu-
zione meccanica della grana. Si tratta di un meccanismo
tipico della porzioni superiori della crosta, ma non ci sono
ragioni che impediscano di credere che si possa sviluppare
ad ogni temperatura e pressione, a patto che la pressione dei
pori sia abbastanza alta.

b) Reazioni di softening

Le zone di shear presentano frequentemente una com-
posizione mineralogica differente da quella della roccia-
ospite poiche contengono i prodotti di reazioni metamorfi-
che che, nel caso del talco, serpentino, miche ecc., indebo-
lendo la roccia, favoriscono la localizzazione dello shear.
Reazioni e trasformazioni di fase di vario tipo sono comuni
nelle zone di shear, e spesso non & chiaro se le reazioni
metamorfiche siano solo accidentalmente associate alla
localizzazione dello shear o se sia la zona di debolezza
stessa veicolo per I”apporto di reagenti come CO, 0 H,O che
partecipano alle reazioni (BRODIE & RUTTER, 1985; RUTTER
& Brobig, 1988b).

¢) Riduzione della dimensione dei granuli

La riduzione tettonica della grana pud favorire la
diffusione allo stato solido in luogo della plasticita intracri-
stallina. L.’indebolimento associato alla diminuzione della
grana € uno dei pit importanti meccanismi che porta la
deformazione a localizzarsi in una zona di shear. Infatti, lo
sforzo necessario a produrre la deformazione & molto pilt
basso nel caso della diffusione allo stato solido che nel caso
della deformazione per plasticitd intracristallina. La
deformazione allora si concentra prevalentemente nella
zona a grana piu fine (zona di shear). La diffusione
attraverso i bordi dei granuli & inoltre favorita dalla
presenza di acqua o di fuso intergranulare (CoopPer &
KoHLsTEDT, 1984).

d) Calore di frizione

E un meccanismo che pud essere invocato per la
propagazione e lo sviluppo continuo delle zone di shear.
L’indebolimento per azione termica & favorito sia da una
alta entalpia di attivazione per il flusso, che rende massimi
gli incrementi di velocita di deformazione per una data
variazione di temperatura, sia da ampie dimensioni della
zona di shear, cosi da diminuire la perdita di calore, sia da
alta velocita di deformazione, poiche la quantith di calore
generato & proporzionale al prodotto della sforzo di taglio
per la velocitd della deformazione (Rurter & BRODIE,
1992). Se lo sforzo differenziale & molto alto si pud
produrre fusione per frizione, come & testimoniato dalle
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pseudotachiliti, frequenti nelle rocce mafiche di alto
grado metamorfico.

ESEMPIO DI STRATIFICAZIONE REOLOGICA AP-
PLICATA ALL’ APPENNINO SETTENTRIONALE

A livello puramente esemplificativo si & voluto creare
un modello reologico grossolano applicato all’ Appennino
settentrionale, poco a Nord del crinale, lungo il tracciato del
profilo CROP 01. Il modello geologico al quale viene
applicato ¢ stato fornito da A. CASTELLARIN ¢ R. CAPozz1 (com.
pers.). La creazione del modello ha seguito le seguenti fasi:

a) definizione del modello geologico di riferimento,

b) definizione di un modello litologico semplificato,
per poter applicare le leggi di flusso, le densitd e la
conducibilita termica di materiali noti sperimentalmente,

c) calcolo di un profilo termico,

d) calcolo del profilo di resistenza in base alle leggi di
flusso.

Modelli di questo tipo sono gia stati proposti da
diversi Autori per varie sezioni litosferiche (ad es. RANALLI,
1991)

MODELLO GEOLOGICO

Si tratta di un modello unidimensionale, cosi come si
potrebbe ottenere scavando un pozzo fino al mantello
superiore. Tale modello, fornito da A. CASTELLARIN e R.
Capozz1 (com. pers.) ¢ riferito alla situazione geologica
dell’ Appennino settentrionale, a pochi chilometri a NE di
Civago (RE), cio¢ lungo il tracciato del CROP 01. Le unita
considerate sono il Macigno e le Arenarie del M.te Cerva-
rola, gli Scisti policromi, il Gruppo Calcareo e Calcareo-
Siliceo Mesozoico, 1 Gessi e Calcare Cavernoso, il basa-
mento della Falda Toscana, le successioni umbre e la
restante crosta superiore, 1a crosta intermedia, la crosta
inferiore e il mantello superiore. Una sezione geologica
semplificata & riprodotta in Fig.1.

MODELLO LITOLOGICO SEMPLIFICATO

Nelle Fig. 2 e 3 sono riportate quattro colonnine. La
prima colonnina rappresenta 'interpretazione geologica
(dalla Sez. A-A’ in Fig. 1). Nella seconda & riportato un
modello litologico semplificato applicato al modello reolo-
gico. Nella terza un modello litologico semplificato appli-
cato al modello termico e nella quarta un modello litologico
con le densitd associate. Queste semplificazioni sono state
necessarie in quanto non sono note le proprieta reologiche,
meccaniche e termiche dei litotipi rappresentati nella co-
lonnina geologica. Per il modello reologico sono stati
prescelti i litotipi rappresentativi riportati in Tab. 2 (dove
non specificato ¢ da intendersi un materiale in condizioni
anidre).

LaFig. 3 ¢ identica alla 2 tranne per il fatto che & stato
considerato un modello geologico alternativo che prevede,
in via del tutto ipotetico, la presenza delle successioni
umbre al di sotto della Falda Toscana. Questo modello &
stato costruito solo al fine di procedere con un esempio
numerico e non vuole avere nessuna implicazione geologi-
ca strutturale dell’area.
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Fig. 1 - Sezione geologica semplificata dell’ Appennino Emiliano lungo il profilo CROP 01; la scala orizzontale & uguale a quella verticale. La traccia A-A’
rapprenta la localizzazione alla quale si riferiscono il modello termico e reologico.

Da CasTELLARIN e collaboratori. Com. Pers.

Per il modello termico sono stati presi in considera-
zione i seguenti materiali:

Macigno ed Arenarie del Monte Cervarola:  marmo
Scisti policromi: dolomite
Gruppo Calcareo e

Calcareo-Siliceo Mesozoico: marmo
Gessi e Calcare Cavernoso: 2esso
basamento della Falda Toscana: granito
restante crosta superiore: granito
crosta intermedia: gabbro
crosta inferiore: gabbro
mantello superiore: peridotite
e, per la Fig. 3 anche:
Marnoso Arenacea: marmo
Multilayer Carbonatico: marmo
Anidriti di Burano: 2€sS0
Arenarie: marmo

Nelle Fig. 2 e 3 i retini della colonna a) sono gli stessi
della Fig. 1, mentre i retini delle altre tre colonne sono solo
indicativi, per un confronto immediato.

NellaFig. 3 nella quale sono ipotizzate le successioni umbre
alla base della Falda Toscana, 1 retini sono del tutto indicativi.

MODELLO TERMICO

E stato calcolato un profilo termico (caso unidimensio-
nale, per sola conduzione) tramite un programma alle
differenze finite in linguaggio basic scritto in collaborazione
con I'Ing. N. Tosy, utilizzando le costanti riportate in Tab. 1,
ricavate da HAENEL et al. (1988), FountamN et al. (1987) 11
flusso di calore in superficie ¢ stato valutato in base alla
carta del flusso termico d’Europa (CErMak & RYBACH,
1978), a 82.5 mW/mgq. Si & inoltre ipotizzata una tempera-
tura di 0 °C in superficie. E stata infine valutata la produ-
zione di calore dovuta alla radioattivita naturale, sulla base
dei dati riportati in Fountam et al. (1987) ed HAENEL et al.
(1988) e tenendo conto della differenza di eta tra le rocce
riportate in letteratura e quelle presenti lungo il profilo. 1
profili termici calcolati alle varie profondita per i due
modelli geologici sono riportati in Fig. 4. Dalla Fig. 4
emerge che alla profondita di circa 20 Km le temperature
si avvicinano a 700°C. Cio implicherebbe una fusione
parziale delle rocce a composizione granitica o pelitica.
Probabilmente, come meccanismo di trasferimento del
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Fig. 2 - Le quattro colonnine rappresentano:

a) interpretazione geologica (dalla sez. A-A’ in Fig. 1)

b) modello litologico semplificato applicato al modello reologico

¢) modello litologico semplificato applicato al modello termico. Cond. sta
per conducibilita termica

d) modello litologico con le densita associate. Den. sta per densita

Per il modello reologico sono stati prescelti i litotipi rappresentativi
riportati in Tab. 2, mentre per il modello termico 1 litotipi sono descritti nel
testo.

Iretini della colonna a) sono gli stessi della Fig. 1, mentre i retini delle altre
tre colonne sono solo indicativi, per un confronto immediato.

calore, bisognerebbe considerare la convezione insieme
alla conduzione. In questo caso allora le temperature
calcolate verrebbero pil basse. Questo modello indica
percio un limite superiore della temperatura. Infine, tempe-
rature di 1000°C sembrano troppo alte per profondita di 45-
50 chilometri (Fig. 4, curva geotermica relativa al modello
geologico che prevede le successioni umbre alla base della
Falda Toscana).

MODELLO REOLOGICO

In Fig. 4, insieme al profilo termico sono riportati i
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Fig. 3 - Come la Fig. 2, ma per un modello geologico che prevede le
successioni umbre alla base della Falda Toscana.

profili diresistenza al flusso (o al cedimento) della litosfera
secondo i due modelli geologici ipotizzati. Le profondita
sono in ordinate e lo sforzo (in MPa, in scala logaritmica)
in ascisse. Le leggi di flusso utilizzate per i vari materiali
distinti nel modello litologico semplificato sono riportati in
Tab. 2. Le due aree ombreggiate rappresentano la resi-
stenza totale della litosfera integrata all’intera profondi-
ta. Emerge chiaramente che la resistenza per il modello
che prevede le successioni umbre alla base della Falda
Toscana ¢ di gran lunga inferiore rispetto I’altro modello
geologico.




Tab. 1 - Conducibilit termica, densita e loro derivate con la pressione e la temperatura dei litotipi pitl prossimi a quelli presenti nella sezione crostale di
Fig. 1. La variazione della conducibilit termica con la temperatura dei litotipi rappresentanti la crosta inferiore e il mantello superiore sono in forma
parabolica. Commenti e citazioni bibliografiche nel testo.

LITOTIPI DENSITA' DERIVATA DERIVATA CONDUCIBILITA' DERIVATA DERIVATA PRODUZIONE

aP,T=0 CONTEM- CON TERMICA CON TEM- CON DI CALORE
PERATURA PRESSIONE STRATO PERATURA PRESSIONE :
aPT=0

glcc g/cc’K g/cc MPa Wim°K W/m°K? W/m°K MPa  W/mc
1 2.66 -5%105 1*104 4.3 -4.0104  4.5%104 2.2*108
2 2.5 -5%10-5 4*10-4 2.19 -45*104 4.5*104 2.2*10°6
3 2.66 -5%40-5 4*104 6.52 -0.00068  4.5*10% 8*107
4 2.4 -5*10-5 4104 6.0 -2.75*103  4.5%104 1*10”7
5 2.66 -5*10-5 1%10-4 43 -45%104  4.5*10% 1*106
6 2.66 -1.7*105  4*104 3.28 -5*104 45104 2.8*10
7 2.8 -1.7*10°°  3.5%10° 3.38 -5*10-4 2*104 2.8*10°
8 2.9 -5*10-5 3*105  ©9.11+106T2-9.15103T+6.14  2*104 1.2*10-8
9 3.34 -6*10-5 254105 @1 68+106T2-4.314103T+6.14  2*10-4 2*10°

(@ Conducibilita termica in funzione della temperatura T del tipo aT?+bT+c
Litotipi:

1 = Macigno ed Arenarie del M.te Cervarola; Marnoso-Arenacea; Arenarie
2 = Scisti policromi

3 = Gruppo Calcareo e Calcareo-Siliceo Mesozoico; Multilayer Carbonatico
4 = Gessi e Calcare Cavernoso; Anidriti di Burano

5 = Basamento Falda Toscana

6 = Crosta Superiore

7 = Crosta Intermedia

8 = Crosta Inferiore

9 = Mantello

Tab. 2 - Elenco delle costanti A, dell’entalpia di attivazione H ¢ dell’esponente n dei litotipi piti prossimi a quelli presenti nella sezione crostale di Fig.
1, in accordo a quanto richiesto dalla (1) per la determinazione dello sforzo differenziale s (resistenza).
Le citazioni bibliografiche sono di seguito riportate. Commenti nel testo.

LITOTIPO Legge di Flusso del Tipo Log(A) H n REF.
(MPa/s) (Kj/mole)
1 Aggregato di quarzo in condizioni umide -9 4 135 4 1
2 Quarzite di Simpson -6.4 134 2.7 1
3 Calcare di Solenhofen 43 213 1.7 2
4 Salgemma 1.48 152 2 3
5 Marmo di Carrara 3.1 418 7.6 4
6 Granito di Westerly -5.7 186 3.3 5
7 Aplite di Enfield -5.2 193 3.1 6
8 Clinopirossenite -7.8 330 5.8 7
9 Dunite di Aheim e Anita Bay 4.5 535 3.6 8
1 =Macigno ed Arenarie del M.te Cervarola; Basamento Falda Toscana Riferimenti
2 = Marnoso-Arenacea; Arenarie a profondita maggiore di 5 Km
3 = Scisti policromi; Gruppo Calcareo e Calcareo-Siliceo Mesozoico é gg;f/ﬁ;ojt ill IEIIJ/;1;7(;99O)
4 = Gessi e Calcare Cavernoso; Anidriti di Burano 3 HEARD (1971)
5 = Basamento Falda Toscana e Multilayer Carbonatico 4 Scamm et al. (1980)
6 = Crosta Superiore 5 Hausen & CARrTER (1983)
7 = Crosta Intermedia 6 SuerToN & Tourus (1981), ricalcolato da CarTER & Tsenn (1987)
8 = Crosta Inferiore 7 KRy & KRONENBERG (1984), ricalcolato da CARTER & TsenN (1987)
9 = Mantello 8 CHorrA & PaTERSON (1984)
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Fig. 4 - Profili termici e reologici applicati alla sez. A-A’ di Fig. 1.

Le profondita (in chilometri) sono in ordinate e lo sforzo (MPa) ¢ le
temperature (°C) (in scala logaritmica) in ascisse. Il profilo di temperatura
relativa al modello geologico di Fig. 2 & rappresentata dalla linea continua,
mentre quella relativa al modello geologico di Fig. 3 & tratteggiata. I
profilo di resistenza calcolato sulla base del modello geologico di Fig. 2
¢ rappresentato con 1’area ombreggiata chiara, mentre quello relativo al
modello di Fig. 3 ¢ rappresentato con I’area ombreggiata scura.

Le leggi diflusso utilizzate peri vari materiali distinti nei modelli litologici
semplificati sono riportati in Tabella 2.

DISCUSSIONE DEL MODELLO

I modello reclogico calcolato & decisamente influen-
zato dalla struttura termica anomala, caratteristica dell” Ap-
pennino tosco-emiliano interno. 1l profilo termico ¢ stato
valutato grossolanamente, quindi un suo piu attento esame
potrebbe portare a delle considerevoli variazioni anche nel
profilo reologico. Sulla base del modello reologico rap-
presentato dall’area ombreggiata pill chiara, valutato sui
dati del primo modello geologico, si ottengono le seguenti
informazioni:

- la transizione fragile-duttile si ripete alla profondita
di 3, 5 e 8 chilometri circa. Inoltre trai 25 ¢ 1 30 Km di
profondita esiste un brusco incremento nella resistenza. In
caso di presenza di fluidi e per velocita di deformazione
elevate si potrebbe passare a deformazione cataclastica
localizzata. La prima conseguenza di ¢iod & che ci si potrebbe
aspettare un’interruzione della sismicita naturale tra gli 8 e
i 25 Km di profondita, ed una ripresa trai 25 ¢ i 30 Km di
profondita (pill 0 meno in corrispondenza della Mcho). La
sismicita dovrebbe poi scomparire completamente;

- da un punto di vista geodinamico ¢ possibile indivi-
duare dei livelli relativamente meno resistenti nella coper-
tura sedimentaria, a livello dei quali & pilt probabile che
avvengano scollamenti a grande scala. Il livello pilt impor-
tante ¢ sicuramente rappresentato dai Gessi e dal Calcare
Cavernoso. Inoltre non ¢ da escludere la possibilita di
disaccoppiamento a livello della transizione crosta inter-
media - crosta inferiore e crosta inferiore - mantello.

Sulla base del modello reologico rappresentato dal-
I’area ombreggiata pill scura, valutato sui dati del secondo
modello geologico (che prevede le successioni umbre allabase
della Falda Toscana), si ottengono le seguenti informazioni:

- la transizione fragile-duttile si ripete alla profondita
di 3, 5 e 6 chilometri circa, e la resistenza anche qui si
incrementa alle profonditd comprese tra 25 e i 30 Km.

Valgono percid le stesse considerazioni sopra riportate. E
da notare pero che alla Moho non si vede nessun brusco
cambiamento di resistenza. Questo secondo modello esclu-
de pertanto la possibilita di ripresa della sismicita naturale
nella crosta inferiore, inoltre & improbabile il disaccoppia-
mento a livello della transizione crosta intermedia-crosta
inferiore e crosta inferiore- mantello. Risulta invece molto
interessante il minimo di resistenza presente alla base delle
successioni umbre (Anidriti di Burano), alivello delle quali
¢ piu probabile che avvengano gli scollamenti a grande
scala.
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