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INTRODUZIONE

Dalla loro prima comparsa nell’Archeano le microbialiti hanno conquistato molte nicchie
ecologiche e gia nel Proterozoico rappresentavano le piu importanti testimonianze della
vita precambriana (Grotzinger & Knoll, 1999).

Fattori particolarmente favorevoli portarono le microbialiti ad una rapida crescita e ampia
diffusione, da biofilm di spessore micrometrico a grandi strutture domali con altezze di
alcune decine di metri, fino a dominare i depositi carbonatici per 1,5 miliardi di anni
(Grotzinger & Read, 1983; Hofmann, 1998).

All'inizio del Fanerozoico la radiazione adattativa dei metazoi assieme alla diminuzione del
tasso di saturazione dei carbonati nelle acque marine limitarono la diffusione e
I'abbondanza delle microbialiti con un trend negativo che € ancora presente ai nostri giorni
(Fischer, 1965).

Nonostante questa tendenza negativa, le microbialiti hanno costituito e costituiscono una
componente essenziale nella costruzione delle piattaforme carbonatiche. Dopo la grande
crisi permo-triassica, una drastica riduzione dei biocostruttori mise in crisi le piattaforme
carbonatiche, tanto che per tutto il Triassico inferiore non si registrano sedimenti
carbonatici di un certo rilievo sulla Terra. Il Triassico rappresenta pertanto un periodo
particolarmente interessante per lo studio delle microbialiti e della loro competizione con i
metazoi scheletrici nella biocostruzione delle piattaforme carbonatiche. Nel Trias |l
ristabilirsi della produzione carbonatica & caratterizzato inizialmente dallo sviluppo di
ingenti volumi di microbialiti ed € seguito dalla messa in posto di biocostruzioni

scheletriche in cui il contributo microbialitico diventa minoritario.

Negli ultimi anni le microbialiti sono state studiate con metodologie multidisciplinari
principalmente provenienti da biologia molecolare, chimica e geochimica organica e
microbiologia. Tale approccio ha portato alla nascita di una nuova disciplina nelle Scienze
della Terra, la Geobiologia. Essa, attraverso lo studio dei fossili molecolari (biomarker),
permette di individuare gli organismi precursori che hanno contribuito alla precipitazione
indotta o controllata del carbonato di calcio durante la storia della Terra.

Nel presente lavoro di tesi sono state studiate le microbialiti di due successioni ladinico-
carniche delle Dolomiti. Tale intervallo di tempo € di particolare criticita poiché proprio
all'inizio del Carnico si svilupparono le prime moderne biocostruzioni con una impalcatura

scheletrica primaria costituita da esacoralli, spugne ed alghe. Questo evento segna lo



spartiacque tra piattaforme dominate da micriti e quelle pit moderne con un framework
primario a metazoi. Al fine di studiare in modo dettagliato questa rivoluzione delle
comunita carbonatiche sono state analizzate le micriti sia dal punto di vista
micro/nanomorfologico sia da quello geobiologico.

L'analisi dei fossili molecolari ha permesso di riconoscere gli organismi che hanno indotto
la precipitazione delle micriti e di formulare modelli carbonatogenetici basati sul

metabolismo microbico.



1. LE MICROBIALITI

1.1 - INTRODUZIONE

II termine "microbialite" & stato introdotto da Burne & Moore (1987) per descrivere micriti
biosedimentarie accumulate da comunita microbiche bentoniche attraverso
l'intrappolamento e il "legamento" di sedimenti carbonatici detritici e/o la formazione di
"loci" di mineralizzazione. Il ruolo primario delle automicriti od organo-micriti & stato
dimostrato in ambienti attuali afotici a deposizione carbonatica (Reitner, 1993; Zank,
1993; Reitner & Neuweiler, 1995).

E' nota l'importanza dei microbi nelle piattaforme carbonatiche e negli ambienti recifali
durante la storia della Terra. Nel Proterozoico e Paleozoico inferiore i mounds carbonatici
microbici e le strutture recifali furono le prime costruzioni biotiche a larga scala (Riding,
1991; Flagel et al., 1993; Riding & Awramik, 2000).

Successivamente, dal Paleozoico superiore ad oggi, i biocostruttori scheletrici, sempre
associati a microbialiti ed a cementi bioindotti, costituiscono i protagonisti delle
piattaforme carbonatiche. Il dualismo microbialiti-metazoi scheletrici sembra essere
caratterizzato da fasi di prevalenza delle microbialiti, come negli ambienti caratterizzati da
condizioni stressate o nei periodi che seguirono le grandi crisi biologiche, e fasi di
coesistenza pilt 0 meno paritaria delle due componenti. (Webb, 1996; Russo et al. 1997;
2000; 2006; Kiessling, 2002). La costante presenza delle microbialiti indica pertanto che
organismi microscopici hanno giocato un ruolo fondamentale nella costruzione delle
piattaforme carbonatiche in tutto il record geologico, indipendentemente dal tempo e dallo
spazio. Lo studio dei rapporti quantitativi microbialiti/componente scheletrica potrebbe
confermare ipotesi paleoecologiche formulate sulla base di altri parametri e quindi fornire
un ulteriore strumento di indagine paleoambientale.

Una grande varieta di microorganismi & coinvolta nella carbonatogenesi ma la loro
caratterizzazione nel record geologico € limitata dal loro basso potenziale di fossilizzazione,
soprattutto per cido che riguarda i microorganismi. La composizione delle associazioni
originarie & estremamente difficile da determinare tramite i metodi tradizionali, anche per
quanto riguarda campioni recenti. Molti studi hanno confermato la validita delle tecniche
della geochimica organica per individuare i microorganismi tramite i fossili molecolari,
chiamati "biomarker" (Tissot & Welte, 1984; Mycke et al., 1987; Hefter et al., 1993). I

biomarker sono fossili molecolari complessi, derivati da prodotti biochimici sintetizzati da



organismi viventi, che danno informazioni sull'origine della materia organica e sulle
condizioni ambientali.

La composizione molecolare e le relative concentrazioni di particolari componenti organici
presenti nelle rocce sedimentarie, € utile nella ricostruzione delle condizioni di
ossigenazione di un bacino (Didyk et al., 1978; Peters & Moldowan, 1991; Hughes et al.,
1995); nella caratterizzazione dei livelli di salinita durante la deposizione della materia
organica (ten Haven et al. 1985, 1988; Volkmann, 1988); nella determinazione dei
precursori biologici della materia organica sedimentaria (Moldowan et al., 1985; Mello et
al., 1988).

1.2 - LA CLASSIFICAZIONE DELLE MICROBIALITI
Le microbialiti possono essere divise in quattro categorie generali: stromatoliti, tromboliti e
dendroliti e leioliti o afaniti (Riding, 2000; 2011).

1.2.1 - Le Stromatoliti.

Le stromatoliti (dal Greco “stromat”, diffuso; “lithos”, pietra) sono dei depositi microbici
laminati e bentonici (Riding, 1991), esse presentano micro e macrostrutture che si
rinvengono comunemente interdigitate con quelle di dendroliti e tromboliti. La loro
formazione coinvolge tre processi: precipitazione microbica, precipitazione inorganica e
intrappolamento dei grani.

La categoria delle stromatoliti include le laminazioni microbiche, le croste spatiche e la
combinazione tra queste, anche dette stromatoliti ibride (Riding, 2008). I biofilm
esibiscono una varieta di strutture intergradazionali. Due tipi principali sono quelle
agglutinate a grana fine e a grana grossa. Le stromatoliti formano differenti strutture:
stratificate, domiche e colonnari e soprattutto tendono a mostrare strati discontinui che
possono includere cavita fenestrali. Le stromatoliti a grana fine sembra che siano prodotte
per la maggior parte da precipitazione microbica sinsedimentaria e che sono dominate da
micrite o microsparite a grana finissima e da fabric filamentosi. I microfabric a grana fine
sono tipicamente grumosi o peloidali e vengono prodotti da calcificazione batterica
eterotrofica (per esempio dalla riduzione dei solfati) dell'EPS o altri prodotti cellulari. I
microfabric filamentosi sono dominati da microfossili tubiformi come la Girvanella che
riflette la calcificazione delle membrane esterne dei cianobatteri, ma essi possono

presentare anche una matrice a grana fine (fig. 1.1).



Fig. 1.1 — Microfotografia in luce trasmessa di diversi esemplari di Girvanella, con membrane esterne calcificate,
proveniente dall'area di Lunnan, Cina. Ordoviciano medio-superiore. Larghezza circa 1 mm (da Riding, 2000).

I fabric peloidali-microgrumosi tendono ad essere di tipo stromatolitico, e sono stati
chiamati “spongiostromi” (Guirich, 1906; Pia, 1927).

I fabric filamentosi invece tendono ad essere piu rozzamente laminati e gradano fino ad
assumere una struttura trombolitica. Essi sono stati indicati in letteratura come
“porostromata” (Pia, 1927), di tipo scheletrico (Riding, 1977), e calcimicrobiale (James &
Gravestock, 1990). Le stromatoliti/tromboliti agglutinate a grana grossolana sono prodotte
dall'intrappolamento di sedimenti della taglia della sabbia nelllEPS non calcificato e dai
filamenti eretti che possono includere delle microalghe. Esempi di oggi includono alcuni
strati colonnari presenti nella Shark Bay e su Lee Stocking Island. Spesso sono composti
da laminazioni rozzamente distribuite (Logan, 1961) a cui € stato dato il nome di
stromatoliti trombolitiche (Aitken, 1967).

Le croste sparitiche (Riding, 2008) possono formare precipitati abiogenici tipo stromatoliti
(Grotzinger & Rothman, 1996), caratterizzati da sottili laminazioni spesso isopache che
persistono lateralmente con una certa continuita (Pope et al., 2000). Essi sono stati
ampiamente riconosciuti nel Paleoproterozoico e nel Mesoproterozoico (Grotzinger & Knoll,
1999), con forme micro digitate, in ambienti peritidali (Grotzinger & Read, 1983), e
laminiti isopache (Jackson, 1989), in ambienti acquatici relativamente piu profondi.

Le stromatoliti ibride (Riding, 2008) consistono tipicamente di croste alternate chiare e
scure, spesso di taglia millimetrica, composte da sparite e da micrite a grana finissima.

Esse sono caratterizzate da laminazioni ben sviluppate e persistenti lateralmente con una



buona continuita generale, sebbene di solito di spessore non isopaco come in alcuni
Conophyton (Walter, 1972). Le croste ibride appaiono essere la maggior componente delle
stromatoliti del Paleoproterozoico (Sami & James, 1996) e del Mesoproterozoico (Petrov &
Semikhatov, 2001). Le comunita di cianobatteri di ambiente continentale come nei laghi
dell'Isola di Andros producono strutture simili alle stromatoliti ibride composte da sottili
laminazioni precocemente cementate a grana fine e che presentano fenestrae allungate
(Monty, 1976).

1.2.2 - Le Tromboliti.

Le tromboliti (dal Greco “thrombos”, grumo; “lithos”, pietra) sono strutture “criptoalgali
che sebbene siano collegate alle stromatoliti, mancano di laminazioni e sono caratterizzare
da una struttura macroscopica a grumi” (Aitken, 1967).

I due tipi principali di tromboliti sono le tromboliti microbiche calcificate e quelle
agglutinate a grana grossa (Riding, 2000). In generale le tromboliti possono interdigitarsi
con stromatoliti microbiche, cio la presenza di aggregati carbonatici maggiori che formano
elementi irregolari piuttosto che laminazioni. Le tromboliti citate hanno origini distinte:

a) le tromboliti microbiche calcificate sono state descritte per il Cambriano-Ordoviciano da
Aitken (1967), Pratt & James (1982) e Kennard & James (1986). Aitken (1967) noto che
frammenti di trilobiti erano comuni in queste tromboliti, frammenti spesso rivestiti da
croste stromatolitiche. Esse organizzate a lamine o grumi consistono spesso di microfossili
calcificati, come filamenti di Girvanella e botroidi a Renalcis. I grumi possono essere di
forma irregolare, di taglia centrimetrica e spesso costituiscono ramificazioni allungate
(Armella, 1994) o meandriformi chiamate anche Favosamaceria da Shapiro & Awramik
(2006). Le automicriti microbiche sono circondate da micrite detritica. L'evoluzione da
grumi irregolari a ramificazioni ha confuso non poco la terminologia descrittiva. Shapiro
(2000) ritiene che i grumi costituiscano le forme ramificate, tipiche delle tromboliti, invece
Aitken (1967) sostiene le ramificazioni stesse costituiscano i grumi. James & Gravestock
(1990) usarono il termine “calcimicrobico” (relativo a microrganismi calcificati) per riferirsi
a fossili filamentosi e botroidali comuni negli ambienti di scogliera del Cambriano. Questi
fossili formano tipiche tessiture dendrolitiche e trombolitiche e sono costituiti da
cianobatteri calcificati come Angusticellularia, Botomaella, Girvanella, ed anche Epiphyton

e Renalcis, le cui affinita sono meno certe. Le tromboliti microbiche calcificate sono



ampiamente diffuse in ambienti marini di acque superficiali durante il Neoproterozoico e |l
Paleozoico inferiore.

b) Le tromboliti agglutinate a grana grossolana sono composte in larga parte da sedimenti
sabbiosi intrappolati da cavita microbialitiche in una matrice micritica a grana fine di
origine microbica.

Esse sono chiaramente simili alle stromatoliti agglutinate a grana grossolana che Aitken
(1967) descrive come “stromatoliti-trombolitiche”. Esse si rinvengono solo nel tardo
Neogene e il loro sviluppo appare essere correlato alla comparsa di tappeti algali-
cianobatterici capaci di intrappolare sedimenti grossolani.

Queste tromboliti, nei sedimenti tardo Miocenici del sud est della Spagna, sono associate
con stromatoliti domali alte fino a 1.5 m e larghe circa 4 m (Martin et al., 1993; Braga et
al., 1995; Feldmann & McKenzie, 1997). Braga et al. (1995) attribuiscono la formazione di
questo tipo di tromboliti agglutinati a differenti fasi interconnesse come processi complessi
di condensazione irregolare, calcificazione microbica, incrostazione scheletrica ed erosione.
Logan (1961) ha interpretato le strutture colonnari attuali presenti nell’area di Shark Bay
come stromatoliti sensu stricto evidenziando che la laminazione € rada, discontinua e con
spessori che variano da 1 a 10 mm. Playford & Cockbain (1976) hanno osservato che le
stromatoliti attuali di Hamelin Pool variano da trombolitiche a finemente laminate; in realta
la maggior parte mostra solo laminazioni non completamente sviluppate. Walter (1972)
attribuisce questa mancanza di chiare laminazioni delle stromatoliti della Shark Bay agli
spessi tappeti irregolari e ai sedimenti grossolani presenti. Logan et al. (1974) correlano
queste tessiture carbonatiche ai tipi di tappeti algali presenti, evidenziando che tappeti
algali dominati da Entophysalis producono laminazioni irregolari e discontinue. Gebelein
(1974) ha suggerito che le tessiture grumose potrebbero riflettere la degradazione di
materiale organico (fig. 1.2). Dill et al. (1986) hanno osservato che le strutture colonnari
subtidali attuali, presenti nelle Bahamas e descritte da Dravis (1983), sono costituite da

elementi a grana grossolana che costituiscono deboli laminazioni discontinue.



Fig. 1.2 — Microfotografia in luce trasmessa di una micrite peloidale grumosa associata a un guscio di
gasteropode proveniente da Liddesdale (sud della Scozia). Carbonifero inferiore. Larghezza circa 2 mm (da
Riding, 2000).

1.2.3 - Le Dendroliti.

Le dendroliti (dal Greco “dendron”, albero; “lithos”, pietra) presentano una tessitura a
forma di cespuglio osservabile alla mesoscala, cioe dell'ordine di alcuni centimetri (fig. 1.3).
Le dendroliti, costituite da unita microbiche calcificate al pari delle stromatoliti e delle
tromboliti, possono formare grandi strutture domali, colonnari e grandi masse biocostruite
organizzate in strutture di dimensioni notevoli. A differenza delle stromatoliti e delle
tromboliti, esse sono formate solo da calcificazione microbica e non da agglutinazione di
particelle. Alla mesoscala/microscala le dendroliti vengono evidenziate da colori e tessiture
caratteristiche. Le dendroliti, costituite da elementi ramificati o a cespuglio, non si
organizzano in lamine ma in strati fortemente irregolari che formano alla mesoscala
strutture domali e colonnari.

Le dendroliti possono essere confuse con le tromboliti, specialmente quando vengono
osservate in sezioni oblique o trasversali (Riding, 2000). Le dendroliti piu antiche sono
state documentate nel Neoproterozoico (Turner et al. 1993). Esse sono molto comuni nelle
rocce del Cambriano fino a quelle dell’Ordoviciano inferiore e del Devoniano superiore. Si
tratta di strutture dovute all'azione di microorganismi come Ephiphyton, Renalcis ed

Angusticellaria (Riding, 1991b). In questi intervalli temporali, le dendroliti rappresentavano



i maggiori organismi biocostruttori, sia solitari che in associazione con le spugne, come gl
archeociatidi nell'intervallo Cambriano-Ordoviciano inferiore, e con gli stromatoporoidi nel

Devoniano (Mountjoy & Riding, 1981).
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Fig. 1.3 - Microfotografia in luce trasmessa di una dendrolite formata prevalentemente da Gordonophyton e
proveniente dalla Formazione di Zhangxia (Cina). Cambriano medio. Larghezza circa 5 mm (da Riding, 2000).

1.2.4 - Le Leioliti.

Le Leioliti (dal Greco “leios”, uniforme; “lithos”, pietra) sono micriti che non presentano
alcuna tessitura e sono anche dette afanitiche (Russo et al. 1997). Esse mancano di chiare
laminazioni, peloidi o fabric dendrolitici, per cui la loro origine € incerta. Il termine fu
coniato per le micriti che affiorano nel Miocene superiore della Spagna nordorientale da
Braga et al. (1995), in cui le leioliti formano grandi strutture domali e sono associate a
stromatoliti e tromboliti. Le tessiture leiolitiche possono presentare forti irregolarita
insieme ad aree del tutto omogenee, come nelle sabbie oolitiche ben classate in matrice

leiolitica descritte da Braga et al. (1995), o nelle croste micritiche presenti nelle comunita



biocostruite a spugne del Giurassico (Leinfelder et al., 1993; Dupraz & Strasser, 1999;
Leinfelder & Schmid, 2000).

1.3 - LE MICROBIALITI NEL TEMPO

Le microbialiti sono le prime testimonianze di vita sulla Terra, 3.45 miliardi di anni or sono,
e sono ancora presenti in alcuni ambienti attuali. La loro distribuzione nel tempo
geologico appare piuttosto disomogenea. Le croste sparitiche marine e le stromatoliti
ibride sono tipicamente precambriane, le stromatoliti a grana fine e le tromboliti sono
diffuse principalmente dal Neoproterozoico fino all’attuale. Le dendroliti mostrano la
diffusione molto piu breve delle tromboliti e delle stromatoliti. Le prime stromatoliti
provengono dalla regione di Pilbara nell’Australia Occidentale. Esse mostrano sottili lamine
continue (Lowe, 1980; 1983) e microtessiture sparitiche (Hofmann et al., 1999). La loro
origine € stata a lungo dibattuta da diversi autori (Lowe, 1994; 1995; Buick et al., 1995),
tuttavia gli studi piu recenti indicano un’origine biogenica (Hofmann et al., 1999; Allwood
et al., 2006). Strutture biotiche associate a laminazioni irregolari suggeriscono la presenza
di biofilm microbici in alcuni sedimenti silicoclastici datati 2,9 miliardi di anni in Sud Africa
(Noffke et al., 2008). In ogni modo, le stromatoliti sono abbondanti sin dalle piattaforme
carbonatiche di Campbellrand-Malmani del Sud Africa, datate 2,55 Miliardi di anni,
costituite da duomi allungati con dimensioni 10 m di spessore e quasi 40 m di lunghezza
(Beukes, 1987). In aggiunta, questi carbonati tardo-Archeani contengono “microbialiti
fenestrate” (Sumner & Grotzinger, 2004) di dimensione da millimetriche a centimetriche.
Queste strutture sono stati interpretate come prodotti microbici convoluti, incrostati da
calcite sindeposizionale (Sumner, 1997a; b). Stromatoliti, con dimensione di decine di
metri, sono i principali componenti delle piattaforme carbonatiche Proterozoiche
(Grotzinger, 1986; Petrov & Semikhatov, 2001). Esse presentano delle intercalazioni di
livelli sparitici e micritici (Sami & James, 1996). Queste alternanze di lamine chiare e scure,
che rappresentano alternanze di microbi aliti e croste abiogeniche, sono tipiche di
“stromatoliti ibride” e si possono osservare in alcuni esemplari di Conophyton e Baicalia
(Riding, 2008). L'incorporazione di  croste abiogeniche sembra aver contribuito
significativamente alle dimensioni e allo sviluppo verticale delle stromatoliti durante tutto il
Paleo e il Mesoproterozoico. Durante lo stesso periodo, si ritrovano estesi livelli di
stromatoliti “microdigitate”, tipicamente <5 mm in ampiezza e <20 mm in altezza

(Hoffman, 1975) molto comuni in ambienti superficiali peritidali. Queste costruzioni,
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riconosciute come “tufa”, sono state interpretate di origine abiogenica (Grotzinger & Read,
1983).

Un importante controllo nella formazione di stromatoliti archeane-proterozoiche fu il
graduale declino del tasso di saturazione del carbonato nelle acque marine (Grotzinger,
1989b; Grotzinger & Kasting, 1993). Questo evento ha ridotto progressivamente
I'abbondanza di stromatoliti (Grotzinger, 1990) e ha indotto una forte cambiamento dalla
deposizione di sedimenti con presenza di croste sparitiche a sedimenti dominati da micriti
carbonatiche (Grotzinger & Kasting, 1993; Kah & Knoll, 1996). L'evoluzione verso le
piattaforme carbonatiche dominate da micriti avvenne circa 1,4 miliardi di anni fa
(Sherman et al., 2000). Questo evento fu preceduto dalla comparsa di cianobatteri con
parete calcificata, evento datato circa 1,2 miliardi di anni fa (Kah & Riding, 2007). Questa
significativa transizione, che portd allo sviluppo nel Neoproterozoico di tromboliti
calcimicrobiche (Aitken & Narbonne, 1989; Turner et al., 1993, 2000a; b), & stata
interpretata come dovuta a l'induzione di meccanismi di concentrazione della CO, (CCM)
nei cianobatteri in risposta alla caduta di livelli di CO, sotto una soglia corrispondente a 10
volte i livelli attuali (Riding, 2006). I CCM possono essere visti come la risposta alla ridotta
disponibilita di carbonio inorganico per la fotosintesi, e nei cianobatteri essi includono dei
meccanismi di concentrazione degli ioni bicarbonato che aumentando il pH nelle
membrane cellulari, promuovono la calcificazione (Merz, 1992).

Microrganismi filamentosi calcificanti, come la Girvanella, modificarono le tessiture
deposizionali delle stromatoliti con la comparsa di microstrutture grumose. Negli ambienti
subtidali le stromatoliti Neoproterozoiche sono intervallate con tromboliti grumose e
filamentose (Aitken & Narbonne, 1989) comparabili con quelle presenti nelle bioerme
trombolitiche Cambriano-Ordoviciane (Turner et al., 1993; 1997; 2000a).

1.3.1 - Il declino delle stromatoliti.

Le stromatoliti mostrano un declino di abbondanza che inizio sin dal Proterozoico
(Grotzinger, 1990) e continua nel Fanerozoico. Fischer (1965) per primo suggeri che il
declino dall’Ordoviciano potrebbe riflettere sia una riduzione dell'indice di saturazione dei
carbonati che la competizione con gli eucarioti. Lipotesi della competizione fu avvalorata
dal declino nel tardo Proterozoico della diversita morfologica nelle microbi aliti che
coincide con l'evoluzione dei metazoi (Awramik, 1971). Grotzinger (1990) sostiene che lo

sviluppo dei metazoi rappresenta solo una delle cause del declino delle stromatoliti in
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quanto tale evento, iniziato gia prima della fine del Proterozoico, sarebbe da attribuire alla
riduzione dello stato di saturazione dell’anidride carbonica.

La forma delle stromatoliti dipende dal rapporto tra il tasso di crescita e I'apporto
sedimentario. Bassi tassi di crescita creano rilievi tabulari che espongono le stromatoliti
all'influenza dell'apporto sedimentario, creando forme molto complesse come quelle
digitate. Al contrario, alti tassi di crescita determinano la formazione di stromatoliti ad alto

rilievo con forme piu semplici, come duomi e coni (Riding, 2011).

1.3.2 - Il periodo della "Snowball Earth”.

Il prolungato intervallo caldo del Mesoproterozoico (Jenkins, 2003) venne seguito dalle
glaciazioni Neoproterozoiche (0,7 Mld di anni fa, Walter et al., 2000; 0,635 Mld di anni fa,
Bodiselitsch et al., 2005). Le temperature piu basse e i livelli inferiori di pCO, avrebbero
diminuito lo stato di saturazione delle acque marine, creando difficolta per la calcificazione
microbica. le microbialiti sono localmente abbondanti nei carbonati che seguono i depositi
glaciali (Hoffman & Schrag, 2002; Corsetti & Grotzinger, 2005). Questi carbonati sono stati
indicati come un prodotto della precipitazione da acque con un alto grado di saturazione,
risultato della presenza di upwelling alcalini e della alterazione di sedimenti terrestri
(Grotzinger & Knoll, 1995; Hoffman & Schrag, 2002).

Dopo le glaciazioni Neoproterozoiche, il riscaldamento globale e l'innalzamento del tasso di
O, potrebbero aver riattivato lo sviluppo di meccanismi di concentrazione dei carbonati,
con I'aumento dei livelli di calcio (Brennan et al., 2004) e della pCO, (Berner & Kothavala,
2001). Questi fattori incrementarono lo stato di saturazione nelle acque marine,
stimolando la calcificazione microbica (Riding, 2006). Questo favori la ripresa delle
microbialiti. Le tromboliti e le stromatoliti si diffusero ampiamente nel Cambriano inferiore
(Rowland & Shapiro, 2002).

1.3.3 - La distribuzione secolare nel Fanerozoico.

Le microbialiti di mare aperto (stromatoliti e tromboliti) diminuirono massicciamente
durante il Proterozoico superiore come risultato dell'aumento dei detritivori, a causa della
competizione per lo spazio, le modifiche del substrato ed altri effetti (Fischer, 1965;
Garrett, 1970; Awramik, 1971, 1991; Monty, 1973; Walter & Heys, 1985; Riding, 2006).

Dopo il rapido sviluppo di organismi con strutture mineralizzate, 'organo-mineralizzazione
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sensu lato continud ad avvenire durante il Fanerozoico con un ruolo attivo nella maggior
parte degli ecosistemi acquatici (Ehrlich, 1998). La precipitazione microbica venne
osservata in una varieta di macro e micro ambienti da semi-confinati a confinati, dalle
profondita del mare fino alle piattaforme di acque superficiali ed agli ambienti terrestri. Gli
ecosistemi microbici ebbero un fortissimo impatto sulla sedimentazione negli ambienti
carbonatici del passato ed attuali. Essi infatti influenzarono il bilancio tra precipitazione e
dissoluzione e di conseguenza la deposizione di sedimenti carbonatici come gli ooidi, i
peloidi e gli oncoidi (Chafetz, 1986; Reitner et al. 1997; Brehm et al. 2004, 2006). Le
comunita batteriche interagirono con le dinamiche sedimentarie fisiche e chimiche, che
portarono alla formazione di strutture sedimentarie indotte dal metabolismo microbico
(Noffke et al., 2003). Ad esempio le microbialiti hanno rappresentato una componente
importante della maggior parte delle facies recifali del Fanerozoico, nelle quali sono cruciali
i processi di messa in posto delle biocostruzioni. In particolare durante il Mesozoico, nelle
biocostruzioni a coralli e spugne, le microbialiti stabilizzarono il substrato sedimentario e
riempirono la porosita primaria formando cosi delle vere e proprie biocostruzioni
(Leinfelder et al., 1994; Dupraz & Strasser, 1999, 2002; Olivier et al., 2003). In assenza di
metazoi macroscopici, i microbi furono capaci di costruire strutture biocostruite come i
mud mound presenti nelle profondita oceaniche (Bosence & Bridges, 1995).

La mineralizzazione indotta da microrganismi € uno dei principali fattori ecologici nello
sviluppo degli ecosistemi nei reef (Cabioch et al., 1999, 2006; Camoin et al., 1999, 2006;
Riding, 2002), nella formazione di “beach rocks” (Webb et al., 1999; Neumeier, 1999;
Hillgartner et al.,, 2001; Khadkikar & Rajshekhar, 2003) e nella precipitazione di
enigmatiche concrezioni (Hendry et al., 2006). Durante le maggiori crisi nella storia della
Terra, globali come la grande estinzione permo-triassica, oppure regionali, come la crisi di
salinita messiniana, le comunita microbiche sono gli ultimi organismi ad essere influenzati
dai fattori della crisi e come tali possono occupare le nicchie liberate a causa dalla
scomparsa degli eucarioti.

Il declino delle stromatoliti a causa della competizione con i metazoi (Fischer, 1965;
Garrett, 1970; Awramik, 1971) implica una loro ripresa subito dopo le grandi estinzioni di
massa (Schubert & Bottjer, 1992).

Schubert & Bottjer (1992, 1995) interpretarono le stromatoliti del Triassico inferiore come
“forme di vita post disastro”. Comunque anche se |'abbondanza di carbonati microbici

recifali & stata confermata subito dopo le estinzioni del tardo Devoniano, essa non appare
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evidente dopo le estinzioni verificatesi alla fine dell'Ordoviciano, alla fine del Triassico e
alla fine del Cretaceo (Riding, 2006). E comunque possibile che in queste situazioni, non
costretti dalla presenza di alghe e di organismi invertebrati di scogliera, le comunita
microbiche abbiano avuto la possibilita di sviluppare morfologie differenti, come duomi,
colonne e strutture digitate, come riportato da alcuni studi sul limite Permo-Triassico in
Sichuan, China (Kershaw et al., 1999).

1.3.4 - Le microbialiti triassiche delle Dolomiti.

Un caso molto interessante di dualismo microbialiti-metazoi & rappresentato
dall’evoluzione delle microbialiti presenti dopo la crisi permo-triassica nell’area delle
Dolomiti.

Lo studio delle microfacies dei corpi carbonatici triassici delle Dolomiti & stato fortemente
limitato dai processi di dolomitizzazione che nascondono parzialmente o totalmente le
originarie tessiture sedimentarie. I lavori di Russo (2005), Russo et al. (1997; 2000) e
Keim & Schlager (1999) rappresentano il primo approccio quantitativo per la
caratterizzazione microbialiti/organismi scheletrici nella produzione carbonatica di alcune
biocostruzioni triassiche dell’area dolomitica (Sasso Piatto, Sella e Marmolada).

Dopo la grande crisi biologica della fine del Permiano lo sviluppo delle microbialiti
rappresenta la risposta ecologica alla drastica riduzione dei metazoi. Le condizioni
ambientali stressate post crisi hanno rallentato per 7-10 milioni di anni il recupero dei
biota favorendo la deposizione di carbonati microbialitici (Fligel, 1994; Pruss & Bottjer,
2004). Successivamente numerose generazioni di piattaforme carbonatiche si svilupparono
nel Sudalpino. In particolare nell’Anisico superiore nelle Dolomiti occidentali, una fase di
esposizione subaerea precedette una nuova trasgressione che favori la crescita di un
sistema di banchi carbonatici a basso rilievo (Formazione del Contrin). Nonostante il
buildup del Sasso Bianco appartenga alla Formazione del Contrin, parzialmente
dolomitizzata, in alcuni casi esso conserva le microfacies originarie, le quali pertanto
rappresentano una rara opportunita per lo studio delle strutture carbonatiche dopo la
grande crisi biologica.

Durante il Ladinico ed in gran parte del Carnico inferiore permangono biofacies simili a
quelle anisiche, caratterizzate ancora dalla prevalenza delle micriti (microbialiti) su
organismi scheletrici che presentano una maggiore diversita tassonomica (Biddle, 1981;

Fois & Gaetani, 1981; Brandner et al., 1991). La produttivita primaria delle comunita era
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cosi abbondante da tenere il passo con la forte subsidenza dell'area, giungendo cosi a
formare imponenti edifici carbonatici dello spessore di parecchie centinaia di metri. Le
formazioni di piattaforma sono costituite dalla Dolomia dello Sciliar e dalla Dolomia
Cassiana.

Alla fine del Carnico inferiore si assiste ad una vera e propria rivoluzione delle comunita
recifali con la comparsa di una impalcatura scheletrica costituita in gran parte da
demosponge a scheletro calcareo supplementare (stromatoporoidi, sfinctozoi, chetetidi,
inozoi, ecc...) e subordinatamente da esacoralli (Flrsich & Wendt, 1977; Russo et al.,
1991). Le microbialiti sono relegate ad un ruolo non piu prioritario, ma agiscono
principalmente come agenti intrappolatori/leganti associati alle impalcature scheletriche
esistenti.

Gia a partire dal Carnico si verifico un abbassamento sostanziale del livello marino, con
successive forti erosioni delle piattaforme emerse. Nel Norico, molte variazione eustatiche
permisero linstaurarsi di ambienti di piane tidali, contemporaneamente la subsidenza
aumentd lo spazio di accomodamento per i sedimenti carbonatici portando alla
deposizione di ingenti quantita di carbonati. Si depositdo cosi la formazione nota come
Dolomia Principale.

Nel Retico, con il graduale abbassamento del fondo marino, si impostarono comunita
biocostruttrici ormai completamente moderne. Esse sono ben rappresentate, specialmente

nelle Alpi calcaree settentrionali, con il nome di Formazione del Dachstein.
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1.4 - I PROCESSI DI BIOMINERALIZZAZIONE

Le comunita microbiche sono ampiamente riconosciute come i primi ecosistemi apparsi
sulla Terra (Tice & Lowe, 2004, 2006; Noffke et al., 2006a; b) presenti da ben 3 miliardi di
anni (Hofmann et al.,, 1999; Schopf, 2006). Durante il tempo geologico, le comunita
microbiche hanno influenzato I'evoluzione del pianeta cambiando le condizioni di
ossidoriduzione (Des Marais, 1995; Farmer, 2000) mediante processi di fotosintesi dovuti
all'attivita di cianobatteri (Kasting, 1991; Holland, 1994; Des Marais, 2000; Kasting &
Howard, 2006), fissando I'N, e mediante la produzione di grandi quantita di idrogeno, che
venne disperso nello spazio (Hoehler et al., 2001). Spesso considerati ecosistemi ad alta
adattabilita, queste comunita sono importanti modelli per investigare le interazioni tra i
microrganismi, la loro biogeochimica (ad es. cicli del carbonio, azoto, zolfo) e le interazioni
tra microbi e minerali (precipitazioni/ dissoluzione dei carbonati, dei silicati e degli ossidi).
Le proprieta delle comunita microbiche insieme con il loro passato, fanno di questi
ecosistemi degli oggetti ideali per studi astrobiologici di potenziali firme biologiche e per la
scoperta della vita extraterrestre (Toporsky et al., 2003). Sebbene ci sia una ampia
evidenza per l'origine biogenica di stromatoliti datate a 3.5 miliardi di anni fa (Hofmann et
al., 1999; Allwood et al., 2006, 2007), molte controversie rimangono circa il ruolo
potenziale dei processi abiotici nella formazione di queste strutture laminari (Buick et al.,
1981; Lowe, 1994; Grotzinger & Knoll, 1999; Lindsay et al., 2003). Inoltre anche le
comunita microbiche contemporanee vengono intensamente studiati al fine di capire il
passato (Krumbein et al., 2003), fornendo preziose informazioni sul ruolo dei microbi nella
precipitazione dei minerali.

Un punto critico per l'interpretazione del record geologico consiste nella comprensione
delle interazioni tra microbi e minerali.

Il ciclo del carbonio mediato da attivita microbica, specialmente se relativo alla
precipitazione ed alla dissoluzione dei carbonati, € uno dei campi in piu rapida espansione
tra le Biogeoscienze. Le comunita microbiche, hanno una capacita unica nell’alterare il
bilancio tra forme del carbonio “ossidate e ridotte” (ad esempio materia organica e CO;). A
seconda del pH e della alcalinita dei carbonati, I'anidride carbonica pud essere presente
nelle acque come ione carbonato, che forma dei legami con i cationi tipo Ca** ed Mg** per
formare minerali carbonatici. La precipitazione dei minerali, come risultato di interazioni
tra attivita biotica e I'ambiente, viene denominata mineralizzazione bio-indotta
(McConnaughey, 1989; Franke & Bazylinski, 2003; Weiner & Dove, 2003). Un tipo di
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mineralizzazione bio-indotta € quella indotta da microorganismi, e quindi dovuta alla loro
attivita metabolica. Al contrario, la mineralizzazione bio-controllata &€ un processo
radicalmente differente nel quale I'attivita cellulare indirizza la nucleazione, la crescita, la
morfologia e la disposizione finale del minerale, con la formazione di uno scheletro interno
o esterno (come ad esempio nelle alghe calcaree, molluschi, echinodermi o mammiferi)
(Addadi & Weiner, 1989; Lowenstam & Weiner, 1989; Weiner & Dove, 2003).

Infine il termine “mineralizzazione influenzata biologicamente” introdotto da Dupraz et al.
2009 (fig. 1.4), si riferisce ad una mineralizzazione passiva della materia organica. In
questo tipo di mineralizzazione i responsabili della creazione delle condizioni per la
precipitazione dei minerali (ad esempio I'aumento dell’alcalinita) sono i parametri esterni
ed ambientali piuttosto che le attivita microbiali e quindi la presenza di organismi viventi
non € richiesta. Comunque una matrice organica € coinvolta nella precipitazione
“influenzata biologicamente”, condizionando la morfologia e la composizione dei cristalli
attraverso le interazioni tra il minerale che si forma e la materia organica, la quale serve
come “template” per la precipitazione.

La conoscenza approfondita della formazione dei minerali controllati, indotti od influenzati,
potrebbero rivelare molte caratteristiche comuni chimiche e strutturali, specialmente quelle
relative alla matrice organica nella quale il minerale si & formato e cresce. Lo studio della
precipitazione carbonatica nelle comunita microbiche facilita la comprensione del ruolo
della matrice organica, o dell’EPS (sostanze polimeriche extracellulari) per la composizione
e la morfologia dei prodotti minerali. Spostando il fuoco della ricerca principalmente sui
processi rispetto allo studio di specifici ambienti deposizionali, emerge chiaramente come il
controllo dell’alcalinita sia il responsabile principale della produzione degli ioni carbonatici e

della natura della materia organica nella quale il minerale si forma.
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Fig. 1.4 - Classificazione dei processi di biomineralizzazione e relativa terminologia secondo Dupraz et al. (2009).

1.4.1 - Biomineralj, organo-minerali € microbialiti.

Il termine “biominerale” comprende una varieta di definizioni. In generale esso si riferisce
ad un minerale prodotto da organismi viventi ed & composto da componenti organiche ed
inorganiche (Weiner & Dove, 2003; Skinner & Jahren, 2003). I biominerali, rispetto alle
loro controparti inorganiche, presentano spesso specifiche proprieta quali forma, taglia,
cristallinita, presenza di elementi in traccia e isotopici (Weiner & Dove, 2003).

Nella definizione introdotta da Mann (2001) e Perry et al. (2007) per biominerale si
intende un prodotto di una mineralizzazione biologicamente controllata e in questo senso i
biominerali sono da considerare come una prova della vita (come per esempio i fossili
degli organismi). Quest'ultima definizione esclude la formazione di minerali indotti
biologicamente.

Il termine “organo-minerale” fu proposto da Perry et al. (2007) per “ogni minerale
precipitato dall'interazione tra composti organo-polimerici, bioorganici e/o organici non
biologici, senza evidenza di un controllo biologico diretto scheletrico, intracellulare o

extracellulare. Gli organo-minerali sono percio un evidenza indiretta della vita (Perry et al.,
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2007). Al fine di confermare la possibile origine biotica di un organo-minerale, &
necessario prendere in considerazione la presenza e le proprieta intracristalline della
materia organica, la mineralogia, la morfologia dei cristalli e la geochimica (composizione
elementare e degli isotopi).

Il termine organo-minerale tuttavia non corrisponde ai prodotti dei processi di organo-
mineralizzazione come descritti originalmente da Trichet & Défarge nel 1995.

In Trichet & Défarge (1995) il termine organo-mineralizzazione viene riferito ad una
precipitazione mediata da substrati organici non viventi presenti nei suoli e nei sedimenti.
E importante notare che questa definizione, che non comprende la biomineralizzazione
indotta, € stata successivamente utilizzata da altri autori in maniera piu restrittiva come
“organo-mineralizzazione sensu stricto” mentre per “organo-mineralizzazione sensu lato” si
intendono tutti quei processi che portano la formazione di organo-minerali come definito
da Perry et al. nel 2007.

I depositi minerali risultanti dalla organo-mineralizzazione s.l. (mineralizzazione indotta ed
influenzata da comunita microbiche) sono chiamati microbialiti (Burne & Moore, 1987).
Vengono anche usati altri termini come microbolite (Riding, 1991), automicrite (Wolf,
1965; Reitner et al., 1995) o organo-micrite (Reitner et al., 1995).

In alcuni tipi di microbialiti, la materia organica vivente o morta gioca un ruolo prominente.
Le prime ipotesi sul ruolo della materia organica sedimentaria nella precipitazione dei
minerali in ambienti naturali sono state pubblicate negli anni 60 in alcuni lavori sulla
formazione di depositi microbiali, ooliti e coproliti (Trichet, 1967, 1968; Mitterer, 1968;
Morse et al., 2007). Queste ipotesi sono basate: sulle similitudine tra la composizione della
frazione organica di questi corpi carbonatici e quella della matrice biominerale, entrambe
ricche in amminoacidi; inoltre lavori precedenti evidenziano che la materia organica
dissolta puo favorire la precipitazione di carbonato di calcio dalle acque (Mitterer, 1968;
Trichet, 1968; or Trichet & Défarge, 1995).

Reitner (1993) e successivamente Reitner et al. (1995) hanno ipotizzato che i processi
mediati dalla matrice organica sono i responsabili per la formazione di automicrite e di
peloidi nelle moderne microbialiti e nei tessuti spugnosi provenienti da cavita presenti nelle
biocostruzioni.

Sebbene sia difficile da valutare, poiché non di facile correlazione al ruolo diretto
dell’attivita biotica, non & possibile disconoscere l'impatto dell'organo-mineralizzazione

nella formazione dei sedimenti e dei suoli. I lavori citati in precedenza e rivisti da Défarge
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et al. 2009, hanno gia documentato le evenienze dei processi di organo-mineralizzazione
nei principali ambienti sulla superficie terrestre, da acque fredde e profonde alle acque
superficiali calde, attraverso laghi iposalini fino ad alcalini, e suoli terrestri. Essi fanno
parte della formazione di biocostruzioni calcaree come le microbialiti, mud mounds e reef.

E oltre ad ogni dubbio che Iattivita batterica e la formazione dei minerali sono
intimamente correlati in una vasta gamma di ambienti, lo studio della complessa
interazione tra processi biotici ed abiotici nella precipitazione dei minerali € solo agli inizi
(Siering, 1998). Le conoscenze attuali su come i batteri inducono o mediano Ia
biomineralizzazione sono molto lontane dalla completezza e le cause che sono alla base
della mineralizzazione batterica sono tuttora oggetto di controversia. Per esempio, alcuni
ricercatori credono che ci sia un controllo genetico sulla precipitazione dei minerali ad
opera di batteri (Barabesi et al., 2007), mentre altri ricercatori sostengono che i batteri
inducono/mediano la precipitazione dei minerali semplicemente come un risultato della
loro attivita metabolica senza alcun controllo genetico diretto (Knorre & Krumbein 2000;
Rodriguez-Navarro et al. 2007).

La presenza di organo-micriti e la loro origine in ambienti afotici recenti & stata gia
dimostrata (Reitner, 1993; Zankl, 1993; Reitner & Neuweiler, 1995). Bosence & Bridges
(1995) descrivono i mud mounds come “costruzioni carbonatiche composte principalmente
da fango carbonatico, fango peloidale o micrite”. La presenza costante ed estensiva di
microbialiti nel record geologico indica che i microbi hanno dominato le costruzioni
carbonatiche, indipendentemente dal tempo o dallo spazio. Carbonati microbiali si possono
formare in ambienti aerobici o anaerobici a causa della grande varieta di reazioni chimiche
che avvengono nelle comunita microbiche e nei biofilm (rimozione fotosintentica della CO,,
metanogenesi, riduzione dei solfati, riduzione dei nitrati, ammonificazione degli
amminoacidi; Castanier et al., 1999).

Una grande varieta di microrganismi sono implicati nella carbonatogenesi. Comunque la
loro diretta caratterizzazione in antichi sistemi sedimentari € limitata dal potenziale di
fossilizzazione estremamente basso di molti microrganismi. La composizione di una
comunita originale (produttori primari, zoo plankton, batteri aerobici ed anaerobici,
microrganismi bentonici, ecc...) € molto difficile da valutare tramite metodi tradizionali,
persino in ambienti recenti. Molti studi hanno confermato che le tecniche di geochimica
organica posso essere usate per tracciare la presenza di microorganismi con il

riconoscimento di fossili molecolare, i biomarker (Michaelis & Albrecht, 1979; Tissot &
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Welte, 1984; Mycke et al., 1987; Hefter et al., 1993), che sono fossili molecolari complessi,
derivati da composti biochimici prodotti da organismi viventi nel passato e permettono di

avere informazioni sull’origine della materia organica e sulle condizioni paleo-ambientali.

1.4.2 - Percorsi metabolici che portano alla precipitazione del Carbonato di Calcio.

Le principali vie metaboliche microbiche risultanti nella precipitazione del carbonato di
calcio possono essere sintetizzate come segue:

a) fotosintesi in ambiente ossigenato (ad. es. cianobatteri);

b) ammonificazione tramite degradazione delle proteine (ad. es. batteri nel suolo tipo
Myxococcus o Bacillus);

) ossidazione dell'ammoniaca (ad. es. batteri nitrogeni);

d) ossidazione del ferro o del manganese (ad. es. batteri ferro-ossidanti come Gallionella
ferruginea);

e) ossidazione dello zolfo da batteri solfo-ossidanti;

f) riduzione dello zolfo da batteri solforiducenti.

In generale possono essere distinti differenti percorsi, autotrofi ed eterotrofi.

1.4.3 - Percorsi autotrofi

In autotrofia, sono coinvolte tre vie metaboliche : la metanogenesi non metilotrofica
(Marty, 1983), la fotosintesi anaerobica e la fotosintesi aerobica. Tutti e tre i percorsi
utilizzano CO, come fonte di carbonio per la produzione di materia organica. Essi inducono
la diminuzione della pCO, nell'ambiente in cui vivono i batteri. La diminuzione della pCO;
porta ad uno spostamento della reazione verso i prodotti che sono costituiti da anidride
carbonica e carbonato di calcio (fig. 1.5).

La fotosintesi in ambiente ossidante necessita di due fattori di fondamentale importanza,
la disponibilita di carbonio inorganico dissolto ed il meccanismo di fissaggio della CO,
dovuto all'enzima RUBISCO (ribulosio-1,5 bifosfato carbossilasi-ossigenasi). Il meccanismo
di calcificazione nei cianobatteri avviene grazie all'aumento di concentrazione di ioni
ossidrili (OH"), prodotti come scarti metabolici, nelle pareti di rivestimento extracellulare

esterne alla cellula. L'aumento del pH porta cosi alla precipitazione del CaCO; (Fig. 1.5).

21



Organisms which get their C from
gaseous or dissolved COz,the origin of which is complex
(atmosphere, respiration, fermentation)

NON
METHYLOTROFPHIC
METHANOGENESIS

4 \ f Sulphurous N ™\
Methanogenic urur I:on-sulphurous
Archaebacteria purp

hotosynthetic
k _/ k P hac!t‘:reria _/ \ j
ANAEROBIOSIS ANAEROBIOSIS

infrared light visible light
UPTAKE

CO, | H, CO, |H,S S H, CO,

CO, depletion of the medium

Catt +2HCO3- == (CaCO3+ COj +H0
Precipitation of carbonate

ANOXYGENOGENIC OXYGENOGENIC
PHOTOSYNTHESIS PHOTOSYNTHESIS

and green Cyanobacteria

Fig. 1.5 -Produzione di carbonato di calcio indotto da batteri in autotrofia. Da Castanier et al.(1999).

1.4.4 - Percorsi eterotrofi
Nelle vie eterotrofiche possono verificarsi due processi batterici spesso in concomitanza: la

precipitazione passiva e la precipitazione attiva.

1.4.5 - Precipitazione passiva

La precipitazione passiva o carbonatogenesi passiva opera con la produzione di ioni
carbonato o bicarbonato e induce diverse condizioni chimiche nell'ambiente che portano
alla precipitazione di carbonato di calcio. Due cicli metabolici possono essere coinvolti: il
ciclo dell'azoto e il ciclo dello zolfo.

Nel ciclo dell'azoto, la precipitazione batterica passiva segue tre percorsi diversi:

(a) 'ammonificazione di amminoacidi in condizioni aerobiche (cioe in presenza di ossigeno
0 gas disciolti), in presenza di sostanze organiche e di ioni calcio,

(b) la riduzione differenziata dei nitrati in condizioni anaerobiche (cioé in assenza di
ossigeno) o microaerobiche (cioé in quantita di ossigeno molto basse), in presenza di
sostanze organiche, ioni calcio e nitrati;

(c) la degradazione dell'urea e degli acidi urici in condizioni aerobiche ed in presenza di
sostanze organiche e ioni calcio. Sia urea sia acido urico provengono da attivita

eucariotica, in particolar modo da quella dei vertebrati. Questi tre processi inducono la
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precipitazione di ioni carbonato e bicarbonato e, come prodotto metabolico finale,
dell'ammoniaca che induce aumento del pH.

Quando la concentrazione di H* si riduce, I'equilibrio tra gli ioni carbonato-bicarbonato si
sposta verso la produzione di ioni COs*. Se sono presenti ioni calcio, si verifica la
precipitazione di carbonato di calcio. Se invece non sono presenti ioni Ca** (e/o cationi
bivalenti) gli ioni carbonato e bicarbonato non possono accumularsi, il pH aumenta e
I'attivita batterica puo favorire la formazione di zeoliti, come accade attualmente nei laghi
alcalini presenti in Kenya (Castanier et al., 1993).

Nel ciclo dello zolfo, i batteri utilizzano una sola via metabolica: la riduzione differenziata
di solfati.

L'ambiente deve essere anossico e ricco in sostanza organica, ioni calcio e solfati.
Mediante questo percorso metabolico i batteri producono carbonato, ioni bicarbonato e
solfuro d'idrogeno. Se il solfuro d'idrogeno degassa, esso induce un aumento del pH e
favorisce la precipitazione di carbonato di calcio. D'altra parte, il solfuro d'idrogeno pud
essere utilizzato da altri batteri. Se sono coinvolti nel processo batteri fototrofi anaerobici,
il solfuro d’idrogeno viene ossidato in zolfo che forma depositi intra- o extracellulari.
L'ossidazione del solfato di idrogeno induce un aumento del pH favorendo la precipitazione
di CaCOs, Se nel processo sono coinvolti batteri aerobici solfuro-ossidanti, essi producono
ioni solfato. Insieme con gli ioni idrogeno dell'acqua questi creano acido solforico, il pH
diminuisce e non favorisce la precipitazione di CaCOs (fig. 1.6).
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Fig. 1.6 - Precipitazione batterica passiva di carbonato di calcio nel ciclo dellazoto. Da Castanier et al. (1999).

1.4.6 - Precipitazione attiva

La precipitazione attiva o biologicamente controllata & indipendente dalle altre vie
metaboliche precedentemente menzionate. Le particelle carbonatiche sono prodotte da
scambi ionici attraverso le membrane cellulari dall’attivazione di pompe o canali ionici
calcitici e/o magnesiaci, probabilmente accoppiati a produzione di ioni carbonato.
Numerosi gruppi batterici sono in grado di gestire tali processi (fig. 1.7).

In tutti gli esperimenti effettuati, la carbonatogenesi sembra essere la risposta della
comunita batterica eterotrofa ad un arricchimento dell'ambiente in materia organica
(Castanier et al., 1999). Dopo una fase latente, c’e€ un’esponenziale aumento di batteri
accompagnato ad un accumulo di prodotti metabolici. Questo induce un aumento di ioni
carbonato e bicarbonato e, secondo diversi percorsi, un aumento del pH che favorisce la
precipitazione carbonatica. Questa fase termina in uno stato stazionario quando finisce la
maggior parte dell’arricchimento iniziale in materia organica.

La carbonatogenesi avviene durante la fase esponenziale e finale pilt 0 meno dopo l'inizio

dello stato stazionario.
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Fig. 1.7 - Precipitazione batterica passiva di carbonato di calcio nel ciclo dello zolfo. Da Castanier et al.(1999).

In conclusione, dal punto di vista quantitativo la produzione di carbonato dipende dalle
popolazioni batteriche, dalla disponibilita di carbonio inorganico, dalle condizioni ambientali,
dalla quantita e qualita dei nutrienti disponibili e dal fattore tempo.

E da tenere in conto che tutti i modelli che spiegano i metabolismi microbici sono basati su
esperimenti in laboratorio in condizioni controllate e che sono effettuati su associazioni
microbiche attuali. Questo fatto mette in evidenza le limitazioni della modellizzazione di
percorsi metabolici studiati su microrganismi attuali, che potrebbero non riflettere le vie
metaboliche batteriche presenti nel passato.

Lo studio delle piattaforme Ladinico-Carniche, oggetto della presente tesi di dottorato, ha
permesso la caratterizzazione degli ingenti volumi di micriti che dominarono le facies di
questi corpi carbonatici e delle associazioni di microrganismi responsabili della loro

mineralizzazione.
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2. INQUADRAMENTO GEOLOGICO

2.1 - INTRODUZIONE

Le Dolomiti costituiscono una spettacolare area nella regione sudalpina dell'Ttalia
settentrionale, esse derivano da una lieve deformazione della Tetide dovuta allo scontro
con il margine continentale della placca Adria. La regione ha subito una intensa attivita
tettono-magmatica durante il periodo che va dal Permiano al Giurassico, evidenziata da un
forte magmatismo Permiano, passando poi a episodi di veloce subsidenza e a vulcanismo
nel Triassico, fino all'apertura oceanica nel Giurassico. Nonostante la deposizione di
molteplici successioni sedimentarie datate Permiano medio e Cretaceo, il passaggio
geologico al Triassico € in gran parte dominato dalla presenza di sedimentazione
carbonatica, tipica del Mesozoico inferiore.

Richthofen (1860) e Moijsisovics (1879) riconobbero per primi la natura delle piattaforme
carbonatiche delle Dolomiti. Essi descrissero ed interpretarono le clinostratificazioni,
identificarono diverse generazioni di piattaforma e fornirono un primo quadro generale
sulla stratigrafia.

Dopo il calo di ricerca e d'interesse nella prima meta del XX secolo, grande attenzione fu
successivamente incentrata sulle “scogliere” e le costruzioni del Triassico, questi studi
hanno portato durante questi ultimi anni ad una moderna sintesi delle loro geometrie
deposizionali e a una prima comprensione sull’evoluzione di queste biocostruzioni (Gaetani
et al., 1981; Senowbari-Daryan et al., 1993; Stefani & Van Buchem, 1997; Russo et al.,
1998; 2000). Diversi aspetti sono stati presi in esame: la biostratigrafia, il quadro
cronologico e la principale fonte di produzione del carbonato di calcio. Altri fattori, come
I'origine e la ciclicita sedimentaria sono stati al centro di diversi dibattiti, particolarmente
nell'interpretazione della piattaforma del Latemar, senza raggiungere conclusioni certe
(Goldhammer et al., 1990; 1994; Hardie et al., 1991; Brack et al., 1996; Egenhoff et al.,
1999; Preto et al., 2001).

2.2 - L'ASSETTO STRUTTURALE
Le Dolomiti sono un gruppo di biocostruzioni carbonatiche che si trovano nella parte
sudalpino delle Alpi. Esse possono essere interpretate come un grande sinclinale di eta

neogenica, sono limitate a nord dal lineamento Insubrico, a sud dal sovrascorrimento di
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Val Sugana, e costituiscono uno slab di crosta superiore sud-vergente di estensione tra gli
8 e i 10 Km (Doglioni, 1987).

La copertura sedimentaria € leggermente deformata dalla tettonica, di tipo penetrativo per

I'assenza di grandi spostamenti orizzontali.

Le successioni registrano diversi eventi tettonici e magmatici tra i quali si possono

ricordare (fig. 2.1) :

I'attivita vulcanica e di rifting del Permiano e del Triassico inferiore che ha prodotto
alti e bassi strutturali orientati lungo una direttrice Nord-Sud (De Zanche &
Farabegoli, 1981; Doglioni, 1987; Doglioni & Neri, 1989);

il magmatismo e I'attivita tettonica nel Ladinico superiore (Castellarin et al., 1980;
Castellarin & Selli, 1998);

il rifting e l'evoluzione del margine continentale associato all’apertura della Tetide
durante il Triassico superiore e che continua sino al Cretaceo inferiore (Crevello et
al., 1989);

numerosi sovrascorrimenti superficiali che producono una vergenza Ovest-SudOvest
nel Paleogene (Doglioni & Bosellini, 1987);

Durante il Neogene le Dolomiti diventano la parte piu interna della cintura sud
vergente della catena alpina, con la maggior parte dei rilievi che & stata generata

durante gli ultimi milioni di anni (Castellarin et al., 1998).
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Fig. 2.1 — Schema stratigrafico aggregato delle successioni affioranti nelle Dolomiti. Da Bosellini, 1989.



2.3 - LA STRATIGRAFIA REGIONALE

2.3.1 - Le formazioni permiane.

I primi sedimenti sono i depositi continentali del Permiano Superiore, che si appoggiano in
discordanza su di un substrato assai vario, rappresentato dalle Vulcaniti Atesine (datate
Permiano inferiore) nelle Dolomiti occidentali e dal basamento metamorfico varisico nelle
Dolomiti centro orientali (Bosellini, 1968; Bargossi et al., 1998).

Dopo il Carbonifero con l'orogenesi Varisica, le rocce del Paleozoico furono deformate,
metamorfosate ed erose e formarono il basamento regionale. Nel Permiano inferiore il
rifting provoco I'accumulo di strati vulcanici, i cosiddetti “Porfidi di Bolzano”.

La successione sedimentaria delle Dolomiti orientali, che poggia in discordanza
direttamente sul basamento cristallino, inizia con dei “red beds” . Essi sono costituiti da
sedimenti continentali silicoclastici (Arenarie del Val Gardena) del Permiano superiore e si
sono depositati in un ambiente semiarido in presenza di conoidi alluvionali e corsi d’acqua
meandriformi e intrecciati (Massari & Neri, 1997).

In seqguito alla trasgressione ad Est della paleo-Tetide si passa da ambienti continentali ad
ambienti di transizione e marini poco profondi, con la deposizione di evaporiti e carbonati
(Formazione di Bellerophon). Questa formazione registra diversi ambienti deposizionali che
vanno dai sabkha costieri alle scarpate basse di piattaforma. Queste successioni del
Permiano superiore, testimoniano una tendenza complessivamente trasgressiva, che

continuera nel Triassico inferiore.

2.3.2 - Dal limite Permo-Triassico alle discordanze anisiche.

I depositi del Permiano Superiore sono ricoperti in concordanza e/o paraconcordanza,
dalla Formazione del Werfen (Triassico inferiore). Questa formazione, che raggiunge
spessori di 300-400 m, € costituita da un’ampia varieta di litotipi carbonatici, silicoclastici e
misti (micriti marnose e siltose, calcareniti oolitiche e bioclastiche, calcari arenacei,
arenarie, siltiti, marne). Inoltre essa €& suddivisa in diverse sequenze deposizionali a
seconda della loro composizione (Massari et al., 1994).

I carbonati puri presenti al top della successione sono inquadrati nella Dolomia Inferiore
del Serla. I sedimenti eteropici, costituiti da marne e peliti o evaporiti solfatiche (es. Val
d’Adige, pochi chilometri a nord di Trento), sono stati inquadrati nella Carniola di Bovegno

(Trentino occidentale, Lombardia) e nella Formazione di Lusnizza (Cadore, Carnia).
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Durante il Triassico inferiore-medio hanno luogo numerosi fenomeni tettonici locali con
innalzamenti, erosioni subaeree e subsidenze (Bosellini, 1965).

La Formazione del Werfen € stata suddivisa, sulla base dell'organizzazione delle
associazioni di facies, in almeno cinque cicli trasgressivo-regressivi maggiori, I'ultimo dei
quali comprende anche la Dolomia Inferiore del Serla (Broglio Loriga et al., 1983;
Farabegoli & Viel, 1982).

2.3.3 - Le piattaforme anisiche.

Le successioni anisiche, deposte fra Bitinico superiore ed Illirico, registrano una drastica
svolta nell'organizzazione stratigrafica, con lo sviluppo di discordanze erosive e rapide
variazioni laterali di facies, anche su piccole distanze. Depositi continentali conglomeratici
0 arenacei passano lateralmente e verticalmente a sedimenti terrigeno-carbonatici di mare
basso e a piattaforme carbonatiche, che sono a loro volta associate a depositi bacinali
(Bosellini, 1968).

La prima unita intertidale (Dolomia Inferiore del Serla), eteropica con ambienti evaporitici,
dato registra la deposizione di tre differenti ambienti di piattaforma carbonatica.

A causa della trasgressione marina nella parte orientale, si ebbe I'annegamento di due
sistemi di piattaforma, registrato da successioni miste terrigeno-carbonatiche (Formazioni
di Bivera e Ambata).

Durante I'Anisico superiore, mentre la subsidenza era ancora attiva nella parte orientale,
I'area occidentale si innalzava esponendo in condizioni subaeree sedimenti del Permiano
(Bosellini, 1968).

Una successiva trasgressione un ripristind I'ambiente marino nella parte occidentale
dell'area dolomitica dove si svilupparono piattaforme/banchi carbonatici in acque poco
profonde (Formazione di Contrin). Queste piattaforme, ricche di alghe dasicladacee
associate a organismi incrostanti e microproblematici (tubifiti), progradavano su bacini
lagunari terrigeno-carbonatici (Formazione dei Calcari Neri di Morbiac) (Pisa et al, 1979;
Neri & Stefani, 1998).

2.3.4 - Le costruzioni carbonatiche prevulcaniche.
II successivo intervallo di tempo & dominato da imponenti piattaforme carbonatiche, che
formano l'ossatura di alcuni dei piu spettacolari massici delle Dolomiti (Catinaccio, Sciliar,

Agnello, Latemar, Marmolada; Pale di San Martino e di San Lucano, parte inferiore del
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Monte Civetta, ecc.). La presunta analogia di queste biocostruzioni con le scogliere
coralline attuali ha costituito un motivo di interesse per il loro studio (Leonardi, 1961a;
1961b; 1967).

Uno sprofondamento regionale chiuse il bacino e le precedenti piattaforme Anisiche,
mantenendo isolati alcuni ambienti di acqua bassa con produzione di carbonato di calcio; i
banchi carbonatici crebbero rapidamente anche grazie ad una subsidenza regionale che
cred un grande spazio di accomodamento (Bosellini et al., 2003).

L'aggradazione di tali strati termind precocemente per annegamento, soprattutto nella
parte orientale. Questi vennero ricoperti da uno sottile strato calcareo ad ammoniti.

Le biocostruzioni nella parte occidentale (Dolomia dello Sciliar o Calcare della Marmolada a
seconda della loro composizione) al contrario hanno avuto una rapida crescita e hanno
tenuto il passo all'aumento del livello relativo del mare (ad es. Latemar, Catinaccio,
Marmolada e Pale di San Martino) (Stefani & Caputo, 1998).

Queste piattaforme raggiunsero rapidamente uno spessore di 880-900 m, mentre nei
bacini adiacenti si accumulavano calcari con selci (che costituiscono la porzione inferiore
della formazione di Livinallongo).

Il tasso di sedimentazione delle costruzioni dell’Anisico superiore e del Ladinico Inferiore fu
dell’ordine di 200-400m/Ma, ma con variazioni laterali, controllate da subsidenza regionale
differenziale (Bosellini et al., 2003).

Tuttavia, la valutazione geocronologica dei diversi intervalli di tempo rimane incerta per la
difficolta di valutare i tassi di sedimentazione Al limite Fassiano - Longobardiano, la
subsidenza diminui e comincio una fase di progradazione, che copri un periodo non breve
dell’ultima fase ladinica.

La fase di progradazione fu caratterizzata da diffusa cementazione freatica marina del
margine di piattaforma e si ebbe una pendenza dei sedimenti di circa 40°- 45°.

Poiché i tassi di progradazione superarono ampiamente i tassi di sedimentazione, la
superficie di contatto tra base della scarpata e le unita bacinali divenne sottile e netta o
sub orizzontale simulando una geometria downlap. Questa rapida progradazione permise
I'aumento di biocostruzioni isolate, che raggiunsero grandi dimensioni con larghezze
dell’'ordine di 5-10 Km (Bosellini & Doglioni, 1988).

Nelle Dolomiti occidentali il tasso di progradazione medio della base della scarpata

raggiunse altissimi valori compresi tra 1400 e 2700 m/Ma. Nelle Dolomiti nordorientali,

31



dove la subsidenza era ancora attiva, il tasso di progradazione era relativamente basso
(Neri & Stefani, 1998).

In questo periodo si depositarono strati vulcanici (pietra Verde) in tutto il settore sud
occidentale, nelle Dolomiti orientali si depositarono sabbie torbiditiche (Arenarie di Zoppe),
derivanti dall’erosione del basamento metamorfico varisico. Tali depositi documentano una
attivita tettonica che ha preceduto I'importante fase magmatica nell’'ambito delle Dolomiti
(Brack & Rieber, 1993).

2.3.5 - Gli eventi tettonici nel Ladinico inferiore.

Le piattaforme ladiniche sono state coinvolte da eventi tettonici e magmatici calcoalcalini.
Esse furono intruse da numerosi dicchi shoshonitici e basaltici, mentre colate di lava e
corpi estesi di megabreccia si accumularono nei bacini. I prodotti vulcanici (lava a pillow e
ialoclastiti) colmarono parzialmente le depressioni bacinali e nelle scarpate cancellarono la
loro morfologia originale. Alcune piattaforme delle dolomiti occidentali (Agnello, Latemar,
Viezzene, Marmolada) situate nei pressi di edifici vulcanici (Predazzo, Monzoni, Alpe di
Siusi, Buffaure, Cima Pape) vennero addirittura sepolte dai prodotti magmatici (Brusca et
al., 1982).

Una lieve produzione carbonatica continuava a persistere in questo intervallo di tempo,
anche vicino ai principali centri vulcanici (come per esempio avvenne per lo Sciliar). Nelle
zone distali invece la sedimentazione di carbonato interrotta rimase abbondante, rendendo
difficile la distinzione in queste zone tra successioni pre- o post-vulcaniche (Stefani et al.,
2004).

2.3.6 - L'interpretazione geodinamica dell'evento tettono-magmatico medio-triassico.
L'esistenza di importanti strutture tettoniche medio-triassiche &€ nota da tempo (es.
Bosellini, 1968) ed € stata interpretata in una grande varieta di modi. La maggioranza di
questi modelli non si basa in realta sulla raccolta di dati sperimentali ed anche
I'interpretazione delle strutture triassiche non tiene nel dovuto conto il ruolo della fase
deformativa Alpina.

La complessita del problema e la mancanza di dati sperimentali ha generato di numerose

interpretazioni spesso in contrasto tra di loro:
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a) Vulcanotettonica locale, associata a collassi calderici (Leonardi, 1967; Bosellini, 1984),
come suggerito dalla forte subsidenza registrata nei pressi degli edifici vulcanici e dalle
ridotte dimensioni dell'area interessata dalle intense deformazioni.

b) Rifting continentale, pit o meno abortito (Boselllini, 1973; Bosellini & Hsu, 1973;
Ferrara & Innocenti, 1974; Bechstadt et al., 1978; Laubscher & Bernoulli, 1977; Martini et
al., 1986; De Zanche et al., 1993, Castellarin et al., 1998), che spiegherebbe la forte
subsidenza e il vulcanismo subcrostale; le eventuali strutture compressive sono
considerate di origine diapirica o gravitativa.

C) Subduzione di crosta oceanica (Marinelli et al.,, 1980, Castellarin & Rossi, 1981;
Castellarin et al., 1988), suggerita dal tipo di magmatismo e dalla presenza di strutture
compressive. Agli inizi degli anni '80 a supporto di questa ipotesi, € stato infatti fortemente
enfatizzato il carattere calcalcalino e “shoshonitico” delle vulcaniti ladiniche, confermando
il contesto geodinamico di subduzione (Pisa et al., 1980; Lucchini et al., 1982; Bosellini,
1982; Castellarin et al.,, 1980; 1988). Questa ipotesi € rafforzata dalla presenza nel
Triassico Medio di una serie di strutture compressive e dall’ interpretazione dei corpi
torbiditici silicoclastici, tipo Arenarie di Zoppé come veri e propri flysch sinorogenici.
Tuttavia il carattere shoshonitico del magmatismo potrebbe essere anche facilmente
attribuito ad una contaminazione del mantello, ereditata da fasi paleozoiche di subduzione
(Sloman, 1989; Bonadiman et al., 1994; Dal Piaz & Martin, 1998)

d) Trascorrenze regionali, associate ad un'importante transpressione locale (con modelli
profondamente diversi: Brandner, 1984; Blendinger, 1985; Doglioni, 1984a; 1984b, 1987;
1988; Brack & Rieber, 1993), suggerite dalla coesistenza nel tempo e nello spazio di
fenomeni di innalzamento e di forte subsidenza e dalla presunta presenza di importanti
strutture compressive mediotriassiche.

Queste ipotesi sono state discusse per molti anni portare a conclusioni definitive ; da
questi dibattiti € emersa una tendenza a ridurre il ruolo della tettonica attribuendo
I'architettura deposizionale medio-triassica a fenomeni di tipo eustatico (De Zanche et al.,
1993). Recentemente il problema € stato riesaminato da Castellarin et al. (1998); questi
autori hanno dimostrato l'importanza della mobilitazione termica dei solfati permiani,

attribuendola ad un contesto di forte mobilita crostale.
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2.3.7 - Le piattaforme post vulcaniche.

La diminuzione dell’attivita magmatica favori la deposizione di sedimenti carbonatici
associata alla pro gradazione di diverse generazioni di piattaforme carbonatiche (Dolomia
Cassiana) (fig. 2.2).

Nelle Dolomiti occidentali lo spazio di accomodamento fu ereditato soprattutto dalla
subsidenza pre-vulcanica dell’area e la piattaforma si espandeva lateralmente progradando
nei bacini profondi adiacenti (Bosellini et al., 2003).

Nelle Dolomiti orientali la progradazione delle piattaforme, grazie alla subduzione ancora
attiva, formava scarpate clinostratificate ad andamento lievemente concavo, ripide meno
acclivi rispetto a quelle pre-vulcaniche (Bosellini et al., 2003).

I tassi di sedimentazione, elevati nei bacini a causa della forte disponibilita di sedimenti
vulcanoclastici, portarono ad un inspessimento delle aree bacinali e l'effetto combinato
della progradazione delle piattaforme e dell'aggradazione dei bacini porto all'onlap dei
sedimenti bacinali sulla scarpata (come visibile nella parte occidentale della piattaforma del
Sella) (Bosellini & Neri, 1991).

Le successioni presenti al top delle piattaforme post vulcaniche delle Dolomiti orientali
sono di spessore maggiore a causa della subsidenza (ad esempio Picco di Vallandro -
Dirrestein), mentre nelle Dolomiti occidentali le successioni sono molto piu sottili e
associate ad apporti terrigeni (Russo et al., 1991).

Nelle Dolomiti centro orientali sono osservabili due generazioni di piattaforma (Dolomia

Cassiana I e II) separate da un periodo progradazionale.

| PROGRADAZIONE— g

SCILIAR®
5 ~Q\ ©. c
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P DOLOMIA. %5
‘ ’CASSIANA. o

MODELLO TEORICO DELLO SVILUPPO DELLE SCOGLIERE CARNICHE

Fig. 2.2 — Confronto tra i due modelli di sviluppo delle scogliere (o piattaforme) rispettivamente ladiniche e carniche. Da
Bosellini, 1989.
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2.3.8 - La crisi del Carnico.

Durante il Carnico inferiore si registr0 una marcata diminuzione dell'altezza delle
piattaforme carbonatiche dovuto alla mancanza di spazio di accomodamento nei bacini
sedimentari. Grandi afflussi di sedimenti, dovuti allo smantellamento di rilievi precedenti,
ridussero repentinamente I'angolo di scarpata delle piattaforme Cassiane (Formazione di
Lastoi e Picco di Vallandro). La fase tardiva di queste piattaforme € stata associata alla
comparsa di vere e proprie biocostruzioni con framework primario formato da esacoralli
(Russo et al., 1991). Il bacino venne progressivamente colmato da sedimenti fino a
profondita fotiche, fenomeno probabilmente favorito da un abbassamento del livello del
mare.

Il sistema bacino-piattaforma registr0 una notevole diminuzione del tasso di
sedimentazione con la deposizione della Formazione del Dirrestein associata ad una
complessa evoluzione paleoambientale.

Nelle Dolomiti occidentali questo intervallo di tempo € poco documentato a causa del
ridotto spazio di accomodamento anche se testimonia importanti fluttuazioni climatiche,

con notevoli variazioni del tasso di umidita (Gianolla et al., 1998b).

2.3.9 - Le piattaforme carbonatiche del Triassico superiore: una successione peritidale
regionale.

Il Carnico superiore (Tuvolico) € caratterizzato da una significativa riorganizzazione
paleogeografica, ed i precedenti sistemi di piattaforma e bacino furono sostituiti da una
varieta di ambienti di acqua bassa (rappresentati da sedimenti terrigeni, evaporitici e
carbonatici della Formazione di Raibl). Quest'unita & costituita da una considerevole
varieta di tipi litologici, tutti deposti in ambienti costieri o marini superficiali (delta, piane
tidali, lagune, cordoni litorali e shelf). Su tale unita si sviluppa una spettacolare unita
carbonatica, denominata Dolomia principale, costituita da numerosissimi cicli peritidali
“shallowing upward”. Tale unita, che forma gran parte delle Dolomiti e viene depositata
durante tutto il Norico, & costituita da dolomie chiare ben stratificate che possono
raggiungere spessori di parecchie centinaia di metri (Bosellini & Hardie, 1988).

La Dolomia principale si depositd in un‘area molto vasta che si estendeva oltre l'area
dolomitica raggiungendo ad est il Friuli, a sud il Bellunese ed a ovest la Lombardia. La
deposizione di questa grande unita stratigrafica precedette la fase di rifiting giurassica del

margine passivo della micro-placca Adria (Bosellini, 1967).
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Fig. 2.3 — Schema geografico sintetico delle Dolomiti (Italia settentrionale), con lindicazione delle pit importanti
piattaforme e biocostruzioni. Le aree di studio sono evidenziate da pallini neri.

2.4 - AREE DI STUDIO
Le aree studiate in questo lavoro di tesi sono la sezione Punta Grohmann, appartenente al
Gruppo del Sassolungo in provincia di Trento (Campitello di Fassa) e la sezione “Alpe di

Specie”, nell’area del Picco di Vallandro in provincia di Bolzano (fig. 2.3).

2.4.1 - Sezione Punta Grohmann

La sezione Punta Grohmann, della potenza di 550m, € localizzata alla base del gruppo del
Sassolungo/Langkofel ed & una delle successioni bacinali piu studiate nell'intervallo
Ladinico-Carnico (Ogilvie Gordon, 1927; 1929; Scudeler Bacelle 1974; Wendt & Frsich,
1980; Russo et al., 1997; Gianolla et al., 1998a; Giannola & Neri, 2007) (fig. 2.4). La cima
prende il nome da Paul Grohmann, il pit grande esploratore delle Dolomiti, che perd per

ironia della sorte non vi sali mai. Egli conquisto invece la cima del Sassolungo (3.181m).
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Fig. 2.4 — Vista panoramica del Gruppo del Sassolungo, con in primo piano Punta Grohmann.

La sezione mostra una successione di clasti terrigeni bacinali (principalmente
vulcanoclastici) e di depositi carbonatici. Essa inizia con una successione caotica, che e
nota in letteratura come Fm. di Fernazza, anche conosciuta come Caotico eterogeneo
(Bosellini et al., 1977; Viel, 1979; Doglioni, 1982). E’ caratterizzata da grandi blocchi di
sedimenti litificati prevulcanici (provenienti dalla Formazione del Werfen e da carbonati
depositati durante l'intervallo Anisico-Ladinico) incorporati in una matrice vulcanoclastica.
La successione continua con una discordanza sottomarina caratterizzata da un contatto
erosionale con conglomerati sovrastanti caratterizzati da clasti lavici ben arrotondati (5-10
cm), essi sono seguiti da paraconglomerati e arenarie massive.

Questi conglomerati sono noti in letteratura con il nome di Conglomerato della Marmolada,
una facies peculiare della Formazione del Wengen (Viel, 1979; De Zanche & Gianolla,
1995; Gianolla & Neri, 2007). Questa facies € stata indicata in modo informale in figura X
come unita a. Al di sopra dei conglomerati e delle arenarie massive, una successione

potente 100 m € costituita da letti torbiditici che si alternano a peliti scure; I'insieme ha
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I'aspetto tipico della Formazione del Wengen (essa € informalmente indicata come unita
b). Seguono rari orizzonti calcarenitici e carbonatici, materiale derivante dallo
smantellamento di una piattaforma pre-esistente.

Al top della Formazione del Wengen, inizia un intervallo (unita ¢, di potenza circa 45m)
caratterizzato dalla presenza di olistoliti carbonatici (chiamati Cipit Boulders) cioé blocchi di
dimensioni metriche e livelli di brecce carbonatiche che testimoniano |'erosione delle

piattaforme post-vulcaniche.

Fig. 2.5 — Gli strati di La Valle (Wengen Fm.) presenti nella sezione di Punta Grohmann.

Dopo l'intervallo caratterizzato da olistoliti carbonatiche, inizia a registrarsi un decremento
dell'apporto silicoclastico. Questa parte della sezione (70-80m di spessore) € caratterizzata
da arenarie vulcanoclastiche, peliti, marne e sottili livelli calcarei. Le arenarie sono
organizzate in torbiditi canalizzate e dislocazioni di tipo mud flow, in cui sono presenti
alcuni livelli cineritici.

Nella parte superiore della successione di Punta Grohmann affiora la famosa Formazione di
San Cassiano che e costituita principalmente da un’alternanza di marne calcaree giallastre,
argilliti e sottili strati arenacei. Anch’essa presenta livelli a blocchi calcarei di dimensioni
piuttosto variabili (da centimetrici a metrici). La Formazione prende il nome da una nota

localita dell’Alta Badia ed ha suscitato I'interesse dei paleontologi di tutto il modo fin dal
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secolo scorso per I'enorme quantita di fossili in essa contenuti. L'eccezionale stato di
conservazione dei reperti ha permesso la descrizione ed illustrazione della morfologia
esterna di questi metazoi e delle ultrastrutture degli sclerotessuti (Russo et al., 1997;
1998).

In particolare nella parte iniziale (unita d) sono presenti dislocazioni e torbiditi
profondamente canalizzate. La frazione terrigena € costituita da peliti alternati ad arenarie
vulcanoclastiche rielaborate o ad arenarie ibride. I carbonati sono principalmente
calcareniti bio-intraclastiche, ricche in clasti micritici. La frazione carbonatica diventa piu
abbondante verso l'alto della sezione (Wendt & Firsich, 1980; Wendt, 1982; Bosellini,
1984; Masetti et al., 1991; Russo et al., 1997).

L'ultima unita della successione, siglata con la lettera “e”, € caratterizzata da cicli a
granulometria crescente verso lalto fino al piede della scarpata. Essa registra la
progradazione della piattaforma attiva, e contiene livelli a Cipit con taglie che vanno da
pochi centimetri a qualche metro. Il contatto con la Dolomia Cassiana, rappresentata da
depositi clinostratificati di scarpata, € disturbata dalla presenza di numerose faglie.

L'intera Formazione di S. Cassiano € spessa qualche centinaio di metri, come mostrato
dalle sezioni geologiche di Pia (1937) e di Schlager & Nicora (1979).

L'unita descritta viene attribuita alle Zone Protrachyceras pp., Trachyceras e Austriacum
pp., che corrisponde al Ladinico superiore pp. — Carnico inferiore pp. (Julico) (Russo et al.,
1991; Neri et al., 1995; Mastandrea et al., 1997).
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Fig. 2.6 — Cipit boulder, blocchi erratici di dimensioni plurimetriche, presenti nella Formazione del Wengen, Punta
Grohmann.
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2.4.2 - Sezione Alpe di Specie

L'area di Alpe di Specie € localizzata alla fine della piattaforma Cassiana di Picco di
Vallandro (Dlrrestein).

Nell'area di Prato piazza, la Dolomite del Durrestein ricopre direttamente la Fm. S.
Cassiano, come € evidenziato da Pia (1937). Le relazioni geometriche tra la Dolomia
Cassiana, la Formazione del S. Cassiano e la Dolomia di Dirrestein sono fortemente
disturbate dalla tettonica. Un gran numero di faglie minori, collegate alla faglia principale
con direzione NNW-SSE, disloca le formazioni di S. Cassiano e quella di Dirrestein,
rendendo molto problematica la ricostruzione della sezione stratigrafica. E tuttavia
possibile costruire una sezione composita sulla base degli affioramenti lungo il Rio Specie e
a Sud ovest nell’area di Prato Piazza (Russo et al., 1991).

La porzione piu bassa della Fm. S. Cassiano, affiorante nella sezione di Rio Specie,
consiste in calciruditi bioclastiche contenenti clasti carbonatici e rocce delle dimensioni
dell’'ordine di alcune decine di centimetri con la costante presenza di esacoralli e altri
biocostruttori, tra cui dominano inozoi, sfinctozoi ed alghe rosse.

I sedimenti sono organizzati in cicli a granulometria crescente verso l'alto, alla base essi
sono costituiti da marne grigie che passano a calcari micritici, mentre i cicli piu alti
contengono torbiditi bioclastiche. La sequenza di mare profondo € ricoperta dalla Dolomia
di Dirrestein ma il contatto stratigrafico non & osservabile a causa di un importante
intervallo di copertura vegetale. La base della Dolomia di Diirrestein € rappresentata da
una unita di spessore 8-10 m ed € composta da calcari nodulari grigi con lenti irregolari di
dolomite giallastra. La granulometria € grossolana; i fossili sono rappresentati da bivalvi e
brachiopodi. Lo spessore totale di questa formazione nell'intera area &€ di 100 m, ma le
facies peritidali ne caratterizzano solo la parte superiore. I campioni studiati sono
appartenenti al "membro a”, alla base della Formazione della Dolomia del Dirrestein,
costituito da una matrice marnosa con la presenza di blocchi carbonatici (patch reef) (fig.
2.8).
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Fig. 2.8 - Log stratigrafico della sezione di Alpe di Specie con indicati l'intervallo esaminato nel presente studio.
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3. LE METODOLOGIE USATE NELLA CARATTERIZZAZIONE DEI CARBONATI

Nel presente lavoro di dottorato, oltre alle tecniche tradizionali di caratterizzazione dei
carbonati (microscopia ottica in luce trasmessa, microscopia elettronica a scansione,
analisi quantitative degli elementi maggiori ed in tracce), sono state effettuate analisi
qualitative e quantitative utilizzando tecniche fortemente innovative, tra le quali possiamo
citare la caratterizzazione del contenuto in materia organica fossile e lo studio della
distribuzione delle terre rare.

Tutte le seguenti metodologie, previa una adeguata preparazione, possono essere

applicate su sezioni sottili, su roccia fresca inalterata, su polvere o su estratti organici.

3.1 - METODOLOGIE TRADIZIONALI

3.1.1 - Osservazioni in Microscopia ottica

Le tradizionali osservazioni in microscopia ottica a trasmissione, di fondamentale
importanza per la caratterizzazione dei carbonati, sono state accoppiate ad osservazioni in
epifluorescenza UV per determinare la presenza e la distribuzione di materia organica nei
nostri campioni.

In microscopia ottica € stato utilizzato un microscopio per osservazioni petrografiche dalla
Zeiss, modello Axioplan II. Le sezioni sottili, ottenute dai campioni, sono state osservate
con obiettivi apocromatici 2,5x, 5x, 10x e 20x.

E’ stato effettuato il conteggio quantitativo su 80 sezioni significative per individuare il
peso relativo delle varie componenti carbonatiche nelle successioni studiate. Il conteggio &
stato effettuato con griglia 30 x 20 mm con passo di 0,5 mm per un totale di 600 punti per
campione.

II microscopio a epifluorescenza € un microscopio ottico che utilizza luce ultravioletta (UV)
per studiare la distribuzione ed il livello quantitativo della materia organica in campioni
carbonatici. Esso sfrutta il fenomeno dell’'emissione di luce nel visibile discriminando alcune
lunghezze d'onda. La fluorescenza che si origina dal campione crea una emissione nel
visibile che passa attraverso un filtro posto tra I'obbiettivo e l'oculare. I filtri usati sono
tarati su differenti lunghezze d'onda (BP 436/10 nm/LP 470 nm per il verde; BP 450—490
nm/LP 520 nm per il giallo).
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3.1.2 - Osservazioni al SEM: il microscopio elettronico a scansione

II SEM, ovvero il microscopio elettronico a scansione, € uno strumento attraverso il quale &
possibile condurre un’indagine di tipo non distruttivo grazie all'interazione tra un fascio di
elettroni e il campione.

Il microscopio elettronico a scansione usa gli elettroni come fonte di illuminazione al posto
della radiazione elettromagnetica nel visibile (cosa che avviene nel microscopio ottico)
consentendo cosi di ottenere una maggiore risoluzione. Esso € usato per investigare le
microstrutture e quando & associato alla microanalisi (EDX) consente di valutare le

composizioni chimiche di materiali organici ed inorganici.

3.1.3 - La preparazione dei campioni per le osservazioni al SEM

Per le analisi chimiche dei minerali e dei vetri € necessario che la sezione sottile (non
necessariamente trasparente) sia piana e lucida.

Il materiale viene incollato tramite resine epossidiche su di un vetrino, viene tagliato con
un troncatrice di precisione e portato a spessore a mano, utilizzando carte abrasive di
differente caratura. Un ulteriore passaggio, consiste nella lucidatura della superficie del
campione utilizzando carburo di silicio o polvere di diamante con granulometria da 1 a 0,5
micron.

Per lo studio di rocce carbonatiche € necessario effettuare un attacco acido (Titriplex III)
al fine di evidenziarne le micro e nanomorfologie. Successivamente la sezione piana viene

resa conduttiva metallizzandola con un film di grafite di spessore noto.

3.1.4 - Principi di funzionamento del SEM
Schematicamente i componenti principali del SEM sono:

+ la sorgente elettronica, che genera un fascio di elettroni;

« la colonna dove viaggiano gli elettroni emessi, che contiene delle lenti per la

focalizzazione del fascio;

+ la camera delle analisi, che contiene i campioni da analizzare ed i rilevatori.
Gli elettroni sono prodotti in cima alla colonna, essi vengono accelerati verso il basso da
una forte differenza di potenziale e passano attraverso una combinazione di lenti e
aperture che producono un raggio sottile (probe) di elettroni il quale colpisce la superficie
del campione. Nei microscopi elettronici ci sono due lenti elettromagnetiche: il

condensatore e l'obiettivo. Il condensatore controlla il numero di elettroni nel fascio
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(Iintensita di corrente) per una data dimensione dell'apertura, mentre la lente obiettivo &
responsabile della focalizzazione degli elettroni sul campione. Il campione &€ montato su di

uno stage ed introdotto in una camera ad alto vuoto (10 torr) (fig. 3.1).
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Fig. 3.1 - Schema semplificato dei componenti di un microscopio elettronico a scansione.

Il fascio elettronico ad alta energia (20 eV) che interagisce con la superficie del campione
genera una serie di segnali che vengono rilevati da appositi detector. In particolare, per
ogni punto scandito si producono diversi segnali, tra i principali possiamo ricordare gli
elettroni secondari, gli elettroni retrodiffusi e i raggi X.

Gli elettroni secondari (SE), sono gli elettroni legati ai livelli atomici piu esterni, che
ricevono dal fascio incidente un’energia addizionale sufficiente ad allontanarli. Hanno un
energia compresa tra 0 e 50 eV, sono emessi dagli spessori superficiali del campione
(~10nm) e sono frequentemente utilizzati per lo studio della morfologia superficiale.

Gli elettroni retrodiffusi (BSE), rappresentano quella porzione di elettroni del fascio che
viene riflessa con energia che va da 50 eV fino a quella di incidenza. Sono portatori di
segnali principalmente composizionali e morfologici; essi provengono da profondita
massime di alcuni ym. La quantita di BSE dipende, oltre che dalla morfologia della

superficie, anche dal numero atomico medio del materiale presente nel piccolo volume
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irradiato dal fascio. L'immagine ricostruita dal computer tramite i BSE rispecchia la
variazione del numero atomico medio all'interno del campione e permette quindi di
individuare i minerali che ne costituiscono le diverse parti.

I raggi X, caratteristici degli elementi che compongono il campione in esame, possono
essere registrati e discriminati sulla base della lunghezza d'onda (WDS) o dell'energia
(EDS). L'intensita di queste radiazioni caratteristiche € proporzionale alla concentrazione
dell'elemento nel campione. La microanalisi ai raggi X da informazioni specifiche circa la

composizione degli elementi del campione, in termini di quantita e distribuzione.

3.1.5 - Tipi di analisi effettuabili al SEM

Analisi qualitative: attraverso la visualizzazione dello spettro di emissione & possibile
individuare i diversi elementi (e le relative proporzioni) che compongono un minerale.
Analisi semi-quantitative (o mappe degli elementi): l'intensita dei raggi X caratteristici di
ogni elemento € proporzionale alla concentrazione dell'elemento stesso nel campione.
L'immagine digitale delle intensita dei raggi X caratteristici fornisce pertanto una mappa
semiquantitativa della distribuzione dell'elemento sulla superficie del campione. Piu mappe
relative a diversi elementi possono essere opportunamente combinate per discriminare le
diverse fasi. Le mappe possono essere eseguite su tutta l'immagine, su un'area ridotta
della stessa oppure lungo una linea di punti.

Analisi quantitative: L'analisi quantitativa permette di valutare le concentrazioni degli
elementi che compongono il campione in esame. A tale scopo, le intensita dei raggi X
emessi dal campione vengono confrontate con quelle emesse dagli standard di riferimento

per i quali sono note le concentrazioni degli elementi che si vogliono misurare.

3.2 - LA GEOCHIMICA ORGANICA

3.2.1 - Limportanza della caratterizzazione geochimica della materia organica fossile

La geochimica organica consiste nello studio dell'abbondanza e della composizione di
sostanze organiche naturali e ne caratterizza le origini e i processi che hanno determinato
la loro distribuzione sulla Terra.

Alcune tecniche utilizzate in geochimica organica sono state introdotta sin dai primi studi
sui pigmenti organici estratti dal petrolio e sui Black Shales. Questa disciplina si € poi

rapidamente sviluppata grazie agli studi sulle caratteristiche chimiche del petrolio ed alla
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caratterizzazione delle rocce sorgenti al fine di interpretarne la loro formazione e
distribuzione. Soprattutto negli ultimi anni la disciplina ha rappresentato un punto di
incontro tra una grande varieta di attivita interdisciplinari riguardo lo studio delle risorse
presenti sulla Terra e le scienze ambientali (Pratt et al., 1992).

Il grande potenziale della interpretazione geologica della materia organica presente nelle
rocce consiste, in primo luogo, nella possibilita di ricostruire gli ambienti deposizionali del
passato e nel ritrovamento di indizi di attivita biologica presente sulla Terra sin dall'inizio
della sua storia. Altri aspetti della geochimica organica includono la determinazione dei
contaminanti antropogenici e la valutazione del loro impatto ambientale. Applicazioni
molto complesse prevedono, ad esempio nella geochimica marina, l'interpretazione dei
processi acquatici che coinvolgono le specie di vita basate sul carbonio (Engel & Macko,
1993). In particolare la geochimica marina si occupa di analizzare le caratteristiche
chimiche della materia organica dissolta o presente in particelle nell'acqua di mare, della
valutazione della produttivita primaria nelle acque oceaniche tramite la stima di diversi
fattori (luce, temperatura, disponibilita dei nutrienti) che a loro volta influenzano
I'assimilazione di anidride carbonica CO,, della composizione chimica delle strutture
presenti negli organismi marini, e dei successivi processi di degradazione dei costituenti
organici.

Negli ultimissimi anni la geochimica organica ha esteso ulteriormente il suo raggio d'azione
inglobando altri argomenti piu strettamente biochimici, come lo studio delle modificazioni
nel ciclo del carbonio ed i conseguenti cambiamenti dei livelli di anidride carbonica libera
nell'atmosfera, oppure come I'utilizzo di dati ed indicatori geochimici per la formulazione di
modelli climatici a scala globale. Le analisi organiche su meteoriti o altro materiale
riportato durante le missioni spaziali rappresenta una parte critica dell’applicazione di
queste metodologie per la ricerca di vita in ambienti extraterrestri come sul pianeta Marte.
Questi studi esobiologici si sono riaffermati, nell’'ultimo decennio, dopo il periodo d’oro che
segui le prime esplorazioni lunari tra la fine degli anni 60 e l'inizio degli anni 70 nel secolo
SCOrso.

Proprio a causa della grande interdisciplinarieta di questi argomenti & evidente che la
maggior parte dei progressi della ricerca in questa disciplina sono stati ottenuti grazie allo

sviluppo parallelo della metodologia analitica e della strumentazione scientifica.
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3.2.2 - La distribuzione del Carbonio nella geosfera e la sua importanza economica

Il carbonio esiste naturalmente nelle sue configurazioni ossidate e ridotte sotto forma di
carbonio inorganico (ione carbonato) ed organico (materia organica). Il maggior reservoir
di entrambe le forme di carbonio sulla Terra & costituito dalla geosfera. Essa contiene
minerali depositati come sedimenti e materia organica accumulata dai resti di organismi.
La stima della quantita di reservoir geologici di carbonio puo variare da valori di 5 fino a 7
x 10% grammi, di cui il 75% & sotto forma di carbonati ed il rimanente 25% di carbonio
organico. La quantita di carbonio contenuta negli organismi viventi (5 x10*’ gr.), dissolto
negli oceani (4 x10™ gr.) e nei gas atmosferici (7 x10' gr.) & insignificante rispetto a
quella contenuta nel record stratigrafico. Piu precisamente il carbonio si trova in maniera
preponderante all'interno di rocce sedimentarie, specialmente nelle argilliti e nei carbonati
(Henderson & Henderson, 2009).

La materia organica presente nelle rocce sedimentarie include i combustibili fossili,
carbone, gas naturale e petrolio, che sopperiscono all'85% del fabbisogno energetico del
pianeta. Il consumo globale annuo di questi combustibili rappresenta rispettivamente solo
lo 0,4%, 1,5% ed il 2,3% delle loro riserve stimate, che collettivamente rappresentano
sono lo 0,12% dell'accumulo totale della materia organica (Henderson & Henderson,
2009). Questi numeri illustrano le immense quantita del carbonio organico sedimentario,
che rappresenta un fondamentale lascito geologico ereditato dalle forme di vita del
passato.

Le cifre mostrano anche come limmissione di anidride carbonica nell'atmosfera, come
conseguenza dell’utilizzo dei combustibili fossili, potrebbe rapidamente incrementare la
concentrazione relativamente piccola di questi gas nell'atmosfera, perturbando il naturale

bilancio del ciclo globale del carbonio (Engel & Macko, 1993).

3.2.3 - La materia organica sedimentaria

Il grande quantitativo di materia organica contenuta nei materiali geologici rappresenta
I'accumulo dei resti di organismi che si sono succeduti durante il tempo.

La fossilizzazione dei costituenti organici cellulari degli organismi nel record geologico € piu
un eccezione che la regola. Solo una piccola porzione del carbonio fissato dagli organismi
durante la produzione primaria, in modo particolare dovuta a meccanismi metabolici quali
la fotosintesi, sfugge alla degradazione eludendo una successiva alterazione microbica

durante l'incorporazione nei detriti sedimentari. La maggior parte del detrito biologico,
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infatti, viene velocemente dissolto e riciclato da processi superficiali negli oceani, nei laghi,
nei suoli ed in tutti gli altri ambienti. L'ossidazione, che avviene nell'atmosfera ed in
soluzioni acquose, contribuisce a questi processi di riciclo, i quali sono rafforzati dal
consumo associato ai processi trofici e sono facilitati dalla bioturbazione presente nei
sedimenti. In generale, alcune condizioni possono proteggere la materia organica
migliorando le chances di preservazione, ad esempio i fecal pellets derivanti da
zooplancton, che vengono incorporati rapidamente nel substrato, possono contenere
materiali derivati dal fitoplancton che hanno superato l'ingestione ed i processi di
digestione, evitando la degradazione. Associazioni di microbi aerobici ed anaerobici
agiscono comunemente con agenti per la degradazione e l'alterazione di materia organica
sia nella colonna d'acqua che nei sedimenti. Essi usano la materia organica come sorgente
di carbonio in un ampio range di processi metabolici, quali processi eterotrofi, di
fermentazione, di riduzione dei solfati, metanogenetici e metilotrofici (Castanier et al.,
1999). I consorzi microbici sostituiscono selettivamente i substrati e aumentano la
percentuale di materiale organico con la biomassa derivante dalla loro attivita,
aggiungendo composti organici peculiari e differenti firme isotopiche. L'applicazione di
varie procedure microbiologiche nelle analisi biogeochimiche su sedimenti, sta
rapidamente espandendo le conoscenze sulla distribuzione di attivita microbica nella
geosfera. Questi approcci sottolineano la complessita della materia organica sedimentaria
che spesso include evidenze diagnostiche dei suoi precursori biologici e degli effetti
cumulativi dei processi di alterazione.

Due distinti ma correlati fenomeni possono enfatizzare il sequestro della materia organica
negli ambienti sedimentari. Primo, alti livelli di produzione primaria possono generare una
quantita di MO che eccede le capacita di degradazione da parte delle comunita microbiche.
In secondo luogo, le condizioni deposizionali, specialmente anossiche, possono portare ad
una diminuzione delle popolazioni attive di microrganismi che sono coinvolti nei processi
degradativi.

Entrambe le circostanze indicherebbero una preservazione della materia organica,
permettendo perfino il riconoscimento di condizioni deposizionali di grandi quantita di
carbonio, preservando anche componenti molto labili. Questo succede negli ambienti
ipersalini che tendono a facilitare il processo di incorporazione dello zolfo il quale aiuta la

preservazione di strutture meno stabili.
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3.2.4 - I kerogeni e i bitumi

La materia organica sedimentaria puo essere divisa dal punto di vista operazionale in
bitumi estraibili tramite solventi e kerogeni insolubili. I bitumi contengono una grande
quantita di molecole con strutture diverse, specialmente idrocarburi, che possono essere
successivamente identificate (ad es. tramite analisi in gascromatografia-spettrometria di
massa) sebbene esse siano presenti in quantita minime (nanogrammi o picogrammi).

Lo spettro dei componenti include molti biomarker, composti organici che mantengono le
strutture ereditate dagli organismi che li hanno creati, ci0 attesta la loro origine biologica e
il successivo percorso geologico.

Diversi studi hanno attribuito la formazione dei kerogeni nei sedimenti ad una serie di
reazioni di condensazione che hanno combinato le macromolecole associate agli organismi
viventi (amminoacidi, carboidrati, lipidi ecc.) in componenti fortemente insolubili. Alcune
reazioni di formazione sono state attribuite a processi di alterazione microbica, ma &
comunemente accettato che una significante porzione di kerogeni rappresenti i resti
macromolecolari, come i frammenti di pareti cellulari, derivati direttamente da organismi
viventi oppure parzialmente modificati dalla rimozione di elementi strutturali tramite
processi degradativi.

In definitiva, le caratteristiche dei kerogeni vengono influenzate da tre fattori principali, il
primo consiste nella sorgente biologica della materia organica, il secondo € legato alla
degradazione del kerogene durante i processi deposizionali e il terzo comprende le
alterazioni post-deposizionali che esso subisce nel tempo. Dal punto di vista geochimico, il
kerogene viene classificato in tre tipi principali basandosi sulle concentrazioni di idrogeno
ed ossigeno relative alla presenza di carbonio (rapporti H/C e O/C) (Peters et al., 2005a;
b) (fig. 3.2).

I kerogeni di tipo I posseggono rapporti H/C alti e O/C bassi. Essi provengono da
contributi di materia organica dominati dal fitoplancton e dai batteri che vivono
normalmente in ambienti lacustri (laghi).

Il kerogene di tipo II mostra rapporti H/C e O/C intermedi, i quali riflettono la mistura di
sorgenti che caratterizza gli ambienti marini. La maggior parte di rocce sorgenti di petrolio
contengono questo tipo di kerogene, sebbene alcune arricchite in zolfo vengano
etichettate come tipo II-S).

Il kerogene di tipo III mostra valori bassi del rapporto H/C ed alti del rapporto O/C, e

provengono dalla maggiore abbondanza di materia organica terrestre tipica di ambienti di

51



margine continentale. Essa tende ad essere ricca in gas, producendo grandi quantita di

metano (CHs).

TYPE I
Sapropelic kerogen
(algal)

TYPE II
Lipid-rich kerogen
(phyto-and zooplankton)

\ TYPE 111
\ Humic kerogen

(land plants)

H-C atomic ratio

'C\}:? \ \ Qil generation

4
0.1 I"e\ | |
0 0.1 0.2

O-C atomic ratio

Fig. 3.2 - Tipi di kerogene riportati in un diagramma di Van Krevelen (Peters et al., 2005a; b).

I processi di seppellimento modificano tutti i tipi di kerogene, riducendo i rapporti H/C ed
O/C, mentre la materia organica in generale subisce alterazione termica. Per questo
motivo, le caratteristiche distintive dei diversi tipi di kerogene possono essere modificate

dai processi diagenetici pre e post-seppellimento (Gluyas & Swarbrick, 2004).

3.2.5 - L'alterazione diagenetica della materia organica

Come gia detto, non molti costituenti organici sintetizzati dai biota rimangono stabili nel
dominio sedimentario, sebbene le caratteristiche diagnostiche delle loro strutture possono
mantenersi per lunghi periodi di tempo (anche eoni). Per preservarsi nei sedimenti la
materia organica deve sfuggire ai processi di degradazione dovuti all'azione microbica
durante il seppellimento e la consolidazione. Successivamente, i composti organici
sperimentano una trasformazione progressiva causata dai processi termici mentre la roccia
serbatoio subisce processi di compattazione, perdita di fluidi e anche sostituzione
minerale. Le modifiche della materia organica procedono in modo sequenziale, causando
alla fine forti cambiamenti nelle caratteristiche distintive. Gli atomi di idrogeno ed ossigeno

vengono rilasciati via via sempre di piu ed alla fine anche i legami carbonio-carbonio
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vengono rotti, liberando idrocarburi a catena piu corta, passaggio cruciale nella formazione
del petrolio conosciuto come stadio della catagenesi. L'alterazione continua, che avviene
durante il seppellimento a valori elevati di temperatura e pressione, impoverisce
ulteriormente il contenuto di idrogeno nella materia organica residuale producendo grafite,

forma piu pura costituita da solo carbonio.

3.2.6 - La formazione del petrolio

Per la genesi di giacimenti petroliferi sfruttabili economicamente devono verificarsi
specifiche condizioni geologiche. Per prima cosa, deve essere presente il materiale
organico che possa generare idrocarburi, essi devono provenire da una roccia sorgente
che contenga quantita apprezzabili di resti organici preservati (tipicamente >0,5%). La
natura della materia organica determina la quantita potenziale di petrolio e la sua
composizione. La seconda condizione implica che la roccia sorgente deve essere seppellita
ad una profondita sufficiente tale che il cracking del kerogene liberi idrocarburi. Questo
processo € dipendente da una combinazione di due fattori, il tempo e le temperature; la
generazione del petrolio pud avvenire rapidamente in regioni dove il flusso di calore
terrestre € alto o puo procedere lentamente dove i gradienti termici sono molto bassi.
Terzo, gli idrocarburi rilasciati devono poter migrare dalla roccia sorgente fino ad una
trappola strutturale adatta, spesso indicata da strati fagliati o piegati, dove essi possono
accumularsi in una roccia serbatoio o reservoir. La migrazione primaria avviene quando
I'olio si muove dalla roccia sorgente aiutato dall’espansione termica e dalla degradazione
del kerogene. Successivamente, durante la migrazione secondaria. esso si muove, a causa
di diversi gradienti di pressione nei condotti porosi o lungo i piani di debolezza per
raggiungere il reservoir. Infine, I'integrita del petrolio all'interno della roccia serbatoio deve
preservarsi per svariate decine o centinaia di milioni di anni. I movimenti tettonici possono
fratturare la roccia serbatoio permettendo la fuga del petrolio oppure il reservoir puo
essere sollevato in superficie ed eroso. Il contatto con le acque meteoriche, che percolano
attraverso la roccia serbatoio, puo portare ad una eluizione causata dall’acqua che estrae
progressivamente i costituenti solubili presenti. Esso pud anche introdurre nel sistema
diverse popolazioni batteriche portando cosi alla distruzione dei componenti biodegradabili
e lasciando solo i residui che sono resistenti all’alterazione. In alternativa il petrolio pud

essere emesso tramite fratture, sottomarine o di superficie, dove pud evaporare o essere
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degradato successivamente. Tutti questo processi tendono a ridurre la qualita e il valore
del petrolio.

La composizione del petrolio riflette i materiali sorgente, la storia termale, le migrazioni e i
processi di biodegradazione. Gli effetti combinati e le diverse interazioni tra questi processi
producono oli che variano nella composizione chimica e nelle proprieta fisiche. Inoltre, le
analisi condotte sulle caratteristiche composizionali del petrolio ne registrano la storia
permettendone una sua interpretazione (Gluyas & Swarbrick, 2004).

I processi termici che trasformano il kerogene in petrolio continuano oltre la sua genesi, e
frammentano la materia organica in molecole piu piccole. Cid porta progressivamente alla
formazione di idrocarburi gassosi. Il volume e la composizione dei gas generati €
dipendente dal tipo di sorgente, dalla sua composizione e dal tipo di kerogene dominante.
Con l'incremento di maturita termica, il trend composizionale si sposta da un gas mischiato
con idrocarburi liquidi ad uno piu puro, in base alla proporzione di idrocarburi gassosi che
condensano come liquidi (ad esempio butano e propano) rispetto a quella del metano.

Il metano puod essere anche prodotto in sedimenti superficiali dall’attivita metabolica di
batteri metanogenetici. Questi batteri formano accumuli di gas, anche sfruttabili
economicamente, a profondita relativamente superficiali. Essi si ritrovano nei sedimenti
dove la combinazione tra basse temperature e alta pressione porta all'intrappolamento del
metano. La frequenza di ritrovamento di giacimenti di gas idrati nel mondo suggerisce che
essi possano essere molto superiori a quelli che presentano olio e gas combinati
(rispettivamente 0,5% e 0,017%) (Henderson & Henderson, 2009). Inoltre il rilascio di
metano dai gas idrati &€ una diretta conseguenza del riscaldamento globale ed € stato
riconosciuto come un fattore di perturbazioni climatiche che ha causato un significativo
cambiamento nella distribuzione della flora e della fauna terrestre dall’ultimo picco termico

datato Paleocene superiore.

3.2.7 - Il carbone

I depositi di torba contengono un‘alta percentuale di materia organica di tipo terrestre, che
& progressivamente trasformata dalla compattazione post-seppellimento e dall’alterazione
termica in lignite, carbone bituminoso e infine grafite. Il tipo di carbone puo variare in
funzione delle caratteristiche chimiche, principalmente a causa della composizione della
materia organica (solitamente kerogene di tipo III), dai processi degradativi a cui &

sottoposto e dalla sua storia termica.
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Il carbone contiene molti frammenti di piante, che vengono spesso alterati ma che
possono essere identificati al microscopio e classificati per scoprirne I'origine. Queste parti
integrali vengono chiamate macerali, esse sono descritte ed identificate a seconda della
sorgente, ad. es. sporinite (spore), resinite (resina) e vitrinite (legno). I macerali possono
essere riconosciuti nei sedimenti e permettono di ricostruire le condizioni ambientali di
deposizione della materia organica. La riflettanza della vitrinite cambia sistematicamente
con l'incremento della maturita termica o di seppellimento, sia nel carbone che nelle altre
rocce. La determinazione di questo parametro (Ro) € una misura diretta della sua storia
termica ed € ampiamente usata nella caratterizzazione delle rocce sorgenti (Gluyas &
Swarbrick, 2004).

3.2.8 - I biomarker

I biomarker sono fossili molecolari, ossia componenti organici lipidici o bituminosi
preservati nei sedimenti, derivanti da precursori viventi. Sono composti di carbonio,
idrogeno e altri elementi. Essi si trovano nei sedimenti, rocce e oli crudi e generalmente
non mostrano cambiamenti nelle strutture rispetto ai precursori organici molecolari
sintetizzati dagli organismi dai quali derivano (Eglinton et al., 1994; Eglinton & Calvin,
1967).

Il riconoscimento della specificita dei biomarker ha permesso nelle fasi iniziali la conferma
dell’'origine del petrolio da materia organica prodotta da processi biologici. Per esempio, le
caratteristiche strutturali e stereochimiche del colestano che si rinviene nel petrolio pud
essere direttamente attribuito all’'origine dagli steroli come il colesterolo, che € un
costituente delle cellule presenti in animali e piante.

Delle migliaia di componenti che si trovano nei petroli, centinaia riflettono una precisa
sorgente biologica che li distingue e li separa dalle altre origini. Normalmente & possibile
solo identificare le singole famiglie di organismi ma in alcuni casi si € arrivati ad attribuire i
biomarker a livello della specie. II ritrovamento e lo studio della distribuzione dei
biomarker aiutano a chiarire gli ambienti paleo-deposizionali, dando importanti indizi sulle
condizioni fisiche e chimiche presenti durante i processi sedimentari. Essi inoltre riflettono
la maturita del sedimento, registrano tutte le trasformazioni che portano alla conversione
dei prodotti biologici iniziali in quelli geologici finali, permettendo ricostruzioni a larga scala

al livello dei bacini sedimentari.
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Esiste un‘ampia letteratura sui biomarker registrati in carbonati antichi e moderni, alcuni

studi recenti hanno permesso di ricostruire una cronostratigrafia dei sedimenti in cui sono

state ritrovate tracce di materia organica ben preservata (Peters et al., 1993; Brock &
Summons, 2003; Simoneit, 2004) (fig. 3.3).
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Fig. 3.3 — Distribuzione temporale di sedimenti in cui é stata rilevata la presenza di materia organica ben preservata
(Brocks & Summons, 2003).
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3.2.9 - Gli isotopi del carbonio

Il carbonio si ritrova in natura come miscela di tre isotopi: carbonio-12 (**C), carbonio-13
(13C) e carbonio-14 (}*C). La presenza di *C negli organismi viventi & controllata dalla
sorgente di carbonio, dal frazionamento durante i processi di fissaggio e dai processi
biosintetici e metabolici. La misura dell'arricchimento in *C viene espressa come un
rapporto, che compara la quantita di cabonio-13 nel campione rispetto ad uno standard
(per i carbonati & la Pee Dee belemnite) e viene indicata come percentuale per mille parti
(%o) con la seguente formula: °C = {[(**C/*C)campione/ (*>*C/**C)standara] —13} x 1000.

Il carbonio organico tende ad essere impoverito di *C (mostrando quindi valori negativi)
rispetto a quello inorganico (carbonati ed anidride carbonica); gli organismi assumono in
via preferenziale il >C poiché la sua reattivita & maggiore rispetto al *C. L'impoverimento
di 13C & anche dipendente da percorsi di biosintesi come quelli dovuti alla fotosintesi da
parte delle piante che impiegano differenti percorsi metabolici (denominati C3 e C4) i quali
producono materia organica con valori di '3C tra —26%0 e —12%o.

I batteri metanotrofici usano il metano, che & fortemente impoverito in *3C, rispetto
all'anidride carbonica come loro fonte di carbonio. Di conseguenza, essi producono
composti organici che posseggono valori di *C fortemente negativi (—55%o to —120%o).
Al contrario i prodotti sintetizzati dai batteri, che usano meccanismi come il ciclo reverse-
TCA (acidi tricarbossilici) o ciclo di Krebs, registrano valori tipicamente inferiori a —10%o.
La composizione isotopica del carbonio di molti componenti ritrovati nei sedimenti
dimostra la diversita della loro origine e la varieta di processi microbici attivi nelle sub-
superfici.

Variazioni temporali nei valori di *C delle sequenze sedimentarie possono riflettere
perturbazioni del ciclo del carbonio globale. Episodi di rapido seppellimento di materia
organica durante una deposizione estesa di Black Shales, come nel periodo Cretaceo,
ebbero un effetto di impoverire le sorgenti di '°C, portando ad un arricchimento relativo di
13C nella materia organica sedimentaria (Hunt, 1996).

Questi strumenti molecolari ed isotopici sono sempre piu utili come indicatori
paleoclimatici. La proporzione di insaturazioni (numero di doppi legami carbonio-carbonio)
in un gruppo di composti noto come alchenoni viene bio-sinteticamente controllata dalle
temperature di crescita del fitoplancton che li sintetizza. Il ritrovamento di questi segnali
nei sedimenti marini pud essere interpretato come la registrazione temporale delle

temperature marine superficiali che riflettono i climi del passato.
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3.3 - LA STIMA DELLA QUANTITA DI CARBONIO ORGANICO TOTALE (TOC)

Il TOC rappresenta una misura di tutte le forme di carbonio organico, inclusi gli idrocarburi
e gli altri composti organici naturali, presenti nelle rocce sedimentarie. Sebbene esistano
diverse procedure che possono essere utilizzate per questa misura, la piu semplice da
mettere in pratica consiste nello stimare la quantita del carbonio totale (TC) e di quello
inorganico totale (TIC). Il TOC si otterra dalla sottrazione dei due parametri: TOC = TC -
TIC. Lo strumento usato per questi parametri € un colorimetro che per la misura del TC
registra il degassamento di CO, dal campione sottoposto ad alta temperatura (perdita per
calcinazione), per la misura del TIC registra il degassamento di CO, dal campione dopo
attacco acido.

La stima del TOC e di fondamentale importanza prima della possibile caratterizzazione
della materia organica tramite metodi piu avanzati. Essa infatti permette di calibrare la
successiva procedura di estrazione dei composti organici al fine di ottimizzarne la resa.

La procedura prevede che i campioni polverizzati siano inizialmente pesati in alcuni crogioli
di porcellana o di platino. Le analisi iniziano inserendo il crogiolo in forno ad alta
temperatura (tipicamente 950°C) con atmosfera ricca in ossigeno, al fine di provocare la
combustione del campione. In questo ambiente tutto il carbonio presente nel campione
(organico ed inorganico) viene rapidamente ossidato in CO,. Il gas viene quindi
convogliato, tramite una conduttura, verso una cella colorimetrica che variera il colore
della soluzione ossidoriducente, contenuta in essa, proporzionalmente alla quantita di CO,
ricevuta. I prodotti della combustione che potrebbero interferire con la reazione
ossidoriducente (solfuri, alidi, acqua e ossidi nitrici, ecc...) vengono allontanati da diversi
filtri posti nella conduttura. Il colorimetro misurera quindi solo I'effettivo quantitativo di
CO, mediante titrazione colorimetrica assoluta (fig. 3.4).

Per la stima del TIC, i campioni vengono acidificati e sia la CO, che i carbonati vengono
allontanati. Questi campioni pretrattati sono poi sottoposti allo stesso trattamento

descritto precedentemente.
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Fig. 3.4 — Schema semplificato del funzionamento di un colorimetro.

3.3.1 - L'estrazione della materia organica fossile e le analisi di dettaglio

Il metodo usato per l'estrazione e la separazione dei lipidi € basato sulla procedura

introdotta da Logan & Eglinton (1994) e successivamente integrata con alcune modifiche
da Ternois et al. (1997), Jacob et al. (2005) e Guido et al. (2007).

La procedura dettagliata consiste in due fasi, nella prima:

Si pesano 50 grammi di polvere;

La polvere viene dissolta in una miscela di diclorometano e metanolo (DCM/MeOH)
(1:1, viv);

La soluzione viene sottoposta ad ultrasuoni per 15 minuti;

La soluzione viene centrifugata per 10 minuti a 2500 rpm;

Il liquido surnatante viene ripreso con una pipetta Pasteur in un pallone a pera
evitando di incorporare il residuo;

Questa procedura si ripete fino a tre volte aggiungendo, volta per volta, la miscela
di DCM/MeOH;

Tutto il liquido ottenuto viene portato a secco usando un evaporatore a rotativa
(rotavapor);

Piccole quantita di diclorometano vengono aggiunte a questo residuo secco per

riportare in soluzione le molecole organiche.

La fase successiva consiste nella separazione in tre frazioni: idrocarburi neutri, polari ed

aromatici:
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* Si prepara una colonna per cromatografia liquida, inserendo un setto poroso alla
base ed usando come fase stazionaria della polvere di silice disattivata mediante
eluizione con esano al 5%, al top della colonna si pone un leggero strato di solfato
di sodio per evitarne l'essiccazione;

* La soluzione, ottenuta dopo la fase di separazione, viene fatta evaporare tre volte e
viene ripresa con esano. Essa & introdotta in testa alla colonna ed eluita con
specifiche quantita di n-esano al fine di raccogliere la frazione neutra;

» La frazione aromatica viene raccolta usando specifiche quantita di toluene;

» La frazione polare viene raccolta usando una piccola quantita di etere dietilico/acido
formico (9:1, v:v) e successivamente da specifiche quantita di metanolo (MeOH), la
fase polare viene disattivata facendola reagire con metanolo ed aggiungendo poche
gocce di cloruro di acetile (C;H3ClO) (derivatizzazione);

* Le soluzioni vengono portate a secco sotto flusso di azoto N; ed i residui vengono
diluiti con toluene (50 pul) e poi analizzati.

Se necessario gli idrocarburi neutri possono essere nuovamente suddivisi, usando ancora
la cromatografia liquida su colonna, in altre sub frazioni come: n-alcani, opani, sterani

€cCcC..

3.4 - LA SPETTROFOTOMETRIA AD INFRAROSSO

La spettroscopia IR & una tecnica analitica che si basa sull'interazione fra una radiazione
elettromagnetica e la materia. Quando una molecola organica viene investita da una
radiazione infrarossa, di frequenza compresa fra 10.000 e 100 cm™, I'energia ceduta dalla
radiazione viene convertita in energia vibrazionale.

Nell'ambito della spettrofotometria IR, le lunghezze d'onda (A) vengono solitamente
espresse in micrometri pm (1 um=10"* cm), I'energia (E) in Kcal/mol e le frequenze,
anziché in Hertz, in numeri d'onda (v), dove il numero d'onda & espresso in cm™ e si
ricava come l'inverso della lunghezza d’onda (v = 1/A).

Al fine di analizzare i carbonati si prende in considerazione la regione dello spettro
infrarosso che si estende da 4000 a 400 cm™, in questa regione del medio-infrarosso
vibrano tutte le molecole interpretabili come gruppi funzionali dei vari composti organici
(Engel & Macko, 1993).
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3.4.1 - Interazione tra radiazione e materia
Normalmente gli atomi vibrano intorno alla loro posizione di equilibrio ed perfino nello
stato vibrazionale fondamentale non sono mai fermi. La frequenza di questo moto
vibrazionale dipende dalla massa degli atomi coinvolti nel legame e dalla forza del legame
stesso.
Se un fascio di luce a frequenza definita interagisce con una molecola si pud avere in
alcuni casi un assorbimento. Se questo fascio incidente vibra alla stessa frequenza propria
degli atomi legati, ci si trova nella condizione di risonanza. In questo caso & possibile una
interazione tra radiazione e molecola e quindi uno scambio di energia. L assorbimento di
energia da parte della molecola comporta una vibrazione degli atomi con ancora la stessa
frequenza, ma con una maggiore ampiezza. La condizione necessaria affinché si abbia una
interazione tra radiazione e molecola, e quindi uno scambio di energia, € che la vibrazione
sia attiva allinfrarosso. II momento di dipolo della molecola deve variare durante la
vibrazione, questo fatto esclude la rilevazione di molecole biatomiche omonucleari
mediante spettrofotometria IR, poiché esse non possiedono un momento dipolare
permanente o non variano il momento dipolare durante la vibrazione. L intensita della
transizione € proporzionale quindi alla variazione del momento di dipolo.
Le molecole sono costituite sia dai nuclei atomici, sia dagli elettroni relativi ai nuclei, i quali
vengono impiegati nella formazione dei legami. Con la spettrofotometria IR si possono
studiare i moti vibrazionali dei nuclei atomici ed i livelli energetici associati,
indipendentemente dai moti e dai relativi livelli energetici degli elettroni degli stessi atomi.
Per la differenza di massa tra elettroni e nuclei possiamo considerare i loro moti come
indipendenti.
L'assorbimento di energia che si verifica durante le interazioni tra le molecole e le
radiazioni possono essere spiegate tramite due modelli fisici:

* Modello classico: condizione di risonanza

* Modello quantistico: si ha assorbimento di energia se |I'energia fornita permette un

salto energetico da un livello vibrazionale inferiore ad uno superiore.

3.4.2 - Modi vibrazionali delle molecole
Ogni molecola puo vibrare in diversi modi ed in funzione del numero di atomi che possiede
una molecola, tanti piu modi vibrazionali sono possibili. E’ la struttura della molecola a

determinare le forme possibili di vibrazione. Si distinguono vibrazioni alle quali partecipa
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| “intera molecola e vibrazioni locali di un gruppo di atomi nella molecola (vibrazioni di
gruppo). Semplificando, le vibrazioni della singola molecola possono essere suddivise in:
» Stiramento o stretching, vibrazioni lungo |’asse di legame che possono essere
simmetriche o asimmetriche, esso viene indicato con la lettera greca v.
* Piegamento, Bending o Scissoring, vibrazione che comporta una variazione
dell "angolo di legame, esso viene indicato con la lettera greca 6 se nel piano e dalla

lettera y se fuori dal piano in cui giace la molecola.

3.4.3 - La preparazione dei campioni

Al fine di analizzare i campioni, essi devono essere estratti tramite solventi affini alla
matrice da analizzare.

I liquidi vengono iniettati direttamente in una apposita cella a forma di parallelepipedo
formata da materiali trasparenti alla radiazione infrarossa (ad es. cloruro di sodio), cosi
come i gas sono direttamente campionati in apposite celle cilindriche con finestre
trasparenti all'IR.

I rivelatori possono essere costituiti da differenti dispositivi a seconda delle frequenze
utilizzate per I'analisi. In generale tutti i dispositivi, come ad esempio le termocoppie € i
termistori, sono in grado di convertire il contenuto termico della radiazione infrarossa in
segnale. I rivelatori fotoelettrici, come le celle fotoconduttive, possono essere utilmente
impiegati solamente nel vicino IR. Inoltre, vengono utilizzati anche rivelatori basati su

materiali piroelettrici, dotati di tempo di risposta molto basso.

3.5 - SPETTROFOTOMETRIA IR IN TRASFORMATA DI FOURIER

La spettrofotometria in trasformata di Fourier (FT-IR) € una tecnica relativamente recente,
il cui principio di base e rappresentato dalla possibilita di rilevare contemporaneamente
tutte le frequenze dello spettro IR, questa possibilita rende superflua la lenta scansione di
tutte le lunghezze d'onda come invece avveniva nei tradizionali spettrofotometri IR. Lo
strumento viene interfacciato ad un computer il quale trasforma l'interferogramma, che
rappresenta la radiazione IR assorbita dal campione, in un tradizionale spettro infrarosso
mediante un'operazione matematica, la cosiddetta trasformata di Fourier. Lo spettro di
assorbimento rappresenta la variazione dell'intensita del segnale in funzione del numero
d'onda (o della lunghezza d'onda) della radiazione. La spettroscopia FTIR permette di

ottenere informazioni in modo molto rapido sui gruppi funzionali presenti nei campioni.
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Questa tecnica sta velocemente acquisendo una fondamentale importanza per la
caratterizzazione della materia organica fossile nei carbonati. L'identificazione dei principali
gruppi funzionali organici nel campione permette di ipotizzare le famiglie di composti
presenti. Inoltre, la stima di alcuni parametri come A e C factor (Ganz & Kalkreuth, 1987)
permette il riconoscimento del grado di maturita termica del kerogene preso in esame.
Questo importante parametro permette di valutare se sottoporre i campioni ad analisi

successive piu dettagliate.

3.5.1 - Tipi di analisi all’ FT-IR
Mediante spettrofotometria IR & possibile analizzare il campione con diverse tecniche a
seconda dell'interazione con il fascio di radiazioni IR. La scelta di tali tecniche e
determinata dalla natura del campione e dal problema specifico associato al campione
stesso. A tal proposito € possibile distinguere:

e analisi in trasmittanza;

e analisi in riflettanza;

» analisi quantitativa e qualitativa.

3.5.2 - Analisi in trasmittanza

E il sistema pil semplice, poiché il campione viene posto lungo il cammino ottico delle
radiazioni IR. Il campione deve essere reso trasparente per poter essere attraversato dal
fascio IR a bassa energia.

I campioni vengono posti fra due finestre di un composto alogeno-alcalino (NaCl o KBr),
tali finestre devono essere necessariamente conservate in appositi essiccatori per evitare
che assorbano umidita, inoltre devono essere utilizzati solventi perfettamente anidri.

La finestra contenente il campione viene poi alloggiata nello strumento.

3.5.3 - Analisi in riflettanza

Quando si desidera registrare lo spettro IR di una sostanza opaca, o di solidi a prescindere
dal loro spessore, & possibile eseguire una tecnica che non preveda |'attraversamento del
campione da parte delle radiazioni infrarosse, ma basata sul fenomeno della riflessione.
Anche durante tale processo, il raggio perd penetra per un piccolo tratto nel campione
(onda evanescente) (fig. 3.5).

Le principali tecniche, idonee all'analisi dei campioni non trasparenti, sono:
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* ATR ( Attenuated Total Reflectance, analisi in riflettanza totale attenuata);
* MIR ( Multiple Internal Reflectance, analisi in riflettanza multipla);

* DRIFT (Diffuse Reflectance, analisi in riflettanza diffusa).

Campione —i

Piastra di
plastica

Supporto

Specchio

Fig. 3.5 — Schema semplificato del funzionamento della tecnica ATR.

3.5.4 - Analisi qualitativa e quantitativa

Lo studio spettrometrico consiste nella misura delle radiazioni elettromagnetiche per poter
ottenere dati chimici in grado di fornire informazioni sia qualitative che quantitative.
Infatti, ogni sostanza assorbe o emette radiazioni di lunghezza d'onda ben determinata:

* L'analisi dello spettro, esaminando la lunghezza d’onda delle radiazioni emesse o
assorbite, permette di individuare la natura della sostanza in esame (analisi
qualitativa);

e La misura dell'intensita delle radiazioni emesse o assorbite permette di risalire

alla quantita di sostanza analizzata (analisi quantitativa).

3.6 - GAS CROMATOGRAFIA — SPETTROMETRIA DI MASSA (GC-MS)

La gascromatografia accoppiata alla spettrometria di massa (GC-MS) €& una tecnica di
indagine analitica che combina le caratteristiche della cromatografia gas-liquido con la
spettrometria di massa per l'identificazione di molecole presenti in matrici complesse. Le
applicazioni della GC/MS sono molto ampie e riguardano sia l'identificazione di sostanze
sconosciute sia l'analisi di sostanze in tracce.

Il principio di base prevede che, realizzata la vaporizzazione dei componenti di una
miscela, se ne provochi la risoluzione per ripartizione fra una fase mobile (gassosa) ed una

stazionaria (solida).

64



Questa tecnica € adatta alla determinazione qualitativa e quantitativa di composti organici
in campioni gassosi, liquidi o solidi. I liquidi o solidi (<1 mg) sono analizzati dopo
opportuno pre-trattamento chimico ad umido: a seconda degli analiti se possono essere

necessari stadi di estrazione, idrolisi e derivatizzazione.

3.6.1 - Principio di funzionamento
I meccanismi basilari di separazione che si sfruttano in gascromatografia sono
adsorbimento e ripartizione (tra le fasi):

« adsorbimento: la fase stazionaria & un solido sulla cui superficie si trovano dei siti
attivi in grado di stabilire una serie di legami secondari (dipolo-dipolo, ponte
idrogeno, Van der Waals, dipolo-dipolo indotto, ecc.) con le diverse molecole della
miscela da risolvere, si parla percid di cromatografia gas-solido (GSC, gas-solid
chromatography).

« ripartizione: se la fase stazionaria € liquida si verifica una vera e propria
solubilizzazione delle sostanze nella fase stazionaria che si ripartiscono tra le due
fasi immiscibili. Si parla di cromatografia gas-liquido (GLC, gas-liquid
chromatography).

La fase stazionaria € generalmente costituita da un liquido non volatile supportato su una
polvere che riempie uniformemente la colonna impaccata oppure la colonna capillare. Tale
liguido puo variare a seconda dell’applicazione, ossia del tipo di composti che si intendono
analizzare.

La fase mobile € un gas, detto anche gas di trasporto, gas vettore o carrier gas.
Generalmente, vengono scelti gas chimicamente inerti, a bassa viscosita ed ottenibili ad
elevata purezza (99,9%) quali I'azoto, l'elio o l'argon; per alcune applicazioni vengono
anche utilizzati l'idrogeno o Ianidride carbonica. La derivatizzazione permette di
aumentare la volatilita di certi analiti in modo da poterli sottoporre ad analisi gas-
cromatografica in modo opportuno. La presenza dell'acqua va limitata in quanto puod
contribuire al deterioramento della fase stazionaria o potrebbe danneggiare il rivelatore,

naturalmente tutto dipende dal tipo di analisi, dalla colonna e dal solvente usato.

3.6.2 - Informazioni ottenibili
L'analisi GC/MS fornisce il profilo molecolare dettagliato dei composti organici, che

vengono identificati mediante confronto con composti standard o librerie di spettri di
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massa. E’ possibile investigare le sostanze organiche naturali presenti (resine terpeniche,
cere naturali, oli e grassi) in base alla presenza di specifici biomarker molecolari oppure in
base a specifici profili di molecole diagnostiche (acidi grassi, alcool, alcani). II profilo
cromatografico generalmente permette l'identificazione del tipo di resina terpenica o di
cera naturale a livello di genere, mentre, nel caso di glicerolipidi (oli e grassi di origine
vegetale o animale), il profilo degli acidi grassi risulta aspecifico e non permette nella

maggior parte dei casi, una precisa determinazione della fonte dei trigliceridi.

3.7 - LO STUDIO DELLA DISTRIBUZIONE DELLE TERRE RARE

Le terre rare (REE) costituiscono due righe di elementi posizionati in basso nella tavola
periodica con numeri atomici che variano da 57 a 71 e da 89 a 103. La prima riga € meglio
conosciuta sotto il nome di serie dei lantanidi, mentre la seconda come serie degli attinidi;
generalmente il termine terre rare indica in geochimica solo la serie dei lantanidi (fig. 3.6).
I lantanidi, come gli elementi alcalini ed alcalino-terrosi, sono fortemente elettropositivi; la
maggior parte presenta uno stato di valenza +3 indipendentemente dalle condizioni di
fugacita dell’'ossigeno. Alcuni elementi, che si trovano sulla superficie terrestre, possono
assumere valenze differenti; in condizioni ossidanti, per esempio, il Cerio assume valenza
+4 mentre I'Europio pud assumere valenza +2 in condizioni riducenti.

GROUP

1A VIIIA
Goldschmidt's Classification

IITA IVA VA VIA VIIA

Siderophile | Chalcophile Atmophile

Fig. 3.6 — Classificazione delle Terre Rare secondo Goldschmidt (1954).
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Le terre rare appartengono alla serie dei metalli di transizione, essi sono relativamente
insolubili in soluzioni acquose e come conseguenza dell’'alto potenziale ionico possono
coordinarsi con un alto numero di anioni. Inoltre, a causa del rapporto tra la carica ed il
raggio ionico, vengono classificati in geochimica come elementi incompatibili con i fusi
magmatici, con il grado di incompatibilita che cresce al diminuire del rapporto Z/r.
Il coefficiente di partizionamento assoluto delle terre rare nei carbonati e le soluzioni
acquose € stato determinato in un recente studio di Tanaka & Kawabe (2006). In questo
studio gli autori hanno calcolato i valori assoluti del coefficiente di partizione in soluzioni
acquose, inoltre hanno valutato I'abbondanza delle REE nelle acque marine del passato.
Essi hanno anche discusso l'influenza dei processi diagenetici precoci nell'incorporazione
delle REE nei carbonati marini, sostenendo che la riduzione della porosita primaria e della
permeabilita dovuta a fenomeni di ricristallizzazione non permette la completa
incorporazione di REE nei carbonati marini. I valori dei coefficienti sono stati calcolati
sperimentalmente usando una equazione inizialmente introdotta da Zhong e Mucci nel
1995:

Ka(REE)= (Xree/Xca)calcite/ [ (REEtot)/(Ca)Isoluzione
dove con la lettera X viene indicata la frazione molare sui cationi totali della calcite e le
specie tra parentesi quadre ne rappresentano la molalita (mol/Kg). REEi: indica la
concentrazione totale dissolta nella soluzione.
Per renderlo assoluto, il coefficiente di partizionamento €& stato corretto tramite
I'introduzione di alcuni fattori quali I'attivita (a), i coefficienti di attivita (y) e le costanti di
complessazione (K). Questi fattori sono riferiti ad una particolare specie chimica
REECO;" aq), la quale € il risultato di un equilibrio di complessazione in soluzione acquosa
delle terre rare dato da REE®* + COs;* = REECOs3*q. Il coefficiente completo delle
correzioni € indicato in letteratura come Kq4/(REE),, (Tanaka & Kawabe, 2006).
Bau & Dulski (1995) hanno espresso la variazione sistematica del comportamento delle
terre rare calcolandone le abbondanze relative (tramite un pattern di distribuzione)
diagrammate in funzione del numero atomico versus il rapporto tra il campione e lo
standard.
E necessario quindi normalizzare ad uno standard le abbondanze delle terre rare nei

sedimenti al fine di valutarne le concentrazioni relative e le anomalie.
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3.7.1 - Le terre rare nelle rocce sedimentarie: la ricerca di uno standard

Victor Moritz Goldschmidt, il padre della geochimica, fu il primo a suggerire che gli effetti
omogeneizzanti dei processi sedimentari implicano la costante distribuzione delle terre rare
nelle rocce sedimentarie e che il loro pattern riflette le abbondanze relative nella crosta
continentale superiore (Mason, 1992).

Le abbondanze crostali, calcolate da Goldschmidt (1954), furono usate in seguito da
Taylor (1964) per calcolare le concentrazioni degli elementi in sedimenti terrestri non
differenziati, di composizione condritica. Negli anni successivi, molti autori hanno
introdotto differenti standard indicandoli come rappresentativi della composizione media
della crosta. Haskin (1979) suggeri che la crosta continentale superiore potesse essere
rappresentata dallo standard NASC (North American Palaeozoic Shales). Ulteriori analisi di
Jarvis & Jarvis (1985) vennero condotte sulla composizione delle Argille Paleozoiche
Europee (ES) e mostrarono una netta somiglianza tra i valori delle NASC e quelle
provenienti dalla piattaforma Russa, che perd da sole non rappresentavano una
distribuzione di tipo europeo. Nance & Taylor (1976) riportarono i valori di 23 campioni di
Argille Australiane Post-Archeane (PAAS) indicandoli come standard per la normalizzazione
dei carbonati depositatesi in ambiente marino. Infine Kamber et al. (2005) introdussero lo
standard MUQ (MUds from Queensland) sostenendo che i valori da loro calcolati
risultassero piu simili alla crosta continentale non-differenziata, piu simile alle
concentrazioni condritiche.

La maggior parte delle analisi in letteratura su rocce carbonatiche hanno riportato basse
concentrazioni di REE, mai eccedenti i 10 ppm (McLennan et al., 2006).

3.7.2 - La composizione in REE delle acque marine nel tempo geologico

Il pattern delle terre rare per le acque marine attuali € contraddistinto da alcune
caratteristiche significative come I'anomalia negativa del Ce ed un relativo arricchimento in
terre rare pesanti. A queste si aggiungono I'anomalia positiva del La ed il rapporto Y/Ho
compreso tra 44 e 74, anch’esse indicative di ambienti marini ossigenati (Bau & Dulski,
1996). Queste anomalie avrebbero contraddistinto tutti gli oceani del passato registrando
nel tempo geologico alcune caratteristiche simili ai mari attuali (Shields & Webb, 2004).
Altri autori (McArthur & Walsh, 1984; Grandjean et al., 1987, 1988; Grandjean-Lécuyer et
al., 1993; Ilyin 1998a; b; Picard et al., 2002) hanno invece registrato composizione

differente rispetto ad oggi della distribuzione delle REE nei sedimenti e nei fossili marini

68



pre-cenozoici. Shields & Webb (2004), criticando le analisi di altri autori compiute
principalmente su minerali biocontrollati, hanno indicato che le stime, effettuate su
minerali autigeni presenti negli oceani del passato, mostrano una concentrazione di REE

non dissimile significativamente da quella degli oceani moderni.

3.7.3 - Le terre rare e le microbialiti

Le microbialiti rappresentano I'accumulo di minerali che crescono come sottoprodotti di
processi metabolici all'interno dei biofilm organici. II muco extra cellulare, ricco in
polisaccaridi, generato dai microrganismi o dalla materia organica in decomposizione, ha
funzione di template per la nucleazione di minerali carbonatici (Mittlerer, 1968; Mittlerer &
Cunningam, 1985), e la precipitazione & favorita dall'aumento di pH o dall’eccesso di
alcalinita prodotto da una varieta di processi metabolici e di degradazione (Castanier et al.,
1999). I cationi vengono forniti direttamente dall'ambiente marino con percorsi di
diffusione limitati solo dalla complessita del biofilm. Tranne i metalli, che possono essere
concentrati da specifici meccanismi metabolici (Silver, 1997), i cationi nelle microbialiti si
frazionano in relazione all'abbondanza nell'ambiente marino.

Questo fenomeno non avviene negli organismi scheletrici che, al contrario, mostrano vari
gradi di controllo dei processi di mineralizzazione tali da produrre biominerali dalla
specifica cristallografia, morfologia e distribuzione. Questa differenza porta ad un

frazionamento dei cationi molto piu complesso e non facilmente interpretabile.

3.7.4 - La caratterizzazione delle anomalie delle REE nei carbonati

Le anomalie delle terre rare vengono calcolate prendendo in prestito un semplice principio
della geochimica delle rocce ignee: si scelgono le concentrazioni normalizzate dei vicini di
destra e sinistra (o elementi vicinali) del generico elemento n e si sommano usando la
formula [REE*], = (REEn-1+REEn+1)/2, infine si calcola I'anomalia dell’elemento n preso in
considerazione tramite il rapporto [REE]./[REE*],; i valori usati sono normalizzati secondo
lo standard di riferimento per evitare errori o derive sistematiche (Bau & Dulski, 1996;
Webb & Kamber, 2000).

La complessa problematica associata al sistema marino non permette I'uso di un singolo
metodo per caratterizzare le anomalie, infatti anche alcuni elementi vicinali potrebbero
presentare delle deviazioni significative e il loro uso invaliderebbe la stima deli elementi

successivi. Nel corso degli anni, ricerche condotte da alcuni autori (Webb & Kamber, 2000;
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Bolhar et al., 2004; Lawrence et al. 2006) hanno proposto delle soluzioni a questo
problema, prevedendo I'utilizzo degli elementi prossimali che non mostrano anomalie
evidenti.
A tal fine, per esempio, la stima dell'anomalia del Gadolinio (Gd/Gd*) pu0 essere
effettuata usando i valori di elementi che lo seguono nella tavola periodica come il Terbio
ed il Disprosio invece dell’Europio che presenta anomalie maggiori.
Le principali anomalie delle terre rare in ambiente marino sono state riassunte da alcuni
autori (Bau & Dulski, 1996; Bolhar et al., 2004) e vengono stimate rispetto ai pattern
normalizzati allo standard:

- Anomalia positiva del Lantanio;

- Anomalia negativa del Cerio;

- Anomalia positiva del Gadolinio;

- Anomalia positiva dell’Europio;

- Anomalia positiva dell’Ittrio;

- Impoverimento delle Terre Rare Leggere (LREE depletion).

L'anomalia del Lantanio

L'anomalia del Lantanio (La) nei carbonati marini si presenta generalmente positiva
quando i pattern delle REE sono normalizzati allo standard. La stima di questa anomalia
non & molto agevole poiché il La non ha elementi vicinali di sinistra, essendo il primo
elemento della successione, inoltre anche il Cerio (Ce) pud presentare una anomalia
negativa e per questa ragione raramente pud essere usato come riferimento.

L'anomalia pud essere calcolata usando una interpolazione lineare degli elementi vicinali
come per esempio il Praseodimio (Pr) ed il Neodimio (Nd) rispettivamente secondo e terzo
vicino usando la formula (La* = 3Pr — 2Nd). Alcuni autori hanno suggerito di esprimere le
anomalie del La e del Ce l'una in funzione dell'altra (Bau & Dulski, 1995), altri come
Lawrence et al. (2006) hanno preferito ricalcolare queste anomalie usando metodi lineari e

geometrici, confrontando successivamente i valori ottenuti.

L'anomalia del Cerio
La stima dell'anomalia del Cerio (Ce) presenta non poche difficolta, infatti al fine di
calcolarla correttamente € necessario stimare l'abbondanza del La in acque marine. La

concentrazione del La & normalmente maggiore rispetto alle altre terre rare leggere e
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mostra un picco positivo in pattern normalizzati allo standard per campioni carbonatici, al
contrario la concentrazione di Ce in acque marine € normalmente minore delle altre terre
rare leggere. E possibile perd effettuare una stima di una anomalia del Ce tramite
I'interpolazione di elementi vicinali La e Pr con la formula (0,5 La + 0,5 Pr). Anche in
questo caso, come suggerito da Bau & Dulski (1995) & possibile ricalcolare 'anomalia del
Ce usando un algoritmo comprendente il Pr ed il Nd (Ce* = 2Pr — 1Nd), con la sola
limitazione dovuta a possibili anomalie di queste terre rare. Alcuni autori (Lawrence et al.,
2006) hanno proposto, come per il La, di utilizzare metodi alternativi (algoritmi geometrici

o lineari) atti a valutare queste variazioni anomale nella concentrazione del Ce.

L'anomalia del Gadolinio e dell’Europio

Esistono anche algoritmi per la valutazione delle anomalie di altri elementi come Il
Gadolinio (Ga) e I'Europio (Eu). Queste terre rare presentano normalmente variazioni
positive se rilevate in carbonati precipitati in condizioni marine normali. Anche in questo
caso si preferisce utilizzare gli elementi vicinali come il Samario (Sm), il Terbio (Tb) ed il
Disprosio (Dy).

L'Europio mostra generalmente una forte anomalia positiva se in presenza di flussi
idrotermali, come riportato da Michard & Albarede (1986). Inoltre elevate concentrazioni di
Eu possono provenire da croste continentali Archeane (Taylor & McLennan, 1985). Ii
calcolo dell'anomalia del Gd pud essere effettuato tramite la formula Gd*= (2Tb — 1Dy),

mentre per I'Eu si puo usare la formula Eu*= (2/3 Sm + 1/3 Tb) (Lawrence et al., 2006).

L'anomalia dellIttrio

Questa anomalia pud essere stimata usando il rapporto Y/Ho. Infatti I'Y e L'Ho si
comportano geochimicamente in maniera similare (presentano entrambi stato di
ossidazione trivalente e quasi un identico raggio ionico) e il loro rapporto € pit 0 meno
costante in tutte le rocce terrestri e le condriti presentando valori intorno a 26 (Bolhar et
al., 2004). In accordo con questi dati, valori del rapporto Y/Ho maggiori di 26

indicherebbero anomalie di tipo supercondritico dell’Y rispetto alle terre rare pesanti.

Impoverimento delle Terre Rare Leggere
L'impoverimento in terre rare leggere (LREE) rispetto a quelle pesanti (HREE) viene

espresso come rapporto (Nd/Yb)s, normalizzato allo standard. Il Lantanio non viene

71



utilizzato poiché potrebbe presentare una anomalia positiva, mentre la concentrazione di
Lutetio (Lu) € generalmente troppo piccola per una corretta valutazione. L'impoverimento
in terre rare leggere indica generalmente un ambiente di sedimentazione di tipo marino,

come evidenziato da campioni di diverse eta studiati da Kamber et al. nel 2004.

3.7.5 - Le analisi delle Terre Rare tramite ICP-MS

La spettrometria di massa a plasma accoppiato induttivamente, indicata con ICP-MS
dall'inglese Inductively Coupled Plasma - Mass Spectrometry. La tecnica dell'ICP-MS nasce
negli anni ‘80 specificatamente per lo studio delle terre rare (lantanidi). Essa offre una
serie di vantaggi indiscutibili nell'analisi multi-elementale di elementi in traccia ed
ultratraccia. E quindi una tecnica molto sensibile e in grado di determinare diverse
sostanze inorganiche metalliche e non-metalliche presenti in concentrazioni inferiori a una
parte per miliardo. Essa sfrutta I'utilizzo di una torcia al plasma per ionizzare gli analiti e di

uno spettrometro di massa per la separazione e la rilevazione degli ioni prodotti.

3.7.6 - La preparazione dei campioni ed il funzionamento dell’ ICP-MS

I campioni vengono polverizzati in un mortaio d'agata, di ciascuna polvere ne viene pesata
una piccola quantita (0,5 mg) con una bilancia di precisione e viene introdotta in un
contenitore in teflon chiamato vessel. Nei vessel vengono aggiunte quantita fisse di acidi
forti quali HCIO4, HNOs, ed HF. Le soluzioni ottenute vengono dissolte tramite microonde e
successivamente sono nebulizzate nel plasma ad argon usando una pompa peristaltica ed
una camera di nebulizzazione. All'interno del plasma (8000-9000 °C) il solvente evapora e
il campione viene decomposto in atomi e ionizzato. Il plasma lo trasporta fino
all'interfaccia con lo spettrometro di massa, dove i vari ioni vengono riconosciuti tramite
I'analizzatore in via qualitativa e quantitativa. Le concentrazioni degli elementi rilevati
vengono espresse in ppm. Per valutare correttamente l'accuratezza delle analisi, le
immissioni dei campioni vengono alternate con bianchi strumentali e con le analisi di

standard carbonatici a concentrazioni note.
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4. OSSERVAZIONI MICROMORFOLOGICHE E COMPOSIZIONALI

4.1 - INTRODUZIONE

Le osservazioni sono state effettuate su campioni provenienti dalla successione di Punta
Grohmann e di Alpe di Specie. Un centinaio di campioni carbonatici di entrambe le
successioni sono stati selezionati per lo studio delle micriti, alcuni provenienti dalla
collezione presente nel Dipartimento di Scienze della Terra (Prof. F. Russo), altri prelevati
direttamente in situ durante una campagna di campionamento condotta nel mese di
Settembre 2010.

Lo studio petrografico dei campioni €& stato affrontato in maniera sistematica
esaminandone prima le caratteristiche alla mesoscala, successivamente sono state
indagate le microstrutture mediante sezioni petrografiche.

Da tutti i campioni sono state ricavate sezioni sottili, le quali sono state osservate al
microscopio ottico e sottoposte a conteggio a punti per valutare le abbondanze relative dei
componenti. Di campioni significativi sono state preparate sezioni e schegge per
I'osservazione mediante Microscopio Elettronico a Scansione (SEM). Tali analisi hanno
permesso di indagare le ultrastrutture ed effettuare misure composizionali. Il contenuto in

materia organica € stato rilevato tramite osservazioni in epifluorescenza UV.

4.1.1 - Gli studi precedenti

Il termine “Calcari a Cipit” (Kalkstein von Cipit) venne introdotto da Von Richthofen (1860)
per descrivere i livelli di calcarei ritrovati nell’Alpe Cepei, ai piedi dello Sciliar e del membro
superiore dell’Alpe di Siusi. Il termine “Cipit” € stato interpretato come una variazione della
parola Cepei (Biddle, 1981). Richthofen considero che questi blocchi erano equivalenti a
quelli ritrovati nella Formazione di San Cassiano. I termini Calcari a Cipit o Cipit Boulders
vengono oggi usati per i livelli calcarei a blocchi ritrovati in sequenze bacinali delle
Dolomiti che vanno dal Triassico medio al superiore senza particolare riferimento all’eta.

I Cipit Boulders sono stati riconosciuti da differenti autori, i quali hanno ipotizzato diversi
scenari deposizionali: Mojsisovic (1879) e Rothpletz (1894) affermarono che i blocchi
provenivano dal materiale recifale introdotto nel bacino a causa di movimenti di
scivolamento. Altri autori (Ogilvie, 1894; Salomon, 1895; Noth, 1929; Van Houten, 1930;
Valduga, 1962) hanno attribuito la formazione della maggior parte di questi blocchi alla

crescita di piccole colonie biocostruttrici sul fondo del bacino. Ulteriori ipotesi hanno
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coinvolto una combinazione di fattori quali scivolamenti gravitativi e crescita in situ
(Leonardi, 1967). Cros (1967) affermo che i blocchi erano derivati da una combinazione di
erosione, slumping e deformazioni plastiche durante e dopo la deposizione. Infine, Fiirsich
& Wendt (1977), Biddle et al. (1979), Biddle (1981) e Russo et al. (1997; 1998) hanno
riaffermato l'origine recifale per i Cipit Boulders, che si sarebbero staccati dal margine
della piattaforma.

La maggior parte dei Cipit si ritrova nelle Dolomiti occidentali. Esaminando la loro
distribuzione si nota che essi non si trovano mai lontano dai margini della piattaforma. Essi
sono infatti localizzati mediamente entro due chilometri di distanza dai buildup carbonatici
(Biddle, 1981). Questi blocchi si ritrovano isolati, con alcuni esempi che arrivano a
dimensioni plurimetriche, come in localita Passo Sella oppure possono essere ritrovati in
gruppo, con dimensioni inferiori, come in alcuni livelli a megabrecce presenti in localita
Punta Grohmann. Essi sono frequentemente concentrati in torbiditi canalizzate e debris
flow presenti in rocce sedimentarie bacinali.

Il "Fossil-Lagerstatten" di Alpe di Specie e stato studiato sin dai primi lavori di di Ogilvie
(1893; 1894) e di Volz (1894), i quali elencarono le specie presenti nelle rocce
sedimentarie. Pia (1937) ne discusse la geologia in dettaglio e noto delle differenze nella
composizione faunistica rispetto alle specie provenienti dalla regione di Pralongia (Prati di
Stuores). Zardini (1973; 1978; 1981; 1988) descrisse sistematicamente la fauna cassiana
presente nelle rocce di Alpe di Specie. Queste rocce, interpretabili come patch reef (con
dimensioni massime di pochi metri) si interdigitano verticalmente ed orizzontalmente con
sequenze calcareo-argillose in cui sono intercalati livelli di carbonati biogenici (Biddle,
1981; Russo et al., 1991).

4.2 - LA DISTRIBUZIONE STRATIGRAFICA DEI CAMPIONI

4.2.1 - Osservazioni generali sulle microfacies presenti nella successione di Punta
Grohmann

Quasi tutti i Cipit presentano forme arrotondate ed alcuni anche ben arrotondate. Questa
caratteristica &€ da imputarsi totalmente, o almeno in parte a processi erosivi e di trasporto.
Numerosi boulders mostrano materiale fossile e strutture interne troncate. In contrasto

con le ipotesi di Cros (1967), non esiste alcuna evidenza di deformazione nei boulders
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osservati, anzi essi preservano le strutture e le microstrutture permettendo lo studio della
fauna contenuta.

Sovraimposte alla forma arrotondata si notano strutture a forma bulbosa che conferiscono
alla roccia calcarea un aspetto da nodulare a pseudo-nodulare. Cid puo essere interpretato
come il risultato di due componenti, una tessitura originale prodotta durante Ia
sedimentazione (probabilmente come risultato dell’azione di cianobatteri), e fenomeni di
dissoluzione diagenetica. Alcune fratture presenti in queste strutture semicircolari
mostrano microlaminazioni con andamenti grinzosi non perfettamente distinguibili ad
occhio nudo, ma che seguono la forma generale della struttura semicircolare. Le cavita
originali formatesi durante la sedimentazione sono diventate successivamente dei condotti
in cui, in alcuni casi, i fluidi diagenetici sono penetrati nella roccia. I fluidi hanno dissolto
alcune parti dei carbonati, modificando la forma delle cavita esistenti e riprecipitando sotto
forma di cementi di riempimento secondario. I processi di dissoluzione si sono sviluppati
prima che i boulders si depositassero nel bacino, come testimoniato dalla presenza di
cavita di dissoluzione riempite da sedimenti bacinali. I riempimenti geopetali sono spesso
discordanti e si possono differenziare due generazione, la prima formata durante la fase di
deposizione dei sedimenti, la seconda originata dopo il trasporto di questi blocchi (Flrsich
& Wendt, 1977).

Tranne la presenza di piccole perforazioni prodotte da licheni attuali, la superficie dei
blocchi non mostra tracce di organismi perforatori. In generale si pud affermare che le
incrostazioni organiche non sono presenti sulle superfici della maggior parte dei Cipit
Boulders.

Possono essere ipotizzate varie ragioni per la mancanza di incrostazioni e/o perforazioni.
Probabilmente le condizioni al fondo del bacino non erano favorevoli allo sviluppo di
questo tipo di organismi, oppure i tassi di sedimentazione erano troppo rapidi da
permettere i fenomeni di incrostazione. La combinazione tra i due fattori ha inibito
qualsiasi attivita da parte di organismi perforatori.

Una stima accurata della quantita degli organismi nei Cipit pud essere effettuata solo
mediante conteggio a punti su sezione sottile.

I fattori sopraelencati limitano quindi la determinazione dettagliata dei tipi di organismi
alla macroscala. Le osservazioni alla microscala rilevano che la quantita e la distribuzione
degli organismi, nella successione di Punta Grohmann, varia sia all'interno dei blocchi che

lungo la stratigrafia della successione.
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Le osservazioni al microscopio ottico sulle microfacies hanno messo in evidenza una
sostanziale differenza nei vari livelli carbonatici campionati, rappresentati principalmente
da boundstone-bafflestone e in rari casi da wackestone a bioclasti.

Tutti i campioni sono caratterizzati da una diffusa presenza di croste micritiche, di cementi
sparitici, di organismi incertae sedis (microproblematici) e subordinatamente da scheletri
di metazoi. Le croste micritiche hanno dimensioni variabili, passano da pochi micron ad
alcune decine di micron. Esse si impostano generalmente su substrati convoluti e non
planari appartenenti a frammenti di metazoi oppure a generazioni di cementi precedenti.

I campioni derivanti dai livelli inferiori (U1, U2 e U3) della successione presentano una
distribuzione dei componenti molto simile a quella riportata per le piattaforme anisiche da
Gaetani et al. (1981) e da Senowbari-Daryan et al. (1993). Essi mostrano una presenza
preponderante di micriti rispetto ai cementi, ai microproblematici ed agli altri metazoi
(poriferi, bivalvi, echinodermi, ecc...).

Nei campioni del livello U1, le micriti si presentano laminate, di tipo stromatolitico, ed in
minor parte grumose con peloidi di dimensioni inferiori ai 5 micron. Le osservazioni
evidenziano alcune aree di microsparite dovuta a processi di diagenesi aggradante subiti
dalla micrite. Immersi nella microsparite si osservano alcune volte dei peloidi organizzati in

una tessitura trombolitica (fig. 4.1).

Fig. 4.1 - Immagine di una sezione sottile del campione U1/A TOR (scala 5mm).
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I campioni prelevati dal livello U2 presentano particolari microfacies classificabili come
bafflestone. Essi sono costituiti quasi per intero da talli di Cladogirvanella sp. Si tratta di un
genere attribuito ai cianobatteri e che svolge il ruolo di intrappolatore del sedimento
circostante. I grani presenti sono principalmente peloidi ma si notano rari intraclasti in
piccole cavita. Una micrite trombolica peloidale riempie le cavita fra i talli, ma sono
presenti anche laminazioni stromatolitiche che incrostano i bordi di Cladogirvanella sp. (fig
4.2).
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Fig. 4.2 - Immagine di una sezione sottile del campione U2 (scala 5mm).

II livello U3 presenta microfacies classificabili come packstone/boundstone. I grani presenti
sono costituiti principalmente da bioclasti, come frammenti di poriferi, bivalvi e brachiopodi.
La matrice e costituita da micrite e cemento, molto frequente la microsparite, spesso
alternata con micrite peloidale e con la presenza di microproblematici (Tubiphytes e
Plexoramea).

La micrite si presenta con zone a diversa tonalita di grigio, nelle aree piu scure si
osservano laminazioni stromatolitiche, che si differenziano nettamente dalle restanti aree
micritiche. In alcuni casi le lamine stromatoliche si presentano con tessitura microsparitica.
I cementi sono di tipo sparitico a forma di drusa, indicanti una diagenesi di seppellimento

profondo.

77



Sono presenti diverse cavita geopetali e biogeopetali; spesso i canali e le cavita dello

scheletro dei poriferi sono riempiti da micrite o microsparite (fig. 4.3).

Fig. 4.3 - Immagine di una sezione sottile del campione U3.; (scala 5mm)

Nei campioni dei livelli superiori (U4 e U5) si nota un maggiore contenuto di sedimenti
carbonatici e un aumento di organismi scheletrici e della loro diversita specifica (fig. 4.4).
In queste sezioni le automicriti, seppure preponderanti, sono associate ad organismi
intrappolatori e leganti come Girvanella sp. oppure a rari sfinctozoi (Solenolmia manon)
portando alla formazione di impalcature tipo bafflestone. Nella sezione U5 si nota la
presenza di cementi di tipo botroidale insieme a cementi sparitici (fig. 4.5). Nei campioni

sono quasi totalmente assenti le laminazioni micritiche, sostituite da micriti peloidali.
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Fig. 4.5 - Immagine di una sezione sottile del campione U5.(scala 5mm).

4.2.2 - Osservazioni generali sulle microfacies presenti nella sezione di Alpe di Specie.

Lo studio dei boundstone di Alpe di Specie mette in evidenza il ruolo primaio dei metazoi
scheletrici nelle biofacies carbonatiche. Questi patch reef presentano un framework
primario costituito principalmente da demosponge a scheletro supplementare carbonatico
(stromatoporoidi, sfinctozoi, chetetidi, inozoi) ed esacoralli (fig. 4.6). Tra gli Inozoi sono

molto comuni le specie Sestrostomella robusta e Peronidella loretzi, forme con individui
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delle dimensioni decimetriche capaci di dare un forte contributo volumetrico alla biofacies.
Un ruolo importante € attribuibile agli sfinctozoi (Cassianothalamia Zzardinii,
Amblysiphonella strobiliformis, Solenolmia manon manon ecc.), ai briozoi ed alle alghe
calcaree come Dendronella articulata. Gli stromatoporoidi (Stromatowendtia, Burgundia,
ecc.) rappresentano un gruppo diffuso insieme ai chetetidi (Atrochaetetes medius). Gli
esacoralli rappresentano il secondo gruppo per importanza nel ruolo di costruttori primari
e formano colonie che possono raggiungere dimensioni anche pluridecimetriche; tra i
generi pit comuni ricordiamo Thecosmilia, Rethiophyllia e Margarosmilia.

In alcuni campioni si registra una forte presenza di alghe dasicladacee spesso associate
con micriti peloidali a formare un framework primario con microcavita geopetali riempite
da micrite detritica (fig. 4.7), sono presenti anche alghe rosse incrostanti (Solenoporacee).
In queste piccole biocostruzioni la diversita biologica cresce enormemente rispetto ai
margini produttivi delle piattaforme cassiane e la percentuale scheletrica supera il 45%.

Il fango carbonatico € una delle componenti subordinate delle microfacies; esse sono
rappresentate da micrite peloidale a tessitura principalmente trombolitica, e
subordinatamente detritica, afanitica e stromatolitica. La micrite rappresenta circa il 35%

della roccia.

Fig. 4.6 - Immagine di una sezione sottile del campione S1., (scala 5mm).

In alcune sezioni la micrite trombolitica concorre pariteticamente insieme ai bioclasti alla

formazione dell'impalcatura primaria (fig. 4.7).
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Fig. 4.7 - Immagine di una sezione sottile del campione S (scala 5mm).

4.3 - LE COMPONENTI PRINCIPALI

4.3.1 - Le micriti

Le micriti rappresentano la componente volumetrica principale dei campioni. Esse possono
essere classificate come micriti stromatolitiche, trombolitiche, detritiche ed afanitiche.

Le strutture organiche piu comuni nei campioni sono state attribuite a alghe azzurre
(cianofite) che generano laminazioni stromatolitiche. Zankl (1969) descrisse forme
analoghe provenienti dalla Formazione del Dachstein (Triassico superiore, Germania
meridionale) gia classificate di Pia (1927) come “spongiostromata”. Pia (1927) con il
termine spongiostromata raggruppava un largo numero di forme algali con strutture
interne di difficile identificazione. Tutte le strutture formate da stromatoliti rientrano in
questo raggruppamento.

Nei Cipit Boulders di Punta Grohmann, le croste microbialitiche laminate consistono
principalmente in una alternanza di laminazioni, chiare e scure, piu 0 meno continue e
convolute (fig. 4.8). Nei patch reef di Alpe di Specie la maggior parte delle micriti mostra
tessitura peloidale. Fenomeno molto frequente quando le micriti sono associate a grani

scheletrici.
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Fig. 4.8 - Laminazioni stromatolitiche presenti nel campione Ulc-4.

Le lamine scure, molto sottili, con spessori dell'ordine delle centinaia di micron,
intrappolano piccoli grani delle dimensioni variabili dal silt alla sabbia. Tali laminazioni
presentano, ad alto ingrandimento, strutture filamentose non facilmente risolvibili.

Le forme incrostanti agiscono come leganti tra il sedimento e gli organismi formando un
boundstone a cavita fenestrali. Sono presenti intraclasti di microbialiti.

Laminazioni microbialitiche sono state osservate in quasi tutti i campioni studiati, esse
possono costituire quasi interamente alcuni blocchi di Cipit (fig. 4.9a).

Le micriti peloidali sono anch’esse presenti in tutti i campioni studiati e si presentano come
grumi coalescenti di micrite con dimensioni dell’ordine dei 50 micron (fig. 4.9b).

Altri tipi di micriti presenti nei campioni sono quelle di tipo detritico, con gradazioni
granulometriche e presenza di materiale silicoclastico (fig. 4.9¢). Inoltre sono state trovate
anche micriti di tipo afanitico che non presentano strutture e sono pertanto di difficile
attribuzione (fig. 4.9d).
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Fig. 4.9 — Tipi di micrite presenti nei campioni studiati: a) micrite stromatolitica; b) micrite peloidale; c) micrite detritica;
d) micrite afanitica.

4.3.2 — Girvanella sp. e Cladogirvanella cipitensis.

Questi organismi sono stati a lungo indicati in letteratura come incertae sedis (sotto il
nome di “Porostromata”) ma solo negli ultimi anni come appartenenti al gruppo dei
cianobatteri.

II termine “Porostromata” fu introdotto da Pia (1927) per descrivere le alghe fossili con
microstrutture costituite principalmente da strutture tubulari ben definite. La posizione
sistematica di questi organismi era tuttavia incerta, ma Pia (1927) notd una similitudine
con le alghe azzurre. Piu tardi lo stesso Pia (1937) restrinse il termine “Porostromata” ai
soli generi Girvanella e Sphaerocodium e classifico le altre morfologie ramificate
filamentose (tra cui i generi Ortonella, Hedstroemia) come alghe verdi della famiglia delle
Codiacee. Riesaminando la classificazione di Girvanella, anche Wray (1967) concluse che
esse mostravano una crescita similare alle forme filamentose note come alghe azzurre.
L'attribuzione di Wray (1967) venne successivamente adottata da Biddle (1981) ma

attribuendola anche ad altre forme microproblematiche, questo fatto cred confusione
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nell'identificazione tassonomica di questo genere. Riding (1991) sostenne che il genere
Girvanella dovesse essere interpretato come “skeletal cyanobacteria”.

Due forme tubulari interpretate come alghe azzurre, particolarmente presenti nei Cipit
Boulders, sono state identificate come Girvanella sp. e Cladogirvanella cipitensis.

La Girvanella si ritrova come incrostante di vari organismi e tipi di detriti, essa consiste di
filamenti tubulari di diametro uniforme con pareti micritiche relativamente spesse. I tubuli
hanno spessore di circa 30 micron e formano masse molto dense ed aggrovigliate. Questi
filamenti non mostrano ramificazioni e sono stati ritrovati in associazione a sedimenti
peloidali. Oltre che in masse incrostanti, la Girvanella ¢ stata identificata come il
componente principale di grani ed oncoidi che presentano rivestimenti micritizzati. Gli
oncoidi presentano un nucleo, normalmente un grano scheletrico o un intraclasto con
presenza di un rivestimento dello spessore di pochi centimetri. La maggior parte degli
oncoidi ritrovati nelle sezioni dei Cipit sono costituiti da Girvanella con la presenza di
foraminiferi incrostanti. Alcuni livelli possono essere completamente costituiti da

Cladogirvanella cipitensis (fig. 4.10).

Fig. 4.10 — Microfotografia di un tallo di Cladogirvanella cipitensis. Sezione U2a-3.
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4.3.3 - I microproblematici

Per organismi microproblematici si intendono dei fossili di dimensioni che variano dal
micron al millimetro che possono essere riconosciuti in sezione sottile, ma non possono
essere caratterizzati come appartenenti a categorie tassonomiche ben definite (Fligel,
2004). Diversi microproblematici mostrano morfologie distinte tali da consentire una
catalogazione paratassonomica. Alcuni di questi fossili enigmatici sono stati
potenzialmente assegnati alle alghe anche se questa attribuzione risulta ancora
controversa. Questi organismi sono comunque importanti e soprattutto abbondanti nelle
comunita di scogliera, in cui svolgono il ruolo predominate di incrostanti. Essi possono
essere ritrovati frequentemente sulla superfici di contatto tra i biocostruttori oppure nelle
cavita. I principali organismi ritrovati sono elencati di seguito: i Tubiphytes sp., la

Plexoramea cerebriformis, il Macrotubus babai, \a Baccanella floriformis.

4.3.4 - I Tubifiti.

Tra tutti i microproblematici presenti nei Cipit, i Tubiphytes sono quelli piu facilmente
identificabili. Questo genere presenta forme differenti che possono essere anche
ramificate.

Tra le numerose specie il piu discusso in letteratura € sicuramente il Tubiphytes obscurus
Maslov, un organismo che svolge funzioni da incrostante e da biocostruttore. Esso venne
originariamente descritto da Maslov nel 1956. La difficile attribuzione di questo organismo
porto a vivaci discussioni nella letteratura scientifica. Newell et al. (1953) e Konishi (1959)
lo hanno collocato tra gli idrozoi. Babcock (1974) ha escluso che i Tubiphytes potessero
essere correlati con idroozoi e con alghe azzurre, introducendo una similitudine con il
gruppo dei Porifera. Riding (1993) associd questi organismi ad un altro genere
denominato Shamovella, propendendo I'analogia con il gruppo dei Porifera.

I tubifiti sono organismi tubulari che possono essere ritrovati in sezione trasversale con
forme che vanno da circolari ad ovoidali (fig. 4.11). Essi possono variare in taglia da 0,5
mm a 2,5 mm di diametro e costituiscono strutture a catena fino ad 1 cm. In sezione
trasversale si puo notare che al centro della struttura ovoidale & presente un tubicino
circolare del diametro di 25 - 200 micron, normalmente riempito di calcite.

Essi possono incrostare ed agire come costruttori, specialmente se legati insieme formano

delle false ramificazioni costituendo cosi un vero e proprio framework primario.
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Fig. 4.11 — Microfotografia di un Tubiphytes obscurus in sezione trasversale. Sezione U3b-1.

4.3.5 - Altri microproblematici

Altri organismi microproblematici, presenti in quantita minori, comprendono forme come
Macrotubus babai, Plexoramea cerebriformis, Baccanella floriformis e calcisferule (fig.
4.12). Tutti questi organismi agiscono come intrappolatori/leganti, contribuendo alla
biocostruzione della piattaforma. A questi microproblematici sono stati attribuiti, da diversi
autori, nomi differenti a seconda del periodo in cui sono stati trovati. Anche I'affinita
biologica, mancando discendenti attuali, € messa in discussione.

La Plexoramea cerebriformis Mello (fig. 4.12a) si presenta come una complicata
distribuzione di micrite filamentosa, a formare dei pattern di tipo dendritico.

Il Macrotubus babai Fois (fig. 4.12b) ha forma tubulare cava con pareti micrite,
solitamente immerso in micrite peloidale.

La Baccanella floriformis Pantic (fig. 4.12c), di mineralogia aragonitica, & composta da
diverse forme circolari costituite da finissimi aghetti di aragonite.

Le calcisferule (fig. 4.12d) sono delle semplici sferule riempite di calcite senza alcuna

struttura interna.
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Fig. 4.12 - Microfotografie di alcuni organismi microproblematici presenti nelle sezioni studiate: a) Plexoramea
cerebriformis Mello; b) Macrotubus babai Fois; ¢) Baccanella floriformis Pantic; d) calcisferule.

4.3.6 - Le Alghe

Le alghe rosse, appartenenti al gruppo delle Parachaetes, si rinvengono sporadicamente
nei blocchi carbonatici in esame. In sezione sottile sono composte da celle poligonali dello
spessore di circa 80 micron. In sezione verticale le celle sono disposte in un pattern radiale
e sono equamente spaziate. In molti casi svolgo il ruolo di incrostanti, esse si trovano in
minor frequenza come bioclasti isolati nel sedimento (Fig. 4.13a, c).

Un'altra famiglia di alghe rosse identificate nelle sezioni sottili sono le Solenoporacee. Esse
si presentano principalmente come bioclasti isolati spesso associate ad altri organismi
incrostanti come tubifiti e ad una matrice micritica di tipo peloidale (Fig. 4.13b).

Le alghe verdi dasicladacee sono ben rappresentate nelle facies di acque poco profonde
presenti nelle Dolomiti. Esse sono abbastanza comuni e in certe aree formano dei veri e
propri grainstone. Nei Cipit Boulders sono piuttosto rare e sono presenti solo come

frammenti preservati (Fig. 4.13d).
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A 9

ezioni studiate: a) odofité; b) Soleporacea, c) Dendronella

Fig. 4.13 - Microfotograﬁe dia/he resenti nelle
articulata, d) Dasicladacee.

4.3.7 - I Poriferi

Due ordini di demosponge sono presenti nei Cipit di Punta Grohmann, Inozoa e
Sphinctozoa (Fig. 4.14a,b). La maggior parte degli esemplari appartengono agli sfinctozoi
con la specie Solenolmia manon che costituisce in alcuni campioni una associazione
monospecifica (Fig. 4.14b). Le spugne appartenenti all‘ordine dei Sphinctozoa presentano
uno scheletro senza spicole, ben preservato con permanenza delle microstrutture. Alcuni
esemplari sono rinvenuti in posizione di crescita ma la maggior parte presenta orientazioni
variabili. Le spugne non hanno subito trasporto o processi erosivi/abrasivi. Flrsich &
Wendt (1977) studiarono in maniera approfondita I'abbondanza relativa dei poriferi nei
patch reef appartenenti alla sezione Alpe di Specie. Questi autori riportarono una notevole
variabilita specifica per le associazioni a patch reef con presenza di numerosi esemplari
appartenenti alle classi Hexactinellida e Demospongea. Quest'ultime si ritrovano

principalmente come individui isolati che svolgono il ruolo di incrostanti, contribuendo
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insieme ai coralli alla messa in posto di un vero framework. Di questa classe sono stati
identificati diversi generi tra cui Amblysiphonella sp., Cryptocoelia Zitteli Uvanella

irregularis; Atrochaetetes medius e Colospongia andrusovi (fig. 4.14c,d,e).

Fig. 4.14 — Microfotografie di poriferi presenti nelle sezioni studiate: a) Cassianothalamia zardini; b) Solenolmia manon;
¢) Uvanella irregularis; d) Atrochaetetes medius; e) Colospongia andrusovi; f) particolare delle spicole di una
Hexactinellida.
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4.3.8 - I Coralli

Nei livelli superiori della successione di Punta Grohmann, in particolare nei campioni
provenienti dalla Formazione di San Cassiano, sono stati riportati in letteratura numerose
specie di esacoralli che costituiscono un apporto importante per la biocostruzione. I piu
comuni sono ascrivibili ai gruppi Astrocoenida, Montlivaltida e Thamnasterida. Cuif (1965,
1974) riconobbe per primo alcuni organismi come appartenenti ai generi Thecosmilia e
Montlivaltia. Questi coralli si rinvengono principalmente come tubulari, ramificati e con
strutture digitate. I tubuli variano in diametro da pochi millimetri fino ad alcuni centimetri.
Essi si rinvengono frequentemente in posizione di vita e svolgono ruoli da costruttori
primari quando associati ad organismi incrostanti come alghe rosse. Successivamente altri
autori (Flrsich & Wendt, 1977; Russo et al., 1991; 1997) hanno provveduto ad una
estensiva catalogazione di questi metazoi riconoscendone numerosi generi.

In Alpe di Specie la diversita della fauna a metazoi aumenta considerevolmente
comprendendo specie come Retiophyllia sp. e Margarosmilia sp. questi bioclasti insieme al
gruppo dei poriferi, degli stromatoporoidi e dei briozoi costituiscono il framework primario

delle prime scogliere moderne (fig. 4.15).

Fig. 4.15 — Microfotografia di esacoralli del genere Retiophyllia in sezione trasversale. Sezione S2b-1.
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4.3.9 - Altri bioclasti

Nelle sezioni sono presenti in misura minoritaria altri bioclasti appartenenti a diversi gruppi,
come riportato da Fursich & Wendt (1977), come gasteropodi, bivalvi, scafopodi,
echinodermi e brachipodi. Tra le specie pit comuni si possono ricordare: Palaeonucula
strigilata (Goldfuss), Prosoleptus lineatus (Goldfuss), Palaeoneilo elliptica (Goldfuss)
(Bivalvi); Dentalium decoratum Munster, Dentalium undulatum Muinster (Scafopodi);
Rhaphistomella radians Wissmann, Polygyrina lommeli (Minster) (Gasteropodi); Cidaris
brauni Desor, Cidaris waechteri Wissmann, Encrinus cassianus Laube, Encrinus granulosus
(Minster) (Echinodermi); Spirigera sp., Rhynchonella sp., Terebratula neglecta Bittner

(Brachiopodi.)

4.3.10 - Gli ambienti diagenetici

I cementi costituiscono il 25-30% della roccia. Sono presenti sia cementi marini primari
(originariamente rappresentati da aragonite botrioidale e da calcite alto-magnesiaca
fibrosa), sia calcite spatica che riempie le cavita di tipo stromatactis.

I cementi marini primari si presentano come botrioidi calcitici (con relitti di aragonite) o
come calcite fibrosa isopaca a basso contenuto di Mg (con inclusioni di microdolomite) (fig.
4.16a, b). La presenza di calcite magnesiaca € deducibile dai dati tessiturali, dal residuo
contenuto di MgCOs; (2 mol.%) e dalle inclusioni di microdolomite (fig. 4.16e). Questo
cemento appare in luce trasmessa torbido e di colore piuttosto scuro. L'osservazione del
cemento in epifluorescenza suggerisce la presenza di relitti di materia organica, che
verosimilmente indussero la precipitazione del cemento stesso.

Le evidenze petrografiche, I'analogia con gli attuali botrioidi aragonitici marini, i relitti di
cristalliti aragonitici e soprattutto i livelli di Sr fino a 5000 ppm, testimoniano
inequivocabilmente che il precursore della calcite botrioidale doveva essere aragonitico
(Scherer, 1977; Russo et al., 1991; 1997). Sono stati osservati anche cementi isopaci a
“forma di lama” con tenori di MgCOs; dell'ordine di 5-6 moli %, che sono stati interpretati
come cementi primari marini lievemente diagenizzati.

Il seppellimento profondo € ampiamente documentato da calcite spatica ferrosa, che
regolarmente riempie le cavita, e dalla meno comune dolomite ferrosa. Le cavita tipo
stromatactis sono relativamente frequenti e sono regolarmente rivestite da cemento

isopaco fibroso e occluse da calcite spatica (fig. 4.16c).
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Infine sono presenti alcune stiloliti, dovute a fenomeni di pressione dissoluzione (fig.
4.16e).

Fig. 4.16 — Microfotografie di ambienti diagenetici presenti nei campioni studiati: a) cemento primario isopaco; b)
cemento botroidale; c) cemento tardivo di riempimento cavita; d) ; e) microcristalli di dolomite; f) stiloliti.
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44 - LA CARATTERIZZAZIONE QUANTITATIVA DELLE COMPONENTI DI PUNTA
GROHMANN E DI ALPE DI SPECIE.

Le medie generali relative alle componenti carbonatiche delle due successioni Punta
Grohmann e Alpe di Specie sono state calcolate mediante conteggio a punti effettuato su
80 sezioni. Nelle figure 4.17 e 4.18 vengono riportate le percentuali medie delle
componenti principali.

I carbonati di punta Grohmann sono piu ricchi nella componente microbialitica con valori
del 42% contro il 24% dei campioni del Carnico superiore. Tale dato rafforza I'elemento
riguardante le dimensioni della componente bioclastica, rilevabile tra i carbonati depositati
nelle due successioni. Esso riflette la maggiore quantita di metazoi in Alpe di Specie (36%),
il triplo rispetto a Punta Grohmann (12%). Questo dato & compatibile con una
competizione tra la componente microbialitica e quella scheletrica nell'occupazione delle
stesse nicchie ecologiche. Cio € di grande rilievo perché documenta una netta evoluzione
deposizionale tra sedimenti carbonatici piu 0 meno incoerenti di Punta Grohmann rispetto
ai carbonati di Alpe di Specie che appaiono come piccole biocostruzioni (patch reef) tipiche
di tali associazioni.

La componente relativa ai cementi indica la presenza di fenomeni diagenetici di maggiore
entita nella successione Punta Grohmann (21%) rispetto ad Alpe di Specie (13%). La
presenza di microsparite, specialmente nei campioni di Punta Grohmann conferma il dato
diagenetico.

La presenza di micrite di tipo detritico aumenta verso l'alto della successione, passando dal
9% nei campioni ladinico-carnici fino al 17% nei campioni del Carnico superiore. Questa
differenza puo essere spiegata con un maggior numero di cavita, solitamente presenti nei

framework e che vengono riempite da micrite e da sedimento silicoclastico.
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Fig. 4.17 — Grafico a torta con le percentuali medie delle componenti presenti nelle sezioni sottili di Punta Grohmann.
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Fig. 4.18 — Grafico a torta con le percentuali medie delle componenti presenti nelle sezioni sottili di Alpe di Specie.
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4.5 - OSSERVAZIONI NANOMORFOLOGICHE AL MICROSCOPIO ELETTRONICO A
SCANSIONE E ANALISI EDX

I campioni di maggiore interesse dal punto di vista della carbonatogenesi microbica sono
stati analizzati mediante un microscopio elettronico a scansione FEI-Philips ESEM-FEG
Quanta 200F interfacciato ad una microsonda a dispersione di energia EDAX Genesis 4000.
Tale tecnica ha permesso di mettere in evidenza le micro e nanomorfologie e la
distribuzione degli elementi maggiori e minori. L'analisi integrata dei dati morfologici e
composizionali rappresenta uno strumento fondamentale per la caratterizzazione dei
processi di biomineralizzazione indotta da comunita batteriche.

Le superfici dei campioni analizzati sono state lucidate con polvere di diamante a
granulometria decrescente fino a 0,4 um. Per evidenziare le micro e nanomorfologie i
preparati sono stati attaccati con una soluzione di Titriplex III (EDTA) con concentrazione
al 0,2% per sessanta minuti e infine metallizzate con un film di carbonio (circa 200 A). Le
condizioni di lavoro per le osservazioni al SEM e le analisi EDX sono le seguenti: 20 KeV,
gun current 3 nA, working distance 10 mm e angolo di take off 32.01°. Le percentuali
quantitative degli elementi sono state calcolate mediante correzione ZAF e sono espresse
in peso (Wt%).

Per maggiore chiarezza |'ubicazione delle analisi € indicata sulle foto acquisite al

microscopio ottico che corrispondono alle aree caratterizzate al SEM.

4.5.1 - Osservazioni sulle micriti di Punta Grohmann

II campione Ulb e classificabile come Bindstone microbialitico. Sono riconoscibili cementi
botroidali, isopaci e a drusa. Esso presenta differenti tessiture delle micriti da finemente
laminate, di tipo stromatolico, a peloidali di tipo trombolitico. Tre aree sono state

analizzate per rilevarne la composizione.

Area 1
Nella prima area sono state effettuate tre analisi EDX (fig. 4.19), la prima analisi sulla
micrite con lamine stromatolitiche, la seconda sul cemento botroidale ed infine su quello

sparitico.
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Fig. 4.19 - Microfotografia delle laminazioni e dei cementi. In rosso sono indicate le zone analizzate. Area 1 del
campione U1b.

L'analisi 1 sulla micrite laminata rivela una calcite magnesiaca (Mg~6%); l‘analisi 2
effettuata su un cemento botroidale rileva una composizione calcitica con presenza di ferro
(2,5%) e una piccola quantita di zolfo. L'analisi 3 effettuata sul cemento sparitico
evidenzia calcite ferrosa (Fe~3,5%) che ne indica una genesi in ambiente diagenetico di

seppellimento profondo.
Area 2

In questa area (fig. 4.20) si osserva un organismo microscheletrico attribuibile a

Tubiphytes obscurus in sezione trasversale.
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Fig. 4.20 — Microfotografia di un Tubiphytes in sezione trasversale. Si notano ai bordi del microganismo alcuni cementi
botroidali. In rosso sono indicate le zone in cui sono state effettuate le microanalisi. Area 2 del campione U1b.

L'analisi 1 e stata effettuata nella parte centrale del microorganismo e rileva la seguente
composizione: Ca (92%), Mg (3,9%), Al (1,4%), Si (1,4%) e Fe (1,3%). La presenza di
elementi silicoclastici pud essere interpretata dal fatto che I'organismo, oltre a indurre la
precipitazione di automicrite, intrappolasse piccoli grani silicoclastici in sostanze
mucillaginose extracellulari. L'analisi 2 eseguita sui cementi botroidali rivela una
composizione calcitica basso magnesiaca (Ca 96% e Mg~4%) e tracce di zolfo (0,2%). Lo

zolfo potrebbe essere correlato a tracce di materia organica (fig. 4.21).

o e Ca
Ca Analisi 1 Analisi 2

Mg Al Mg
Si V\ Fe Fe

1.00 2.00 3.00 4.00 5.00 6.00 200 8.00 9.00 1.00 2.00 3.00 4.00 5.00 6.00 7.00 8.00 9.00

Fig. 4.21 - Spettro ottenuto dalle analisi EDX dell'area 2 del campione U1b.
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Area 3
Si osserva una tessitura peloidale che mostra una organizzazione in lamine che sembrano
gradate (fig. 4.22).

Fig. 4.22 - Analisi di un area peloidale del campione in esame con evidenziato I'analisi EDX. In rosso € stata indicata la
zona analizzata. Area 3 del campione U1b.

Le due analisi areali effettuate su lamine in diverse aree hanno rilevato una calcite

magnesiaca (Mg 6%).

Nella Sezione U4, classificata come Bindstone microbialitico, & stata analizzata un‘area in
cui (fig. 4.23) si puo osservare la presenza di cianobatteri, precisamente di un tallo di
Cladogirvanella sp. tagliato trasversalmente alla direzione di crescita. In quest'area si &
messo in evidenza le differenze tra l'automicrite presente negli organismi scheletrici e i

cementi sparitici attraverso le microstrutture osservate e I'analisi composizionale.

98



Fig. 4.23 - Microfotografia di Cladogirvanella cipitensis in sezione trasversale. In evidenza le zone analizzate al SEM.
Area 1 del campione U4.

Le osservazioni morfologiche in elettroni secondari mostrano una tessitura micritica
peloidale con variazioni nelle dimensioni dei cristalli. Le zone con cristalli piu piccoli (da 1 a
5 micron) corrispondono alle automicriti direttamente associate ai talli di Cladogirvanella
sp. Le aree con cristalli di dimensioni maggiori (da 6 a 15 micron) corrispondono a
microspariti.

Le micriti sono formate da una calcite basso magnesiaca (Mg~1%), mentre le microspariti
presentano una mineralogia di calcite ferrosa attribuibile a processi di scambio ionico tra il

cemento tardivo arricchito in ioni ferro e la micrite ricristallizata (fig. 4.24).

99



WD | Mag 1 HFW
20.0 kV|High vacuum| SE [12.1 mm|5000x|54.08

Fig. 4.24 - Immagine in elettroni secondari con le analisi EDX effettuate. E evidente la differenza di taglia tra cristalli di
automicrite (pochi micron) e di microsparite.

4.5.2 - Osservazioni sulle micriti di Alpe di Specie

Il campione S/L, piuttosto eterogeneo, € classificabile come un boundstone, caratterizzato
dalla presenza in alcune aree da microbialiti peloidali. All'interno delle microbialiti sono
state individuate micromorfologie filamentose del diametro di circa 10 micron e dalla
lunghezza variabile di alcune decine di micron. Queste morfologie possono essere

interpretate come filamenti di batteri e/o cianobatteri (fig. 4.25).
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Fig. 4.25 - Microfotografia di una morfologia filamentosa presente nei campioni studiati. In rosso i punti in cui sono
state effettuate le analisi EDX. Area 1 del campione S/L.

Le osservazioni al SEM hanno messo in evidenza che i peloidi sono costituiti da
microcristalli di dimensione variabile da 1 a 10 micron. Le micro e nanomorfologie
filamentose presentano pareti di dimensioni di circa 5 micron formati da piccoli cristalli
dell'ordine di cento nanometri. Cementi primari isopaci con cristalli di dimensione circa 5
micron orlano i filamenti mentre cristalli di dimensioni maggiori (alcune decine di micron)
occupano lo spazio tra i filamenti (fig. 4.26). I risultati delle analisi EDX (tabella 4.1) hanno
permesso il riconoscimento dell’area interna del filamento (costituita da una calcite con
presenza di Sr) e della parete micritica che presenta una certa percentuale di elementi
silicoclastici. Questa parete era molto probabilmente rivestita da sostanze extrapolimeriche

che inglobavano il detrito sedimentario presente nell’'ambiente deposizionale.
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Fig. 4.26 — Immagine al SEM in cui si puo osservare la differenza di taglia dei cristalli micritici. In rosso sono indicate le
aree in cui sono state effettuate le analisi.

lisi
Analisi 1 89,50 7,55 1,08 0,87 1,00 -
(area interna al filamento)

lisi 2
Analis 91,43 6,71 0,79 - 1,07 -
(parete micritica)

lisi
Analist3 89,98 7,40 0,84 0,77 1,01 -
(cementi primari)
Analisi 4 91,64 3,17 ) ) ) 519
(cementi sparitici)

Tabella 4.1 - Risultati delle analisi EDX e effettuate lungo una linea trasversale che passa per il filamento. I dati sono
elaborati con la correzione ZAF ed espressi come percentuale in peso.

II campione S1 e classificabile come un boundstone microbialitico (fig. 4.27).
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Sono stata effettuate analisi su micrite detrica, automicrite e cementi in due aree differenti.
Le analisi effettuate nella prima area (Area 1) hanno confermato la presenza di automicrite,
che spesso incrosta grani scheletrici, differenziandola dalla micrite di origine detritica
presente in alcune cavita. La seconda area investigata include una piccola zona fortemente

laminata ed epifluorescente.

Fig. 4.27 - Area 1 del campione S1. Ben riconoscibile una grossa cavita riempita da bioclasti rivestiti da automicrite.
Sono presenti aree con automicriti e micriti detritiche, questultime presentano un colore rossastro. In rosso sono
indicate le zone in cui sono state effettuate le microanalisi.

Areal

L'analisi 1, effettuata sulla micrite che inviluppa un bivalve, ha mostrato una calcite
magnesiaca con presenza di piccole quantita di zolfo (Mg 5,5 Wt%; S 1,5 wt%). Questi
dati confermano la natura microbialitica gia ipotizzata per la micromorfologia e per l'alta
fluorescenza osservata al microscopio ottico.

L'analisi 2, su cementi secondari, ha rivelato la presenza di calcite con una discreta
quantita di ioni ferro Fe (6,15%) e lievi tracce di Mg (0,20 Wt%). L'abbondanza di Fe

indica per questi cementi una genesi in ambiente di seppellimento profondo.
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L'analisi 3, effettuata su una micrite peloidale con i limitati spazi intergranulari riempiti da
cemento, ha messo in evidenza una calcite basso magnesiaca (Mg 2,6 Wt%) con la
presenza di ioni zolfo (~ 0,6 Wt%) e ferro (~ 2,7 Wt%). La presenza di zolfo conferma
I'esistenza di resti di materia organica gia indicata dall'alta fluorescenza della zona. La
discreta quantita di ioni ferro € attribuibile al cemento tardivo intergranulare.

L'analisi 4 € stata effettuata su una micrite rossastra ricca piuttosto omogenea; i risultati
delle analisi, Si (17,47 Wt%), Al (4,69 Wt%), K (1,19 Wt%) e Fe (4,47 Wt%), mostrano
un notevole contenuto in elementi silicoclastici confermando la natura detritica di questo

sedimento carbonatico.

Area 2
Nella seconda area studiata (fig. 4.28) sono presenti laminazioni microbialitiche all'interno
di cavita ad alta epifluorescenza. Lo scopo delle osservazioni era quello di indagare la

micro e nanostruttura delle laminazioni e la loro composizione geochimica.

Fig. 4.28 - Cavita con microbialiti filamentose orlata da cementi e laminazioni micritiche con tessitura stromatolitica.
L'area studiata al SEM/EDS e evidenziata dal quadrato di colore rosso.
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20.0 kV|High vacuum BSE|11.9 mm 1452x/0.19 mm S1 _area 6 _foto 1 particolare

Fig. 4.29 - Immagine ad elettroni retrodiffusi di una zona del campione S1.

Le osservazioni dettagliate al SEM della micro e nanomorfologia hanno mostrato una
comunita batterica e/o cianobatterica formata da individui dalla forma filamentosa con
diametro di circa 5 micron e lunghezza di alcune decine di micron (fig. 4.29). Nella
comunita sono presenti piccole cavita riempite da cementi e micrite autigena con cristalli
di dimensioni finissime (fig. 4.30). Nell'insieme i resti della comunita microbica formano
una struttura abbastanza omogenea costituita prevalentemente da carbonato di calcio con

piccolissimi cristalli dalla taglia del nanometro.
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Fig. 4.30 - Particolare dell’ area 1 del campione S1 acquisita mediante elettroni retrodiffusi. E’ possibile osservare delle
automicriti di diversa taglia. I rettangoli rossi indicano le posizioni delle microanalisi.

Le microanalisi EDX sono state effettuate su quattro aree micritiche con cristalli di

differenti dimensioni, nella tabella 4.2 sono riportate le composizioni percentuali in peso

degli elementi rilevabili.

(parete dei filamenti)

Ca (Wt%) | Mg (Wt%) | S (Wt%) | Si (Wt%) | Al (Wt%) | Fe (Wt%)
Analisi 1 89,8 9,6 0,6 - - -
(micrite tra i filamenti)
Analisi 2 86,4 8,1 0,6 2,0 1,2 1,7
(micrite sulla
superficie filamenti)
Analisi 3 92,3 7,2 0,5 - - -
(micrite allinterno dei
filamenti)
Analisi 4 91,4 7,7 0,9 - - -

Tabella 4.2 - Risultati delle analisi EDX e effettuate sulle micriti associate ai filamenti. I dati sono elaborati con la
correzione ZAF ed espressi come percentuale in peso.
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I dati geochimici delle micriti permettono di fare le seguenti considerazioni:

- la composizione mineralogica dei carbonati micritici &€ rappresentata sempre da calcite
magnesiaca;

- in tutte analisi compare una piccola quantita di zolfo, probabilmente associata a resti di
materia organica preservata e dispersa tra le micriti;

- sono presenti elementi silicoclastici nelle micriti depositate sulle superfici dei filamenti,
probabilmente dovute all'intrappolamento di grani silicoclastici nellinvolucro mucoso
esterno alla parete. Esso € spesso costituito da polisaccaridi ad alto peso molecolare,
(anche detti esopolisaccaridi o EPS) che contribusce alla formazione dei biofilm.

- i riempimenti dei filamenti presentano cristalli di dimensioni maggiori rispetto a quelli sulla
superficie esterna della parete e presentano composizione analoga alle automicriti

depositate tra i filamenti.

Da questi dati si pudo dedurre la presenza di due tipi di automicrite, una associata alla
parete ed all'involucro mucoso esterno, che funge non solo come sito di nucleazione dei
carbonati ma anche come intrappolatore di detriti esterni; |'altra, presente tra i filamenti e
non direttamente associata al biofilm ma indotta dall'influenza del metabolismo batterico

sull’'ambiente associato alla comunita.

4.6 - OSSERVAZIONI MEDIANTE EPIFLUORESCENZA UV

Le osservazioni in fluorescenza sono state effettuate su sezioni sottili non coperte al fine di
mettere in evidenza la distribuzione della materia organica (Dravis & Yurewicz, 1985;
Machel et al., 1991; Neuweiler & Reitner, 1995; Russo et al., 1997). Le immagini sono
state ottenute con un microscopio Axioplan II imaging (Zeiss), dotato di una lampada a
vapori di Hg e filtri BP 436/10 nm/LP 470 nm, per la luce verde, e BP 450-490 nm/LP 520

nm, per la luce gialla.
Come di puo evincere dalla fig. 4.31, in un area del campione S1 sono distinguibili due tipi

di micriti: una fluorescente ed una non fluorescente. La prima presenta tessitura peloidale,

in basso a sinistra ed in alto a destra, o laminata, al centro intorno ad un grano scheletrico
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costituito da un clasto di bivalve. La seconda € costituita da micrite detritica e riempie

originarie cavita tra le automicriti.

Fig. 4.31 - Microfoto di un‘area del campione S1 (a) in luce trasmessa e (b) in epifluorescenza.

Il campione S1 mostra delle evidenti microbialiti organizzate in sottili laminazioni a
tessitura antigravitativa (fig. 4.32a). Le osservazioni in UV rivelano un’intensa
epifluorescenza delle lamine scure connessa ad un discreto contenuto di materia organica
(fig. 4.32b). Da notare che i cementi appaiono scuri rispetto le micriti, rafforzando l'ipotesi

sulla natura organica delle microbialiti.

Fig. 4.32 - Microfoto di un‘area del campione S1 (a) in luce trasmessa e (b) in epifluorescenza.

Nell'area 3 del campione S1 & presente una micrite non fluorescente a destra ed una
micrite fluorescente a sinistra. Le due micriti sono entrambi di origine detritica e la
differenza in fluorescenza e probabilmente connessa alla presenza di materia organica

sedimentaria in quella a sinistra. La presenza di un contatto irregolare tra le due potrebbe
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rappresentare la testimonianza di fenomeni di bioturbazione con impoverimento in

contenuto organico nella frazione rielaborata (fig. 4.33).

Fig. 4.33 - Microfoto di un‘area del campione S1 (a) in luce trasmessa e (b) in epifluorescenza.

Nel campione S/L sono presenti micriti peloidali organizzate in grumi. Sono inoltre presenti
micromorfologie filamentose interpretabili come resti di comunita batteriche (fig. 4.34). Le
osservazioni in UV evidenziano un alto contenuto in materia organica localizzata nei peloidi.
Inoltre la stessa permette di differenziare due tipi di cementi: uno fluorescente, isopaco,
che orla le cavita; uno non fluorescente, a drusa, all'interno delle cavita.

I cementi fluorescenti potrebbero indicare una origine mediata da materia organica, i cui

resti sono stati intrappolati durante la fase di crescita dei cristalli.

Fig. 4.34 — Microfoto di un‘area del campione S1 (a) in luce trasmessa e (b) in epifluorescenza.

Nel campione S si possono notare tre tipi di fluorescenza, la prima completamente assente

e localizzata nei cementi secondari di riempimento cavita, la micrite detritica nelle cavita
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presenta bassa fluorescenza mentre la micrite peloidale presenta un’alta fluorescenza

legata al contenuto in materia organica (fig. 4.35).

Fig. 4.35 — Microfoto di un‘area del campione S (a) in luce trasmessa e (b) in epifluorescenza.

Nel campione U3 possiamo osservare degli esemplari di Girvanella molto fluorescenti. La
fluorescenza permette di individuare la differenza microstrutturale tra le membrane che

rivestono le cellule e le cellule stesse (fig. 4.36).

Fig. 4.36 - Microfoto di un‘area del campione U3 (a) in luce trasmessa e (b) in epifluorescenza.

Le osservazioni al microscopio ottico ed al SEM hanno permesso l'individuazione di micriti
associate a comunita batteriche ed in alcuni casi le analisi effettuate su colonie microbiche
hanno evidenziato la presenza di resti di sostanze extrapolimeriche che hanno contribuito
all'intrappolamento di detriti silicoclastici.

Le analisi in epifluorescenza sono risultate utili al fine di selezionare i campioni che hanno

mostrato maggiore concentrazione di materia organica. Questi campioni sono stati
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successivamente sottoposti ad indagini geochimiche di dettaglio per la caratterizzazione

del contenuto organico.
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5. CARATTERIZZAZIONI BIOGEOCHIMICHE DEI CAMPIONI

5.1 - INTRODUZIONE

La caratterizzazione biogeochimica dei campioni € stata condotta integrando gli studi di
caratterizzazione geochimica globale della materia organica (analisi del contenuto organico
totale e spettrofotometria FT-IR) con [Ianalisi molecolare sulla componente lipidica
(biomarker), inoltre € stata studiata la distribuzione delle Terre Rare nei campioni al fine di

stabilire le condizione chimiche e fisiche in cui i carbonati sono precipitati.

5.2 - CARBONIO ORGANICO TOTALE

L'analisi del carbonio organico totale (TOC) & stata condotta sui campioni che hanno
mostrato una maggiore fluorescenza nelle osservazioni ottiche in epifluorescenza (Figure
da 4.30 a 4.35). I dati sono stati ottenuti con tecniche colorimetriche mediante un
colorimetro UIC modello CM135. Il carbonio organico totale dei campioni di alpe di specie

e risultato piu alto rispetto ai campioni di Punta Grohmann (fig. 5.1).

% TOC

3,00

& Alpe di Specie
2,50

s14 & Punta Grohmann
s3 2,00

s1/1
S/L ‘ sc2/1 1,50

515 '

1,00

0,50

0,00
Ulb

u2b

Fig. 5.1 — Diagramma che riporta le percentuali di TOC dei campioni ad alta fluorescenza appartenenti alle successioni
di Punta Grohmann ed Alpe di Specie.

I campioni di Punta Grohmann hanno registrato percentuali del TOC con variazioni dallo

0,4% all'1,40%, i campioni di Alpe di Specie mostrano percentuali superiori con valori fino
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al 2,4% (Tabella A.1 in Appendice). Questa differenza potrebbe essere giustificata dal
maggiore contenuto in metazoi nel Carnico superiore e di conseguenza alla maggiore
produzione di materia organica. Le analisi TOC hanno permesso di valutare la presenza ed
il contenuto relativo di composti organici fornendo dati preliminari per la scelta delle

tecniche analitiche da applicare per la caratterizzazione di dettaglio.

5.3 - SPETTROFOTOMETRIA AD INFRAROSSI IN TRASFORMATA DI FOURIER

L'analisi in Spettrofotometria ad Infrarossi in Trasformata di Fourier (FT-IR) € stata usata
per l'identificazione dei principali gruppi funzionali dei composti organici, dei loro rapporti
relativi e della stima del grado di maturita termica dei kerogeni presenti (fig. 5.2).

Le analisi spettroscopiche sono state eseguite nellarea del medio infrarosso (4000—400
cm™) impiegando 256 scansioni per secondo. E stato utilizzato uno spettrofotometro
Perkin Elmer Spectrum 100 interfacciato con un cristallo ATR (Attenuated Total
Reflectance) e con un separatore di fascio K-Br ed un detector LiTaOs. In questa
configurazione la risoluzione & di 4 cm™. Le bande spettrali sono state interpretate in base
ai dati di letteratura (Painter et al. 1981; Solomon & Carangelo 1988; Wang & Griffiths,
1985; Sobkowiak & Painter, 1992). I composti organici sono stati estratti dal carbonato via
separazione con solventi a polarita crescente al fine di evitare interferenze con la matrice
minerale.

Le analisi mostrano la presenza di bande nella regione con frequenza 1250 cm™
attribuibile allo stretching di legami carbonilici (vC-0) ed allo stretching di gruppi
carbossilici (vC=0) intorno a 1750 cm™.

Le bande di assorbimento dovute allo stretching di gruppi alifatici (vC—H) sono state
registrate nella regione tra 3000 e 2800 cm™, il bending dei gruppi alifatici (8§CH, e 8CH3)
& stato registrato a 1450 cm’, le bande di assorbimento dei gruppi CHz a 1375 cm™. Le
vibrazioni fuori dal piano della molecole per gruppi alifatici [y(CH;)4] sono state registrate
nella regione intorno a 700 cm™. Infine & stata registrata la banda a 1580 cm™
riconducibile a stretching di legami doppi carbonio-carbonio (vC=C).

I gruppi carbossilici e carbonilici sono attribuibili a composti polari come acidi grassi, alcoli,
aldeidi o chetoni, questi composti, se riconosciuti mediante analisi di dettaglio, possono

rivelare gli organismi sorgente che li hanno prodotti.
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Fig. 5.2 — Spettro FT-IR campione S13 con indicate le bande di bending e stretching e le frequenze relative dei gruppi
funzionali della materia organica. In figura é anche riportato il metodo di calcolo dei fattori A e C.

I fattori A e C insieme ad altri parametri come il grado di ramificazione e il rapporto tra i
gruppi carbonilici/alifatici permettono di distinguere tra la presenza di input marini e
continentali e la stima della maturita termica della materia organica fossile (Ganz &
Kalkreuth, 1987).

Questi fattori possono essere diagrammati usando un grafico di tipo Van Krevelen, che,
viene solitamente usato per la caratterizzazione dei kerogeni negli studi di geochimica del
petrolio. Questo diagramma permette di definire il tipo di kerogene tramite l'individuazione
di campi separati da linee curve. I campioni di Punta Grohmann ed Alpe di Specie si
dispongono nel campo delimitato dalle linee del kerogene di tipo II e quello di tipo III
confermando un origine marina della materia organica fossile con lievi input di composti di
origine terrestre. Le linee presentano un verso, indicato dalle frecce, che indica la maturita
termica crescente dei kerogeni. I campioni di Punta Grohmann si trovano nella fascia
intermedia attribuita alla catagenesi, quelli prelevati da Alpe di Specie sono presenti nella
fascia attribuita alla diagenesi. Questi risultati indicano una buona preservazione dei
composti organici per i campioni di Punta Grohmann ed un’ ottima preservazione per i
campioni di Alpe di Specie (fig. 5.3).

Le analisi hanno messo in evidenza la presenza di diversi gruppi funzionali ed hanno
confermato un basso grado termico dei kerogeni. Cio & compatibile con la preservazione di

biomarker idonei per studi biomolecolari sui precursori biologici.
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Fig. 5.3 — Diagramma pseudo-Van Krevelen che riporta la posizione dei campioni e della media delle serie di Punta
Grohmann (U) ed Alpe di Specie (S). I campioni presentano una buona preservazione della MO.

5.4 - GAS CROMATOGRAFIA — SPETTROMETRIA DI MASSA

L'identificazione dei composti molecolari € stata ottenuta tramite Gas Cromatografia —
Spettrometria di Massa utilizzando un apparato cromatografico Variant Saturn 2000
equipaggiato con una colonna capillare Varian Factor Four-5MS. Come fase mobile € stato
utilizzato elio alla velocita di 1.1 ml/s. E’ stato utilizzato il seguente programma di
temperatura: 40°C per 1 minuto, poi un incremento da 40 a 120°C con 30°C min, da 120
a 300°C con 5°C'min™ con una isoterma finale di 300°C per 20 minuti. Il campione & stato
introdotto con la temperatura dell'iniettore settata a 280°C. Lo standard interno utilizzato
e lo squalano. Lo spettrometro di massa ha operato in modalita di impatto elettronico con
una temperatura della trappola ionica di 230°C e con intensita della corrente di emissione
pari @ 10mA. L'identificazione dei composti & stata basata sul tempo di ritenzione,
sull'interpretazione dei frammentogrammi di massa e su dati di letteratura. Durante

I'analisi sono stati effettuati bianchi strumentali e procedurali al fine di evitare errori
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sistematici come la registrazione di contaminanti. I valori delle ampiezze dei picchi sono
riportati in Tabella A.2 in Appendice.

Nei campioni di Punta Grohmann €& stata registrata una serie completa di n-alcani con
catene di idrocarburi che presentano un numero di atomi di carbonio da 16 fino a 35. La
presenza di alcani insaturi come Cig:; € C0:1, Nonché una distinta prevalenza delle catene
con atomi pari su quelle dispari indicano la presenza di biomarker attribuibili a
batteri/cianobatteri. Sono stati registrati anche idrocarburi ramificati come il pristano ed il
fitano.

Il rapporto pristano/fitano € un parametro geochimico comunemente utilizzato per
valutare il grado di ossicita dell’ambiente deposizionale. E basato su diversi tipi di reazioni
durante la defunzionalizzazione del fitolo. Defunzionalizzazione che dipende dalla quantita
di ossigeno disponibile nell'ambiente deposizionale (Didyk et al., 1978).

Le sorgenti piu abbondanti di pristano (Cio) e fitano (Cy) sono le catene laterali fitiliche
della clorofilla a degli organismi fototrofici e i batterioclorofilli a e b dei batteri sulfurei
purpurei (Brooks et al., 1969; Powell & McKirdy, 1973). Le condizioni riducenti o anossiche
nei sedimenti favoriscono la rottura delle catene laterali fitiliche e producono fitolo che si
riduce in diedrofitolo e quindi fitano. Le condizioni ossidanti favoriscono la conversione da
fitolo a pristano tramite ossidazione del fitolo ad acido fitanico, decarbossilazione a
pristene e quindi riduzione a pristano. Il comune precursore del pristano e fitano nel
petrolio & dedotto dalla similarita dei loro valori in 'C, che comunemente variano di non
oltre + 0,3%o.

Chappe et al. (1982), Illich (1983), Goosens et al. (1984) e Rowland (1990) descrissero
altre sorgenti per il pristano ed il fitano, come gli Archaea. Didyk et al. (1978) basandosi
sul modello dell’'origine del pristano (Pr) e del fitano (Ph) interpretarono le condizioni
redox dell'ambiente deposizionale. In accordo con questi autori, valori del rapporto Pr/Ph
<1 indicano deposizione delle rocce madri in condizioni anossiche, particolarmente quando
accompagnate da alti valori della porpirina e del contenuto in zolfo, mentre valori Pr/Ph
>1 indicano una deposizione in condizioni ossidanti. Tale rapporto € comunemente
applicato perché sia il pristano che il fitano sono facilmente misurabili in Gas
Cromatografia.

Il rapporto tra le concentrazioni di pristano/fitano nei campioni analizzati € risultato
maggiore di 1 (Pr/Ph=1,15), indicando una deposizione in ambiente aerobico ed in

condizioni marine normali (fig. 5.4).
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Fig. 5.4 - Frazione degli n-alcani nelle micriti di Punta Grohmann, gli alcani insaturi e la prevalenza di catene di
idrocarburi pari indicano una precipitazione della micrite indotta da batteri /o cianobatteri.

Il cromatogramma degli acidi carbossilici ha evidenziato la presenza di acidi con atomi di
carbonio con una (Cie:1; Cis:1) e due insaturazioni (Cig.2). La presenza di questi acidi
conferma una sorgente batterica/cianobatterica dei composti organici (fig. 5.5). Le specie
insature degli acidi grassi sono registrati in sedimenti recenti depositati in condizioni da
marine normali (Chuecas & Riley, 1969; Grimalt & Albaigés, 1990; Volkman et al., 1980) a
sistemi ipersalini (Barbé et al., 1990; Grimalt et al., 1992). Questi componenti non sono
registrati in sedimenti piu vecchi di 6 Ma (Rhead et al., 1971). Comunque, in alcuni casi
essi possono essere preservati (Parker, 1969; Russel et al., 1997; Guido et al., 2007) e la
loro presenza in campioni triassici costituisce uno di questi casi inusuali.

La sorgente cianobatterica € confermata dalla presenza nei campioni di una serie estesa di
opani (dal Cy; al GCs1) in configurazione apf e Ba (fig. 5.6). Infatti, la configurazione
stereochimica degli opani cambia irreversibilmente con lo stress termico passando dalla
loro configurazione biologica 178, 21B (BB) alla configurazione Ba e af (Mackenzie et al.,
1980; Seifert & Moldowan, 1980).

Gli opanoidi sono componenti pentaciclici simili agli steroli, la cui funzione primaria &
quella di migliorare la fluidita del plasma nelle membrane dei procarioti. Il colesterolo
serve ad una funzione simile negli eucarioti (compreso 'uomo). Molecole di opanoidi (2-
alpha-metilopano) derivanti da batteri fotosintetici (cianobatteri), sono stati scoperti da
Brocks et al. (1999) come fossili molecolari preservati in argilliti di 2700 Ma nella regione

di Pilbara (Australia). La presenza di numerosi 2-alpha-metilopani preservati in queste
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argilliti indica che la fotosintesi aerobica si € evoluta 2.7 bilioni di anni fa, ben prima che
I'atmosfera diventasse ossidante.

In molti batteri gli opanoidi giocano un importante ruolo nella regolazione della
permeabilita delle membrane e nell'adattamento a condizioni ambientali estreme.

Gli opanoidi sono tipici degli eubatteri, anche se le conoscenze sulla loro distribuzione
filogenetica sono incomplete. Per esempio, entrambi gli eubatteri, Gram-positivi e Gram-
negativi, producono opanoidi. Gli opanoidi sono anche relativamente abbondanti nei
cianobatteri, batteri metanotrofici e membri degli a-protobatteri, in particolare negli
eubatteri nitrogeno-fissanti (Kannenberg & Poralla, 1999). Gli opanoidi contenuti in molti
di questi microbi rappresentano circa 0.1+5 mg/g di peso delle cellule secche, pilt 0 meno
nelle stesse percentuali degli steroli contenuti nelle cellule degli eucarioti.

Gli opanoidi sono frequenti in ceppi batterici con alta G + C (guanina + citosina) che sono
caratteristici di specie che occupano nicchie ecologiche stressate (Kannenberg & Poralla,
1999). La loro abbondanza sembra essere in funzione dell’entita dello stress osmotico (es.
alta salinita, zucchero o concentrazione di etanolo) (Hermans et al., 1991). Opanoidi
extracellulari possono essere prodotti anche in risposta a fenomeni di essiccazione (Berry
et al., 1993).

Anche se gli opanoidi non sono comuni nel petrolio, essi rappresentano i componenti piu
abbondanti nella porzione solubile di sedimenti recenti o rocce immature dal punto di vista
termico. Escludendo il kerogene, che € insolubile nei solventi organici e rappresenta circa il
90% del carbonio organico nelle rocce sorgenti, gli opanoidi rappresentano il 5-10% del
restante carbonio organico solubile (Ourisson et al., 1984).

Infine nelle micriti di Punta Grohmann sono stati registrati metilsterani a catena corta (4,
4-metilsterani), attribuiti in letteratura a batteri metilotrofici (Huang et al., 1994) (fig. 5.7).
I metilsterani, che solitamente sono interpretati come biomarker per i metazoi, derivano
dagli steroli che formano le pareti cellulari dei metazoi. Particolari tipi di metilsterani a
catena corta (Cyz, Ca3, Cy4) si ottengono dalla degradazione delle pareti cellulari di poriferi
ad opera di batteri metilotrofici come Methylococcus capsulatus (Lu et al., 2011).

Gli steroli negli organismi eucariotici sono precursori nella materia organica sedimentaria
presente nelle rocce madri e petroli (Mackenzie et al., 1982; de Leeuw et al., 1989). A
causa della grande numero di centri asimmetrici gli steroli posseggono numerosissimi
stereoisomeri. Per esempio, il colesterolo ha molti centri asimmetrici e quindi puo originare

da 256 a 2® stereoisomeri. Tuttavia grazie al controllo degli enzimi nella sintesi del
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colesterolo soltanto uno dei suoi stereocisomeri € presente in significative quantita negli
organismi viventi.

Gli steroli sono presenti in tutti gli eucarioti, dove possono costituire anche la meta dei
lipidi delle membrane. La concentrazione degli steroli nelle cellule degli eucarioti € simile a
quella dei opanoidi negli eubatteri (~ 0,1+5mg/g di peso delle cellule secche o ~ 30+-3000
mg/cell, in funzione della dimensione delle cellule). Alcuni organismi con cellule
differenziate contengono quantita molto piu alte di steroli (>300mg/g di peso delle cellule
secche). Circa il 40+60% della massa totale degli steroli biogenici possono essere
sintetizzati relativamente con poche strutture, con una dozzina di altre strutture si
sintetizza un altro 20+30%.

Gli animali sintetizzano colesterolo, le piante superiori terrestri producono sitosterolo e
stigmasterolo, mentre i funghi sintetizzano preferenzialmente ergosterolo. La distribuzione
degli steroli pud pertanto essere usata utilmente per distinguere i vari input biotici nei
sedimenti (Huang & Meinschein, 1978; 1979). Le alghe marine producono steroli regolari
Cy7, Cas, Cy9 altre sintetizzano Cso (Volkman, 1988; Volkman et al., 1998).

Gli steroli partecipano alla fisiologia delle cellule degli eucarioti. Oltre ad avere la funzione
come lipidi nelle membrane, gli steroli costituiscono ormoni che regolano la crescita, la
riproduzione e altri processi. Tali funzioni cosi diversificate sono possibili anche grazie alle
modificazioni nel numero e nella posizione delle catene laterali alchiliche, legami doppi e
gruppi funzionali.

La concentrazione degli steroli pud variare in funzione dall'ambiente deposizionale ed
essere inferiore 0 maggiore di quella degli opanoidi.

La deidratazione e la riduzione degli steroli durante la diagenesi produce sterani liberi.
Molti di questi componenti sono incorporati inizialmente nel kerogene e vengono
successivamente rilasciati come opani e sterani durante la catagenesi (Mycke et al., 1987;
Sinninghe Damsté & de Leeuw, 1990).
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Fig. 5.5 — Frazione degli acidi grassi rilevata nei campioni di Punta Grohmann, la presenza di insaturazioni (Cis:1, Cis:1,
Cis:2) indica micriti indotte da batteri e/o cianobatteri.
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Fig. 5.6 — Frazione degli opani rilevata nei campioni di Punta Grohmann, la presenza e la distribuzione di questi
composti organici indica la presenza di batteri e/o cianobatteri nelle micriti studiate.
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Fig. 5.7 — Cromatogramma parziale degli idrocarburi neutri che mostra la frazione degli sterani (a sinistra) nei campioni
di Punta Grohmann. A destra sono riportate le formule di struttura di tre sterani a catena corta (Co;, Co3, Csq), i quali
sono considerati possibili biomarker di batteri metilotrofici (Hong et al., 2011).

Nella frazione neutra appartenete alle micriti di Alpe di Specie sono stati ritrovati, oltre ad
una serie completa di n-alcani, anche alcuni composti specifici come crocetano e
gammacerano, indicativi di ambienti riducenti (fig. 5.8). Il crocetano, un isoprenoide
irregolare formato da 20 atomi di carbonio, viene spesso rilevato in presenza di batteri
eterotrofi come i batteri solfo riducenti (SRB). Questi batteri sono spesso associati a
batteri metanotrofi in veri e propri consorzi. Questo fatto & corroborato dal ritrovamento
del crocetano in sedimenti precipitati in presenza di gas idrati insieme a biomarker
indicanti ossidazione anaerobica del metano (Maslen et al., 2009; Peters et al., 2005b).

Il crocetano non € facilmente osservabile in quanto esso coeluisce con il fitano (Robson &
Rowland, 1993) ma esso pud essere separato utilizzando una colonna capillare con
temperatura impostata isotermicamente a 170°C in presenza di squalano e con idrogeno
come fase mobile (Thiel et al., 1999).

Il gammacerano puo essere utilizzato per valutare la stratificazione della colonna d'acqua,
dovuta a fattori come salinita crescente e gradiente termico, in ambienti deposizionali

marini € non marini (Sinninghe Damsté et al., 1995; Peters et al., 2005b). Diversi studi
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sono stati effettuati per registrare la salinita delle acque durante la fase di deposizione di
carbonati. L'indice del Gammacerano (GI), calcolato come rapporto tra la concentrazione
assoluta del gammacerano su la somma delle concentrazioni di gammacerano e opano, &
uno dei parametri utilizzati in letteratura per la caratterizzazione della salinita nelle rocce
serbatoio (Peters et al., 2005b). Questo parametro, applicato da Mann et al. (1987) in
rocce serbatoio dell’Angola e successivamente applicato da Chen & Summons (2001) in
rocce carbonatiche terziarie affioranti in Cina, ha permesso di scoprire la correlazione tra
alti indici del gammacerano ed ambienti ipersalini. Al contrario, un basso indice del
gammacerano implicherebbe condizioni marine normali (Peters et al., 2005b). Nei nostri
campioni il gammacerano risulta avere sempre valori molto bassi e soprattutto inferiori
rispetto al rapporto pristano/fitano, indicando condizioni di salinita normali. Il
gammacerano €& anche abbondante in alcuni oli provenienti da rocce sorgenti
carbonatiche-evaporitiche (Moldowan et al, 1985; Mello et al., 1988; Moldowan et al.,
1991), cio indica la possibilita di ritrovare questo biomarker in alte concentrazioni anche in
condizioni marine stressate.

Nelle micriti di Alpe di Specie il rapporto tra il pristano ed il fitano & di poco inferiore ad 1
(Pr/Ph=0,89), esso supporta lipotesi di precipitazione della micrite in microambienti
riducenti, probabilmente dovuti alla grande quantita di materia organica in

decomposizione.

Pr Ph

Cr
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Fig. 5.8 — Cromatogramma parziale della frazione neutra effettuato sui campioni di Alpe di Specie. Si possono notare
due composti, il pristano ed il fitano, indicati rispettivamente dalla sigla Pr e Ph, il cui rapporto € inferiore ad 1. Altri
composti presenti sono il Crocetano, Cr, ed il Gammacerano, G. Tutti questi dati indicano deposizione della micrite in
condizioni riducenti.
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Fig. 5.9 — Cromatogramma della frazione polare delle micriti di Alpe di Specie. Con le frecce sono indicati gli acidi
carbossilici C;7 in configurazione iso ed anteiso. Con tempi di ritenzione tra i 40 ed i 50 minuti sono stati riconosciuti
alcoli ad alto peso molecolare (pallini neri). Entrambi i composti organici indicano la presenza di batteri solforiducenti.

La presenza di batteri solforiducenti viene anche confermata dai composti identificati nella
frazione polare estratta dalle micriti di Alpe di Specie. Sono stati riconosciuti acidi grassi in
configurazione iso ed anteiso Ci7 e alcoli ad alto peso molecolare (fig. 5.9). I batteri solfo
riducenti sono solitamente ritrovati in consorzio con batteri metanotrofi e concorrono alla
degradazione della materia organica inducendo la precipitazione di micrite autigena,
spesso sotto forma di piccoli grumi. Heindel et al. (2010) hanno sostenuto che in
microbialiti recenti, presenti in ambienti di barriera corallina a Tahiti, le micriti
predominanti fossero composte da piccoli peloidi con aspetto grumoso organizzati in
bande scure che dominavano le biocostruzioni. Le analisi biomolecolari effettuate su
queste bande scure hanno confermato la presenza di comunita di batteri/archeobatteri che

degradando la materia organica presente favoriscono la precipitazione del carbonato di
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calcio. Questi risultati hanno legato la tessitura della micrite peloidale/grumosa all’azione
di batteri come i solforiducenti (SRB) (Heindel et al., 2010).

5.5 - DISTRIBUZIONE DELLE TERRE RARE (REE)

Alcuni campioni, non contaminati da componente silicoclastica, sono stati analizzati tramite
Inductively Coupled Plasma - Mass Spectrometry (ICP-MS). Questa analisi ha fornito
elementi utili per la caratterizzazione dell'ambiente deposizionale. Tutti i dati sono stati
normalizzati allo standard MUQ (Mud from Queensland) e i valori sono riportati nelle
tabelle A.3 e A.4 presenti in Appendice.

I pattern delle REE dei campioni di Punta Grohmann presentano una distribuzione di tipo
marino, con la presenza di una anomalia positiva del La e di una anomalia molto negativa
del Praseodimio. Inoltre presentano una forte anomalia positiva dell’Ittrio e mostrano un
relativo arricchimento in terre rare pesanti (fig. 5.10). Questo andamento indica
deposizione in acque marine ben ossigenate. Il dato € confermato dal rapporto (Nd/Yb)sn,

con valore medio di 0,73+0,1, che indica condizioni prettamente marine.
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Fig. 5.10 — Pattern di distribuzione delle REE nelle micriti di Punta Grohmann. Sono ben evidenti alcune anomalie
significative come quelle del La, del Ce e del Pr ed una forte anomalia dell’Y presente nei campioni analizzati.

I pattern dei campioni di Alpe di Specie mostrano anch’essi una distribuzione di tipo

marino ma con un andamento piu lineare, le anomalie sono quasi nulle, eccetto una
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minima variazione del Cerio e dell'Ittrio. Questo andamento riflette delle condizioni meno
ossigenate e piu riducenti (fig. 5.11). Il rapporto medio (Nd/Yb)s,, che indica

I'impoverimento in terre rare leggere, si attesta su valori di 0,80+0, 1.
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Fig. 5.11 — Pattern della distribuzione delle REE nelle micriti di Alpe di Specie. E possibile notare come I'andamento dei

pattern sia piu piatto rispetto alla figura precedente. Sono presenti comunque alcune anomalie, come quella del Ce e
dell’y.

L'ambiente deposizionale delle micriti pud essere indagato anche mediante il calcolo del

rapporto Y/Ho e il suo raffronto con I'arricchimento in Terre Rare Leggere (fig. 5.12).
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Fig. 5.12 - Grafico della variazione del rapporto Y/Ho in funzione dellarricchimento in Terre Rare Leggere nelle micriti
di Punta Grohmann e di Alpe di Specie.
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In Figura 5.12 si pud notare che la distribuzione delle micriti di Punta Grohmann mostra
un rapporto Y/Ho di tipo supercondritico con valori compresi tra 45 e 62. Questo dato,
associato allimpoverimento in terre rare leggere mostrato dal rapporto (Nd/Yb)s,<1, €
indicativo di condizioni deposizionali di tipo marino come indicato da Bau & Dulski (1996).
Similmente le micriti di Alpe di Specie mostrano una distribuzione affine anche se con
valori piu bassi del rapporto Y/Ho e compresi tra 40 e 52.

Nella figura 5.13 sono state calcolate le anomalie del Ce e del La per le micriti analizzate.
Il metodo di calcolo & stato riportato da Lawrence et al. (2006) per lo studio di corsi
d’acqua presenti nella regione del Queensland. Gli autori suggeriscono il raffronto tra due
diversi algoritmi (uno lineare e l'altro geometrico) per la valutazione delle anomalie se
sono presenti variazioni tali da influenzarne il calcolo. Nel presente studio, al fine di
ottenere una corretta valutazione, gli algoritmi sono stati modificati utilizzando gli elementi
prossimali non affetti da anomalie. Gli algoritmi di calcolo modificati sono stati riportati in
Appendice (Tabella A.5 e note relative).

Inoltre i dati ottenuti sono stati confrontati con valori tratti da letteratura (Bolhar et al.,
2004) di sedimenti affini depositatesi nel tempo geologico: le Banded Iron Formation, Le

stromatoliti devoniane della Formazione di Campbellrand e una media di microbialiti

oloceniche.
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Fig. 5.13 — Grafico delle anomale del La e del Ce nelle micriti di Punta Grohmann e di Alpe di Specie. I dati sono stati
confrontati con esempi di letteratura tratti da Bolhar et al., 2004.
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Nella figura 5.13 € possibile osservare come tutti i campioni ricadano nel campo
dellanomalia negativa del Ce e di quella positiva del La. Il loro comportamento
geochimico, coerente con i campioni di letteratura plottati nel grafico, mostra una origine
deposizionale di tipo chiaramente marino.

In conclusione I'analisi della distribuzione delle Terre Rare ha evidenziato una origine
marina delle micriti presenti nei campioni analizzati seppure con alcune differenze
nell'lambiente di precipitazione. I parametri geochimici hanno rilevato che le micriti di
Punta Grohmann si sono depositate in un ambiente ossidante, come evidenziato dalla
presenza di biomarker cianobatterici, mentre le micriti di Alpe di Specie si sono depositate
in un ambiente riducente. Questo ultimo dato & concorde con le analisi biochimiche sulle
micriti del Carnico superiore che mostrano la presenza di microambienti riducenti e il
successivo sviluppo di associazioni batteriche che hanno indotto la precipitazione del

carbonato di calcio.
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6. CONCLUSIONI

Questa ricerca ha riguardato la caratterizzazione biogeochimica dei carbonati
microbialitici/scheletrici di eta ladinico-carnica (Triassico medio-superiore) affioranti a
Punta Grohmann (Sassolungo) e Alpe di Specie (Prato Piazza) nelle Dolomiti.

Le osservazioni micromorfologiche e il conteggio quantitativo delle componenti
carbonatiche hanno messo in evidenza una netta differenza tra le microfacies delle due

successioni.

I carbonati di Punta Grohmann sono prevalentemente costituiti da micriti di tipo
microbialitico a tessitura stromatolitica e subordinatamente trombolitica. I pochi metazoi
presenti, generalmente poriferi a scheletro carbonatico supplementare possono essere
stabilizzati da microproblematici, come Tubiphytes sp. Sono presenti grandi comunita di

talli di Cladogirvanella cipitensis e Girvanella sp., che svolgono funzioni di intrappolatori.

I carbonati di Alpe di Specie formano piccole comunita recifali (patch reef), a grande
diversita biologica, in cui € bene identificabile una impalcatura primaria di metazoi. Queste
biocostruzioni, che hanno dimensioni metriche, sono costituite prevalentemente da
poriferi, esacoralli ed alghe rosse. Subordinatamente sono presenti anche alghe verdi,
briozoi e rari microorganismi problematici.

La maggior parte delle micriti hanno tessitura trombolitica organizzata in grumi peloidali.

Il diverso rapporto in volume tra microbialiti e metazoi scheletrici nelle due successioni,
potrebbe registrare il risultato della competizione tra le comunita scheletriche e quelle
microbiche per l'occupazione delle nicchie ecologiche disponibili dopo la grande crisi
permo-triassica. Tale variazione potrebbe anche riflettere la conquista evolutiva da parte

degli esacoralli dell'ambiente recifale.

Le osservazioni micro-nanomorfologiche in microscopia elettronica e le analisi EDX hanno
evidenziato una diversa preservazione delle microbialiti delle due aree studiate. I campioni
di Alpe di Specie sono piu preservati rispetto a quelli di Punta Grohmann, i quali mostrano

una lieve e generale diagenesi aggradante (microspariti).
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Comunita batteriche e/o cianobatteriche filamentose, con diametro di circa 5 micron e
lunghezza di alcune decine di micron, sono associate a due tipi di automicrite, una
costituita da microcristalli depositati sulla parete cellulare (sito di nucleazione) e da grani
eterogenei intrappolati, I'altra depositata nell’'ambiente circostante via variazioni del pH

causate da processi metabolici.

Lo studio delle micriti & stato effettuato analizzando la materia organica fossile che ha
permesso la distinzione tra micriti autoctone (microbialiti stromatolitiche e trombolitiche) e
alloctone (micriti detritiche). La presenza e la distribuzione nelle micriti dei composti
organici € stata determinata in epifluorescenza UV. L'alta fluorescenza delle micriti
autoctone deriva da resti di sostanze organiche sintetizzate dalle comunita microbiche, la
micrite alloctona, debolmente fluorescente, dimostra un basso contenuto di materia

organica e probabilmente deriva da fango carbonatico trasportato.

Le analisi biogeochimiche effettuate sulle automicriti hanno fornito delle importanti
informazioni sui processi metabolici e sulle condizioni fisico-chimiche che hanno indotto la
precipitazione di questi carbonati.

L'analisi del Carbonio Organico Totale ha evidenziato una notevole presenza di tale
elemento con valori di circa 2,00% per i campioni di Alpe di Specie e dell’1,00% per quelli
di Punta Grohmann.

Le analisi in Spettrofotometria in Trasformata di Fourier hanno permesso la
caratterizzazione chimica globale della materia organica e la valutazione della sua maturita
termica mediante le misurazioni di parametri geochimici come i fattori A e C. Tutti i
campioni sono inclusi nell'area della catagenesi a testimonianza di una buona
preservazione generale della materia organica fossile. Questi parametri confermano le
osservazioni al SEM-EDS riguardante I'ottima preservazione dei carbonati di Alpe di Specie
rispetto a quelli di Punta Grohmann.

L'analisi molecolare in Gas Cromatografia e Spettrometria di Massa ha permesso il
riconoscimento dei gruppi di microrganismi che hanno indotto la precipitazione della
micrite. Nelle automicriti di Punta Grohmann sono stati rilevati una serie estesa di n-alcani
saturi ed insaturi, con prevalenza di catene con numero pari di atomi di carbonio rispetto
alle dispari; sono stati rilevati acidi carbossilici mono e di-insaturi ed opani con catene di

lunghezza da C,; a GCs;. Tutti questi composti molecolari sono interpretabili come

129



biomarker di cianobatteri. Sono stati individuati altri composti molecolari, come
metilsterani a catena corta, indicanti la presenza di comunita metilotrofiche che
degradavano la materia organica in condizioni aerobiche.

L'analisi molecolare, il rapporto pristano/fitano maggiore di uno e la distribuzione delle
Terre Rare implicano una deposizione in ambiente marino aerobico come ad esempio il
margine di scarpata. Questi dati avvalorano il modello proposto da Russo et al. nel 1997
secondo il quale questi blocchi carbonatici, staccatisi dal margine biocostruito della
piattaforma, finivano nel bacino dove venivano successivamente ricoperti da sedimenti fini
(fig. 6.1).
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Fig. 6.1 — Modello di progradazione delle piattaforme carbonatiche cassiane con lo sviluppo di blocchi carbonatici,
chiamati Cipit Boulders, inglobati in sedimenti fini nel bacino dopo essersi staccati dal margine di piattaforma (immagine
modificata da Russo et al., 1997).

Nelle automicriti di Alpe di Specie, sono stati individuati biomarker di batteri solfo-
riducenti, come acidi carbossilici C;; ed alcoli nella frazione polare. Queste molecole in
associazione a composti come il crocetano ed il gammacerano, possono essere interpretati
come biomarker di Archea metanotrofici e batteri solfo-riducenti. Questi consorzi di
microrganismi procarioti vivono in condizioni anaerobiche e sono molto efficienti nella
degradazione della materia organica fossile.

La genesi della micrite peloidale, come €& ipotizzabile dai risultati biochimici ottenuti,
sembra essere correlata con microambienti di tipo riducente ricchi in materia organica che

favorivano lo sviluppo di comunita anaerobiche. In tali ambienti queste comunita
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inducevano la precipitazione di micriti a tessitura trombolitica tramite processi di

ossidazione anaerobica del metano (fig. 6.2). Questo processo metabolico pud essere

sintetizzato dalla seguente reazione chimica:
AOM : CH4 + SO4* — HCO5 + HS + H,0

Fig. 6.2 — Modello deposizionale dei patch reef di Alpe di Specie (modificato da Russo et al., 1991) che prevede un
rapido seppellimento in detriti silicoclastico-carbonatici delle piccole biocostruzioni carniche.

I dati convergono nel confermare la grande importanza carbonatogenetica delle comunita
microbiche. Queste comunita non solo hanno creato le condizioni chimiche necessarie alla
precipitazione indotta di grandi volumi di carbonato di calcio, ma mediante la
cementazione sindeposizionale che caratterizza le automicriti, hanno stabilizzato questi
ingenti corpi carbonatici.

Le comunita microbiche hanno indotto la precipitazione di enormi quantita di micrite
controllando le geometrie deposizionali della piattaforma cassiana di Punta Grohmann
anche in assenza di impalcature scheletriche primarie. Nei patch reef di Alpe di Specie le
microbialiti, seppur subordinate ai metazoi scheletrici, hanno svolto un importante ruolo di
intrappolatori/leganti stabilizzando le biocostruzioni.

In conclusione i dati biomolecolari hanno evidenziato due meccanismi metabolici differenti
per la precipitazione delle automicriti di Punta Grohmann e Alpe di Specie. Nel primo caso

la carbonatogenesi delle croste stromatolitiche sarebbe indotta da batteri/cianobatteri in
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condizioni prevalentemente aerobiche indipendentemente dalla presenza di materia
organica. Nel secondo caso le automicriti trombolitiche sarebbero indotte da comunita di

batteri/archeobatteri in condizioni anaerobiche con presenza di materia organica.
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APPENDICE

TAB. A.1 - Valori delle percentuali di TOC calcolati sui campioni studiati.

Sample mg(1) %TC (1) mg(2) %TC (2) | %TC (Avg) | _St.Dev. %TIC %TOC
S/15 16,86 11,42 16,87 11,30 11,36 0,08 9,83 1,53
SC2/1 17,11 10,44 17,70 10,35 10,40 0,06 8,58 1,82
S/14 15,75 11,63 15,25 11,53 11,58 0,07 9,04 2,54
S/3 15,52 11,94 16,15 11,95 11,95 0,01 9,60 2,35
S1/1 15,56 11,70 15,63 11,73 11,72 0,02 9,59 2,13
S/L 15,58 11,35 15,94 11,31 11,33 0,03 9,45 1,88
S1/11 15,50 11,60 15,21 11,15 11,38 0,32 9,40 1,98
U1 13,60 11,24 13,55 11,00 11,12 0,17 9,67 1,45
Ulb 15,20 8,33 15,50 9,39 8,86 0,75 8,22 0,64
U2 10,33 10,37 10,31 10,55 10,46 0,13 9,57 0,89
U2b 12,55 10,00 12,79 10,05 10,03 0,04 9,59 0,44
U3 13,66 11,33 13,87 11,43 11,38 0,07 9,99 1,39
U4 16,00 10,99 16,09 10,76 10,88 0,16 9,58 1,30
U5 14,54 10,78 15,00 11,00 10,89 0,16 9,67 1,22

TAB. A.2 - Tempi di ritenzione (min) ed ampiezza dei picchi (Mcounts) dei composti alifatici nei cromatogrammi relativi
alle sezioni Punta Grohmann ed Alpe di Specie.

Componente nC14 | nC15 [ nC16 | nC17 | nC18 | nC19 [ nC20 | nC21 | nC22 | nC23 | nC24 | nC25 | nC26 | nC27 | nC28 | nC29 | nC30 | nC31 | nC32

Tempo di ritenzione (min) | 18,43 | 20,56 | 22,57 | 24,69 | 26,55 | 28,51 | 30,25 | 32 | 33,63 | 35,96 | 36,8 | 38,31 | 39,75 | 41,28 | 42,95 | 44,86 | 47,04 | 49,64 | 52,76

U1A 0,116 | 0,1 | 1,885 | 0,064 | 1,207 | 0,078 | 0,2 | 0,06 | 0,056 | 0,069 | 0,34 | 0,088 | 0,549 | 0,037 | 0,245 | 0,038 | 0,056 | 0,03 | 0,033

u2s 0,331 | 0,263 | 2,876 | 0,127 | 1,432 | 0,05 | 0,769 | 0,140 | 1,28 | 0,085 | 0,614 | 0,184 | 0,654 | 0,147 | 0,885 | 0,089 | 0,224 | 0,069 | 0,178
uz2m 0,002 | 0,01 | 0,158 | 0,347 | 0,326 0 0,765 | 0,104 | 0,101 0 0,017 | 01 | 0,153 0 0,169 0 0 0 0

u3s 0,094 | 0,151 | 1,607 | 0,148 | 2,447 | 0,392 | 1,31 | 0,883 | 3,113 | 2,068 | 0,912 | 1,43 | 5,76 | 0,575 | 2,029 | 0,284 | 0,643 | 0,238 | 0,139

ua 0,003 0 0,33 0 0,658 0 0,165 0 0,196 0 0,045 | 0,245 0 0,28 0 0 0 0,76 | 0,054

us 0,321 | 0,265 | 2,866 | 0,137 | 1,232 | 0,15 | 0,769 | 0,130 | 1,28 | 0,785 | 0,614 | 0,384 | 0,654 | 0,147 | 0,085 | 0,089 | 0,274 | 0,069 | 0,078

s 0,044 | 0,131 | 1,507 | 0,248 | 2,243 | 0,25 | 1,31 | 0,183 | 3,113 | 2,468 | 0,512 | 0,47 | 5,76 | 0,75 | 2,259 | 0,840 | 0,430 | 0,380 | 0,19

s1 0,176 | 0,1 | 1,685 | 0,064 | 1,207 | 0,048 | 02 | 0,16 | 0,056 | 0,069 | 0,34 | 0,088 | 0,549 | 0,137 | 0,245 | 0,038 | 0,056 | 0,03 | 0,033

s1-1 0,006 | 0,321 0 0,514 0 0,105 0 1,28 | 0,085 | 0,614 | 0,184 | 0,654 | 0,147 | 0,885 | 0,089 | 0,224 | 0,069 | 0,178 | 0,56

s3 0,116 | 0,2 | 1,885 | 0,064 | 1,207 | 0,078 | 0,2 | 0,06 | 0,056 | 0,069 | 0,34 | 0,088 | 0,549 | 0,037 | 0,245 | 0,038 | 0,056 | 0,03 | 0,033

SL 0,045 | 0,022 | 0,11 | 1,885 | 0,064 | 1,207 | 0,078 | 0,2 | 0,06 | 0,056 | 0,069 | 0,34 | 0,088 | 0,549 | 0,037 | 0,259 | 0,840 | 0,430 | 0,380

SC2-1 0,052 | 0,11 | 0,138 | 0,377 | 0,396 | 0,05 | 0,65 | 0,14 | 0,11 06 | 007 | 014 |0,153 | 0,03 | 0,69 04 | 034 | 002 | 0,09
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TAB. A.3 - Valori REE+Y rilevati nei campioni studiati, riportati insieme ai piti comuni standard per la normalizzazione (i valori sono espressi in ppm).

Campioni | Sc45 | La139 | Ce140 | Pri41 | Nd142 | Sm152 | Eu153 | Gd158 | Th159 | Dy164 | Y89 | Ho165 | Er166 |Tm169 | Yb174 | Lu175 | Th232
U1A 2,72 1,11 | 167 | 020 | 0,95 0,19 | 0,05 0,26 004 | 024 |365]| 006 | 018 | 0,03 | 0,17 | 0,03 | 0,11
u2s 6,97 428 | 872 | 075 | 4,14 082 | 0,22 0,98 013 | 079 | 743 | 0,16 | 046 | 0,06 | 041 | 007 | 0,70
U2M 6,39 599 | 13,86 | 1,21 | 7,29 1,46 | 0,40 1,78 024 | 1,40 |1476| 028 | 085 | 0,11 | 0,74 | 0,12 | 0,27
us 4,71 2,65 | 500 | 047 | 2,57 0,53 | 0,15 0,72 0,10 | 064 | 856 | 0,15 | 046 | 0,07 | 043 | 0,07 | 0,19
U4 5,89 4,68 | 10,27 | 0,90 | 5,27 1,07 | 0,30 1,36 019 | 1,12 |11,30] 0,23 | 069 | 0,09 | 059 | 0,09 | 0,23
us 2,92 085 | 1,15 | 0,13 | 0,68 0,14 | 0,04 0,18 003 | 017 | 240 | 0,04 | 0412 | 0,02 | 0,10 | 0,02 | 0,06
s 2,84 065 | 061 | 0,09 | 0,30 0,05 | 0,02 0,07 001 | 006 | 080 | 002 | 004 | 001 | 004 | 001 | 0,05
s1 3,69 2,08 | 3,20 | 0,40 1,93 039 | 0,11 0,48 007 | 043 | 429 | 0,09 | 028 | 0,04 | 026 | 0,04 | 0,20
S1-1 3,96 305 | 481 | 056 | 291 061 | 0,16 0,76 011 | 070 | 650 | 0,15 | 045 | 0,06 | 039 | 0,06 | 0,29
s3 3,39 1,45 | 253 | 0,29 1,38 027 | 0,07 0,31 004 | 027 | 230 | 005 | 016 | 0,02 | 0,14 | 002 | 0,17
SL 6,26 453 | 856 | 086 | 4,71 099 | 0,25 1,15 016 | 098 | 795 | 0,19 | 058 | 0,08 | 0550 | 0,08 | 0,69
SC2-1 6,75 14,89 | 1749 | 1,28 | 6,75 1,40 | 0,51 1,79 025 | 1,67 |2467| 039 | 1,26 | 0,17 | 1,11 | 0,19 | 0,72
CR1 5,18 1,73 | 2,27 | 0,29 1,34 028 | 0,08 0,36 005 | 034 | 460 | 008 | 023 | 0,03 | 020 | 0,03 | 0,08
PAAS ppm | 38,20 | 79,60 | 8,83 | 33,90 | 555 | 1,08 | 466 | 0,77 | 468 |27,00| 099 | 2,85 | 041 | 2,82 | 0,43 -
Ccrust ppm | 30,00 | 60,00 | 6,70 | 27,00 | 530 | 1,30 | 4,00 | 0,65 | 3,80 - 0,80 | 2,10 | 0,30 | 2,00 | 0,35 -
MUQ |ppb/1000| 32,51 | 71,09 | 846 | 3291 | 688 | 1,57 | 636 | 099 | 589 |31,85| 1,22 | 3,37 | 0,51 | 3,25 | 0,49 -
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TAB. A.4 — Valori REE+Y rilevati nei campioni studiati e normalizzati allo standard MUQ.

La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Th Dy Y Ho Er Tm Yb Lu
U1A 0,034 | 0024 | 0,024 | 0,029 | 0,028 | 0,035 0,040 | 0,039 | 0040 | 0,115 | 0,049 | 0,053 | 0,055 | 0,052 | 0,063
u2s 0,132 | 0,123 | 0,088 | 0,126 | 0,119 | 0,143 0,154 | 0,135 | 0,134 | 0,233 | 0,130 | 0,136 | 0,125 | 0,126 | 0,133
u2M 0,184 | 0,195 | 0,143 | 0,222 | 0,212 | 0254 | 00280 | 0245 | 0,237 | 0464 | 0,228 | 0,253 | 0,222 | 0,228 | 0,241

us 0,081 | 0,070 | 0,055 | 0,078 | 0,078 | 0,093 0,113 0,102 | 0,109 | 0,269 | 0,121 | 0,137 | 0,130 | 0,133 | 0,151

U4 0,144 | 0,144 | 0,107 | 0,160 | 0,156 | 0,193 0214 | 0,19 | 0,190 | 0,355 | 0,187 | 0,204 | 0,182 | 0,182 | 0,192

us 0,026 | 0,016 | 0,016 | 0,021 0,020 | 0,024 | 0,028 | 0,026 | 0,028 | 0,075 | 0,032 | 0,036 | 0,033 | 0,030 | 0,033

s 0,020 | 0,009 | 0,010 | 0,009 | 0,008 | 0,012 0,011 0,012 | 0,011 | 0,025 | 0,013 | 0,013 | 0,015 | 0,012 | 0,018

s1 0,064 | 0045 | 0,047 | 0,059 | 0,057 | 0,068 | 0,075 0,074 | 0,073 | 0,135 | 0,076 | 0,082 | 0,080 | 0,079 | 0,082
S1-1 0,094 | 0068 | 0,066 | 0,088 | 0,089 | 0,102 0,120 | 0,114 | 0,119 | 0,204 | 0,121 | 0,135 | 0,121 | 0,121 | 0,129
s3 0,045 | 0036 | 0,034 | 0,042 | 0,039 | 0044 | 0049 | 0,045 | 0,045 | 0,072 | 0,044 | 0,047 | 0,043 | 0,042 | 0,050

SL 0,139 | 0,120 | 0,102 | 0,143 0,145 | 0,160 | 0,181 0,165 | 0,167 | 0,250 | 0,158 | 0,173 | 0,156 | 0,155 | 0,159
SC2-1 0458 | 00246 | 0,152 | 0,205 | 0,203 | 0,322 0,282 | 0250 | 0284 | 0,774 | 0,316 | 0,374 | 0,341 | 0,341 | 0,381
CR1 0,053 | 0,032 | 0,034 | 0,041 0,041 | 0048 | 0,056 | 0,054 | 0,058 | 0,144 | 0,062 | 0,068 | 0,066 | 0,063 | 0,066
MEDIA PG 0,100 | 0,087 | 0,068 | 0,094 | 0,092 | 0,115 0,123 0,111 | 0,115 | 0,240 | 0,118 | 0,132 | 0,121 | 0,120 | 0,131
MEDIA AS 0,072 | 0055 | 0,052 | 0,068 | 0,067 | 0077 | 0087 | 0,082 | 0,08 | 0,137 | 0,082 | 0,090 | 0,083 | 0,082 | 0,088
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Tab. A.5 — Valori delle anomalie del La e del Ce nei campioni normalizzati allo standard MUQ.

Campioni La, Ce, Pr, Nd, Sm, (La/La¥*)g, (Ce/Ce¥*)g,
U1A 0,034 0,024 0,024 0,029 0,028 1,415 0,780
u2s 0,132 0,123 0,088 0,126 0,119 1,415 0,927
uzMm 0,184 0,195 0,143 0,222 0,212 1,129 0,842

u3 0,081 0,070 0,055 0,078 0,078 1,434 0,897
u4 0,144 0,144 0,107 0,160 0,156 1,240 0,879
us 0,026 0,016 0,016 0,021 0,020 1,636 0,782
S 0,020 0,009 0,010 0,009 0,008 1,904 0,802
S1 0,064 0,045 0,047 0,059 0,057 1,325 0,746
S1-1 0,094 0,068 0,066 0,088 0,089 1,371 0,770
S3 0,045 0,036 0,034 0,042 0,039 1,297 0,794
SL 0,139 0,120 0,102 0,143 0,145 1,280 0,849
SC2-1 0,458 0,246 0,152 0,205 0,203 2,912 1,189
CR1 0,053 0,032 0,034 0,041 0,041 1,541 0,785

Note alla Tabella A.5 — Algoritmi di calcolo per le anomalie del La e del Ce (Lawrence et al., 2006).

Metodo lineare (Lawrence et al., 2006):
Lan*= Pr, + 2 x (Pr, — Nd,)
Cen*= Pr, + (Pr, — Ndp)

Metodo geometrico (Lawrence et al., 2006):
Lan*= Pry X (Prn /Ndy)?
Cen*= Pry x (Pr, /Ndp)

Metodo applicato (qguesto studio):
Lan*= Pr, + 2 x (Pr, — Ndy)
Cen*= (2 x Ndn — Smy)
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