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RIASSUNTO 

La Formazione delle Arenarie del Cervarola (Aquitaniano-Burdigaliano) affiorante nell’Appennino 

settentrionale si è deposta all’interno di un’avanfossa, allungata NW-SE, sviluppatasi al fronte del 

prisma orogenetico appenninico. Questa successione sedimentaria torbiditica ha registrato, allo 

stesso modo con quanto osservato in altre avanfosse dell’Appennino, la progressiva chiusura del 

bacino dovuta alla propagazione dei fronti di accavallamento verso NE. Questo processo ha 

prodotto un’avanfossa di tipo complesso caratterizzata da alti strutturali sin-deposizionali e 

depocentri che hanno fortemente influenzato la distribuzione latero-verticale delle facies 

torbiditiche. Lo scopo principale di questo lavoro è stato proprio quello di descrivere e di discutere 

l’influenza della tettonica sui processi sedimentari. Per questo motivo è stata effettuata una 

stratigrafia fisica ad altissima risoluzione tramite la misurazione, strato a strato, di circa 2000m di 

successione sedimentaria suddivisi in 10 sezioni stratigrafiche localizzate tra la Val Secchia 

(provincia di Reggio-Emilia) e la Val Scoltenna (provincia di Modena).  

Sulla base delle associazioni di facies descritte nelle diverse sezioni stratigrafiche è stato possibile 

proporre uno schema di facies specifico per i depositi studiati e di ricostruire un modello evolutivo 

del bacino sedimentario delle Arenarie del Cervarola. 

La distribuzione latero-verticale delle facies, il modello evolutivo ricostruito e le analogie con altri 

depositi di avanfossa dell’Appennino settentrionale, come la Formazione Marnoso-arenacea, hanno 

permesso di determinare che il bacino del Cervarola, in quest’area, era un’avanfossa altamente 

confinata e controllata da un’intensa attività tettonica. 

Le più importanti evidenze a supporto di questa ipotesi sono: 

1) l’aumento verso l’alto, nella successione stratigrafica studiata (spessa circa 1000m), del rapporto 

arenaria/pelite, della granulometria e delle tracce fossili del tipo Ophiomorpha, a testimonianza del 

progressivo restringimento e sollevamento del bacino. 

2) la presenza, nella parte alta della successione stratigrafica, di strati massivi in arenaria grossolana 

caratterizzati, al tetto, da strutture trattive tipo megaripples che passano sottocorrente a strati di 

arenaria medio-fine caratterizzati da facies da riflessione e ponding. Questo facies tract viene 

interpretato come relazionato alla brusca decelerazione di flussi bipartiti. Tale fenomeno 

favorirebbe processi di “decoupling”, cioè di separazione tra le parte densa e turbolenta, con la 

conseguente deposizione della porzione densa del flusso e il bypass di quella turbolenta. 



3) fenomeni di riflessione e ponding che influenzano soprattutto la porzione turbolenta dei flussi. 

Tali fenomeni sono legati alla presenza di strutture tettoniche sviluppate parallelamente e 

perpendicolarmente all’asse del bacino (vedasi ad esempio la linea di Pievepelago). 

4) presenza di livelli caotici intraformazionali costituiti da porzioni altamente deformate di 

successione fine indicanti un’attività tettonica sin-sedimentaria in grado di destabilizzare i margini 

del bacino. La presenza di tali unità aumenta verso la parte della successione sedimentaria (vedasi 

anche punti 1 e 2) 

5) l’evidente variazione laterale di facies tra gli alti morfologici intrabacinali, caratterizzati da strati 

sottili in arenaria fine, e le aree depocentrali caratterizzate da strati da spessi a molto spessi in 

arenaria massiva media e grossolana - molto grossolana. 

6) l’abbondante presenza di superfici di amalgamazioni, strutture da impatto e “mud draped scours” 

legate a brusche decelerazioni dei flussi torbiditici indotte da un confinamento tettonico e da 

irregolarità morfologiche del bacino. 

In conclusione, la Successione delle Arenarie del Monte Cervarola presenta, nell’area studiata, una 

sequenza di facies simile a quella esposta da altre avanfosse tettonicamente controllate come, ad 

esempio, la Formazione Marnoso-arenacea (Italia settentrionale) e le Arenarie di Annot (Francia 

meridionale). L’associazione di facies esposta mostra come il progressivo spostamento verso 

l’avanpaese dei principali fronti di accavallamento e delle strutture trasversali fosse in grado di 

produrre una segmentazione dell’avanfossa in grado di influenzare fortemente la deposizione dei 

flussi torbiditici. 

   

    



ABSTRACT 

The Cervarola Sandstones Formation (CSF), Aquitanian-Burdigalian in age, was deposited in an 

elongate, NW-stretched foredeep basin formed in front of the growing Northern Apennines 

orogenic wedge. The stratigraphic succession of the CSF, in the same way of other Apennine 

foredeep deposits, records the progressive closure of the basin due to the propagation of thrust 

fronts toward north-east, i.e. toward the outer and shallower foreland ramp. This process produce a 

complex foredeep characterized by synsedimentary structural highs and depocenters that can 

strongly influence the lateral and vertical turbidite facies distribution. Of consequence the main aim 

of this work is to describe and discuss this influence on the basis of a new high-resolution 

stratigraphic framework performed by measuring ten stratigraphic logs, for a total thickness of 

about 2000m, between the Secchia and Scoltenna Valleys (30km apart). In particular, the 

relationship between the turbidite sedimentation and the ongoing tectonic activity during the 

foredeep evolution has been describe through various stratigraphic cross sections oriented parallel 

and perpendicular to the main tectonic structures.  

On the basis of the high resolution physical stratigraphy of the studied succession, we propose a 

facies tract and an evolutionary model for the Cervarola Sandstones in the studied area.    

Thanks to these results and the analogies with others foredeep deposits of the northern Apennines, 

such as the Marnoso-arenacea Formation, the Cervarola basin has been interpreted as a highly 

confined foredeep controlled by an intense synsedimentary tectonic activity.  

The most important evidences supporting this hypothesis are: 

1) the upward increase, in the studied stratigraphic succession (about 1000m thick), of 

sandstone/mudstone ratio, grain sizes and Ophiomorpha-type trace fossils testifying the high degree 

of flow deceleration related to the progressive closure and uplift of the foredeep.  

2) the occurrence in the upper part of the stratigraphic succession of coarse-grained massive 

sandstones overlain by tractive structures such as megaripples and traction carpets passing 

downcurrent into fine-grained laminated contained-reflected beds. This facies tract is interpreted as 

related to deceleration and decoupling of bipartite flows with the deposition of the basal dense 

flows and bypass of the upper turbulent flows. 

3) the widespread occurrence of contained reflected beds related to morphological obstacles created 

by tectonic structures parallel and perpendicular to the basin axis (see for example the Pievepelago 

line).    

4) occurrence of intra-formational slumps, constituted by highly deformed portion of fine-grained 

succession, indicating a syn-sedimentary tectonic activity of the tectonic structures able to 



destabilize the margins of the basin. These types of deposits increase towards the upper part of the 

stratigraphic succession (see points 1 and 2) 

5) the impressive lateral facies changes between intrabasinal topographic highs characterized by 

fine-grained and thin sandstone beds and marlstones and depocenters characterized by thick to very 

thick coarse-grained massive sandstones. 

6) the common occurrence of amalgamation surfaces, flow impact structures and mud-draped 

scours related to sudden deceleration of the turbidite flows induced by the structurally-controlled 

confinement and morphological irregularities. 

In conclusion, the CSF has many analogies with the facies associations occurring in other 

tectonically-controlled foredeeps such as those of Marnoso-arenacea Formation (northern Italy) and 

Annot Sandstones (southern France) showing how thrust fronts and transversal structures moving 

towards the foreland, were able to produce a segmented foredeep that can strongly influence the 

turbidity current deposition. 
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1) INTRODUZIONE 

 

Nell’ambito del progetto finanziato da Petrobras, riguardante i rapporti tra tettonica e 

sedimentazione nei depositi torbiditici, è stata presa in esame la Formazione delle Arenarie del 

Cervarola affiorante nell’Appennino settentrionale. I dati presentati in questa tesi provengono 

dall’area di affioramento compresa tra la Val Secchia (provincia di Reggio Emilia) e la Val 

Scoltenna (provincia di Modena); (vedasi fig. 1 per l’ubicazione dell’area di studio). 

Al fine di definire i rapporti tra la tettonica e la sedimentazione sono state effettuate sulla 

Formazione presa in esame: la stratigrafia fisica ad alta risoluzione, l’analisi di facies ed uno studio 

preliminare sulle geometrie alla macroscala delle strutture tettoniche che espongono la Formazione. 

 

Le Arenarie del Cervarola, di età Miocenica inferiore, sono caratterizzate da depositi torbiditici e 

rappresentano uno stadio di vita dell’avanfossa migrante dell’Appennino settentrionale, sviluppatasi 

a partire dall’Oligocene al fronte del cuneo orogenico in propagazione verso nord-est (Ricci Lucchi, 

1986). In particolare, tali depositi rappresentano lo stadio di evoluzione dell’avanfossa appenninica 

compreso tra quello, più antico, di cui è espressione la Formazione dell’Arenaria Macigno e quello 

successivo espresso nella Formazione della Marnoso-arenacea. Le fasi deformative posteriori all’età 

di deposizione delle Arenarie del Cervarola hanno reso possibile il loro inglobamento all’interno del 

prisma appenninico in via di evoluzione. Questo fenomeno spiega il motivo per cui oggi le Arenarie 

del Cervarola si presentano assai deformate, spesso in finestra tettonica, in prossimità dell’asse della 

catena appenninica. 

 

L’importanza dell’applicazione della stratigrafia fisica ad alta risoluzione e dell’analisi di facies 

nella comprensione delle dinamiche di sedimentazione nei depositi sintettonici di avanfossa è stata 

recentemente messa in evidenza in numerosi studi effettuati sulla successione sedimentaria della  

Marnoso-arenacea (vedasi Muzzi Magalhaes e Tinterri, 2010; Tinterri e Muzzi Magalhaes, 2011; 

Tinterri e Tagliaferri, 2015). Quest’ultima Formazione si presta particolarmente all’applicazione di 

queste metodologie per la presenza di vaste aree in affioramento, strati guida e per la deformazione 

tettonica relativamente blanda se inserita nel contesto appenninico. In questo lavoro proponiamo 

l’applicazione degli stessi metodi alla Formazione delle Arenarie del Cervarola, in un contesto 

tettonicamente assai più deformato ed in una zona dell’avanfossa appenninica più prossimale 

rispetto a quella espressa nella Marnoso-arenacea. La scelta delle Arenarie del Cervarola è derivata 

dal fatto che queste, assieme alle Arenarie del Macigno, sono le uniche che consentono uno studio 
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dell’area più prossimale dell’avanfossa appenninica, in quanto, nell’area prossimale, la Marnoso-

arenacea risulta completamente ricoperta dalla coltri alloctone.  

Si è infine preferito al Macigno la Formazione delle Arenarie del Cervarola per il fatto che, in 

quest’ultime, era già stata documentata da Andreozzi (1991) la presenza di strati-guida 

indispensabili per la corretta correlazione delle sezioni stratigrafiche.  

 

Tale correlazione ha permesso di comprendere la distribuzione laterale e verticale delle facies 

torbiditiche in funzione della morfologia del bacino, fortemente controllata dai processi tettonici 

sin-sedimentari. La comprensione dei rapporti tra tettonica sin-sedimentaria e sedimentazione è 

stato uno dei principali obiettivi del lavoro di tesi che si è concluso con la proposta di un modello 

evolutivo per il bacino delle Arenarie del Monte Cervarola nell’area indagata. 

 

 

 

 
 

Fig. 1.1) Carta geologica semplificata dell’Appennino settentrionale. Con il rettangolo blu viene indicata l’area oggetto 

di studio. Figura: gentile cortesia di Andrea Artoni, Massimo Bernini e Paolo Vescovi. 
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2) INQUADRAMENTO GEOLOGICO DELL’APPENNINO SETTENTRIONALE 

L’Appennino costituisce la spina dorsale della penisola italiana, estendendosi per una lunghezza di 

oltre 1000 Km dalla zona di raccordo con le Alpi liguri fino all’Arco Calabro Peloritano (fig. 2.1). 

La catena appenninica è costituita da diversi settori, aventi una storia geologica relativamente 

indipendente, separati da lineamenti tettonici trasversali.   L’Appennino settentrionale costituisce il 

più nord-occidentale di questi settori e si estende in direzione NW-SE per più di 400 Km, 

confinando a NW con le Alpi liguri e a SE con l’Appennino centrale. La separazione con 

l’Appennino centrale viene concordemente fatta corrispondere dai diversi Autori con la linea 

Ancona–Anzio o Olevano-Antrodoco, struttura che delimita il fronte di accavallamento delle unità 

della catena nord-appenninica su quelle dell’Appennino centrale (Vai, 2001) (fig. 2.1). Risulta 

invece più problematico segnare un limite con la catena alpina. Classicamente vengono suggeriti 

due lineamenti tettonici: la linea Sestri-Voltaggio e la linea Villalvernia-Varzi-Levanto (fig. 2.2). 

La linea Sestri-Voltaggio viene interpretata come un fascio di faglie che delimita due settori 

caratterizzati da grado di metamorfismo e vergenze delle deformazioni differenti, mentre la linea 

Villalvernia-Varzi-Levanto costituisce essenzialmente un lineamento che separa unità che hanno 

registrato la deformazione in tempi diversi, post-oligocene le unità “appenniniche” e pre-oligocene 

le unità “alpine”.  Un’aggiornata discussione a riguardo dell’area di giunzione tra Alpi ed 

Appennino è presente in Molli et al. 2010 a cui si rimanda per una lettura più approfondita.   

L’Appennino settentrionale risulta dalla sovrapposizione tettonica di due grandi insiemi o domini, 

diversi per litologia, struttura ed origine paleogeografica: un Insieme Esterno (Dominio Tosco-

Umbro-Marchigiano) ed un Insieme Interno (Dominio Ligure-Emiliano) (figg. 2.2, 2.3). 

L’Insieme Esterno è costituito essenzialmente da un basamento continentale, appartenente alla 

microplacca Adria, su cui poggiano, anche se scollate e deformate, le originarie coperture 

sedimentarie (autoctone) mesozoico-terziarie. 

L’Insieme Interno (Dominio Ligure-Emiliano) è costituito da una serie di unità tettoniche ad affinità 

oceanica che si sono scollate dal loro substrato originario per sovrascorrere, da ovest verso est, 

sull’Insieme Esterno, andando così a costituire una coltre alloctona (Elter, 1975, 2003) (fig. 2.3). 

Davanti all’avanzare delle coltri alloctone si delinea, a partire dall’Oligocene superiore,  

un’avanfossa che migra progressivamente verso est e che risulta caratterizzata dalla sedimentazione 

di potenti successioni torbiditiche appartenenti al dominio esterno (fig. 2.4). 
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2.1- INSIEME ESTERNO UMBRO-TOSCANO 

All’interno di questo insieme possono essere distinti due grandi domini (Umbro e Toscano) in base 

alle differenze di età e di facies dei depositi di avanfossa in essi contenuti.  

I depositi di avanfossa diventano infatti progressivamente più giovani spostandosi dai più interni, 

appartenenti al Dominio Toscano (formazioni del Macigno e delle Arenarie di Monte Cervarola), ai 

più esterni appartenenti invece al Dominio Umbro (Formazione della Marnoso-arenacea) (figg. 2.3, 

2.4). Di mano in mano che il prisma orogenico, costituito inizialmente dalle Unità Liguri e 

Subliguri, avanzava verso est questi depositi di avanfossa venivano progressivamente inglobati e 

deformati al di sotto del prisma stesso (fig. 2.3).   

 

Dominio Umbro – E’ costituito da tutta la successione dal Trias fino alla Marnoso-arenacea 

(deposito di avanfossa che lo caratterizza); viene generalmente considerato autoctono anche se  

piegato, scollato e avanscorso sul suo basamento 

Dominio Toscano – E’ caratterizzato dalla formazione del Macigno (Oligocene sup. Miocene inf.) 

e comprende due unità tettoniche sovrapposte (Toscanidi). 

Quella inferiore è costituita da una successione metamorfica che comprende il basamento 

paleozoico e su questo tutta la copertura dal Trias fino al Macigno metamorfico (Pseudomacigno). 

Quella superiore, priva di un evidente metamorfismo, è costituita da tutta la successione dal Trias 

fino al Macigno (Elter, 1994). Tra il fronte della falda Toscana ed il Dominio Umbro è presente il 

complesso arenaceo di Monte Modino – Monte Cervarola (Miocene Inf.-Sup.), il quale costituisce i 

depositi di avanfossa intermedi tra Macigno e Marnoso-arenacea (figs. 1.3, 1.4)  

 

2.2 INSIEME INTERNO (DOMINIO LIGURE) 

Viene suddiviso in due domini, Dominio Ligure Interno ed Esterno, entrambi caratterizzati dalla 

presenza di ofioliti che assumono diverso significato nei due domini. L’intero insieme è composto 

dalle unità alloctone che hanno subito la maggiore traslazione (figg. 2.2, 2.3). 

Dominio Ligure Interno (Liguridi Interne) – Ha caratteristiche spiccatamente oceaniche, in 

quanto le masse ofiolitiche si trovano in posizione originaria, alla base della successione 

sedimentaria che le ricopre a partire dal Giurassico superiore con la deposizione dei Diaspri; esse 

rappresentano pertanto frammenti del fondo oceanico Mesozoico (Abbate et al. 1980). La 

sedimentazione, inizialmente di tipo pelagico (deposizione dei Diaspri e Calcari a Calpionelle), 

evolve con apporti continentali provenienti da W (ove si ha il margine europeo in gran parte 

emerso), dapprima fini e scarsi (Argille a Palombini e più in generale complessi basali), poi 
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torbiditici anche grossolani (Arenarie del Gottero) che andranno ad esaurirsi nel Paleocene, 

momento in cui inizia una tettonizzazione  più spinta. 

Dominio Ligure Esterno (Liguridi Esterne) - Si compone di diverse unità tettoniche (Caio, 

Cassio, Sporno ecc.) completamente deformate e scollate dal loro substrato originario (Elter & 

Marroni, 1991). Qui le ofioliti sono presenti esclusivamente come blocchi, anche di enormi 

dimensioni, all’interno di formazioni argillose cretaciche estremamente deformate (complessi di 

base), le quali sembrano rappresentare l’originario substrato dei Flysch ad Elmintoidi . In questo 

dominio infatti, a partire dal Cretacico e fino al Paleocene – Eocene inf.-medio  (a seconda delle 

zone), vi è la sedimentazione delle potenti successioni torbiditiche arenaceo-calcareo-marnose dei 

Flysch ad Elmintoidi (Argnani et al., 2004). 

 

2.3 DOMINIO SUB-LIGURE 

E’ un dominio di transizione caratterizzato da una sedimentazione simile a quella dei domini 

oceanici nella parte basale paleocenico-eocenica (argille e calcari di Canetolo, Calcari di Groppo 

del Vescovo) mentre la parte superiore Oligocenica risulta caratterizzata da una sedimentazione di 

tipo torbiditico (Arenarie di Petrignacola, Arenarie di Ponte Bratica) affine a quella del dominio 

Esterno Tosco-Umbro (Barbieri & Zanzucchi, 1963; Elter et al., 1964 e Plesi, 1975).    

Il Dominio Subligure sembra quindi occupare una posizione paleogeografica intermedia tra il 

Dominio Ligure e il margine continentale di Adria (Dominio Toscano). 

Ora, le unità del Dominio Subligure, si ritrovano tettonicamente intercalate tra le unità torbiditiche 

della falda Toscana alla base e le unità del Dominio Ligure al tetto (Remitti et al. 2010). 

 

2.4 DOMINIO EPILIGURE 

E’ costituito da una successione marina paleogenica-neogenica in generale discordanza stratigrafica 

su gran parte delle Unità Liguri (ed in locale paraconcordanza solo su quelle più esterne). Questa 

successione, definita semialloctona, si è depositata a partire dall’Eocene-medio fino al Messiniano 

sul prisma orogenico appenninico, mentre questo si andava progressivamente strutturando  durante 

la sua traslazione verso est (Ricci Lucci and Ori 1985; Ricci Lucchi 1986; Mutti et al. 1995) (figg. 

2.2, 2.4). Per la loro caratteristica di trovarsi direttamente al disopra del prisma orogenetico in 

evoluzione vengono attualmente interpretati come bacini di “wedge top”. 

La successione stratigrafica Epiligure, dall’alto verso il basso, è cosi costituita: 

 6- Formazione del Termina (Miocene superiore) 

 5- Formazione di Bismantova (Miocene medio) 
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 4- Formazione di Antognola (Oligocene superiore-Miocene inferiore) 

 3- Formazione di Ranzano (Eocene superiore-Oligocene inferiore) 

 2- Formazione di Monte Piano (Eocene medio-superiore) 

 1- Melanges sedimentari (Eocene medio) 

 

I bacini epiliguri sono caratterizzati da depositi di diversa natura, (torbiditici, emipelagici, di 

piattaforma, caotici), testimoni della grande instabilità del fondo marino su cui andavano a 

sedimentarsi. Nella successione sono inoltre presenti discontinuità, variazioni laterali di facies, 

variazioni composizionali e defomazioni tettoniche che registrano le principali fasi geodinamiche 

del prisma orogenico appenninico (Cibin et al. 2001; Carrapa et al. 2004).  

Queste Unità Epiliguri, trovandosi alla sommità dell’edificio appenninico, sono state soggette ad 

un’intensa erosione sub aerea plio-quaternaria che ne ha fortemente ridotto le dimensioni, ora sono 

presenti come placche di diverse estensioni nel versante padano dell’Appennino settentrionale. 

 

2.5 -EVOLUZIONE GEODINAMICA 

 L’evoluzione geodinamica dell’area mediterranea occidentale è stata controllata dall’iterazione tra 

la Placca Europea e la Placca Africana, separate da una fascia crostale più mobile e tettonicamente 

complessa comprendente due placche minori, Iberia ed Adria (fig. 2.1).  La storia geologica 

dell’Appennino è legata alla cinematica del margine tra l’Iberia, ad est, e Adria, ad ovest (Boccaletti 

et al., 1971). Il movimento tra queste placche determinò dapprima un regime distensivo con 

l’apertura dell’Oceano Ligure Piemontese e successivamente, a partire circa dal Cretacico 

superiore, un regime di convergenza che porterà, nell’Eocene medio, alla collisione continentale 

(Rehault et al., 1984, Principi & Treves, 1984; Elter & Marroni 1991). La successiva rotazione 

antioraria del blocco Sardo-Corso e l’apertura del Mar Tirreno determinano la completa 

strutturazione della catena appenninica. 

 

A -Fase di apertura oceanica – transizione (fig. 2.5 A) 

Nel Giurassico medio, a causa dell’apertura dell’Oceano Atlantico centrale, inizia una deriva verso 

est della Placca Africana rispetto a quella Europea (assunta come stabile); il movimento trascorrente 

tra le due placche comporta l‘apertura di un analogo oceano, denominato Ligure-Piemontese, 

nell’area mediterranea. Questo oceano, delimitato ad ovest dal margine continentale di Iberia e ad 

est da quello di Adria, doveva avere un’orientazione circa SW-NE ed essere collegato al 

neoformato oceano Atlantico ed alla Tetide tramite un sistema di fratture e mari minori. 
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Le rocce ofiolitiche che oggi troviamo all’interno della catena appenninica, ed in particolare nel 

Dominio Ligure interno, sono i relitti della crosta oceanica che costituiva l’Oceano Ligure-

Piemontese.   

L’Oceano Ligure-Piemontese termina la sua espansione nel Giurassico superiore, a questo punto si 

apre una fase di quiescenza con la sedimentazione di successioni pelagiche (Diaspri, Calcari a 

Calpionelle, Argille a Palombini) che si protrarrà, per la porzione di bacino oceanico relativa alle 

ofioliti dell’Appennino, fino all’arrivo delle torbiditi  cretaceo-superiori dei Flysch ad Elmintoidi 

(Marroni et al., 2002).  

 

B- Fase di chiusura oceanica (fig. 2.5 B) 

Dal Cretaceo superiore, a causa dell’apertura dell’Atlantico Meridionale, l’Africa subisce una 

rotazione antioraria che porta il suo promontorio Adria a convergere verso l’Europa. Tale regime 

compressivo, perdurante fino all’Eocene, provoca la consunzione dell’Oceano Ligure-Piemontese, 

ed è testimoniato, nelle successioni liguri dell’Appennino, dalla sedimentazione torbiditica dei 

Flysch ad Helmintoidi. Sono state proposte diverse ipotesi a riguardo della polarità della subduzione 

relativa alla consunzione dell’Oceano Ligure-Piemontese (Principi & Treves, 1984; Elter & 

Marroni 1991). E’ però univocamente riconosciuto che, a seguito della convergenza, si sviluppa un 

prisma d’accrezione analogo a quelli presenti nei margini attuali in subduzione ed in grado di 

provocare, nel futuro Appennino, l’impilamento e la deformazione  delle unità tettoniche 

appartenenti al Dominio Ligure composte dai sedimenti  torbiditici (es. Flysch ad Helmitoidi), 

pelagiti abissali (es. Argille a Palombini) e scaglie di crosta oceanica (ofioliti) (Principi & Treves, 

1984; Elter & Marroni, 1991) 

 

C- Fase di collisione continentale (fig. 2.5 C)  

Con l’Eocene superiore ha termine la fase di convergenza oceanica ed i margini continentali entrano 

in collisione (Principi & Treves, 1984; Elter & Marroni 1991) determinando un’importante fase 

tettonica denominata Mesoalpina o Ligure.  Al termine di questa fase tettonica, al di sopra delle 

Unità Liguri, in gran parte deformate, si instaurano i primi bacini di wedge top appartenenti al 

Dominio Epiligure. La successione Priaboniana e Rupeliana, affiorante in questi bacini, non trova, 

comunque, depositi equivalenti in avanfossa, dal momento che essi compariranno solo 

nell’Oligocene superiore con le torbiditi del Macigno legate allo sviluppo della prima vera 

avanfossa appenninica (Mutti et al., 1995). 
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D- Fase di apertura del bacino algero-provenzale (fig. 2.5 D) 

Nell’Oligocene, a seguito dell’apertura del bacino algero-provenzale o balearico (fig. 2.4),  

Sardegna e Corsica si staccano dalla placca europea ed iniziano un moto rotatorio antiorario, 

perdurante fino al Miocene medio, che le porterà fino alla posizione attuale. Durante questa fase si 

ha uno scontro tra l’avanzante blocco sardo-corso e il margine occidentale di Adria che tende a 

subdurre verso W-SW, formando così il sistema orogenico appenninico. Mentre sul prisma 

orogenico appenninico avanzante verso est sedimenta la successione Epiligure, al suo fronte si 

forma un bacino di avanfossa anch’esso migrante verso oriente a causa dell’avanzamento del 

prisma stesso (fig. 2.4). 

In questo bacino dapprima sedimenta la Formazione del Macigno (Oligocene sup.-Miocene inf.) poi 

quella delle Arenarie di Monte Cervarola (Miocene inf.) ed infine quella della Marnoso-Arenacea 

(Miocene medio-sup.), (Ricci Lucchi, 1986) (fig. 2.4). In particolare, mano a mano che il prisma 

orogenico, costituito inizialmente dalle Unità Liguri e Subliguri, avanza verso est, questi depositi di 

avanfossa vengono progressivamente inglobati e deformati all’interno del prisma stesso che, in 

questo modo, tende ad accrescersi dal di sotto (fig. 2.6).  Oggi queste formazioni torbiditiche di 

avanfossa, appartenenti all’insieme esterno Umbro-Toscano, affiorano come finestre tettoniche 

nelle zone interne della catena, al di sotto della coltre alloctona Ligure e Subligure. 

 

E- Fase di apertura del Mar Tirreno (fig. 2.5 E) 

A partire dal Miocene sup., probabilmente a causa dell’apertura del Mar Tirreno, inizia una fase 

distensiva che dapprima interessa le zone più interne tirreniche e successivamente le zone più 

esterne dell’edificio appenninico. In queste zone soggette a distensione, ubicate nel versante 

tirrenico dell’Appennino Settentrionale, si sono sviluppate fosse tettoniche in grado di accogliere 

depositi marini mio-pliocenici e depositi fluvio-lacustri plio-pleistocenici (Bernini & Papani 2002). 

Contemporaneamente, sul versante padano dell’Appennino, continua la compressione con la 

migrazione verso N e NE del fronte di accavallamento appenninico e dell’avanfossa che, ai giorni 

nostri, si può identificare nella depressione adriatica. 
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Fig. 2.1) A- Rappresentazione schematica generale del sistema orogenetico Alpi-Appennino che mostra l’attuale 

posizione dei fronti orogenici. Con le linee tratteggiate vengono indicati gli spostamenti dal Giurassico superiore ad 

oggi di due punti situati sulle placche Adria ed Iberia. Da Marroni e Treves (1998). B-Schema tettonico generale 

dell’Appennino settentrionale e delle aree limitrofe. Da Cerrina Feroni et al. (2004), Vai & Martini (2001) e Molli & 

Tribuzio (2004). 
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Fig. 2.2) Schema semplificato dell’Appennino settentrionale. Vengono qui indicate in verde le unità alloctone 

appartenenti al Dominio Ligure mentre con i colori rosso, arancio e giallo le unità appartenenti al Dominio Tosco-

Umbro caratterizzate ciascuna da depositi di avanfossa aventi età diversa. Sono inoltre indicati i lineamenti tettonici 

classicamente considerati come il limite geologico tra Alpi ed Appennino: SV – linea Sestri-Voltaggio, VVL – linea 

Villalvernia-Varzi-Levanto (da Di Biase & Mutti, 2002). 
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Fig. 2.3) Schema stratigrafico-strutturale semplificato dell’Appennino Settentrionale dove vengono mostrati: le 

principali unità tettoniche, i domini paleogeografici ed i gruppi litostratigrafici (da Camerlenghi & Pini, 2009).  
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Fig. 2.4) Schema paleogeografico semplificato dell’evoluzione del prisma appenninico e degli associati bacini di 

avanfossa (foredeep) dall’Oligocene Superiore al Miocene Superiore. Si noti il progressivo spostamento verso est 

dell’avanfossa (Macigno – Cervarola - Marnoso-arenacea), (da Di Biase & Mutti, 2002).  
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Fig. 2.5) Schema evolutivo relativo alla formazione dell’ Appennino Settentrionale (da Elter & Marroni, 1991, 

modificato da Di Biase & Mutti, 2002). 

 

 

 
 

 

Fig. 2.6) Sezione geologica schematica concettuale attraverso il versante nord est dell’Appennino settentrionale 

mostrante i rapporti tra le unità alloctone (Ligurian nappe) ed i depositi di avanfossa (Foredeep deposits). Quest’ultimi 

risultano prima ricoperti tettonicamente dalle coltri alloctone e successivamente deformati ed inglobati all’interno del 

prisma di accrezione (da Ogata, 2010).  
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3) LE ARENARIE DEL MONTE CERVAROLA 

La Formazione delle Arenarie del Monte Cervarola appartiene ad una successione sedimentaria 

Aquitaniano-Burdigaliana caratterizzata essenzialmente da depositi torbiditici arenaceo-pelitici. Fra 

le varie successioni torbiditiche silicoclastiche dell’Appennino settentrionale, classicamente 

interpretate come riempimenti dell’avanfossa appenninica, risulta una delle più complesse. Questo 

per la sua posizione intermedia tra il Macigno e la Marnoso-arenacea, per le condizioni di 

affioramento spesso in finestra tettonica, per l’elevato grado di deformazione e per il fatto di posare 

alla base su un deposito caotico e non su una successione stratigrafica completa di tipo Toscano od 

Umbro come invece accade per il Macigno e la Marnoso-arenacea. Tutto ciò ha portato, nel tempo, 

i diversi Autori a fornire numerose interpretazioni a riguardo del significato paleogeografico di 

questa Formazione, dei suoi rapporti tettonico-stratigrafici con le altre successioni torbiditiche di 

avanfossa e sull’appartenenza, o meno, di alcuni affioramenti arenacei a questa Formazione. Di 

seguito si cercherà, per quanto possibile sinteticamente, di trattare queste problematiche tenendo 

presente le diverse interpretazioni a partire dall’istituzione della Formazione da parte di Nardi & 

Tongiorgi (1962) fino ai dettagliati studi di stratigrafia fisica di Andreozzi e coautori (1989, 1991, 

1994, 1995) ed ai nuovi rilevamenti per la Carta Geologica d’Italia (Plesi et al. 2002a,b).  

3.1 - LA SUCCESSIONE STRATIGRAFICA DEL MONTE CERVAROLA 

I depositi che vengono classicamente attribuiti a questa successione sedimentaria costituiscono per 

molti Autori una fascia di affioramenti disposti ad arco ed estesi all’incirca in direzione NW-SE, 

dalla finestra tettonica di Bobbio nell’Appennino piacentino fino nei pressi del Lago di Corbara 

(prov. di Terni), per una distanza di circa 350 Km (fig. 3.1A) (Giannini & Tongiorgi, 1962; Nardi, 

1965; Dallan & Nardi, 1974; Boccaletti e Coli, 1982; Boscherini et al., 1982; Guenther & Reutter, 

1985; Bettelli et al., 1987; Abbate & Bruni, 1989). Per altri (Plesi, 1975a; Costa et al., 1998) invece 

il bacino avrebbe un’estensione assai più limitata e non oltrepasserebbe, almeno per le facies 

arenacee, la zona del Mugello (fig. 3.1B). Dal punto di vista litostratigrafico la successione delle 

Arenarie del Cervarola, così come definita nella località tipo nell’Appennino modenese, comprende 

differenti litotipi i quali vengono separati, nella cartografia ufficiale più aggiornata (Plesi et al. 

2002a), in diverse Formazioni i cui rapporti stratigrafici non sono tutt’oggi ancora ben definiti. Alla 

successione delle Arenarie del Cervarola della località tipo (attualmente indentificata nella sezione 

di Torre dell’Amorotto, presso Civago in provincia di Reggio Emilia) appartengono: 

Le Marne di Civago –Definite per la prima volta da Ghelardoni et al. (1965), esse sono marne o 

marne siltose di colore grigio ad elevato contenuto in silice nelle quali, localmente, vi sono 
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intercalati strati arenacei gradati e lateralmente discontinui. All’interno della Formazione sono 

intercalati orizzonti di potenza plurimetrica di brecce grossolane poligeniche (brecce del Rio 

Rumale) ad elementi argillitici e calcarei di origine ligure, interpretati come depositi da debris flow 

(Plesi et al. 2002b).  La formazione viene attribuita all’Aquitaniano. 

La Formazione di Serpiano – Si tratta di una successione sedimentaria caratterizzata da strati 

sottili siltitici o di arenaria fine ad elevato contenuto in silice, interpretati da Plesi et al. (2002b) 

come depositi torbiditici di margine di bacino. 

Le Arenarie del Monte Cervarola – Si tratta di una successione torbiditica silicoclastica 

caratterizzata da strati arenacei gradati dello spessore variabile da pochi centimetri ad alcuni metri. 

Gli studi di stratigrafia fisica compiuti sulla Formazione da parte di Andreozzi (1989)  hanno 

permesso di riconoscere all’interno di essa almeno tre sistemi torbiditici: Fellicarolo-Dardagna, 

Torre Amorotto e Scoltenna (Andreozzi et al., 1995). In base agli studi sui nannofossili calcarei 

viene definita un’età Aquitaniano-Burdigaliana (Andreozzi, 1989; Plesi et al. 2002b). 

Esistono altre Formazioni nell’Appennino settentrionale non direttamente correlabili alla 

Successione del Cervarola della località tipo (definita per la cartografia più recente nella sezione di 

Torre dell’Amorotto presso Civago) ma che presentano simili caratteristiche sedimentologiche e di 

età. Per queste formazioni viene ipotizzata l’appartenenza ad una stessa successione sedimentaria, 

comunemente definita Successione del Monte Cervarola.   Un primo gruppo di queste Formazioni 

affiora in finestre tettoniche poste a NW della località tipo delle arenarie del Cervarola e 

comprende: le Arenarie della confluenza Aveto-Trebbia; le Arenarie di San Salvatore, 

affioranti nella finestra tettonica di Bobbio; le Arenarie del Monte Zuccone e di Pracchiola, 

affioranti nelle omonime finestre tettoniche (Catanzariti et al., 2002; Plesi et al., 1998; Costa et al., 

1989, Mutti & Ghibaudo, 1972). Un secondo gruppo comprende le Formazioni marnoso-arenacee 

che affiorano estesamente a SE della località tipo e possono essere così elencate: Arenarie dello 

Scoltenna; Arenarie del Torrente Carigiola; Formazione di Stagno; Formazione 

dell’Acquerino; Marne di Vicchio ed Arenarie del Monte Falterona  (Di Giulio et al., 2013; 

Bettelli et al., 2002; Catanzariti et al., 2002; Aruta, 1994; Bertacchini, 1992; Guenther & Reutter, 

1985).  

 

La difficoltà nell’inquadrare i diversi affioramenti arenacei appartenenti al dominio esterno Tosco-

Umbro deriva dal fatto che essi appartengono geneticamente allo stesso bacino sedimentario, 

migrante nel tempo, identificabile nell’avanfossa appenninica. Si tratta di un’avanfossa allungata in 

direzione NW-SE i cui apporti di sedimento derivano principalmente dallo smantellamento della 
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catena alpina in sollevamento. Essa è sviluppata tra il fronte del prisma orogenico appenninico in 

propagazione verso NE, che ne delimita il margine interno, e la rampa esterna costituita dalla 

successione Tosco-Umbra, flessa, in via di subduzione (fig. 3.2). I recenti studi stratigrafici di 

dettaglio condotti sui depositi di avanfossa della Marnoso-arenacea (Tinterri & Tagliaferri, 2015; 

Tinterri & Muzzi Magalhaes, 2011; Muzzi Magalhaes e Tinterri, 2010) e del Macigno costiero 

(Cornamusini, 2004 a,b) hanno dimostrato che quella appenninica è un’avanfossa di tipo complesso 

nel senso di Ricci Lucchi (1986) (fig. 3.3). Questa avanfossa viene infatti separata in vari sub-bacini 

o elementi strutturali a seguito della propagazione sinsedimentaria dei principali fronti di 

accavallamento (Van Wamel & Zwart, 1990; De Donatis & Mazzoli, 1994 e Lucente, 2004). Per 

questa caratteristica di essere delimitati al fronte e al retro da alti morfologici relazionati a superfici 

di accavallamento (thrust) i sub-bacini vengono anche definiti bacini tipo piggy-back (Ori & Friend, 

1984). Essendo l’avanfossa appenninica delimitata al margine interno dal cuneo orogenico in 

propagazione, risulta chiaro che i sedimenti in essa deposta vengono progressivamente ricoperti 

dalle Unità alloctone Liguri divenendo anch’essi parte del prisma di accrezione. A seguito di questo 

fenomeno l’avanfossa, posta sempre al fronte della catena in propagazione verso est, accoglie 

successioni sedimentarie progressivamente più giovani mentre le più antiche diventano parte del 

prisma d’accrezione. Le arenarie afferenti alla Successione del Cervarola, così come quelle più 

interne del Macigno, risultano ad uno stadio molto evoluto di questo processo di inglobamento 

all’interno del prisma  ed appaiono oggi smembrate in diverse unità tettoniche (Chicchi & Plesi 

1991b,) delimitate da superfici di thrust (fig. 3.4). E’ possibile immaginare che questi “thrusts”, nei 

loro primi stadi di sviluppo, potessero definire i sub-bacini all’interno dell’avanfossa in 

riempimento. Dal quadro sopra esposto risulta chiara la difficoltà di inserimento dei diversi 

affioramenti arenacei, spesso molto simili per facies e composizione, alla giusta avanfossa 

appenninica (Macigno, Cervarola o Marnoso-arenacea?) quando gli originari rapporti geometrici 

vengono scombinati e il record biostratigrafico, per un’accurata datazione, risulta insufficiente. 

3.2) I RAPPORTI TRA LA SUCCESSIONE DEL CERVAROLA E LE ALTRE SUCCESSIONI 

DI AVANFOSSA 

La situazione già di per se molto complessa esposta sopra, risulta ancor più complicata per la 

Successione del Monte Cervarola per il fatto che essa appoggia (almeno nella località tipo e negli 

altri affioramenti da noi presi in esame) non al di sopra di una successione stratigrafica completa di 

tipo Toscano od Umbro-Marchigiano, come accade per il Macigno e la Marnoso-arenacea,  ma al di 

sopra di una Formazione caotica di difficile interpretazione. Questa Formazione (F. di Pievepelago) 

si trova, a sua volta, geometricamente al di sopra della successione torbiditica delle Arenarie di 
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Monte Modino caratterizzata da una successione basale a “marne ed olistostromi” (fig. 3.5). 

L’insieme di queste Formazioni costituisce classicamente l’Unità tettono-stratigrafica Modino-

Cervarola che si trova regionalmente interposta tra le unità del dominio Toscano e quelle del 

dominio Umbro. L’originaria posizione paleogeografica ed il significato dell’Unità Modino-

Cervarola costituiscono, tutt’ora, una delle principali questioni non ancora completamente risolte 

dell’Appennino settentrionale.  

L’unità Modino-Cervarola risulta così organizzata. 

Alla base è presente la successione basale delle Arenarie del Monte Modino che contiene, dal 

basso verso l’alto:  

- Terreni ad affinità ligure e subligure ad assetto caotico (Successioni argillose pre-

campaniane, Flysch dell’Abetina Reale, Argille e Calcari di Canetolo) di età cretacico-

eocenica. 

- Una successione marnosa, con intercalati livelli arenacei, dell’Eocene sup-Oligocene inf. 

(Argille di Fiumalbo). 

- Marne di Marmoreto (Oligocene) 

Stratigraficamente al di sopra di questa successione posano le Arenarie di Monte Modino, 

successione torbiditica silicoclastica di età Chattiano-Aquitaniano (fig. 3.5). 

Intercalata tra queste e la sovrastante Successione delle Arenarie del Cervarola (Aquitaniano-

Burdigaliano) si trova la Formazione (Nardi, 1965) o sotto-Unità (Plesi et al., 2002) di 

Pievepelago. Si tratta di un’Unità molto deformata nel quale si possono riconoscere a seconda delle 

zone: terreni ad affinità ligure in facies di olistostromi (Successioni argillose con calcari  pre-

campaniane e Flysch dell’Abetina Reale), elementi della successione basale delle Arenarie del 

Monte Modino (Argille di Fiumalbo e Marne di Marmoreto),  marne alternate a livelli di arenaria 

fine definiti Arenerie di Valleorsara (Plesi et al. 2002) 

La sovrastante successione delle Arenarie del Cervarola è caratterizzata alla base dai depositi 

marnoso-siltosi delle Marne di Civago mentre al tetto essa viene ricoperta, nell’area interna 

affiorante nell’Appennino Emiliano, da un corpo roccioso di argille con calcari dall’aspetto caotico 

appartenete all’ Unità di Sestola-Vidiciatico. Specifichiamo che in questo lavoro il termine Unità 

di Sestola-Vidiciatico viene utilizzato  nell’accezione dei primi Autori (vedasi Reutter , 1969): cioè 

per indicare i primi sedimenti che ricoprono le Arenarie del Cervarola. Puntualizzazione necessaria 

essendo lo stesso termine stato recentemente utilizzato da Remitti et al. (2010) per indicare 
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l’insieme delle unità che costituiscono la zona di taglio compresa tra i depositi di avanfossa e le 

Unità alloctone Liguri. 

Nell’area esterna, affiorante nell’Appennino Tosco-Romagnolo, la successione del Cervarola 

“sfumerebbe”, tramite l’interposizione delle Arenarie del Falterona, ai più giovani sedimenti della 

Marnoso-arenacea senza l’intercalazione dell’Unità di Sestola-Vidiciatico (Dallan & Nardi, 1974).  

I contatti tra le varie successioni torbitiche dell’Unità Modino-Cervarola sono stati interpretati 

diversamente dai vari autori nel corso del tempo (Chicchi & Plesi, 1991a; Mutti et al., 1975). Un 

elenco delle principali interpretazioni proposte è schematizzato in fig. 3.6.  In particolare risulta 

essere la diversa interpretazione del contatto tra le arenarie del Macigno, depositi di avanfossa 

appartenenti alla successione Toscana, e la sovrastante successione basale delle Arenarie di Monte 

Modino a condurre i diversi autori ad ipotesi differenti riguardo il significato geologico dell’Unità 

Modino-Cervarola.  

Nardi & Tongiorgi (1962), Nardi (1964) e successivamente  Guenther & Reutter (1985) 

riconoscono all’interno dell’Unità Modino-Cervarola un’unica successione sedimentaria (fig. 3.7). 

Secondo questi autori le Arenarie di Monte Modino e di Monte Cervarola rappresenterebbero la 

ripresa della sedimentazione del Macigno dopo l’interruzione della deposizione torbiditica dovuta 

alla messa in posto degli olistostromi ad affinità ligure (identificabili nella parte bassa della 

successione basale di Monte Modino e nella Formazione di Pievepelago) e delle associate marne 

siltose di “drappeggio emipelagico” (Marne di Marmoreto e Marne di Civago).  

Questa ipotesi è stata mano a mano scartata a seguito del lavoro di Reutter & Schlueter (1968), nel 

quale viene individuata, per la prima volta, l’età Eocenica delle Argille di Fiumalbo, concordemente 

riconosciute come la base stratigrafica delle Arenarie di Monte Modino. L’età Eocenica delle 

Argille di Fiumalbo, per altro confermata nei recenti lavori di biostratigrafia (Plesi et al. 2002; 

Mochi et al., 1996), esclude la possibilità della continuità sedimentaria tra l’Arenaria Macigno e le 

Arenarie del M. Modino essendo il “Macigno” di età Oligocenico superiore-Aquitaniana. Il contatto 

tra il Macigno e la Successione Modino-Cervarola risulterebbe quindi, per molti autori, di origine 

tettonica. Negli ultimi 40 anni, come schematizzato in fig. 3.6, sono state date molte interpretazioni 

sul significato di questo contatto e sull’originaria posizione paleogeografia delle Arenarie di Monte 

Modino e del Cervarola (Abbate & Bruni, 1989; Bettelli et al., 1987; Plesi, 1975; Reutter & 

Schlueter, 1968; Baldacci et al. 1967). Per semplicità tratteremo qui dell’ipotesi accettata 

nell’ultima edizione della cartografia geologica ufficiale (Plesi et al. 2002b), si tratta dell’ipotesi 

proposta da Plesi già nel 1975 e successivamente rivista e leggermente modificata dallo stesso 

autore e colleghi (Plesi et al., 2000; Costa et al. 1998, Chicchi & Plesi, 1991). 
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Quest’ipotesi prevede che le Arenarie di Monte Modino rappresentino un equivalente interno delle 

Arenarie del Macigno, esse si sarebbero deposte tra Chattiano ed Aquitaniano sul lembo più esterno 

del prisma in accrescimento composto dalle Unita Liguri-Subliguri che, effettivamente, sono 

presenti nella successione basale delle Arenarie di Monte Modino. Mentre avveniva la 

sedimentazione delle arenarie, tutto il bacino del Modino con la sua successione basale, sarebbe 

sovrascorso al di sopra delle Arenarie del Macigno già sedimentate in un bacino più esterno (fig. 

3.8). Secondo questa interpretazione il bacino del Modino rappresenterebbe dunque un bacino 

“satellite” di tipo “piggy back” rispetto al più esterno bacino di avanfossa che accoglieva le 

Arenarie del Macigno. Successivamente, tra Aquitaniano e Burdigaliano, le arenarie di Monte 

Modino sarebbero state ricoperte dall’olistostroma rappresentato dall’Unita di Pievepelago, base 

stratigrafica della porzione più interna del bacino del Cervarola (fig. 3.8). Sempre per questi Autori, 

più esternamente, la Successione del Cervarola appoggerebbe invece direttamente e con contatto 

stratigrafico (quindi senza interruzione di continuità data dalla Formazione di Pievepelago) sulle 

Arenarie del Macigno. Per la natura dei depositi arenacei Plesi et al. (2000) interpretano anche la 

parte interna del bacino del Cervarola, quella caratterizzata alla base dalla Formazione di 

Pievepelago, come un deposito da bacino ristretto tipo “piggy back”. 

3.3) LE ARENARIE DI MONTE CERVAROLA, CARATTERISTICHE STRATIGRAFICHE E 

COMPOSIZIONALI 

Le caratteristiche stratigrafiche di questa successione torbiditica sono state messe in evidenza dai 

dettagliati lavori di stratigrafia fisica sviluppati da Andreozzi tra il 1989 e il 1996 nell’Appennino 

Emiliano nell’area compresa tra la Val Secchia a NW (alto Appennino reggiano) e la Valle del 

Limentra (Appennino bolognese) a SE. Il merito più grande di questi lavori è stato certamente 

quello di mettere in evidenza la presenza di preziosi strati  guida indispensabili per definire 

l’appartenenza dei diversi affioramenti rocciosi alla stessa successione sedimentaria e per effettuare 

le correlazioni delle sezioni stratigrafiche. All’interno della successione sono stati riconosciuti tre 

sistemi torbiditici: Fellicarolo-Dardagna, Torre Amorotto e Scoltenna (fig. 3.9) (Andreozzi et al., 

1995; Andreozzi & Di Giulio, 1994) ciascuno caratterizzato da specifiche associazioni di facies e 

petrofacies (Andreozzi & Di Giulio, 1994; Valloni et al., 2002). La Successione del Cervarola 

espone diverse tipologie di facies, composizioni e natura degli strati guida a NW e a SE della Val 

Scoltenna, in corrispondenza della quale viene ipotizzata la presenza di un lineamento tettonico 

trasversale alla catena appenninica denominato Linea di Pievepelago (Guenther & Reutter, 1985).   
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La Successione del Cervarola a NW della Val Scoltenna (Sistema di Torre dell’Amorotto) 

In quest’area la Successione del Cervarola affiora essenzialmente in finestre tettoniche e risulta 

caratterizzata dal sistema torbiditico di Torre dell’Amorotto equivalente del complesso strutturale A 

di Gunther & Reutter (1985) (fig. 3.9). Si tratta di una successione torbiditica spessa circa 700m 

costituita essenzialmente da una litofacies arenaceo-conglomeratica caratterizzata da strati spessi o 

molto spessi con geometrie lenticolari alternati a pacchi di strati sottili di arenaria fine-silt. Gli strati 

espongono paleocorrenti provenienti dai quadranti nord occidentali ed una  composizione di 

provenienza alpina (Mezzadri & Valloni, 1981; Valloni et al. (2002). Il sistema in questione posa al 

di sopra  di una successione marnoso-siltosa che viene interpretata da Andreozzi et al.(1995) come 

l’equivalente del sistema Fellicarolo-Dardagna affiorante estesamente a SE della Val Scoltenna. Nel 

sistema di Torre dell’Amorotto la sedimentazione “normale” viene interrotta dalla presenza di 

megastrati, utilizzabili come strati guida, dello spessore variabile dai 3 ai 30 m costituiti da 

paraconglomerati contenenti clasti ignei, metamorfici e sedimentari oltre che enormi lembi di 

pacchi di strati arenaceo-pelitici strappati dal substrato. Il lavoro svolto in questo dottorato di 

ricerca si è incentrato proprio sul sistema torbiditico di Torre Amorotto nell’area a NW della Val 

Scoltenna, le caratteristiche del sistema torbiditico e degli strati guida verranno quindi descritte in 

dettaglio nei capitoli successivi. In quest’area la sedimentazione cessa bruscamente all’interno del 

sistema di Torre dell’Amorotto a seguito della messa in posto dell’Unità di Sestola-Vidiciatico. 

L’originale contatto con questa unità, per quanto risulti essere tettonizzato dai successivi eventi 

defromativi che hanno portato le unità alloctone a sovrascorrere totalmente al di sopra delle 

Arenarie del Cervarola, appare di tipo stratigrafico (vedasi anche Andreozzi, 1989). 

La Successione del Cervarola in Val Scoltenna (Sistema di Torre dell’Amorotto + Sistema 

Scoltenna) 

Negli affioramenti della Val Scoltenna è visibile il passaggio di litofacies tra il sistema torbiditico di 

Torre dell’Amorotto, descritto in precedenza, e il sovrastante sistema dello Scoltenna caratterizzato 

essenzialmente da una litofacies arenaceo-pelitica in strati sottili spessa circa 150m (figg. 3.9-3.10). 

Il limite tra i due sistemi viene interpretato da Andreozzi (1991) come una discordanza di origine 

tettonica. Gli studi petrografici condotti da Valloni et al. (2002) hanno messo in evidenza 

composizioni leggermente diverse tra il sistema di Torre degli Amorotti, appartenente all’unità 

petrografica inferiore (LPU) e il sistema dello Scoltenna, appartenente all’unità petrografica 

superiore (UPU) (fig. 3.11 C). Le due unità petrografiche sono definite sulla relativa abbondanza di 

Litici metamorfici +Litici vulcanici e Litici sedimentari+carbonati (fig. 3.11 A). Secondo Valloni et 

al. (2002) il cambio composizionale tra le due petrofacies indicherebbe importanti variazioni nel 
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paleodrenaggio. In sostanza,  il cambio petrografico indicherebbe un sollevamento di parte 

dell’avanfossa in grado di determinare la riconfigurazione geografica delle aree di alimentazione 

(fig. 3.11 C). L’unità petrografica inferiore rappresenta provenienze da aree relativamente grandi, 

poste a nord, nell’area di sutura collisionale alpina. L’unità petrografica inferiore rappresenterebbe 

invece provenienze da aree relativamente più piccole poste sulla catena appenninica con detrito che 

comunque continua ad essere immesso nel bacino da posizione apicale. Tra i sistemi di Torre 

dell’Amorotto e della Val Scoltenna sono inoltre stati documentati da Andreozzi et al. (1995) 4 

strati a composizione vulcanoclastica utilizzabili come livelli guida.  

La Successione del Cervarola a SE della Val Scoltenna (Sistema Fellicarolo-Dardagna) 

In quest’area affiora estesamente il sistema torbiditico Fellicarolo-Dardagna descritto 

accuratamente da Andreozzi & Di Giulio (1994) tramite la misurazione e la correlazione di due 

sezioni stratigrafiche poste in Val Fellicarolo e Val Dardagna (fig. 3.9). La base del sistema è 

costituita da un livello ad argille nere (dark shales) all’interno delle quali si è impostato un livello di 

scollamento che divide il Sistema Fellicarolo-Dardagna dal sottostante corpo roccioso arenaceo 

identificato come Arenaria Macigno da Sagri (1971) o come Arenarie del M. Falterona (Boccaletti 

& Coli, 1982). Il sistema è essenzialmente costituito da strati sottili-medi di arenaria fine 

caratterizzati da geometrie piano parallele ed una grande continuità laterale, interpretabili come 

depositi di piana bacinale. La successione mostra un trend thinning-upward ed uno spessore di 

almeno 1200m. All’interno della successione sono inoltre riconoscibili quattro megastrati, dallo 

spessore variabile dai 12 ai 21 metri, utilizzati come livelli guida. Tre di questi megastrati (Elisa, 

Fellicarolo1 e Fellicarolo 2) hanno composizione silicoclastica di tipo alpino, mentre il quarto 

(Sandra) è caratterizzato da una composizione carbonatica del tutto paragonabile, come 

composizione, alle colombine della Marnoso-arenacea.   

Inserendo le composizioni dei due principali sistemi torbiditici (Torre dell’Amorotto e Fellicarolo-

Dardagana) appartenenti alla successione del Cervarola nell’evoluzione composizionale del detrito 

dell’avanfossa appenninica nell’Oligo-Miocene, appare evidente come le Arenerie del Cervarola si 

inseriscano perfettamente nel trend registrato a scala regionale occupando il gap tra l’insieme 

Macigno-Modino e la Marnoso-arenacea (Andreozzi & Di Giulio, 1994; fig. 3.11B). In particolare, 

le composizioni del sistema Torre dell’Amorotto ricadono in un campo affine all’Arenaria Modino 

e al Macigno sommitale, mentre quelle del sistema Fellicarolo-Dardagna si inseriscono tra 

quest’ultime e le composizioni di provenienza alpina della Marnoso-arenacea (fig. 3.11B). 
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Fig. 3.1) A- Estensione geografica dei terreni appartenenti all’Unità tettonica Modino-Cervarola secondo Guenther & 

Reutter (1985). B –Estensione delle Arenarie del Monte Cervarola secondo Costa et al. (1998).    
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Fig. 3.2) Schema con i principali elementi strutturali di un’avanfossa di tipo appenninico (da Mutti et al., 2002). 

 

 

Fig. 3.3 - A) Esempi di avanfosse complesse nel senso di Ricci Lucchi (1986) in Argnani & Ricci Lucchi (2001). 

B) Schema mostrante la formazione di alti strutturali e relativi depocentri all’interno di una avanfossa complessa (da De 

Donatis & Mazzoli, 1994). 
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Fig. 3.4) A- Rappresentazione schematica generale della struttura dell’alto Appennino emiliano nell’area di 

affioramento della Successione del Cervarola (da: Chicchi & Plesi, 1991b). Si noti lo smembramento ed il conseguente 

accatastamento delle varie unità riconducibili alle successioni di avanfossa del Macigno, del Modino e del Cervarola. B- 

La struttura dell’Appennino Emiliano viene confrontata da Chicchi & Plesi (1991) con il modello a duplex proposto da  

Boyer & Elliot (1982). 

 

Fig. 3.5) Rappresentazione schematica della successione stratigrafica Modino-Cervarola con un’indicazione sulla 

tipologia dei contatti tra le varie unità. Modificata da Guenther & Reutter, 1985. 
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Fig. 3.6) Le principali ipotesi prospettate nella letteratura a riguardo dei rapporti e la posizione paleogeografica delle 

unità afferenti al complesso Modino-Cervarola. A: Apuane, Mg: Arenaria Macigno, Mo: Arenarie del M. Modino, Ce: 

Arenarie del M. Cervarola, MA: Marnoso-arenacea, USL: Unità Sestola-Vidiciatico, Ol: Olistostromi. Da: Chicchi & 

Plesi, 1991a. 



                                                                                                                             Arenarie del Monte Cervarola 
 

26 
 

 

Fig. 3.7) Interpretazione in chiave stratigrafica e gravitativa dei processi di chiusura della sedimentazione del Macigno, 

del Modino e del Cervarola che costituirebbero così un’unica successione sedimentaria. Da: Dallan & Nardi, 1972). 
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Fig. 3.8) Schema evolutivo dei Domini Toscano, di Monte Modino e del Cervarola in rapporto alla strutturazione degli 

Insiemi Ligure e Subligure e del Dominio Apuano. Modificata da Chicchi & Plesi, 1991a. 
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Fig. 3.9) Aree di affioramento dei sistemi torbiditici identificati all’interno delle Arenarie del Cervarola. Modificata da 

Andreozzi (1991), già modificata da Guenther & Reutter (1985). 

 

 

Fig. 3.10) Sezione stratigrafica schematica che rappresenta i rapporti geometrico-stratigrafici tra il sistema di Torre 

dell’Amorotto ed il sistema dello Scoltenna. Da Andreozzi et al. (1995).  
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Fig. 3.11) A- Triangolo per la rappresentazione della composizione delle arenarie secondo i parametri LM, LV e Ls+C. 

B- Composizioni dei sistemi torbiditici Torre Amorotto e Scoltenna in relazione alle composizioni degli altri depositi di 

avanfossa Oligo-Miocenici. C- Variabilità composizionale tra i Sistemi Torre Amorotto e Scoltenna.  
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4) LE STRUTTURE CHE DEFORMANO LE ARENARIE DEL MONTE CERVAROLA 

 

In questo capitolo verranno descritte le deformazioni che interessano le arenarie del Monte 

Cervarola nell’area studiata.  A questo scopo sono state costruite 6 sezioni geologiche sulla base 

della cartografia alla scala 1:10.000 della Regione Emilia-Romagna integrate con dati raccolti 

durante i rilevamenti. L’area indagata è racchiusa tra l’alta Val Secchia a NW e la Val Scoltenna a 

SE (fig. 4.1, fig. 4.2 ed allegato1). 

Le unità appartenenti alla Successione Modino-Cervarola sono caratterizzate da una tettonica 

intensa ed un edificio strutturale molto complesso. I complessi argillosi presenti alla base delle 

successioni torbiditiche hanno agito come livelli di scollamento preferenziali creando una 

situazione tettonica molto più complessa rispetto a quella osservabile nelle Formazioni del Macigno 

e della Marnoso-arenacea caratterizzate, alla base, da una successione mesozoica carbonatica 

(Guenther & Reutter, 1985).  

In fig. 4.1 è possibile visualizzare la struttura dell’orogene appenninico nell’area indagata. Esso è 

costituito dall’impilamento di diverse unità tettoniche appartenenti all’insieme Tosco-Umbro  che 

vengono sovrascorse dalle falde alloctone costituite dalle Unità Liguri e Subliguri (Plesi et al. 2002, 

Vescovi 2005).  

I complessi rapporti geometrici tra le unità appartenenti al dominio Tosco-Umbro (Toscana, 

Modino, Pievepelago, Successione del Cervarola e Sestola-Vidiciatico) vengono sintetizzati nello 

schema presente nelle figure 4.1 e 4.2. Queste unità sono costituite essenzialmente da potenti 

successioni di arenarie torbiditiche (Arenaria Macigno, Arenarie di Monte Modino ed Arenarie di 

Monte Cervarola) intervallate da potenti depositi marnoso-argillosi (i.e., melanges basale della 

Successione di Monte Modino, Unità di Pievepelago ed Unità di Sestola-Vidiciatico) che hanno 

costituito livelli preferenziali di scollamento durante le fasi tettoniche (Guenther & Reutter, 1985).  

Ricordiamo che la Successione del Cervarola è caratterizzata, alla base, dall’Unità di Pievepelago 

che la divide dalle sottostanti  Arenarie di Monte Modino, mentre, al tetto, è caratterizzata 

dall’Unità caotica di Sestola-Vidiciatico. L’Unità di Pievepelago è un’unità molto complessa ed 

intensamente deformata dalla tettonica. Essa è costituita da spesse porzioni marnose oligo-

mioceniche con intervalli arenacei fini molto deformati (Arenarie di Valleorsara) e masse di 

materiale chiaramente esotico tipo olistostromi (Nardi & Tongiorgi, 1962; Reutter, 1969). 

Quest’unità è ben rappresentata nell’area di Pievepelago, dove ha uno spessore di circa 300-400m, 

mentre non è ben identificabile nell’alta Val Secchia (fig. 4.1).  
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L’area oggetto di studio può essere suddivisa in due settori ben distinti in base ai diversi rapporti 

geometrici tra l’Unità Modino (Arenarie di Monte Modino con la loro successione basale) e la 

Successione del Cervarola.  

A- Un settore nordoccidentale (Val Secchia e Valle dell’Ozola) in cui le Arenarie del Cervarola 

vengono completamente sovrascorse da parte dell’Unità Modino, che, ricordiamo, è 

originariamente alla base della Successione del Cervarola.    

B- Un settore sud Orientale (Val Dragone e Val Scoltenna) in cui non vi sono evidenze del 

sovrascorrimento delle arenarie appartenenti all’Unità Modino al di sopra della Successione del 

Cervarola, Unità Modino che si trova quindi, seppur molto deformata, nella originaria posizione 

stratigrafica.  

Come vedremo, la diversità nei rapporti geometrici tra le diverse unità si ripercuote anche nelle 

strutture che deformano le Arenarie del Cervarola. 

 

4.1) SETTORE NORD-OCCIDENTALE (A) 

In quest’area, compresa tra la il fiume Secchia a NW ed il Monte Cusna a SE, parte dell’Unità 

Modino risulta essere sovrascorsa al di sopra delle Arenarie del Cervarola sino a ricoprirle 

completamente. Gli elementi “alloctoni” di Arenarie di Monte Modino sono rappresentati dagli 

affioramenti del Monte Ventasso, del Monte Cisa e di Ligonchio (fig. 4.1; Plesi et al., 2000; 

Vescovi, 2005).  Tra l’Unità Modino sovrascorsa e le Arenarie del Cervarola è intercalata la 

particolare Unità tettonica delle Scaglie del Secchia (GSB in fig. 4.2): quest’ultima è caratterizzata 

da rocce evaporitiche triassiche della Formazione di Burano e lembi di metamorfiti e quarziti 

(Andreozzi et al., 1987, Chicchi & Plesi, 1991b; Lugli, 2004; Vescovi, 2005). Al di sopra di tutto 

l’impilamento tettonico qui descritto sono sovrascorse le Unità alloctone Liguri.  In questo contesto 

è sorprendente notare come, in quest’area, il tetto della Successione del Cervarola appaia 

conservato e presenti le medesime caratteristiche in tutte le sezioni stratigrafiche studiate.  Esso 

risulta caratterizzato da un complesso argilloso con calcari (AVC in fig. 4.2), appartenente all’Unità 

di Sestola-Vidiciatico, sul quale la deformazione prodotta dal sovrascorrimento delle unità 

sovrastanti è stata in grado di imprimere una caratterista struttura “foliata” senza obliterare gli 

originali rapporti stratigrafici con la Successione del Cervarola. 

In questo settore le Arenarie del  Cervarola vengono esposte in finestra tettonica da una complessa 

struttura antiforme che si sviluppa lateralmente per circa 14 Km (fig. 4.1; Andreozzi et al.,1987; 
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Chicchi & Plesi, 1991), dalla finestra degli Schiocchi del Cerreto in Val Secchia (sezione A-A’ in 

fig. 4.2) sino a quella degli Schiocchi dell’Ozola (sezione B-B’ in fig. 4.2 e fig. 4.3). Questa 

struttura è caratterizzata da una direzione assiale variabile da N 136° nell’area del Cerreto a N 86° 

nell’area dell’Ozola (sezioni A-A’, B-B’, F-F’ F’-F’’ in fig. 4.2) ed è interessata da un importante 

sistema di faglie subverticali, aventi direzione SW-SE, che danno vita ad estesi settori 

tettonicamente ribassati (sezioni F-F’, F’-F” in fig. 4.2). Se si focalizza ora l’attenzione sulla 

struttura che espone la Successione del Monte Cervarola presso la finestra tettonica degli Schiocchi 

dell’Ozola (sezione B-B’ in fig. 4.2 e fig. 4.3) si apprezzerà che qui sono delineabili due strutture 

antiformi; una posta a nord con direzione assiale E-W, più ampia e con sviluppo di un esteso fianco 

rovesciato, ed una posta a sud,  meno ampia, con direzione assiale NW-SE ed il fianco 

settentrionale verticalizzato ma non rovesciato. Il margine meridionale della finestra risulta invece 

caratterizzato da un rovesciamento degli strati causato dallo sviluppo di una superficie di rampa a 

seguito del sovrascorrimento delle Unità Modino - Scaglie del Secchia al di sopra della Successione 

del Cervarola (Chicci & Plesi, 1991). Dagli studi effettuati risulta essere proprio questa struttura più 

interna ad aver avuto uno sviluppo sinsedimentario, ben evidenziato nella sezione B-B’ di fig. 4.2 

dalle variazioni di facies e di spessore all’interno della Successione del Cervarola (vedasi anche il 

capitolo 8.3). Nella sezione B-B’ di fig. 4.2 e in fig. 4.3 è possibile notare come l’anticlinale 

rovesciata venga interessata da una faglia verticale (Faglia di Casalino) che ribassa il blocco nord-

occidentale di circa 200m. In corrispondenza di questa faglia le Arenarie del Cervarola sono state 

frammentate tanto da creare una fascia, della larghezza di circa 3-4m, definibile come breccia di 

faglia. Questa zona brecciata attualmente risulta essere molto cementata e presenta tipiche 

mineralizzazioni metallifere, prevalentemente a galena, che, in passato, sono state oggetto di un 

tentativo di sfruttamento (per ulteriori informazioni vedasi Scacchetti  et al. 2015). Questa struttura 

appartiene al sistema di faglie subverticali ad andamento SW-NE, sopra introdotto, che deforma in 

modo pervasivo l’area posta nei dintorni degli Schiocchi dell’Ozola. Le sezioni F-F’ ed F’-F’’ di 

fig. 4.2, mettono in evidenza le faglie più importanti, quindi cartografabili, appartenenti a questo 

sistema. Dall’analisi di queste sezioni si può apprezzare che i rigetti verticali di queste faglie sono 

dell’ordine delle centinaia di metri ed interessano anche le unità (Scaglie del Secchia ed Unità 

Modino) che si trovano tettonicamente poste  tetto delle Arenarie del Cervarola. Questo rapporto 

geometrico permette di definire che la fagliazione subverticale ad andamento anti-appenninico si è 

sviluppata successivamente al sovrascorrimento delle Unità Modino e Scaglie del Secchia al di 

sopra delle Arenarie del Cervarola. Inoltre, dall’analisi delle sezioni F-F’ e F’-F’’ risulta evidente 

come queste faglie si siano sviluppate in corrispondenza dell’area in cui avviene il cambio di 

orientazione (da NW-SE a E-W) dell’asse dell’anticlinale principale che deforma le Arenarie del 
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Cervarola. E’ quindi ragionevole ipotizzare un legame genetico tra la torsione antioraria subita dalle 

Arenarie del Cervarola affioranti nella Val d’Ozola (Chicchi & Plesi, 1991c) e lo sviluppo del 

sistema di faglie subverticali ad andamento anti-appenninico. 

 In corrispondenza del Monte Cusna, posto all’estremità sud orientale del settore sopra descritto, le 

Arenarie del Monte Modino appaiono deformate secondo un’antiforme rovesciata vergente a nord-

est che le porta a sovrascorrere, senza l’intercalazione delle Scaglie del Secchia, solo per un breve 

tratto al di sopra delle Arenarie del Cervarola (fig. 4.3). Questa struttura esposta al Monte Cusna si 

sviluppa verso SE per circa 10 Km sino al Passo delle Radici (fig. 4.1) (Nardi 1965, Guenther & 

Reutter, 1985; Chicchi & Plesi 1991 b; Plesi et al. 2002), e rappresenta la linea d’unione tra il 

settore appena descritto (A) ed il settore (B). 

 

4.2) SETTORE SUD-ORIENTALE (B) 

Questo settore non presenta evidenze del sovrascorrimento dell’Unita Modino al di sopra delle 

Arenarie del Cervarola. Quest’ultime affiorano, completamente verticalizzate o rovesciate, in una 

fascia compresa tra Monte Beccara (a NW) e la Val Scoltenna (a SE) e posta a nord della 

caratteristica placca di terreni alloctoni Liguri dell’Alpesigola e di Monte Sasso Tignoso (fig. 4.1).  

Presso Torre dell’Amorotto-Civago (sezione C-C’ in fig. 4.2) la Successione del Cervarola risulta 

completamente verticalizzata ed è caratterizzata alla base, quindi a SW, da terreni argillosi con 

calcari (AVC), lembi di Flysch dell’Abetina Reale (ABT) e marne oligoceniche tipo Marmoreto 

(MMA) appartenenti all’Unita di Pievepelago. Quest’unità presenta qui uno spessore anomalo di 

circa 1000m, che potrebbe essere relazionato a raddoppi di origine tettonica (Fazzini, 1966; Reutter, 

1969). Le argille con calcari (AVC) e lembi del Flysch dell’Abetina Reale sono presenti anche al 

tetto, quindi a NW, della Successione del Cervarola, ma , in questo caso, risultano appartenenti 

all’Unità di Sestola-Vidiciatico.  La porzione meridionale della sezione C-C’ (fig. 4.2) mostra le 

successioni delle Arenarie del Macigno (MAC) e del Modino (MOD), quest’ultima caratterizzata 

alla base da argille con calcari (AVC) e Marne di Marmoreto (MMA). Entrambe le successioni 

arenacee sono deformate secondo una struttura ad anticlinale rovesciata vergente verso NE. La 

struttura che deforma le Arenarie del Monte Modino, caratterizzata al nucleo dal complesso 

marnoso-argilloso basale del Modino, è parte della struttura ad antiforme rovesciata, già introdotta 

nel sottocapitolo precedente, che si sviluppa tra il Monte Cusna ed il Passo delle Radici (fig. 4.1). 

L’anticlinale che deforma le Arenarie del Macigno viene invece classicamente interpretata come il 

fronte della Falda Toscana che si può seguire dal Monte Orsaro, a NW, fino al Monte Cima 
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dell’Omo a SE (fig. 4.1) (Chicchi & Plesi, 1991b; Vescovi, 2005). Una relazione genetica tra le due 

strutture non può essere tuttavia esclusa, in particolare si potrebbe ipotizzare che le due strutture 

possano essere il risultato di un piegamento disarmonico dell’intera successione Macigno-Modino 

causato dalla presenza dell’intervallo argilloso alla base delle Arenarie di Monte Modino.  

In Val Dragone (sez. D-D’ in fig. 4.2) le Arenarie del Cervarola appaiono rovesciate verso nord e 

sono caratterizzate alla base, quindi a S, da un potente livello intensamente deformato con litologie 

proprie dell’Unità di Pievepelago (ie: argille con calcari (AVC), Argille di Fiumalbo (FIU), Marne 

di Marmoreto (MMA) ed Arenarie di Valleorsara (VLR)), mentre al tetto, quindi verso nord, sono 

ricoperte da un complesso argilloso con calcari (AVC) appartenente all’Unità di Sestola-

Vidiciatico. Dall’osservazione della sezione geologica costruita (D-D’ di fig. 4.2) risulta evidente 

come in quest’area l’Unità di Pievepelago e la  Successione del Cervarola vengano sovrascorse 

direttamente dalle Unità alloctone Liguri (Flysch di Monte Caio) e Subliguri (Arenarie di 

Petrignacola) che formano l’isolata placca di terreni alloctoni dell’Alpesigola e di Monte Sasso 

Tignoso (fig. 4.1). L’ultima sezione (E-E’ in fig. 4.2) è stata costruita nel versante idrografico 

sinistro della Val Scoltenna e mostra la Successione del Cervarola, qui rappresentata dalla 

Formazione di Serpiano, ripiegata più volte, scollata dal suo substrato e traslata verso nord-est a 

ricoprire in parte l’Unità Modino ed, in parte, un elemento più esterno della stessa Successione del 

Cervarola. E’ ragionevole ipotizzare che l’originario substrato della Formazione di Serpiano potesse 

essere costituito  dalle Arenarie di Monte Modino, affioranti tra Pievepelago e Riolunato, ora 

deformate secondo una complessa struttura positiva ricoperta da brandelli dell’Unità di Pievepelago 

(sez. E-E’ di fig. 4.2). Il settore meridionale della sezione E-E’ mostra la presenza dalle Arenarie di 

Monte Modino con giacitura normale stratigraficamente ricoperte dall’Unità di Pievepelago. Tutto 

questo blocco risulta interessato, a NE, dallo sviluppo di un’importante faglia normale ad alto 

angolo, con andamento NW-SE, che ribassa il blocco meridionale da quello settentrionale costituito 

dal fianco rovesciato di una struttura antiforme sviluppata nelle Arenarie di Monte Modino (Nardi, 

1964 a e b; Reutter, 1969). Le strutture che deformano le Arenarie del Monte Modino risultano 

assai più sviluppate in destra idrografica del torrente Scoltenna dove formano il rilievo del Monte 

Cimone (2165m), massima elevazione dell’Appennino Settentrionale (Nardi 1965, Reutter 1969).  

Nell’area della Val Scoltenna viene descritta in letteratura (Ghelardoni, 1964; Guenther & Reutter, 

1985) la presenza di un lineamento tettonico trasversale all’Appennino (la Linea di Pievepelago) in 

grado di dislocare, con movimento sinistro, di circa 8-10 km tutte le strutture appartenenti alla falda 

Toscana e alla Successione Modino-Cervarola (Guenther & Reutter, 1985). I dati raccolti in questo 

lavoro permettono di ipotizzare un’attività sinsedimentaria di questa struttura trasversale durante la 

sedimentazione delle Arenarie del Cervarola (vedasi capitolo 9). 
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Fig. 4.2) Sezioni geologiche interpretative attraverso le strutture che espongono le Arenarie del Monte Cervarola. Per 

una migliore visione si veda l’allegato 1. 
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5) LE TORBIDITI 

Il concetto di torbidite nasce dai lavori di Migliorini (1943) e Kuenen & Migliorini (1950) sulla 

base del confronto tra studi di terreno provenienti dai depositi del Macigno nell’Appennino 

settentrionale e dati di laboratorio. Questi autori interpretavano gli strati gradati a base netta come il 

prodotto di fenomeni di risedimentazione legati a correnti di torbida. Il termine di torbidite vero e 

proprio viene introdotto successivamente da Kuenen (1957) come sinonimo di strati gradati. 

Attualmente la maggioranza dei geologi considera come torbidite uno strato gradato a base netta 

deposto da una corrente di torbida e costituito da una coppia di arenaria - pelite comunemente 

associata a depositi emipelagici fossili di mare profondo (Mutti et al. 1999). 

Il concetto di torbidite nasce in un contesto collisionale di tipo alpino e, a partire dagli anni 50, 

incominciano a proliferare un gran numero di lavori riguardanti le facies, i processi e gli ambienti 

deposizionali relativi a questi importantissimi tipi di depositi. Il primo modello di deposizione di 

questi sedimenti fu proposto da Bouma (1962). 

La sequenza di Bouma, ancora oggi comunemente utilizzata per descrivere gli strati torbiditici (fig. 

5.1), è composta da cinque divisioni stratali che rappresentano la decelerazione a cui va incontro 

una corrente di torbida. Anche se la sequenza di Bouma fa riferimento ad un singolo strato 

torbiditico, nel modello viene introdotto il concetto di “depositional cone”, in cui risulta evidente la 

decelerazione del flusso che incide sull'organizzazione latero-verticale del deposito (fig. 5.1). 

Bouma (1962) interpreta la sequenza deposizionale come un deposito tipico di corrente di torbida, 

che è una corrente turbolenta carica di sedimento, senza discutere in dettaglio dei processi 

idrodinamici che caratterizzano le correnti. I processi idrodinamici vengono affrontati 

successivamente da Walker (1967) il quale, tramite gli esperimenti di laboratorio di Simon et al. 

(1965) e Harms & Fahnestock (1965), interpreta le facies basali “a” e “b” della sequenza di Bouma 

come legate ad un regime di flusso superiore mentre le divisioni più sommitali “c”, “d” , “e” come 

deposte da flussi di regime inferiore. 

Successivamente alla realizzazione del modello di Bouma, diversi Autori si interrogano sulla natura 

dei processi che generano i depositi torbiditici ed, in particolare, se la formazione dei depositi 

torbiditici possa essere attribuita esclusivamente alle correnti turbolente o piuttosto a processi più 

complessi.  

Nel modello di Sanders (1965), infatti, la deposizione delle torbiditi viene interpretata come il 

risultato della deposizione di un flusso bipartito costituito da un flusso granulare denso basale e da 

un flusso diluito turbolento sovrastante (fig. 5.2). In questo modello i sedimenti più grossolani nel 

flusso denso basale sarebbero trasportati essenzialmente da una dispersione densa in sovrapressione 

spinta, in parte, dallo sforzo di taglio impartito dal flusso turbolento sovrastante dove i sedimenti 
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fini vengono mantenuti in sospensione dalla turbolenza (vedi anche il modello di Postma et al. 

1988). Come mostrato in figura 5.2 A, la parte più grossolana del carico sedimentario trasportato 

dal flusso denso tenderà a concentrarsi alla testa del flusso e tenderà inoltre a depositarsi all'interno 

delle depressioni che vengono incontrate lungo l'evoluzione sottocorrente. Nel modello di Sanders 

(1965), quindi, solo la parte laminata della sequenza di Bouma verrebbe depositata da una corrente 

di torbida in senso stretto.  

In seguito, anche il lavoro di Hampton (1972) dimostra come un debris flow può, mediante la 

trasformazione della testa, generare delle correnti turbolente. Middleton & Hampton (1973) sono tra 

i primi ad occuparsi, tramite studi di laboratorio, della complessità delle facies e dei relativi processi 

deposizionali riguardanti i sedimenti di acque profonde associati alle torbiditi, introducendo il 

concetto di "flusso gravitativo di sedimento". Nel lavoro di Middleton & Hampton (1973) si ha la 

conferma che gli strati gradati a base netta possono essere generati da tipologie di flussi differenti 

rispetto alle correnti turbolente (fig. 5.3). Con i lavori di Sanders (1965) e successivamente 

Middleton & Hampton (1973) si arriva perciò a comprendere che la sequenza di Bouma non è 

sufficiente per descrivere interamente i depositi torbiditici osservabili nei bacini deposizionali.  

A tale proposito, proprio al fine di dare una descrizione la più accurata possibile delle tipologie dei 

depositi torbiditici, dal 1970 in avanti vengono proposti diversi schemi di facies per la descrizione 

dei depositi torbiditici. Tra questi schemi se ne possono distinguere di due tipologie differenti: 

alcuni basati essenzialmente sulla descrizione dei tipi di facies ed altri di tipo genetico.  La prima 

tipologia, che si concentra soprattutto sulla descrizione, porta allo sviluppo degli schemi di Mutti e 

Ricci Lucchi, (1972; 1975). Questi schemi, che sono i primi esempi di schemi di facies predittivi, 

portano allo sviluppo di vari altri schemi caratterizzati da una grande proliferazione di tipi di facies 

come quelli di Pickering et al. (1986) e Ghibaudo (1992). 

La seconda, invece, puntando più sui processi che legano una facies e l’altra, porta allo sviluppo di 

schemi basati sul concetto di facies tract (Aalto, 1976; Lowe, 1982; Mutti, 1992), cioè dell’insieme 

delle facies geneticamente legate tra loro che, all’interno di ogni sistema considerato, registrano 

l’evoluzione sottocorrente di un flusso gravitativo. Da un punto di vista ideale, quindi, un facies 

tract rappresenta l’insieme delle facies depositate da un singolo flusso gravitativo. 

 

Lo schema utilizzato per il riconoscimento delle facies in questo lavoro di tesi è quello proposto da 

Mutti et al. (2003) che deriva dagli schemi di Mutti et al. (1999) e Mutti (1992). 
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5.1) FACIES TRACT DI MUTTI ET AL. (2003) (Fig. 5.4) 

 

Il modello mostra le variazioni di facies che si possono osservare all’interno di uno stesso strato 

(o all’interno di un bedset nel senso di Campbell, 1967) e che registrano l’evoluzione di un flusso 

gravitativo sottocorrente. 

 Per questo schema sono considerate le seguenti popolazioni granulometriche: 

 

A - da blocchi (boulder) a piccoli ciottoli (small pebbles); 

B - da piccoli ciottoli a sabbia grossolana, 

C - da sabbia media a sabbia fine, 

D - da sabbia fine a fango. 

 

Secondo questi autori i sedimenti sono trasportati all’interno di un flusso bipartito caratterizzato da 

due porzioni distinte che consistono in: 1) una parte basale densa non turbolenta, caratterizzata dalle 

popolazioni granulometriche più grossolane segregate orizzontalmente che viaggiano in 

sovrapressione e 2) un flusso turbolento sommitale in grado di trasportare in modo efficiente 

soprattutto le popolazioni granulometriche più fini (fig. 5.4; vedasi anche Tinterri et al. 2003). 

Ognuna di queste parti, perciò, è caratterizzata da una ben precisa distribuzione granulometrica. Più 

precisamente, le due popolazione più grossolane A e B tendono ad essere trasportate principalmente 

nel flusso basale denso in sovrapressione; una parte della popolazione B e la popolazione C possono 

essere trasportate inizialmente nel flusso denso basale, ma successivamente possono venire 

progressivamente incorporate nel flusso turbolento attraverso la trasformazione della testa del flusso 

basale; la popolazione D, invece, è sempre trasportata come carico sospeso nel flusso turbolento. 

Queste quattro popolazioni granulometriche vengono deposte dal flusso che decelera in vari tipi di 

facies ben distinte. In generale, perciò, si può affermare che ogni facies è deposta da una parte ben 

precisa del flusso in grado di trasportare una ben precisa classe granulometrica. Questo modello, in 

particolare, rappresenta il facies tract di una corrente di torbida unidirezionale ideale che non ha 

subito fenomeni di riflessione. Il prodotto finale perciò è costituito da un facies tract caratterizzato 

dalla progressiva diminuzione di granulometria sottocorrente. 

Le principali facies dello schema di Mutti et al. (2003), (fig. 5.4), possono essere così descritte: 

La facies F2 è costituita da un paraconglomerato. Essa, quindi, è rappresentata da sedimenti 

immaturi e molto mal classati, dove la classe granulometrica più grossolana A è immersa in una 

matrice relativamente più fine. Esso rappresenta il deposito di un flusso iperconcentrato (nel senso 

di Mutti, 1992) o di un flusso denso in sovrapressione. Idealmente questo può essere considerato un 
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flusso madre in grado di trasportare tutte le granulometrie delle altre facies ed è presumibile pensare 

che, se questo flusso si blocca, le facies sottocorrente siano scarsamente sviluppate o addirittura 

assenti. 

La facies F3 è composta da un ortoconglomerato. Questo deposito è generalmente ben selezionato 

ed è formato dalla classe granulometrica più grossolana (A). Normalmente questi ortoconglomerati 

passano verso l’alto in modo brusco a sedimenti fini (classe D), il che indica un processo di bypass 

delle altre classi granulometriche (B, C e D). Con il termine bypass si indica la capacità di un flusso 

di deporre una certa classe granulometrica e continuare la sua corsa sottocorrente. 

Le facies F2 ed F3 sono interpretate come depositi relativi al corpo e alla testa del flusso denso 

conglomeratico. I flussi densi conglomeratici hanno un alto potere erosivo, testimoniato 

dall’abbondanza di clastici pelitici presenti in questo tipo di facies. Questi clasti pelitici possono 

essere progressivamente disgregati all’interno del flusso basale e venire incorporati nel flusso 

turbolento superiore. La facies F5, invece, è rappresentata da arenarie grossolane e molto grossolane 

scarsamente classate che possono essere massive o leggermente gradate. Essa rappresenta i depositi 

legati a flussi densi arenacei che riescono a bypassare i depositi conglomeratici prossimali. Questa 

facies può formare strati spessi e caratterizzati da una elevata estensione laterale, tanto che possono 

essere tracciati per molte chilometri nella direzione di evoluzione del flusso. Come nei flussi relativi 

alle facies precedenti, il potere di erosione è concentrato alla testa ed è testimoniato dalla presenza 

di clasti pelitici. Inoltre, la costante presenza di strutture da sfuggite d’acqua tende a suggerire per 

questi depositi un trasporto e una deposizione in condizioni di sovrapressione. 

Le facies F6 ed F7 sono quelle che segnano la transizione da un flusso denso ad uno dominato dalla 

turbolenza. 

La Facies F6 è composta da un’arenaria grossolana o molto grossolana derivante essenzialmente 

dalla rielaborazione delle parti più distali delle facies F5 da parte del flusso turbolento che bypassa 

(fig. 5.4). Essa si presenta generalmente come una facies ben classata con laminazioni oblique e 

geometria a megaripples. Essa è la facies da bypass per eccellenza, indicante una brusca 

decelerazione del flusso, che spesso risulta caratterizzata da un brusco passaggio verso l’alto a 

facies fini tipo F9 depositate dalla coda diluita della corrente di torbida che bypassa. Questa 

superficie, come nel caso della facies F3, rappresenta una superficie di bypass in senso stretto.  

La facies F7 è costituita da arenarie grossolane caratterizzate da sottili tappeti di trazione ed indica 

tassi di decelerazione minori rispetto alla facies F6. Questa facies registra la deposizione di quella 

parte di flusso che Mutti et al. (2003) hanno chiamato “near bed suspension” cioè quella zona ad 

alta densità che si viene a formare alla base del flusso turbolento a causa della rapida deposizione 

delle arenarie grossolane e medie. E’da ricordare, infatti, che il flusso turbolento che bypassa la 
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zona di deposizione degli F5 è molto efficiente a trasportare soprattutto la classe granulometrica D 

(da sabbia fine a fango). La facies F7 passa, attraverso un progressivo aumento dei tassi di 

sedimentazione, alla facies F8 che è costituita principalmente da un’arenaria media massiva. 

Quest’ultima corrisponde alla facies basale (a) di Bouma in senso stretto ed è depositata da un 

flusso turbolento in cui gli alti tassi di sedimentazione sopprimono qualsiasi forma di trazione e 

quindi di sviluppo di lamine. 

La facies F9, infine, è formata dai sedimenti più fini rappresentati dalla classe granulometrica D 

(sabbia fine a fango) che vengono depositati nella porzione più distale del sistema torbiditico. 

Questa facies materializza praticamente la sequenza incompleta di Bouma (Tb-e). La parte laminata 

di arenarie fine è deposta attraverso processi di decantazione più trazione, mentre la divisione 

pelitica Te di Bouma si deposita essenzialmente per decantazione. 

In un discorso generale riguardante la formazione dei depositi torbiditici è necessario discutere due 

concetti molto importanti: il meccanismo di innesco della corrente di torbida ed il grado di 

efficienza del flusso da cui dipende il tipo di facies tract. 

 

5.2) MECCANISMI D’INNESCO 

 

Questo tema è stato discusso in diversi lavori come, ad esempio, quelli di Dott (1963), Pickering et 

al. (1989), Normark & Piper (1991), Kneller (1995), Piper & Normak (2001) e Mutti et al. (1999, 

2009). In generale i principali meccanismi di innesco delle correnti torbida sono: 1) le tempeste, 2) 

gli sfettamenti e gli slump legati a terremoti o ad alti tassi di sedimentazione che si possono avere 

lungo i fronti deltizi e 3) i flussi iperpicnali legati a sistemi fluvio deltizi dominati da piene fluviali. 

In quest’ultimi tipi di ambienti le correnti di torbida possono derivare direttamente dall’evoluzione 

sottocorrente dei flussi iperpicnali oppure attraverso gli sfettamenti che possono interessare i fronti 

deltizi al momento dell’entrata in mare di piene fluviali e relativi flussi iperpicnali (Milliman & 

Syvitski, 1992; Mutti et al., 1999).  

 

 Nei modelli della stratigrafia sequenziale avanzati da Van Wagoner et al. (1988) e Wilgus et al. 

(1988) i sistemi torbiditici si trovano alla base delle sequenze deposizionali; essi costituirebbero il 

cosiddetto basin floor fan e sarebbero legati ad un brusco abbassamento relativo del livello del mare 

al di sotto del margine di piattaforma. Tuttavia, negli studi recenti di terreno condotti in bacini 

collisionali, i sistemi torbiditici si ritrovano alla base degli allogruppi in cui le inconformità sono 

riconducibili ad un controllo tettonico (Mutti et al.,1988 e 1999).  
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Questo fatto conferma come le torbiditi, in bacini collisionali, siano relazionate ad abbassamenti 

relativi del mare dominati dalla tettonica. Questa, infatti, tenderebbe a favorire non solo la creazione 

di pendio ma anche la produzione di sedimento necessaria per lo sviluppo dei flussi gravitativi di 

sedimento. 

 

5.3) EFFICIENZA DEL FLUSSO 

Per efficienza di una corrente di torbida si intende la capacità del flusso di trasportare il proprio 

carico sedimentario il più lontano possibile e di selezionarlo in facies distinte ognuna delle quali è 

caratterizzata da specifiche strutture sedimentarie e popolazioni granulometriche. L'efficienza del 

flusso che trasporta il sedimento si riflette sulle caratteristiche del facies tract, le cui tipologie di 

facies variano a seconda dell' efficienza della corrente di torbida. Questo concetto è stato ripreso in 

diverse pubblicazioni tra le quali: Mutti & Johns (1978), Mutti (1992), Pickering et al. (1989), Allen 

& Allen (1990), Mutti et al. (1994), Richards et al. (1998). L'efficienza di un flusso può dipendere 

dalla quantità di materiali fini trasportati (Mutti; 1979, 1992) ma in generale, a parità di condizioni, 

può dipendere  dalla capacità del flusso basale denso di trasformarsi e quindi di trasferire le varie 

classi granulometriche al flusso turbolento sovrastante. Il processo di trasformazione di un flusso 

avviene in corrispondenza della zona di testa come riportato nei lavori di Mutti et al. (1999, 2003), 

Tinterri et al.(2003) e Mohrig & Marr (2003). 

 Nel lavori di Mutti et al. (1999, 2003) i depositi torbiditici vengono classificati in base al loro grado 

di efficienza in tre tipologie differenti: flussi ad alta efficienza, flussi efficienti e flussi poco 

efficienti (fig. 5.5). Questi flussi a diversa efficienza portano alla formazione di tre diversi facies 

tract  i quali presentano un grado di selezione delle classi granulometriche tanto più elevato quanto 

più è alta l'efficienza del flusso. I flussi ad efficienza elevata e molto elevata hanno la capacità di 

trasformarsi e di segregare i materiali dando vita a facies tract caratterizzati da un maggior numero 

di facies rispetto ai flussi a bassa efficienza. 

Intendendo sempre le correnti di torbida come flussi bipartiti (parte densa basale e porzione 

turbolenta sommitale) l'efficienza deve essere considerata separatamente per le due componenti del 

flusso. L'efficienza del flusso denso granulare basale dipende dal gradiente di velocità che controlla 

il tasso di sfuggita d'acqua e dalla quantità di fini contenuti nel flusso originario (parental flow), che 

ostacolano la sfuggita d'acqua. Nel flusso diluito turbolento invece l'efficienza dipende dall'energia 

turbolenta del flusso e dalla quantità di fini (popolazioni C e D) che derivano dal flusso granulare 

denso basale e dall'erosione che avviene nella zona di testa. 

Nei flussi altamente efficienti le popolazioni granulometriche grossolane vengono completamente 

segregate all'interno delle facies F3 ed F5. I sedimenti fini vengono invece trasportati 
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principalmente in sospensione all'interno del flusso turbolento e depositati ad elevate distanze 

rispetto alle facies più prossimali, dando vita alle facies di tipo F8 ed F9 (fig. 5.5). 

Nei flussi ad efficienza intermedia solamente i sedimenti più grossolani (popolazione 

granulometrica A) vengono segregati all'interno delle facies F3, mentre i sedimenti appartenenti alla 

popolazione granulometrica B (piccoli pebbles-sabbia grossolana) tendono a creare depositi mal 

classati di tipo F5. Parte dei sedimenti grossolani depositati dal flusso denso basale vengono poi 

rielaborati dal flusso diluito turbolento sovrastante dando origine alle facies tipo F6, caratterizzate 

dalla tipica struttura a megaripples e dalla laminazione obliqua dovuta alla migrazione dei 

megaripples sottocorrente (fig. 5.5). E’ presumibile ritenere che flussi ad alta efficienza, nella 

maggior parte dei casi, possano essere generati principalmente da flussi iperpicnali che presentano 

una certa stabilità nel tempo e in misura minore anche da fenomeni di slump (vedasi Mutti et al. 

1999). 

 

Nel caso di flussi a bassa efficienza avviene soltanto una parziale segregazione delle differenti 

granulometrie presenti nel flusso, questo porta ad avere depositi con un limitato numero di facies e 

caratterizzate da scarsa classazione. In questi casi viene a mancare la capacità del flusso denso 

basale di trasformarsi in modo efficiente e di trasferire i sedimenti più fini al flusso turbolento 

sommitale e quindi i depositi risultanti hanno un’estensione nettamente inferiore a quella dei 

depositi torbiditici generati da flussi ad alta efficienza. I facies tract relativi a questi flussi sono 

solitamente caratterizzati da facies grossolane del tipo F3 ed F5 con scarsa classazione (fig. 5.5). Le 

facies più distali sono di tipo F9b, tipologia di F9 mal sviluppata a causa della mancata 

incorporazione di fini provenienti dal flusso denso basale, poco energetico e perciò incapace 

trasformarsi e di erodere i fini dal fondo. E’ presumibile ritenere che i flussi a bassa efficienza 

possano essere generati da franamenti sottomarini di piccole dimensioni o da flussi iperpicnali 

limitati nel tempo (vedasi, Mutti et al. 2003). 

 

5.4) I SISTEMI TORBIDITICI 

Di pari passo agli schemi sulle facies, a partire dalla fine degli anni 60, si sviluppano modelli 

sull’ambiente di deposizione delle torbiditi; incominciano cioè a svilupparsi i primi schemi di 

conoide sottomarina. Normark (1970) studiando i depositi attuali del borderland californiano e 

Mutti & Ricci Lucchi (1972) e Mutti & Ghibaudo (1972) studiando sedimenti fossili provenienti 

dalle catene collisionali appenniniche e pirenaiche, hanno introdotto i primi modelli di conoide di 

mare profondo. L’obiettivo principale di questi autori era quello di creare un modello deposizionale 

applicabile ai diversi tipi di sedimenti torbiditici. 
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 Tuttavia, il confronto fra le conoidi fossili e quelle attuali presenti sui fondali marini (CONFAN I e 

II del 1982 e del 1988) ha portato alla crisi dei modelli classici sviluppati tra il 1960 e il 1980 e 

all’introduzione del concetto di sistema torbiditico, applicabile sia ai sistemi fossili che agli attuali. 

Da questo momento in poi gran parte degli studi furono portati avanti attraverso il riconoscimento 

gerarchico delle varie unità stratigrafico deposizionali: a) facies, b) associazioni di facies c) 

elementi deposizionali e d) sistemi deposizionali (Mutti & Normark, 1987 e 1991). In particolare un 

sistema torbiditico è caratterizzato da un ben determinato numero di elementi deposizionali ognuno 

caratterizzato da una ben precisa associazione di facies. 

Secondo Mutti & Normark (1987, 1991), vedasi anche Mutti et al. (1999; 2003; 2009), Normark et 

al. (1993) e Piper & Normark (2001) i principali elementi deposizionali di un sistema torbiditico 

sono: 1) le grandi erosioni sottomarine a grande scala 2) canali, 3) depositi di overbank, 4) depositi 

di transizione canale-lobo, 5) lobi e 6) piana bacinale o basin plain (fig. 5.6). Questi elementi 

deposizionali possono essere comuni sia ai sistemi attuali che a quelli fossili. Recentemente Mutti et 

al. (2009) suggeriscono che anche i depositi caotici e le megatorbiditi possono essere incluse negli 

elementi deposizionali di un sistema torbiditico dal momento che possono rappresentare porzioni 

volumetriche importanti di questi sistemi. 

Un sistema torbiditico, in ogni caso, può essere visto come un sistema fluviale nel senso di Schumm 

(1981), dal momento che è caratterizzato da una zona di alimentazione, una di trasferimento e una 

di deposizione (Mutti et al. 1999). 

 In un sistema torbiditico le zone di trasferimento sono rappresentate essenzialmente dai canali (fig. 

5.7). Questi possono essere caratterizzati da facies grossolane tipo F2 ed F3 (Mutti, 1992) se il 

canale ha funzionato da via di transito vero e propria (canali erosivi e transizionali di Mutti & 

Normark, 1987), o da facies relativamente più fini di lobo come F5, F8 ed F9 che registrano la 

disattivazione del sistema torbiditico. In questo caso i flussi diventano progressivamente meno 

efficienti tendendo a depositare direttamente nelle zone di trasferimento dando vita a canali 

deposizionali (Mutti & Normark,1987). 

 A valle delle zone di trasferimento abbiamo la zona di transizione lobo-canale che funge da 

raccordo con le zone deposizionali rappresentate dai lobi e dai depositi di basin plain (fig. 5.7). La 

zona di transizione canale-lobo è la zona in cui il flusso denso sabbioso passa da zone confinate a 

zone non confinate attraverso una rottura di pendio e per questo essa risulta caratterizzata 

soprattutto da facies tipo F5 ed F6 in cui spesso si può riscontrare la presenza di mud-draped scour 

dovuti fenomeni di salto idraulico (vedasi Mutti e Normark, 1987, 1991). Le zone di deposizione, 

infine, sono rappresentate, come accennato sopra, dai lobi e dai depositi di piana bacinale (basin 

plain) (fig. 5.7). 
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I primi sono caratterizzati da pacchi di strati con elevati rapporti arenaria/pelite e da grandi 

estensioni laterali costituite soprattutto da facies tipo F7 ed F8, mentre, nei secondi, i rapporti 

arenarie/pelite sono nettamente inferiori pur presentando anch’essi strati con grande estensione 

areale.  

La facies predominante nella piana bacinale è l’F9 e qui risultano comuni le strutture sedimentarie 

legate a fenomeni di ponding e rebound (nel senso di Pickering & Hiscott, 1985). Questi fenomeni, 

come sarà meglio spiegato più avanti, sono particolarmente diffusi nella porzione più distale dei 

bacini di avanfossa (Tinterri e Muzzi Magalhaes, 2011). 

Il lavoro di terreno sui sistemi torbiditici, perciò, si basa sull’esatto riconoscimento di questi 

elementi deposizionali sulla base di modelli che si basano non su considerazioni fisiografiche e 

morfologiche (vedasi ad esempio Richards et al., 1998 e Bouma, 2000) ma bensì sul corretto 

riconoscimento delle facies ed associazioni di facies che li caratterizzano. 

Piper & Normark (2001), infatti, mettono in evidenza molto bene queste contraddizioni giungendo 

alla conclusione che attualmente non esiste un modello universale per i sistemi torbiditici. Questi 

autori propongono con forza l’utilizzo di una metodologia di lavoro del tipo proposta da Mutti & 

Normark (1987 e 1991) che si basa sul corretto riconoscimento gerarchico delle varie unità 

stratigrafiche deposizionali sulla base di criteri il più possibile oggettivi come facies, associazioni di 

facies ed elementi deposizionali. Piper & Normark (2001) concludono che solo attraverso 

l’applicazione di questa metodologia, sia nei depositi attuali che in quelli fossili, si potrà, 

eventualmente nel futuro, arrivare alla realizzazione di un modello universale. 

 

5.5) IL CONTROLLO TOPOGRAFICO NELLE CORRENTI DI TORBIDA 

La configurazione geomorfologica e tettonica del bacino incide fortemente sulla tipologia e sulla 

distribuzione delle facies, modificando, talvolta in maniera importante, il facies tract di un flusso 

ideale precedentemente descritto (Mutti et al. 2003).   

L’influenza della tettonica sulla sedimentazione è stata discussa da diversi Autori (Rupke, 1976; De 

Jager, 1979; Ricchi Lucchi & Valmori, 1980; Ricci Lucchi, 1986; Marjanac, 1990;  Pickering & 

Hiscott, 1985; Remacha et al., 1998 e 2005; Remacha & Fernandez, 2003; Kneller, 1995; Edwards 

et al., 1994; Haughton, 1994; Kneller & McCaffrey, 1999; Mutti et al., 2003; Lucente, 2004; Muzzi 

Magalhaes & Tinterri, 2010; Tinterri e Muzzi Magalhaes, 2011; Tinterri & Tagliaferri, 2015) i quali 

mostrano come le variazioni nelle caratteristiche del flusso indotte dalla topografia producano 

vistosi effetti sulla tipologia degli strati e delle facies che vengono deposti. 
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I principali effetti legati alla morfologia del bacino sono: 

a) numerose variazioni di paleocorrenti riscontrabili all’interno di uno strato, legate a fenomeni di 

riflessione della parte turbolenta del flusso (riflessione, deflessione e ponding); 

b) presenza di particolari tipologie di strati (slurry e sandwich beds), non descritti nel facies tract 

ideale di una corrente di torbida.  

c) associazioni di facies (tipi di strato) che indicano un controllo topografico nella dinamica dei 

flussi torbiditici. 

 

a) Fenomeni di riflessione, deflessione e ponding 

I fenomeni di riflessione di un flusso torbiditico divengono noti grazie al modello proposto da 

Pickering & Hiscott (1985) (fig. 5.8) i quali, utilizzando il concetto di ponded basin introdotto da 

Van Andel & Komar (1969), propongono, per la prima volta, un modello ideale per gli strati deposti 

in bacini confinati. Questi autori, all’interno di un singolo strato torbititico, hanno osservato diverse 

direzioni del flusso nella porzione arenacea ed uno spessore anomalo di pelite nella porzione 

sommitale. La porzione arenacea risulta caratterizzata da un’alternanza di strutture molto 

complesse: laminazioni oblique, climbing ripples, lamine convolute e diversi livelli a pseudonoduli 

nella porzione superiore. Questa serie di alternanze viene messa in relazione da Pickering & Hiscott 

(1985) al fenomeno di ponding, cioè il continuo rimbalzo, in diverse direzioni, della parte 

turbolenta del flusso all’interno di un bacino confinato. Il prodotto finale, denominato dagli autori 

contained and reflected bed (strato riflesso), è uno strato generalmente molto spesso a causa 

dell’impossibilità del flusso di ridistribuire il proprio carico sedimentario in un’area più estesa. Gli 

intervalli di pelite molto spessi al tetto degli strati, unitamente ai continui cambi di paleocorrenti 

delle strutture sedimentarie presenti nella porzione di arenaria fine (facies F9) degli strati, sono tra 

le caratteristiche più diagnostiche dei fenomeni di ponding (fig. 5.8). 

 Il processo di ponding, per la caratteristica di agire sulla parte turbolenta del flusso, risulta 

generalmente ben sviluppato nelle porzioni più distali (basin plain) dei sistemi torbiditici (Remacha 

et al. 2005), tuttavia, processi di ponding sono stati descritti anche in posizioni più prossimali dei 

bacini torbiditici (Tinterri & Muzzi Magalhaes, 2011) in condizioni di elevato confinamento 

tettonico. 

Il processo di ponding, inteso come la continua riflessione del flusso in più direzioni in un bacino 

confinato su più lati, è la situazione più estrema a cui un flusso turbolento può andare incontro. In 

alcuni casi meno estremi, però, il flusso può essere soggetto ad una sola riflessione laterale 

(deflessione) prodotta, ad esempio, da una struttura tettonica positiva che controlla un margine del 

bacino (Tinterri & Muzzi Magalhaes, 2011) (fig. 5.9). Gli strati torbiditici che derivano dalla 
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deposizione di flussi che hanno subito questo processo di deflessione appaiono caratterizzati da 

spessori più normali ma da strutture sedimentarie, sviluppate soprattutto nella facies F9, con 

direzioni delle paleocorrenti deviate rispetto alla direzione generale di apporto. Questa deviazione 

delle paleo correnti, generalmente, mette in evidenza gli allineamenti tettonici che hanno provocato 

la riflessione.  In alcuni casi, il sommarsi di eventi di riflessione all’interno del flusso turbolento, 

può portare allo sviluppo di un flusso combinato (componente unidirezionale + componente 

oscillatoria) ed al conseguente sviluppo, nello strato torbiditico, di strutture tipo hummoky tipiche 

di ambienti dominato da flussi oscillatori  (Tinterri, 2011). 

 

b) Strati tipo Slurry e Sandwich  

Si tratta, come sopra accennato, di tipologie di strato con facies che non trovano una locazione nel 

facies tract di Mutti et al. (2003) sopra introdotto. 

La facies definita Slurry è stata descritta da lungo tempo in letteratura (Wood & Smith, 1958; Van 

Vliet, 1978; Ricci Lucchi & Valmori, 1980; Talling et al. 2004, 2012; Lowe & Guy, 2000; 

Haughton et al. 2009; Muzzi Magalhaes e Tinterri, 2010), ed in generale indica un’arenaria mal 

classata ricca in fango con strutture da liquefazione e clasti pelitici. Nei depositi di avanfossa 

dell’Appennino settentrionale, questo tipo di facies è stato individuato nella Marnoso-arenacea 

come parte intermedia di strati tripartiti costituiti da: una parte basale di arenaria massiva o con 

lamine mal sviluppate, una intermedia tipo slurry ed una sommitale sottile caratterizzata da arenaria 

molto fine laminata (Ricci Lucchi e Valmori, 1980; Amy e Talling, 2006; Tinterri & Muzzi 

Magalhaes, 2011). Questa tipologia di strato, frequentemente osservata in zone distali di piana 

bacinale, viene relazionata alla trasformazione del flusso torbiditico precedentemente arricchito in 

materiale fine tramite processi erosivi (Lowe e Guy, 2000; Haughton et al. 2003, 2009; Talling et 

al., 2004; Amy e Talling, 2006; Sumner et al., 2009). Secondo Tinterri & Muzzi Magalhaes (2011) 

la presenza di questi strati tenderebbe ad aumentare alla base delle unità stratigrafiche 

tettonicamente controllate dove la morfologia accidentata del bacino favorisce i fenomeni di 

impatto delle correnti di torbida e conseguentemente i fenomeni erosivi.  

Il termine sandwich è stato introdotto da Ricci Lucchi (1978) e Ricci Lucchi e Valmori (1980) 

essenzialmente per identificare gli strati costituiti da una base ed un tetto ben classati ed una 

porzione intermedia caratterizzata da un grado di classazione molto inferiore o caotica. Attualmente 

questo termine viene utilizzato per indicare strati arenacei caratterizzati, nella parte intermedia, da 

un allineamento ben definito di clasti pelitici strappati dal substrato (Tinterri comunicazione 

personale). Anche questi strati, comunque, testimoniano fenomeni di impatto del flusso e 

conseguente erosione imputabili alla presenza di una morfologia complessa del bacino. 
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c) Associazioni di facies che mostrano un controllo topografico nelle dinamiche del flusso. 

Nei recenti lavori di stratigrafia fisica condotti sui depositi torbiditici della Marnoso-arenacea 

(Muzzi Magalhaes & Tinterri, 2010; Tinterri & Muzzi Magalhaes, 2011; Tinterri & Tagliaferri, 

2015; Tagliaferri & Tinterri, 2015) è stato messo in evidenza come la topografia influenzi 

fortemente la tipologia degli strati che vengono deposti da una corrente di torbida. Nei lavori 

sopracitati è stata introdotta una metodologia di lavoro molto efficace che permette di ricostruire la 

morfologia del bacino sedimentario e la sua evoluzione, in base alla distribuzione laterale e 

verticale delle diverse tipologie di strato osservate. 

 Ogni tipologia di strato  è caratterizzata da facies o associazioni di facies  ben precise che mostrano 

le dinamiche a cui è andato incontro il flusso torbiditico. Chiaramente sistemi torbiditici con diversi 

gradi di efficienza daranno luogo a tipologie di strato differenti così come, uno stesso sistema 

torbiditico, può essere caratterizzato da tipologie di strato differenti in base all’elemento 

deposizionale considerato (es. lobo o basin plain). 

A titolo di esempio si riportano in fig. 5.10 le sei tipologie di strato riconosciute da Tinterri & 

Tagliaferri (2015) nel sistema torbiditico di Firenzuola e Paretaio (Formazione Marnoso-arenacea). 

Tra le diverse tipologie di strato qui introdotte occorre soffermarsi sugli strati di tipo C poiché la 

loro abbondante presenza all’interno di una successione torbiditica sarebbe diagnostica di un 

restringimento del bacino causato da un importante controllo tettonico. 

Si tratta di strati da spessi a molto spessi costituiti da una porzione di arenaria grossolana-molto 

grossolana massiva  (facies F5) sormontata da una porzione caratterizzata da tappeti di trazione 

piano paralleli mal sviluppati (Facies F7) o da megaripples (facies F6) (fig. 5.11). Al tetto questi 

strati sono caratterizzati da una porzione in arenaria fine-silt (facies F9) mal sviluppata. Questa 

tipologia di strato viene interpretata da Tinterri & Tagliaferri (2015) come il prodotto di una brusca 

decelerazione di un flusso bipartito che subisce un fenomeno di “decoupling”. Il flusso denso basale 

decelera bruscamente deponendo la parte grossolana massiva (facies F5) mentre il bypass della 

parte turbolenta forma le strutture trattive sommitali. Con alti tassi di decelerazione del flusso si 

formeranno strutture trattive sommitali tipo megaripples (facies F6) mentre, con tassi di 

decelerazione più limitati, si formeranno facies con tappeti di trazione del tipo F7 (vedasi anche 

Mutti et al. 2003). Le repentine decelerazioni tipiche dei flussi che generano questa tipologia di 

strato possono generare dei salti idraulici causa della formazione di facies del tipo mud draped 

scour (sensu Mutti e Normark, 1987). 
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Fig. 5.1) La sequenza di Bouma ed il suo sviluppo sottocorrente (Bouma, 1962) 
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Fig. 5.2) A- Flusso granulare denso liquefatto, B- Profilo di velocità di una corrente di torbida bipartita (Sanders, 1965). 

 

 

 

Fig. 5.3) Classificazione dei flussi gravitativi di sedimento e dei relativi meccanismi di sostentamento delle particelle 

(Middleton & Hampton, 1973)  
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Fig. 5.4) Facies tract relativo ad un flusso torbiditico ad alta efficienza ed evoluzione sottocorrente di un flusso ad alta 

efficienza (Mutti et al., 2003). 
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Fig. 5.5) Tipologie di facies tract in funzione del grado di efficienza del flusso torbiditico (da Mutti et al., 1999). 
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Fig. 5.6) I principali elementi deposizionali di un sistema torbiditico (da Mutti & Normark, 1991). 

 

 

 

Fig. 5.7) Rappresentazione schematica dei principali elementi deposizionali di un sistema torbiditico (da Mutti et al., 

1999).  
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Fig. 5.8)  Modello deposizionale e sequenza di facies ideale di uno strato legato a fenomeni di ponding (da Pickering & 

Hiscott, 1985). Gli strati sono prodotti da riflessioni multiple del flusso legate ai continui rimbalzi lungo i margini del 

bacino. 

 

 

 

Fig. 5.9) Processi di riflessione a cui può essere soggetta la porzione turbolenta di un flusso torbiditico bipartito (da 

Tinterri et al. in stampa). 
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Fig. 5.10) Esempio di tipologie di strato presenti nel sistema torbiditico del Paretaio (Marnoso-arenacea), (da Tinterri e 

Tagliaferri, 2015). 

 

Fig. 5.11) Il diagramma mostra i processi in grado di formare le due sequenze di facies tipiche degli strati del tipo C 

(fig. 5.10). Nel caso 1 la facies F5 è sormontata da tappeti di trazione (facies F7) indicativi di basso tasso di 

decelerazione. Nel caso 2 la facies F5 viene sormontata da strutture a megaripples indicativi di un tasso di decelerazione 

più elevato (da Tinterri e Tagliaferri, 2015; vedasi anche Mutti et al. 2003). 
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6) SEZIONI E PANNELLI STRATIGRAFICI 

Durante il dottorato di ricerca è stata effettuata la misurazione strato a strato e l’analisi di facies di 

circa 2000m di successione torbiditica all’interno del sistema torbiditico di Torre dell’Amorotto 

nella Formazione delle Arenarie di Monte Cervarola. Le sezioni sono state misurate in modo tale da 

permettere una visualizzazione delle variazioni dei depositi sottocorrente per una distanza di circa 

30Km, passando dalla sezione più nord occidentale (Schiocchi del Cerreto, sezione 1) a quella più 

sud orientale (Rio Cavo-Val Dragone, sezione 4) con le esposizioni intermedie degli Schiocchi 

dell’Ozola (sezioni 2) e di Civago-Torre dell’Amorotto (sezioni 3) (figg. 6.1, 6.2, 6.3, 6.4; allegati 2 

e 3).  Nella fase di lavoro in affioramento è stato misurato lo spessore degli strati soffermandosi 

sulla descrizione degli aspetti di ogni singolo strato quali: gerarchie stratali (nel senso di Campbell, 

1967), geometrie stratali, strutture sedimentarie, granulometrie, grado di classazione delle varie 

facies.  

Di seguito verranno descritte le caratteristiche generali (ubicazione, il modo in cui affiorano, 

intervallo stratigrafico ricoperto) di tutte le sezioni misurate, mentre una descrizione accurata delle 

caratteristiche sedimentologiche verrà effettuata nei capitoli successivi. Ricordiamo che l’intera 

successione stratigrafica è stata suddivisa in 6 unità stratigrafiche differenti, sulla base delle 

variazioni delle principali caratteristiche sedimentarie,  che purtroppo, per le condizioni di 

affioramento, non sono rappresentate in tutti i siti studiati.  

Le diverse sezioni sono state correlate grazie alla presenza di sei particolari eventi torbiditici 

(paraconglomerati con spessore variabile dai 3 ai 29m) che, per le particolari caratteristiche 

sedimentologiche (spessore e facies) e per la loro estensione a livello bacinale, sono stati utilizzati 

come principali strati guida. La correlazione ha seguito un ordine gerarchico; prima si sono correlati 

i megastrati, principali strati guida, e, a seguire, si sono correlati gli strati più sottili (vedasi Ricci 

Lucchi e Valmori, 1980; Remacha e Fernandez, 2003 e Muzzi Magalhaes e Tinterri, 2010). 

Con i dati raccolti sono stati costruiti due pannelli stratigrafici che permettono una visualizzazione 

d’insieme di tutte le sezioni misurate. Il primo, riportato in fig. 6.4, mostra le sezioni disposte 

parallelamente rispetto alle paleocorrenti e quindi una variazione dei depositi lungo l’asse del 

bacino. In tale pannello è importante notare la sezione stratigrafica 3, misurata in Val Dolo, che con 

il suo spessore di circa 1000m permette di valutare l’intera Successione delle Arenarie di M. 

Cervarola. Le sezioni riportate nel secondo pannello (fig. 6.5), invece, sono disposte 

perpendicolarmente rispetto all’andamento delle paleocorrenti ed hanno il fine di mostrare eventuali 

variazioni laterali di facies dei depositi torbiditici.  
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Sezione 1 – Schiocchi del Cerreto 

E’ la sezione più prossimale (sez.1) e si trova presso la profonda incisione, denominata Schiocchi 

del Cerreto, scavata dal fiume Secchia a Nord dell’abitato di Cerreto Alpi (fig. 6.2) (per 

l’ubicazione si veda anche la sezione A-A’ in fig. 4.1). La sezione è stata misurata in due spezzoni 

principali: 1) la porzione basale è stata misurata lungo lo stretto sentiero che taglia a mezzacosta, in 

sinistra idrografica, l’incisione degli Schiocchi; 2) la porzione sommitale, invece, è stata misurata 

nell’affioramento che si incontra sulla destra salendo lungo la statale del Cerreto, in prossimità di 

uno slargo stradale, ed, in parte, nell’incisone prodotta da un torrentello immediatamente a nord 

dello slargo stradale (fig. 6.2).  

La sezione in totale ha uno spessore di 150m e ricopre solo l’unità stratigrafica sommitale (unità 3). 

Essa è dominata da strati arenacei molto spessi con granulometria da molto grossolana a grossolana 

che presentano sia facies massiccia (facies F5) che laminata obliquamente (facies F6). Al suo 

interno sono presenti 3 strati guida: l’MB4, l’MB5 e l’MB6 (fig. 6.4). Nella sezione viene esposto il 

contatto sommitale delle Arenarie del Cervarola con l’Unità di Sestola-Vidiciatico caratterizzata, 

almeno immediatamente sopra al contatto, da un complesso caotico argilloso con calcari. Il tetto 

della Successione del Cervarola è costituito da un sottile intervallo di circa 1m composto da 

straterelli sottili in arenaria fine posti al di sopra dello strato guida MB6 (29m di spessore), che 

vengono poi ricoperti dal complesso argilloso con calcari dell’Unità di Sestola-Vidiciatico  (fig. 

6.6A). 

 

Sezioni 2 – Schiocchi dell’Ozola 

Questo gruppo di sezioni (2A, 2B, 2C, 2D, 2E) è stato misurato nella spettacolare esposizione delle 

Arenarie del Cervarola presso gli Schiocchi dell’Ozola, toponimo che indica la profonda incisione 

prodotta dal Torrente Ozola a sud dell’abitato di Ligonchio (fig. 6.2). Le sezioni qui misurate hanno 

uno spessore totale di 670m e permettono di ricoprire un intervallo stratigrafico di circa 500m, 

dall’unità stratigrafica 1b sino al tetto della successione (fig. 6.4). In questo sito sono inoltre state 

misurate anche due coppie di sezioni (2A - 2E e 2B – 2C) che coprono il medesimo intervallo 

stratigrafico (circa 150m). Queste coppie di sezioni hanno il fine di  mostrare le variazioni laterali 

(perpendicolari alle paleocorrenti) delle facies torbiditiche e sono riportate nel pannello di fig. 6.5. 

L’articolata distribuzione sul terreno dei vari spezzoni di sezione è dovuta, in parte, alle difficili 

condizioni di affioramento (pareti verticali che non possono essere sempre utilizzate per il 

rilevamento) ed, in parte, alle complicazioni tettoniche. La distribuzione delle diverse sezioni 

misurate può essere osservata, oltre che nella carta di fig. 6.2, anche nella sezione geologica B-B’ di 
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fig. 4.2 dove sono riportati anche gli strati guida (in giallo) utilizzati per le correlazioni.  La 

successione torbiditica espone generalmente facies caratterizzate da arenarie molto grossolane-

grossolane e medie (facies F5, F8 e due eventi in facies ortoconglomeratica F3) intervallate però da 

pacchi di strati da sottili a medi di arenaria fine (facies F9). Nell’area degli Schiocchi dell’Ozola è 

ben evidente un’importante variazione laterale di facies, rappresentata nella sezione geologica B-B’ 

di fig. 4.2 e confermata dall’analisi di facies effettuata sulle sezioni misurate perpendicolarmente 

rispetto alle paleocorrenti (vedasi capitolo 8.3). Nel sito sono stati riconosciuti tutti gli strati guida 

dall’MB1 all’MB6, tuttavia, per le condizioni di affioramento, rimane una porzione di successione 

non misurata, dello spessore quantificabile in circa 50m, all’interno dell’unità stratigrafica 2b (fig. 

6.4). Nel sito è ben esposto il contatto sommitale con l’Unità di Sestola-Vidiciatico che presenta le 

medesime caratteristiche descritte per la sezione degli Schiocchi del Cerreto (fig. 6.6A). Infine, 

occorre ricordare che le vicende tettoniche hanno portato la Successione  del Cervarola affiorante 

presso gli Schiocchi dell’Ozola a compiere una rotazione antioraria di circa 30°-40° (Chicchi & 

Plesi, 1991c) di cui bisogna tenere conto nel momento in cui si analizzano strutture sedimentarie 

come, ad esempio, le strutture di fondo.  

Sezioni 3 – Torre dell’Amorotto 

Le sezioni del gruppo 3 provengono dagli affioramenti di Torre dell’Amorotto creati dall’erosione 

del Torrente Dolo a nord dell’abitato di Civago (fig. 6.3). In questo sito è stato possibile misurare 

l’intero spessore della Successione, circa 1000m, dalla base al tetto. Rammentiamo che qui la 

successione risulta verticalizzata in modo tale che la base si trova a SW ed il tetto a NE.  Le misure 

sono state effettuate lungo il margine della strada che conduce a Civago (sezione 3A) e lungo 

l’alveo del Torrente Dolo (sezioni 3B, 3C e 3D), (vedasi fig. 6.3 e sezione C-C’ di fig. 4.2). Come 

già accennato, è stato qui  possibile descrivere l’intera Successione del Cervarola la quale è stata 

suddivisa in 6 unità stratigrafiche (1a, 1b, 1c, 2a, 2b e 3). Tale successione posa su un corpo caotico 

costituito da brecce calcaree immerse in una matrice argilloso-pelitica scura appartenente all’Unità 

di Pievepelago. Per i primi 200m la successione è costituita essenzialmente da Marne scure (Marne 

di Civago, unità 1a) nelle quali è intercalato un olistostroma dello spessore di circa 80m (Brecce del 

Rio Rumale in Plesi et al. 2002) avente caratteristiche del tutto simili al corpo caotico su cui posa la 

Successione (fig. 6.6B). Quindi, tramite l’intercalazione di sottilissimi strati di arenaria fine-silt, vi è 

il passaggio graduale alla Formazione di Serpiano, o unità 1b (spessore di circa 150m), costituita da 

strati, da sottili a medi, di arenaria fine (facies F9 di Mutti et al., 2003) caratterizzati 

dall’abbondante presenza di lamine convolute (unità 1b in fig. 6.4). Il passaggio alle Arenarie del 

Cervarola è indicato dalla presenza di un potente strato, caratterizzato da arenarie grossolane e da 
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strutture da impatto, situato alla base dell’unità stratigrafica 1c. Le sovrastanti arenarie del 

Cervarola presentano uno spessore misurato di circa 650m e sono caratterizzate da un progressivo 

aumento dello spessore degli strati e delle granulometrie medie e grossolane (facies F8 ed F5 di 

Mutti et al., 2003). Sono inoltre assai frequenti strati caratterizzati al tetto da un abbondante 

spessore in arenaria fine con variazioni nel verso delle paleocorrenti, caratteristiche ascrivibili a 

processi di ponding (sensu Pickering e Hiscott, 1985).  Anche in questa zona sono stati riconosciuti 

tutti gli strati guida dall’MB1 all’MB6 e risulta ben evidente il contatto sommitale della 

Successione con l’Unità di Sestola-Vidiciatico, che presenta le medesime caratteristiche descritte 

nei siti precedenti (fig. 6.6A).  

Sezione 4 – Rio Cavo 

Questa sezione è stata misurata presso l’incisione prodotta da Rio Cavo, un affluente di destra del 

Torrente Dragone che scende dal rilievo dell’Alpesigola (fig. 6.3). Si tratta della sezione più distale 

tra quelle misurate, localizzata nell’area più sud orientale della zona studiata. In questa sezione, che 

copre uno spessore di circa 280m, sono ben riconoscibili soprattutto le unità sommitali 2b e 3 (fig. 

6.4) mentre invece le unità sottostanti, pur essendo presenti, sono qui caratterizzate da facies molto 

fini, tipo Serpiano e Marne di Civago, profondamente intaccate da deformazioni tettoniche. 

L’insieme di questi fattori determina l’impossibilità di condurre su queste unità una misurazione 

strato a strato. La sezione misurata, comunque, è dominata da strati di arenaria fine (facies F9), 

mentre la presenza di strati di arenaria media e grossolana è qui decisamente scarsa. Sono presenti e 

ben affioranti gli strati guida MB4, MB5 ed MB6. I primi due presentano spessori rispettivamente 

di 3m (MB4) e di 190 cm (MB5), spessori decisamente ridotti se confrontati  con quelli (dell’ordine 

dei 10m) mostrati nelle sezioni misurate sopracorrente e precedentemente descritte (fig. 6.4). Lo 

strato guida sommitale mostra invece uno spessore di circa 22m, in linea con quanto osservato nelle 

sezioni più prossimali. Nel pannello di fig. 6.4 viene mostrato, e correlato con le altre sezioni, anche 

lo strato guida  MB3.  Tuttavia, occorre specificare che questo strato guida non è ben affiorante e la 

sua esistenza  è stata ipotizzata  grazie alla presenza del potente strato di arenaria medio-grossolana 

ben affiorante al tetto dell’MB3 ed in qualche modo geneticamente legato ad esso (si veda il 

capitolo 7.2 per un maggior approfondimento). Ricordiamo, inoltre, che, anche dove le successioni 

son ben affioranti, gli strati guida paraconglomeratici tendono a costituire livelli preferenziali per lo 

sviluppo di coperture, proprio per la loro natura paraconglomeratica che li rende meno cementati 

rispetto agli strati arenacei. Anche nella sezione 4 viene esposto il contatto sommitale tra la 

Successione del Cervarola e l’Unità di Sestola-Vidiciatico, che, anche in questo caso, presenta le 

medesime caratteristiche osservate nelle sezioni precedentemente descritte.    
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Le correlazioni effettuate, grazie alla presenza dei 6 livelli guida, permettono di sviluppare alcune 

considerazioni sulle variazioni di spessore nell’unità 3, l’unica ad essere coperta da tutte le sezioni 

misurate. Un generale aumento di spessore viene mostrato spostandosi dalla sezione più prossimale 

(sezione 1) alla sezione 3, mentre tra quest’ultima e la più distale sezione 4, appare evidente la 

chiusura stratigrafica che appare ancor più drastica nella sottostante unità 2b (fig. 6.4). Le 

caratteristiche sedimentarie che spiegano queste variazioni di spessore verranno descritte in 

dettaglio nei capitoli successivi. 
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Fig. 6.1) Ubicazione delle sezioni misurate all’interno del sistema torbiditico di Torre dell’Amorotto. Modificata da 

Andreozzi (1991), già modificata da Guenther & Reutter (1985). 
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Fig. 6.2) Carte topografiche con l’ubicazione delle sezioni stratigrafiche misurate presso gli Schiocchi del Cerreto e gli 

Schiocchi dell’Ozola. Modificata da: carta escursionistica dell’Appennino Tosco-Emiliano alla scala 1:25.000. 
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Fig. 6.3) Carte topografiche con l’ubicazione delle sezioni misurate a Torre dell’Amorotto, presso Civago, e nel Rio 

Cavo in Val Dragone. Modificate da: carta escursionistica dell’Appennino Tosco-Emiliano alla scala 1:25.000. 
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Fig. 6.4) Nel pannello stratigrafico viene riportata la correlazione tra le sezioni stratigrafiche misurate disposte 

parallelamente alle paleocorrenti: dalla più prossimale la 1, a NW, alla più distale, la 4, a SE. Per una migliore visone si 

veda l’allegato 2. 
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 Fig. 6.5) Pannello stratigrafico delle sezioni stratigrafiche misurate e correlate perpendicolarmente rispetto alle 

paleocorrenti nell’affioramento degli Schiocchi dell’Ozola. Per una migliore visione si veda l’allegato 3A. 
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Fig. 6.6) A- Il contatto di tetto tra le Arenarie del Cervarola (CEV) e l’Unità di Sestola Vidiciatico (USV) presso gli 

Schiocchi dell’Ozola (sezione 2C ). B- Il contatto basale tra le Brecce del Rio Rumale e le Marne di Civago 

nell’incisione prodotta dal T. Dolo a nord di Civago (sezione 3D)  
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7) ANALISI DI FACIES: SCHEMA DI FACIES RELATIVO AL SISTEMA TORBIDITICO 

DI TORRE DELL’AMOROTTO 

 

Nella successione torbiditica esaminata sono state riconosciute tutte le tipologie di facies presenti 

nello schema di facies di Mutti et al. (1999; 2003), dalla facies del tipo F2, che caratterizza i livelli  

paraconglomeratici utilizzati come strati guida, sino alla facies del tipo F9 esemplificata dagli strati 

di arenaria fine laminati. Per l’analisi di facies si è utilizzata una metodologia di lavoro già 

impiegata da Tinterri & Muzzi Magalhaes (2011) e Tinterri & Tagliaferri (2015) sui depositi di 

avanfossa della Formazione Marnoso-arenacea. Questa metodologia consiste nel mettere in 

relazione le diverse tipologie di strato riconoscibili all’interno del sistema torbiditico studiato con 

particolari condizioni dinamiche a cui è stata soggetta la corrente di torbida al momento della 

deposizione. Considerando che la dinamica del flusso torbiditico è fortemente legata alle condizioni 

morfologiche del bacino, questa metodologia, in pratica, ci consentirà di mettere in relazione la 

distribuzione delle varie tipologie di strato con la morfologia del bacino. L’analisi di facies delle 

sezioni misurate e dei relativi pannelli stratigrafici ha permesso di ricostruire uno schema di facies 

proprio per i depositi torbiditici del sistema di Torre dell’Amorotto (fig. 7.1).  

Gli strati deposti all’interno di questo bacino, ad esclusione dei livelli guida paraconglomeratici e 

dei livelli caotici a slump, possono essere raggruppati in sei categorie principali (fig. 7.1), a loro 

volta suddivise in ulteriori sotto-categorie, ciascuna delle quali riflette particolari condizioni 

dinamiche a cui è stato soggetto il flusso torbiditico al momento della deposizione. La possibile 

evoluzione sottocorrente dei depositi di un flusso torbiditico all’interno di questo sistema è stata 

ricostruita nel facies tract proposto in fig. 7.2. 

 

7.1) LE TIPOLOGIE DI STRATO 

Strati tipo 1: Sono caratterizzati da una porzione spessa o molto spessa di arenaria grossolana – 

molto grossolana massiccia (F5). In base alla presenza di una porzione basale ortoconglomeratica 

(Facies F3) vengono suddivisi in strati tipo 1a in cui una facies conglomeratica tipo F3 è presente 

(fig. 7.3A), e strati tipo 1b dove, invece, questa facies non è presente (fig. 7.3B). Questi strati 

possono presentare al loro interno due tipi di strutture trattive:  

a) lamine piane mal sviluppate (facies F7) che solitamente caratterizzano la porzione in arenaria 

grossolana (fig. 7.1) 
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b) strutture trattive tipo megaripples, generalmente poste al tetto della porzione in arenaria 

grossolana, in cui si possono riconoscere laminazioni oblique che, a volte, presentano una tipica 

geometria a festoni (F6) (fig. 7.3 D,E,F). Questi strati con facies F6 al tetto corrispondono alla 

categoria 1c e, generalmente, passano verso l’alto a depositi laminati di arenaria fine (F9 o Tbe di 

Bouma) molto sottili e mal sviluppati.  

La tipologia di strato 1c caratterizza generalmente intervalli stratigrafici con un rapporto arenaria-

pelite molto elevato e può essere interpretata come legata alla rapida decelerazione delle parti dense 

di flussi bipartiti, con conseguente bypass delle parti sommitali turbolente (fig. 7.2). Questo 

fenomeno è alla base della formazione delle facies trattive (F6) al tetto dell’F5 la cui formazione 

appare controllata anche dal grado di decelerazione del flusso torbiditico (vedasi Tinterri e 

Tagliaferri, 2015). Quest’ultimo, se particolarmente elevato, può anche essere responsabile della 

formazione di mud draped scours (nel senso di Mutti e Normark, 1987, 1991) legati a fenomeni di 

salto idraulici. La presenza di questa tipologia di strato, generalmente indicativa di una transizione 

lobo canale (nel senso di Mutti e Normark, 1987, 1991), può essere favorita dalle decelerazioni che 

caratterizzano i bacini particolarmente ristretti (Tinterri e Muzzi Magalhaes, 2011; Tinterri & 

Tagliaferri, 2015). In definitiva, gli strati del tipo 1 vengono essenzialmente deposti dalla porzione 

densa del flusso torbiditico. 

Strati tipo 2: Rappresentano un’evoluzione sottocorrente degli strati tipo 1 e sono caratterizzati da 

una porzione di arenaria grossolana massiccia che risulta  essere molto meno sviluppata. In base alle 

caratteristiche esposte possono essere suddivisi in strati del tipo 2a e 2b (fig. 7.1). 

Gli strati del tipo 2a sono caratterizzati alla base da una porzione più o meno spessa di arenaria 

grossolana massiva (F5) che può presentare lamine mal sviluppate (facies F7) mentre, verso l’alto, 

sono contraddistinti da uno spessore relativamente elevato delle facies di arenaria media massiccia 

(F8) e di arenaria fine laminata (F9) (fig. 7.4A).  

Gli strati del tipo 2b sono invece caratterizzati alla base da un ridotto spessore (da qualche cm a 

massimo 20-25 cm) di arenaria grossolana con strutture a magaripples (facies F6) che passa, verso 

l’alto, a depositi laminati di arenaria fine (F9) (fig. 7.4 B,C,D). 

Entrambe le tipologie di strato evidenziano una progressiva chiusura della facies F5 sottocorrente. 

Gli strati del tipo 2b, con lo sviluppo della facies F6, registrano un bypass delle granulometrie 

medie e fini di sedimento, mentre gli strati del tipo 2a, caratterizzati da uno spessore elevato dalle 

facies di arenaria media massiccia (F8) e di arenaria fine laminata (F9), possono indicare condizioni 

nelle quali tende a predominare la deposizione piuttosto che il bypass. Gli strati di tipo 2a, quindi, 
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potrebbero indicare un grado di efficienza meno elevato rispetto ai 2b, dal momento che i flussi che 

depositano questi strati, pur separando bene le classi granulometriche, non permetterebbero un 

bypass efficiente delle sabbie medie e fini.  

Strati tipo 3: Questi strati indicano la zona deposizionale delle sabbie medie e fini trasportate dai 

flussi turbolenti che hanno bypassato le aree di deposizione degli strati di tipo 1 e 2 (fig. 7.2). 

Questi strati, perciò, sono costituiti da facies massive F8 e laminate F9. Anche in questa categoria 

possono essere distinti due tipologie di strati, che sono gli strati tipo 3a e 3b (fig. 7.1). 

Gli strati di tipo 3a sono caratterizzati dalle facies in arenaria media massiva (facies F8, equivalente 

al Ta di Bouma) che passano verso l’alto ad un ridotto spessore di arenaria fine laminata (F9) (fig. 

7.5A).  

Dall’analisi delle facies, però, si può osservare come alcuni di questi strati, definiti di tipo 3b nello 

schema di fig. 7.1, possano presentare, al tetto, spessori particolarmente elevati della porzione di 

arenaria fine laminata e pelitica (Facies F9) (7.5 B,C).  In particolare, in questi strati si possono 

osservare evidenti variazioni di paleocorrenti tra le strutture di fondo (flute e groove casts), i ripples 

e le convolute vergenti. Tra le caratteristiche tipiche degli strati di tipo 3b vi è anche quella di 

mostrare tra la parte di arenaria media, massiva (F8) o laminata (F8b), e quella di arenaria fine 

laminata (F9) uno o più sottili livelli di frustoli vegetali che vengono depositati dalle code delle 

correnti di torbida che subiscono  ripetuti fenomeni di riflessione (vedasi Tinterri e Muzzi 

Magalhaes, 2011; Tinterri e Tagliaferri, 2015). Gli strati di tipo 3b, perciò, mostrano delle sequenze 

di facies tipiche degli strati da ponding (continua riflessione del flusso contro i margini del bacino) 

e riflessione, come è stato descritto in altri contesti caratterizzati da un confinamento tettonico 

(Cloridorme Formation (Canada) – Pickering e Hiscott, 1985; Formazione Marnoso-arenacea - 

Muzzi Magalhaes & Tinterri, 2010; Gruppo di Hecho nei Pirenei - Remacha et al. 2005; Bacino di 

Sorbas (Spagna meridionale) – Haughton, 1994). In fig. 7.5 D viene mostrato uno strato della 

tipologia 3a caratterizzato da una particolare tipologia di bioturbazione definita Ophiomorpha che, 

naturalmente, può interessare tutte le tipologie di strato.  

Strati di tipo 4: Questi strati sono costituiti essenzialmente da arenarie fine laminate (Facies F9) e, 

perciò, sono formati da strutture da decantazione più trazione prodotte dalla parte turbolenta delle 

correnti di torbida. Tali strati possono essere suddivisi in due categorie, strati di tipo 4a e 4b (Fig. 

7.1).  I primi (4a) mostrano una tipica sequenza Tb-e di Bouma senza mostrare particolari evidenze 

di ponding e riflessioni. I secondi (4b), invece, possono essere caratterizzati da spessori  elevati e da 

particolari variazioni verticali delle strutture in cui si possono osservare delle alternanze tra lamine 
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piane, ripples, convolute vergenti e livelli liquefatti a pseudonoduli (fig. 7.6 A,B) (vedasi Pickering 

e Hiscott, 1985; Remacha et al. 2005; Muzzi Magalhaes e Tinterri, 2010).  Tali sequenze di facies 

sono riconducibili a fenomeni di ponding e riflessione come già descritto per gli strati di tipo 3b. Gli 

strati di tipo 4a e 4b caratterizzano soprattutto le zone più distali di basin plain del bacino, in 

particolare, la tipologia 4b tende a predominare soprattutto nelle aree del bacino tettonicamente 

confinate soggette al fenomeno di ponding. Tuttavia queste tipologie di strato possono anche 

caratterizzare gli alti morfologici risultando quindi abbondanti anche in aree più prossimali del 

bacino. 

Strati di tipo 5:  E’ una particolare tipologia di strati sottili (da 0,5 a 5cm) costituiti da livelli di 

arenaria molto fine con alternanze di lamine piane, ripples e lamine convolute (fig. 7.1). In 

particolare questi strati vengono generalmente ritrovati all’interno di intervalli pelitici di colore 

scuro dello spessore variabile da alcuni decimetri fino a 3m (fig. 7.7).  Un accurato studio di questo 

tipo di strato, effettuato in una sezione ben affiorante lungo il torrente Dolo presso Torre 

dell’Amorotto (sezione 3), ha permesso non solo di osservare le caratteristiche delle facies ma 

anche di determinare la direzioni delle paleocorrenti nei diversi livelli di arenaria fine. Tali 

paleocorrenti generalmente mostrano la medesima direzione parallela all’asse del bacino, ma sono 

molto comuni i cambi di paleocorrenti in direzione opposta rispetto a quella generale diretta verso 

sud-est. Risulta quindi ragionevole ipotizzare che anche questa tipologia di facies sia da ricondurre 

a fenomeni di ponding subiti dalla porzione turbolenta delle correnti di torbida (fig. 7.7). 

Strati di tipo 6: Questa categoria comprende tutti gli strati che presentano evidenze di impatto delle 

correnti di torbida sui depositi sottostanti. Come evidente in fig. 7.1 questi strati vengono suddivisi 

nei sottotipi 6-1, 6-2, 6-3, 6-4 sulla base della granulometria e del tipo di strato che impatta (fig. 7.8 

A, B, C, D). Tra questi vi sono strati tripartiti con una porzione intermedia caotica costituita da 

lembi di strato erosi ed inglobati all’interno del flusso (fig. 7.8 B,D). Molto spesso la porzione 

intermedia, caratterizzata dalla struttura da impatto, può risultare poco o pressoché indeformata ed è 

riconoscibile solo perché risulta  contraddistinta, alla base, da un livello di arenaria grossolana 

iniettata lungo strato che, generalmente, segue l’andamento della stratificazione.  

Nel gruppo 6-4, infine, sono rappresentati anche strati conosciuti in letteratura come “strati a slurry” 

caratterizzati da una porzione intermedia di arenaria medio-fine immersa in una matrice fangosa 

ricca in intraclasti pelitici e materia organica (vedasi Muzzi Magalhaes and Tinterri, 2010, Talling 

et al. 2012; Haughton et al. 2009 cum biblio). Tali strati, pur rivestendo una grande importanza in 

altri contesti di avanfossa come quello della Formazione Marnoso-arenacea, all’interno della 

successione sedimentaria studiata risultano molto rari. Il fatto importante è che questi strati tendono 
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a caratterizzare soprattutto le piane bacinali distali e derivano da decelerazioni di flussi 

particolarmente ricchi in fini la cui erosione è favorita dalla presenza di morfologie controllate dalla 

tettonica nelle zone più sopracorrente (Muzzi Magalhaes and Tinterri, 2010; Tinterri e Tagliaferri, 

2015). La scarsa presenza degli strati a “slurry” potrebbe fare ritenere che il grado di confinamento 

delle Arenarie del Cervarola fosse particolarmente elevato, in modo tale da ostacolare l’evoluzione 

dei flussi e l’erosione sopracorrente dei granulometrie più fini. Naturalmente la loro scarsa presenza 

è anche da imputare al fatto che l’area indagata in questo lavoro è posta in un settore dell’avanfossa 

più prossimale rispetto a quello studiato nella Formazione Marnoso-arenacea dagli Autori sopra 

citati.   

7.2) STRATI GUIDA E LIVELLI CAOTICI  

Strati Guida: I depositi indicati come “strati guida” nel pannello stratigrafico introdotto nel capitolo 

precedente sono essenzialmente dei paraconglomerati (Facies F2 dello schema di facies di Mutti et 

al. 1999) con spessore variabile da 3 a 28m (fig. 7.9). Questi depositi mostrano variazioni laterali di 

facies evidenti anche a breve distanza (fig. 7.10).  

Possono esibire la caratteristica facies paraconglomeratica con ciottoli aventi dimensioni medie 

variabili tra i 2mm ed i 10 cm (ma eccezionalmente fino a 70cm di diametro) immersi in una 

matrice arenaceo-fangosa grigio scura (fig. 7.11A,C). In questa facies sono presenti anche lembi di 

successioni arenaceo-pelitiche, di varie dimensioni, appartenenti alla successione arenacea del 

Cervarola, che evidenziano il grande potere erosivo di questi eventi catastrofici. Talora i 

paraconglmerati espongo una gradazione normale e, in questo caso, sono caratterizzati al tetto da 

una porzione da spessa a molto spessa di sedimento fine.  Risultano infine frequenti, all’interno 

della facies paraconglomeratica, anche particolari lembi arrotondati di materiale siltico dal 

caratteristico colore giallastro che, solitamente, si posizionano verso il tetto dello strato guida 

(fig.7.11D).  

 L’altra facies è costituita essenzialmente lembi di strato strappati dal substrato, completamente 

deformati, nei quali la matrice paraconglomeratica può essere scarsa o assente. In questo caso gli 

strati assumono l’aspetto tipico di depositi che Mutti et al. (2006) hanno associato a flussi tipo 

“blocky flow” (figg. 7.9, 7.10). Tali depositi sembrano caratterizzare soprattutto le aree marginali 

del bacino poste in prossimità di alti morfologici (fig. 7.10 A).   

 In tutti i casi esaminati il tetto degli strati guida è risultato essere caratterizzato da uno strato di 

arenaria medio-fine con geometrie lenticolari, brecce di impatto basali e grande abbondanza di 

lamine convolute che può essere interpretato come il deposito di una corrente di torbida accessoria 
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o affiliata (nel senso di Mohrig e Marr, 2003) derivante dalla trasformazione della testa dei flussi 

densi responsabili della deposizione dei paraconglomerati (fig. 7.11B).  

L’esame della distribuzione laterale delle due facies principali che caratterizzano gli strati guida 

(paraconglomerato vs depositi associati a flussi tipo “blocky flow”) ci ha permesso di proporre un 

modello deposizionale che può essere osservato in fig. 7.11E. Nel modello, il flusso ad alta densità 

che trasporta la porzione paraconglomeratica della facies F2 è caratterizzato al fronte da una sorta di 

effetto “bulldozer” come descritto in vari lavori come quelli di Major e Iverson, (1999), Mutti et al. 

(1999), Butler & McCaffrey (2010). Questo processo permette al flusso denso di scalzare e 

strappare grandi quantità di materiale arenaceo-pelitico dal substrato durante la sua evoluzione 

sottocorrente. Il flusso denso, tuttavia, non appare essere in grado di inglobare completamente il 

materiale eroso che, così, tende ad accumularsi al suo fronte. Si può inoltre ipotizzare che il moto 

stesso del flusso denso faccia in modo che il materiale ammassato al suo fronte possa, 

gradualmente, scivolare ai lati, quindi verso i margini del flusso, andando a formare le facies del 

tipo “blocky flow” sopra descritte (fig. 7.11E). Tale fenomeno, infine, sembra essere favorito dalla 

presenza di alti morfologici come può essere osservato negli spaccati delle figure 7.9 e 7.10 dove le 

facies tipo “blocky flow” tendono a comparire soprattutto nelle zone caratterizzate da tali alti. 

Sono previsti, comunque, ulteriori studi a riguardo di alcuni aspetti che rimangono ancora oscuri di 

questi paraconglomerati, come ad esempio: la loro genesi e la loro evoluzione.  

Livelli caotici: Con il termine di livelli caotici (Mass transoport deposits, MTD) vengono indicati 

essenzialmente dei depositi del tipo “slumps” concentrati in gran parte nell’unità stratigrafica 3 (fig. 

6.4). Questi depositi espongono spessori variabili e sono costituiti essenzialmente da materiale 

intraformazionale in facies fini (arenaria fine, silt e pelite), tipiche delle tipologie di strato 4a, 4b e 

5, con evidenze di “soft sediment deformation”. Presentano spessori assai variabili, da qualche 

decimetro sino a 20m; variazioni di spessore importanti si possono registrare anche con spostamenti 

laterali limitati. Occasionalmente si possono determinare delle vergenze all’interno delle strutture 

deformative che indicano direzioni di trasporto verso NE. Questi depositi vengono interpretati come 

il risultato della destabilizzazione di porzioni di successione poste sulle aree di alto morfologico che 

bordavano il margine interno del bacino. 
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Fig. 7.1) Tipologie di strato riconosciute nelle Arenarie del Monte Cervarola. Le facies interne agli strati (es…F5, F8) si 

riferiscono allo schema di facies di Mutti et al. (1999, 2003).  
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Fig. 7.3) Alcuni esempi degli strati del tipo 1a, 1b ed 1c e di “mud draped scour” affioranti presso gli Schiocchi del 

Cerreto e gli Schiocchi dell’Ozola. 
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Fig. 7.4) Alcuni esempi degli strati del tipo 2a (A) e degli strati del tipo 2b (B,C,D). 
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Fig. 7.5) Esempi di strati di tipo 3: A) strati di tipo 3a, essenzialmente costituiti da arenaria media massiva; B,C) strati 

di tipo 3b caratterizzati da una porzione in arenaria fine con fenomeni di riflessione; D) tracce fossili tipo Ophiomorpha. 
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Fig. 7.6) Due esempi di strati in arenaria fine del tipo 4b caratterizzati da diverse strutture sedimentarie (ripple e 

convolute). 
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Fig. 7.7) Caratteristiche sedimentologiche ed aspetto degli strati fini del tipo 5. Le direzioni opposte delle paleocorrenti 

potrebbe essere indicative del processo di ponding. 
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Fig. 7.8) Alcuni esempi di tipologie di strato 6 caratterizzate da strutture da impatto e porzioni intermedie caotiche.   
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Fig. 7.9) Caratteristiche sedimentologiche e variazione sottocorrente delle facies che caratterizzano lo strato guida 

sommitale MB 6. Da notare che questo megastrato presenta anche importanti variazioni laterali di facies che sono 

descritte in fig. 7.10. 
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Fig. 7.10) A-Correlazioni laterali tra gli strati guida MB2 ed MB6 che evidenziano la variabilità laterale tra la facies 

paraconglomeratica (facies F2) e quella tipo “blocky flow”. B- Esempio dell’MB5 affiorante in facies 

paraconglomeratica presso gli Schiocchi del Cerreto. C- Esempio dello strato guida MB6 affiorante presso Torre 

dell’Amorotto in facies tipo “blocky flow”. 
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Fig. 7.11) A- Visione d’insieme dello strato guida MB 4 affiorante presso gli Schiocchi dell’Ozola, in questo sito lo 

strato è in facies paraconglomeratica (F2). B- La torbidite affiliata (sensu Mohrig e Marr, 2003) allo strato guida MB4. 

C- Esempio della facies paraconglomeratica (F2) caratterizzata da ciottoli immersi in una matrice arenaceo-pelitica 

contenente anche lembi di strato strappati dal substrato. D- Uno dei caratteristici lembi arrotondati di materiale siltitico 

giallastro presenti all’interno della facies paraconglomeratica. E- Proposta di un modello evolutivo che tenta di spiegare 

la rapida variazione laterale di facies osservata all’interno degli strati guida (vedasi figure 7.9 e 7.10). 
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8) DISTRIBUZIONE DI FACIES, TIPI DI STRATO E ORIENTAZIONE DELLE 

PALEOCORRENTI 

In questo capitolo verrà descritta la distribuzione delle caratteristiche sedimentologiche (tipologie di 

strato e orientazione delle paleocorrenti) osservate nelle diverse sezioni misurate. Ogni strato 

misurato (in totale sono circa 2900) è stato riconosciuto appartenere ad una ben determinata 

tipologia tra quelle introdotte nel capitolo precedente. Così facendo è stato possibile calcolare in 

percentuale le distribuzioni latero-verticali delle diverse tipologie di strato per ciascuna unità 

stratigrafica; tali percentuali sono poi state rappresentate tramite istogrammi. L’utilizzo di questa 

metodologia ci ha permesso quindi di effettuare una descrizione oggettiva delle diverse unità 

stratigrafiche basata su dati analitici: conteggio degli strati appartenenti alle  diverse tipologie.  

Alla distribuzione delle tipologie di strato è stata associata anche un’analisi delle paleocorrenti 

relazionate a diverse strutture sedimentarie: a) strutture di fondo tipo flute e groove casts; b) 

strutture da decantazione + trazione (ripples) che indicano la direzione di movimento della porzione 

turbolenta del flusso; c) lamine convolute vergenti derivate dalla deformazione di strutture da 

decantazione + trazione operata dall’espulsione del fluido (acqua) contenuto all’interno del flusso al 

momento della deposizione. La vergenza delle lamine convolute provocata dallo sforzo al taglio 

della corrente normale o riflessa, indica, anche in questo caso, la direzione di movimento della 

porzione turbolenta del flusso (vedasi Tinterri et al. in stampa, per maggior dettagli).  

Infine è stato calcolato, per ogni unità stratigrafica, il rapporto tra il contenuto in arenaria e quello in 

pelite, indicato come A/P e rappresentato tramite un diagramma a torta.  

 Di seguito verrà data, dapprima una descrizione della distribuzione verticale delle facies (che 

sottintende anche una variazione nel tempo), quindi si passerà a descrivere la loro distribuzione 

sottocorrente e laterale. Il tutto col fine di dare una visione per quanto possibile tridimensionale 

delle caratteristiche sedimentologiche dell’area presa in esame.   

8.1) DISTRIBUZIONE VERTICALE DELLE FACIES DELL’INTERA SUCCESSIONE 

STRATIGRAFICA STUDIATA (SEZIONE 3) 

In fig. 8.1 viene mostrata la distribuzione verticale delle caratteristiche sedimentologiche nella 

sezione di Civago-Torre dell’Amorotto (sezione 3 in figg. 6.3, 6.4) che, ricordiamo, è l’unica a 

coprire l’intero intervallo stratigrafico dalla base al tetto della Successione. L’unità basale 1a, 

costituita dalle Marne di Civago, non viene considerata nella figura, in quanto non è stata soggetta 

ad analisi di facies essendo un deposito marnoso relativamente uniforme. L’unità 1b, equivalente 
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alla Formazione di Serpiano, è costituita essenzialmente da strati di arenaria fine e pelite (tipo 4a, 

4b e 5) che ne determinano una bassa percentuale in arenaria (35%) (fig. 8.1B). Caratteristica 

peculiare di questa unità è l’abbondanza di strati del tipo 4b (da riflessione) che mostrano 

paleocorrenti completamente riflesse con direzioni verso NW (ripples in fig. 8.1A), quindi opposte 

rispetto alla direzione di alimentazione del bacino diretta invece verso SE.  L’unità 1c vede la prima 

comparsa di strati da impatto (tipo 6) e di strati con porzione in arenaria media e grossolana (2a, 2b, 

3b) che, tuttavia, rimangono decisamente in minoranza rispetto agli strati caratterizzati da facies fini 

(4a, 4b e 5). Le strutture di fondo, groove e flute casts, mostrano direzioni dei flussi verso SE, 

mentre i ripples, deposti dalla porzione turbolenta del flusso, indicano direzioni dapprima verso 

NW, come nell’unità sottostante, mentre successivamente tendono ad orientarsi verso NE. La 

direzione nord-orientale dei ripples e delle convolute vergenti diventa, a partire da questa unità, una 

caratteristica peculiare di tutta la successione, imputabile alla deviazione subita dalla parte 

turbolenta del flusso torbiditico che impatta contro una struttura morfologicamente rilevata posta 

nel margine sud-occidentale del bacino. L’unità 2a presenta le medesime caratteristiche della 1c, si 

nota solo un lieve aumento delle tipologie di strato caratterizzate da arenaria media e grossolana 

(2a, 2b, 3a, 3b), aumento che invece diventa drastico passando all’unità 2b. Quest’ultima unità, 

infatti, mostra una percentuale di arenaria superiore all’80% ed è contraddistinta da facies in 

arenaria media e grossolana massive (strati del tipo 2a e 3a) oltre che da una grande abbondanza di 

strati 3b, diagnostica di una fase dominata dai fenomeni di ponding. Il trend “coarsening upward”, 

fin qui descritto, tende a sfumare leggermente con il passaggio all’unità sommitale 3, caratterizzata 

da una percentuale di arenaria dell’80%, simile a quella dell’unità sottostante (fig. 8.1B). In 

quest’unità tendono a prevalere gli strati di arenaria media massiva (tipo 3a) e di arenaria fine 

laminata (4a) oltre che rimanere presenti gli strati da ponding del tipo 3b. Nella descrizione 

verticale delle facies sedimentarie occorre, infine, citare anche la presenza verso il tetto della 

successione di tracce fossili (bioturbazioni) tipo Ophiomorpha (fig. 7.5). L’Ophiomorfa è una 

particolare traccia fossile che caratterizza i fronti deltizi (Mutti et al. 2003, 2009), quindi la sua 

presenza verso il tetto della successione potrebbe indicare un sollevamento del bacino. 

In definitiva, risulta evidente come la Successione del Cervarola nel sistema di Torre dell’Amorotto 

mostri un trend thickening e coarsening-up con un progressivo aumento del rapporto arenaria-pelite 

e delle facies massive in arenaria media e grossolana del tipo 2a e 3a, oltre che la comparsa degli 

strati del tipo 1c. Questa variazione di facies appare del tutto similare a quella osservabile in altre 

successioni sedimentarie come quelle della Formazione Marnoso-arenacea e delle Arenarie di 

Annot (Tinterri & Muzzi Magalhaes, 2011; Tinterri et al., 2012; Tinterri e Tagliaferri, 2015), dove 

questo trend verticale è messo in relazione ad un progressivo restringimento tettonico del bacino 
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con il conseguente aumento dei tassi di decelerazione dei flussi torbiditici. Di particolare 

importanza, infine, è la variazione verticale della porzione basale, tra le unità 1a e 2a (Marne di 

Civago, Formazione di Serpiano, Arenarie del Cervarola), della successione studiata che risulta, 

ancora una volta, molto simile alle successioni basali descritte dagli autori sopracitati nella 

Marnoso-arenacea e nelle Arenarie di Annot. Questo trend verticale viene, in tutti i casi, interpretato 

come una relazione di onlap sul margine di scarpata interno dell’avanfossa.  Da questo punto di 

vista, quindi, anche formazioni come le Marne di Civago o la Formazione di Serpiano possono 

essere viste semplicemente come variazioni laterali e verticali della successione torbiditica del 

Cervarola contro il margine interno del bacino. 

8.2) VARIAZIONI VERTICALI E SOTTOCORRENTE DELLE FACIES RELATIVE ALLE 

UNITÀ STRATIGRAFICHE INDIVIDUATE 

Nella figura 8.2 vengono mostrate le tipologie di strato, i rapporti A/P e l’orientazione delle 

paleocorrenti, per tutte le sezioni esaminate, al fine di avere un quadro completo delle caratteristiche 

sedimentologiche delle diverse unità stratigrafiche. Purtroppo, per le condizioni di affioramento, 

non è stato possibile coprire l’intera successione in tutte le sezioni misurate. Inoltre, nella visione 

delle orientazioni delle paleocorrenti, si deve tener presente che la sezione 2 potrebbe essere stata 

soggetta ad una rotazione antioraria di circa 30-40° causata degli eventi tettonici successivi alla 

deposizione (Chicchi & Plesi, 1991b). Può inoltre essere utile ricordare che la sezione 1 è posta a 

NW ed è la più prossimale, mentre le altre occupano posizioni via via più sud orientali (quindi 

sottocorrente) sino alla sezione 4 che è la più distale.  

L’unità stratigrafica 3, rappresentata in tutte quattro le sezioni misurate, è quella che permette di 

osservare la variazione sottocorrente delle facies nel modo più completo possibile. In questa unità si 

può notare come, da depositi dominati da facies grossolane  F3, F5 ed F6 (strati del tipo 1b, 1c e 2a) 

nella sezione 1, si passi alla sezione 4 dominata essenzialmente da facies fini del tipo F9 (strati tipo 

4 e 5) (fig. 8.2). Tale variazione sottocorrente viene messa in evidenza anche dall’analisi della 

percentuale di arenaria nelle sezioni studiate, percentuale che passa da valori superiori al 90% nelle 

zone prossimali (sezione 1) a valori del 50% nelle zone più distali (sezione 4). La drastica 

diminuzione della porzione arenacea tra la sezione 3 (80%) e la sezione 4 (50% circa) può essere 

relazionata anche ad altri processi, oltre a quello della naturale evoluzione sottocorrente dei flussi 

torbiditici esposto nel facies tract proposto (fig. 7.2). La sezione 4, infatti, risulta essere dominata da 

strati di arenaria fine laminata (tipo 4a, 4b e 5) che sono interpretati come deposti dalla parte 

turbolenta del flusso su alti morfologici ed in aree caratterizzate da riflessioni e ponding. Anche le 

paleocorrenti della sezione 4 mostrano strutture di fondo (groove e flute casts) verso E-SE e ripples 
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con direzioni verso NW, tipici di flussi turbolenti riflessi. E’ quindi ipotizzabile che la sezione 4 sia 

stata deposta nelle vicinanze di una struttura positiva che bordava il bacino a SE, come del resto 

risulta abbastanza evidente dall’assetto strutturale della zona, discusso nel capitolo 1, caratterizzato 

dallo sviluppo di una struttura tettonica trasversale (linea di Pievepelago) situata nel margine sud-

orientale dell’area indagata. Questa interpretazione viene ancor più avvalorata se si confrontano le 

sezioni 3 e 4 nell’unità 2b (fig. 8.2): nella sezione 3 abbiamo la massima percentuale di strati del 

tipo 3b, tipici del processo di ponding, assieme ad un’abbondante presenza di strati caratterizzati da 

arenaria media e grossolana massiva (tipo 2a e 3a) tipici di aree depocentrali, mentre la sezione 4 è 

caratterizzata dalla presenza di strati fini e sottili del tipo 4a, 4b e 5 con paleocorrenti (ripples e 

convolute) che mostrano una  riflessione quasi totale della porzione turbolenta del flusso. 

Per quanto riguarda la variazione verticale delle facies, è già stato messo in evidenza nel capitolo 

precedente un generale aumento di granulometria nella sezione 3. Questo trend risulta evidente 

anche nella sezione 2 che mostra, tra le unità 2a e 2b, un aumento di granulometria evidenziato, 

oltre che dall’aumento della percentuale in arenaria, anche da una variazione delle tipologie di 

strato (fig. 8.2). Da un’unità 2a, caratterizzata da strati in arenaria media massiva (tipo 3a), si passa 

all’unità 2b in cui la maggior parte degli strati, caratterizzati alla base da arenaria grossolana, ricade 

nella tipologia 2a. Questo trend sfuma leggermente nell’unità 3, dove si può notare una diminuzione 

della porzione arenacea ed un nuovo incremento di abbondanza degli strati del tipo 3a (arenaria 

media), che tornano ad essere in maggioranza rispetto agli strati di tipo 2a (arenaria grossolana). 

Occorre però specificare che l’intervallo stratigrafico che copre l’unità 3 nella sezione 2 è stato 

misurato in una posizione laterale rispetto alle sottostanti unità 2a e 2b, in un’area che, come si 

spiegherà nel capitolo successivo, è posta nelle immediate vicinanze di una struttura attiva che 

bordava il bacino a SE e che quindi poteva andare a modificare la tipologia delle facies deposte dai 

flussi torbiditici. Considerando però che anche nella sezione 3 è evidente una similare riduzione del 

trend “coarsening upward” all’interno dell’unità stratigrafica sommitale, non è da escludere che un 

progressivo restringimento del bacino abbia costretto i flussi torbiditici a deporre gran parte del loro 

carico di arenaria grossolana e molto grossolana in un’area più prossimale, nella fattispecie quella 

descritta dalla sezione 1. L’unità sommitale 3, infatti, risulta caratterizzata nella sezione 1 da strati 

di arenaria grossolana e molto grossolana delle tipologie 2a ed 1c. La tipologia 1c, in particolare, 

caratterizzata dallo sviluppo delle facies trattive (F6) al tetto della porzione massiva in arenaria 

grossolana, viene interpretata come legata alla rapida decelerazione delle parti dense di un flusso 

bipartito con conseguente bypass delle parti sommitali turbolente e deposizione in loco delle 

porzioni in arenaria grossolana, come spigato nel capitolo 7.1 relativo ai tipi di strato. 
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8.3) VARIAZIONI LATERALI (PERPENDICOLARI ALLE PALEOCORRENTI) DELLE 

FACIES 

L’ottima esposizione delle Arenarie del Cervarola presso gli Schiocchi dell’Ozola ha permesso di 

effettuare uno studio sulle variazioni laterali (perpendicolari alle paleocorrenti) delle facies 

torbiditiche. Le sezioni misurate lungo i torrenti Lavachiello (sezione 2B di fig. 8.3) e Lama Cavalli 

(sezione 2C di fig. 8.3), coprono circa 150m della porzione sommitale della successione (unità 3), e 

sono poste ad una distanza variabile tra i 200 ed i 500m. Esse evidenziano un generale aumento del 

rapporto arenaria-pelite spostandosi dalla sezione meridionale (la 2B), caratterizzata da una 

percentuale in arenaria del 63%, a quella più settentrionale, la 2C, che mostra una percentuale in 

arenaria dell’81 %. L’analisi della variazione delle tipologie di strato mostra interessanti differenze 

tra le due sezioni. La sezione 2B risulta essere caratterizzata da granulometrie medie e fini e da 

tipologie di strato deposte da flussi turbolenti soggetti a fenomeni di ponding e riflessione (3b, 4b e 

5) oltre che da strati di arenaria media massiva (tipo 3a) in facies F8, mentre mancano quasi 

completamente le granulometrie grossolane. La sezione 2C, invece, mostra un’abbondante presenza 

di strati con porzione massiva in arenaria grossolana (tipo 2a) e media (tipo 3a) mentre le tipologie 

di strato tipiche dei processi di ponding e riflessione sono meno abbondanti ed identificate 

essenzialmente dagli strati di tipo 3b e 5. La situazione descritta può essere spiegata se si ammette 

che la deposizione della porzione densa (grossolana) del flusso avvenga preferenzialmente nell’area 

posta a nord (sezione 2C) mentre l’area meridionale (sezione 2B), morfologicamente più elevata, 

può essere raggiunta solo dalle porzioni turbolente dei flussi torbiditici soggette ai fenomeni di 

riflessione ed in grado di trasportare le granulometrie medie e fini. Questa interpretazione è 

rinforzata anche dalle paleocorrenti relative ai ripples nella sezione 2B che mostrano, oltre a 

direzioni verso E, congruenti con quelle delle strutture di fondo, anche direzioni verso NE 

riconducibili al fenomeno di riflessione della porzione turbolenta contro l’alto morfologico che 

bordava la parte sud-occidentale del bacino. Le sezioni 2A e 2E (fig. 8.3) sono poste ad una 

distanza di 2250m e permettono, grazie alla presenza di due “megabed” paraconglomeratici, il 

confronto di una piccola porzione di successione posta al passaggio tra le unità stratigrafiche 1c e 

2a. La porzione di successione appartenente all’unità 1c, essendo posta al di sotto del 

paraconglomerato MB1 (spesso tra 15 e 28m), non risulta influenzata, in termini di distribuzione sia 

delle facies che degli spessori, dalla morfologia di quest’ultimo. In questo confronto, comunque, è 

ancor più visibile il drastico cambiamento tra la sezione posta a sud (sez. 2A), costituita da un gran 

numero di strati sottili di sedimento fine (facies F9) nelle tipologie di strato 4a e 4b, e quella posta 

più a Nord  (sez. 2E) costituita da strati da spessi a molto spessi di arenaria media e grossolana (tipo 

3a e 2a). Questa considerazione ci porta ad ipotizzare che la struttura che bordava il bacino nel suo 
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margine sud occidentale potesse essere già attiva durante la deposizione dell’unità 1c creando un 

alto morfologico. Allo stesso modo, il depocentro nella zona settentrionale farebbe ipotizzare anche 

la presenza di una struttura esterna in grado di contribuire alla decelerazione dei flussi. Anche 

l’intervallo di successione stratigrafica posto tra i due “megabed” (MB1 e MB2) ci permette di fare 

importanti considerazioni. In entrambe le sezioni, infatti, è evidente una diminuzione della 

percentuale in arenaria rispetto all’unità sottostante, che diventa molto significativa per la sezione 

2E; per quest’ultima risulta evidente anche una scomparsa totale degli strati di arenaria grossolana 

del tipo 2a ed un drastico aumento degli strati sottili a granulometria fine del tipo 4a, 4b e 5 (fig. 

8.3). La variazione nella tipologia degli strati potrebbe essere dovuta all’elevato spessore (28m) 

dell’MB1 nella sezione 2E in grado di creare un zona morfologicamente rialzata. La creazione di 

una morfologia da parte dello strato guida MB1 appare evidente anche dall’osservazione delle 

variazioni laterali di spessore della parte di successione sovrastante e dello strato guida MB2, che 

sembrano cercare di compensare la morfologia prodotta da MB1.  

L’influenza dei depositi con elevato spessore (paraconglomerati, slump e pacchi di strati dominati 

da strati spessi e molto spessi di arenaria media e grossolana) sulla distribuzione laterale delle facies 

può essere molto importante ed è stata approfondita nelle sezioni 3A e 3B (fig. 8.4) provenienti 

dalla sezione verticalizzata di Torre dell’Amorotto-Civago. Le due sezioni sono poste ad una 

distanza di circa 200m, la 3A è situata sulla strada che conduce a Civago, mentre la 3B è posta in 

corrispondenza dell’alveo del torrente Dolo (fig. 6.3). La distanza relativamente breve che le separa 

fa si che presentino un rapporto arenaria/pelite molto simile, anche se la sezione 3B appare 

caratterizzata da una presenza di arenaria grossolana leggermente più abbondante rispetto alla 

sezione 3A. Tuttavia, se si osserva lo spaccato di dettaglio di fig. 8.4, risulta evidente come la 

distribuzione delle facies e dello spessore degli strati sia legato a processi di compensazione laterale 

relativi alle variazioni di spessore degli strati e delle unità caotiche. In particolare risulta evidente 

come nella sezione 3B, probabilmente posta in un’area leggermente più vicina all’asse del bacino, 

la porzione densa del flusso fosse costretta ad impattare contro un alto relativo creato dal caotico 

sottostante e a deporre una gran quantità di carico sedimentario in arenaria grossolana attraverso 

strutture da impatto, dando vita in questo modo a strati con base grossolana spessi o molto spessi. 

Questi strati erano probabilmente in grado di creare essi stessi un piccolo alto morfologico che 

andava ad influire sulla deposizione delle facies fini deposte dal flusso turbolento. Queste facies, in 

particolare, appaiono caratterizzate da uno spessore ed un contenuto in arenaria fine maggiore nella 

sezione 3A rispetto alla sezione 3B. Questa evidenza può essere spiegata con il fatto che l’intervallo 

stratigrafico della sezione 3B poteva essere influenzato da un alto relativo legato alla deposizione 

sia del caotico che degli strati molto spessi di arenaria grossolana.  
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Fig. 8.1) Variazione verticale delle paleocorrenti (A) e delle facies (B) nella sezione stratigrafica di Torre dell’Amorotto 

(sezione 3). 



                                                                                                                                     Distribuzione delle facies 
 

92 
 

 

Fig. 8.2) Distribuzione sottocorrente e verticale delle facies e delle paleocorrenti di tutte le sezioni stratigrafiche 

misurate.  
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Fig. 8.3) Pannello stratigrafico perpendicolare alle paleocorrenti delle sezioni misurate presso gli Schiocchi dell’Ozola. 

Per una visione migliore si veda l’allegato 3A. 
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8.4) Variazioni laterali di facies osservate nelle sezioni misurate perpendicolarmente alle paleocorrenti negli 

affioramenti di Torre dell’Amorotto presso Civago. Per una migliore visualizzazione si veda l’allegato 3B. 
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9) MODELLO EVOLUTIVO DELL’AREA E DELL’INTERVALLO STRATIGRAFICO 

STUDIATO 

 

I dati raccolti e discussi nei capitoli precedenti hanno permesso di costruire un modello 

interpretativo sull’evoluzione del bacino delle Arenarie del Cervarola nel sistema torbiditico di 

Torre dell’Amorotto. Nel modello proposto in fig. 9.1 vengono presentati 4 stadi di evoluzione del 

bacino, corrispondenti alle diverse unità stratigrafiche individuate. Nel modello sono riportate anche 

le ubicazioni delle sezioni stratigrafiche misurate. Nel determinare la loro posizione al momento 

della sedimentazione si è cercato di tenere conto anche delle traslazioni post-sedimentarie dovute ai 

processi tettonici descritti nel capitolo 4 che hanno agito in particolare sulle sezioni 3 e 4, ora 

verticalizzate e rovesciate, determinandone una traslazione verso nord-est non precisamente 

quantificabile ma certamente presente.  La morfologia del bacino è stata ricostruita grazie alla 

distribuzione delle tipologie di strato nelle diverse sezioni misurate discussa nel capitolo precedente 

(figg. 8.1, 8.2, 8.3). Ricordiamo che ogni tipologia di strato è diagnostica di particolari condizioni 

dinamiche a cui è stato soggetto il flusso torbiditico nel momento della deposizione. Nel modello 

vengono perciò rappresentate le aree depocentrali, gli alti morfologici determinati da strutture attive 

durante la deposizione, le aree soggette al fenomeno di ponding e, di conseguenza, l’andamento 

generale delle porzioni dense e turbolente delle correnti di torbida.  

L’area ricostruita è compresa tra due strutture tettoniche trasversali, la linea del Secchia e la linea di 

Pievepelago, già introdotte nella letteratura (Ghelardoni, 1964; Gunther & Reutter, 1985) ma i cui 

caratteri non risultano ancora oggi ben chiariti. 

Da questo punto di vista, quindi, l’evoluzione tettonico-sedimentaria delle unità stratigrafiche può 

essere riassunta nel seguente modo: 

 

Unità 1a-b (fig. 9.1a): Questa fase identifica la sedimentazione della porzione basale della 

successione, costituita dalle Marne di Civago (unità 1a) e dai sottili strati di arenaria fine della 

Formazione di Serpiano (unità 1b), al di sopra dell’Unità di Pievepelago, rappresentata in verde in 

fig. 9.1a, che costituiva il margine interno del bacino di sedimentazione delle Arenarie del 

Cervarola. Con le diverse tonalità di verde si è cercato di visualizzare una possibile variazione di 

spessore dell’Unità di Pievepelago, la quale risulta ben rappresenta nei dintorni di Pievepelago con 

spessori di circa 300-400m, mentre è di difficile individuazione nel settore nord-occidentale 

dell’area studiata, a NW della Val Dolo, a causa delle condizioni di affioramento (in finestra 

tettonica) della Successione del Cervarola. Appare tuttavia evidente che, in questa fase, solo la 

porzione turbolenta dei flussi torbiditici riusciva a raggiungere il tetto dell’Unità di Pievepelago, la 

quale, evidentemente, creava una zona morfologicamente rialzata. Le paleocorrenti dirette verso 
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NW, peculiari della Formazione di Serpiano (unità 1b in fig. 6.4), indicano che questi flussi 

turbolenti venivano riflessi da una barriera posta nell’area sud orientale del bacino. Questa barriera 

poteva essere costituita dall’Unità di Pievepelago stessa oppure da un alto morfologico legato allo 

sviluppo della struttura trasversale di Pievepelago. Non è da escludere che la stessa Unità di 

Pievepelago, complessa unità caotica costituita da olistostromi ad affinità ligure e grandi masse di 

marne ed arenarie fini Oligo-Mioceniche, sia geneticamente legata allo sviluppo di questo 

lineamento tettonico trasversale. L’andamento della porzione densa dei flussi (linea rossa 

tratteggiata) in un’area più esterna (a NE) rispetto alle sezioni studiate non può che essere 

ipotizzato, in quanto il prodotto della loro sedimentazione dovrebbe trovarsi, attualmente, al di sotto 

delle coltri alloctone Liguri e quindi inaccessibile per uno studio di terreno. 

 

Unità 1c-2a (fig. 9.1b): Questo intervallo stratigrafico, coperto dalle sezioni 2 e 3, mostra un bacino 

allungato in direzione NW-SE, confinato nella sua porzione nord-occidentale da strutture tettoniche 

parallele all’asse del bacino e delimitato, a SE, da una struttura trasversale (la Linea di 

Pievepelago). 

Nelle correlazioni laterali effettuate presso gli Schiocchi dell’Ozola (sezioni 2A e 2E di fig. 8.3) è 

stato messo in evidenza come, già a questo tempo, la sedimentazione fosse governata, almeno 

nell’area prossimale nord occidentale, da una struttura tettonica positiva che bordava a SW il 

bacino. Le morfologie create da questa struttura tettonica dovevano essere in grado di determinare 

un’area depocentrale poco più a nord nella quale i flussi torbiditici potevano deporre strati spessi 

massivi di arenaria media e grossolana del tipo 2a e 3a. Questa zona depocentrale era posta a 

brevissima distanza (circa 2km) dal margine meridionale morfologicamente più elevato, 

raggiungibile solo dalla porzione più diluita e turbolenta dei flussi, e quindi caratterizzato da 

depositi di arenaria fine e pelite. La sezione misurata presso la sezione 3, invece, ha caratteristiche 

tipiche di un’area posta ai margini di una zona depocentrale.  La sezione, infatti, appare dominata 

da strati a granulometrie fini (tipo 4a, 4b e 5, fig. 8.2) deposti dalla porzione turbolenta del flusso, 

tuttavia, occasionalmente, sono presenti anche strati in arenaria grossolana e media che spesso 

mostrano strutture da impatto (strati del tipo 6).  Nel modello proposto la sezione 3 viene inclusa in 

un’area indicata come “bacino di ponding”. Questo poiché, dall’analisi di facies, appare evidente 

come questa sezione sia caratterizzata da una certa abbondanza delle strutture sedimentarie 

relazionabili a processi di ponding e riflessione dovuti al rimbalzo dei flussi contro gli alti che 

bordavano il bacino a SW e a SE. Nel margine sud orientale del bacino la sezione 4 espone 

litofacies simili a quelle delle Marne di Civago e della Formazione di Serpiano, a conferma di una 

zona morfologicamente elevata in questo settore.  
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Unità 2b (fig. 9.1c): In questo stadio l’area nord occidentale del bacino (vedasi sezione 2) era 

caratterizzata dalla deposizione di strati da spessi a molto spessi di arenaria media, arenaria 

grossolana e ortoconglomerati (tipo 1a, 2a e 3a), senza evidenze di ponding o di riflessioni. La 

deposizione, quindi, era principalmente governata dalla decelerazione della porzione densa dei 

flussi e dal bypass delle parti turbolente più sottocorrente. Tale fenomeno poteva essere favorito dal 

confinamento del bacino prodotto dalle strutture tettoniche attive nell’area nord occidentale (fig. 

9.1c). Anche la sezione 3 è caratterizzata dall’abbondante presenza di strati in arenaria massiva del 

tipo 2a e 3a, ma è, allo stesso tempo, contraddistinta dalla massima percentuale degli strati con 

evidenze del fenomeno di ponding (tipo 3b). Quest’area quindi era caratterizzata sia da correnti di 

torbida in grado di deporre facies massive, che da flussi turbolenti diluiti riflessi contro il margine 

del bacino. Infine, la sezione 4, posta a SE nelle vicinanze dell’alto morfologico creato dalla linea 

trasversale di Pievepelago, è caratterizzata da una grande abbondanza di sedimenti fini (strati tipo 

4a, 4b e 5) a conferma che quest’area poteva essere raggiunta solo dalle porzioni  turbolente dei 

flussi  che venivano riflessi e deviati dall’alto morfologico stesso. 

Questi dati permettono di avanzare l’ipotesi dell’esistenza di un bacino ristretto con un andamento 

NW- SE caratterizzato, lungo il margine meridionale, da un’area dove predominavano i fenomeni di 

ponding (fig. 9.1c). Quest’area, che probabilmente doveva avere una forma più svasata e rientrante 

verso SW in grado di permettere i continui fenomeni di riflessione, era posta tra l’area nord-

occidentale, tettonicamente controllata da strutture ad andamento appenninico già attive nello stadio 

precedente, e l’area morfologicamente rilevata posta nel margine sud-orientale del bacino 

determinata dallo sviluppo dell’allineamento trasversale di Pievepelago. L’andamento dei flussi 

torbiditici appare notevolmente influenzato da questa morfologia. In particolare risulta evidente 

come la porzione turbolenta dei flussi venisse quasi completamente riflessa dall’alto morfologico 

determinato dalla linea di Pievepelago e successivamente continuasse a rimbalzare tra i margini 

della zona sopradescritta determinando un intenso fenomeno di ponding. 

 

Unità 3 (fig. 9.1d): E’ l’unità sommitale del sistema torbiditico studiato ed è quella caratterizzata 

dalla maggiore abbondanza di dati essendo coperta da tutte le sezioni misurate. Nel modello 

proposto il bacino appare più allungato e, allo stesso tempo, più ristretto rispetto allo stadio 

precedente, con la zona a ponding caratterizzata da una rientranza verso SW meno pronunciata. La 

nuova morfologia si riflette in primo luogo sull’andamento della porzione turbolenta dei flussi 

torbiditici. Come nello stadio precedente questi appaiono essere riflessi dalla struttura di 

Pievepelago che borda il bacino a SE. Tuttavia, a causa della nuova conformazione del bacino, la 
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porzione del flusso soggetta a riflessione è in grado di far sentire il proprio effetto anche più 

sopracorrente (a NW). Questo fatto è ben evidente dall’osservazione della distribuzione degli strati 

con facies da ponding (tipo 3b) nelle sezioni misurate (fig. 8.2). Se nello stadio precedente gli strati 

da ponding 3b erano concentrati nella sezione 3, ora appaiono equamente ripartiti tra la sezione 2 

(dove prima erano assenti), la 3 e, in parte, la 4. Un’altra importante particolarità dell’unità 3, non 

visualizzabile nel modellino proposto ma ben evidente in fig. 8.2 e descritta nel capitolo 8.2, 

riguarda la distribuzione delle facies in arenaria massiva. Può essere, infatti, ipotizzato che le 

strutture che bordavano la parte interna del bacino nel settore nord-occidentale lo abbiano ristretto a 

tal punto da costringere le correnti di torbida a deporre, nell’area rappresentata dalla sezione 1, gran 

parte del loro carico di  arenaria grossolana. La sezione 1, infatti, è contraddistinta dalla presenza di 

strati del tipo 1c, diagnostici  della rapida decelerazione delle parti dense di un flusso bipartito con 

conseguente bypass delle parti sommitali turbolente in grado di trasportare le granulometrie medie e 

fini. Queste granulometrie (arenarie medie e fini), infatti, vengono ritrovate sottocorrente nelle 

sezioni 2 e 3  che sono caratterizzate, in quest’unità 3, da un’elevata percentuale di strati in arenaria 

media massiva (3a) e da  tipologie di strato costituite da granulometrie fini (strati tipo 4a, 4b e 5).  

Un altro fatto molto importante, da notare all’interno dell’unità 3, è la presenza di diversi livelli 

caotici (slump) costituiti da materiale intraformazionale essenzialmente fine (fig. 6.4). Questo fatto 

viene messo in relazione all’attività delle strutture tettoniche che delimitavano il margine 

meridionale del bacino. La particolare distribuzione di questi slumps, che risultano assenti nella 

sezione 1, permette di ipotizzare una fase particolarmente attiva delle strutture poste in 

corrispondenza della zona a ponding che caratterizzava lo stadio precedente. Comunque, la 

presenza di numerosi livelli caotici nella successione è anche il sintomo di una fase parossistica 

dell’attività tettonica che sarebbe culminata con la destabilizzazione di parte delle Unità alloctone 

Liguri, ancora poste in zone più interne, e la conseguente messa in posto, nell’area studiata, 

dell’Unità di Sestola-Vidiciatico: evento che marca la chiusura del bacino delle Arenarie del 

Cervarola. 
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Fig. 9.1) Proposta di un modello evolutivo per la sedimentazione delle Arenarie del Monte Cervarola tra la Val Secchia 

e la Val Scoltenna. 
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10) CONSIDERAZIONI CONCLUSIVE 

Prima di passare alla sintesi dei risultati ottenuti da questa tesi di dottorato, vorrei soffermarmi su 

alcune considerazioni riguardanti la metodologia di lavoro utilizzata in questo studio nel contesto 

(sia geologico che di ricerca scientifica) dell’Appennino Emiliano. Ritengo, infatti, forse con po’ di 

presunzione, che il lettore munito di una buona sensibilità geologica e sinceramente appassionato 

alla geologia dell’Appennino, possa apprezzare, ancor più dei risultati ottenuti, le possibilità di 

avanzamento nella conoscenza della nostra bella catena montuosa offerte da un approccio che tenta 

di legare, concretamente, i processi tettonici a quelli sedimentari. 

Lo svolgimento di questo lavoro ha permesso, innanzitutto, di effettuare uno studio della letteratura 

scientifica riguardante i lavori di terreno prodotti sulla zona assiale dell’Appennino Emiliano dagli 

anni 60’ sino ai giorni nostri. 

Negli anni 60’ la complessa ed interessante geologia di questo settore dell’Appennino era al centro 

degli interessi della comunità scientifica, sia nazionale che internazionale. Diversi Autori, di diverse 

scuole, si avvicendavano nelle stesse aree proponendo lavori scientifici, talora anche in contrasto, di 

ampio respiro: rilevamenti di ampie aree con considerazioni sia di carattere stratigrafico che 

strutturale.  In questi lavori si può trovare una descrizione della geologia ancora oggi validissima e, 

pur nei limiti delle conoscenze e delle “tecniche” del tempo,  traspare la consapevolezza  del legame 

intimo tra tettonica e sedimentazione. 

Nei lavori scientifici successivi, pure ottimi, prodotti essenzialmente negli anni 80 e 90’ a seguito 

della compilazione della Carta Geologica della Regione Emilia-Romagna, appare evidente un 

generale sbilanciamento verso lavori ed interpretazioni di carattere strutturale e verso una generale 

sovra-produzione di unità litostratigrafiche e tettoniche che, se da un lato hanno portato ad un 

prodotto cartografico di estremo dettaglio, dall’altro hanno anche creato un quadro geologico 

talmente complesso da scoraggiare anche il più volenteroso ricercatore. Per quanto riguarda i lavori 

riguardanti la Formazione delle Arenarie del Monte Cervarola, gli unici “controcorrente” di questo 

periodo sono stati i lavori di stratigrafia fisica di dettaglio effettuati da Andreozzi e co-autori che 

però, purtroppo, non hanno avuto sviluppi successivi. Gli studi stratigrafici e sedimentologici di 

dettaglio, nell’ambito dell’Appennino settentrionale, sono tuttavia avanzati enormemente, in aree 

però generalmente meno complesse dal punto di vista strutturale e con condizioni di affioramento 

più favorevoli a studi di carattere stratigrafico, come ad esempio nella Formazione Marnoso-

arenacea. Ai giorni nostri traspare un certo disinteresse nei confronti della geologia di terreno 

dell’Appennino Emiliano, forse anche dovuto alle nuove tendenze della ricerca che esigono risultati 
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sicuri, ricavabili in breve tempo, chiari, molto specialistici e di interesse internazionale, che male si 

conciliano con la complessità di questo settore dell’Appennino.  Questo fatto, tuttavia, può anche 

derivare dalla mancanza di studi integrati, basati su dettagliati lavori di terreno, che mirino a 

raccogliere nuovamente i dati attraverso le ultime metodologie di analisi di facies. 

Con la consapevolezza di tutto ciò, in questo lavoro si è cercato di riaffrontare le problematiche 

presentate da un’area limitata dell’Appennino Emiliano cercando, per quanto possibile,  di utilizzare 

“il meglio” proposto dalle diverse scuole di ricerca: l’approccio, per quanto possibile, ad ampio 

respiro degli anni 60’, la cartografia di dettaglio sviluppata negli anni 80’ e 90’ e le avanzate 

metodologie e conoscenze nel campo sedimentologico-stratigrafico dei depositi torbiditici 

sviluppate in contesti similari a quello studiato e senza le quali molto difficilmente si sarebbe potuti 

arrivare ad avere un quadro chiaro e di dettaglio sulle relazioni tra tettonica e sedimentazione 

(vedasi Mutti, 1992; Mutti et al. 1999; 2003). In particolare, si sono ritenuti fondamentali i lavori di 

Muzzi Magalhaes e Tinterri (2010); Tinterri e Muzzi Magalhaes (2011) e Tinterri e Tagliaferri 

(2015) che hanno messo a punto una metodologia mirata ad indagare le relazioni tra il grado di 

efficienza delle correnti di torbida e la morfologia del bacino controllata dalla tettonica. Questa tesi 

infatti, finanziata dalla compagnia petrolifera Petrobras, si inserisce in un progetto di ricerca a più 

ampio respiro che riguarda i sistemi torbiditici ad alta e bassa efficienza in contesti tettonicamente 

confinati. 

Seguendo questa metodologia si è arrivati ai seguenti risultati:  

1) Una stratigrafia fisica di dettaglio, con correlazioni strato a strato, dell’intera successione della 

Formazione delle Arenarie di M. Cervarola su un’area estesa circa 30 km e compresa tra la Val 

Secchia e la Val Scoltenna. 

2) Un’analisi di facies di dettaglio che ha portato alla proposta di uno schema di facies specifico per 

la Formazione delle Arenarie di M. Cervarola nell’area studiata (vedasi fig. 7.1). Il conseguimento 

di questo obiettivo si è basato sul corretto riconoscimento di una serie di tipologie di strato la cui 

distribuzione latero-verticale si è rivelata fondamentale nella comprensione dell’evoluzione nel 

tempo della morfologia del bacino controllato dalla tettonica. 

3) Sulla base dei punti 1 e 2, la deposizione delle Arenarie del Cervarola è apparsa fortemente 

controllata dall’attività delle strutture tettoniche che delimitavano il margine interno (e 

probabilmente anche quello esterno) del bacino e da una struttura tettonica (la linea di Pievepelago) 

posta trasversalmente rispetto alla direzione di allungamento dell’avanfossa. 
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4) Secondo le correlazioni e le osservazioni effettuate, le Arenarie del Monte Cervarola, la 

Formazione di Serpiano e le Marne di Civago sono variazioni latero-verticali della stessa 

successione torbiditica.  

5) La distribuzione verticale delle facies sedimentarie, all’interno della successione studiata, indica: 

a) un rapporto di onlap dei depositi torbiditici al di sopra dell’Unità caotica basale di Pievepelago, 

che costituiva il margine interno dell’avanfossa del Cervarola, b) un progressivo restringimento e 

sollevamento del bacino sedimentario come messo in evidenza anche dalla comparsa nella parte alta 

della successione di tracce fossili tipo Ophiomorpha (fig. 10.1).  

6) La sedimentazione, nel settore di avanfossa considerato, cessa bruscamente a causa della messa 

in posto dell’Unità di Sestola Vidiciatico. Il contatto primario tra la Successione del Cervarola e 

l’Unità di Sestola-Vidiciatico appare di origine sedimentaria e presenta le medesime caratteristiche 

in tutte le sezioni misurate.  

7) L’analisi delle deformazioni, congiuntamente all’analisi di facies, ha permesso di identificare nel 

settore nord-occidentale studiato almeno tre fasi deformative all’interno delle Arenarie del Monte 

Cervarola: 

A – sviluppo sin-sedimentario delle strutture che controllavano la morfologia del bacino, 

B – fase di piegamento successiva alla deposizione delle Arenarie del Cervarola, 

C – sviluppo di faglie verticali ad andamento SW-NE. 

Le fasi A e B possono essere state determinate dallo sviluppo delle stesse strutture tettoniche, le 

quali possono aver avuto prima uno sviluppo sin-sedimentario, in grado di controllare la 

deposizione, e successivamente un’attività post deposizionale in grado di deformare la successione 

sedimentaria. 

8) Proposta di un modello evolutivo del bacino il quale, insieme alle sezioni geologiche costruite, 

ha permesso di comprendere le relazioni tra tettonica e sedimentazione dell’area indagata la quale 

può essere suddivisa in due settori principali, uno a NW ed uno a SE, caratterizzati da facies 

sedimentarie differenti e da un differente assetto strutturale finale. Nel modello proposto appare 

chiaro come sia stato il controllo tettonico sin-deposizionale a determinare la differenza di facies tra 

il settore nord occidentale e quello sud-orientale e come questa differenza litologica abbia influito in 

modo preponderante sullo stile deformativo. E’ innegabile, infatti, che una successione composta 

essenzialmente da materiale arenaceo, come quella esposta nel settore nord occidentale dalle sezioni 
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1 e 2, risponda agli sforzi tettonici deformandosi in modo molto differente rispetto ad una 

successione con elevato contenuto in pelite come quella mostrata nella sezione 4 (figg. 3.2, 6.4). 

9) I risultati esposti nei punti precedenti permettono di affermare che la successione torbiditica 

studiata è stata deposta in un’avanfossa di tipo complesso (sensu Ricci Lucci, 1986) come, tra 

l’altro, era già stato ipotizzato da Andreozzi (1989). In particolare, la variazione verticale delle 

facies mostra una sorprendente analogia con quella osservata nel bacino interno della Formazione 

Marnoso-arenacea (Tinterri & Tagliaferri 2015) e, in entrambi i casi, le successioni torbiditiche 

appaiono delimitate alla base e al tetto da depositi caotici (fig. 10.1).  Anche l’ipotesi proposta da 

Plesi et al. 2002, secondo i quali la Successione del Cervarola potrebbe essere l’espressione di un 

deposito di un bacino tipo “piggy back”, o satellite, interno rispetto all’avanfossa principale, appare, 

sulla base degli studi effettuati, del tutto verosimile, dal momento che esiste anche una similitudine 

tra le caratteristiche del bacino del Cervarola e quelle dei bacini di “intraslope” proposti da Prather 

et al. (1998) o Sinclair & Tomasso (2002).  Nell’ambito dei depositi di avanfossa dell’Appennino, 

un’ipotesi similare è stata proposta anche da Cornamusini (2004 a,b) per il Macigno Costiero, che 

costituirebbe il riempimento di un bacino di “piggy back” interno rispetto all’avanfossa principale 

del Macigno. Tuttavia, l’ipotesi che il bacino del Cervarola possa rappresentare un satellite rispetto 

all’avanfossa principale potrà essere verificata solo nel momento in cui sarà possibile effettuare un 

confronto tra la Successione del Cervarola  ed altri depositi dell’avanfossa appenninica (Formazione 

del Macigno o Arenarie del Monte Modino) che presentino lo stesso grado di prossimalità della 

successione esaminata in questo lavoro. Non si può, infatti, escludere che l’aspetto della 

successione sedimentaria studiata possa essere quello dell’avanfossa (confinata) principale nella sua 

area più prossimale. 

10) Il grado di efficienza delle Arenarie del Cervarola risulta fortemente influenzato dal grado di 

confinamento del bacino legato all’attività delle principali strutture tettoniche. In generale, il grado 

di efficienza delle Arenarie del Cervarola, nell’area studiata, può essere considerato medio-alto. I 

flussi torbiditici, infatti, erano in grado di separare molto bene le diverse classi granulometriche e di 

dar vita alle diverse facies sedimentarie introdotte dallo schema di facies di Mutti et al. (2003), 

tuttavia, le diverse facies sedimentarie, seppur ben sviluppate, appaiono concentrate lungo un tratto 

relativamente ridotto. Questo fatto riporta ancora una volta alla particolare morfologia ristretta del 

bacino che ha portato i flussi a decelerare rapidamente costringendoli a deporre gran parte del loro 

carico sedimentario nell’area prossimale similarmente con quanto osservato da Tinterri e Tagliaferri 

(2015) nella porzione interna della Marnoso-arenacea. E’ stato sopra affermato che, nel controllo 

sulla deposizione delle facies sedimentarie, è risultata di primaria importanza anche la presenza 
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della struttura tettonica trasversale di Pievepelago, la quale ha agito come una vera è propria 

barriera posta nel mezzo del bacino di sedimentazione. In questo lavoro la sua esistenza è stata 

evidenziata essenzialmente tramite la documentazione  dei processi di riflessione e ponding subiti 

dalla porzione turbolenta del flusso e registrati dalla porzione di successione posta a NW di questo 

allineamento tettonico.  

Il problema di correlazione, introdotto dai lavori di Andreozzi, tra i depositi  posti a NW e a SE 

della linea tettonica della Val Scoltenna (si veda capitolo 3) non è quindi stato affrontato durante il 

dottorato e potrà essere risolto solo dopo aver effettuato la stratigrafia fisica e l’analisi di facies di 

dettaglio anche dei settori di bacino posti in corrispondenza, e a SE, di questo allineamento 

tettonico trasversale. Questo potrà inoltre portare ad una più esauriente comprensione del ruolo 

della linea di Pievepelago nel controllo della dinamica dei flussi torbiditici all’interno 

dell’avanfossa del Cervarola.  

 

Fig. 10.1) Rappresentazione sintetica delle diverse caratteristiche stratigrafico-sedimentologiche della successione delle 

Arenarie del Monte Cervarola nell’area indagata. 
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