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ABSTRACT

Shallow-water carbonate records are often characterised by low stratigraphic resolution and
poor chronostratigraphic calibration despite abundant and diversified fossil content.

In particular, the Kimmeridgian — Tithonian boundary has been affected by the increase in
production of pelagic carbonates linked to the rise of the eustatic curve related to the opening
of the South Atlantic Ocean. Later, during the Jurassic — Cretaceous transition, the formation
of epicontinental areas with restricted sea water circulation caused by the fall of sea level,
promoted the evolution of endemic species. Consequently, the discovery of biostratigraphic
markers still remain a task to carry on at the Jurassic-Cretaceous transition which is
characterised by only low-amplitude changes in the C isotope curve. The missing of C isotope
excursions and spikes in the record of marine carbonates reveal a further difficulty to obtain
accurate stratigraphic markers during this time. The early Cretaceous records, instead, are
punctuated by several carbonate production crises and perturbations of the global carbon cycle
(Weissert, Faraoni and Selli events). Unlike coeval northern Tethyan carbonate platforms, the
Apennine platform did not drown during this time interval but responded to
palaeoenvironmental and palaeoceanographic perturbations by biofacies changes that are here
studied starting from the late Valanginian to the late Barremian.

Possible bioevents are investigated in this PhD thesis by an integrated stratigraphy to
contribute to definition and duration of the stages around the Jurassic-Cretaceous boundary
and of the early Cretaceous. Multidisciplinary studies based on sedimentology, biostratigraphy,
cyclo-sequence stratigraphy of shallow-water carbonates show that the bio-sedimentary system
is controlled by internal and/or external processes. Understanding the role of these processes is
therefore crucial to analyse how platform ecosystems respond to global environmental
perturbations as well as is fundamental to perform a solid anchorage of the biostratigraphic
data to the global events and geochronology.

In this dissertation, two isolated carbonate platform sections in the southern Apennines (Italy)
have been analysed: the Petina section (Monte Forloso, Alburni Mountain) and the San
Lorenzello section (Monte Monaco di Gioia, Matese Mountain). Fossil assemblages,
combined with lithofacies characteristics, are used to reconstruct the paleoenvironmental
history of the sections, which represent inner sectors of a wide and shallow carbonate platform
influenced by waves, with a high-energy zone of migrating sandy shoals separating a more
open from a more restricted lagoonal settings. Here sea-level oscillations induced frequent and
cyclic emersions of the platform, testified by karstification and pedogenesis superimposed on
marine carbonates. A hierarchy of shallowing-upward cycles (elementary cycles, bundles and
superbundles), linked to Earth’s orbital oscillations, has been individuated.

Numerous green algae and foraminifera bioevents have been identified and several biozones
have been defined (four for Petina and six for San Lorenzello). A considerable refinement of
the biostratigraphy is carried out, so that the Petina section is attributed to Kimmeridgian p.p. —
Berriasian p.p. while the San Lorenzello section to the Valanginian p.p. — Barremian p.p.

In particular the best anchoring to the southern Tethys biozonal schemes has been performed
also by the carbon-isotope correlation of the San Lorezello section to the other Tethys
platforms and basins, producing a better agreement between the position of the Valanginian-
Hauterivian boundary indicated by biostratigraphy and that indicated by C-isotopes.
Superbundles and superbundle groups (lower-frequency cycles, T/RFTs) have been interpreted
in terms of depositional sequences. Most of the Trangressive/Regressive Facies Trends
(T/RFTs) boundaries have been correlated with the “global” Sequence Boundaries and to the
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Late Jurassic—Early Cretaceous eustatic curve of Haq (2014; 2018). Based on these
correlations, the most T/RFTS disconformities would appear controlled by eustatism.

Finally, the chronostratigraphic calibration of the biostratigraphic events, performed by
correlation to the eustatic curve, shows a correlation between benthic foraminiferal and
calcareous algae turnover phases and eustatic events.

The Kimmeridgian—Berriasian time is characterised by few bioevents, but it is evident that the
latest Jurassic time shows the occurrence of relative more species at least until to the base of
the Tithonian, according to the long-term sea level rise, while the disappearance events are
concentrated during the sea level fall characterising the Tithonian-Berrasian interval.

The late Valanginian-Hauterivian time appear to be characterised by a relevant neritic biota
recovery following the global crisis (Weissert event). A major renewal for dasycladales more
than for foraminifera would coincide with a return to warmer temperatures after the late
Valanginian cooler episode. On the other hand, the gradual disappearance of species, mostly
concerning the dasycladaleans, are mainly concentrated in the Barremian long-term sea level
fall. This could testify the progressive and slow decay of platform environmental conditions
preluding the carbonate production crisis documented immediately before and during the
OAEla.



IL GIURASSICO SUPERIORE — CRETACICO INFERIORE

Lo scopo di questa ricerca ¢ comprendere e ricostruire il comportamento delle piattaforme
carbonatiche dell’Appennino meridionale in risposta ai maggiori eventi di cambiamento
globale che interessarono le comunita biotiche dal Giurassico superiore al Cretacico inferiore.
Infatti, I'apertura dell’Oceano Atlantico Centrale, tra il Nord-America e il NW-Africa, durante
il Giurassico medio (Calloviano, Sheridan et al., 1983) che raggiunse una estensione di circa
6000 km tra il Giurassico e il Cretacico, comportd un notevole incremento nella produzione di
carbonati pelagici (Roth, 1986). Inoltre, I’ Atlantico Centrale si trovo episodicamente connesso
con ’Oceano Pacifico a Ovest e il Mar Artico a Nord (Bornemann et al., 2003). Tali
condizioni sono alla base dei numerosi cambiamenti paleoambientali avvenuti durante il
passaggio Giurassico — Cretacico (Weissert and Channell, 1989) che indusse una massiccia
sedimentazione pelagica alle basse latitudini, durante il Titoniano, come documentato da
numerosi autori (Garrison and Fischer, 1969; Roth, 1986, 1989). Di notevole importanza sono
stati gli studi condotti sulla rapida evoluzione dei gruppi di nannofossili calcarei avvenuta
durante questo periodo (Bown et al., 1992; Colom, 1955; Erba, 1989). Ed in particolare due
eventi di forte incremento dei nannofossili calcarei sono segnalati: il primo durante il
Titoniano medio-superiore, il secondo nel Berrasiano superiore, quest'ultimo legato
all’apertura del corridoio tra Oceano Atlantico e Pacifico (Bornemann et al., 2003). Le ipotesi
riguardanti le paleotemperature e la circolazione oceanica durante il Giurassico superiore e il
Cretacico inferiore, sono contraddittorie. Infatti, Frakes (1979) e Hallam (1981, 1985)
considerano il Cretacico come un periodo molto caldo con temperature tropicali-subtropicali
dai 45°N e probabilmente fino ai 70°S e temperature piu fresche verso i poli. Altri studi
evidenziano, invece, temperature stagionalmente fredde e limitate calotte glaciali ai poli
durante il Cretacico inferiore (Ditchfield, 1997; Frakes, 1979; Frakes et al., 1992; Frakes and
Francis, 1988; Mutterlose and Kessels, 2000; Price, 1999; Stoll and Schrag, 1996). Comunque,
sia Haq (2018; Hagq et al., 1987) che Hallam (1988), individuano un alto eustatico durante il
Kimmeridgiano-Titoniano, probabilmente dovuto alla frammentazione della Pangea
(Sheridan, 1983, 1997), seguito da una caduta del livello del mare al passaggio Giurassico —
Cretacico. Quest’ultima, probabilmente dovuta a un decremento del tasso di apertura della
Pangea (Haq, 2018; Haq et al., 1987; Ziegler, 1990), causo la diffusione di mari epicontinentali
con circolazione semi-ristretta (Hardenbol et al., 1998; Ziegler, 1990), favorendo cosi
un’evoluzione delle specie endemiche. Questo provincialismo, a cavallo tra il Titoniano e il
Berriasiano, interessO vari gruppi di flora e fauna marini a scala globale, come per esempio le
belemniti (Doyle, 1992; Mutterlose, 1988; Stevens, 1973) e le ammoniti (Casey, 1973;
Hoedemaeker, 1990; Rawson, 1994). Un comportamento simile ¢ stato registrato anche dai
nannofossili calcarei che mostrano una diversa distribuzione latitudinale (Mutterlose, 1996;
Mutterlose and Kessels, 2000; Street and Bown, 2000). L’effetto del provincialismo sopracitato
¢ la mancanza di markers significativi biostratigrafici che potrebbero essere usati per datare, in
modo inequivocabile, 1 passaggi tra Titoniano — Berriasiano e Berriasiano — Valanginiano. Di
conseguenza, non esistono, ad oggi, dei Global Stratotype Sections and Points (GSSPs) per il
Giurassico superiore e il Cretacico inferiore. Da piu di venticinque anni, infatti, € in corso un
dibattito sul posizionamento del limite Giurassico — Cretacico. Questa questione ¢ stata
ampiamente discussa dalla comunita scientifica durante vari incontri internazionali (Jurassic

Colloquia, Luxembourg 1, 1962; Luxembourg, 2, 1967; Cretaceous Colloquium in Lyon,
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1963; Lyon-Neuchatel, 1973; International Meeting around the Jurassic/Cretaceous Boundary
(JK2018), 2018 in Granier, 2019). Alla fine del diciannovesimo e I’inizio del ventesimo secolo,
in aggiunta alla nomenclatura di (Orbigny, 1841), altri numerosi nomi sono stati proposti e
usati per la suddivisione in piani del Giurassico superiore — Cretacico inferiore (Arkell, 1946);
nel 1991 1'International Subcommission on Jurassic Commission on Stratigraphy (Poitiers, 1991),
accetta e conferma, la definizione del piano Titoniano definita da (Oppel, 1865). Sebbene non
siano stati definiti i GSSPs dei limiti del piano; come limite inferiore ¢ stata accettata la base
della Zona a Lithographicum-Hybonotum nella provincia Tetidea (Geyssant, 1997), e le zone
equivalenti nelle altre regioni (per esempio, Elegans Zone in NW — Europa (Geyssant, 1997);
Klimovi Zone in E — Europa (Gallois, 2011, 2012; Hantzpergue et al., 1998; Rogov, 2010). Nel
2007, pero, questa suddivisione basata sulle zone ad ammoniti, ¢ stata messa da parte dal
Berriasian Working Group, poiché, durante il passaggio Giurassico — Cretacico, il provincialismo
delle faune causd una disomogeneita tra 1 biota sviluppatisi all’interno delle provincie
appartenenti ai tre reami riconosciuti (Enay and Cariou, 1997; Westermann, 2000): Boreale,
Tetideo e Australe o Subaustrale. Cosi come per il limite Titonico — Berriasiano, anche tra
Berriasiano e Valanginiano ci fu un quasi completo rinnovo della biostratigrafia ad ammoniti
(Le Hégarat, 1973) ma, le comparse della specie Jacobi, cosi come Protacanthodiscus andreaei e
Micracanthoceras microcanthum, osservate nel SE — Francia e Spagna (Hégarat and Remane,
1968; Hoedemaeker, 1981, 1982), potrebbero provenire da sedimenti rimaneggiati legati al
contesto tettono-sedimentario che interesso I'area (Enay, 2020). Il limite Berriasiano —
Valanginiano ¢ stato a lungo fissato alla base della zona a Pertransiens (Bulot et al., 1993).
Recentemente, perd, Reboulet et al. (2018), hanno introdotto la subzona a Neocomites
premolicus come la parte bassa della zona a Pertransiens dei lavori di Ettachfini (2004),
Company and Tavera (2013a, 2013b, 2015) e Kenjo (2014), ma, anche per questo limite non ¢
stato ancora trovato un GSSP. Inoltre, durante il Valanginiano superiore, il dominio nord-
tetideo fu interessato da eventi di annegamento delle piattaforme carbonatiche e variazioni
significative nel ciclo globale del carbonio (Follmi and Godet, 2013; Weissert and Erba, 2004),
non cosi chiaramente registrati in quello sud-tetideo (Amodio et al., 2020; Graziano, 2003).
Per comprendere al meglio la risposta delle piattaforme carbonatiche a questi eventi di
carattere globale, sono state campionate, ad alta risoluzione, la successione di Petina (Monte
Forloso, Monti Alburni), affiorante lungo il taglio stradale che conduce dall’uscita autostradale
al’omonimo centro abitato in provincia di Salerno di eta Kimmeridgiano superiore —
Berriasiano inferiore e la successione di San Lorenzello (Matese Orientale) lungo la strada che
porta in cima a Monte Monaco di Gioia, di eta Valanginiano superiore-Barremiano superiore.
Entrambe le sezioni sono caratterizzate da una sedimentazione puramente carbonatica di mare
basso con stratificazione piuttosto regolare, non interessata da eventi tettonici rilevanti, ma
talora gli affioramenti si presentano coperti da depositi di versante o copertura vegetale.

Per ricostruire 1’evoluzione paleoambientale di questi due settori di piattaforma, & stata
effettuata un’analisi dettagliata delle litofacies ed associazioni di litofacies che notoriamente
mostrano un’organizzazione ciclica in risposta alle variazioni del livello marino. Comprendere
la natura di questa ciclicita di alta e bassa frequenza ¢ stato un ulteriore aspetto da investigare
conoscendo numerosi e ben documentati esempi in Appennino Meridionale (Amodio et al.,
2008; D’Argenio et al., 1997, 1999, 2004, 2011; Ferrer1 et al., 2004; Graziano and Raspini,
2015; Raspini, 2012). Di fondamentale importanza sono state 1’analisi micropaleontologica e
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biostratigrafica associata ad una stratigrafia isotopica del Carbonio, quest’ultima effettuata solo
sulla successione di San Lorenzello. Le analisi biostratigrafiche hanno consentito di ottenere
una datazione aggiornata e di dettaglio delle successioni attraverso 'individuazione di unita
biostratigrafiche informali confrontabili con quella disponibili dalla letteratura e di osservare
come le comunita biotiche si sono evolute in risposta a cambiamenti globali significativi quali
(eventi anossici, eustatismo, crisi climatiche...). L’uso della stratigrafia isotopica ha consentito
anche di correlare record di piattaforma con quelli di bacino ottenendo una calibrazione
ottimale dell’intervallo studiato a San Lorenzello. L’interpretazione in chiave ciclostratigrafica
e stratigrafico sequenziale di entrambe le successioni si ¢ rivelata un utile strumento da
affiancare allo studio biostratigrafico ed isotopico per la correlazione a scala tetidea, nonché
per valutare la natura globale o meno delle oscillazioni del livello marino registrate in questi
depositi. Queste successioni sedimentarie sono pertanto importanti archivi di informazioni
paleoecologiche, paleoambientali e paleoclimatiche da investigare con approcci il piu possibile
multidisciplinari.



CAPITOLO 1: LE PIATTAFORME CARBONATICHE DELL’ APPENNINO MERIDIONALE
1.1 — Geologia e paleogeografia dell’ Appennino Meridionale

La deformazione meso-cenozoica dell’Appennino ha avuto inizio, tra il Triassico superiore e il
Lias, con il rifting che ha portato all’apertura della Neo-Tetide ed alla disarticolazione di una
piattaforma carbonatica triassica intracratonica preesistente e lo sviluppo di una serie di
domini paleogeografici distinti in piattaforme carbonatiche e domini pelagici (Bosellini, 2004;
D’Argenio et al., 1975; Mostardini and Merlini, 1986; Ogniben, 1969; Patacca and Scandone,
2007; Sgrosso, 1988; Vlahovi¢ et al., 2005; Zappaterra, 1994). Quest’ultimi, durante il
Mesozoico, erano parte del paleomargine continentale di Adria (Fig. 1.1.1).

Atlantic
Ocean

/ Tethys
NeoTethys %

‘»Alfii"

Fig. 1.1.1 — Paleogeografia della Tetide centro — occidentale e paleoposizione della piattaforma carbonatica
Appenninica (Ap) durante il Cretacico inferiore. (Modificato da R. Blakey,
http://cpgeosystems.com/125_Cret_EurMap_sm.jpg).

Successivamente, nel tardo Cretacico, queste domini di piattaforma e bacino sono stati
progressivamente coinvolti nel sistema orogenico Alpi-Appennini-Dinaridi, come risultato
della collisione tra 1 margini continentali Euroasiatico ed Afro-Adriatico (Ciarcia and Vitale,
2013; Patacca and Scandone, 1989; Shiner et al., 2004). La convergenza tra le placche africana
ed europea ha causato la migrazione della placca composita apulo-ionica che ha portato alla
formazione della catena a falde e sovrascorrimenti dell’ Appennino Meridionale caratterizzata
da una sovrapposizione tettonica delle falde verso NE (Malinverno and Ryan, 1986; Patacca
and Scandone, 2004; Royden et al., 1987). Le parti principali della catena sono il cuneo di
accrezione Appenninico e la Piattaforma Apula sepolta (Mazzoli et al., 2008) (Fig. 1.1.2).
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Fig. 1.1.2 — Sezione geologica semplificata dell’ Appennino Meridionale. Modificato da Mazzoli et al. (2013).

Il cuneo di accrezione (Fig. 1.1.3) ¢ costituito da una pila di thrustsheets, con al top le unita piu
“interne”, 1l complesso di accrezione Liguride (Ciarcia et al., 2011; Vitale et al., 2011), formato
da successioni di bacino profondo depositate su una crosta giurassica. Il complesso Liguride ¢
in accavallamento sui carbonati Meso-Cenozoici della Piattaforma Appenninica; questi ultimi
sono in thrust sulle successioni pelagiche del Bacino Lagonegrese-Molisano, coeve alla
piattaforma. Con il procedere del thrusting il complesso d’accrezione appenninico si €
accavallato al di sopra della porzione occidentale della Piattaforma Apula, in parte sepolta,
con un movimento orientato in direzione NE (Cello and Mazzoli, 1998; Mazzoli et al., 2008;
Mostardini and Merlini, 1986; Shiner et al., 2004). Il procedere dell’accorciamento della catena
ha coinvolto anche la porzione sepolta della Piattaforma Apula, con conseguente riattivazione
ed inversione di faglie preesistenti Permo-Triassiche, alle quali sono associate le ampie pieghe
che agiscono come trappola per gli idrocarburi nei giacimenti dell’Italia meridionale (Shiner et
al., 2004).

INTERNAL APENNINE LAGONEGRO-SANNIO-MOLISE APULIAN
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PLATFORM Lower PLATFORM
i Upper Pliocene
Sicilide Pliocene ) Plio-Quaternary Bulge
Liguride Unit Thrust-top basin 1 et -Meadinian \1“,“[’ .
Ophiolitic Unit ; T — e Messinian
ey = =
Burdigalian Lower Messinian Cretaceous
Cretaceous Oligocene e
T T Jurassic
: Carbonate Syttt
Platform Eocene-U.Cretaceoust:.::. . Platform St
(Argille Varicolori) = o oy Triassic
L. Cretaceous | Burano
(Evaporite or Jurassic (evaporite)
bituminous dolomite) ~ Triassic Vermicano
Lo Approximate iy oy iff o LR X Py 4T A0 Ry g "
o vertical scale /y==_SMPULIAN == Y7y ="BASEMENT\ ==

Fig. 1.1.3 — Relazioni geometriche tra le principali unita tettoniche dell’ Appennino Meridionale. Modificato da
Casero et al. (1988).

Per quanto concerne la successione carbonatica della piattaforma Appenninica (D’Argenio et
al., 1975; Mostardini and Merlini, 1986), essa ¢ costituita da alcune unita strutturali
tettonicamente impilate tra successioni di mare profondo (Unita di Lagonegro) alla base e
successione ofiolitiche (Unita Liguridi) al tetto. La produzione carbonatica della Piattaforma
Appenninica (Fig. 1.1.4) ¢ iniziata nel Triassico medio — superiore, durante la fase tettonica
estensionale che ha interessato il basamento Ercinico. Nella fase successiva (Retico-Lias), si &
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raggiunta una piu chiara configurazione del sistema di piattaforme e bacini, inoltre, i margini
del bacino di Lagonegro avevano raggiunto una configurazione piu stabile che ¢ durata per
quasi tutto il Mesozoico (D’Argenio et al., 1975). Grazie agli studi focalizzati su facies di
margine di piattaforma del Triassico superiore (Climaco et al., 1997; Iannace and Zamparelli,
1996; Zamparelli, et al., 1999) si ¢ potuto appurare che le comunita serpulidi-microbialitiche
erano 1 principali costruttori di scogliera dell’Appennino meridionale. La composizione
peculiare di queste biocostruzioni contrasta con 1 reefs di tipo Dachstein ampiamente diffusi
nella Tetide Occidentale, caratterizzati da un’associazione ad alta diversita dominata da coralli
e spugne calcaree (Fligel, 2002; Fligel and Senowbari-Daryan, 1996)(Fligel and Senowbari-
Daryan, 1996; Flugel, 2002). Il modello proposto da Cirilli et al. (1999) spiega la distribuzione
di biofacies in relazione alle condizioni paleogeografiche e paleoceanografiche: le
biocostruzioni serpulidi-microbialitiche si sono sviluppate sul margine di bacini di
intrapiattaforma ristretti, caratterizzati da salinita anomala e contenuto basso in 0ssigeno;
d’altra parte i reefs di tipo Dachstein si sono sviluppati sui margini di fronte a bacini aperti, dove
I’interazione tra fattori paleoceanografici e paleoclimatici ha fornito le condizioni ottimali per
lo sviluppo delle comunita a coralli e spugne. Verso la fine del Triassico una crisi biologica
globale ha interessato le comunita marine, infatti non ci sono evidenze di biocostruzioni (né
microbiali né a dominanza metazoan) nel Giurassico inferiore dell’Appennino meridionale.
Solo nelle aree del Bulgheria e del Verbicaro, le quali erano vicine agli assi dell’apertura
oceanica, le condizioni di acque profonde persistono per tutto il Mesozoico. Nelle unita
carbonatiche della catena appenninica il record stratigrafico della transizione piattaforma —
bacino ¢ rappresentato sia da successioni condensate, evolute da facies di piattaforma a
pelagiche nel Giurassico (M. Bulgheria, Capri; Barattolo and Pugliese, 1987), sia dalle
successioni pitt 0 meno incomplete composte dai carbonati di piattaforma mesozoica sui quali
giacciono carbonati risedimentati del Cretacico inferiore e del Paleogene (Matese, Monti della
Maddalena, parte nord del M. Marzano; Iannace et al., 2005). I gaps stratigrafici di queste
successioni incomplete sono stati attribuiti sia a fasi di tettonica sin sedimentaria (Scandone
and Bonardi, 1967), che avrebbero causato I’esposizione subaerea e conseguente erosione, che
a processi intrinsecamente connessi alla sedimentazione, che avrebbero causato lo slope bypass
ed erosione sottomarina (Marsella and Pappone, 1987; Pappone, 1990). Alcuni hiatus
stratigrafici, spesso marcati da bauxiti e probabilmente relativi a eventi tettonici (D’Argenio &
Mindszenty, 1995), sono presenti anche in successioni di acque basse del Cretacico inferiore-
medio probabilmente legate alla riattivazione della tettonica estensionale lungo la piattaforma.
Le diverse durate dei gaps stratigrafici del Cretacico medio (Carannante et al., 1987; Ruberti,
1992) supportano [’ipotesi di un controllo tettonico complesso della paleotopografia.
Carannante et al. (2009) evidenziano che nell’ Aptiano medio-superiore le fattorie carbonatiche
mostravano una netta variazione nella dinamica sedimentaria e nell’architettura deposizionale,
infatti, i sistemi uniformi pre-Aptiani di laguna orlata sono rapidamente evoluti in sistemi piu
complessi di acqua bassa dominati da fattorie carbonatiche a rudiste collocate lungo aree di by-
pass e di bacino profondo. Il passaggio verso condizioni di mare aperto € stato correlato con le
fasi precoci di strutturazione della piattaforma. Infine, bisogna menzionare la presenza di strati
silicizzati nelle aree dove le condizioni di acqua bassa persistono (Iannace et al., 2014; Robson,
1987), questi indicano, insieme alla presenza di bauxite, I’alternanza di condizioni climatiche
rispettivamente aride e umide. Nel Cretacico superiore 1 depositi di laguna sono pit limitati.
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Questo e dovuto alla diffusione di depositi bioclastici e rampe biocostruite la cui composizione
biologica riflette uno spostamento verso fattorie carbonatiche di tipo foramol (Barattolo, 1991;
Carannante et al., 1995, 1999; Kauffman and Johnson, 1988; Simone and Carannante, 1988).
Attualmente facies di margine di piattaforma (i.e. unita Monte Marzano-Monti della
Maddalena, Bonardi et al., 1988; Unita Monti della Maddalena, Castellano and Sgrosso, 1996)
affiorano lungo l'intera catena orientale della piattaforma Appenninica. Queste facies sono
state correlate con le successioni coeve del bacino di Lagonegro. In particolare, calciruditi e
calcareniti (“Calcari Cristallini” Auct.) debolmente ricristallizzati del Cretacico superiore-
Paleogene devono essere considerati facies laterali (per esempio carbonati prossimali) delle
sequenze calcareo-clastiche del “Flysch Rosso”, 1 quali rappresentano la controparte distale. 11
pattern di affioramento dei depositi dallo slope al bacino mostra un andamento NW-SE (dal
Monte Matese ai monti di Lauria; Iannace et al., 2005) Questa catena transizionale ¢ bordata
da facies di piattaforma interna (back-reef, tidal-flat e openshelf) della piattaforma Appenninica a
ovest e facies pelagiche del bacino di Lagonegro a est.
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Fig. 1.1.4 — Sintesi stratigrafica della Piattaforma Carbonatica Appenninica. (Di Lucia, 2009).

1.1.1 = I Monti Alburni

L’evoluzione geologica dei Monti Alburni ¢ strettamente legata alle fasi di formazione ed
evoluzione dell’Appennino Meridionale. Il complesso carbonatico degli Alburni ¢ legato al
dominio paleogeografico della Piattaforma Campano — Lucana (D’Argenio et al., 1975;
D’Argenio and Sgrosso, 1974; Patacca and Scandone, 2007), e dal punto di vista tettonico
appartiene all’Unita stratigrafica strutturale Alburno — Cervati (Sartoni and Crescenti, 1962). 11

massiccio carbonatico € delineato a est dal Vallo di Diano, a nord — est dalla valle del fiume
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Tanagro, a sud — ovest ¢ bordato dal fiume Calore Lucano e a nord — ovest dal fitume Sele. Il
complesso carbonatico si estende per 250 km? da nord — ovest verso sud — est ed immerge verso
sud — ovest, e la cima piu alta & rappresentata dal monte Panormo o Alburno, da cui il nome
del massiccio, che domina sul margine nord — occidentale, raggiungendo 1 1742 m sul livello
del mare. La successione ¢ composta da un impilamento di calcari Mesozoici su cui poggiano
in sequenza stratigrafica le unita carbonatiche — terrigene terziarie che, localmente, passano a
depositi in facies di flysch (D’Argenio, 1974). La dorsale ¢ delimitata da due lineamenti
quaternari (Pescatore et al., 1972) rettilinei che bordano il massiccio, la nord — orientale cha va
da Postiglione fino a Petina con carattere distensivo, mentre la sud — orientale con carattere
trascorrente (Cafaro et al., 2015). L’intera struttura ¢ penetrata da numerosi lineamenti
tettonici (Santangelo and Santo, 1997) e la loro interazione ha portato alla formazione di
bacini estensionali. Come descritto da Bellucci et al. (1995) e da Russo Ermoli et al. (1995)
(Fig. 1.1.1.1), 'ossatura della dorsale ¢ costituita da calcari dolomitici e pseudo — oolitici, di
eta Giurassico medio — Cretacico superiore. In continuita sedimentaria si rinvengono calcari a
Spiroline, conosciuti in letteratura come Formazione di Trentinara (Selli, 1962), costituiti da
calcilutiti, calcareniti e talvolta conglomerati calcarei intervallati spesso con livelli marnosi, di
eta Paleocene — Eocene. Al di sopra di questi, in piccole depressioni, sono stati rinvenuti argille
rosse residuali (Oligocene?) (Bellucci et al., 1995; Boni, 1974). Infine, chiudono la serie, 1 flysch
Miocenici, composti da coperture terrigene formate da argille, siltiti, marne e arenarie (Santo,
1995).
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Fig. 1.1.1.1: Carta geologica dei Monti Alburni (Cafaro, 2015).
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1.1.2 — I Monti del Matese

La storia geologica del Matese si inquadra in quella dell’ Appennino centro — meridionale che
nel Mesozoico, e nella gran parte del Cenozoico, faceva parte del margine passivo di Adria. I
Monti del Matese sono allineati NO — SE al confine tra il Molise e la Campania. Questo
massiccio carbonatico si estende tra le province di Campobasso e Isernia nel Molise, Caserta e
Benevento nella Campania, e la cima piu alta ¢ raggiunta dal Monte Miletto che arriva ai 2050
m sul livello del mare. Le successioni affioranti nei Monti del Matese sono prevalentemente
carbonatiche e coprono un intervallo stratigrafico esteso dal Triassico superiore al Miocene
superiore, con locali e talora ampie lacune (Fig. 1.1.2.1). Una delle prime sequenze tipo del
Mesozoico dell’Appennino meridionale ¢ stata descritta da Catenacci et al. (1963), sulla base
di alcune successioni sud-orientali del Matese. In quest’area affiorano circa 2000 m di dolomie
e calcari ben stratificati, in facies di piattaforma carbonatica, in continuita dal Trias superiore
al Cretacico inferiore. All’altezza dell’Aptiano superiore — Albiano basale la successione ¢
interrotta da un orizzonte bauxitico discontinuo su cui trasgrediscono in paraconformita pochi
metri di calcare a rudiste del Turoniano sommitale — Senoniano inferiore e, su quest’ultimi, in
corrispondenza di una nuova e ampia lacuna stratigrafica, si trovano i calcari rodalgali (Calcari
a briozo1 e litotamni) del Miocene inferiore (Burdigaliano-Langhiano) (Carannante et al.,
2009). I log litologico-stratigrafici di dettaglio effettuati da Vigorito (2005), nell’area del Matese
orientale, mostrano (dal Neocomiano all’ Aptiano medio) grainstone e packstone a 0oidi fibroso-
raggiati passanti verso l'alto ad alternanze di mudstone/ wackestone talora dolomitizzate e/o
fenestrate e packstone a bioclasti, peloidi ed intraclasti. Alcuni intervalli fangosi sono
particolarmente ricchi in oogoni di caracee ed ostracodi. Sono presenti, inoltre, intervalli di
brecce o pseudobrecce in matrice marnoso verdastra. La successione suggerisce un ambiente
deposizionale di piattaforma ristretta soggetta ad effimere emersioni. Le relative litofacies
suggeriscono locali incrementi di salinita e periodici apporti di acque dolci e/o salmastre
(Carannante et al., 2009; D’ Argenio et al., 1987, 1998).
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1.2 — Parametri che regolano la sedimentazione carbonatica di mare basso

Il tasso di sedimentazione ¢ particolarmente importante per il sistema carbonatico di acqua
bassa, poiché il materiale prodotto ¢ un elemento cruciale nel definire il potenziale di
accrescimento di una piattaforma nel caso di innalzamento del livello del mare. In particolare,
la precipitazione dei carbonati di mare basso puo essere (Schlager, 2003) (Fig. 1.2):

CARBONATE FACTORIES

MARINE
PRECIPITATION

i

abiotic biotic

e

biotically induced biotically controlled

TN

heterotrophic autotrophic

34

¥

Fig. 1.2 — Modalita di precipitazione chimica dei carbonati marini (Schlager, 2005).

- Precipitazione chimica, controllata dalla legge della termodinamica e altri limiti imposti
dalle reazioni cinetiche. La cinetica ¢ importante poiché la precipitazione carbonatica avviene
piu facilmente a basse temperature. Esempi di precipitazione chimica sono i cementi marini
aragonitici o magnesio-calcitici;

- Precipitazione bioticamente indotta, implica che gli organismi rappresentano la causa
scatenante del processo, ma hanno poca influenza sia sul percorso che porta alla precipitazione
che sul precipitato finale, un esempio ¢ la micrite microbialitica (produzione dei carbonati di
tipo Microbiale). In questo caso, associazioni di batteri e cianobatteri inducono una
precipitazione puramente chimica del carbonato, tant’e che per molti aspetti assomiglia ad un
precipitato abiotico;

- Precipitazione a controllo biotico, avviene per processi all’interno dei quali gli organismi
determinano il microambiente in cui si verifica 1'inizio e la fine del processo cosi come la
composizione e la tessitura del precipitato; coralli o alghe calcaree (associazione di tipo
Chlorozoan) possono determinare quindi la formazione di impalcature organogene con
formazione di biocostruzioni, mentre foraminiferi e bivalvi (associazione di tipo Foramol)
sottendono la formazione di coltri sedimentarie sciolte, poco soggette alla cementazione
precoce per via della composizione mineralogica stabile (calcitica) del precipitato.
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Nel tempo geologico, queste modalita di precipitazione, che si riflettono nei diversi tipi di
geometrie di accumulo dei carbonati, hanno contribuito a generare tre tipi di carbonate factories:

- Tropical shallow-water factory: una “fabbrica” tropicale di mare basso, caratterizzata da una
precipitazione bioticamente controllata da organismi autotrofi e abiotica. In generale, questo
tipo di fabbrica tende a generare piattaforme orlate;

- Cool-water factory: una “fabbrica” di acqua fredda, dominata da precipitati bioticamente
controllati da organismi eterotrofi. Questo tipo di fabbrica si riflette in una geometria di tipo
rampa a causa dell’alta energia idrodinamica che rende difficile I'instaurarsi dei corpi orlati;

- Mud-mound factory: dominata da precipitate bioticamente indotti e abiotici. L’espressione
tipica di questa fabbrica € la presenza di vari corpi micritici convessi a diverse profondita.

Le condizioni che determinano la variazione delle associazioni biologiche che caratterizzano
un sistema carbonatico di piattaforma sono il variare di parametri quali la temperatura e la
salinita (Lees and Buller, 1972), la chimica e lo stato di saturazione delle acqua (Stanley and
Hardie, 1998; Steuber, 2002) e la disponibilita di nutrienti (Carannante et al., 1988; Hallock
and Schlager, 1986; Mutti and Hallock, 2003).

Il legame, tra 1’evoluzione in termini di carbonate factory e 1 cambiamenti che le piattaforme
carbonatiche dell’ Appennino meridionale potrebbero aver registrato in risposta alle variazioni
paleoceanografiche e paleoclimatiche globali del Cretacico, ¢ stato oggetto di studi
approfonditi (Amodio and Weissert, 2017; Carannante et al., 1995; Di Lucia et al., 2012;
Simone et al., 2003). Il Giurassico e il Cretacico inferiore sono stati dominati da associazioni
di tipo chlorozoan, costituite soprattutto da grani non scheletrici, foraminiferi e alghe verdi,
tipiche di una piattaforma parzialmente protetta di tipo tropicale. Mentre, a partire dal
Cenomaniano superiore, si passa gradualmente ad associazioni di tipo foramol, dominate da
rudiste, alghe rosse, briozoi, echinodermi e prive di grani non scheletrici, caratteristiche di
piattaforme piu aperte prive di un margine ben sviluppato e tipiche di climi pit temperati.
Questo importante passaggio tra le due associazioni durante il Cretacico sembra essere legato
anche al graduale cambiamento nella composizione chimica della mineralogia dominante dei
componenti scheletrici e no. Infatti, le variazioni nel tasso di produzione di crosta oceanica
avrebbero modificato la composizione chimica dell’acqua marina e il rapporto Mg/Ca
(Stanley and Hardie, 1998; Steuber, 2002). Questi dati sembrano indicare, quindi, che i
fenomeni tettonici globali che hanno prodotto un rapporto molto basso di Mg/Ca durante il
Cretacico superiore, hanno favorito il passaggio da un Cretacico inferiore aragonitico ad un
Cretacico superiore calcitico.

1.3 — Schemi biozonali a foraminiferi bentonici ed alghe verdi del Giurassico superiore —
Cretacico inferiore

Le prime conoscenze moderne sulla stratigrafia e le successioni dell’ Appennino meridionale
risalgono agli anni della realizzazione della Carta Geologica di Italia 1:100.000. Solo negli
anni '60, infatti, le ricerche di (Catenacci et al., 1963; Crescenti, 1969; “De Castro,” 1962;
Sartoni and Crescenti, 1962) consentirono di definire la prima biozonazione abbastanza
completa del Mesozoico carbonatico di mare basso, in particolare del sistema Giurassico fino
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ad allora considerato assente nell’ Appennino meridionale. Le ricerche micropaleontologiche e
biostratigrafiche sulle formazioni carbonatiche hanno permesso I’elaborazione di schemi
biostratigrafici relativi ai principali paleoambienti di piattaforma carbonatica:
“paleopiattaforma”, piattaforma interna-retromargine, margine e scarpata esterna (Chiocchini
et al., 1994; Chiocchini and Mancinelli, 1977, 1978; De Castro, 1991; Farinacci and Radoicic,
1964). Di seguito vengono descritte in dettaglio le biozone e le sottozone del Giurassico
superiore — Cretacico inferiore relative all’ambiente di piattaforma interna-retromargine
riconosciute da De Castro (1991) e Chiocchini et al. (2008) (Fig. 1.3).
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Fig. 1.3 — Confronto delle Unita cronostratigrafiche con le biozone di De Castro (1991) e Chiocchini et al. (2008).
Nel riquadro le biozone esaminate nel testo. Modificato da Chiocchini et al. (2008).

1.3.1 — Schema biozonale proposto da De Castro, 1991

Biozona a Kurnubia palestiniensis

Tipo della biozona: di intervallo.
Limite inferiore: comparsa di Kurnubia palestiniensis

Limite superiore: comparsa di Clypeina jurassica
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Eta: Calloviano — Kimmeridgiano medio

Descrizione: la biozona ¢ caratterizzata dalla presenza di specie indice che si rinvengono
anche nella biozona successiva. Insieme alla Kurnubia palastinensis sono associati Salpingoporella
grudii, Salpingoporella sellii, Valvulina lugeoni, Pfenderella arabica, Praekurnubia crusei, Parurgonina
caelinensis(?), Kilianina rahonensis(?). Cladocoropsis mirabilis ¢ frequente nella parte inferiore e
media della zona. Al limite con la zona soprastante ¢ registrata Kilianina lata.

Biozona a Clypeina jurassica

Tipo della biozona: di distribuzione.

Limite inferiore: comparsa di Clypeina jurassica
Limite superiore: scomparsa di Clypeina jurassica
Eta: Kimmeridgiano medio — Titoniano superiore

Descrizione: la biozona ¢ caratterizzata da specie indice. Sono associate con la Aloisalthella
sulcata (=Clypeina jurassica) la Clypeina inopinata, Clypeina parvula, Salpingoporella grudii. Nella
parte inferiore della biozona sono presenti Kurnubia palastiensis, Pfenderella arabica, Parurgonina
caelinensis e Kilianina rahonensis. Nella parte superiore si rinvengono Campbelliella striata e
Salpingoporella annulata. Invece, nella parte piu in alto ¢ presente Sarfatiella catenaeformis.
L’ultimo livello con Aloisalthella sulcata (=Clypeina jurassica) € riferito al Berriasiano sulla base
della correlazione con il livello di Calpionelle effettuato da Peybernes (1976) sui Pirenei, che
non contrasta con 1’osservazione fatta da Azéma et al. (1997) in Sardegna.

Biozona a Campbelliella striata

Tipo della biozona: di intervallo.

Limite inferiore: scomparsa di Clypeina jurassica.
Limite superiore: scomparsa di Campbelliella striata.

Descrizione: in tutta la biozona si trovano associate Campbelliella striata € S. annulata, mentre
verso la fine della biozona vi € la comparsa di Actinoporella podolica.

Eta: Berriasiano inferiore.

Biozona a Salpingoporella annulata
Tipo della biozona: di intervallo.
Limite inferiore: scomparsa di Campbelliella striata.

Limite superiore: comparsa di Pseudocyclammina lituus.
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Descrizione: ampiamente diffuse nella biozona si trovano associate Salpingoporella annulata e
Actinoporella podolica; verso ’alto c’¢ la comparsa di Salpingoporella steinhauseri, Clypeina solkani e
Pseudoclypeina crnogorica, quest’ultima scompare prima della fine della biozona.

Eta: Berriasiano superiore.

Biozona a Pseudocyclammina lituus

Tipo della biozona: di intervallo.

Limite inferiore: comparsa di Pseudocyclammina lituus.

Limite superiore: comparsa di Cuneolina camposaurii e di Cuneolina laurenti.

Descrizione: alla Pseudocyclammina lituus sono associate Salpingoporella annulata e Actinoporella
podolica. Verso la meta della cenozona c’¢ la scomparsa di Salpingoporella steinhauseri e la
comparsa di Selliporella neocomiensis, quest'ultima scompare prima della fine della biozona.

Eta: Valanginiano inferiore — Valanginiano superiore p.p.

Biozona a Cuneolina laurentii

Tipo della biozona: di intervallo.

Limite inferiore: comparsa di Cuneolina camposaurii e di Cuneolina laurentii.
Limite superiore: comparsa di Campanellula capuensis.

Descrizione: oltre a Cuneolina laurentii € a Cuneolina camposaurii sono associate Salpingoporella
annulata e Actinoporella podolica. Poco dopo I'inizio della biozona c’e la scomparsa di Clypeina
solkani, verso la meta della biozona scompaiono Cuneolina camposaurii € Pseudocyclammina
lituus, mentre nella parte superiore compare Diplopora (?) johnsoni.

Eta: Valanginiano superiore p.p. — Hauteriviano superiore p.p.

Biozona a Campanellula capuensis

Tipo della biozona: di distribuzione.

Limite inferiore: comparsa di Campanellula capuensis.
Limite superiore: scomparsa di Campanellula capuensis.

Descrizione: alla specie indice e associata Cuneolina laurentii. Nella parte iniziale della biozona
si possono trovare le ultime forme di S. annulata e di Diplopora (?) johnsoni mentre verso la meta
della biozona c’¢ la scomparsa di Actinoporella podolica. Poco dopo 1I'inizio della biozona, e per
un breve intervallo, alla specie indice si trovano associate Praturlonella danilovae, Salpingoporella
melitae, Salpingoporella cemi e Acroporella radoiciciae.
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Eta: Hauteriviano superiore p.p. — Barremiano inferiore p.p.

Biozona a Salpingoporella dinarica

Tipo della biozona: di intervallo.

Limite inferiore: scomparsa di Cuneolina capuensis e comparsa di ?Cuneolina scarsellai.
Limite superiore: scomparsa di Salpingoporella dinarica.

Descrizione: poco dopo I'inizio della biozona compare Salpingoporella dinarica che si trova
associata a Cuneolina laurentii e a ?Cuneolina scarsellai. Verso 'alto compaiono Triploporella
marsicana, Orbitolina parva e Orbitolina texana. Poco prima della fine della biozona c’¢ la
comparsa di Sabaudia minuta.

Eta: Barremiano inferiore p.p. — Aptiano superiore p.p.

1.3.2 — Schema biozonale proposto da Chiocchini et al., 2008

Biozona a Kurnubia gr. Palastinensis

Tipo della biozona: di intervallo.
Limite inferiore: comparsa dei primi individui del genere Kurnubia.
Limite superiore: comparsa di Clypeina jurassica.

by

Descrizione: la parte iniziale della biozona ¢ caratterizzata dalla comparsa di Kurnubia
variabilis e Salpingoporella sellii, dal persistere di Paleopfenderina salernitana e dalla presenza di
Chablaisia chablaisensis e Trocholina elongata, limitata alle successioni di retromargine.
Successivamente compaiono dapprima Kurnubia palastinensis € poi Kurnubia wellingsi; al tetto
della biozona sono presenti Parurgonina caelinensis € Verneuilina pharaonica.

Eta: Calloviano - Kimmeridgiano superiore p.p.

Biozona a Clyperina jurassica

Tipo della biozona: di distribuzione.

Limite inferiore: comparsa di Clypeina jurassica.
Limite superiore: scomparsa di Clypeina jurassica.

Descrizione: la specie-indice costituisce talvolta gran parte della biofacies o puod risultare
inizialmente associata a Kurnubia palastinensis, piccole Miliolacea e Thaumatoporella
parvovesiculifera. Nella parte finale della biozona compaiono dapprima Salpingoporella annulata e
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poi Campbelliella striata, mentre al tetto sono osservabili uno o due bioorizzonti con oogoni di
Charophyta.

Eta: Kimmeridgiano superiore p.p. — Titoniano.

Biozona a Favreina salevensis e Salpingoporella annulata
Tipo della biozona: di associazione.

Limite inferiore: scomparsa di Clypeina jurassica.
Limite superiore: comparsa di Cuneolina camposaurii.

Descrizione: alle due specie-indice, ampiamente diffuse in tutta la biozona, si associano
inizialmente Campbelliella striata, Garwoodia fluegeli, Hedstroemia moldavica e Garwoodia
polytomica, particolarmente frequenti nei paleoambienti retromarginali. Nella parte superiore
della biozona ¢ presente un caratteristico bioorizzonte a Montsalevia salevensis, mentre al tetto
talvolta compaiono i primi piccoli individui riferibili a ?Cuneolina scarsellai.

Eta: Berriasiano — Valanginiano.

Biozona a ?Cuneolina scarsellai e Cuneolina camposaurii
Tipo della biozona: di associazione.

Limite inferiore: comparsa di Cuneolina camposaurii.
Limite superiore: comparsa di Salpingoporella dinarica.

Descrizione: le due specie indice compaiono quasi simultaneamente alla base della biozona,;
successivamente si ha la comparsa dapprima di Praechrysalidina infracretacea seguita da quelle di
Campanellula capuensis, Salpingoporella genevensis, Salpingoporella hispanica e infine “Rivularia”
theodori, Salpingoporella biokovensis, Sabaudia minuta, Pseudomitcheldeania dragastani e Cuneolina
laurentii. Le “Porostromata” citate sono piu frequenti nei paleoambienti retromarginali, mentre
risultano esclusive di questi ultimi Similclypeina omalica, Cylindroporella ivanovici, Praturlonella
danilova, Acroporella nissovensis, Bakalovella elitzae, Heteroporella (?) graeca, Milanovicella pejovicae,
Clypeina radici, Arenobulimina corniculum, Nezzazatinella macovei, Arenobulimina cochleata,
Moesiloculina histri.

Eta: Hauteriviano — Barremiano.

Biozona a Salpingoporella dinarica
Tipo della biozona: di distribuzione locale.

Limite inferiore: comparsa di Salpingoporella dinarica.
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Limite superiore: scomparsa di Salpingoporella dinarica.

Descrizione: alla specie-indice, che talvolta costituisce quasi I'intera biofacies, si associano
Sabaudia minuta, ?Cuneolina scarsellai, Cuneolina camposaurii, Cuneolina laurentii, Praechrysalidina
infracretacea, Pseudolituonella conica, Trochamminoides coronus e successivamente Acroporella
raidoicicae, Debarina hahounerensis, Moesiloculina danubiana, Moesiloculina histri, Glomospira
urgoniana, Sabaudia capitata, Palorbitolina lenticularis, O. (Mesorbitolina) parva (in corrispondenza
del livello ad “Orbitolina”); al tetto €& presente il caratteristico bioorizzonte a Sabaudia
auruncensis € Sabaudia dinapolii. Risultano esclusive dei paleoambienti retromarginali O.
(Mesorbitolina) texana e Dictyoconus pachymarginalis.

Eta: Aptiano inferiore.
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CAPITOLO 2: LA CICLOSTRATIGRAFIA E LA STRATIGRAFIA SEQUENZIALE IN FACIES DI
PIATTAFORMA CARBONATICA

2.1 — Ciclicita sedimentaria e fattori di controllo

La ciclostratigrafia ¢ una branca della stratigrafia che si occupa di identificare, caratterizzare,
correlare ed interpretare variazioni cicliche (periodiche o quasi-periodiche) nel record
stratigrafico, e della loro applicabilita in geocronologia, migliorando l’accuratezza e la
risoluzione degli inquadramenti stratigrafico-temporali (Hilgen et al., 2004). In particolare, la
stratigrafia orbitale si occupa dello studio della ritmicita dei sedimenti in risposta ai
cambiamenti nei parametri orbitali terrestri quali (Fig. 2.1):
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Fig. 2.1 — Modello dei parametri orbitali terrestri. Modificato da Hinnov and Ogg (2007).

— Obliquita, che rappresenta l'inclinazione dell’asse di rotazione terrestre rispetto alla
perpendicolare al piano dell’eclittica. L’obliquita terrestre cambia di circa 2,5 gradi di
arco, variando da 22° a circa 24,5° il periodo di tale variazione ¢ di circa 41 ka.
Influenza la media dell’insolazione stagionale ed 1 contrasti stagionali, ed ha effetti piu
marcati nelle regioni polari, dove un aumento di obliquita causa estati piu calde ed
inverni piu rigidi, meno favorevoli allo sviluppo dei ghiacciai;

— Eccentricita, che ¢ legata alla variazione dell’orbita ellittica della Terra e,
conseguentemente, alla variazione della differenza tra la distanza Terra-Sole in afelio ed
in perielio; ha periodicita piu frequenti di 100 ka (eccentricita breve);

— Precessione, che ¢ dovuta alla rotazione della linea degli equinozi e della linea degli
apsidi, che congiuntamente causano uno spostamento (anticipo) del punto vernale
sull’eclittica, cioe del punto in cui si verifica I’equinozio di primavera. Influisce sulla
durata delle stagioni e sui contrasti stagionali, spostando le stagioni rispetto ad afelio e
perielio. Ha un periodo che varia tra 14 e 28 ka, con una media di 21 ka (Fischer and
Bottjer, 1991). La sua influenza sull’irradiazione solare ¢ sensibile solo se [’effetto
risulta combinato con quello dell’eccentricita (“Indice di Precessione”, Berger, 1978), in
quanto il segnale risulta modulato attraverso le variazioni stagionali (intensita e durata)
legate all’eccentricita stessa. Il risultato di questa azione integrata ¢ il verificarsi di cicli
climatici che hanno il periodo della precessione, ma la cui ampiezza varia in risposta
all’eccentricita.
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Per favorire la calibrazione astronomica, la scala standard dei tempi geologici ¢ stata suddivisa,
partendo dall’attuale con numerazione inversa, in base ai cicli sedimentari di eccentricita lunga
(400 ka). Questi cicli sono quelli di lungo periodo orbitale, piu stabile e possono essere
suddivisi a loro volta in cicli di eccentricita breve (circa 100 ka) e/o in cicli di precessione
(circa 20 ka).

L’ipotesi dell’influenza dei parametri orbitali e della loro variazione nel tempo sui processi
sedimentari risale alla fine del secolo XIX, con le osservazioni di Gilbert (1895), mentre le
conoscenze sulle variazioni orbitali e sulla loro influenza sul clima aumentarono grazie agli
studi di Milankovi¢ (1941), che pose delle solide basi matematiche alla teoria del controllo
astronomico nelle epoche glaciali. La pit importante conferma alla validita di questa teoria si
ebbe quando si riusci a dimostrare il controllo astronomico sulle glaciazioni pleistoceniche
(Hays et al., 1976; Imbrie et al., 1984).

Variazioni a lungo termine dei parametri di obliquita ed eccentricita provocano piccole
variazioni climatiche, mentre 1 cicli di precessione possono influenzare decisamente le fasce
climatiche equatoriali, spostandone la latitudine. Infatti, alle medie latitudini (20°-40°) le
variazioni dei parametri orbitali influenzano la durata delle stagioni, il contrasto estate-inverno
e 'intensita dei monsoni (Kutzbach and Otto-Bliesner, 1982) mentre, a latitudini maggiori
(>40°) ¢ dominante I'effetto dell’obliquita terrestre (Berger, 1978; van Woerkom, 1953). Le
variazioni orbitali non influenzano direttamente 1 meccanismi sedimentari, ma provocano
variazioni di insolazione, che si ripercuotono con modalita complesse sul clima e sulla sua
dinamica. A loro volta, pero, le variazioni legate all’insolazione ed al clima possono avere un
controllo sui sistemi sedimentari, in quanto possono generare cambiamenti nella temperatura
delle masse d’acqua profonde, nella disponibilita di ossigeno (cicli di ossidoriduzione),
nell’associazione delle comunita biotiche, nella forza delle correnti di fondo, nella profondita
del lisoclino e quella di compensazione della calcite (cicli di dissoluzione), nel grado di riciclo
dei nutrienti nell’oceano (Fischer and Bottjer, 1991). Infine, anche I’eustatismo pud subire
delle modifiche forzate dalle variazioni climatiche indotte dai parametri orbitali che
influenzano il volume dei ghiacci, come suggerito dalla composizione del guscio dei
foraminiferi nelle carote di fondo oceanico pleistoceniche (Emiliani, 1955).

2.2 — Analisi stratigrafico-sequenziale di sistemi prevalentemente aggradanti

La stratigrafia sequenziale si basa sull'origine della sedimentazione ciclica e sul controllo
eustatico o, di contro, tettonico del livello di base. Gli sviluppi piu recenti della stratigrafia
sequenziale hanno riguardato il campo della stratigrafia ad alta risoluzione (Goldhammer et
al., 1991; Hardie et al., 1986; Van Wagoner et al., 1990) con il richiamo alla teoria di
Milankovitch per spiegare l'origine dei cicli ad alta frequenza, di ordine superiore alle
sequenze. E un metodo stratigrafico descrittivo che utilizza le discontinuita e le superfici di
continuita ad esse correlabili per dividere una successione sedimentaria in sequenze, che
possono essere correlate almeno a scala regionale. Nell'accezione originale della stratigrafia
sequenziale, I'unita fondamentale (informale) ¢ un'unita stratigrafica costituita da una
successione relativamente continua di strati geneticamente legati, delimitata alla base ed alla
sommita da superfici di discontinuita o dalle superfici di continuita ad esse correlabili
(Mitchum et al., 1977).
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Le superfici di discontinuita che si formano durante le fasi di abbassamento relativo del livello
marino sono chiamate limiti di sequenza (sequence boundary, Fig. 2.2) (Mitchum and Van
Wagoner, 1991).

1 highstand systems tract
[ transgressive systems tract
[ lowstand systems tract
I alling-stage systems tract

== offlap —

= downlap -
~ = onlap — subaerial unconformity — . — . maximum floeding surface

—— = basal surface of forced regression — — — correlative conformity maximum regressive surface

Fig. 2.2 — Architettura dei systems tracts e delle superfici delle sequenze stratigrafiche (Catuneanu, 2006).

Nella definizione iniziale (Mitchum et al., 1977), il termine discontinuita aveva un significato
generale, comprendendo /4iatus marini e intervalli condensati. Successivamente 1l significato
del termine ¢ stato limitato a superfici separanti strati pit giovani da strati piu antichi, in
corrispondenza dei quali si verifica un’erosione subaerea ed, eventualmente, sottomarina (Van
Wagoner et al., 1988). In base all’entita dell’abbassamento del livello marino e dell’erosione ad
essa associata, 1 limiti di sequenza vengono distinti in limiti di tipo 1 e di tipo 2:

— Limite di sequenza di tipo 1. E caratterizzato da esposizione subaerea di tutta I’area
del fopset e concomitante erosione associata allo spostamento delle facies verso il bacino
(descritto da Bosellini et al., 1989). Lo spostamento delle facies verso il bacino provoca
la sovrapposizione di depositi continentali o paralici su sedimenti di mare basso, senza
che vi siano interposte facies intermedie. Secondo Van Wagoner et al. (1988) un limite
di sequenza di tipo 1 si origina quando il tasso di abbassamento eustatico supera il tasso
di subsidenza del bacino in corrispondenza dell'offlap break, causando un abbassamento
relativo del livello del mare in quel punto;

— Limite di sequenza di tipo 2. Si origina quando il livello relativo del mare si abbassa
lungo il topset, senza pero raggiungere 1'offlap break. In corrispondenza di tale limite non
si verificano quindi significativi fenomeni erosivi. Secondo Emery and Myers (1996)
tale limite e difficile da riconoscere sia in affioramento che sulle sezioni sismiche, dove
la risoluzione (qualche decina di metri) non permette di distinguere il piccolo
cambiamento di giacitura di un topset in onlap sul precedente fopset.

La distribuzione delle rocce sedimentarie nello spazio e nel tempo e la loro organizzazione in
sequenze sono controllate da quattro fattori principali: l'eustatismo, la tettonica, 'apporto dei
sedimenti ed 1l clima. L'eustatismo e la tettonica controllano lo spazio disponibile per
I'accumulo dei sedimenti o “accomodamento” (accommodation); essi inoltre interagiscono con il
clima che influendo sugli apporti sedimentari, pud colmare in quantita variabile lo spazio
d’accomodamento. Durante ogni ciclo di variazione relativa del livello del mare si sviluppano
diversi gruppi di sistemi deposizionali (systems tract), ciascuno caratteristico di un tratto
specifico del ciclo. La sovrapposizione dei diversi systems tract determina 1'organizzazione
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interna delle sequenze. In relazione alla variazione del livello del mare si riconoscono 1
seguenti system tract:

— Lowstand systems tract (LST). Si sviluppa al di sopra di un limite di sequenza di tipo 1
durante l'intervallo di abbassamento (in corrispondenza dell'offlap break), stazionamento
basso ed il successivo lento innalzamento relativo del livello marino (Posamentier et al.,
1992; Van Wagoner et al., 1988). Il limite inferiore del LST ¢ la superficie di
discontinuita, quello superiore la superficie di massima progradazione (maximum
progradation surface). 1 depositi sono caratterizzati da una geometria prevalentemente
progradazionale. Tale unita risulta costituita da un sistema inizialmente progradante e
poi aggradante.

—  Transgressive systems tract (TST). Si sviluppa durante la fase di incremento della risalita
relativa del livello del mare, nella quale il tasso di creazione di spazio per 1 sedimenti
eccede gli apporti sedimentari. Il limite inferiore del TST ¢ la superficie di massima
progradazione, quello superiore la superficie di massima ingressione (maximum flooding
surface MFS). I1 TST presenta geometria in genere retrogradazionale.

—  Highstand systems tract (HST). E rappresentato da un sistema deposto dopo la massima
trasgressione, che comprende la fase finale della trasgressione, lo stazionamento alto e
la fase iniziale della caduta relativa del livello marino. L’apparato deposizionale di
stazionamento alto € caratterizzato da un tasso di innalzamento relativo del livello
marino che diminuisce nel tempo e che si traduce nella formazione di una geometria
dapprima aggradazionale e successivamente progradazionale. E delimitato
inferiormente dalla superficie di massima ingressione e superiormente dal limite della
sequenza soprastante.

Poiché nei sistemi carbonatici il sedimento non ¢ di origine extrabacinale, ma ¢ prodotto in
situ, la produttivita dei carbonati ¢ influenzata da vari fattori, tra 1 quali risultano determinanti
la luce che ¢ necessaria per 1'azione fotosintetica, la temperatura e la quantita dei nutrienti.
Quindi la produttivita carbonatica ¢ particolarmente efficace solo se il margine della
piattaforma carbonatica (skelf margin) rimane all’interno della zona fotica. Inoltre, il potenziale
di crescita ¢ differente nelle varie zone della piattaforma, essendo piu elevato in
corrispondenza del margine biocostruito e minore nella laguna e nei settori pit interni. In piu, 1
sistemi deposizionali carbonatici risultano profondamente influenzati dall’evoluzione dagli
organismi biocostruttori. Infatti, quando il tasso di innalzamento relativo del livello marino ¢
elevato si pu0 assistere a retrogradazione (backstepping) del margine oppure, in casi limite,
all’annegamento della piattaforma. Questo avviene poiché il potenziale di crescita della
piattaforma carbonatica non riesce a bilanciare 1'innalzamento relativo del livello del mare,
quindi la zona di produzione scende sotto la zona fotica e la piattaforma “annega” (Schlager,
1989). Tale annegamento non ¢ sempre legato a fasi eustatiche, ma puo essere condizionato da
particolari fattori chimici-fisico-atmosferici-oceanografici (Drziewiecki and Simo, 1997
Hallock and Schlager, 1986; Santantonio et al., 1996). Di contro, 1 sistemi carbonatici sono
caratterizzati da una massima produttivita durante le fasi di HST, dovuta alla maggiore
estensione della fascia superficiale di massima produttivita, detta fase di highstand shedding
(Droxler et al., 1983). Durante tale fase quindi la piattaforma carbonatica produce materiale
con un tasso in eccesso rispetto a quello di subsidenza e innalzamento eustatico, eccesso che si
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traduce in geometrie di aggradazione e progradazione. Mentre, durante la fase di LST la
produttivita di materiale carbonatico ¢ interrotta e I’erosione della piattaforma carbonatica ¢
comunque molto limitata (per il prevalere dei processi di dissoluzione chimica e di
cementazione).

In questo lavoro 1 criteri stratigrafico-sequenziali nei carbonati di mare basso, ove le geometrie
retro-progradanti non sono visibili, vengono applicati in maniera indiretta, attraverso lo
stacking pattern di tipo deepening-shallowing delineato dalle facies sedimentarie, combinato
con quello della variazione dei prodotti diagenetici precoci. Si riconoscono pertanto unita
deposizionali fisicamente ben definite e correlabili anche in aree molto distanti tra loro.

Questa correlazione ¢ resa possibile attraverso la suddivisione cronostratigrafica degli intervalli
studiati e valutando se la ciclicita sedimentaria espressa dai superbundle, interpretati in termini
di sequenze deposizionali, possa essere il prodotto delle variazioni eustatiche.
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CAPITOLO 3: LA STRATIGRAFIA ISOTOPICA

La chemostratigrafia studia le variazioni nel tempo della composizione chimica delle rocce
sedimentarie. Questo tipo di analisi € usato per le correlazioni stratigrafiche delle sequenze
deposizionali tra successioni coeve. La base di partenza per uno studio di stratigrafia isotopica
¢ che l'acqua marina nel tempo geologico subisce variazioni fisico-chimiche. Queste ultime
possono essere registrate dalle rocce sedimentarie, sia nella composizione degli elementi
maggiori, che negli elementi minori o in tracce, sia nei rapporti isotopici dei composti chimici
che formano i1 minerali che costituiscono le rocce. I primi lavori di chemostratigrafia risalgono
ad Arrhenius (1952), che noto un apparente sincronismo nelle fluttuazioni delle percentuali di
CaCO;s; in carote prelevate in corrispondenza della dorsale del Pacifico e ad Emiliani (1955),
che mise in evidenza la possibilita di distinguere 1 diversi stadi isotopici partendo dalle curve di
variazione del 80 riscontrate nelle carote prelevate nell’ Atlantico settentrionale e nei Caraibi.
E stato grazie alle crociere DSDP che la stratigrafia isotopica ha avuto grande sviluppo per poi
progredire negli anni ’80. Durante questi anni, infatti, questa disciplina si € imposta come
strumento indipendente e molto potente da affiancare alla biostratigrafia e alla
magnetostratigrafia. Fino alla fine degli anni ’70, ¢ stata utilizzata solo la stratigrafia con gli
isotopi dell’ossigeno, poi, numerosi studiosi, si sono occupati della stratigrafia del carbonio
(Schlanger and Jenkyns, 1976; Scholle and Arthur, 1980). Ad oggi, il rapporto isotopico
BC/2C & sempre piu utilizzato per datare e correlare sequenze pelagiche con quelle di mare
basso (Amodio and Weissert, 2017; Follmi et al., 2006, 2012; Follmi and Godet, 2013;
Gheiasvand et al., 2019; Weissert, 2019; Weissert et al., 2008).

3.1 Gli 1sotopi stabili del Carbonio e dell’Ossigeno

Gli 1sotopi di uno stesso elemento si trovano in natura in rapporti ben determinati € mostrano
differenze di massa ed energia che si riflettono nelle proprieta chimiche e fisiche. In una
molecola dove sono presenti due isotopi di uno stesso elemento, 1’isotopo piu leggero risulta
essere anche quello piu reattivo, e un cambiamento del rapporto tra i due isotopi durante una
reazione chimica ¢ chiamato frazionamento. Ogni reazione isotopica ha un coefficiente di
frazionamento «, definito come il rapporto tra I'isotopo piu pesante (R,) rispetto a quello piu
leggero (Rp) tra una fase iniziale (A) ed una fase finale (B):

OaB — RA/RB

In natura, solo pochi tra gli isotopi piu leggeri hanno differenza di massa tali da causare un
frazionamento ben distinguibile, tra questi troviamo 1’ossigeno e il carbonio. Gli isotopi stabili
piu abbondanti dell’ossigeno sono il %O e il "*O, mentre quelli del carbonio sono il *C e il '*C.
La composizione isotopica di un campione ¢ espressa in relazione ad uno standard di
riferimento con composizione isotopica conosciuta in unita per mille (%o).

(180/160)Sample - (180/160)Standard
(180/160)Standard
Per le rocce carbonatiche lo standard isotopico per ossigeno e carbonio utilizzato € noto come

PDB (Belemnitella-americana dalla “Pee Dee formation” di eta cretacica della South Carolina).
In aggiunta, la composizione isotopica dell’ossigeno dell’acqua, e frequentemente dei

8180 = | ] %103
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carbonati, ¢ espressa anche dalla SMOW (Standard Mean Ocean Waters). Le equazioni di
conversione tra §'*O PDB e §"*0O SMOW e viceversa (Friedman and O’Neil, 1977) sono:

8"*Osmow = 1,03086 8"*Oppp + 30,86
8" 0ppg = 0,97002 6" Ospow - 29,98

I valori di 6'®0 e 8"C sono positivi quando il rapporto isotopico ¢ maggiore del rapporto
1sotopico dello standard corrispondente o, negativi quando il rapporto isotopico ¢ minore del
rapporto isotopico dello standard corrispondente.

Nei carbonati biogeni, il rapporto isotopico registrato puo risultare diverso da quello del fluido
marino di precipitazione originario, questa variazione puo essere causata da processi biologici
che vengono indicati come “effetto vitale”. Lowenstam (1961) osservo come alcuni organismi
secernono carbonato di calcio in equilibrio isotopico con le acque che li circondano, mentre
altri esercitano un controllo sulla composizione isotopica del guscio, producendo gusci la cui
composizione isotopica si discosta dall’equilibrio. McConnaughey (1989) riconobbe due tip1 di
effetto vitale. Il primo, di tipo cinetico, associato al tasso di accrescimento del guscio, mentre il
secondo, di tipo metabolico, associato ai processi di fotosintesi e di respirazione. Non tutti gli
organismi, perd, hanno lo stesso comportamento. Infatti, 1 brachiopodi e la maggior parte dei
molluschi sembrano precipitare il guscio in condizioni molto prossime all’equilibrio, altri
gruppi come gli echinodermi, i coralli e le alghe calcaree, comunemente formano carbonati
con composizione isotopica lontana dall’equilibrio (Marshall, 1992; Swart, 1983).

La composizione isotopica dell’ossigeno in un minerale carbonatico, che € precipitato in
equilibrio con ’ambiente, ¢ determinata dalla composizione isotopica del fluido, dalla salinita
del fluido dal quale il minerale ¢ precipitato e dalla temperatura di precipitazione. La
precipitazione di CaCQO; da una soluzione pud causare un significativo frazionamento
isotopico. Tuttavia, in molte circostanze, ¢ un processo che si sviluppa all’equilibrio, cosicché
la composizione in §®*0O del minerale precipitato & in relazione alla composizione del fluido dal
quale precipita attraverso un fattore di frazionamento che dipende dalla temperatura. In
generale un aumento della temperatura produce valori negativi di 80 e viceversa. La
relazione tra frazionamento isotopico e temperatura ¢ stata notata per la prima volta da
Emiliani (1955), che analizzo il 80 nei foraminiferi plantonici del Pleistocene. Mentre,
Shackleton and Opdyke (1973) hanno dimostrato che le fluttuazioni del rapporto isotopico
dell’ossigeno sono legate prevalentemente al rapporto isotopico iniziale dell’acqua in cui ha
luogo la precipitazione e, solo subordinatamente, alla temperatura alla quale questo processo
avviene.

La composizione isotopica dell’ossigeno delle acque superficiali attuali € interessata da
processi di evaporazione, condensazione e mixing di masse d’acqua. Quella delle acque
piovane ¢ interessata invece da processi di frazionamento cinetico che accompagna sia
I’evaporazione iniziale dal mare, sia la condensazione. Le acque meteoriche hanno una
composizione isotopica negativa poiché H,'°O ha una pressione di vapore maggiore di H,'®O e
tende a evaporare piu facilmente dagli oceani (Marshall, 1992).

La composizione isotopica dell’ossigeno degli oceani varia con il tempo a causa delle
significative variazioni nel bilancio tra 1 differenti reservoir. Per esempio, durante le
glaciazioni, l'intrappolamento nelle calotte polari di grandi volumi di acque con una
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composizione isotopica negativa, condiziona la composizione delle acque oceaniche coeve.
Cio avviene perché nelle calotte glaciali si concentra 'isotopo leggero 'O e l'oceano si
arricchisce nell’isotopo pesante *O (Fig. 3.1.1).

160
1 Zc

Deep ocean:

high 5180
low d'3C

160

Deep ocean:
low 8'80
high 8'3C

Fig. 3.1.1 — Variazione della composizione isotopica dell’ossigeno nell’acqua oceanica durante periodi
glaciali e interglaciali.

Calcoli volumetrici suggeriscono che la differenza massima tra un periodo glaciale ed uno
interglaciale dovrebbe portare a uno shift del rapporto 60 di circa 1,2%o0, quindi le
considerazioni circa la presenza o meno di calotte polari diventano un prerequisito per I'uso di
equazioni di paleotemperature. In genere viene usato un valore della composizione isotopica
dell’acqua marina dw = -1%o, -1,2%0 per periodi ice-free, come per esempio ipotizzato per il
clima durante il Cretacico. Il frazionamento isotopico ¢, come detto, dipendente dalla
temperatura e indipendente dalla pressione quindi, uno dei principali utilizzi degli isotopi
dell’ossigeno nei carbonati ¢ come geotermometro. I minerali carbonatici hanno leggere
differenze nel frazionamento isotopico e quindi le equazioni per il calcolo delle
paleotemperature sono diverse per ogni minerale. L’equazione comunemente utilizzata, per la
calcite organica, ¢ una formula empirica derivata dalla misurazione della composizione
isotopica del guscio di organismi calcarei ed ¢ espressa in relazione agli standard internazionali
comunemente usati (Anderson and Arthur, 1983), mentre equazioni simili sono state derivate
anche per ’aragonite (Grossman and Ku, 1986) e per la calcite-Mg (Tarutani et al., 1969). Nei
sistemi geologici ¢ generalmente possibile misurare solo la composizione isotopica dei
carbonati e, per I'interpretazione delle temperature o della composizione dell’acqua marina,
bisogna fare attenzione a valutare molte altre variabili (diagenesi, differenti condizioni
ambientali e geochimiche ecc.).

Il frazionamento all’equilibrio degli isotopi del carbonio, invece, ¢ meno sensibile alle
variazioni di temperatura con un incremento del valore di §"°C.ye di circa 1%o ogni 27°C di
aumento di temperatura (Emrich et al., 1970). Quindi il carbonio non viene usato per
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determinare la temperatura, ma ¢ molto utile come indicatore di cambiamenti nella
composizione del reservoir marino di CO,. I carbonati giocano un ruolo fondamentale nel
ciclo del carbonio globale poiché essi rappresentano il piti importante reservoir per questo
elemento che giunge agli oceani ed all’atmosfera attraverso le eruzioni vulcaniche ed il
weathering di rocce piu antiche.

La maggior parte del carbonio presente nei composti organici ha un segnale isotopico negativo
rispetto al carbonio disciolto nell’acqua marina, conosciuto come “DIC” (Dissolved Inorganic
Carbon). Un marcato frazionamento nel rapporto isotopico € associato ad attivita biologiche,
tra le quali la piu significativa & la fotosintesi, durante la quale Iisotopo piu leggero (**C) viene
immagazzinato dai produttori primari generando valori estremamente negativi del §°C nella
materia organica. Di conseguenza, 1’atmosfera e 1’idrosfera si arricchiscono indirettamente
dell’isotopo piu pesante (*C). La composizione isotopica del DIC nell’acqua marina si
mantiene relativamente vicina allo 0%o (rispetto allo standard PDB) in virtu del bilanciamento
che regola i flussi di input (sorgenti terrestri organiche ed inorganiche e 1’ossidazione di
materia organica marina) e output (produzione dei carbonati marini nonché la produzione ed
il seppellimento di materia organica marina) del ciclo del carbonio (Fig. 3.1.2).

Atmosphere CO,
(= 7%0)

A

—19.5%0

C3 vegetation 7%

sy

Mammal teeth v
(=14.5%o)
Dissolved bicarbonate/ carbonate

(0%o)

Terrestrial organic matter
(—26.5%0)

+15%o\

Marine organic matter m
(—26.5%0) o
Marine carbonate sediments

(0%o)

Soil carbonate
(—11.5%0)

Fig. 3.1.2 — Variazioni della composizione isotopica del carbonio durante lo scambio tra i reservoirs.

Se 1 flussi di input e di output sono uguali il sistema risulta stabile, cid permette quindi di
calcolarne il tempo di stabilita, espresso dal tempo di residenza del carbonio nel sistema. Il
tempo di residenza del carbonio ¢ di circa 100.000 anni. I cicli minori di 100.000 anni vengono
detti cicli a breve termine, quelli maggiori di 100.000 anni a lungo termine. Nei cicli a breve
termine solo 1 processi di scambio tra i principali reservoir (biosfera, atmosfera e idrosfera)
sono rilevanti; nel secondo caso invece, il carbonio proveniente da altri reservoir come i
sedimenti carbonatici, ha la possibilita di giocare un ruolo nei processi di scambio. Il segnale
isotopico prodotto dai cicli a lungo e breve termine sara quindi il risultato delle eventuali

31



differenze in termini temporali nonché della variazione dei processi implicati; cid si
evidenziera in un trend isotopico caratterizzato da fluttuazioni del segnale di diversa ampiezza
e frequenza (Berger and Vincent, 1986; de Boer, 1986).

3.2 Stratigrafia con gli isotopi del Carbonio e dell’Ossigeno: applicazioni e limiti nei sedimenti
di piattaforma carbonatica

La risposta dei sistemi carbonatici alle perturbazioni a lungo e breve termine del ciclo del
carbonio, precedentemente accennate, che si riflette in variazioni del rapporto isotopico del
carbonio, ¢ usata per datare e correlare le sequenze marine, una volta stabilita una curva di
riferimento ben datata. Su questo principio si basa la stratigrafia isotopica (Berger and Vincent,
1981). Gli shift nel segnale della curva del carbonio sono sempre piu utilizzati per identificare e
studiare 1 maggiori eventi paleoceanografici e paleoclimatici registrati nel record geologico. Per
esempio, durante il Mesozoico, le escursioni marcate del §"°C legate alla presenza su scala
globale e non, dei sedimenti ricchi in materia organica (black shales), sono state interpretate
come periodi di aumento della produttivita organica e/o del tasso di seppellimento della
materia organica negli oceani (Eventi Anossici Oceanici OAEs) da Schlanger and Jenkyns
(1976) (Fig. 3.2).

Atmosphere

Fig. 3.2 — Variazioni di CO2 derivate da diverse sorgenti (emissioni vulcaniche e rilascio di metano da sedimenti
ricchi in gas idrati) ed effetti sul record isotopico del carbonio (Weissert, 2000).

Queste escursioni vengono sempre piu utilizzate per correlare sequenze pelagiche e successioni
di mare basso. Inizialmente questo metodo era usato soprattutto su successioni pelagiche che
hanno il vantaggio di aver subito una diagenesi limitata, spesso di essere prive di lacune e
presentare una mineralizzazione omogenea (low-Mg calcite). Tuttavia, questi sedimenti hanno
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spessori molto ridotti rispetto alle successioni coeve di piattaforma. Queste ultime, presentando
un record sedimentario piu espanso, hanno il vantaggio di registrare gli eventi
paleoceanografici e paleoclimatici piu dettagliatamente. Il problema principale della
sedimentazione di mare basso, perd, ¢ rappresentato dal fatto che tali sistemi sono piu
suscettibili ai fattori ambientali locali, quali per esempio le fluttuazioni del livello del mare e, ai
processi di alterazione diagenetica. Ad oggi perd, conosciamo molto poco sui record dei
sistemi carbonatici di mare basso rispetto ai sistemi pelagici ed emipelagici, in corrispondenza
degli eventi anossici cretacici e sulle crisi di biocalcificazione. Infatti, molte piattaforme
carbonatiche della Tetide annegarono in corrispondenza di questi eventi durante il Cretacico,
mentre in alcuni settori dell’ Appennino meridionale il record di sedimentazione carbonatica
continud fino al Campaniano inferiore. Queste sequenze, quindi, offrono I'opportunita di
analizzare la risposta delle piattaforme agli eventi anossici, alle crisi di biocalcificazione ed ai
cambiamenti climatici globali verificatesi nel Cretacico, permettendo la correlazione, tramite
stratigrafia isotopica del carbonio, tra successioni di mare basso e mare profondo (Amodio and
Weissert, 2017; D’Argenio et al., 2004; Ferreri et al., 1997; Parente et al., 2007; Wissler et al.,
2004).

I sedimenti carbonatici marini subiscono varie modificazioni diagenetiche con il tempo, questi
processi possono provocare piccoli o nulli cambiamenti nella composizione isotopica-
elementare del materiale, oppure provocare intense modificazioni geochimiche. I grado di
alterazione durante un processo diagenetico ¢ legato alla natura del precipitato originario
(potenziale diagenetico) e dall’ambiente diagenetico. Il potenziale diagenetico di un particolare
componente carbonatico (cemento, bioclasti, matrice), varia essenzialmente in relazione alla
solubilita, e quindi alla reattivita dei minerali che formano il sedimento originario. Le maggiori
differenze sono legate alla mineralogia della calcite, dove la fase basso-magnesiaca (Low-Mg
calcite) e piu stabile di una fase alto-magnesiaca (High-Mg calcite) o di una fase aragonitica.
Queste tre fasi (aragonite, alto-magnesiaca e basso-magnesiaca) risultano essere
apparentemente stabili durante la deposizione nell’ambiente marino originale. Inoltre, le
particelle di dimensioni minori hanno una maggiore solubilita a causa della loro elevata area
superficiale, quindi piccoli componenti, anche se composti da LMC, possono avere un alto
potenziale diagenetico di ricristallizzazione (Land, 1986). La diagenesi puo avvenire in diversi
ambienti, quindi gli effetti prodotti sui sedimenti dai fluidi diagenetici possono essere molto
differenti. Generalmente ’ampiezza di ogni cambiamento chimico e tessiturale dipende dalla
differenza tra I’ambiente di ricristallizzazione e I’ambiente in cui il carbonato si forma, dalle
differenze nel frazionamento isotopico o nella partizione elementale associate con la
precipitazione del minerale diagenetico e dalle condizioni dell’ambiente diagenetico in base al
volume dei fluidi circolanti nei pori interstiziali. Questi fluidi diagenetici possono modificare
profondamente la composizione geochimica originaria della roccia che attraversano (Brand
and Veizer, 1981; Dickson, 1985; Dickson and Coleman, 1980; Marshall, 1992; Veizer, 1983).
Quindi, nei record di mare basso, il differente volume delle masse d’acqua con una diversa
stratificazione e circolazione rispetto alle aree oceaniche, i1 processi di evaporazione e i processi
biologici, possono tradursi in variazioni del segnale geochimico che riflettono, pero, situazioni
locali e non segnali isotopici globali. Questa deviazione rispetto al segnale globale ¢ stata ben
documentata sulla piattaforma carbonatica delle Bahamas (Patterson and Walter, 1994) ed ¢
stata ascritta al bilanciamento tra I’ossidazione di materia organica e la fotosintesi in ambiente
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marino ristretto. Le variazioni dei rapporti isotopici dell’ossigeno sono controllate in modo
particolare dalla composizione del fluido diagenetico e dalla temperatura, anche in caso di
bassi rapporti acqua/roccia, mentre il carbonio ¢ largamente tamponato dalla composizione
della roccia (Brand and Veizer, 1981). Tuttavia, 'interazione con fluidi derivanti da carbonio
organico, potrebbe generare valori del §°C molto negativi nei carbonati diagenetici, infatti la
CO, derivante dalla degradazione della materia organica potrebbe essere fortemente arricchita
in 2C (Irwin et al., 1977). In piu, i carbonati di mare basso subiscono, durante le prime fasi
della loro storia diagenetica, ’esposizione alle acque meteoriche che viene registrata dal
segnale isotopico ed ¢ in funzione della durata della diagenesi meteorica e dai parametri che
regolano il sistema acqua/roccia (James and Choquette, 1990; Yang, 2001).
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CAPITOLO 4: MATERIALI E METODI
4.1 — Materiali

Per questo lavoro sono state studiate due successioni carbonatiche mesozoiche di mare basso
composte principalmente da calcari ed in misura nettamente subordinata da dolomie che
presentano talora intercalazioni di pochi e sottili strati marnosi; una affiorante lungo la dorsale
del Monte Forloso (Monti Alburni) di eta Kimmeridgiano sup. — Berriasiano; I’altra sul fianco
meridionale del Monte Monaco di Gioia (Monti del Matese) di eta Valanginiano superiore -
Barremiano superiore (Amodio, 2006; Amodio et al., 2020, 2008; D’Argenio et al., 1997,
Ferreri et al., 2004; Martino et al.,, 2019). Entrambe le successioni sono facilmente
raggiungibili, in quanto campionabili lungo tagli stradali e risultano abbastanza continue
ovvero non interessate da importanti disturbi tettonici. Talune interruzioni presenti sono
invece dovute ad estesa copertura vegetale che ne ha impedito 1'osservazione e
conseguentemente il campionamento.

4.2 — Metodi di campagna

Durante il campionamento, le successioni sono state misurate strato per strato, fotografate ed
analizzate grazie a una lente di ingrandimento 10x. Le osservazioni di campo, che sono state
annotate sul quaderno di campagna, comprendevano spessore e tessiture degli strati, strutture
sedimentarie e diagenetiche piu evidenti, contenuto fossilifero. I campioni sono stati prelevati
in corrispondenza della base e del top di ogni strato, dove erano presenti rilevanti cambi di
tessitura all’interno dello stesso strato e dove il contenuto fossilifero risultava essere piu
abbondante e/o diversificato. Tutte le osservazioni sono state successivamente riportate in un
log stratigrafico.

4.3 — Metodi di laboratorio

4.3.1 — Preparazione dei campioni e delle sezioni sottili

Lo studio effettuato in campagna ¢ stato integrato con un’analisi sedimentologica e
biostratigrafica di dettaglio effettuata su 841 sezioni sottili, delle quali 321, provenienti da San
Lorenzello (primi 86m), messe a disposizione dalla prof. Sabrina Amodio dell’Universita
Parthenope di Napoli e 520 (di cui 136 di San Lorenzello e 384 di Petina) preparate presso il
“Laboratorio di sezioni sottili” del Dipartimento di Scienze della Terra, dell’Ambiente e delle
Risorse dell’Universita di Napoli “Federico II”. A tal fine, tutti i campioni sono stati tagliati
con una sega a disco diamantato rotante, ottenendo due slabs di roccia, sulla prima & stato
passato acido cloridrico diluito al 10% in modo da mettere in risalto il contrasto tra calcare e
dolomia e rendere piu evidenti le tessiture e le strutture sedimentarie presenti. Ciascuna
sezione di campione ¢ stata fotografata cosi da ottenere un archivio digitale da poter
comodamente consultare in caso di necessita. L’altra parte del campione, invece, ¢ stata
ritagliata per la realizzazione della relativa sezione sottile. Su una delle due facce del preparato
¢ stata eseguita la lappatura, al fine di eliminare le irregolarita superficiali create dalla lama
rotante di taglio e rendere liscia la superficie. Per I'operazione di lappatura sono stati utilizzati
dischi smeriglianti di carta rigida adesiva a grana progressivamente piu fina (P180, P230, P600,
P1200), posti su una macchina lappatrice a disco rotante. La faccia, cosi ottenuta, ¢ stata
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incollata a caldo, sotto cappa, su di un vetrino sabbiato con una mistura di colla di tipo Araldit
e indurente (in proporzione pari a 1 gr. di indurente ogni 5 gr. di colla). Successivamente, si ¢
proceduto all’operazione di assottigliamento parziale utilizzando una macchina con mola
diamantata. Per raggiungere lo spessore desiderato per la sezione sottile, la fettina di roccia
incollata al vetrino ¢ stata ulteriormente abbassata fino a uno spessore di 10-20 pm tramite
lappatura con disco rotante (P600, P2500) e lucidatura finale con polvere di allumina (AL,O;,
con grana pari a 0,3 um). Le sezioni sottili cosi ottenute sono state osservate ed analizzate con
un microscopio a luce trasmessa e, ove opportuno, fotografate con una camera Leica MC 190
HD.

4.3.2 — Preparazione dei campioni per le analisi isotopiche

Il retrotaglio di ciascuna sezione sottile ¢ stato microcampionato ottenendo circa 5 mg di
polvere. Il microcampionamento ¢ stato effettuato sulla matrice evitando vene, cavita e i
grandi bioclasti. La selezione delle aree adatte per il campionamento ¢ stata effettuata sotto un
microscopio binoculare a luce riflessa. Per la microcampionatura ¢ stato utilizzato un trapano
con una punta al Tungsteno da 0,5 mm; dopo ogni campionamento la punta ¢ stata immersa
in una soluzione di acido cloridrico diluito al 10% e, successivamente, in acqua distillata, in
modo da ripulirla dai residui di polvere calcarea. L’analisi delle polveri per gli isotopi stabili e
stata effettuata presso 1'Isotopen-Labor, Institut fiir Geologie, Mineralogie and Geophysic
della Ruhr-University (Bochum). Circa 0.5 mg di polvere ¢ stata messa in un forno per 18 h a
105°C. I campioni sono stati fatti reagire con acido (H;PO,) in un Finnigan Gas Bench II. Il
rapporto isotopico € stato misurato con uno spettrometro di massa del tipo Finnigan Delta S, 1
risultati sono riportati con la notazione §-valore con riferimento a PDB standard. La precisione
(10), monitorata da ripetute analisi di standards internazionali e di uno standard di laboratorio
¢ stata = 0,09%o per il carbonio e + 0,13%o per I’ossigeno.

4.4 Analisi di facies

La descrizione sedimentologica ¢ stata effettuata secondo la classificazione carbonatica di
Dunham (1962) ed Embry and Klovan (1971). L’analisi sedimentologica ¢ stata realizzata
mediante le classiche tecniche dell’analisi di facies, adoperando criteri descrittivi ed
interpretativi standard (Fligel, 2010; Scholle et al., 1983), collaudati dalla scuola napoletana a
partire dagli anni ‘90 (Buonocunto et al., 1999; D’Argenio et al., 1997). Attraverso 1’analisi al
microscopio ottico, la descrizione di tutti 1 tipi di depositi viene ulteriormente dettagliata
(biofacies, tessiture, strutture sedimentarie e diagenetiche) attraverso 1’osservazione di tutti
quei caratteri e quelle piccole variazioni che ¢ impossibile apprezzare con la lente
d’ingrandimento.

E pertanto importante richiamare il significato di litofacies, associazione di litofacies che in
questo lavoro costituiscono gli strumenti base operativamente adottati nell’analisi stratigrafica
(D’Argenio et al., 1997).

La litofacies rappresenta un volume discreto di roccia, normalmente corrispondente ad uno
strato 0 a parte di esso (raramente a piu di uno strato) ed ¢ definita sulla base delle
caratteristiche tessiturali, dei tipi di granuli costituenti (considerando tali anche 1 fossili o loro
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frammenti) e delle strutture sedimentarie. Essa pu0 avere caratteristiche diagenetiche variabili
e rappresenta 1l prodotto di uno specifico (sub)ambiente deposizionale.

L’associazione di litofacies viene definita come gruppo di litofacies geneticamente collegate tra
loro, in quanto possiedono -caratteristiche litologiche e paleontologiche determinate da
condizioni ambientali molto simili. In questo senso, tali associazioni sono il prodotto di
ambienti deposizionali riferibili ad aree ben definite di una piattaforma carbonatica: settori di
laguna (p1u aperta o ristretta), di margine, di piana tidale, etc.

Solo attraverso l’acquisizione di una cospicua mole di dati € possibile individuare
I’organizzazione verticale delle litofacies e delle associazioni di litofacies e quindi interpretare
I’evoluzione verticale di un sistema deposizionale.
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CAPITOLO 5: LA SERIE STRATIGRAFICA D1 PETINA (M. FORLOSO)

Il Monte Forloso (1102 metri) rappresenta una monoclinale regolare con immersione degli
strati verso S. Questo rilievo e parte di una dorsale carbonatica orientata in senso WNW — ESE
che si estende per circa 15 km, anch’essa monoclinalica ed immergente verso S. La dorsale del
Monte Forloso ¢ separata dal corpo principale degli Alburni da una faglia listrica immergente a
N, che ha ribassato, a quote comprese tra 1 500 e 1 700 m, 1 terreni Cretacici, che, sugli Alburni,
affiorano a quote medie di 1400 — 1500. L’intera area ¢ interessata da due sistemi di faglie
principali dirette, orientati NE — SW e WNW — ESE (Pappone, 1990).

Nel presente studio di tesi, sono stati campionati circa 126 metri di successione, affioranti
lungo il taglio stradale che conduce dall’'uscita autostradale di Petina all’omonimo centro
abitato in provincia di Salerno. La successione di Petina (40°32'52.8"N 15°23'41.0"E) e
composta principalmente da strati calcarei con spessori dai 10 cm ai 2 m raramente sono
presenti livelli marnosi spessi pochi centimetri (Fig. 5.1).

Fig. 5.1 - A) Vista del fianco del Monte Forloso, in rosso il tratto di successione campionata; B) Particolare di
come si presentano gli strati in affioramento.

5.1 — Precedenti conoscenze

La successione studiata ricade nel foglio CARG 1:50.000 Polla (Foglio 488) non pubblicato, il
foglio piu vicino che presenta formazioni comuni ¢ il foglio 504 Sala Consilina. In particolare,
la successione ricade nelle unita a Calcari con Cladocoropsis € Clypeina (CCM) e, Calcari con
Requienie e Gasteropodi (CRQ).

La formazione CCM ¢ costituita da calcari grigi e grigio scuri, ben stratificati nella parte bassa
con spessore degli strati da 30 a 80 cm, mal stratificati o in banchi di spessore fino a 2 m nella
parte alta. Sono presenti rare intercalazioni di dolomie, in strati di spessore massimo di 1 m. I
macrofossili piu frequenti in questa formazione sono Cladocoropsis mirabilis, gasteropodi,
lamellibranchi, chetetidi e coralli solitari. I microfossili pit comuni sono foraminiferi bentonici
ed alghe dasicladali. Sono inoltre frequenti gli oncoidi costruiti da organismi incrostanti tipo
Lithocodium/ Bacinella ed 1 noduli algali di cianoficee. La CCM passa in alto per alternanza al
membro dei Calcari a ooliti fibroso raggiate (CRQ1) che rappresenta la parte basale della
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formazione dei Calcari con requienie e gasteropodi (CRQ). Il limite viene posto in
corrispondenza della comparsa e del rapido aumento di frequenza dei livelli di grainstone ad
ooliti fibroso-raggiate. I microfossili piu significativi nella parte bassa di questa formazione
sono Pfenderina salernitana Sartoni & Crescenti, Protopeneroplis striata Weynschenk e
Redmondoides Iugeoni (Septfontaine) (= Valvulina lugeoni) (foraminiferi bentonici) e Selliporella
donzellii Sartoni & Crescenti (alga dasicladale) mentre nella parte alta sono particolarmente
abbondanti Kurnubia palastinensis Henson, Parurgonina caeliniensis Cuvillier, Foury & Pignatti-
Morano, Redmondoides lugeoni e Siphovalvulina sp. tra i foraminiferi bentonici. Tra le alghe
dasicladali Clypeina jurassica Favre, Campbelliella striata (Carozzi) e Salpingoporella annulata
Carozzi compaiono nella parte sommitale. I dati biostratigrafici sopra riportati consentono di
attribuire la parte affiorante di tale formazione all’intervallo corrispondente alla biozona a
Valvulina lugeoni, alla biozona a Kurnubia palastinensis ed a parte della biozona a Clypeina
jurassica. A tale intervallo corrisponde un’eta Bathoniano p.p.-Titoniano p.p. o Calloviano —
Titoniano p.p. a seconda dell’eta attribuita alla biozona a Valvulina lugeoni (vedi discussione in
De Castro, 1991).

La Formazione CRQ ¢ costituita prevalentemente da calcari grigi, generalmente ben
stratificati, con frequenti livelli ricchi di gusci di gasteropodi e requienidi. Subordinatamente
sono presenti livelli di calcari scuri in strati sottili, calcari dolomitici e dolomie da massive a
laminate, calcari biancastri e livelli di calcari marnosi. Nella parte bassa sono frequenti livelli
di calcari oolitici ed oncolitici. Nella parte centrale prevalgono calcilutiti a dasicladali alternate
a calcari stromatolitici e loferitici ed a lumachelle a gasteropodi e requienie. Nella parte alta
sono presenti calcari bioclastici ad alveoline e livelli di dolomie laminate. Il limite inferiore ¢
per alternanze con CCM. Nella formazione dei calcari con requienie e gasteropodi ¢ stato
distinto alla base il membro dei calcari a ooliti fibroso raggiate (CRQ1) ed al top il membro dei
calcari ad alveoline e dolomie laminate (CRQ4). Nella parte centrale non sono stati invece
riconosciuti membri.

In particolare, il membro dei Calcari a Ooliti Fibroso-Raggiate (CRQ1) ¢ costituito da calcari
grigi, con rari livelli di calcari dolomitici e dolomie, in genere ben stratificati, con strati spessi
da 30 a 120 cm. Nella parte bassa si alternano calcareniti oolitiche, calcilutiti a dasicladali,
laminiti stromatolitiche e loferitiche, calcareniti a peloidi e calciruditi intra-bioclastiche. Nella
parte alta prevalgono le calciruditi intra-bioclastiche alternate a rari livelli stromatolitici e
loferitici. I macrofossili piu frequenti ed abbondanti sono i gasteropodi, in particolare le
nerinee, ed 1 bivalvi. Tra 1 microfossili prevalgono 1 foraminiferi bentonici e le alghe dasicladali
ma sono abbondanti anche gli organismi incrostanti tipo Lithocodium/Bacinella, le alghe
cianoficee ed 1 coproliti di crostacei riferibili all’icnogenere Favreina. La parte bassa ¢
caratterizzata da associazioni a foraminiferi abbastanza povere in cui le forme pit comuni
sono Redmondoides lugeoni e Siphovalvulina sp. Le associazioni a dasicladali sono invece
particolarmente ricche; le forme piu frequenti e significative sono Clypeina jurassica,
Campbelliella striata e Salpingoporella annulata. Questo intervallo puo essere attribuito alla parte
alta della biozona a Clypeina jurassica ed alla biozona a Campbelliella striata (Titoniano superiore
- Berriasiano inferiore). Queste biozone non sono ben differenziate in quanto nelle successioni
analizzate C. striata scompare non piu di 20 m dopo C. jurassica. Alla scomparsa di C. striata
segue un intervallo, dello spessore di ca. 80 m di spessore, caratterizzato dalla persistenza di S.
annulata e da associazioni a foraminiferi simili a quelle dell’intervallo precedente. Selliporella
neocomiensis (RadoiCi¢) (= Triploporella neocomiensis) e Favreina sp. compaiono nella parte
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sommitale di questo pacco di strati. Questa parte della successione puo essere attribuita alla
biozona a Salpingoporella annulata, di eta Berriasiano superiore. Al di sopra compaiono
associazioni a foraminiferi piu ricche e diversificate, dominate da specie del genere Trocholina,
T. elongata (Leupold), T. alpina Leupold, T. campanella Arnaud-Vanneau, Boisseau & Darsac,
T. cherchiae Arnaud-Vanneau, Boisseau & Darsac, T. chiocchinii Mancinelli & Coccia e da
Pseudocyclammina lituus (Y okoyama). Sono inoltre presenti Redmondoides lugeoni, Protopeneroplis
ultragranulata (Gorbatchik), Haplophragmoides joukowskyi Charollais, Bronnimann & Zaninetti,
Archaeosepta basiliensis (Mohler). La CRQI1 copre, quindi, un intervallo biostratigrafico che va
dalla parte alta della biozona a Clypeina jurassica alla biozona a Cuneolina laurentii (Titoniano

superiore - Hauteriviano p.p.).

In particolare, la successione di Petina, affiorante lungo la dorsale del Monte Forloso, fu
analizzata per la prima volta da Sartoni and Crescenti (1962). La successione, spessa 1043 m,
segue il taglio stradale SP35 che collega la stazione di Petina con il centro abitato omonimo.
Nel loro lavoro, gli autori attribuirono, a questa successione, un’eta compresa tra il Bathoniano
superiore ed il Turoniano — Senoniano. Riconobbero 7 unita biostratigrafiche, dal basso verso

I’alto (Fig. 5.1.1):
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Fig. 5.1.1: Colonna stratigrafica del Monte Forloso (modificato da Sartoni e Crescenti, 1962).
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Cenozona a Pfenderina salernitana (0 — 133 m). Calcari microdentritici, concrezionati,
pseudoolitici ed omogenei. Nella parte terminale sono presenti calcari brecciati per la presenza
di una faglia. In sezione sottile i campioni presentano quasi sempre un cemento calcareo,
spatizzato, con inglobati pseudooliti e frammenti organogeni. Sono anche presenti calcarei
omogenei con vene spatiche abbastanza frequenti. Non sono presenti macrofossili, mentre 1
microfossili sono in genere molto abbondanti e consistono in: Textularidae, Valvulinidae,
Pfenderina salernitana Sartoni e Crescenti, P. trochoidea Smout e Sugden, “Trochamminidae”, rare
Miliolidae, piccole Trocholina spp., Thaumatoporella parvovesiculifera (Raineri), Acicularia,
Cayeuxia sp., Cladocoropsis mirabilis Felix e piccoli Gasteropodi, mentre Meyendorffina bathonica
Aurouze e Bizon ¢ presente soltanto in un campione.

Cenozona a Kurnubia palastinensis (133 — 254 m). Fino al metro 240 sono presenti
calcari omogenei; intensamente brecciati nella parte inferiore dell’intervallo per la presenza di
una faglia e stratificazione poco evidente. Nei metri successivi 1 calcari si presentano
omogenei, concrezionati, pseudoolitici e calcareniti; compatti e ben stratificati. Come nella
precedente cenozona si hanno quasi sempre campioni ricchi di microfossili. Macrofauna molto
scarsa: nel secondo intervallo sono state notate qualche Nerineidae tra cui Ptygmatis nodosa
Voltz. Scompare il genere Pfenderina mentre raggiungono il massimo sviluppo le specie
appartenenti a Kurnubia, rappresentate principalmente da Kurnubia palestiniensis Henson e K.
wellingsi (Henson) presente in un solo campione. In questo intervallo viene indicata una
subzona a Macroporella sellii Crescenti, per un’estensione verticale di 50 m, che comprende la
zona di distribuzione di questa specie. Altre forme presenti sono: Textularidae, Valvulinidae,
“Trochamminidae” Trocholina sp., Trocholina aff. elongata (Leupold), rare Ophthalminidae,
Thaumatoporella parvovesiculifera (Raineri) e piccoli Gasteropodi.

Cenozona a Clypeina jurassica e Vaginella striata (254 — 395 m). Calcari concrezionati,
pseudoolitici omogenei, microdentritici, raramente oolitici; compatti e poco stratificati. Tra 1
metri 340 e 395, sono stati rinvenuti alcuni strati con numerose Nerinaidae tra cui sono state
determinate: Ptygmatis meneghinii Gemmellaro, Phaneroptyxis clymene D’Orbigny, Ptygmatis
nodosa Voltz, Ptygmatis aff. carpathica Zeuschner. L’associazione microfossilifera ¢ composta
da: Salpingoporella apenninica Sartoni e Crescenti, Textularidae, Valvulinidae, piccole Trocholina
spp., Miliolidae, Ophthalmidiidae, rare Kurnubia palastinensis Henson, Cayeuxia sp., ostracodi e
piccoli gasteropodi. In particolare, Clypeina jurassica Favre ¢ frequente nella parte inferiore di
questo intervallo, mentre la Vaginella striata Carozzi ¢ frequente nella parte superiore.

Cenozona a Salpingoporella apenninica (395 — 473 m). Prevalgono calcari omogenei e
pseudoolitici con rare intercalazioni di calcareniti; compatti e poco stratificati. Rara la
macrofauna, rappresentata da frammenti indeterminati di Lamellibranchi e da qualche
Nerineidae del tipo Ptygmatis nodosa Voltz. Oltre a Textularidae, Valvulinidae, Glomospira sp.,
Ophthalmidiidae, piccole Trocholina spp., Thaumatoporella parvovesiculifera (Raineri) e piccoli
Gasteropodi, la cenozona ¢ caratterizzata dalla presenza di Actinoporella podolica (Alth),
Munieria baconica Deecke, Clypeina catinula Carozzi, C. parvula Carozzi, C. inopinata Favre e
Salpingoporella apenninica Sartoni e Crescenti.

Cenozona a Cuneolina camposaurii (473 — 771 m). Fino al metro 740, prevalgono calcari

omogenei e pseudoolitici; compatti e poco stratificati. Dal metro 740, si rinvengono calcareniti
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e calcari concrezionati, pseudoolitici, raramente omogenei; compatti e poco stratificati. In
sezione sottile 1 campioni presentano un cemento calcareo omogeneo, quasi sempre
completamente spatizzato, inglobante resti organogeni, foraminiferi, alghe, pseudooliti e
raramente ooliti. La macrofauna ¢ costituita da rari frammenti indeterminabili di
Lamellibranchi. La cenozona ¢ caratterizzata dalla presenza di Cuneolina laurentii Sartoni e
Crescenti, C. camposaurii Sartoni e Crescenti e Haplophragmoides sp., in associazione con
Textularidae, Valvulinidae, piccole Miliolidae, rare Ophthalmidiidae, Cayeuxia sp., Salpingoporella
muhlmergii (Lorenz), Acicularia sp., Gasteropodi, Ostracodi e rare e piccole Spugne. Nella parte
alta della cenozona sono presenti Cylindroporella sp., Salpingoporella dinarica (Radoici¢) e rare
Thaumatoporella parvovesiculifera (Raineri) con tallo molto sottile.

Cenozona a Cuneolina pavonia parva (771 — 951 m). Calcari in prevalenza omogenei,
pseudoolitici e calcareniti; compatti e ben stratificati. Macrofauna scarsa, rappresentata da
Lamellibranchi non determinabili. In associazione alla C. pavonia parva Henson, presente in
tutto l'intervallo, si notano Miliolidae, rare Nummoloculina heimi Bonet, Nummoloculina sp.,
Textularidae, Valvulinidae, rare Valvulammina aff. picardi Henson, Ophthalmidiidae,
Thaumatoporella parvovesiculifera (Raineri) con tallo sottile e, infine, Ostracodi e frammenti di
molluschi. Nella parte inferiore sono ancora presenti Cuneolina laurentii Sartoni e Crescenti, C.
camposaurii Sartoni e Crescenti e Haplophragmoides sp.; nella parte terminale compaiono alcune
forme appartenenti alla famiglia delle Orbitolinidae (Henson, 1948a) tra cui aff. [ragia ed infine
Nezzazata simplex Omara.

Cenozona a Cuneolina pavonia parva e Dicyclina schlumbergeri (951 — 1043 m). Calcari
omogenei, microcristallini, dolomitici, listrati e raramente cariati e brecciati; compatti e
abbastanza stratificati. In sezione sottile si nota un cemento calcareo omogeneo inglobante
spesso cristallini romboedrici di dolomia. In questo intervallo sono presenti rari livelli di
Rudiste (Hippuritidae, Radiolitinae e Sauvagesinae). La comparsa della Dicyclina schlumbergeri
Munier-Chalmas coincide quasi con il diffondersi di forme tipiche, ben sviluppate di
Thaumatoporella parvovesiculifera (Raineri). Altre forme presenti sono: C. pavonia parva Henson,
Textularidae, Miliolidae, Valvulammina sp., Nezzazata simplex Omara e rari Ostracodi.

Nel suo lavoro di Dottorato, Pappone (1990), analizzando la successione di Monte Forloso,
attribuisce ad essa un’eta compresa tra il Bajociano superiore ed il Cenomaniano. L’autore
individua nella successione tre intervalli a loro volta suddivisi in sub-intervalli, o parti
principali (Fig. 5.1.2):
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Fig. 5.1.2: Colonna stratigrafica del Monte Forloso (Pappone, 1990).

A) Base della successione (260 m), Bajociano superiore — Calloviano inferiore. La base
della successione ¢ costituita da 260 m circa di calcari ben stratificati (eccetto nei primi 30 m
disturbati all’incrocio di due faglie; la prima separa il Forloso dalla Valle del Tanagro, la
seconda lo disloca debolmente rispetto ai terreni di Costa Castello).
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a 1) I primi 170 m sono costituiti da una alternanza di calcari in strati di spessore
da 40 a 100 cm (raramente piu spessi). I litotipi principali sono wackestone e packstone ad
oncoidi e granuli ricoperti a cui si intercalano packstone-grainstone. I packstone-grainstone,
piu frequenti nei primi 70 m, sono caratterizzati da numerosi gasteropodi e lamellibranchi sia
integri che in frammenti. Livelli di mudstone si intercalano occasionalmente a tutte le altezze
stratigrafiche. In sezione sottile sono presenti in associazione: Selliporella donzellii Sartoni e
Crescenti, Protopeneroplis striata Weynschenk, Codiacee, Gasteropodi molto piccoli e gusci di
lamellibranchi.

a 2) Nei successivi 90 m seguono wackestone e packstone-grainstone a cui si
intercalano piu rari mudstone e mudstone-wackestone. I wackestone-packstone con Pfenderina
salernitana Sartoni e Crescenti sono caratterizzati da grossi oncoidi (fino ad 1 cm). Nei
mudstone-wackestone, invece, sono ben visibili sulle facce di strato piccole piste di limivori
con decorso subparallelo o trasversale alla stratificazione. In sezione sottile le piste di limivori
risultano riempite da un sedimento di taglia arenitica contenente microgasteropodi e/o piccoli
frammenti di lamellibranchi.

B) Parte centrale della successione (440 m), Calloviano superiore — Neocomiano p.p.
Calcilutiti e calcareniti ben stratificate.

b 1) Il passaggio con 'intervallo precedente ¢ marcato da un orizzonte di pochi
metri (massimo 20) costituito da wackestone ad oncoidi a cui si intercalano occasionalmente
livelli di mudstone; tale orizzonte ¢ ben riconoscibile in campagna per la presenza di
Cladocoropsis mirabilis Felix. Procedendo nella successione seguono wackestone e packstone ad
oncoidi con intercalazioni di mudstone. Nei wackestone ¢ diffusa la presenza di cianoficee che
talvolta avvolgono piccoli gasteropodi e/o frammenti di lamellibranchi. Altrettanto diffusa ¢ la
presenza di gasteropodi che di rado costituiscono vere e proprie lumachelle. In sezione sottile
sono state riconosciute le seguenti forme: Prackurnubia sp., Kurnubia palastinensis Henson,
Anchispirocyclina lusitanica (Egger), Nerineidi e idrozoi. I primi 200 m di questo intervallo
hanno un’eta compresa presumibilmente tra i1l Calloviano superiore ed il Kimmeridgiano
inferiore.

b 2) I primi 200 m sono costituiti da wackestone con rare intercalazioni di
mudstone. I wackestone sono caratterizzati dalla presenza di qualche ooide (talvolta fibroso-
raggiato) e sovente mostrano una classica tessitura “fenestrata”; in sezione sottile si osserva la
presenza di Salpingoporella annulata Carozzi, Clypeina solkani (Conrad-Radoic¢i¢), Clypeina
jurassica Favre, Campbeliella striata (Carozzi), Favreina salevensis (Parejas), Codiacee,
foraminiferi textulariformi e microgasteropodi. Gli ultimi 30 — 40 m di questo intervallo sono
caratterizzati da wackestone, packstone e grainstone ad ooidi fibroso-raggiati talvolta appaiono
rotti e poi rigenerati. I wackestone ed 1 packstone sono a luoghi laminati e mostrano
frequentemente una tessitura ‘“fenestrata”. L’associazione fossilifera ¢ prevalentemente
composta da Salpingoporella annulata Carozzi, Humiella sp., ostracodi e gasteropodi tra cui
Nerineidi. L’eta di questo intervallo e compresa tra il Kimmeridgiano inferiore ed il
Neocomiano p.p.
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C) La parte alta della successione (480 m), Neocomiano — Cenomaniano. Calcari ben
stratificati.

c 1) I primi 180 m sono caratterizzati dalla presenza di wackestone e packstone
con intercalazioni di mudstone. I wackestone prevalgono nettamente e talvolta mostrano
“fenestral fabric”. I packstone, invece, sono alternati a grainstone ricchissimi di Miliolidi, che
si trovano associati con Cuneolina laurentii Sartoni e Crescenti, Salpingoporella annulata Carozzi,
Debarina hahounerensis Fourcade Raoult e Vila e Thaumatoporella sp. L’eta di questa parte di
intervallo € compresa tra il Neocomiano p.p. ed il Barremiano.

c2) I successivi 230 m sono caratterizzati, oltre che dai litotipi precedentemente
descritti, dalla presenza dapprima occasionale e poi sistematica di boundstone talvolta
stromatolitici a cui si intercalano wackestone e mudstone calcareo-dolomitici e grainstone a
miliolidi. In sezione sottile si riconoscono: Debarina hahounerensis Fourcade Raoult e Vila,
Salpingoporella dinarica RadoiCi¢, Coptocampilodon sp., Praechrysalidina infracretacea Luperto
Sinni, Cuneolina aff. camposaurii Sartoni e Crescenti, Nummoloculina aff. heimi Bonet,
Pseudotextulariella sp., Orbitolinidi e Nezzazatidi. L’eta di questo secondo intervallo ¢ compresa
tra I’Aptiano e I’Albiano.

¢ 3) Gli ultimi 70 m sono caratterizzati da una minore presenza di boundstone
stromatolitici e da un incremento di packstone-grainstone a miliolidi. In sezione sottile si trova
un’associazione di eta Cenomaniana: Thaumatoporella sp., Nummoloculina heimi Bonet,
Cuneolina pavonia parva Henson, Pseudorhapydionina dubia De Castro, Orbitolinidi, ostracodi e
frammenti di Radiolitidi.

Dal confronto tra 1 due lavori sopradescritti, si pud notare una differenza di datazione della
stessa successione campionata lungo la dorsale del Monte Forloso. Infatti, mentre Sartoni e
Crescenti (1962) attribuiscono alla successione un’eta Bathoniano — Turoniano/Senoniano,
Pappone (1990) attribuisce un’eta complessivamente piu antica alla successione datandola
Bajociano — Cenomaniano. Questo risultato ¢ attribuibile allo studio di maggior dettaglio
effettuato da Pappone (1990) fornendo una datazione piu accurata della successione, grazie al
maggior numero di specie fossilifere individuate.

Piu recentemente, nel lavoro di Tesi di Zottola (2019), sono stati analizzati 233 m basali della
successione del Monte Forloso, attribuendone un’eta compresa tra il Bajociano inferiore ed il
Calloviano inferiore. L’autrice individua nella successione cinque intervalli (Fig. 5.1.3):

45



Biozone
etal.(2008)

sisua
11sejed
46 eignuiny

e euozolg

BuUg}ulales
eulapuajdosjed
e euozolg

saplopuowpay e euozoig

B21]E0ID
lezuop eleodiies | gpusog

€ BUOZOIT g puozoig

De Castro | Chiocchini

Biozone
(1991)

BIqNWINY
e euozolg

sisua
nsejed

BUE)IUIB[ES BULBPUS)d
e BUOZqNS

iwoabn| eulnajep e euozoig

Ilezuop e|jasodiieg

B21}E0.D)
elhylopuaosay|
e euozolg

e euozgng

T
ayo el nessoi
Bjun

@)

aa] <

d

1asno'd

SIIgeIW "D

eaployoond

eue)uBesd

EOIqEIE d

euenbia gy

ED|JE0.ID " |\

1jezuop "g

Elpepuald Uscy

eude ||

ejeLs d

uoabin| 'y

unAERA

SHIE WG -

esapnaosaroned |mm -

EploIIN "we 4

EXnaken

scala
(m)

Facies
sedimentarie

Correlazioni
cronostratigral

fiche

189m
154m

Eta

164,7

166.1

168.3

170,3

Unita

2J0lgul
oueino|eD

aJoladns
oueluoyjeg

aJoliayUl
oueluoyleg

alolledns
ouelooleg

alouajul
oueloleg

ronostratigrafich IMa}

OId3dn ODISSYHNID
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peloidi; in verde: calcari a foraminiferi bentonici ed ostracodi; in rosa: calcari oncolitici (Zottola, 2019).

46



- Intervallo A: caratterizzato dalla presenza di Valvulinidi, Redmondoides Ilugeoni
Septfontaine, Thaumatoporella parvovesiculifera Raineri, Siphovalvulina variabilis Septfontaine,
Cayeuxia piae Frollo, Protopeneroplis striata Weinschenk, Trocholina alpina Leupold e in
particolare verso la meta, a circa 10 metri dall’inizio della successione, si iniziano a sviluppare
piccole forme appartenenti al genere Pfenderella. 11 limite superiore di tale intervallo coincide
con la comparsa della Selliporella donzellii Sartoni & Crescenti, al metro 25. Cid ha permesso di
collocare I'eta dell’inizio della successione biostratigrafica al Bajociano inferiore. I litotipi
principali di questo intervallo sono grainstone e packstone.

- Intervallo B: ¢ segnato dalla comparsa di Selliporella donzellii Sartoni & Crescenti alla
quale si associano forme di Thaumatoporella parvovesiculifera Raineri, Siphovalvulina variabilis
Septfontaine, Valvulinidi, Redmondoides lugeoni Septfontaine, Protopeneroplis striata W einschenk,
Trocholina alpina Leupold, piccole forme appartenenti al genere Pfenderella € Mesoendothyra
croatica Gusic al metro 45. Questo intervallo, secondo lo schema biozonale proposto da
Chiocchini et al. (2008) rappresenta la Biozona a Selliporella donzellii, poiché i limiti inferiore e
superiore coincidono con la comparsa e la scomparsa di tale taxa. La Biozona si registra tra il
metro 25 e il metro 50 nella sezione del Monte Forloso. Da un punto di vista cronostratigrafico
tale intervallo puo essere collocato al Bajociano inferioreBathoniano basale ed € costituito da
grainstone packstone € packstone /wackestone.

- Intervallo C: segna il passaggio dal Bajociano superiore al Bathoniano inferiore;
questo limite ¢ stato posizionato in corrispondenza del passaggio biozonale dalla Biozona a
Selliporella donzellii a quella Redmondoides al metro 50. Alla specie del genere Redmondoides, si
associano Thaumatoporella parvovesiculifera Raineri, Siphovalvulina variabilis Septfontaine,
Valvulinidi, Protopeneroplis striata Weinschenk, Trocholina alpina Leupold, forme appartenenti al
genere Pfenderella, forme facenti parte della Famiglia Miliolidae Ehrenberg e Cayeuxia piae Frollo;
¢ presente Everticyclammina virguliana Redmond all’inizio dell’intervallo al metro 80. I litotipi
principali che costituiscono questo intervallo sono packstone e grainstone, alcuni dei quali
contengono ooidi, pochi livelli di wackestone e rari livelli di mudstone.

- Intervallo D: facendo riferimento allo schema biozonale di Chiocchini et al. (2008),
segna il passaggio dalla biozona a Redmondoides alla biozona a Paleopfenderina salernitana al
metro 154; sulla scala cronostratigrafica cid segna il passaggio dal Bathoniano inferiore al
Bathoniano superiore. Con la specie-indice sono diffuse in tutta la biozona Thaumatoporella
parvovesiculifera Raineri, Siphovalvulina variabilis Septfontaine, Valvulinidi, Redmondoides lugeoni
Septfontaine, forme appartenenti al genere Pfenderella, forme facenti parte della Famiglia
Miliolidae Ehrenberg, Cayeuxia piae Frollo ed Everticyclammina virguliana Redmond. Nella parte
media dell’intervallo compare Paleopfenderina trochoidea Smout & Sugden tra il metro 185 e il
metro 190. Al metro 192 si registra la comparsa di Praekurnubia crusei Redmond, la quale segna
il passaggio all’intervallo successivo. In questo intervallo si distinguono livelli di grainstone,
packstone e wackstone, wackestone ad oncoidi, floatstone e livelli di mudstone che si verificano a
tutte le altezze stratigrafiche; in alcuni strati sono presenti gusci di gasteropodi.

- Intervallo E: segna il passaggio dal Bathoniano superiore al Calloviano inferiore,
marcato da un orizzonte di circa 44 metri ed € ben riconoscibile in campagna per la presenza

di Cladocoropsis mirabilis Felix e Cladocoropsis memoria-naumanni Y abe, 1 quali si registrano al
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metro 28. Il limite superiore ¢ caratterizzato dalla comparsa di Prackurnubia crusei Redmond,
alla quale si associano Thaumatoporella parvovesiculifera Raineri, Siphovalvulina variabilis
Septfontaine, Valvulinidi, Redmondoides lugeoni Septfontaine, forme appartenenti al genere
Pfenderella e forme facenti parte della Famiglia Miliolidae Ehrenberg. 1 litotipi principali che
costituiscono questo intervallo sono grainstone, packstone, floatstone e wackstone ad oncoidi e
livelli di mudstone intercalati in tutto 'intervallo.

Lo studio biostratigrafico condotto di Zottola (2019), ha consentito un riposizionamento del
limite inferiore della serie del Monte Forloso al Bajociano inferiore rispetto agli studi
precedentemente effettuati da Sartoni & Crescenti (1962) che attribuirono un’eta del limite
inferiore al Bathoniano superiore e, allo studio di Pappone (1990) che attribui un’eta di tale
limite al Bajociano superiore. Per quanto riguarda le biozone riscontrate (Biozona a Selliporella
donzellii, Biozona a Redmondoides, Biozona a Paleopfenderina salernitana e 1'inizio della Biozona
a Kurnubia palastinensis) 1 dati concordano con quanto rilevato da Pappone (1990).

L’inizio della successione analizzata nel presente lavoro di Tesi si pone stratigraficamente pit
alta della successione di Zottola (2019), dopo circa 180 m di gap, dovuto alla presenza di
copertura e strati disturbati da faglie a basso rigetto.

5.2 — Sedimentologia ed associazioni di litofacies

Dalle osservazioni effettuate in campo e sui campioni in sezione sottile, ¢ stato possibile
riconoscere 12 litofacies riunite in 6 associazioni di litofacies (Tab. 1):
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- Calcari a molluschi (M): questa associazione ¢ caratterizzata dalla presenza di bivalvi
e gasteropodi (soprattutto Nerinee) che nella maggior parte dei casi sono in frammenti. I gusci
sono spesso bioperforati. Sono inoltre presenti peloidi, oncoidi e un’alta diversita di
foraminiferi bentonici e alghe calcaree. L’associazione si divide in due litofacies, M1 e M2, che
si differenziano su base tessiturale (Tab. 1). Piu in dettaglio, M1 (Fig. 5.2.1a,b) ¢ caratterizzata
da tessiture floatstone con matrice di wackestone e wackestone/packstone, mentre M2 (Fig.
5.2.1cf) ¢ caratterizzata da tessiture grano-sostenute (grainstone, packstone e
packstone/grainstone). Le forme tipicamente presenti sono Campbeliella striata, Clypeina sp.,
Salpingoporella annulata, Valvulinidi e Siphovalvuline.

- Calcari biopeloidali (BP): questa associazione ¢ caratterizzata da tessiture
prevalentemente grano-sostenute (grainstone, packstone e packstone/grainstone). I
componenti principali sono intraclasti micritici pit 0 meno arrotondati, peloidi, ooidi (fibroso-
raggiati e micritici), che in taluni livelli sono particolarmente abbondanti, oncoidi, insieme a
frammenti di molluschi, Cayeuxia sp., foraminiferi bentonici, alghe calcaree e gasteropodi.
Strutture sedimentarie tipiche sono la gradazione e la laminazione piano-parallela e/o
incrociata. Questa associazione ¢ composta da tre litofacies che si differenziano sia sulla base
della tessitura che per il contenuto fossilifero. La tessitura si presenta piti grossolana per le
litofacies BP1 e BP2, piu fangosa (packstone, packstone/wackestone) per la BP3. In
particolare, la BP1 (Fig. 5.2.2a,b), ¢ un grainstone in cui la componente bioclastica ¢
nettamente subordinata rispetto agli ooidi e peloidi che invece sono nettamente dominanti. Le
litofacies BP2 (Fig. 5.2.2c,d) e BP3 (Fig. 5.2.2e,f) mostrano le componenti bioclastiche e
clastiche equiparate con la differenza che 1l contenuto fossilifero della litofacies BP2 ¢ piu
diversificato rispetto alla BP3 (Tab. 1).

- Calcari a foraminiferi e alghe verdi (FA): Questa associazione di litofacies e
caratterizzata da tessiture fango-sostenute le cui associazioni fossilifere sono dominate dai
foraminiferi bentonici e dalle alghe calcaree (in particolare Clypeina sp. e Salpingoporella sp.).
Sono state riconosciute tre litofacies: FA1, FA2 e FA3 (Tab. 1). La prima (FA1, Fig. 5.2.3a,b)
presenta una tessitura da wackestone/packestone a wackestone con contenuto fossilifero piu
ricco e diversificato rispetto alle altre due (FA2, Fig. 5.2.3c,d; FA3, Fig. 5.2.3¢,f) che
presentano anche una tessitura piu fangosa. I componenti principali sono Campbeliella striata,
Clypeina sp., Salpingoporella annulata, Cayeuxia, Valvulinidi e Siphovalvuline. Nella litofacies FA2
si ritrovano a luoghi associate anche le calcisfere, mentre la FA3 ¢ caratterizzata da
wackestone in cui domina Campbeliella striata con associati rari ostracodi, textularidi e piccole
alghe calcaree (Salpingoporella sp. e Clypeina sp.).

- Calcari laminati (L): questa associazione ¢ composta da due litofacies, la L1 (Fig.
5.2.4a,b) € un bindstone, ovvero lamine microbiali irregolarmente alternate a packstone fini a
peloidi o mudstone laminati quasi del tutto sterili. Si possono trovare piccoli intraclasti,
peloidi, ostracodi e calcisfere. Strutture tipiche della litofacies L1 sono la laminazione
meccanica e biogenica e le cavita da disseccamento quali fenestrae e bird’s eyes. La litofacies L2
(Fig. 5.2.4c,d) ¢ caratterizzata esclusivamente da fango pressoché sterile ricco di cavita da
disseccamento di forma irregolare, spesso allargate dalla dissoluzione, fenestrae, Questi processi
conferiscono ai depositi descritti I’aspetto tipico delle loferiti.
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- Calcari a carofite (C): questa associazione ¢ composta da sedimenti fangosi
(wackestone/mudstone e mudstone) con resti di carofite (girogoniti e/o frustoli, Fig. 5.2.5b),
calcisfere e ostracodi. I foraminiferi bentonici sono rari e possono essere talora presenti le
Thaumatoporelle. La matrice pu0 essere microsparitica a luoghi organizzata in grumi (Fig.
5.2.5a-c).

- Marne e calcari marnosi (Mn): I’associazione ¢ caratterizzata da mudstone associati a
livelli argillosi di colore verde in cui sono presenti litoclasti calcarei. Questi livelli marnosi si
trovano lungo la sezione come sottili orizzonti intercalati tra gli strati calcarei. Questi depositi
possono presentarsi anche come riempimento di cavita carsiche al top degli strati.

- Tempestiti: Lungo la successione si ritrovano, rari livelli di depositi gradati ad
intraclasti e bioclasti che presentano alla base una superficie erosiva; in particolare sono
caratterizzati da tessiture tipo packstone, packstone-grainstone e grainstone ad intraclasti,
peloidi e ooidi fibroso-raggiati e/o tangenziali. Questo tipo di deposito ¢ interpretato come
evento di tempesta, che rappresenta il prodotto di un repentino innalzamento dell’energia
idrodinamica in ambiente di piattaforma (fempestites in Aigner, 1982, 1985; cfr. anche
D’Argenio et al., 1992). Questi depositi sono raramente presenti come intercalazioni
decimetriche e si ritrovano a circa 8, 62, 86 e 114 metri.

Nella successione di Petina le condizioni di diagenesi marina sono indicate dalla bioturbazione
della matrice e dall’inviluppo micritico intorno ai grani, dalla micritizzazione degli stessi, la
presenza di cementi isopachi intorno ai granuli (Fligel, 2010). Mentre, 1 prodotti della
diagenesi meteorica vadosa precoce (Fig. 5.2.6a,b), sovraimposta a quella marina, sono
rappresentati dai prodotti della dissoluzione pervasiva diffusa o concentrata a formare cavita
carsiche di dimensioni da millimetriche a centimetriche, spesso con riempimenti geopetali
costituiti da si/t alla base e da calcite spatica alla sommita delle stesse. Nelle tessiture grano-
sostenute sono presenti 1 cementi pendenti o a menisco. Fasi di emersione piu prolungate della
piattaforma hanno prodotto in taluni casi una intensa carsificazione (Fig. 5.2.6c,d),
testimoniata da packstone e grainstone diagenetici con cavita riempite di argilla verde, o da sottili
orizzonti tra gli strati calcarei caratterizzati da argilla verde in cui sono inclusi litoclasti
calcarei. (Wright and Tucker, 1991). In alcuni casi sono stati riconosciuti prodotti legati ad
incipiente pedogenesi (Fig. 5.2.6e,f) quali tessiture peloidali, grumi di microspatite, noduli di
micrite densa e scura.

Il modello di facies proposto per la successione di Petina individua una serie di ambienti
deposizionali appartenenti ad una piattaforma carbonatica di mare basso in cui sedimenti
sabbiosi selezionati dal moto ondoso si accumulano come barre sommerse, talora emergenti
(BP) che separano ambienti subtidali a circolazione piu aperta (M) da quelli lagunari a
circolazione ristretta (FA). Calcari laminati (L) rappresentano i tipici ambienti di piana tidale,
mentre 1 calcari a carofite (C) ed i calcari marnosi (Mn) testimoniano la presenza effimera di
una piana costiera con specchi d’acqua salmastra.
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Fig. 5.2.1: Associazione dei Calcari a molluschi (M) di Petina. a,b) Floatstone con matrice di wackestone a
Nerinee, bivalvi e dasicladali; litofacies M1 (campione 156A); ¢,d) Grainstone con gasteropodi, peloidi e bioclasti;
litofacies M2 (campione 144A); e,f) Packstone/grainstone con bivalvi, gasteropodi, bioclasti (dasicladali e
foraminiferi), peloidi; litofacies M2 (campione 138B). Tutte le barre sono 2mm.
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Fig. 5.2.2: Associazione dei Calcari biopeloidali (BP) di Petina. a,b) Grainstone/packstone a ooidi e peloidi;
litofacies BP1 (campione 142A); c,d) Grainstone a bioclasti (gasteropodi, dasicladali e foraminiferi), peloidi ed
rari intraclasti; litofacies BP2 (campione 78C); e,f) Packstone/wackestone con peloidi, piccoli oncoidi, dasicladali
e foraminiferi bentonici; litofacies BP3 (campione 12A). Tutte le scale sono 2mm.
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Fig. 5.2.3: Associazione dei Calcari a foraminiferi e alghe verdi (FA) di Petina. a,b) Packstone/wackestone con
dasicladali e foraminiferi bentonici; litofacies FA1 (campione 21A); ¢,d) Wackestone/mudstone ad ostracodi e
foraminiferi bentonici, litofacies FA2 (campione 7B); e,f) Wackestone a Campbeliella striata, litofacies FA3
(campione 159A). Tutte le scale sono 2mm.
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Fig. 5.2.4: Associazione dei Calcari laminati (L) di Petina. a,b) Bindstone con lamine microbiali alternate a
lamine peloidali, sono presenti piccole cavita da disseccamento, litofacies L1 (campione 110A); ¢,d) Mudstone

loferitico con bird ’ eyes e fenestrae, litofacies L2
(campione 55A). Tutte le scale sono 2mm.
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Fig. 5.2.5: Associazione dei Calcari a carofite (C) di Petina. a) wackestone debolmente laminato con microsparite
a grumi (campione 48B); b) dettaglio della tessitura microsparitica organizzata in grumi, con peloidi, talora
calcisfere (campione 42A); Wackestone con oogoni di carofita e rari foraminiferi bentonici (campione 47A).

Tutte le scale sono 0,5mm.
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Fig. 5.2.6: Esempi di strutture diagenetiche precoci. a,b) Campione a mano e relativa sezione sottile dei calcari
FA in cui sono presenti cavita carsiche geopetali riempite da si/t e argilla verde (campione 26A, foto b) scala
1mm); c,d) Campione a mano e relativa sezione sottile dei calcari FA in cui sono presenti cavita carsiche
geopetali riempite da silt e argilla verde , talora anche la matrice della roccia si presenta di colore verdastro
(campione 40A, foto d) scala 1mm); e,f) Campione a mano e relativa sezione sottile di calcari pedogenizzati e
carsificati che creano tessiture “complesse” dall’aspetto comunque fenestrato (campione 50A, scala 2mm).
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5.3 — Biostratigrafia

L’analisi biostratigrafica della serie di Petina evidenzia una gran quantita di alghe dasicladali,
in particolare la specie dominante ¢ Campbeliella striata (Carozzi, 1953) (Fig. 5.3.1a).
Particolarmente frequenti sono le dasicladali appartenenti ai generi Aloisalthella, Clypeina e
Salpingoporella: Aloisalthella sulcata (Alth, 1887) (=Clypeina jurassica Favre, 1927, Fig. 5.3.1b,c),
Clypeina inopinata Favre, 1932 (Fig. 5.3.1d,e), Clypeina hanabatensis Y abe & Toyama, 1949 (Fig.
5.3.1f,g), Clypeina parasolkani Farinacci & Radoici¢, 1991 (Fig. 5.3.2a), Salpingoporella grudii
Radoici¢, 1961 (Fig. 5.3.2b), Salpingoporella annulata Carozzi, 1954 (Fig. 5.3.2c,g). Altre
dasicladali riconosciute sono: Chinianella scheympflugi Hofmann, 1994 (Fig. 5.3.2h-j) e
Otternstella lemmensis Bernier, 1971 (Fig. 5.3.2k-m).

Tra 1 foraminiferi bentonici sono da segnalarsi: Kurnubia palestiniensis Henson, 1948 (Fig.
5.3.3a-c), Kurnubia cf. wellingsi Henson, 1948 (Fig. 5.3.3d,e), Kurnubia cf. palastinensis Henson,
1948 (Fig. 5.3.3f), Prackurnubia crusei Redmond, 1964 (Fig. 5.3.3g,h), Parurgonina caelinensis
Cuvillier, Foury & Pignatti Morano, 1968 (Fig. 5.3.4a-c), Alveosepta jaccardi Schrodt, 1894 (Fig.
5.3.4d-f), Farinacciella cf. ramalhoi Cherchi, Radoi¢i¢ & Schroeder, 2016 (Fig. 5.3.4g-),
Radoicicina sp. (Fig. 5.3.5a,b), Siphovalvulina sp. (Fig. 5.3.5c,d), Pseudocyclammina lituus
Yokoama, 1966 (Fig. 5.3.5e,f), Everticyclammina virguliana Koechlin, 1943 (Fig. 5.3.5g),
Trocholina alpina Leupold, 1935 (Fig. 5.3.5h,1).

Tra gli altri gruppi fossili si segnalano: Thaumatoporella parvovesiculifera Ranieri, 1922 (Fig.
5.3.6a,b), Miliolinella sp. (Fig. 5.3.6¢,d), Aeolisaccus dunnigtoni Elliot, 1957 (Fig. 5.3.6¢), Favreina
sp. (Fig. 5.3.6f-h), Carofita sp. (Fig. 5.3.7) e Pithonella spp. (Fig. 5.3.8, 5.3.9). Ulteriori
componenti, non ben identificati che richiedono ulteriori studi, sono stati ritrovati lungo la
successione, qui indicati come Globochaete 0 componenti inorganici (Fig. 5.3.10a-d) e Cadosina
fusca? (Fig. 5.3.10e).

Gran parte dell’intervallo stratigrafico della serie di Petina ricade nella zona a Clypeina jurassica
ed in quella successiva a Campbelliclla striata di De Castro (1991). Queste biozone
corrispondono alla zona a Clypeina jurassica ed alla parte inferiore della zona a Favreina
salevensis e Salpingoporella annulata di Chiocchini et al. (2008). L’eta, quindi, che si puod
attribuire sarebbe compresa tra 1l Kimmeridgiano medio ed il Berriasiano inferiore.

Tra gli indicatori di una possibile eta kimmeridgiana segnaliamo Praekurnubia crusei e Alveosepta
jaccardi. Veli¢ (2007) indica Praekurnubia crusei come specie indicativa dell’intervallo
Bathoniano-Kimmeridgiano inferiore, secondo questo autore nelle successioni della
Piattaforma Adria la scomparsa di questa specie precede quella di Aloisalthella sulcata
(Kimmeridgiano superiore — Titoniano). Alveosepta jaccardi sarebbe invece ristretta al
Kimmeridgiano (Veli¢, 2007). Nei Carpazi meridionali (Michetiuc et al., 2012) la specie si
ritrova al di sotto di Aloisalthella sulcata (sub Clypeina sulcata) associata a Parurgonina caelinensis e
Kurnubia palastiniensis. Nello Yemen (Al-Wosabi et al., 2017) Prackurnubia crusei e Kurnubia
palastiniensis sono presenti molto al di sotto (Calloviano) di Alveosepta jaccardi (Kimmeridgiano-
Titoniano). Bucur and Sasaran (2005) analizzando la distribuzione generale in letteratura del
taxon ritengono che Alveosepta jaccardi abbia una distribuzione Oxfordiano medio-superiore-
Kimmeridgiano inferiore e medio (cfr anche Bassoullet, 1997). Per quanto I’attribuzione a
Praekurnubia crusei di pochi esemplari nei campioni 1 e 27 possa risultare problematica, la
presenza anche di Alveosepta jaccardi e Aloisalthella sulcata, sembra far propendere per un’eta
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Kimmerigiano medio se non superiore. L’associazione con altri due foraminiferi di interesse
stratigrafico come Kurnubia palastiniensis € Parurgonina caelinensis confermerebbero ’eta prima
indicata. Kurnubia palastiniensis (cfr. Bucur and Sasaran, 2005) e, inizialmente, segnalata in
Israele come foraminifero Giurassico (Henson, 1948), successivamente, in letteratura, la
distribuzione di questa specie ¢ indicata come: Giurassico superiore (Abbate et al., 1974),
Calloviano-Portlandiano (Jaffrezo, 1980), Oxfordiano inferiore (Pelissié and Peybernés, 1982),
Oxfordiano-Kimmeridgiano inferiore (Peybernes, 1976), Kimmeridgiano (Altiner, 1991; Dya,
1992; Fourcade, 1970; Hottinger, 1967), Oxfordiano-Titoniano medio (Bassoullet, 1997) e
Kimmeridgiano-Titoniano inferiore (Pop and Bucur, 2001; Schlagintweit, 2011). Parurgonina
caelinensis, invece (cfr. Bucur and Sasaran, 2005), ¢ descritta da Cuvillier et al. (1968) come
specie del Kimmeridgiano-Portlandiano, in seguito, la sua distribuzione ¢ indicata come:
Giurassico superiore (Schroeder et al., 1975; Septfontaine, 1988), Oxfordiano (Septfontaine,
1981), Kimmeridgiano inferiore (Pelissié et al., 1984; Tasli, 1990), Oxfordiano-Titoniano
inferiore (Bassoullet, 1997) e Kimmerid-Titoniano inferiore (Pop and Bucur, 2001).

Piu articolato sembra essere il valore stratigrafico di tre taxa indice di dasicladali, Aloisalthella
sulcata, Campbelliella striata e Salpingoporella annulata. Secondo Granier and Bucur (2011)
Campbelliella striata € una specie caratteristica dell’intervallo Kimmeridgiano-Titonico e la sua
scomparsa dovrebbe posizionarsi prima del limite superiore di questo piano (Granier and
Bucur, 2011, p. 13). Aloisalthella sulcata (sub Clypeina sulcata), invece, compare nel
Kimmeridgiano p.p. e scompare nel Berriasiano p.p. (Granier and Bucur, 2011, p.13). Il dato
sembra essere confermato in Romania (e.g. Bucur and Sasaran, 2005) e Iran (Hosseini et al.,
2016). Nella Piattaforma Appenninica la comparsa di Aliosalthella sulcata ¢ assegnata al
Kimmerdgiano medio e la scomparsa viene fatta coincidere con il limite Titoniano-Berriasiano
(De Castro, 1991; Chiocchini et al., 2008). De Castro (1991) segnala la comparsa di
Salpingoporella annulata in concomitanza con la comparsa di Aloisalthella sulcata e, in un
momento successivo, la comparsa di Campbelliella striata. Secondo Chiocchini et al. (2008) 1
due taxa algali (Salpingoporella annulata e Campbelliella striata) compaiono, nell’ordine, molto
dopo la comparsa del taxon indice della biozona (cioe Aloisalthella sulcata). Una esauriente
discussione sulla posizione stratigrafica di Campbelliella striata e Clypeina jurassica € presente in
De Castro (1993, p.144-145) secondo cui Campbelliella striata compare dopo Clypeina jurassica,
mentre nella Piattaforma Adria ed Appenninica scompare dopo Clypeina jurassica. La serie di
Petina conferma 1 dati di letteratura.

Altre due alghe di un certo interesse sono Clypeina hanabatensis Yabe & Toyama, 1949 e
Chinianella scheympflugi Hofmann, 1994. La prima specie ¢ molto rara, ma mostra un’ampia
distribuzione geografica. Essa ¢ stata segnalata unicamente nel Malm della localita tipo
(Torinosu Limestone, presso Hanabata, Togano-mura nel bacino di Sakawa, Prefettura di
Kochi Prefecture in Giappone) e, come Clypeina caliciformis Nikler and Sokac (1970), in livelli
ad Aloisalthella sulcata dell’isola di Lastovo (Croazia). Chinianella scheympflugi dal canto suo,
secondo Schlagintweit (2011), a cui si rimanda per la descrizione del taxon, potrebbe integrare
la lista di taxa indice del passaggio Giurassico-Cretacico in quanto ¢ segnalata sicuramente nel
Kimmeridgiano-Titoniano e verosimilmente anche nel Berriasiano.
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scale 02mm

scala 2mm); b,c) Aloisalthella sulcata (campione 48B,

)

Fig. 5.3.1: a) Campbeliella striata (campione 159A

6A, scala 02mm); f,g) Clypeina hanabatensis (campione 46A, scala

’

e lmm); d,e) Clypeina inopinata (campioni 5A

0,5mm ).
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Fig. 5.3.2: a) Clypeina parasolkani (campione 16A, scala 0,2mm); b) Salpingoporella grudii (campione 58B, scala
02mm); ¢) Salpingoporella annulata (campioni 58B scala 0,6mm); d,e) Salpingoporella annulata (campioni 17B, 46B
scala 0,2mm); f,g) Salpingoporella annulata (campione 46A scala 0,3mm) h-j) Chinianella scheympflugi (campione 1A
scala 0,6mm); k-m) Otternstella lemmensis (campione 58B scala 0,3mm).
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Fig. 5.3.3: a) Kurnubia palastinensis (campione 46A scala 0,6mm); b,c) Kurnubia palastinensis (campioni 1A, 46A
scala 0,3mm); d,e) Kurnubia cf. wellingsi (campioni 46B, 58A scala 0,3mm); f) Kurnubia cf. palastinensis (campione
468 scala 0,3mm); g,h) Prackurnubia crusei (campioni 27A, 1A scala 0,3mm).
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Fig. 5.3.4: a-c) Parurgonina caelinensis (campioni d: 1A; e, f: 11A, scala 0,5mm); d-f) Alveosepta jaccardi (campione
7A, scala 0,5mm); g-j) Farinacciella cf. ramalhoi (campione 46A, scala 0,5mm).
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Fig. 5.3.5: a,b) Radoicicina sp. (campione 46A, scala 0,2mm); ¢,d) Siphovalvulina variabilis (campione 85A, scala
0,3mm); e,f) Pseudocyclammina lituus (campione 79A, 73B, scale 0,5 e 0,2mm); g) Everticyclammina virguliana
(campione 53A, scala 1mm); h,i) Trocholina alpina (campione 44A, 46A, scala 0,2mm).
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Fig. 5.3.6: a,b) Thaumatoporella parvovesiculifera (campione 56A, 23A scala 0,6mm e 0,4mm); c,d) Miliolinella sp.
(campione 43B scala 0,2mm); ) Aeolisaccus dunnigtoni (campione 17B, scala 0,2mm); f,g) Favreina sp. (campione
130A, scala 0,2mm); h) Favreina sp. (campione 130A scala 0,5mm).

65



Fig. 5.3.7: a) Carofita utricolo di Clavatoraceae (campione 47A scala 0,1lmm); b-h) Girogonite di Carofita
(campione 91B, 94Bb, 91B, 105B, 90B, 97Ca,103Aa scala 0,2mm); 1) Carofita utricolo di Clavatoraceae
(campione 47A scala 0,3mm); j) Particolare di girogonite di Carofita (campione 105B scala 0,1mm).
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Fig. 5.3.8: a-d,g,h) Calcitarchi? (campione 2B); e,f,1,j,k,1) Calcitarchi? (campione 47A).
Tutte le scale sono 0,1mm.
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Fig. 5.3.9: a,g) Calcitarchi? (campione 47A); b-f,h) Calcitarchi? (campione 2B); i) Calcitarchi? (campione 42A).
Tutte le scale sono 0,1mm.
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Fig. 5.3.10: a-d) Strutture di dubbia attribuzione (inorganiche o di tipo Globochaete), in ¢ (in alto a sinistra) un
esemplare di Calcitarchi; e) Struttura a perete micritica e fibrosa. Tutte le scale sono 0,1mm.

In accordo con 1 principali schemi biozonali riconosciuti nell’Appennino centro-meridonale
(Chiocchinti et al., 2008; De Castro, 1991), nella Piattaforma Adriatica adiacente (Husinec and
Read, 2018; Nikler and Sokac, 1970), in altri schemi biostratigrafici tetidei (Bucur and Sasaran,
2005) e con lo schema di distribuzione delle specie del genere Salpingoporella fornito da Carras
et al. (2006), distinguiamo quattro unita biostratigrafiche informali (unita da A a D in Fig.
5.3.11):
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Fig. 5.3.11 — Distribuzione cronostratigrafica dei principali taxa combinati con il log semplificato di Petina,
basato sulla predominanza delle associazioni di litofacies M, BP, FA, L e C (per la relativa nomenclatura vedi

Tab.1).

Unita A (0-4,5 m). Questa unita ¢ caratterizzata dalla presenza di Chinianella scheympflugi,

Prackurnubia crusei, Kurnubia palestiniensis, Parurgonina caelinensis, Aloisalthella sulcata, Clypeina

inopinata e Alveosepta jaccardi, associati a piccoli valvulinidi, miliolidi e textularidi.

Unita B (4,5-37,1 m). Il limite inferiore di questa unita e caratterizzato dalla comparsa di

Salpingoporella annulata. Salendo lungo la successione compaiono Clypeina parasolkani,
Farinacciella cf. ramalhoi, Pseudocyclammina lituus, Trocholina alpina, Everticyclammina virguliana,

Clypeina hanabatensis, Campbeliella striata e Otternstella lemmensis. L’intervallo di distribuzione di

C. hanabatensis € compreso in questa unita. Il limite superiore ¢ caratterizzato dalla scomparsa

di Kurnubia palestiniensis e la comparsa di Salpingoporella grudii.
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Unita C (37,1-109,2 m). Questa unita inizia con la presenza di Otternstella lemmensis, la
scomparsa di Kurnubia palestiniensis e la comparsa di Salpingoporella grudii. All’'interno dell’unita
scompaiono: Farinacciella ¢f ramalhoi, Everticyclammina virguliana, Parurgonina caelinensis,
Pseudocyclammina lituus e Trocholina alpina. L’intervallo di distribuzione di Salpingoporella grudii
¢ compreso in questa unita. Il limite superiore dell’'unita C corrisponde alla scomparsa di
Aloisalthella sulcata.

Unita D (109,2-125,6 m). Il limite inferiore di questa unita corrisponde alla scomparsa di
Aloisalthella sulcata, mentre 1l limite superiore corrisponde al top della successione.

La Chinianella scheympflugi, presente alla base della successione, in letteratura, ¢ indicata come
specie Giurassico superiore, in particolare, nel lavoro di Schlagintweit (2011) ¢ stata ritrovata
in calcari di laguna aperta del Kimmeridgiano superiore — Titoniano inferiore; anche la specie
Otternstella lemmensis, ritrovata al top dell’'unita B, in letteratura, € conosciuta come specie
Giurassico superiore sommitale (Granier et al., 1994).

Le associazioni fossilifere presenti nelle unita A e B e, in particolare, l'intervallo di
distribuzione di C. hanabatensis, tutto compreso nell’'unita B, indica, in accordo con Nikler &
Sokac (1970), che questo intervallo ¢ riferibile alla biozona a Clypeina jurassica di Chiocchini et
al. (2008), a sua volta corrispondente alla parte alta della biozona a Clypeina jurassica di De
Castro (1991). Pertanto, tra 1 20 e 1 25 m, ovvero poco prima della scomparsa di Kurnubia
palestiniensis e di Parurgonina caelinensis ¢ posizionabile il passaggio Kimmeridgiano p.p. —
Titoniano. I primi 20 m della successione di Petina sono appartenenti alla parte alta del
Kimmeridgiano superiore. L’associazione fossilifera presente nell'unita C corrisponde alla
parte alta della biozona a Clypeina jurassica e alla parte bassa della biozona a Favreina salevensis e
Salpingoporella annulata di Chiocchini et al. (2008) e alle biozone a Clypeina jurassica e
Campbeliella striata di De Castro (1991). Inoltre, sulla base della scomparsa di Aloisalthella
sulcata alla sommita dell’'unita C, & possibile posizionare intorno ai 110 m dalla base della
successione il limite Titoniano — Berriasiano. Di conseguenza, l'unita D e possibile
considerarla d’eta Berriasiano inferiore.
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5.4 — Ciclostratigrafia e stratigrafia sequenziale

Lo stacking pattern verticale delle associazioni di litofacies evidenzia una serie di oscillazioni
ambientali a grande scala (Fig. 5.3.11). Il Kimmeridgiano ¢ caratterizzato dalla predominanza
di facies di laguna ristretta con a luoghi intercalazioni di facies di barra sabbiosa e di piana
tidale. Tali condizioni caratterizzano anche il limite Kimmeridgiano/Titoniano, mentre nella
parte bassa del Titoniano le facies di barra sabbiosa diventano via via predominanti, in
alternanza con quelle di piana tidale. Queste ultime facies diventano progressivamente piu
frequenti tra 1 60 ed 1 70 m dalla base della successione. Qui orizzonti marnosi e facies a
caracee si associano testimoniando fasi di emersione subaerea piu prolungate e frequenti. Il
Titoniano superiore ¢ caratterizzato nuovamente dalla persistenza di ambienti di laguna
ristretta. Facies di alta energia ritornano pit abbondanti intorno ai 90m, questa volta associate
a facies di laguna piu aperta finora quasi del tutto assenti. Nella parte piu alta del Titoniano
superiore, si nota un repentino ritorno alle facies tidali che dominano per diversi metri (tra 105
e 110 m), caratterizzando anche il passaggio tra il Titoniano ed il Berriasiano. Purtroppo, tale
limite ¢ soltanto in parte visibile, in quanto la successione ¢ interrotta per circa 4m. Infine, il
Berrasiano basale appare caratterizzato da un ritorno a condizioni francamente marine e di
alta energia: facies di barra sabbiosa dominano negli ultimi 10 m di successione ed a luoghi
facies di laguna a circolazione piu aperta sono presenti.

Attraverso lo studio della variazione delle litofacies e delle relative associazioni, la successione
di Petina evidenzia lungo la verticale variazioni cicliche anche di elevata frequenza del livello
del mare. In particolare, frequenti episodi di emersione della piattaforma sono suggeriti da
superfici di emersione piu 0 meno effimera, testimoniate da microkarst e/o debole pedogenesi
(Fig. 5.4) nel primo caso, da carsismo piu pervasivo e/o pedogenesi, cui a luoghi sono
associati orizzonti marnosi e calcari di ambiente palustre, nel secondo (Fig. 5.4). Queste
ripetute oscillazioni ambientali individuate attraverso la sistematica variazione verticale delle
facies e dei caratteri della diagenesi precoce, mostrano un’organizzazione ciclica secondo
differenti ordini di frequenza. Piu in dettaglio, le unita cicliche elementari si raggruppano
sistematicamente in cicli di minore frequenza (bundles e superbundles), (Fig. 5.4).
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Fig. 5.4 — Evoluzione litostratigrafica e delle facies sedimentarie della successione di Petina, interpretata anche in
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5.4.1 Cicli elementari, bundle e superbundle

Nella successione di Petina sono stati riconosciuti complessivamente 147 cicli elementari; i
cicli presenti alla base ed al top della sezione, come anche quelli in corrispondenza delle due
interruzioni sono incompleti. Gli spessori dei cicli elementari sono compresi tra un minimo di
15 cm e un massimo di 315 cm, con un valore medio di circa 81 cm. Mentre lo spessore
minimo puo essere considerato normale per cicli formatisi prevalentemente in settori peritidali,
per questo stesso motivo lo spessore massimo appare alquanto elevato. 131 cicli elementari
mostrano limiti marcati da superfici di erosione subaerea (superfici d’emersione pitt 0 meno
marcate) poste direttamente su facies subtidali o peritidali. Tali cicli sono definiti diagenetici
(sensu D’ Argenio, 1966; Hardie et al., 1986; cicli peritidali: Catalano et al., 1974; D’ Argenio et
al., 2008; Strasser, 1991). Negli ultimi 10 metri della successione alcuni cicli mostrano limiti
incerti (superfici d’emersione in rosso, Fig. 5.4), ovvero il microcarsismo ¢ di non chiara
evidenza. Solo 17 cicli sono di tipo sedimentario, ovvero individuati esclusivamente attraverso
I’evoluzione verticale delle litofacies, caratterizzate esclusivamente da diagenesi marina. I loro
limiti sono pertanto transizionali e posizionati al passaggio tra la fine della regressione e
I’inizio della successiva trasgressione marina.

Sulla base della variazione verticale delle litofacies e dei prodotti della diagenesi precoce ¢
possibile individuare quattro diverse tipologie di cicli (Fig. 5.4.1):

1) 55 cicli shallowing upwards. In questi cicli la variazione verticale delle litofacies indica
la sovrapposizione di facies associate ad ambienti relativamente piu interni su quelle associate
a quelli piu esterni; viene cosi espressa solo la fase di relativo abbassamento del livello marino.
Essi rappresentano la tipologia piu frequente in questa successione, come d’altra parte ¢
normale per gli ambienti di mare basso di una piattaforma carbonatica (Goldhammer et al.,
1990; Pasquier and Strasser, 1997; Strasser, 1991; Fig. 5.4.1a).

2) 38 deepening-shallowing. L’evoluzione verticale delle litofacies registra un’oscillazione
relativa del livello marino completa. Questo tipo di cicli possono definirsi simmetrici
registrando sia la fase trasgressiva che quella regressiva del mare. (Fig. 5.4.1b).

3) 30 cicli sono invece costituiti da un’unica litofacies, prevalentemente appartenente
all’associazione FA o L. In questo caso, il relativo abbassamento del livello marino ¢ espresso
solo attraverso la variazione dei processi diagenetici precoci. La diagenesi meteorica ¢
sovraimposta su quella marina. (Fig. 5.4.1c¢).

4) 21 cicli deepening upward. Questa categoria rappresenta la tipologia meno frequente.
L’evoluzione verticale delle litofacies registra un trend di approfondimento relativo del livello
del mare, bruscamente troncato alla sommita da una superficie di erosione subaerea (Fig.
5.4.1d).
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Fig. 5.4.1 — Tipologie di cicli elementari. A) shallowing upwards, es. ciclo 116; b) deepening-shallowing, es. ciclo 58;
¢) unica litofacies, es. ciclo 32; d) deepening upward, es. ciclo 97.

Prendendo in considerazione, per intervalli discreti, la variazione verticale delle litofacies e
dell’intensita dei caratteri diagenetici di ambiente subaereo, emerge un’organizzazione
gerarchica dei cicli elementari in gruppi (bundle) e gruppi di bundle (superbundle)(Fig. 5.4).
Bundle e superbundle mostrano trend delle facies di tipo deepening-shallowing, 1 loro limiti sono
caratterizzati dalla maggiore diffusione di litofacies di ambiente relativamente ristretto e da
superfici di erosione subaerea. Essi pertanto documentano oscillazioni ambientali di durata
relativamente maggiore rispetto a quella dei cicli elementari.

Nella successione di Petina sono stati individuati 57 bundles, di cui sei incompleti (1, 4, 5, 53,
54, 57). 1l primo ¢ I'ultimo sono corrispondenti alla base ed al top della successione, gli altri
quattro sono localizzati in corrispondenza delle due interruzioni. Ciascuno dei bundle ¢
normalmente composto da 2 a 5 cicli elementari con spessori compresi tra un minimo di 100
cm ed un massimo di 380 cm; lo spessore medio ¢ circa 215,5 cm. Solo quattro bundle lungo la
successione risultano formati da un solo ciclo elementare particolarmente spesso.

Gruppi da due a quattro bundle compongono, a loro volta, un superbundle che rappresenta un
ciclo di durata ancora piu lunga rispetto al bundle. Sono stati riconosciuti pertanto 18
superbundle, di cui cinque risultano incompleti (P1, P2, P16, P17 e P18, Fig. 5.4). 1l loro
spessore varia tra un minimo di 210 cm ed un massimo di 1170 cm, con un valore medio di
circa 711 cm. Come detto in precedenza, le unita cicliche riconosciute a diversa scala
registrano oscillazioni relative del livello del mare che, nella maggior parte dei casi, hanno
indotto sistematiche fasi di emersione della piattaforma carbonatica. Queste oscillazioni
ambientali riflettono conseguentemente variazioni dei caratteri paleoecologici, per questo
motivo diventa importante individuare 1 possibili meccanismi che possono aver influito a
livello locale, regionale e globale nella formazione di tali depositi carbonatici.

In particolare, due tipi di meccanismi possono essere alla base della formazione di queste unita
cicliche e che possono essere stati anche interagenti. Il primo ¢ quello autociclico che regola la
normale retrogradazione-progradazione della piattaforma rispetto al bacino (Ginsburg, 1971;
Shinn, 1969; Wilkinson et al., 1996, 1997), in conseguenza della variazione del tasso di
sedimentazione in relazione a quello dello spazio di accomodamento. Questo meccanismo
trova naturale espressione nella formazione di cicli di tipo peritidale. Il secondo meccanismo ¢
quello allociclico, secondo cui una ciclicita di alta frequenza puo essere indotta da eustatismo
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legato ai ben noti cicli di Milankovitch (e.g. Crevello, 1991; D’Argenio et al., 1997; Fischer,
1964; Goldhammer et al., 1994; Grotsch, 1996; Osleger and Read, 1991; Strasser, 1994).
Questo meccanismo sarebbe alla base della formazione di cicli diagenetici, costituiti
esclusivamente da facies subtidali su cui si registra direttamente la fase di erosione legata
all’esposizione subaerea (Amodio et al., 2003, 2008; D’Argenio et al., 1999, 2008). Inoltre, la
variazione sistematica dei caratteri sedimentologici e diagenetici, testimoniata anche da quella
dello spessore dei cicli elementari, dei bundle e dei superbundle, consente di individuare una
gerarchia articolata secondo tre ordini di ciclicita: 2-5 cicli elementari individuano un bundle, 2-
4 bundle formano a loro volta un superbundle. Cio indica che alcuni cicli elementari o bundle
possono mancare quando lo spazio d’accomodamento ¢ piccolo, ovvero quando si ha una
permanenza dello stazionamento basso del livello del mare (D’Argenio et al., 1997; Strasser et
al., 1999). Tali rapporti si mantengono costanti nell’ambito della gerarchia di cicli individuata
in questo studio, € questo puo essere indotto soltanto da variazioni eustatiche di alta frequenza
legate ai cicli di Milankovitch. La variazione dei parametri orbitali terrestri, secondo cicli
corrispondenti a 19-23ka (precessione degli equinozi), 33-41ka (obliquita dell’orbita), 100-
400ka (eccentricita breve e lunga dell’orbita), fanno variare I'intensita della radiazione solare
sulla superficie terrestre, inducendo variazioni climatiche a livello globale. Secondo questa
interpretazione 1 cicli elementari rappresenterebbero I’espressione della precessione o
dell’obliquita, ovvero della loro combinazione, mentre i bundle ed 1 superbundle registrerebbero
il segnale rispettivamente dell’eccentricita breve e lunga dell’orbita (Amodio et al., 2013;
Brescia et al., 1996; D’Argenio et al., 1997, 1999, 2008). E abbastanza evidente che
I’autociclicita puo aver agito a livello dei cicli elementari, anche se in maniera subordinata, ma
essere stata ininfluente a livello dei bundle e de1 superbundie.

Inoltre, molti esempi dalla letteratura di successioni carbonatiche mostrano una ciclicita legata
a variazioni eustatiche del livello marino in contesti spaziali e temporali anche differenti dal
caso in esame (cfr. D’Argenio et al., 2004, vedi riferimenti nel volume stesso; Fischer and
Bottjer, 1991; Goldhammer et al., 1991, 1990; Grotsch, 1994; Herbert and Fischer, 1986;
Osleger and Read, 1991).

Infine, tale ciclicita non puo essere legata alla tettonica, poiche finora non appare probabile
alcun meccanismo capace di far variare il tasso di subsidenza con una frequenza cosi alta e
sistematica (D’Argenio et al., 2011, 1997).

Si pud quindi ipotizzare che nella successione di Petina ¢ registrata una ciclicita di alta
frequenza collegata prevalentemente a variazioni eustatiche del livello marino indotte dalle
perturbazioni orbitali terrestri (4° e 5° ordine sensu Vail et al., 1991). Questa ciclicita si
sovrappone ad una di piu bassa frequenza individuata attraverso lo stacking pattern dei
superbundle. Oscillazioni ambientali di maggiore ampiezza sono identificati in questa
successione come cicli trasgressivo-regressivi (T/R facies trend, Fig. 5.4).

Complessivamente sono stati individuati nove Trasgressive/Regressive facies trend, di cui il primo
e I'ultimo incompleti. I loro limiti corrispondono a picchi regressivi caratterizzati da superfici
di esposizione subaerea pitt marcate e prolungate ed associate a carsismo pervasivo, a livelli
marnosi e/o a pedogenesi. Queste grandi oscillazioni presentano inizialmente un progressivo
approfondimento degli ambienti deposizionali, caratterizzato dalla presenza di litofacies
relativamente piu aperte, al quale segue un trend generale regressivo delle facies, che si traduce
in una fase di aggradazione e progradazione della piattaforma carbonatica. Dove si ha la
maggiore diffusione di litofacies relativamente piu aperte si pone la superficie di massimo
approfondimento (MF) e quindi il passaggio tra il trend trasgressivo e quello regressivo.
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CAPITOLO 6: LA SERIE STRATIGRAFICA DI SAN LORENZELLO (M.TI DEL MATESE)

Il Monte Monaco di Gioia rappresenta il limite sud-orientale del massiccio del Matese. La
cresta del Monte Monaco di Gioia procede con andamento W-E per circa cinque chilometri
dal Mt. Monaco fino a La Pizzuta-Costa San Martino piegando a SE nell’ultimo tratto, sopra
San Lorenzello. La successione di San Lorenzello (41°16'49.16"N - 14°32'23.24"E) ha uno
spessore totale di circa 240 m ed € composta per lo piu da strati calcarei con spessori da 10 cm
a 2.5 m circa e strati di dolomia, spessi dai 10 cm ai 2 m circa. Sono presenti anche livelli
marnosi spessi pochi centimetri (Fig. 6).

Fig. 6 - A) Vista del fianco del Monte Monaco di Gioia, in rosso il tratto di successione campionata; B)
Particolare di come si presentano gli strati in affioramento.

6.1 — Precedenti conoscenze

La successione studiata ricade nel foglio CARG 1:50.000 di Piedimonte Matese (foglio 418)
non pubblicato, il foglio piu vicino che presenta formazioni comuni ¢ il foglio 431 Caserta Est.
In particolare, la successione ricade nell’'unita a Calcari con Requienie e Gasteropodi (CRQ).

Questa unita € costituita da calcari biancastri e grigi oolitici e pseudoolitici, calcari con
strutture da disseccamento alternati a calcilutiti a dasidaclacee e a miliolidi e a calcareniti
bioclastiche e calciruditi a requienidi e gasteropodi; subordinatamente sono presenti calcari
dolomitici e dolomie farinose spesso loferitiche. Nella parte alta ¢ stato riconosciuto un
membro (CRQ4) costituito da calcari bioclastici ad alveolinidi (Selliaveolina viallii Colalongo,
Cisalveolina fraasi Gumbel) e livelli di dolomie laminate. In particolare, la porzione basale ¢
caratterizzata dalla presenza di calcari biancastri e grigi ad ooliti fibroso-raggiate alternati a
calcari a granulometria variabile da mudstone (con frequenti cavita da disseccamento) a
grainstone spesso pseudoolitici, questi depositi si intercalano a calcari a gasteropodi (nerineidi).
Lo spessore degli strati ¢ generalmente compreso tra 20-70 cm. Sono presenti in questi
intervalli microfaune costituite da Campbelliella striata, Clypeina jurassica, Salpingoporella annulata
Carozzi, indicative di un’eta compresa tra il Giurassico superiore p.p. — Cretacico inferiore
(Kimmeridgiano e il Titoniano superiore - Berriasiano basale). La parte medio-alta ¢
caratterizzata da calcari dolomitici e dolomie calcaree bianche, farinose o saccaroidi, con
intercalazioni di crostoni dolomitici e loferiti a tessitura criptoalgale, alternate a calcareniti
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grigie e grigio chiaro peloidali e/o bioclastiche e calcilutiti a grossi miliolidi, si rinvengono
intercalazioni, a luoghi lenticolari, di calciruditi fango o grano-sostenute a requienidi, nerineidi
o acteonidi e di lenti di brecce ad intraclasti policromi in matrice marnosa giallo-verdognola.
L’analisi delle macrofaune ha permesso di riconoscere, associazioni ad acteonidi, requienidi,
Toucasia sp. ed Eoradiolites sp., nei litotipi ruditici e di Diptyxis luttickei (Blanckenhorn) e Nerinea
coquandiana D’orbigny in quelli prevalentemente micritici. Tra la microfauna si riconoscono
Sabaudia minuta Hofker, Valvulineria sp. orbitolinidi cf. Paleorbitolina lenticularis (Blumenbach),
Orbitolina (Mesorbitolina) sp. si ritrovano inoltre Cayeuxia sp., Cuneolina sp., Cuneolina scarsellai
De Castro, Cuneolina laurentii Sartoni & Crescenti, Cuneolina camposaurii Sartoni & Crescenti,
Salpingoporella  dinaricara RadoiCi¢, Praturionella danilovae (Radoici€), Praechrysalidina
infracretacea Luperto-Sinni. Il limite inferiore ¢ per alternanza con CCM ed ¢ marcato dalla
presenza dei primi livelli ad ooliti fibroso-raggiate. Il limite superiore ¢ concordante con
CRQ4; spesso al top gli strati sono caratterizzati da una leggera carsificazione; il limite
superiore con RDTc ¢ sempre marcato invece da una superficie fortemente erosiva. Sulla base
del contenuto fossilifero questa successione ¢ riferibile al Giurassico superiore p.p. —
Cenomaniano superiore (dalla biozona a Clypeina jurassica p.p. alla biozona a Cisalveolina fraasi
e Chrysalidina gradata, di De Castro, 1991).

La successione di San Lorenzello ¢ stata oggetto negli ultimi 15 anni di analisi stratigrafiche di
elevata risoluzione in particolare sui primi 86 m dell’intervallo preso in esame (Amodio, 2006;
Amodio et al., 2008; D’Argenio et al., 1997; Ferreri et al., 2004). I primi dati biostratigrafici
indicarono un’eta corrispondente all’intervallo Valanginiano — Hauteriviano. Lo studio delle
lithofacies e delle loro associazioni permise di identificare ambienti deposizionali di laguna con
condizioni di circolazione variabili, da ristrette a piu aperte, ma soggetti a frequenti eventi di
tempesta. Questo sistema di piattaforma carbonatica di acqua bassa era isolato dal continente e
ripetutamente soggetto ad emersioni pit o meno effimere per effetto delle variazioni cicliche
del livello marino. Dall’organizzazione verticale delle lithofacies e delle caratteristiche
diagenetiche furono riconosciuti tre ordini di cicli ad alta frequenza gerarchicamente
organizzati ed attribuiti per lo pit ad oscillazioni eustatiche indotte dalla variazione dei
parametri orbitali terrestri (Amodio, 2000; D’Argenio et al., 1997; Ferreri et al., 2004): cicli
elementari, attribuiti al segnale della precessione e/o dell’obliquita della Terra, (circa 20-40ka);
bundles, gruppi di cicli elementari, legati a cicli di eccentricita di breve durata (circa 100 ka);
superbundles, gruppi di bundle, connessi a cicli di eccentricita di lunga durata dell’orbita terrestre
(circa 400 ka). La durata dei cicli individuati anche sulla base dell’analisi spettrale risulto in
accordo con le periodicita descritte da Milankovitch e calcolate per I'intervallo Valanginiano-
Hauteriviano (D’Argenio et al., 1997); tali periodicita sono state riconosciute anche in altre
successioni mesozoiche dell’Italia meridionale (D’Argenio et al., 2004, 1997, 1975; Ferreri et
al., 2004; Longo et al., 1994; Pelosi and Raspini, 1993) ed in depositi di piattaforma di altre
aree geografiche (Goldhammer et al., 1990; Read et al., 1995; Strasser et al., 2004). Inoltre,
Amodio et al. (2008) integrarono I’analisi ciclostratigrafica con una stratigrafia isotopica di
elevato dettaglio. La curva degli isotopi del carbonio cosi ottenuta per la successione di acqua
bassa di San Lorenzello fu correlata con quelle gia presenti in letteratura per 1 depositi pelagici:
La Charce, Bacino Vocontiano, (Henning et al., 1999) e Capriolo, Bacino Lombardo, (Lini et
al., 1992) (Fig. 6.1), Furono cosi messe a confronto le diverse biozonazioni: foraminiferi

79



bentonici e alghe verdi a San Lorenzello, ammoniti a La Charce e nannofossili a Capriolo. Fu
inoltre conseguentemente ottenuta una correlazione anche con la stratigrafia magnetica
ottenuta per la successione di Capriolo. Si osservd da tale correlazione che il limite
Valanginiano-Hauteriviano tracciato su base biostratigrafica e quello ricavato dalla
correlazione isotopica non erano coincidenti, ma il primo era posizionato piu in alto del

secondo di circa una decina di metri.
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Fig. 6.1: Correlazione della curva del §'3C di S. Lorenzello con le sezioni pelagiche di La Charce e di Capriolo.
(Amodio et al. 2008).

6.2 — Sedimentologia ed associazioni di litofacies

Partendo dallo schema proposto da (Amodio, 2006), integrandolo e modificandolo
parzialmente sulla base delle nuove osservazioni, sono stati riconosciute nella successione di
San Lorenzello 10 litofacies riunite in 6 associazioni di litofacies (Tab. 2):
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- Calcari a molluschi (M): questa associazione di litofacies ¢ caratterizzata da tessiture
floatstone/rudstone, wackestone e wackestone/packstone con biocenosi diversificate. Grossi
bivalvi (Requienie ed Ostreidi) e gasteropodi (per lo piu Nerinee) presentano gusci spesso
bioperforati e a volte frammentati. La matrice fangosa ¢ ricca di foraminiferi bentonici e alghe
calcaree. Queste ultime si presentano diversificate, diverse specie di Salpingoporella sono
associate ad Actinoporella podolica, Diplopora johnsoni che sono molto abbondanti nella parte
bassa e parzialmente sostituite da Clypeina e Praturlonella danilovae nella parte centrale ed alta
della successione. I foraminiferi bentonici sono rappresentati da varie specie di Vercorsella e
Siphovalvulina insieme a Pseudochrysalidina infracretacea e Campanellula capuensis. Sono presenti
anche spicole di spugna e noduli di Lithocodium-Bacinella. Gli intraclasti ed 1 peloidi sono
subordinatamente presenti. Tre litofacies sono state distinte: M1 (Fig. 6.2.1A), M2 (Fig.
6.2.1B) e M3 (Fig. 6.2.1C). M1 e M2 sono distinte principalmente per la differente tessitura:
floatstone e rudstone nel primo caso e wackestone, wackestone/packstone nel secondo. M3 ¢
distinta da M1 e M2 sulla base di una biocenosi relativamente meno diversificata. Per una
descrizione dettagliata di queste litofacies si rimanda alla Tabella 2.

- Calcari biopeloidali (BP): questa associazione di litofacies si caratterizza per le
tessiture prevalentemente grano-sostenute (packstone, grainstone e packstone/grainstone) e per
la presenza di granuli scheletrici e non scheleterici. I componenti principali sono intraclasti piu
o meno arrotondati, peloidi ed ooidi (fibroso-raggiati, micritici e tangenziali, Fig. 6.2.1D),
insieme a frammenti di molluschi, Cayeuxia sp., foraminiferi bentonici, alghe calcaree ed
ostracodi. Tipiche strutture sedimentarie di questa associazione sono la gradazione, la
laminazione piano-parallela ed incrociata a luoghi ben visibile. Questa associazione ¢
composta da due litofacies (Tab. 2): BP1 (Fig. 6.2.1E) e BP2 (Fig. 6.2.1F) che si differenziano
sia in base alla tessitura piu grossolana per la prima, meno per la seconda litofacies, ma anche
per il contenuto fossilifero tendenzialmente meno diversificato nella BP2 rispetto alla BP1.

- Calcari a foraminiferi ed ostracodi (FO): questa associazione di litofacies presenta
tessiture  prevalentemente fango-sostenute (wackestone/packstone, wackestone e
wackestone/mudstone) con ridotta diversita della componente biotica rispetto ai calcari a
molluschi. Tra 1 componenti principali dominano i foraminiferi bentonici e gli ostracodi.
Soprattutto 1 generi Vercorsella e Siphovalvulina sono presenti mentre le alghe calcaree sono
subordinate e con dimensioni piccole. Salpingoporella, Clypeina e Cayeuxia sono le forme piu
tipicamente presenti. I pelodi sono comunque presenti. Strutture da disseccamento allargate
dalla dissoluzione sono abbastanza frequenti. Sono state riconosciute due litofacies (Tab. 2):
FO1 (Fig. 6.2.2A) e FO2 (Fig. 6.2.2B). Le stesse sono distinte in base alla tessitura ed al
contenuto fossilifero.

- Calcari laminati (L): la tessitura dominante di questa associazione ¢ il bindstone,
composto da materiale microbiale irregolarmente laminato alternato a packstone peloidali
millimetrici o mudstone laminati quasi del tutto sterili (Fig. 6.2.2C). Si possono trovare piccoli
intraclasti, peloidi ed ostracodi. Laminazioni di tipo meccanico e di origine biogenica,
associate a frequenti strutture da disseccamento quali fenestrae e bird’s eye, talora tepee sono
presenti. Le piccole cavita sono spesso allargate dalla dissoluzione pervasiva e riempite da s/t
geopeti e/o cementi calcitici. L’associazione ¢ rappresentata solo dalla litofacies L1 ed ¢ piu
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abbondante nella parte bassa della sezione, ma si ritrova talora, anche nella parte medio — alta.
Alcuni degli intervalli laminati sono caratterizzati da una dolomitizzazione intensa.

- Calcari a carofite (C): questa associazione ¢ composta da sedimenti fangosi
(wackestone/mudstone e mudstone) con ostracodi e resti di carofite (girogoniti e/o frustoli). I
foraminiferi bentonici sono rari e puo essere presente la specie Thaumatoporella. L.a matrice ¢
caratterizzata da microsparite e grumi di micrite densa (Fig. 6.2.2D). Questi depositi si trovano
solo tra 1 metri 150 e 155 dalla base della sezione.

- Marne e calcari manorsi (Mn): I'associazione ¢ caratterizzata da mudstone con
litoclasti calcarei e/o lamine di argilla rossa o verde. Si trova lungo la sezione in sottili
orizzonti intercalati tra gli strati calcarei. Questi sedimenti sono anche frequenti come
riempimento di cavita carsiche al top degli strati.

- Tempestiti: Lungo tutta la successione depositi gradati ad intraclasti e bioclasti sono
ampiamente diffusi come intercalazioni decimetriche.

Questi depositi, comunemente localizzati alla base o al tetto degli strati raramente al loro
interno, sono di regola rappresentati da tessiture granulo-sostenute e mostrano contatti basali
erosivi con tutte le litofacies precedentemente descritte; essi sono prevalentemente costituiti da:

e packstone, packstone-grainstone e grainstone ad intraclasti e bioclasti. La natura degli
intraclasti € molto varia, in quanto possono provenire dall'i'mmediato substrato o essere
del tutto estranei ad esso; inoltre, si presentano con dimensioni e grado di
arrotondamento diversi. Lo stesso discorso vale anche per 1 bioclasti, che sono in genere
costituiti da foraminiferi bentonici, variamente associati a frammenti di gusci di
molluschi (gasteropodi e lamellibranchi), talvolta bioerosi e Cayeuxia.

e packstone, packstone-grainstone e grainstone ad ooidi con peloidi ed intraclasti. I
peloidi sono abbondanti insieme agli ooidi fibroso-raggiati e/o tangenziali e localmente
sono presenti bioclasti, per lo piu frammenti di Cayeuxia. Si osservano talvolta lumps,
intraclasti oolitici e granuli micritizzati.

Complessivamente nella successione di San Lorenzello le condizioni di diagenesi marina sono
indicate dalla bioturbazione della matrice, bioerosione dei gusci di molluschi, dall’inviluppo
micritico intorno ai grani e talora dalla micritizzazione dei granuli e dei frammenti di gusci det
bivalvi (Flugel, 2010). La dissoluzione pervasiva testimoniata da cavita, spesso geopetali, da
millimetriche a centimetriche, riempite da st cristallini e da calcite spatica, sono invece il
prodotto di una diagenesi meteorica vadosa precoce sovraimposta sui depositi marini. Cementi
pendenti 0 a menisco sono caratteristicamente presenti nelle tessiture grano-sostenute. Fasi di
emersione piu prolungata della piattaforma hanno prodotto in taluni casi una intensa
carsificazione, testimoniata da packstone e grainstone diagenetici, o da brecce carsiche, a volte
ricoperte da livelletti argillosi (Wright & Tucker, 1991); in altri casi sono presenti croste
laminate arrossate, frequentemente dolomitizzate, rizocrezioni e pedoturbazione (tessiture
alveolari, lump micritici, pisoidi, fratture circumgranulari), tutti prodotti attribuibili a
paleosuoli di tipo calcrete (Amodio, 2006; Ferreri et al., 2004).

Il modello di facies proposto per San Lorenzello consiste in un’ampia piattaforma carbonatica
di mare basso influenzata da onde e/o0 tempeste e che include una zona a piu alta energia (BP)
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che separa il settore lagunare piu esterno e piu aperto (M) da una parte di laguna piu interna
(FO). Quest’ultima passa a una zona intertidale — sopratidale, dove si formano calcari laminati
e a carofite. I ritrovamenti sporadici di oogoni di carofite in una matrice microsparitica (C),
suggeriscono un ambiente di acque salmastre.

Sulla base di tutte le caratteristiche sopra descritte, le tempestiti rappresentano il prodotto di
repentini innalzamenti dell’energia idrodinamica in ambienti di piattaforma carbonatica, che
oscillavano dal subtidale al tidale/sopratidale; essi vengono interpretati come eventi da
tempesta (tempestites in Aigner, 1985, 1982; cfr. anche D’Argenio et al., 1992) e come tali non
rappresentano il prodotto di uno specifico ambiente, ma il risultato di processi che
interessavano vaste aree della piattaforma (trans-environmental events, Buonocunto et al., 1994).
Per tale motivo, questi depositi non possono costituire un’associazione di litofacies.
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Fig. 6.2.1 — Microfacies di San Lorenzello: A) Floatstone a bivalvi, Cayeuxia, dasicladali e foraminiferi bentonici,
calcari a molluschi, litofacies M1 (campione 82C); B) Wackestone a dasicladali e foraminiferi bentonici, calcari a
molluschi, litofacies M2 (campione 1.94); C) Wackestone bioturbato con gasteropodi e foraminiferi bentonici,
calcari a molluschi, litofacies M3 (campione L72); D) Packstone a ooidi e piccoli foraminiferi bentonici, calcari
biopeloidali, litofacies BP2 (campione L63); E) Grainstone a bioclasti (gasteropodi, foraminiferi bentonici e
dasicladali) e piccoli intraclasti, calcari biopeloidali, litofacies BP1 (campione L93); F) Packstone a peloidi,
frammenti di Cayeuxia dasicladali e foraminiferi bentonici, calcari biopeloidali, litofacies BP2 (campione 69/70).

Tutte le scale sono 2 mm.
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Fig. 6.2.2 — Microfacies di San Lorenzello: A) Wackestone a piccoli gasteropodi, dasicladali e foraminiferi
bentonici, calcari a foraminiferi ed ostracodi, litofacies FO1 (campione L76); B) Wackestone con rari foraminiferi
bentonici ed ostracodi. Sono presenti microcavita da dissoluzione con riempimenti geopetali, calcari a
foraminiferi ed ostracodi, litofacies FO2 (campione 20"); C) Bindstone con lamine microbiali alternate a lamine
peloidali, diffuse fenestrae, calcari laminati, litofacies L (campione 81C); D) Wackestonecon matrice

microsparitica con carofite e ostracodi, calcari a carofite, litofacies C (campione L68). Tutte le scale sono 2 mm.
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6.3 — Biostratigrafia

Dall’analisi biostratigrafica della serie di San Lorenzello si evince che le dasicladali sono
predominanti, in particolare i generi dominanti sono le Salpingoporelle e le Clypeine:
Salpingoporella annulata Carozzi, 1953 (Fig. 6.3.1A), Salpingoporella polygonalis Sokac¢, 1996
(Fig. 6.3.1B), Salpingoporella heraldica Soka¢, 1996 (Fig. 6.3.1C e D), Salpingoporella melitae
(Radoici¢, 1967, Fig. 6.3.1E e F), Salpingoporella muehlbergii Lorenz, 1902 (Fig. 6.3.1G),
Salpingoporella piriniae Carras & Radoici¢, 1991 (Fig. 6.3.1H), Clypeina solkani Conrad &
Radoici¢, 1972 (Fig. 6.3.11), Clypeina parasolkani Farinacci & Radoici¢, 1991 (Fig. 6.3.1J e K).
Altre dasicladali ampiamente diffuse e ben rappresentate sono: Actinoporella podolica Alth, 1878
(Fig. 6.3.1L), Praturionella danilovae (Radoi¢i¢, 1968, Fig. 6.3.1M-P), Diplopora johnsoni
(Praturlon, 1964, Fig. 6.3.1Q e R); meno abbondanti risultano essere: Russoella radoicicae
Barattolo, 1984, Terquemella sp. (Fig. 6.3.1S), Cylindroporella lyrata Masse & Luperto Sinni,
1989, Vederosella alimani Dragastan, 2000, Bakalovaella elitzae (Bakalova, 1981), Clypeina maslovi
Praturlon, 1964 e Humiella teutae, Soka¢ & Veli¢, 1981. Infine, la Salpingoporella dinarica
Radoici¢, 1959 (Fig. 6.3.1T) ¢ stata identificata in un ridotto intervallo stratigrafico dal metro
91.5 al metro 92.5 dalla base della sezione.

Oltre alle dasicladali, nella successione sono presenti anche foraminiferi bentonici come i
textularidi: Vercorsella camposaurii (Sartont & Crescenti, 1962, Fig. 6.3.2A), Vercorsella scarsellai
(De Castro, 1963, Fig. 6.3.2B) e Vercorselle laurentii Sartoni & Crescenti, 1962, Fig. 6.3.2C).
Ben rappresentata ¢ anche la Campanellula capuensis De Castro, 1964 (Fig. 6.3.2D-H). Tra le
specie occasionali troviamo: Akcaya Ozdikmen, 2009 (ex Sabaudia,) minuta (Hofker, 1965, Fig.
6.3.21), Nezzazata cf. isabellae (Fig. 6.3.2J-M), Praechrysalidina infracretacea Luperto Sinni, 1979
(Fig. 6.3.2N), Voloshinoides murgensis Luperto Sinni & Masse, 1993 (Fig. 6.3.20),
Pseudolituonella conica Luperto Sinni & Masse, 1993 (Fig. 6.3.3A e B), Mayncina aff. bulgarica
Laug, Peybernes & Rey 1980 (Fig. 6.3.3C). Ulteriori foraminiferi bentonici riconosciuti sono:
Radoicicina sp. (Fig. 6.3.3D e E), Aeolisaccus inconstans Radoici¢, 1967 (Fig. 6.3.3F),
Ammobaculites sp., Bolivinopsis sp., Pfenderina sp. (Fig. 6.3.3G), Coscinoconus campanellus
(Arneaud Vanneau et al., 1988, Fig. 6.3.3H e I), Coscinoconus molestus (Gorbatchik, 1959, Fig.
6.3.3)), Coscinoconus cherchiae (Arneaud Vanneau et al., 1988, Fig. 6.3.3K), Dobrogelina sp. e
Siphovalvulina sp.

Tra gli altri gruppi fossili identificati si segnalano: Palaxius cf. caracouraensis, Kietzmann 2010
(Fig. 6.3.3M) e Favreina salevensis Paréjas, 1967 e, in un intervallo dolomitizzato Sarmentofascis
cf. cretacica (TurnSek 1968, Fig. 6.3.3L), una spugna calcarea presente nei primi 10 m della
successione. Inoltre, livelli con abbondanti gusci di Requienie sono presenti lungo successione
dal metro 21 al metro 119.
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Fig. 6.3.1 — A) Salpingoporella annulata (campione 30A); B) Salpingop
Salpingoporella heraldica (C: campione L83; D: campione L89); E) e F) Salpingoporella melitae (E: campione L75; F:
campione 6); G) Salpingoporella muehlbergii (campione L.67); H) Salpingoporella piriniae (campione 1.41); 1) Clypeina
solkani (campione 1L70); J) e K) Clypeina parasolkani (J: campione L61; K: campione 20™); L) Actinoporella podolica

(campione 6); M) - P) Praturionella danilovae (M e N: campione L37; O e P: campione L36); Q) e R) Diplopora
Johnsoni (campione 34A); S) Russoella radoicicae (1) e Terquemella sp. (2) (campione L70); T) Salpingoporella dinarica
(campione L5). Tutte le scale sono 0.2 mm.

orella polygonalis (campione L75); C) e D)
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Fig. 6.3.2 — A) Vercorsella camposaurii (campione L65); B) Vercorsella scarsellai (campione 85A); C) Cuneolina
laurentii (campione L20); D) - H) Campanellula capuensis (D: campione L60; E: campione L36; F: campione L29;
G: campione L37; H: campione L41); I) Akcaya minuta (I: campione L.113); J) - M) Nezzazzata sp. isabellae (J:
campione 31C; K: campione 77-78; L: campione 62A; M: campione 90-91); N) Praecrysalidina infracretacea
(campione L61); O) Voloshinoides murgensis (campione L.72). Tutte le scale sono 0.2 mm.

»
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Fig. 6.3.3 — A) e B) Pseudolituonella conica (A: campione SL8; B: campione L72); C) Mayncina aff. bulgarica
(campione 85A); D) e E) Radoicicina sp. (campione L67); F) Aeolisaccus inconstans (campione 72C); G) Pfenderina
sp. (campione 2A); H) e I) Coscinoconus campanellus (H: campione 21A%; I: campione 31A); J) Coscinoconus molestus
(campione 6); K) Coscinoconus cherchiae (campione 125); L) Sarmentofascis cf. cretacica (campione 4™); M) Palaxius

sp. caracouraensis (campione L16). Tutte le scale sono 0.2 mm.

In accordo con 1 principali schemi biozonali riconosciuti nell’Appennino centro-meridionale
(Chiocchini et al., 2008; De Castro, 1991) e nella Piattaforma Apula adiacente (Claps et al.,
1996; Luperto Sinni and Masse, 1986; Masse and Luperto Sinni, 1987), nonché con gli altri
schemi biostratigrafici tetidei (Husinec and Sokac, 2006; TheSovi¢ et al., 2011; Veli¢, 2007) e
con lo schema di distribuzione della specie Salpingoporella di (Carras et al., 2006), si
distinguono sette unita biostratigrafiche informali (unita da A a F in Fig. 6.3.4):
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Unita A (0-13 m). Questa unita ¢ caratterizzata prevalentemente da Salpingoporella annulata,
Actinoporella podolica e Sarmentofascis, associati a rari miliolidi e textularidi. Le prime specie di
Vercorsella compaiono attorno ai 10-15 m dalla base della sezione. Questo evento € stato
considerato peculiare ed € stato usato per posizionare il limite superiore di tale unita. L’'unita A
puo essere considerata come la parte alta della biozona a Pseudocyclammina lituus, sensu De
Castro (1991), ed equivalente alla parte sommitale della biozona a Favreina salevensis e
Salpingoporella annulata di Chiocchini et al. (2008).

Unita B (13-55 m). questa unita ¢ caratterizza dall’associazione di Actinoporella podolica e
Salpingoporella annulata con Vercorsella camposaurii e Vercorsella scarsellai. Pochi metri sopra il
limite compaiono anche Vercorsella laurentii, Pseudochrysalidina infracretacea e Diplopora johnsoni.
L’unita B termina con la scomparsa di quest’ultima specie. Diplopora johnsoni ¢ presente nella
biozona a Cuneolina laurentii di De Castro (1991), ed ¢ anche trovata (sub Pseudoclypeina?
neocomiensis) prima della comparsa della Campanellula capuensis da (Husinec and Sokac, 2006).
La comparsa della forma tipica di Vercorsella laurentii tra 1 40 e 1 50 m dalla base della sezione
consente di datare questo intervallo come Valanginiano-Hauteriviano (nella biozona a
Cuneolina laurentii di De Castro (1991); dunque, 'unita B puo essere considerata Valanginiano
sup. — Hauteriviano inf. In accordo con Chiocchini et al. (2008), (vedi tab. 6, p. 35), ?Cuneolina
scarsellai (= Vercorsella scarsellai) compare nel Valanginiano superiore, mentre Cuneolina
camposaurii (= Vercorsella camposaurii) compare nell’Hauteriviano inferiore.

Unita C (55-78 m). I limiti di questa unita corrispondono alla scomparsa di Diplopora johnsoni
alla base e la comparsa di Campanellula capuensis al top. Questa unita, che mostra 1 biota piu
diversificati ed abbondanti, corrisponde alla parte alta della biozona a Cuneolina laurentii di De
Castro (1991). In questa unita si registrano le comparse di Praturlonella danilovae (verso la base)
e di Salpingoporella melitae (verso il top).

Unita D (78-151 m). I limiti di questa unita sono definiti dalla comparsa e dalla scomparsa di
Campanellula capuensis. L’unita mostra un’associazione ricca e diversificata di alghe:
Actinoporella podolica e Salpingoporella annulata sono associate a Praturionella danilovae,
Salpingoporella muehlbergii, Salpingoporella melitae e Clypeina solkani. In questa unita si registrano,
anche, le comparse di Salpingoporella polygonalis, Salpingoporella piriniae e Clypeina parasolkani. 11
limite superiore ¢ marcato dalla scomparsa di Salpingoporella annulata, che corrisponde,
approssimativamente, alla scomparsa di Clypeina parasolkani e Salpingoporella piriniae. L' unita
corrisponde alla biozona a Campanellula capuensis di De Castro (1991) e alla parte centrale delle
biozone a ?Cuneolina scarsellai e Cuneolina camposaurii di Chiocchini et al. (2008). In accordo
con gli schemi di questi autori, la distribuzione stratigrafica di Campanellula capuensis
comprende il limite Hauteriviano-Barremiano; nella sezione in esame questo limite ¢
localizzato tra 1 metri 100 e 110 dalla base, sopra le comparse di Salpingoporella melitae e
Salpingoporella muehlbergii, entrambe documentate da Carras et al. (2006, si veda tab. 1, p.480,
482 e 483) nell’Hauteriviano sup., e sotto la comparsa di Salpingoporella piriniae e la scomparsa
di Salpingoporella annulata, registrate da Carras et al. (2006, Tab. 1, p. 468) nel Barremiano
inferiore.
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Unita E (151-227). Questa unita ¢ delimitata inferiormente dalle scomparse di Campanellula
capuensis, Salpingoporella annulata, Clypeina parasolkani e Salpingoporella piriniae, e termina con le
scomparse di Actinoporella podolica, Praturionella danilovae e Salpingoporella melitae. In questa
unita compare anche la Akcaya minuta insieme a Pseudolituonella conica e Voloshinoides murgensis.
Clypeina solkani e Salpingoporella polygonalis scompaiono nella parte bassa di questa unita,
mentre Salpingoporella muehlbergii scompare nella parte piu alta. La distribuzione di
Salpingoporella heraldica, invece, € compresa totalmente nell’'unita E.

In questo lavoro si suppone che le scomparse di Campanellula capuensis e Clypeina solkani tra 1
metri 150 e 160 (limite unita D/E) potrebbero corrispondere alla transizione Barremiano
inferiore-superiore.

A questo punto, ¢ rilevante notare che Campanellula capuensis ¢ un marker chiave che
caratterizza le bio-provincie della Tetide meridionale (Cherchi et al., 1981; Cherchi and
Schroeder, 1973, 2010), ma pare avere, in letteratura, una differente distribuzione stratigrafica.
Nella piattaforma carbonatica Adria (“Greater Apulia”, sensu Stampfli e Hochard, 2009)
questo foraminifero compare nell’Hauteriviano prima di Salpingoporella muchlbergii e
Salpingoporella melitae o si trova in associazione con queste due specie ma solo per un breve
intervallo (Dozet and Sribar, 1998; Husinec and Read, 2018; Husinec and Soka¢, 2006; Soka¢,
B. and Veli¢, 1978; Tentor et al., 2002; Veli¢, 1973; Veli¢ and Sokac, 1983). Nella piattaforma
Apula (Claps et al.,, 1996; Luperto Sinni and Masse, 1984, 1986), Salpingoporella melitae
compare nella parte alta del range stratigrafico di Campanellula capuensis, ma Salpingoporella
muehlbergii compare al di sopra di essa. Nell’Appennino centrale, Campanellula capuensis puo
essere trovata insieme a Salpingoporella muehlbergii, ma sotto Salpingoporella melitae (cft.
Chiocchini et al., 2008; Mancinelli, 1992) o sotto entrambe (Bruni et al., 2007, Salpingoporella
cf. muehlbergii e S. melitae). In Algeria, 1'orizzonte a Campanellula capuensis € considerato
Hauteriviano sup. — Barremiano inf. (Macoin et al., 1970) o totalmente Barremiano (Peybernes
et al., 1984, p. 149). In Spagna, (provincia di Jaén, NE Spain), Campanellula capuensis ¢ stata
menzionata, anche se non documentata, nella sequenza Ci4 attribuita al Barremiano inferiore
(Garcia Hernandez et al., 2003, p. 129). Nel NE dell'Iran (Formazione di Tirgan, Bacino di
Kopet-Dagh), Campanellula capuensis ¢ segnalata nella parte alta dell’Unita 3 della sezione di
Tirgan e datata Hauteriviano sup. — Barremiano (Gheiasvand et al., 2019), mentre nel SW
dell’Iran la stessa specie ¢ documentata nell’Hauteriviano della Formazione di Ghari, della
Catena degli Zagros (Hosseini et al., 2016, p.66-67, Fig.4.7a-b). Infine, Campanellula capuensis &
stata trovata anche nel Bacino Medio-Pacifico come specie Hauteriviana (Arnaud Vanneau
and Sliter, 1995). Comunque, le figure attribuite a Campanellula capuensis in Iran e nel Bacino
Medio-Pacifico non mostrano le caratteristiche tipiche di questo taxon; inoltre, I’attribuzione a
Campanellula capuensis non puo essere verificata nel NE della Spagna. Di conseguenza, il
datum stratigrafico e paleogeografico delle successioni sopra citate, non puo essere preso in
considerazione in questa discussione. In conclusione, Campanellula capuensis & ristretta
all’Hauteriviano superiore nella “Greater Adria province”, mentre in Algeria pud essere
trovata anche nel Barremiano inferiore possibilmente fino al Barremiano superiore. In
Appennino meridionale Campanellula capuensis sembrerebbe ricoprire 'intervallo Hauteriviano
sup. — Barremiano inf.
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In accordo con (Husinec and Sokac, 2006, si veda Fig. 2 p. 421), Falsolikanella danilovae (=
Praturlonella danilovae) supera, come nella sezione di San Lorenzello, la scomparsa di C.
capuensis e scompare nel Barremiano. In accordo con Carras et al. (2006), molte specie di
Salpingoporella (S. melitae, S. muehlbergii, S. polygonalis, S. piriniae e S. heraldica) non arrivano
all’Aptiano inferiore. Ad ogni modo, Salpingoporella muehlbergii e Salpingoporella melitae sono
ben diffuse nel Barremiano (TheSovi¢ et al., 2011). La comparsa di Salpingoporella muehibergii
nel Barremiano puo essere controllata con le ammoniti. Infatti, la specie ¢ stata trovata nella
parte centrale della Formazione di Tirgan (Taherpour Khalil Abad et al., 2010, sezione di
Arkan, NE Iran) o nella parte inferiore-centrale di questa (Bucur et al., 2019, sezione di
Gelian), sotto lo strato a Palorbitolina lenticularis. Nella parte centrale della stessa formazione,
sono state documentate ammoniti del Barremiano superiore (Heteroceras sp., sezione di Abad, a
circa 35 km a W di Arkan, (Molaei et al., 2019) a conferma di questa attribuzione di eta. Nella
sezione di San Lorenzello non abbiamo elementi per datare univocamente il limite superiore
dell’'unita E, che potrebbe essere molto vicino al limite Barremiano-Aptiano.

Unita F (227-238 m). Il limite inferiore di questa unita ¢ definito dalle scomparse di
Actinoporella podolica, Praturlonella danilovae e Salpingoporella melitae, mentre il limite superiore
corrisponde al top della sezione.

6.4 — Ciclostratigrafia e stratigrafia sequenziale

La variazione verticale delle litofacies sopra descritte e il riconoscimento delle strutture
diagenetiche precoci testimoniano un cambiamento sistematico della diagenesi primaria, da
marina a meteorica, indicante I’oscillazione periodica del livello del mare. Riguardo lo stacking
pattern delle facies si osserva che durante il Valanginiano c’¢ la predominanza di facies di
laguna ristretta con scarsa circolazione e facies di barra sabbiosa, mentre dall’Hauteriviano al
Barremiano inferiore oltre alle precedenti, si osservano facies di laguna con circolazione piu
aperta (Fig. 6.3.4). Nel Barremiano inferiore si trovano anche strati spessi di dolomia. Nel
Barremiano superiore le facies di laguna aperta sono meno diffuse e si osserva una
predominanza di facies di laguna ristretta corredate da fasi di emersione della piattaforma.
Negli ultimi metri della successione si osserva un ritorno ad una prevalenza di depositi
lagunari a circolazione piu aperta.

La successione di San Lorenzello evidenzia, lungo la verticale, un’organizzazione ciclica delle
litofacies e dei caratteri della diagenesi precoce, che esprime sistematiche variazioni degli
originari ambienti sedimentari (Fig. 6.4). Queste ripetute oscillazioni ambientali registrano
pertanto una ciclicitd sedimentaria organizzata gerarchicamente secondo piu ordini di
frequenza in: cicli elementari, bundle, superbundle e cicli trasgressivo-regressivi (T/RFTs),
(Amodio, 2006; D’Argenio et al., 1997). Tali unita cicliche, partendo da quelle di maggiore
(cicli elementari) verso quelle di minore frequenza, (bundle e superbundle, T/RFTs) sono
chiaramente individuabili alla scala rispettivamente del metro, dei 3-5m e degli oltre 10m. I
cicli elementari ed i1 bundle sono stati ben definiti nei primi 86 m della successione e non sono
stati oggetto di questo studio per i restanti metri qui presentati. E comunque indubbio che tale
ciclicita di alta frequenza esista anche per la restante parte della successione. I cicli elementari
si raggruppano sistematicamente in bundle, questi ultimi in superbundle ed 1 superbundle in
T/RFTs. In particolare, considerando la variazione verticale dell’intensita dei processi della
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diagenesi di ambiente subaereo descritta in precedenza, la ciclicita qui interpretata solo in
termini di superbundle e T/RFTs risulta fisicamente visibile, suggerendo oscillazioni ambientali
marcate da superfici di emersione con microkarst e/o debole pedogenesi o con paleokarst e/o
pedogenesi spinta. Complessivamente sono stati individuati nella successione 24 superbundie,
con spessore minimo € massimo rispettivamenti di 5 e 15 metri, organizzati in 10 T/RFTs, con
spessore minimo e massimo di 14 e 26 metri. Del decimo T/RFT si riconosce solo la fase
trasgressiva iniziale che comprende gli ultimi due superbundle (SL23 e SL24).

Una prima interpretazione in chiave stratigrafico-sequenziale ¢ stata effettuata sulla base
dell’individuazione delle principali superfici di discontinuita e di quelle di massimo
approfondimento relativo del livello del mare.

E ormai nota l'applicabilitd dei concetti della stratigrafia sequenziale alla scala delle
parasequenze (circa 400ka) a successioni carbonatiche neritiche del Cretacico (D’Argenio et
al., 1999, 2004; Ferreri et al., 2004), in quanto pur mancando le classiche geometrie
deposizionali, attraverso una stratigrafia di alta risoluzione, ¢ possibile individuare
un’organizzazione ciclica delle facies (trend retro-progradazionali). Tutta la successione di San
Lorenzello ¢ stata interpretata in termini di stratigrafia sequenziale di alta risoluzione; infatti, 1
24 superbundle, precedentemente individuati, testimoniando sistematiche oscillazioni relative
del livello marino, sono assimilabili a mini-sequenze deposizionali, (SL1-SL24). I superbundle,
in base allo stacking pattern in termini di spessore, evoluzione delle facies e dei caratteri della
diagenesi precoce, sono fisicamente ben definiti, (cfr. D’Argenio et al., 1997; Mitchum and
Van Wagoner, 1991; Montanez and Osleger, 1993; Raspini, 1998) e rappresentano il prodotto
di periodici cambiamenti dello spazio di accomodamento determinati da eustatismo climatico
controllato dalla variazione dei parametri orbitali (cicli di Milankovitch) (cfr. D’Argenio et al.,
1997; De Boer and Smith, 1994; Longo et al., 1994; Pelosi and Raspini, 1993; Read et al.,
1995; Schwarzacher, 1993). I limiti di superbundle, individuati in corrispondenza di orizzonti
paleocarsici (talora associati a piccoli livelli argillosi) e/o di calcrete, possono essere
considerati delle superfici di discontinuita, pertanto assimilabili a dei limiti di sequenza (SB).
Le superfici di massimo approfondimento, individuate all’interno di cicli caratterizzati da una
maggiore diffusione di litofacies relativamente pit aperte, (Fig. 6.4) rappresentano le maximum
Sflooding surface (MF). Come ¢ noto le MF separano il trangressive system tract dall’highstand
system tract, all’interno di ciascuna sequenza. Per quanto riguarda il lowstand system tract,
esso non ¢ fisicamente registrabile, trovandoci nel settore piu interno di una piattaforma
carbonatica, ( D’Argenio et al.,, 1997, 1999; Schlager, 1992; Strasser et al., 1999). Il
trangressive system tract € evidenziato da un passaggio verso 1’alto da cicli relativamente piu
ristretti a cicli relativamente piu aperti. L’highstand system tract ¢ caratterizzato da trend di
tipo aggradazionale o di tipo progradazionale ed ¢ delimitato superiormente da una superficie
di esposizione subaerea (SB). Infine, anche 1 T/RFTs, individuati sulla base dello stacking
pattern dei superbundle, rappresentano sequenze di relativa piu bassa frequenza (sensu
D’Argenio et al., 2008, 1999). Ogni T/RFTs ¢ formato da due o tre superbundle e limitato alla
base ed al top da ben marcate superfici di discontinuita. 9 T/RFTs ed uno incompleto alla
sommita della successione sono stati individuati. In accordo con precedenti studi, 1 superbundle
rappresentano la registrazione del ciclo dell’eccentricita lunga (400ka; D’Argenio et al., 1997,
2011), mentre 1 T/RFTS sarebbero espressione di una ciclicita a piu bassa frequenza (circa
800ka-1.2Ma; cicli del 3 ordine sensu Vail et al., 1991).
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6.5 — Stratigrafia isotopica del Carbonio

Per la successione di San Lorenzello sono stati analizzati 128 campioni, con una spaziatura
media di 0,9m/campione. La distanza massima tra due campioni in successione ¢ stata di 10,8
m, in corrispondenza di un intervallo dove la copertura vegetale ha impedito una risoluzione
spaziale inferiore di campionamento. La prima parte della curva, 1 primi 86 m, ¢ stata
precedentemente analizzata da Amodio et al. (2008).

L’utilizzo della stratigrafia isotopica del Carbonio su sedimenti di piattaforma carbonatica
permette di studiare in maniera piu dettagliata il record degli eventi paleoceanografici e
paleoclimatici succedutisi nel tempo geologico. Nel momento in cui si interpreta il segnale del
8"C registrato nelle sequenze carbonatiche di mare basso, & importante tener conto di
eventuali risposte del trend isotopico in relazione alla sensibilita dei carbonati con 1 diversi
fattori ambientali che entrano in gioco in tali ambienti sedimentari, quali I’evaporazione, la
diagenesi, 1 processi biologici come la fotosintesi e la mineralogia non omogenea dei
sedimenti, che possono provocare variazioni a scala locale sia verso valori positivi che negativi
dei trend isotopici. Per poter effettuare una correlazione del segnale isotopico di questa
successione, con le curve pelagiche di riferimento, ¢ stato necessario effettuare un trattamento
di “smoothing” ai valori analitici della curva del §"*C. Questa operazione ha permesso di ridurre
I'effetto delle fluttuazioni di alta frequenza del segnale isotopico di carattere locale e di
facilitare le correlazioni chemostratigrafiche tra le curve. In particolare, ¢ stata eseguita una
media mobile considerando finestre di ampiezza pari a tre valori, con uno shift, tra un punto
mediato ed il successivo, uguale all’ampiezza della finestra. Cio vuol dire che la media mobile,
¢ stata attuata su un valore ogni tre. In questo modo, sono stati individuati 7 segmenti
chemostratigrafici sulla base degli andamenti principali e dei picchi isotopici del §"C (Fig.
6.5):
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Segmento 1 (0 m — 15 m). In questo primo segmento la curva mediata descrive una prima
oscillazione: nei primi 10 m si vede un graduale aumento dei valori da +1,7%o0 a +2,3%o,
mentre nei 5 metri successivi 1 valori decrescono fino a +1,5%o.

Segmento 2 (15 m — 50 m). L’andamento della curva un breve trend positivo con valori che
partono da +1,5%o per pot attestarsi stabilmente sul +2%o tra 1 18 ed 1 25 metri dalla base. Dai
25 ai 50 metri la curva descrive piccole oscillazioni con valori compresi tra +1,7%o0 € +2%o.
Pertanto tra 18 emetro 50 metri la curva mediata descrive sostanzialmente valori pit 0 meno
costanti compresi tra +1,7 e +2%o.

Segmento 3 (50 m — 80 m). In questo segmento i valori del §"*C mostrano una pili marcata
oscillazione dapprima verso valori meno positivi, partendo da +1,7%o ed arrivando al metro 65
a valori di +1,2%o, per poi gradualmente ritornare a valori piu positivi pari a +2%o al metro 80.

Segmento 4 (80 m — 130 m). A causa della copertura vegetale, questo segmento risulta il piu
discontinuo. Per gli intervalli che ¢ stato possibile misurare la curva non mostra significative
oscillazioni ed i valori si attestano intorno a +1,8%eo.

Segmento 5 (130 m — 165 m). La prima parte di questo segmento ¢ caratterizzato da valori che
oscillano tra +1,7%o € +1,5%0 fino al metro 148. Da questa altezza stratigrafica si registra un
marcato trend negativo che culmina al metro 155, dove la curva mediata raggiunge il picco piu
negativo finora registrato, pari a +0,7%o. Al di sopra i valori tornano progressivamente ad
aumentare fino ad arrivare a +2,1%o a 165 metri dalla base.

Segmento 6 (165 m — 217 m). Questo segmento inizia subito dopo una prima interruzione (165
— 170 m) dovuta a copertura ed ¢ formato due segmenti principali separati da un secondo
intervallo coperto (186-190 m). I due segmenti misurati non registrano sostanzialmente
oscillazioni significative; 1 valori mediati sono pit 0 meno costanti compresi tra +2%o e
+1,5%o.

Segmento 7 (217 m — 239,5 m). Dopo 1 primi nove metri in cui non ¢ stato possibile
campionare, la curva descrive un ultimo trend tendenzialmente positivo con valori mediati che
partono da +1,5%o fino a raggiungere valori intorno a +2,2%o.
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CAPITOLO 7: STRATIGRAFIA INTEGRATA DI ALTA RISOLUZIONE PER LA CALIBRAZIONE
CRONOLOGICA DEGLI INTERVALLI

7.1 La successione di Petina
7.1.1 — Sequenze deposizionali ed eustatismo

In base alla suddivisione in biozone ¢ stato possibile attribuire un’eta cronostratigrafica alle
sequenze deposizionali della successione di Petina. Per comprendere 1’origine eustatica o meno
dei T/RFTs individuati, queste sequenze sono state correlate con le sequenze globali
recentemente rivisitate da Haq (2018) che, a loro volta, sono relazionate alla curva eustatica
globale (Fig. 7.1.1). Il punto di partenza e stato ancorare alla scala geocronologica 1 limiti
biostratigrafici individuati in questo lavoro: 1l Kimmeridgiano/Titoniano ed il
Titoniano/Berriasiano. Pertanto, i principali RFT di Petina, dal numero 2 al numero 8, sono
stati rispettivamente correlati con le sequence boundaries globali da JKi7 a JTi7 di Haq (2018).
La maggior parte delle SB deir T/RFTs qui individuate possono essere considerate come
sequence boundaries di terzo ordine. Osservando la curva di Haq tra il Kimmeridgiano superiore
e il Berriasiano inferiore, le ampiezze delle oscillazioni eustatiche sono comprese tra 1 70 e 1
160 m e la durata delle sequenze globali ¢ tra1 0,6 e 1 1.2 Ma. Le durate dei T/RFTs di Petina
stimate su scala ciclostratigrafica sono invece sempre pari ad 800 ka, ad esclusione del T/RFT
n.5 di durata pari a 400Ka. Sulla base della correlazione con le sequenze deposizionali riferite
in Haq (2018), 1 T/RFTs individuati nella successione di Petina sembrano avere solo in 3 casi
(T/RFTs n. 6, 7, e 8) su 7 durate compatibili con la scala geocronologica di Ogg et al., (2016)
usata da Haq (2018). I T/RFTs n. 2, 3 e 4 correlati rispettivamente con le sequenze globali
JKi7-JTil, JTil-JTi2, JTi2-JTi3 mostrano infatti durate stimate su base ciclostratigrafica
sempre inferiori rispetto a quelle globali. La sequenza di piu breve durata JTi3 - JTi4, pari a
circa 600 ka secondo la GTS (2016), corrisponderebbe al T/RFT n.5 (circa 400 ka) individuato
nella serie di Petina (Fig. 7.1.1). Lacune sedimentarie di durata almeno pari a 200ka, ovvero
corrispondenti alla durata di due bundle, sono segnalate al top del RTF n.4 (lacuna di tipo
erosivo) ed alla base dei TFT n. 5 e n.6 (lacune di non deposizione, Fig. 7.1.1). Basandoci su
questa correlazione, i T/RFTs della serie di Petina, risultano comunque essere controllati
dall’eustatismo.

La curva eustatica di secondo ordine mostra un generale trend di innalzamento eustatico che
culmina nel Kimmeridgiano-Titoniano, seguito da una lenta e progressiva caduta eustatica al
limite Titoniano-Berriasiano, (Fig. 7.1.1). L’evoluzione verticale generale delle facies nella
serie di Petina si mostra corrispondente con I’andamento del livello del mare globale di lungo
termine sopradescritto. Un progressivo trend di approfondimento nelle facies di piattaforma in
esame ¢ suggerito da un progressivo incremento delle condizioni di alta energia (litofacies BP)
che raggiungono la loro massima diffusione tra il T/RFTs n.3 e n.4, dopo di che la piattaforma
mostra un progressivo trend di aumento delle facies lagunari (associazioni di litofacies FA) e
tidali-sopratidali (associazioni di litofacies L e C), descrivendo un trend regressivo di lungo
termine che culmina alla sommita del T/RFT n. 8 dove & posizionato il limite
Titoniano/Berriasiano (Fig. 6.4). Su questa oscillazione di 2° ordine, le oscillazioni sopra
descritte di piu breve termine si sovraimpongono con variazioni in ampiezza anche dell’ordine
dei 160 m. Di conseguenza, oltre alle lacune sedimentarie sopracitate ed indicate in Figura
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7.1.1, non possiamo escludere ’'omissione di interi superbundle in corrispondenza dei limiti tra 1
primi cinque T/RFT, dove sono piu diffuse le facies tidali/sopratidali e sono presenti superfici
di emersione piu marcate. Tali picchi regressivi si correlano infatti con fasi di stazionamento
basso della curva eustatica del terzo ordine. Inoltre, non ¢ da escludere la presenza di lacune
sedimentarie anche in corrispondenza degli intervalli coperti da vegetazione (rispettivamente
nel superbundle P2 ed al limite tra il P16 ed il P17).
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Fig. 7.1.1 - Schema stratigrafico-sequenziale (superbundles e T/RFTs) e degli eventi biotici di Petina affiancato
alle SB globali revisitate da Haq (2018), ancorate alla curva eustatica ricostruita tra il Kimmeridgiano pp. ed il
Berrasiano pp. Le biozone ad ammoniti e nannofossili calcarei della Tetide sono inoltre affiancate alla

magnetostratigrafia e alla scala geocronologica di Ogg et al., (2016).
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7.1.2 — La ciclostratigrafia e la scala geologica

Il passaggio Giurassico — Cretacico ¢ caratterizzato dall’incremento di un provincialismo di
flora e fauna e dall’assenza di un significativo furnover delle specie. L’incertezza della
correlazione biostratigrafica inter-regionale costituisce un problema globale per questo
intervallo e le datazioni assolute sono ancora scarse e in conflitto tra di loro (Gradstein et al.,
2004, 2012; Palfy, 2008; Palfy et al., 2000; Remane, 1991; Vennari et al., 2014; Wimbledon,
2008, 2017; Wimbledon et al., 2011, 2013). Cid ha portato a numerose proposte per la durata
del Titoniano, che va dai 5.3 ai 7.1 milioni di anni, relativamente alle ultime due scale
geocronologiche GTS2004 e GTS2012. Recentemente, la GTS2012 ¢ stata aggiornata a 6.4Ma
da Ogg et al. (2016) e il passaggio Giurassico — Cretacico ¢ stato posizionato alla base della
Zona a Calpionella.

Anche se la ciclostratigrafia ¢ diventata uno strumento importante per la calibrazione della
scala geologica (Ogg and Hinnov, 2012a, 2012b) e, quasi tutto il Giurassico e il Cretacico sono
stati calibrati usando 1 cicli astronomici, specialmente 1 cicli di eccentricita di lungo e breve
termine, la durata del Titoniano risulta essere, come visto, ancora incerta e non ben calibrata
con la magnetostratigrafia e le datazioni assolute (Huang et al., 2010; Ogg and Hinnov, 2012a;
Palfy, 2008; Palfy et al., 2000). Quindi, di notevole importanza, risultano essere i lavori che
mostrano un controllo dei cicli di Milankovitch sul record sedimentario; tra questi €
importante menzionare i contributi di Molinie and Ogg (1992) per il Calloviano -
Valanginiano del Pacifico del Nord, Melnyk et al. (1994) per il Kimmeridgiano — Portlandiano
del Bacino di Wessex, Park and Fiirsich (2001) per il Titoniano di Solnhofen (Germania),
Husinec and Fred Read (2007) per il Titoniano della piattaforma Adriatica, Kietzmann et al.
(2015, 2018) e Martinez et al. (2018) per il Titoniano — Berriasiano del Bacino di Neuquén
(Argentina). A questo punto anche attraverso la cronostratigrafia orbitale effettuata sulla serie
in esame ¢ possibile stimare, in base al numero dei bundle e superbundle presenti, una durata
minima di 5.0 Ma per il Titoniano. Pertanto, non considerando gap di lunga durata, tale stima
si avvicina ai 5.3Ma della GTS 2012 ed ai 5.67Ma calcolati su base ciclostratigrafica su una
successione di rampa carbonatica del Bacino di Neuquén in Argentina da Kietzmann et al.
(2018), dove una solida calibrazione temporale € ricavata da una biozonazione ad ammoniti e
dalla magnetostratigrafia. Una differenza di 1.4Ma ¢ invece presente tra la durata stimata per
la serie di Petina rispetto alla scala di Ogg et al. (2016), adottata da Haq (2018).

7.1.3 — Eventi biotici e variazioni del livello marino

Sulla base della suddivisione in biozone ad alghe calcaree e foraminiferi bentonici ottenuta in
accordo con gli schemi biozonali tetidei (Bucur and Sasaran, 2005; Carras et al., 2006;
Chiocchini et al., 2008; De Castro, 1991; Nikler and Sokac, 1970), ¢ stato possibile attribuire
alla successione di Petina un’eta compresa tra il Kimmeridgiano superiore p.p. e il Berriasiano
inferiore p.p. Lungo la successione sono stati individuati due principali eventi di First
Occurrence (FO): S. annulata e C. striata e tre di Last Occurrence (LO): K. Palestiniensis, P.
caelinensis e A. sulcata (C. jurassica), (Fig. 7.1.1). Specie raramente documentate e di breve
durata, ma degne di nota sono indicate con gli asterischi: A. jaccardi, un foraminifero presente
nell’'unita A alla base della successione, ma di utile segnalazione in quanto presente anche nel
Tetide settentrionale (Bucur and Sasaran, 2005; Pop and Bucur, 2001) e C. hanabatensis,
presente nella parte sommitale dell’'unita B e che identifica 1l passaggio Kimmeridgiano-
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Titoniano (Granier, 2000); quest’ultimo ¢ stato posizionato verso la fine della distribuzione di
K. palestiniensis e poco prima della comparsa di C. striata.

K. Palestiniensis, P. caelinensis e A. sulcata (C. jurassica) sono taxa molto caratteristici del
Giurassico superiore, gia presenti precedentemente al Kimmeridgiano alto (Bucur and
Sasdran, 2005; Mircescu et al., 2016; Pop and Bucur, 2001). In particolare, A. sulcata € presente
in maniera costante nei primi 110 m di successione scomparendo alla base del Cretacico.

La calibrazione cronostratigrafica degli eventi biotici presenti nella sezione di Petina, pur se
esigui, permette di fare delle considerazioni generali in relazione alla curva eustatica.
Considerando le specie comparse precedentemente 1'intervallo studiato e le FO di S. annulata e
C. striata, € evidente che le Unita dalla A alla C ricadenti nel tratto terminale del Giurassico
risultano le relativamente piu ricche e diversificate. Infatti, numerose altre specie, anche se non
significative di questo intervallo, sono state segnalate e descritte nel cap. 5 (par. 5.3). Questa
condizione risulta coincidente e quindi collegabile alla fase di stazionamento alto di lungo
termine che raggiunge il suo picco alla base dell’'unita C, ovvero nel Titoniano basale, da dove
successivamente vengono documentati i tre eventi di LO: K. Palestiniensis, P. caelinensis e A.
sulcata (C. jurassica), (Fig. 7.1.1). Questi ultimi possono, invece, essere correlati con la
successiva caduta eustatica che culmina al limite Giurassico-Cretacico. Il tratto di Cretacico
basale studiato, pur se spesso poco piu di una decina di metri, presenta una evidente scarsita di
taxa presenti.

Nel complesso, data la scarsita di bioeventi a Petina, non appare possibile fare ulteriori
considerazioni in relazione a specifici trend delle facies, né a superfici marker di superbundies e
T/RFTs.

Rispetto alla successione di San Lorenzello, dove ¢ stata portata a termine anche una
calibrazione tramite la curva di alta risoluzione del carbonio (vedi par.7.2), per la successione
di Petina ¢ possibile fare allo stato attuale solo delle correlazioni con le biozone ad ammoniti e
nannofossili calcarei utilizzati nello schema di Haq (2018).

La segnalazione di A. jaccardi e 1a FO di S. annulata che individuano il limite tra I'unita A e B,
ricadono esattamente alla base della biozona a H. beckeri e all’interno della biozona a
nannofossili calcarei NJT14.

La FO di C. striata, 1a segnalazione di C. hanabatensis e LO di K. Palestiniensis, al limite tra le
unita B e C, ricadono nella parte superiore della biozona ad ammoniti H. Hybonotum ed
all’'interno della biozona NJT14.

La LO di P. caelinensis, all'interno della unita C ricade al limite tra le biozone S. fallauxi e P.
ponti/B. peroni ed all’'interno della biozona a nannofossili NJT16a.

Infine, la LO di A. sulcata (C. jurassica), che individua il limite tra le unita C e D, ovvero il
limite Giurassico-Cretacico ¢ compresa nella biozona Durangites, ma sembrerebbe essere alla
base di B. jacobi; la LO di A. sulcata ricade, inoltre, all’interno della biozona a nannofossili
calcarei NJT17a.
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7.2 — La successione di San Lorenzello

7.2.1 — Correlazione della curva del §"°C con curve di riferimento di piattaforma e
bacino

La curva del §"*C di San Lorenzello ¢ stata correlata con altre cinque curve isotopiche del §°C
presenti in letteratura: tre successioni di bacino, la serie composita del Bacino Umbria—Marche
(Valanginiano-Aptiano inf., Sprovieri et al.,, 2006), quella del Bacino Vocontiano
(Valanginiano-Aptiano inf, Follmi et al., 2006) e quella del Cismon, Bacino di Belluno
(Hauterviano sup- Aptiano inf.; Erba et al., 1999) e due successioni di piattaforma carbonatica
(Fig. 7.2.1.1), Cluses, appartenente alla Piattaforma Urgoniana (Barremiano-Aptiano inf.;
Huck et al., 2013) e quella di Mljet, appartenente alla Piattaforma Adriatica (Valanginiano
sup.-Aptiano inf.; Husinec and Read, 2018). Le curve bacinali sono state scelte in quanto ben
calibrate: su base magnetostratigrafica e biostratigrafica (biozone ad ammoniti e nannofossili)
la curva del Bacino Umbrio—Marchigiano, sulla base delle biozone ad ammoniti, foraminiferi
plantonici e nannofossili la curva del Bacino Vocontiano; sulla magnetostratigrafia e sulle
biozone a foraminiferi planctonici la curva del Bacino di Belluno. Le successioni di
piattaforma, invece, sono calibrate solo su base biostratigrafica (orbitoline per Cluses e
foraminiferi bentonici ed alghe verdi per Mljet), ma presentano una curva del §"°C di elevata
risoluzione, comparabile con quella di San Lorenzello. Questa correlazione tra la curva del
8"C di mare basso analizzata nella presente tesi e le curve di riferimento sopra citate, & stata
portata avanti considerando sette segmenti isotopici (Fig. 7.2.1.1). Marker di riferimento della
correlazione sono stati 1 limiti Valanginiano-Hauteriviano e Hauteriviano-Barremiano.

Dal basso verso ’alto, 1 segmenti correlati vengono qui di seguito descritti seguendo in tutte le
successioni le curve mediate (Fig. 7.2.1.1).

— il primo segmento di San Lorenzello ¢ stato correlato con le successioni dei bacini di
Umbria- Marche e Vocontiano, riportando 1 risultati di Amodio et al. (2008). Questo
tratto di curva rappresenta la porzione finale dell’evento Weissert;

— 1l secondo segmento ¢ delimitato alla base dalla fine dell’evento Weissert e al top dal
passaggio Valanginiano — Hauteriviano. Esso mostra una progressiva diminuzione dei
valori del 6“C con una debole escursione positiva in prossimita del limite
Valanginiano-Hauteriviano a San Lorenzello, nei bacini Vocontiano e Umbria-
Marche. Quest’ultima escursione appare pit marcata nella serie di Mljet, dove il limite
Valanginiano-Hauteriviano € stato riposizionato piu in alto rispetto a quello indicato
da Husinec and Read (2018), in quanto gli autori pongono questo limite incerto ed in
corrispondenza di un intervallo del tutto dolomitizzato.

— I terzo segmento mostra prima un andamento decrescente e poi crescente dei valori
del 8"°C. Questa ampia oscillazione & ben registrata nelle successioni correlate ad
esclusione del serie del Bacino Umbro-Marchigiano.

— Il quarto segmento mostra sostanzialmente un plateau di valori a San Lorenzello come
anche a Cismon. Esso termina superiormente in corrispondenza del limite
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Hauteriviano-Barremiano. Nelle altre successioni ad un iniziale plateau di valori, si
passa ad un progressivo aumento dei valori del §°C. C’¢ da notare come la serie in
esame e Mljet non presentino valori al top di questo intervallo.

— 1l quinto segmento ¢ stato correlato con tutte e cinque le successioni di riferimento e
comprende l'intero Barremiano inferiore, ma sia a San Lorenzello che a Mljet non
abbiamo dati isotopici per la porzione inferiore. Nella porzione superiore € presente un
trend verso valori progressivamente piu negativi seguito da uno shift verso valori piu
positivi del 8°C in entrambe le successioni. Un picco negativo nella parte alta del
Barremiano inferiore appare chiaramente registrato in tutte le successioni.

— 1l sesto segmento comprende quasi tutto il Barremiano superiore. Si presenta poco
dettagliato e discontinuo nella porzione superiore di San Lorenzello e delinea, pur con
piccole oscillazioni, valori pitt 0 meno costanti del §°C, analogamente alla curva di
Mijet, Cluses e del bacino Vocontiano; pitt marcatamente positivi sono invece 1 valori
del 8°C nella serie del Cismon e del bacino Umbro-Marchigiano.

— Nell'ultimo breve segmento al top di San Lorenzello la curva tende a valori piu positivi
rispetto all'intervallo precedente, comprendendo la parte finale del Barremiano
superiore, subito prima del passaggio Barremiano—Aptiano. Suddetto limite,
escludendo le curve di Mljet e San Lorenzello, registra una netta inversione di
tendenza dei valori del §"°C. Un marcato picco negativo cade in corrispondenza del
limite stesso. L’assenza di questo picco negativo consente di dedurre che la porzione
piu alta della successione di San Lorenzello non raggiungerebbe la base dell’ Aptiano.

Prendendo in esame la successione di San Lorenzello e quella di Mljet (Husinec & Read 2018,
Fig. 7.2.1.2) notiamo che, mentre lo spessore del Barremiano, in entrambe le successioni,
risulta comparabile, questo non accade per quello relativo all’Hauteriviano. Infatti, lo spessore
dell’Hauteriviano nella successione di Mljet € poco piu del doppio di quello di San Lorenzello.
C’¢ da notare che entrambe le sezioni appartengono a domini di piattaforma interna e pertanto
1 tassi di sedimentazione dovrebbero essere del tutto comparabili. Questa evidente differenza di
spessore puO essere attribuibile a varie motivazioni. Una importante limitazione ¢
rappresentata dalla evidente mancanza di dati che non consente di analizzare cosa accade in
corrispondenza del limite Hauteriviano-Barremiano; non ¢ pertanto possibile escludere del
tutto la presenza di lacune stratigrafiche. D’altronde in corrispondenza dei limiti dei T/RFTs
potrebbero essere presenti lacune di non deposizione, in quanto superfici di emersione
particolarmente evidenti ed associate ad erosione della piattaforma, non sono state riscontrate
in affioramento.

Invece la serie di Cluses durante il Barremiano inferiore presenta uno spessore di poco piu del
doppio di San Lorenzello. Cluses, pero a differenza delle due successioni di mare basso
sopradescritte, mostra facies di rampa aperta ad alta energia ricche in bioclasti che presentano
tassi di sedimentazione particolarmente elevati, mentre San Lorenzello come Mljet presentano
facies piu tipicamente lagunari alla stessa altezza stratigrafica.
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Questa correlazione isotopica mostra anche che la distribuzione di taxa comuni, quali C.
capuensis; S. muehlbergii e S. melitae, risulta essere non sincrona tra la Piattaforma Appeninica e
quella Adriatica. Il passaggio Hauteriviano—Barremiano cade infatti in un intervallo
problematico in entrambe le successioni come sopra riportato, fermo restando che la
distribuzione di questi taxa potrebbe essere influenzata da fattori locali.

Cio nonostante, la correlazione isotopica tra i record di piattaforma e bacino consente una
calibrazione cronostratigrafica delle sequenze deposizionali e dei cicli trasgressivo/regressivi
(T/RFTs) e dei principali eventi biotici di San Lorenzello.
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7.2.2 — Sequenze deposizionali ed eustatismo

Per poter definire 1’origine eustatica o meno dei T/RFTs di San Lorenzello, queste sequenze in
base alla loro eta cronostratigrafica ottenuta attraverso l'uso combinato delle biozone
individuate e della stratigrafia isotopica, sono state correlate con le sequenze globali
recentemente rivisitate da Haq (2014). Queste sequenze di Haq a loro volta sono ancorate alla
curva eustatica (Fig. 7.2.2, Amodio et al., 2020). In primo luogo, 1 principali limiti tra 1 piani
sono stati presi in considerazione: il Valanginiano-Hauteriviano, (validato da Amodio et al.,
2020), 'Hauteriviano-Barremiano, individuato in questo lavoro attraverso 1’'uso combinato di
biostratigrafia e stratigrafia isotopica. Pertanto, 1 principali RFT di San Lorenzello, dal numero
2 al numero 8, sono stati rispettivamente correlati con le sequence boundaries globali da KVa4 a
KBa4 di Haq (2014), ad eccezione del limite di sequenza KHa2 che insieme alla KHal
corrisponde ad una sequenza piu breve, circa 400ka secondo la GTS (2012). Pertanto, la
sequenza KHal-KHa2 potrebbe corrispondere al superbundle SL8 individuato a San
Lorenzello (Fig. 7.2.2). Su queste basi le durate dei T/RFTs stimate su scala ciclostratigrafica
(tra 800ka e 1.2Ma) e correlate a scala globale con le sequenze di Haq (2014), appaiono avere
durate molto compatibili con la scala geocronologica adottata da Haq stesso. La maggior parte
delle SB dei T/RFTs qui individuate possono essere considerate come sequence boundaries di
terzo ordine.

Osservando la curva di Haq tra il Valanginiano superiore ed il Barremiano, le ampiezze delle
oscillazioni eustatiche variano da 20 a 100 m e la durata delle sequenze di Haq € compresa tra 1
0.4 e 1 2.2 Ma. Basandoci su questa correlazione, la maggior parte dei T/RFTs risultano
controllati dall’eustatismo. La ciclicita sedimentaria ¢ ampiamente documentata nelle serie di
piattaforma e di bacino cretacici (Amodio et al., 2011; Bover-Arnal et al., 2014; Graziano and
Raspini, 2015, 2018; Hardenbol et al., 1998; Hillgartner and Strasser, 2003; Husinec and Read,
2018; Mircescu et al., 2019; Peropadre et al., 2013) e piu recentemente ¢ stata attribuita al
glacioeustatismo (Gresélle and Pittet, 2010; Haq, 2014; Maurer et al., 2013). Cosi come gia
evidenziato nei lavori precedenti (Amodio et al., 2008; Ferreri et al., 2004), 1 depositi peritidali
del Valanginiano superiore sono caratterizzati da gaps sedimentari (alla base di SL3 e SL5,
ognuno con durata di circa 200 ka). Questi gaps ricadono infatti in corrispondenza della caduta
eustatica di secondo ordine, a sua volta associata ad un evento freddo ipotizzato da diversi
studi nel Valanginiano superiore (es. McAnena et al., 2013; Meissner et al., 2015; Miller et al.,
2005; Mutterlose et al., 2009; Price et al., 2018; Weissert and Erba, 2004). Il successivo trend
di approfondimento nelle facies di piattaforma ¢ suggerito da un progressivo incremento delle
condizioni di alta energia (associazione di litofacies BP) in corrispondenza del limite
Valanginiano—Hauteriviano seguito da una maggiore diffusione di facies di laguna piu aperta
(associazione di litofacies M) durante ’'Hauteriviano (Fig. 6.3.4; 6.4). In questo intervallo,
infatti, troviamo orizzonti ricchi in bivalvi, mentre le facies tidali sono rare. Questa evoluzione
verticale delle facies ¢ consistente con la risalita del livello del mare globale di lungo termine
che parte nel Valanginiano superiore e culmina nel Barremiano (Haq 2014, Fig. 7.2.2). Non
possiamo pero escludere la presenza di altri gaps (equivalenti a uno o piu superbundle) che
potrebbero coincidere con gli intervalli coperti da vegetazione (rispettivamente a 90, 110 e 130
m dalla base). Nel Barremiano inferiore e parte bassa del Barremiano superiore, abbiamo un
ritorno a condizioni di laguna piu ristretta (associazione di litofacies FO) con piu frequente
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presenza di intervalli dolomitizzati, mentre nella porzione piu alta del Barremiano superiore ¢
evidente un ritorno a condizioni di facies di piu alta energia e di laguna piu aperta
(associazioni di litofacies BP e M, Fig. 6.3.4; 6.4). Questa evoluzione paleoambientale appare
essere coerente con la caduta eustatica di lungo termine che inizia nel Barremiano e termina
nell’Aptiano. Ma d’altra parte la fase trasgressiva registrata a San Lorenzello tra SL23 e SL24,
potrebbe essere correlata con la risalita eustatica a piu breve termine (3° ordine) corrispondente
a parte della sequenza KBa4-KBa5. Quest'ultima sembra essere caratterizzata da
un’oscillazione eustatica di circa 100 m e terminerebbe al passaggio Barremiano—Aptiano (Fig.
7.2.2).
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Fig. 7.2.2 — Schema stratigrafico-sequenziale (superbundle e T/RFTs) e degli eventi biotici di San Lorenzello
affiancato alle SB globali revisitate da Haq (2014) e ancorate alla curva eustatica Valanginiano-Barremiana e alla
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(Modificato da Amodio et al., 2020).
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7.2.3 — Eventi biotici e variazioni del livello marino

Sulla base della biozonazione ad alghe verdi e foraminiferi bentonici ottenuta ed integrata con
gli schemi biozonali di riferimento (Carras et al., 2006; Chiocchini et al., 2008; De Castro,
1991), la sezione di San Lorenzello ha un’eta compresa tra il Valanginiano superiore p.p. ed il
Barremiano superiore p.p. Le unita biostratigrafiche A e B ricadono nel Valanginiano superiore
ed all’'interno dell’unita B ¢ presente il limite Valanginiano — Hauteriviano, posizionato tra i 40
ed 1 50 m dalla base della successione. Questa transizione comincia con il rinvenimento di V.
laurentii e termina con 1'ultima apparizione di D. johnsoni e la prima comparsa di P. danilovae.
Questi risultati mostrano chiaramente che il limite Valanginiano — Hauteriviano ricade circa 10
m sotto, nella sequenza SL5, rispetto a quello che fu indicato da Ferreri et al., (2004), ovvero
nella sequenza SL6. Amodio et al. (2008) erano giunti alla stessa conclusione, mostrando
come questo limite posizionato sulla base della correlazione isotopica nell’'SL5, non
coincidesse con quello attribuito su base biostratigrafica nell’SL6 da Ferreri et al., (2004). La
revisione biostratigrafica effettuata in questa tesi e pubblicata da Amodio et al. (2020), relativa
ad 1 primi 86 metri studiati nei precedenti lavori, pone definitivamente accordo tra i dati
isotopici e quelli biostratigrafici sulla posizione del limite Valanginiano — Hauteriviano, posto,
pertanto, alla base della sequenza SL5.

La calibrazione cronostratigrafica degli eventi biotici presenti nelle sequenze deposizionali
della sezione di San Lorenzello permette di correlarli con la curva eustatica (Amodio et al.,
2020). Lungo la successione sono stati individuati nove eventi principali di First Occurrence
(FO) e otto di Last Occurrence (LO, Fig. 7.2.2) riguardanti le alghe verdi ed i foraminiferi
bentonici. In particolare, si osservano tra 1 primi eventi di comparsa quelli delle tre specie di
Vercorsella nella sequenza SL1, cui seguono le comparse di D. johnsoni e P. infracretacea nella
sequenza SL2. Tutti questi eventi si riscontrano nel Valanginiano sup., subito dopo la caduta
eustatica del Valanginiano medio. S. annulata e A. podolica, sono specie ben documentate nel
dominio tetideo e compaiono ben prima del Valanginiano sup. Queste due specie sono
ampiamente diffuse fino alla parte alta dell’Hauteriviano per la S. annulata (SL12) e fino alla
fine del Barremiano per la A. podolica (SL23). Degna di nota ¢ la distribuzione di D. johnsoni,
tutta compresa nel Valanginiano superiore, tra la fine dell’evento Weissert ed il limite
Valanginiano — Hauteriviano (Barattolo et al., submitted). Molti eventi di FO che
comprendono il genere Salpingoporella: S. melitae, S. muehbergii, S. poligonalis e S. piriniae,
insieme a P. danilovae, C. parasolkani e C. capuensis, caratterizzano la progressiva risalita del
livello del mare hauteriviana documentata chiaramente dalla curva di Haq. Di fatto durante
I’Hauteriviano nessuna delle specie riconosciute scompare. Gli ultimi tre principali eventi di
FO, che includono C. solkani, A. minuta, P. conica, V. murgensis e S. heraldica, coincidono con la
trasgressione di lungo termine che raggiunge il suo picco tra il Barremiano inferiore e quello
superiore (Fig. 7.2.2). Escludendo la D. johnsoni, tutte le LO delle specie sopra menzionate
avvengono, infatti, durante il Barremiano.

Questi bioeventi non sembrano correlati a specifici trend delle facies, né a superfici marker di
superbundle e T/RFTs. Infatti, molte tra le comparse e le scomparse si riscontrano in
corrispondenza degli HS system tract, in corrispondenza delle MF, ma anche durante i RFTs;
quindi le FO e LO a San Lorenzello non sembrano controllate dai cambiamenti eustatici di
alta frequenza. Cio che ¢ evidente, pero, € che i1 primi sei gruppi di FO si ritrovano in
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corrispondenza della salita eustatica globale di secondo ordine Valanginiano — Hauteriviana
(Amodio et al., 2020). Durante questo intervallo ¢ documentata una rilevante ripresa nella
comunita biotica immediatamente dopo la crisi di produttivita che caratterizzo 1’evento
anossico oceanico Weissert. La serie di San Lorenzello secondo studi precedenti ne registra
solo la porzione finale (Amodio et al, 2008). Durante il Weissert event molte piattaforme nord-
tetidee annegarono e la crisi di produttivita fu testimoniata anche da livelli ricchi in fosfati e
glauconitici (Follmi, 2012; Gresélle and Pittet, 2010; Weissert et al., 1998). La Piattaforma
Appenninica supportata dalla sua posizione isolata non annego, consentendo di riconoscere
I’evidente ripresa della comunita biotica dopo questa crisi globale.

Sulla base di tutte le considerazioni fino ad ora descritte, la distribuzione dei biota a San
Lorenzello sembra essere controllata dalla ciclicita eustatica di lungo termine. Partendo dal
Valanginiano, la connessione tra i reami tetideo e boreale consenti lo scambio faunistico tra
queste due aree (McArthur et al., 2007; Mutterlose, 1992; Price et al., 2018). Infatti, alcune
dasicladali presenti a San Lorenzello, come S. melitac e S. muehlbergii appaiono nello stesso
intervallo cronostratigrafico in Friuli (Ne-Italia), Istria, sud-Croazia, Slovenia e NE-Sapagna
(Conrad et al., 2004; Husinec and Soka¢, 2006; Sartorio et al., 1997; Sribar, 1979; Thesovi¢ et
al., 2011). A. podolica e S. annulata sono simultaneamente presenti in facies di piattaforma
dell’Appennino e Friuli (NE-Italia, W-Slovenia, Sartorio et al., 1997) cosi come nella regione
degli Zagros (SW-Iran, Hosseini et al., 2016).

Le dasicladali calcificano soprattutto durante i periodi caldi (Bucur and Sasaran, 2005; Valet,
1979) e mineralizzano 1 loro talli in equilibrio con 'acqua di mare (Huyghe et al., 2017).
Questa ripresa biotica, testimoniata soprattutto dalla proliferazione di differenti specie algali,
sembra coincidere con il ritorno a condizioni di temperatura piu calda avvenuta tra
I’Hauteriviano inferiore e il Barremiano dopo 1'evento freddo Valanginiano, che corrisponde
all’escursione positiva della curva isotopica del carbonio (Bodin et al., 2015; McArthur et al.,
2007; Meissner et al., 2015; Price et al., 2018; van de Schootbrugge et al., 2000). D’altro canto,
un numero elevato di scomparse ¢ documentato durante il Barremiano, in coincidenza alla
caduta eustatica di lungo termine che inizid nel Barremiano inferiore e duro fino all’ Aptiano.
Queste scomparse, che riguardano principalmente le dasicladali, potrebbero testimoniare il
progressivo deterioramento delle condizioni ambientali di questa piattaforna durante il
Barremiano. Infine, condizioni mesotrofiche nelle facies di piattaforma, sonotestimoniate dalla
comparsa, nella Tetide centro-meridionale, di facies a Bacinella e Lithocodium, pit 0 meno
coincidente con la distribuzione di Palorbitolina lenticularis durante 1'intervallo Barremiano —
Aptiano (Amodio and Weissert, 2017; Graziano, 2013; Huck et al., 2014). L’assenza di questi
bioeventi nella parte alta della successione di San Lorenzello, che sono tipicamente
documentati nell’Appennino meridionale, suggerisce che la sezione studiata non raggiunge il
limite Barremiano — Aptiano.
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CAPITOLO &8: CONCLUSIONI E PROSPETTIVE FUTURE

L’apertura dell’Oceano Atlantico Centrale, che inizio durante il Giurassico medio e continuo
nel Cretacico, causO numerosi cambiamenti paleoambientali e paleoceanografici, che
favorirono un incremento nella produzione di carbonati pelagici. Durante il Kimmeridgiano —
Titoniano, la frammentazione della Pangea causd un alto eustatico, cui segui al passaggio
Giurassico — Cretacico, un notevole abbassamento del livello del mare, con la conseguente
diffusione di mari epicontinentali con circolazione ristretta e di specie endemiche. Questo
provincialismo delle specie, durante la transizione tra il Giurassico e il Cretacico, interesso vari
gruppi di fauna e flora marini. Per questo motivo, ad oggi, non sono stati ancora trovati dei
markers biostratigrafici globalmente significativi che potrebbero essere usati per datare, in
maniera inequivocabile, 1 passaggi tra Titoniano — Berriasiano e Berriasiano — Valanginiano.
Inoltre, questo intervallo di tempo non appare caratterizzato da escursioni significative del
carbonio; questo pone notevoli difficolta nel trovare marker stratigrafici utili sia per le
datazioni che per le correlazioni tra i record di piattaforma e quelli di bacino. Ben piu
interessante appare il Cretacico inferiore, interessato da eventi di annegamento delle
piattaforme carbonatiche e variazioni significative nel ciclo globale del carbonio a livello
globale. Numerose evidenze mostrano come gli episodi di annegamento delle piattaforme
carbonatiche non sono cosi chiaramente registrati nel dominio sud-tetideo.

Lo scopo di questa ricerca ¢ stato quello di comprendere al meglio il comportamento delle
piattaforme carbonatiche dell’Appennino meridionale in risposta a questi grandi eventi di
cambiamento globale. Per raggiungere questo obiettivo, sono state campionate, ad alta
risoluzione, due successioni carbonatiche di piattaforma affioranti, la prima lungo la dorsale
del Monte Forloso (Monti Alburni) e, la seconda, lungo la dorsale del Monte Monaco di Gioia
(Matese Orientale). Entrambe le successioni sono caratterizzate da una sedimentazione
puramente carbonatica di mare basso con stratificazione piuttosto regolare, non interessata da
eventi tettonici rilevanti, ma talora gli affioramenti si presentano coperti da depositi di versante
o copertura vegetale.

Grazie a uno studio biostratigrafico di dettaglio e alla suddivisione in biozone ad alghe verdi e
foraminiferi bentonici, ottenuta in accordo con 1 principali schemi biozonali adottati dalla
letteratura, ¢ stato possibile attribuire un’eta cronostratigrafica per la successione di Petina
(Monte Forloso), compresa tra il Kimmeridgiano superiore p.p. e il Berriasiano inferiore p.p. e,
per la successione di San Lorenzello (Monte Monaco di Gioia), compresa tra il Valanginiano
superiore p.p. — Barremiano superiore p.p. Lo studio integrato di Dbiostratigrafia,
sedimentologia, ciclostratigrafia e stratigrafia sequenziale, ha permesso di correlare gli eventi
biotici e le sequenze dei T/RFTs individuati nelle successioni esaminate, con le sequenze
globali recentemente rivisitate da Haq (2014, 2018) che, a loro volta, sono relazionate alla
curva eustatica globale. Il punto di partenza ¢ stato ancorare alla scala geocronologica 1 limiti
cronostratigrafici individuati sulla base delle biozonazioni riconosciute.

Lo studio multidisciplinare effettuato sulla successione di Petina ha permesso di riconoscere
quattro biozone e di correlare gli eventi biotici con la curva eustatica di secondo ordine di Haq
(2018). La distribuzione di questi eventi appare essere controllata dalle oscillazioni eustatiche
di lungo termine. Infatti, al trend di innalzamento eustatico che culmina al passaggio
Kimmeridgiano — Titoniano, corrisponde una maggior presenza di specie nella prima parte di
successione, questa condizione risulta essere correlabile con la fase di stazionamento alto di
lungo termine che raggiunge il suo picco nel Titoniano basale. Successivamente, sono registrati
1 principali eventi di scomparsa correlabili con la successiva caduta eustatica che culmina al
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limite Giurassico — Cretacico. Inoltre, lo stacking pattern verticale delle associazioni di litofacies
evidenzia una serie di oscillazioni ambientali a grande scala che rispecchiano I’andamento del
livello del mare globale di lungo termine. Come visto in precedenza, perd, la durata del
Titoniano ¢ ancora incerta, in quanto non esistono, ad oggi, dei markers univoci e globali.
Nella successione di Petina, il Titoniano € stimato su base ciclostratigrafica circa 5 Ma; questa
stima si avvicina di piu ai 5.3 Ma della vecchia scala GTS2004, che ai 7.1 Ma della scala
GTS2012. Una differenza di circa 1.4 Ma si riscontra rispetto alla durata del Titoniano di 6.4
Ma riportata invece da Haq (2018).

Per avere una stima piu precisa degli intervalli ed un migliore ancoraggio alla scala del tempo
assoluto, si intende effettuare in futuro una stratigrafia isotopica relativa al carbonio per la serie
di Petina cosi da poter correlare, almeno a scala tetidea, 1 record di piattaforma con quelli di
bacino.

Lo studio stratigrafico multidisciplinare, effettuato sulla successione di San Lorenzello, ha
evidenziato una correlazione tra gli eventi biotici ed 1 cambiamenti ambientali registrati dalle
sequenze deposizionali individuate nella successione. Numerosi bioeventi, riguardanti le alghe
verdi ed 1 foraminiferi bentonici, sono stati identificati e sei biozone sono state definite con
riferimento agli schemi biozonali della Tetide meridionale. Molte delle principali superfici di
discontinuita che definiscono i limiti dei T/RFTs di San Lorenzello, sono state correlate alla
SB “globali”, a loro volta ancorate alla curva eustatica cretacica rivisitata da Haq (2014).

Di fondamentale importanza ¢ stata I’analisi micropaleontologica e biostratigrafica associata
ad una stratigrafia isotopica del Carbonio, quest’ultima effettuata solo su questa successione.
L’uso della stratigrafia isotopica ha consentito di correlare record di piattaforma con quelli di
bacino ottenendo una calibrazione ottimale dell’intervallo studiato. Di conseguenza,
guardando gli eventi biotici principali, la loro distribuzione appare essere controllata dalle
oscillazioni eustatiche di lungo termine ed essere coerente con la ricostruzione paleoclimatica
di questo periodo. Un maggior rinnovo per le dasicladali piu che per i foraminiferi appare
coincidere con un ritorno a temperature piu calde dopo I'episodio freddo del Valanginiano
superiore corrispondente all’evento anossico oceanico Weissert. Di quest’ultimo, in questa
successione, e registrata solo la parte finale, che corrisponde ai valori piu positivi della curva
1sotopica del carbonio presenti alla base della sezione (superbundle SL1 e base di SL2, Fig.
7.2.2). Questo andamento climatico ¢ ampiamente riportato in letteratura. Infatti, il bloom
registrato dalle comunita ad alghe verdi coincide oltre che ad un ritorno a temperature piu
miti, anche alla risalita del livello del mare globale che 1nizid nell’Hauteriviano e continuo
durante il Barremiano.

Futuri studi sulla stratigrafia isotopica dello stronzio sarebbero necessari per calibrare al meglio
il passaggio Hauteriviano — Barremiano, come anche sarrebbe opportuno ulteriormente
approfondire gli studi sulla resilienza delle comunita biotiche ai mutamenti oceanografici e
climatici che caratterizzarono l'intervallo di tempo compreso tra due consecutivi eventi di
acidificazione degli oceani e conseguente crisi della produzione carbonatica: il Weissert e il
Selli Oceanic Anoxic Events.
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