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Introduzione 

 

Il Triassico fu un periodo caratterizzato da un clima generalmente caldo e arido, la 

configurazione paleogeografica delle terre emerse (unite a formare un super 

continente) e degli oceani produsse temperature medie globali elevate e uniformi, 

con precipitazioni generalmente molto scarse (Tucker & Bentonm, 1982; Trotter 

et al., 2015). Non sono state trovate prove che indichino glaciazioni ai poli o in 

prossimità di essi; sembra che le regioni polari fossero caratterizzate da un clima 

temperato (Preto et al., 2010). 

Indagini geochimiche suggeriscono una perturbazione del ciclo globale del 

carbonio durante il Carnico (Triassico Superiore). Questa perturbazione è 

distintamente messa in luce da una o più NCIE (negative carbon isotope 

excursions) riscontrate in materia organica terrestre e marina (Dal Corso et al., 

2012, 2015; Mueller et al., 2016; Sun et al., 2016; Miller et al., 2017). Analisi su 

isotopi stabili dell’ossigeno di conodonti indicano un incremento delle 

temperature superficiali dell’oceano Tetide riconducibile allo stesso periodo (Rigo 

& Joachimski, 2010; Trotter et al., 2015). La variazione del ciclo del carbonio ed 

il riscaldamento globale sono coincidenti con complessi cambiamenti ambientali e 

biologici (e.g. Dal Corso et al., 2012, 2015; Sun et al., 2016). Questo 

cambiamento climatico, conosciuto come Carnian Pluvial Episode (CPE; Simms 

& Ruffell, 1989, 1990), è individuato in varie sezioni in tutto il mondo (Fig. 1) e 

spesso descritto come uno shift da condizioni aride a condizioni più umide 

(Simms & Ruffell, 1989). La base del CPE è ben vincolata in molte sezioni 

stratigrafiche (e.g. Alpi Meridionali Italiane, Alpi Settentrionali Austriache, 

Transdanubian Range in Ungheria e Nanpanjiang Basin in Cina Meridionale) ed è 

posta al limite Julico 1 – Julico 2 (limite Trachyceras aonoides – 

Austrotrachyceras austriacum ammonoid Zones), mentre la sua durata assoluta 

non è ancora stata definita. L’improvviso arrivo di grandi quantità di materiale 

silicoclastico, l’instaurazione di condizioni anossiche in bacini ristretti e un brusco 

rallentamento della sedimentazione carbonatica segnano l’inizio del cambiamento 
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climatico in bacini sedimentari marini della Tetide (Simms and Ruffell, 1989; 

Rigo et al., 2007; Preto et al., 2010; Dal Corso et al., 2015; Sun et al., 2016). Sui 

continenti e a diverse latitudini, evidenze paleobotaniche mostrano uno shift della 

flora verso associazioni più adatte a condizioni umide (Roghi et al., 2004, 2010; 

Mueller et al., 2016). Tale perturbazione climatica è anche strettamente associata 

con un turnover biologico tra molti gruppi marini: ammonoidi, bivalvi, briozoi, 

crinoidi (Simms & Ruffel, 1989, 1990) e conodonti (Simms & Ruffel, 1989, 1990; 

Rigo et al., 2007). I primi dinosauri e nannoplancton calcareo conosciuti sono stati 

rinvenuti nel record geologico poco dopo il CPE (Furin et al., 2006). 

La perturbazione del ciclo del carbonio, il cambiamento climatico e il turnover 

biologico sono approssimativamente coincidenti con l’eruzione di Wrangellia, una 

Large Igneous Province (LIP) che oggi affiora in Nord America (British 

Columbia, Canada) (Furin et al., 2006; Greene et al., 2010; Dal Corso et al., 

2012). Dati biostratigrafici e radioisotopici collocano l’attività vulcanica di 

Wrangellia dalla fine del Ladinico all’inizio del Tuvalico (Carnico) (Greene et al., 

2010). Pertanto, l’attività di Wrangellia LIP, come altre LIP nel record geologico, 

potrebbe aver innescato la perturbazione del ciclo del carbonio registrata alla base 

del CPE e i fenomeni osservati durante il Carnico (Dal Corso et al., 2012).   

 

 

Fig. 1  Paleogeografia del Triassico Superiore e posizione delle aree dove sono state riscontrate 

evidenze sedimentologiche e biostratigrafiche del Carnian Pluvial Episode; (Dal Corso et al., 

2015). 
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Questo lavoro di tesi prende in esame la sezione stratigrafica di Pignola 2, 

appartenente alle successioni sedimentarie del Bacino di Lagonegro, attualmente 

affioranti nell’Appennino Meridionale (Italia). Di tale sezione sono state effettuate 

un’analisi geochimica e una valutazione dello stato di ossidazione delle acque di 

fondo durante la sedimentazione. In particolare, è stato analizzato il green clay-

radiolaritic horizon, un intervallo all’interno della sezione di Pignola 2 che 

rappresenta il Carnian Pluvial Episode (e.g. Rigo et al., 2007, 2012). Il green clay-

radiolaritic horizon sembra essere stato generato da una diminuzione di profondità 

della CCD (calcite compensation depth) e da un incremento dell’apporto di 

materiale silicoclastico, innescati da una transiente risalita della pCO2 (Rigo et al., 

2007).    

L’analisi geochimica è stata effettuata su materia organica (δ
13

Corg) allo scopo di 

verificare se anche a Pignola 2 fosse presente la perturbazione del ciclo del 

carbonio avvenuta durante il CPE. Si tenterà poi di collocare stratigraficamente le 

NCIE individuate, correlandole con quelle identificate da Dal Corso et al. (2012, 

2015), Mueller et al. (2016), Sun et al. (2016) e Miller et al. (2017). 

La valutazione dello stato di ossidazione delle acque di fondo è stata effettuata 

tramite indagini sulla distribuzione delle dimensioni dei framboidi di pirite, allo 

scopo di verificare la presenza di condizioni anossiche durante il CPE. Si cercherà 

poi di comprendere le possibili cause che hanno portato alla formazione di 

condizioni anossiche nel Bacino di Lagonegro. 

Infine, osservando i fenomeni avvenuti durante il Carnian Pluvial Episode e in 

particolare la loro sincronia, si proverà a ricostruire gli eventi che possono aver 

determinato il cambiamento climatico. 
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1   Inquadramento geologico 

 

1.1   Paleogeografia del Triassico 

Nel periodo Triassico la maggior parte delle terre emerse erano raggruppate in un 

unico supercontinente, la Pangea, circondato da un singolo vasto oceano chiamato 

Panthalassa. Lungo la fascia equatoriale, nel margine orientale della Pangea, era 

presente un ampio e profondo golfo a forma di “V” chiamato Oceano Tetide. 

 

 

Fig. 1.1  Ricostruzione paleogeografica dell’Oceano Tetide, Triassico; (Stampfli & Borel, 2002, 

modificata).  
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All’inizio del Triassico una parte di questo oceano, la Paleotetide, era in fase di 

chiusura, delimitata a Nord e a Est da zone di subduzione, mentre nuova crosta 

oceanica si creava a Sud, determinando l’espansione della Neotetide (Fig. 1.1). Il 

nuovo oceano che si stava formando ebbe origine da un rift che interessò nel 

Permiano la parte settentrionale del Sud Pangea, determinando la separazione di 

una serie di micro placche di crosta continentale. Questi blocchi definirono 

complessivamente un unico continente allungato in senso Est-Ovest conosciuto 

come continente Cimmerico (Fig. 1.1). L’area corrispondente all’Italia odierna si 

trovava in prossimità alla giunzione tra le aree in espansione e in subduzione (Fig. 

1.2), costituendo di fatto l’elemento più occidentale dei blocchi cimmerici 

(Stampfli et al., 2002). Questa configurazione geodinamica ebbe notevoli 

ripercussioni nell’assetto deposizionale e strutturale dell’Italia di allora, con 

l’alternanza e sovrapposizione di fasi tettoniche distensive e compressive legate 

rispettivamente all’apertura della Neotetide e alla chiusura della Paleotetide. 

L’alternanza di queste fasi tettoniche determinò una notevole differenziazione 

paleogeografica, con lo sviluppo di aree di alto e di basso strutturale. L’Italia 

meridionale era caratterizzata da aree di piattaforma (Piattaforma Appenninica e 

Piattaforma Apulia) e da aree di bacino (Bacino Liguride, Bacino Sicilide e 

Bacino di Lagonegro). Il Bacino di Lagonegro, in particolare, era probabilmente 

parte del così detto Oceano Ionico o Tetide Ionica (Finetti, 1982, 1985, 2005; 

Stampfli & Marchant, 1995; Stampfli et al., 2003; Catalano et al., 2001; Ciarapica 

& Passeri, 1998, 2002, 2005; Argnani, 2005), situato nel margine occidentale 

della Neotetide (Fig. 1.2), a latitudini prossime a 10°N (Stampfli & Borel, 2002; 

Stampfli et al., 2003; Stampfli & Kozur, 2006). Tra il Triassico Superiore e il 

Giurassico Inferiore, la progressiva chiusura della Paleotetide portò alla collisione 

del continente Cimmerico con la parte settentrionale della Pangea, dando vita 

all’orogenesi cimmerica (Fig. 1.1). Sempre nello stesso periodo, ebbe inizio 

l’apertura dell’Atlantico Settentrionale determinando una fase tettonica 

estensionale che portò alla separazione la Pangea settentrionale (Laurasia) e la 

Pangea meridionale (Gondwana). 
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Fig. 1.2  Ricostruzione paleogeografica della Tetide Occidentale, Carnico (Triassico Superiore). Il 

rettangolo nero indica la probabile posizione del Bacino di Lagonegro; (Stampfli & Kozur, 2006). 

 

1.2   Il Bacino di Lagonegro 

Il Bacino di Lagonegro si trova nella catena Appenninica Meridionale. 

L’Appennino Meridionale è costituito da unità tettoniche impilate tra loro con 

vergenza NE, per lo più composte da sottili coperture sedimentarie. Le 

successioni appartenenti al Bacino di Lagonegro, affioranti in Basilicata (Fig. 

1.3), sono coperture sedimentarie di origine bacinale, tettonicamente interposte tra 

la piattaforma carbonatica Appenninica, a tetto, e la piattaforma carbonatica 

Apula, a letto (Mostardini & Merlini, 1986), a testimonianza di un dominio 

bacinale che va dal Permiano al Miocene (e.g., Scandone, 1967; Ciarapica & 

Passeri, 2002; Giordano et al., 2010; Rigo et al., 2012).   

La parte inferiore della successione è rappresentata dalla “Sequenza Inferiore 

Lagonegrese” (Mostardini & Merlini, 1986; Ciarapica et al., 1990; Ciarapica & 

Passeri, 2005; Rigo et al., 2005) che include, in ordine stratigrafico, le seguenti 

formazioni: Monte Facito (Permiano-Triassico Medio); Calcari con Selce 

(Triassico Medio-Triassico Superiore); Scisti Silicei (Triassico Superiore-

Giurassico Superiore); e Flysch Galestrino (Giurassico Superiore-Cretaceo 

Inferiore). La parte superiore della successione, chiamata “Sequenza Superiore 
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Lagonegrese”, include invece le seguenti formazioni: Flysch Rosso (Cretaceo 

Inferiore-Miocene inferiore); Flysch Numidico (Miocene inferiore-Miocene 

medio); e Flysch Irpino (Miocene medio-Miocene superiore). 

 

 

Fig. 1.3  Schema geologico dell’Appennino Meridionale; (Giordano et al., 2010). 

 

1.3   Formazione dei Calcari con Selce 

I Calcari con Selce sono caratterizzati da strati carbonatici con interstrati e noduli 

di selce, alternati da fini orizzonti di argille. La maggior parte degli strati 

carbonatici sono lime mudstones or wackestones con radiolari, bivalvi (Halobia) e 

rari ammonoidi. In via subordinata è possibile rinvenire packstones o grainstones. 

A differenti posizioni stratigrafiche sono state anche documentate calciturbiditi 

con differenti spessori (da alcuni centimetri ad alcuni metri) (Rigo et al., 2012). 

La maggior parte di questi strati risedimentati contengono materiale proveniente 

dalle circostanti piattaforme carbonatiche, come foraminiferi bentonici, frammenti 

di echinodermi e altri bioclasti, spesso silicizzati, in particolare nella porzione 

superiore della formazione (Amodeo, 1999; Bazzucchi et al., 2005; Rigo et al., 

2007). Molti degli strati carbonatici sono costituiti da micrite: il fango carbonatico 

proviene dalle adiacenti piattaforme carbonatiche, trasportato attraverso 
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sospensioni, anche se una componente pelagica non può essere esclusa (Rigo et 

al., 2012; Preto et al., 2012, 2013).  

Basandosi sulla quantità di materiale risedimentato e sullo spessore delle 

successioni stratigrafiche, Scandone (1967) ha riconosciuto 4 differenti e 

interdigitate litofacies. Queste litofacies, dalla più distale alla più prossimale, sono 

state nominate Lagonegro-Sasso di Castalda facies (SLCa), Armizzone facies 

(SLCb), Pignola-Ambriola facies (SLCc) e San Fele facies (SLCd). 

I Calcari con Selce posano sulla Formazione di Monte Facito con un contatto 

transizionale. Il limite superiore con la sovrastante Formazione degli Scisti Silicei 

è caratterizzato da un intervallo transizionale, identificato come un distinto 

membro superiore della Formazione dei calcari con Selce (Amodeo, 1999). La 

base di questo intervallo transizionale è marcata dalla deposizione di un orizzonte 

di 3 m di shales rosse, il quale è utilizzato come marker litologico attraverso il 

Bacino di Lagonegro (Rigo et al., 2005).   

1.3.1   Green clay-radiolaritic horizon 

Il Green clay-radiolaritic horizon è un intervallo di 3-6 m di prevalenti argilliti e 

radiolariti all’interno dei Calcari con Selce (e.g. Scandone, 1967; Rigo et al., 

2007, 2012). Alla base sono presenti argilliti laminate alternate con strati di 

radiolariti ricche in argilla, prevalentemente di colore verde. La successione 

continua con radiolariti verdi e bianche alternate con fini interstrati di argilliti 

(Rigo et al., 2007, 2012). Sono presenti degli strati di tuffiti, il più speso dei quali 

è stato chiamato “Aglianico ash-bed”, e datato 230.91 ± 0.33 Ma (Furin et al., 

2006). La parte superiore è composta da fini, policromatiche radiolariti e argilliti, 

limitate al top da una calciturbidite. Sopra la calciturbidite, la sedimentazione 

carbonatica riparte con facies tipiche dei Calcari con Selce, ma gli strati di 

limestones sono più nodulari e spessi, ricchi in strati e noduli di selce rispetto la 

parte sottostante al green clay-radiolaritic horizon (Rigo et al., 2012). Il green 

clay-radiolaritic horizon rappresenta il Carnian Pluvial Episode (CPE; Simms & 

Ruffell, 1989, 1990; Rigo et al., 2007, 2012). 
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1.3.2   Brown member 

Il Brown member è un secondo intervallo di ca. 60 m costituito da abbondanti 

shales marroni (Rigo et al., 2012). Alla base le shales rappresentano circa il 50% 

dei sedimenti, diventando sempre meno consistenti verso l’alto. Gli strati di mud 

limestones contengono meno selce rispetto le normali facies dei Calcari con Selce. 

Questo intervallo è stato informalmente identificato come “Brown member” da 

Rigo et al. (2012). Il Brown member svanisce verso l’alto in mud limestone con 

noduli di selce, tipici dei Calcari con Selce.  

1.3.3   3-m-thick red shale horizon 

Il red shale horizon è un orizzonte di 2-4 m di shales rosse che marcano l’inizio 

dell’Intervallo Transizionale (sensu Amodeo, 1999) tra le formazioni dei Calcari 

con Selce e degli Scisti Silicei. Esso rappresenta un utile marker litologico 

attraverso il Bacino di Lagonegro (Rigo et al., 2005; Passeri et al., 2005). Questa 

transizione consiste in cherty limestone, shales rosse e selce, black shales, e 

rappresenta la progressiva sostituzione dei carbonati da parte di shales, radiolariti 

e selce (Rigo et al., 2012). Questo cambiamento nella sedimentazione può essere 

attribuito a differenti cause, come la decrescita dell’input di carbonato (Amodeo, 

1999), l’approfondimento dell’ambiente sedimentario sotto la Calcite 

Compensation Depth (CCD) o la diminuzione di profondità della CCD 

(Scandone, 1967).     

 

1.4   La sezione di Pignola 2 

La sezione di Pignola 2 (Latitudine: 40°32’51.44’’N Longitudine: 

15°47’17.43’’E) affiora nell’Appennino Meridionale a sud della città di Potenza, 

Basilicata (Fig. 1.4). Essa si colloca nel Bacino di Lagonegro e ne rappresenta la 

sua evoluzione durante il periodo Carnico (Triassico Superiore) (Rigo et al., 

2007). 
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Fig. 1.4  Sezione Pignola 2, Appennino Meridionale (Sud Italia); (Maron et al., 2017, modificata). 

 

La sezione stratigrafica è composta da una successione di 40 m di cherty 

limestone appartenenti ai Calcari con Selce (Fig. 1.5) (Scandone, 1967; Amodeo, 

1999; Rigo et al., 2012), comprendendo un intervallo stratigrafico che va dal 

Jiulico (Carniano inferiore) al Tuvalico (Carnico superiore) (Rigo et al., 2007, 

2012).  

I primi ca. 8 m della successione comprendono wackestones con radiolari e 

bivalvi (Halobia) in strati con spessore da 5 a 40 cm, leggermente nodulari, e 

sottili strati argillitici. 

Al disopra è presente un intervallo di ca. 5-6 m di prevalenti argilliti e radiolariti 

detto green clay-radiolaritic horizon (Rigo et al., 2007) che rappresenta il Carnian 

Pluvial Episode (Simms & Ruffell, 1989, 1990; Rigo et al., 2007, 2012) in un 

ambiente di deep-water nel Bacino di Lagonegro. L’orizzonte inizia con ca. 2.15 

m di argilliti siltitiche, siltiti o argilliti silicee, spesso laminate e di colore 

verdastro-nere. Alcuni orizzonti all’interno di questo intervallo sono interamente 

costituiti da silice. I successivi ca. 2.1 m sono costituiti prevalentemente da 

radiolariti argillose verdastre e selce, in sottili (<10 cm) strati planari. Nella parte 

inferiore delle radiolariti sono presenti due sottili (<5 cm) strati di tuffiti. Il primo 

strato, chiamato Aglianico ash-bed, ha fornito un’età radiometrica U/Pb di 230.91 

± 0.33 Ma (Furin et al., 2006). Gli ultimi ca. 1.7 m del green clay-radiolaritic 

horizon sono composti da packstones-grainstones con gusci di bivalvi 

parzialmente silicizzati, alternate con strati di argille verdastre-grigie. Questi strati 
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sono sovrapposti da radiolarian packstones nodulari con bivalvi. Al top è presente 

una calciturbidite (Rigo et al., 2007). 

La parte superiore della sezione, ca. 25 m, è costituita da wackestones in strati dm 

con radiolari e gusci di bivalvi. I wackestones si presentano più nodulari, e con un 

contenuto di noduli e strati di selce maggiore rispetto la parte bassa della sezione 

(Rigo et al., 2007).      

1.4.1   Biostratigrafia 

La sezione di pignola 2 è stata datata biostratigraficamente attraverso associazioni 

di conodonti e palinomorfi. Sotto il green clay-radiolaritic horizon è presente 

un’associazione di conodonti tipica dello Julico composta da Gladigondolella 

spp., Nicoraella postkockeli, Paragondolella tadpole e Paragondolella praelindae 

(Fig. 1.5), mentre sopra all’orizzonte sono presenti specie di conodonti tipiche del 

Tuvalico, come Carnepigondolella tuvalica, Carnepigondolella carpathica, 

Paragondolella oertlii, Paragondolella noah e Metapolygnathus praecommunisti 

(Fig. 1.5) (Rigo et al., 2012). Sono state riconosciute due associazioni di 

palinomorfi: Assemblage A, tipico dell’intervallo stratigrafico che va dal Julico 1 

al Tuvalico 1, e l’Assemblage B, associato al Tuvalico 1 (Maron et al., 2017). 

Questi dati pongono il limite Julico/Tuvalico al metro 9 (base del green clay-

radiolaritic horizon) tra il livello con l’ultima apparizione dell’associazione di 

conodonti tipica dello Julico, e i palinomorfi delll’Assemblage B  

Granuloperculatipollis rudis e Riccisporites tuberculatus (Maron et al., 2017). 
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Fig. 1.5  Sezione stratigrafica di Pignola 2; (Maron et al., 2017, modificata). 
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2   Analisi geochimica del δ
13

Corg 

 

2.1   Introduzione 

La geochimica è una scienza in continuo sviluppo che utilizza gli strumenti e i 

principi della chimica al servizio delle Scienze Geologiche. Un ramo della 

geochimica è la geochimica isotopica, la quale si basa sul principio che alcuni 

elementi chimici sono rappresentati da più specie che differiscono tra loro nelle 

caratteristiche fisiche mantenendo inalterate le caratteristiche chimiche. Questa 

differenza fondamentale consiste in un diverso peso atomico (A) delle specie di 

uno stesso elemento chimico, i cui nuclei contengono lo stesso numero di protoni 

(Z) ma diverso numero di neutroni (N). Tali specie chimiche vengono chiamate 

isotopi. La geochimica isotopica studia il comportamento delle concentrazioni 

relative dei vari elementi e dei loro isotopi, utilizzando sia isotopi radiogenici che 

isotopi stabili. Lo studio comprende innumerevoli campi che vanno dalla 

determinazione dell’età delle rocce, meteoriti e oggetti archeologici all’utilizzo 

come traccianti per capire processi geologici e ambientali. I metodi isotopici 

determinano l’età della terra, aiutano a ricostruire il clima del passato e spiegano 

la formazione degli elementi chimici nell’universo. Nel presente lavoro vengono 

presi in considerazione soltanto gli isotopi stabili, escludendo gli isotopi 

radiogenici.     

2.1.1   Processo di frazionamento 

Gli isotopi di un elemento hanno le stesse proprietà chimiche in quanto hanno lo 

stesso numero di elettroni (stesso numero di protoni), ma differenti proprietà 

fisiche dovuto alla differente massa. Questo fa si che molecole costituite dagli 

stessi elementi, ma con isotopi diversi, abbiano proprietà differenti. Dato che le 

proprietà delle molecole isotopiche non sono identiche, può verificarsi 

frazionamento isotopico, ossia un processo di “separazione” fra isotopi dello 

stesso elemento che avviene durante processi chimici, fisici e biologici, e risulta in 
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una loro diversa concentrazione nel prodotto finale. Il frazionamento isotopico è 

funzione delle masse isotopiche, e avviene tramite: frazionamento isotopico 

cinetico e frazionamento isotopico di equilibrio.  

Nel primo caso, poiché le diverse molecole isotopiche hanno diverse masse, 

durante il trasporto, si muovono a velocità differenti. Isotopi più leggeri sono più 

reattivi e veloci. Il frazionamento isotopico deriva da queste differenze in velocità. 

Il frazionamento di equilibrio si verifica per le differenze nelle proprietà 

termodinamiche delle molecole di diverso peso isotopico. I legami chimici con 

isotopi leggeri si rompono più facilmente dei legami con isotopi pesanti. La 

differenza varia con la temperatura ed è maggiore a basse temperature a minore ad 

alte temperature.      

2.1.2   Misure della composizione isotopica 

La distribuzione degli isotopi stabili di un elemento dipende strettamene 

dall’origine e dall’evoluzione biogeochimica dei composti di cui fanno parte. Le 

abbondanze relative degli isotopi stabili nei vari composti sono 

approssimativamente quelle medie esistenti sulla terra, tuttavia le piccole 

deviazioni dalla media sono la chiave per differenziare un campione dall’altro. Per 

poter osservare queste differenza tra le concentrazioni isotopiche di un elemento 

in campioni differenti, è necessario utilizzare una tecnica analitica in grado di 

misurare masse atomiche con grandissima accuratezza e precisione. Tali misure 

vengono effettuate per mezzo di uno strumento chiamato spettrometro di massa, 

capace di distinguere gli isotopi dello stesso elemento e di calcolare i rapporti 

isotopici (es. 
13

C/
12

C). 

I rapporti isotopici sono solitamente espressi in termini di valori δ(‰) (notazione 

delta) che esprimono le deviazione (in ‰) fra il rapporto isotopico del campione e 

il rapporto isotopico di uno standard di riferimento:  

 

δ(‰) = ((Rcampione / Rstandard) - 1) * 1000. 
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δ(‰) assume valori positivi se il campione è arricchito in isotopi pesanti rispetto 

lo standard (Rcampione > Rstandard) e negativi se invece è arricchito in isotopi leggeri 

(Rcampione < Rstandard).  

2.1.3   Isotopi stabili del carbonio 

L’atomo di carbonio è un elemento chiave per la vita terrestre. Esso possiede due 

isotopi stabili: 
12

C e 
13

C, i quali hanno differente abbondanza: 98.89% il 
12

C e 

1.11% il 
13

C. La differenza di abbondanza tra 
12

C e 
13

C, riportata come δ
13

C (‰), 

è utilizzata per ripercorrere l’evoluzione del ciclo del carbonio attraverso il tempo, 

e comprendere il clima del passato.   

Il carbonio è un elemento presente ovunque sulla terra. Esistono molti reservoir: 

atmosfera, biosfera, oceano (superficiale e profondo), sedimenti e rocce, e 

combustibili fossili. Tutti questi reservoir, ognuno con una propria capacità, sono 

collegati assieme attraverso un continuo scambio di carbonio che avviene con 

velocità e processi differenti.      

Diversi processi naturali, oltre a processi biologici, determinano il frazionamento 

del carbonio, andando a determinare la composizione isotopica (δ
13

C) dei diversi 

reservoir. 

In generale, la vita sulla terra utilizza soprattutto l’isotopo 
12

C. In questo modo, 

tutta la materia prodotta o proveniente da processi di fotosintesi e respirazione ha 

un δ
13

C negativo o molto negativo. 

Tuttavia, il valore del δ
13

C dei vari reservoir, come anche quello della materia 

organica, non è stato costante nel tempo geologico. Variazioni del δ
13

C possono 

avvenire su diverse scale di tempo, ed essere viste in termini di redistribuzione del 

carbonio tra i vari reservoir della terra.     

Carbon Isotope Excursion (CIE) possono essere sia negative che positive. CIE 

negative (NCIE) sono associate all’iniezione all’interno del ciclo del carbonio di 

isotopi leggeri (
12

C), esempio per rilascio in atmosfera di CO2 isotopicamente 

leggera (ricca in 
12

C). CIE positive (PCIE) sono invece generalmente associate al 

seppellimento della materia organica (composizione isotopica leggera) e portano 

ad un appesantimento del δ
13

C del sistema. Nel record geologico, CIE sono state 
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associate ad episodi di estinzione e/o rapida evoluzione, derivando spesso da 

variazioni climatiche causate da rapida immissione in atmosfera di CO2 di origine 

vulcanica e/o da ossidazione di metano, portando ad una accelerazione del ciclo 

idrologico, a incremento del weathering continentale, ad aumento di nutrienti in 

oceano e laghi, a incremento della produttività organica, a fenomeni di anossia e 

acidificazione oceanica (Saltzman and Thomas, 2012).          

 

 

Fig. 2.1  Ciclo geologico del carbonio; (Williams &  Follows, 2011). 

  

2.2   Campionamento 

Per le analisi geochimiche sono stati preparati e analizzati 104 campioni raccolti 

nella sezione di Pignola 2. Essi si collocano nella parte bassa della sezione (da 

metro 0 a metro 21) comprendendo quindi il Carnian Puvial Episode. Il passo di 

campionamento è variabile da qualche cm sino ad un massimo di 50 cm, in 

funzione della litologia. I calcari raccolti sono stati siglati e messi singolarmente 

all’interno di sacchetti. Le argille, di più facile disgregazione, sono state sigillate 

all’interno di carta stagnola e poi messe all’interno di sacchetti chiusi e siglati, in 

modo da preservarle al meglio. 
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2.3   Preparazione e trattamento dei campioni  

2.3.1   Calcari 

Utilizzando la troncatrice Struers Labotom-3 in dotazione al Laboratorio di 

Sezioni Sottili del Dipartimento di Geoscienze di Padova, per ogni calcare sono 

stati fatti due tagli: il primo in modo da asportare da un lato del campione la 

porzione di roccia più alterata, ottenendo una superficie fresca, il secondo, 

parallelo al primo, per ottenere una “slide” di roccia con spessore di circa 5 mm 

(Fig 2.2). Ogni slide è stata poi opportunamente siglata secondo il campione di 

provenienza.  

 

           

Fig. 2.2   Slide ottenuta dopo il taglio.            Fig. 2.3  Mortaio di agata, pinzetta e provetta Falcon. 

 

Utilizzando guanti in lattice per evitare la contaminazione dei campioni, le slide 

sono state accuratamente lavate con acqua deionizzata (per impedire la 

precipitazione di carbonato presente nell’acqua) con l’ausilio di uno spazzolino 

per levare eventuali residui estranei alla roccia e messe ad asciugare all’interno di 

un forno per alcune ore a circa 45°C.  

Una volta asciutte, le slide sono state rotte grossolanamente utilizzando un 

mortaio di agata (Fig. 2.3). Con l’aiuto di una pinzetta, i pezzi che non 

contenevano alterazione e che non contenevano vene di calcite sono stati inseriti 

all’interno di provette Falcon siglate, sino a raggiungere il peso di circa 2 g per 
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campione (Fig. 2.3). I pezzi non selezionati sono stati messi da parte e conservati. 

Per evitare contaminazioni, tra la preparazione di un campione e l’altro, il mortaio 

e la pizzetta sono stati accuratamente lavati con acqua deionizzata e asciugati con 

aria compressa.  

Questo procedimento per la preparazione dei calcari è stato svolto per la prima 

volta durante questa tesi, permettendo una maggiore velocità e semplicità di 

lavorazione, lasciando inalterato l’esito finale. Infatti, dopo una prova preliminare, 

si è visto che i calcari sottoposti ad attacco con acido cloridrico diluito al 10%, 

anche se non ridotti in polvere, si scioglievano completamente, permettendo la 

liberazione della materia organica.       

 

2.3.2   Argille  

Per ogni campione di argilla, essendo già molto frammentato, sono stati 

selezionati 4 – 5 g di materiale senza l’ausilio di eventuali tagli. Utilizzando 

guanti in lattice per evitare la contaminazione dei campioni, i pezzi scelti sono 

stati lavati con acqua deionizzata e con uno spazzolino per levare eventuali residui 

estranei alla roccia e messi ad asciugare all’interno di un forno per una notte a 

circa 45°C.   

Una volta asciutti, presso il Laboratorio del CNR di Macinazione Rocce e 

Separazione Minerali del Dipartimento di Geoscienze di Padova, i campioni sono 

stati macinati e resi in polvere. Prima di tutto è stata fatta una macinazione 

preliminare attraverso un mortaio manuale di ghisa (Fig. 2.4), al fine di ridurre il 

più possibile la granulometria delle argille. Poi, la polvere ottenuta, non avendo 

ancora un diametro sufficientemente piccolo, è stata ulteriormente macinata con 

un mortaio elettrico di agata (Fig. 2.5), sino al raggiungimento di una 

granulometria molto fine detta “taglia cipria”. Solo dopo quest’ultima 

lavorazione, la polvere è stata posta all’interno di una provetta opportunamente 

siglata. Tra la lavorazione di un campione di argilla e l’altro, tutto il materiale 

(mortaio di ghisa, mortaio di agata, spatola e pinzetta) è stato accuratamente 

lavato con acqua deionizzata e asciugato con aria compressa, in modo da evitare 
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contaminazioni da residui di polvere. Infine, sono stati pesati 2 g di polvere per 

campione e inseriti all’interno di provette Falcon, anch’esse siglate.  

 

           

                  Fig. 2.4  Mortaio di ghisa.                          Fig. 2.5  Mortaio elettrico di agata. 

 

2.3.3   Acidificazione e neutralizzazione dei campioni  

Successivamente, tutti i campioni sono stati sottoposti ad un attacco con acido 

cloridrico diluito al 10%, lasciandoli riposare sotto cappa per una notte (Fig. 2.6); 

procedimento necessario per rimuovere tutto il carbonio di natura non organica 

(carbonato di calcio).  

 

           

                Fig. 2.6  Acidificazione dei campioni.         Fig. 2.7  Centrifuga Rotofix 32 A. 
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Il giorno successivo si è passati alla neutralizzazione: i campioni sono stati posti 6 

alla volta all’interno di una centrifuga Rotofix 32 A della Hettich (Fig. 2.7), in 

modo da compattare il campione sul fondo delle provette Falcon. Questo è un 

passaggio fondamentale in quanto permette la successiva rimozione della 

soluzione acida senza perdere il campione. Tolta la soluzione acida, le provette 

sono state riempite con acqua deionizzata, chiuse, agitate energicamente e riposte 

nuovamente all’interno della centrifuga per poi permettere la rimozione della 

soluzione acida. Questo procedimento è stato ripetuto sino al raggiungimento di 

un pH neutro. Rimossa per l’ultima volta l’acqua deionizzata, tutti i campioni 

sono stati posti in vassoi “porta Falcon”, coperti con carta stagnola per evitare 

l’inquinamento da eventuali polveri e fatti seccare in forno per due giorni ad una 

temperatura di 45°C. 

Per una conservazione ottimale, una volta asciutti, i campioni sono stati trasferiti 

dalle Falcon a provette di plastica richiudibili di circa 3 cm di lunghezza per un 

diametro di circa 1 cm. 

2.3.4   Preparazione e pesatura delle capsule di stagno  

Dai campioni contenuti nelle provette di plastica è stato poi prelevato e pesato con 

una bilancia Mettler Toledo AT21 (precisione 1 μg) (Fig. 2.8) un quantitativo di 

materiale variabile (da circa 0.600 mg a circa 20.000 mg) a seconda della materia 

organica contenuta, e chiuso all’interno di capsule di stagno 6x4 mm della 

Elemental Microanalysis (Fig. 2.9). Le capsule di stagno, chiuse con delicatezza 

per evitare la rottura, sono state poste in una specifica posizione all’interno di un 

box di plexiglass (Fig. 2.10). La posizione di ogni capsula e il relativo peso, sono 

stati poi scritti in un modulo cartaceo che riproduceva la griglia del box in modo 

da conoscere esattamente la posizione di ogni campione e la relativa pesata. Tutti 

gli strumenti utilizzati per pesare e maneggiare la capsula di stagno (Fig. 2.9) sono 

stati puliti con acetone ad ogni prelievo, in modo da evitare contaminazioni tra i 

vari campioni. Assieme ai campioni, sono stati pesati, chiusi all’interno di capsule 

di stagno 4x3.2 mm della Elemental Microanalysis e collocati nel box di 

plexiglass, anche gli standard.  



23 
 

Le capsule di stagno con dentro i campioni e gli standard, sono state 

successivamente inserite in un apposito portacampioni tondo (Fig. 2.11), secondo 

una precisa sequenza costituita da una successione di campioni e standard. Questo 

portacampioni verrà poi agganciato all’Elemental Analyzer (EA) (Fig. 2.11), che 

tramite la rotazione automatica dello stesso farà cadere in successione i campioni 

all’interno della fornace per essere analizzati. 

 

         

    Fig. 2.8  Bilancia Mettler Toledo AT21.          Fig. 2.9  Capsula di Sn e strumenti per pesare.  

 

           

                   Fig. 2.10  Box di plexiglass.             Fig. 2.11  Portacampioni tondo agganciato all’EA. 
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2.3.5   Test e inserimento della sequenza da analizzare 

La prima operazione da effettuare prima di partire con l’inserimento dei dati e 

quindi l’analisi, consiste nell’eseguire dei test per verificare il corretto 

funzionamento dello spettrometro di massa. Se i test vengono superati, lo 

strumento è pronto per iniziare le analisi, in caso contrario è necessario ripeterli 

sino ad esito positivo. 

Superati i test si può passare all’inserimento dei dati. Si crea attraverso un 

apposito programma chiamato Isodat, un foglio di lavoro nel quale viene inserita 

la sequenza di campioni e standard da analizzare. Il foglio di lavoro è 

caratterizzato da una serie di colonne che riportano: la posizione del campione 

all’interno del portacampioni tondo (Fig. 2.11), il nome del campione, il relativo 

peso, le informazioni relative alla capsula di stagno e l’operazione che si vuole 

eseguire su tale campione.     

2.3.6   Analisi con spettrometro di massa 

I campioni sono stati analizzati con uno spettrometro di massa Thermo Scientific 

Delta V Advantage equipaggiato con un Thermo Scientific FLASH 2000 Organic 

Elemental Analyzer in dotazione al Laboratorio di Spettrometria (Isotopi Stabili) 

del Dipartimento di Geoscienze di Padova (Fig. 2.12).   

L’Elemental Analyzer fa cadere le capsule di stagno automaticamente, una alla 

vota ed in sequenza, in una fornace tenuta ad una temperatura di 1020°C. 

All’interno della fornace avviene la combustione del campione in presenza di 

ossigeno, con conversione delle sostanza organica in gas. L’ossigeno in eccesso è 

eliminato attraverso una reazione di riduzione, l’acqua viene catturata con una 

trappola al perclorato di magnesio, mentre la CO2 prodotta dalla materia organica 

viene isolata e purificata attraverso una colonna cromatografica. Il gas da 

analizzare (CO2) fluisce verso lo spettrometro di massa, dove viene ionizzato 

tramite il bombardamento di elettroni prodotti da un filamento di tungsteno 

incandescente, e successivamente accelerato e focalizzato in un fascio di ioni, 

grazie a dei campi elettrici. Questo fascio di ioni viene poi immerso in un campo 

magnetico generato da un magnete permanete, capace di deviare gli ioni in 
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funzione del loro rapporto massa/carica. Si ha quindi la separazione del flusso di 

ioni iniziale in diversi fasci con diversi rapporti massa/carica, che andranno a 

colpire collettori diversi all’interno del rilevatore. Ogni specie ionica trasporta una 

carica elettrica e il flusso di tali cariche rappresenta una corrente che viene 

registrata e amplificata. Dal rapporto tra i valori registrati nel rilevatore il software 

calcola i rapporti isotopici (
13

C/
12

C).  

Per mezzo di un sistema di valvole, il gas formato dalla combustione del 

campione è immesso nello spettrometro di massa in alternanza ad un gas standard, 

avente composizione isotopica nota. Dal confronto tra i due gas è possibile 

misurare con accuratezza il δ
13

C del campione.    

Le misure sono state effettuate e successivamente calibrate utilizzando gli 

standard internazionali IAEA-CH-6 (δ
13

C = -10.449‰) e IAEA-CH-7 (δ
13

C = -

32.151‰), mentre la riproducibilità delle misure prodotte è stata ottenuta 

utilizzando lo standard interno ZER ed è stimabile in 0.2‰. 

 

   

Fig. 2.12  A sinistra, spettrometro di massa Thermo Scientific Delta V Advantage equipaggiato 

con un Thermo Scientific FLASH 2000 Organic Elemental Analyzer; a destra, rappresentazione 

schematica di uno spettrometro di massa; (Clark & Fritz, 1997). 
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2.4   Risultati 

I risultati ottenuti dalle analisi sono stati trattati secondo la litologia e sono 

riassunti in Tabella 1. L’andamento del δ
13

Corg è riportato in Fig. 2.13. 

2.4.1   Calcari 

I valori del δ
13

Corg dei calcari sono compresi tra un minimo di -26.94‰ (campione 

PGO 29, 7.51 m) ed un massimo di -25.18‰ (campione PGO 62, 18.45 m), con 

una media di -26.10‰. I campioni PGO 2, PGO 18, PGO 31, PGO 32, PGO 33 e 

PGO 34 sono invece calcari marnosi e mostrano valori isotopici più pesanti 

rispetto i calcari (δ
13

Corg medio -24.90‰).  

La parte bassa della sezione mostra valori dei calcari molto oscillanti per poi 

stabilirsi su valori da -26.06‰ a -25.64‰ al metro 2.41. Da metro 4.00, la 

distribuzione dei valori prosegue ancora con andamento oscillatorio, ma con una 

leggera tendenza verso valori isotopici mediamente più leggeri. Nella parte alta 

della sezione (da metro 14.49 a metro 20.65) non sono presenti trend, ed il valore 

isotopico dei calcari si attesta nella media, seppur mantenendo un leggero grado di 

oscillazione. 

2.4.2   Argille 

I campioni di argilla PGO 1/17, P1, PGO 2/17, PGO 3/17, PGO 4/17, P2, P2Bp, P 

2 C, PGO 21, PGO 35 e PGO 36 si presentano isolati dai calcari e dai calcari 

marnosi, risultando con valori isotopici più pesanti (δ
13

Corg medio -23.81‰).  

Le argille nella parte centrale della sezione (da metro 8.27 a metro 13.48), in un 

primo momento, si portano a valori isotopici più negativi (PGO 2A, PGO 3A, 

PGO 4A) rispetto ai calcari. Successivamente si osserva un brusco aumento del 

δ
13

Corg sino a -24.88‰ (campione PGO 7A, 8.92 m) per poi diminuire 

nuovamente sino a -26.84‰ (campione PGO 9A, 9.11 m). A seguire i valori 

tornano a salire sino a -24.50‰ (campione PGO 13A, 10.14 m). Da metro 10.14 a 

metro 13.48 i valori isotopici assumono un andamento fortemente oscillatorio, 

raggiungendo un valore massimo di -22.36‰ (campione P C 11, 12.67 m) per poi 

diminuire. 
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Tabella 1  Risultati dell’analisi del δ
13

Corg. Nella prima colonna sono riportati i campioni in ordine 

stratigrafico; nella seconda e terza colonna sono riportati i valori del δ
13

Corg rispettivamente di 

calcari e argille; nella quarta colonna è riportata la posizione del campione lungo la colonna 

stratigrafica. 

δ
13

Corg δ
13

Corg δ
13

Corg δ
13

Corg

Calcari Argille Calcari Argille

PGO 1 -26.50 0.04 PGO 13A -24.50 10.14

PGO 2 -25.27 0.30 PGO 14A -25.51 10.27

PGO 1/17 -23.50 0.41 PGO 15A -23.78 10.49

P 1 -23.65 0.44 P 3 -25.98 10.56

PGO 3 -25.56 0.46 PGO 16A -23.68 10.76

PGO 2/17 -24.02 0.51 P S 2 -25.68 11.26

PGO 4 -26.26 0.70 PTC 6 -22.84 11.51

PGO 5 -26.32 0.95 PGO 17A -23.95 12.43

PGO 3/17 -23.52 1.05 P C 11 -22.36 12.67

PGO 6 -26.46 1.20 PGO 18A -25.00 13.08

PGO 7 -26.65 1.36 Pi 103 -23.23 13.18

PGO 8 -25.89 1.52 PGO 19A -24.04 13.48

PGO 9 -26.04 1.69 PGO 31 -24.25 13.55

PGO 10 -26.80 1.94 PGO 32 -24.83 13.69

PGO 11 -26.44 2.18 PGO 33 -24.94 13.73

PGO 12 -25.64 2.41 PGO 34 -25.27 13.93

PGO 13 -26.06 2.87 PGO 35 -23.62 14.13

PGO 14 -25.70 3.16 PGO 36 -23.62 14.18

PGO 4/17 -23.94 3.50 PGO 38 -25.57 14.49

P 2 -23.73 3.51 PGO 39 -26.34 14.64

P 2Bp -24.35 3.55 PGO 40 -26.10 14.88

PGO 15 -25.85 3.70 PGO 41 -25.68 15.12

PGO 16 -25.96 3.72 PGO 42 -26.12 15.15

PGO 17 -25.61 4.00 PGO 43 -25.90 15.16

P 2 C -23.94 4.54 PGO 45 -26.36 15.70

PGO 18 -24.84 4.58 PGO 46 -26.03 15.90

PGO 19 -26.60 4.87 PGO 47 -26.29 16.00

PGO 20 -26.66 4.99 PGO 48 -26.35 16.08

PGO 21 -24.02 5.31 PGO 49 -26.10 16.25

PGO 22 -26.26 5.36 PGO 50 -25.58 16.37

PGO 23 -26.64 5.80 PGO 52 -26.26 16.61

PGO 24 -26.70 6.06 PGO 53 -26.15 16.85

PGO 25 -25.72 6.23 PGO 54 -25.85 16.97

PGO 26 -26.39 6.50 PGO 55 -25.68 17.17

PGO 27 -26.53 6.98 PGO 57 -25.77 17.44

PGO 28 -26.58 7.03 PGO 58 -25.82 17.52

PGO 29 -26.94 7.51 PGO 59 -26.57 17.58

PGO 30 -26.74 7.70 PGO 60 -26.37 17.86

Pi 54 -26.50 7.85 PGO 61 -25.76 18.23

Pi 58 -26.79 8.20 PGO 62 -25.18 18.45

PGO 1A -26.88 8.27 PGO 63 -25.61 18.65

PGO 2A -27.79 8.44 PGO 64 -25.52 18.84

PGO 3A -27.59 8.52 PGO 65 -26.47 18.99

PGO 4A -27.31 8.64 PGO 66 -26.10 19.08

PGO 5A -26.29 8.76 PGO 67 -25.77 19.09

PGO 6A -26.09 8.82 PGO 68 -26.08 19.24

PGO 7A -24.88 8.92 PGO 69 -25.55 19.42

PGO 8A -25.25 8.99 PGO 70 -25.48 19.56

PGO 9A -26.84 9.11 PGO 71 -25.38 19.72

PGO 10A -26.02 9.27 PGO 72 -25.76 19.81

PGO 11A -26.42 9.46 PGO 73 -25.48 20.05

PGO 12A -25.27 9.87 PGO 74 -26.58 20.65

Campioni MetroMetroCampioni



28 
 

 

Fig. 2.13  Andamento del δ
13

Corg. In blu sono rappresentati i calcari, in verde i calcari marnosi e in 

rosso le argille.      
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3   Indagini su framboidi di pirite 

  

3.1   Introduzione 

Le strutture minerali primarie nei sedimenti moderni possono fornire informazioni 

sulle condizioni originali di crescita dei cristalli, risultando uno strumento per 

confrontare direttamente gli ambienti sedimentari moderni con quelli antichi. La 

pirite è sempre presente in sedimenti disossici/anossici moderni ed è preservata in 

molte rocce sedimentarie antiche (Wilkin et al., 1996). Pertanto, la 

caratterizzazione delle proprietà fisiche della pirite nei sedimenti moderni 

depositati all’interno di un unico ambiente deposizionale, può servire come 

strumento per interpretare gli ambienti deposizionali di sedimenti antichi (Wilkin 

et al., 1996). La dimensione è una proprietà fisica facilmente misurabile di un 

aggregato di cristalli o minerali, e dalla distribuzione delle dimensioni della pirite 

in rocce sedimentarie antiche si possono ricavare informazioni quantitative (Love 

and Amstutz, 1966). 

Nello studio di eventi oceanografici, spesso risulta molto difficile distinguere 

antiche condizioni euxiniche, dove la colonna d’acqua inferiore è ricca di 

idrogeno solforato (o acido solfidrico, H2S) e priva di ossigeno, da condizioni 

disossiche (bassa concentrazione di ossigeno) o anossiche (assenza di ossigeno). 

A tale scopo, Wilkin et al. (1997) hanno svolto uno studio sul diametro dei 

framboidi di pirite in ambienti sedimentari moderni, fornendo un’utile strumento 

per comprendere le condizioni redox delle acque di fondo e quindi l’ambiente in 

cui si depositano i sedimenti. 

 

3.2   Framboidi di pirite 

I framboidi sono aggregati sferici densamente impaccati, simili a grappoli, fatti di 

microcristalli equigranulari di pirite (Love and Amstutz, 1966). I loro diametri 

vanno da pochi micron a molte decine di micron (Wilkin et al., 1996). 
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La formazione dei framboidi di pirite coinvolge uno stadio intermedio nel quale 

sono generati framboidi di greigite (Fe2S4) (Wilkin et al., 1996, 1997). I quattro 

processi che portano alla formazione dei framboidi sono: (1) nucleazione e 

crescita di microcristalli iniziali di monosolfuro di ferro; (2) conversione dei 

microcristalli in greigite; (3) aggregazione dei microcristalli di greigite, ossia 

crescita dei framboidi; e (4) conversione dei framboidi di greigite in framboidi di 

pirite. Il primo e il quarto processo richiedono condizioni riducenti, mentre il 

secondo richiede condizioni debolmente ossidanti. I framboidi di pirite sono 

spazialmente associati con batteri solforiduttori, poiché essi forniscono lo zolfo 

necessario per le successive reazioni (Wilkin et al., 1997).   

Negli ambienti marini moderni, i framboidi di pirite iniziano a formarsi nella 

stretta zona di riduzione del ferro che si sviluppa appena sotto al limite di 

ossidoriduzione. Essi smettono di crescere quando entrano nelle condizioni più 

intensamente anossiche della sottostante zona di riduzione del solfato, in cui si 

formano i cristalli e i grani amorfi di pirite (Wilkin et al., 1996; Wilkin and 

Barnes, 1997). In condizioni euxiniche, l’unico sito favorevole per la formazione 

dei framboidi è all’interno della colonna d’acqua, immediatamente sotto al limite 

di ossidoriduzione. In questo sito, essi non riescono a raggiungere diametri più 

grandi di 5-6 μm prima di affondare sotto la zona di riduzione del ferro, con 

conseguente arresto della crescita e accumulo sul fondo del mare (Wilkin et al., 

1996). Pertanto, condizioni euxiniche formano popolazioni di framboidi in media 

più piccoli e meno variabili in dimensioni rispetto popolazioni di framboidi 

formati in sedimenti sottostanti colonne d’acqua disossiche (Wilkin et al., 1996). 

Infatti, in ambienti marini disossici, i framboidi di pirite si formano nei sedimenti 

superficiali, dove la loro dimensione è controllata dalla disponibilità locale di 

reagenti, con il risultato che sono di dimensioni più variabili e generalmente 

maggiori (Wilkin et al., 1996). In ambienti attuali, i framboidi euxinici non 

mostrano evidenze di accrescimento una volta che si sono accumulati all’interno 

dei sedimenti, sebbene il riempimento può essere comune; pertanto, la 

distribuzione delle dimensioni dei framboidi di pirite può essere uno strumento 

per la valutazione delle condizioni redox delle acque di fondo in rocce 
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sedimentarie antiche (Wilkin et al., 1997). Wilkin et al. (1996) hanno anche notato 

che sedimenti attuali disossici contengono relativamente più microcristalli 

euedrali e “masse solide non classificabili” di pirite rispetto ambienti euxinici. Di 

conseguenza, la relativa proporzione tra framboidi e altre forme di pirite può 

fornire un addizionale criterio per la valutazione del paleoambiente (Wignall & 

Newton, 1998). 

3.2.1   Framboidi di pirite come proxy di anossia 

Basandosi sulla distribuzione dimensionale dei framboidi di pirite, si possono 

distinguere cinque stati redox delle acque di fondo (Bond e Wignall, 2010). In 

generale, quando i framboidi sono piccoli (diametri medi: 3-5 μm), abbondanti, 

con una stretta distribuzione delle dimensioni, e formano la frazione di pirite 

dominante, essi indicano condizioni euxiniche (persistente presenza di H2S nella 

colonna d’acqua inferiore). Se i framboidi sono piccoli (diametri medi: 4-6 μm), 

abbondanti, con alcuni framboidi di dimensioni maggiori, e formano la frazione di 

pirite dominante, allora essi indicano condizioni anossiche (assenza di ossigeno 

nelle acque di fondo per lunghi periodi di tempo). Quando i framboidi hanno 

diametri medi di 6-10 μm e sono moderatamente comuni, con alcuni framboidi di 

dimensioni maggiori e alcuni cristalli di pirite, allora tali popolazioni indicano 

condizioni “disossiche inferiori” (acque di fondo debolmente ossigenate). In 

condizioni “disossiche superiori” (parziale limitazione di ossigeno nelle acque di 

fondo), i framboidi solitamente sono ancora presenti (sebbene la pirite cristallina 

sia più abbondante), e hanno un vasto range di dimensioni con solo una piccola 

percentuale di framboidi <5 μm. In condizioni ossigenate non sono presenti 

framboidi e raramente si trovano cristalli di pirite. 

 

3.3   Preparazione e trattamento dei campioni 

Per le analisi dei framboidi di pirite sono stati scelti 12 campioni tra quelli 

utilizzati per le analisi geochimiche, principalmente concentrati all’interno del 

green clay-radiolaritic horizon. 
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I campioni sono stati analizzati con un microscopio elettronico a scansione 

(SEM), pertanto, la prima cosa che si è resa necessaria è stata la preparazione 

delle sezioni.   

3.3.1   Calcari 

I calcari da analizzare sono stati nuovamente tagliati con la troncatrice Struers 

Labotom-3 in modo da ottenere una slide di roccia con spessore di circa 1 cm. 

Dalle slide sono stati ricavati dei parallelepipedi di roccia di dimensioni circa 

2x1x1 cm, utilizzando la minitroncatrice Buehler Isomet 1000 in dotazione al 

Laboratorio di sezioni sottili del Dipartimento di Geoscienze di Padova. Infine i 

parallelepipedi sono stati incollati con resina ipossidica Araldite 2020/A su di un 

vetrino portaoggetti da laboratorio e messi a riposare per una notte su una piastra 

riscaldante a 250 °C. 

3.3.2   Argille  

I campioni di argilla, essendo facilmente disgregabili, è stato necessario inglobarli 

con una resina ipossidica (Araldite 2011–A/B) in modo tale da consolidarli. Una 

volta consolidati, i campioni sono stati tagliati perpendicolarmente alle 

laminazioni della roccia con la minitroncatrice Buehler Isomet 1000, e incollati 

con resina ipossidica Araldite 2020/A lungo la superficie tagliata su di un vetrino 

portaoggetti da laboratorio. Infine i vetrini sono stati messi a riposare sulla piastra 

riscaldante a 250 °C per una notte. 

3.3.3   Lucidatura delle sezioni 

I calcari e le argille montate sui vetrini sono stati tagliati con la sega da retrotaglio 

Buehler PetroThin (Fig. 3.1) in modo da asportare la parte eccedente, ottenendo 

così sezioni di roccia con spessore di circa 2 mm (Fig. 3.2). Successivamente le 

sezioni sono state lavorate con mole diamantate e abrasivi fino a creare una 

superficie lucida, ideale per le analisi al SEM.  
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Fig. 3.1  Sega da retrotaglio Buehler PetroThin.         Fig. 3.2  Vetrini con le sezioni dei campioni.  

 

3.3.4   Analisi con microscopio elettronico a scansione (SEM) 

I campioni sono stati analizzati con un microscopio elettronico a scansione 

CamScan MX3000 in dotazione al Laboratorio di Microscopia Elettronica S.E.M. 

del Dipartimento di Geoscienza di Padova (Fig. 3.3). 

Per prima cosa, i vetrini con i campioni sono stati metallizzati con grafite per 

renderli conduttivi e posti due alla volta su di un apposito portacampioni (Fig. 

3.4), successivamente inserito all’interno del SEM, il quale permette il movimento 

dei vetrini durante le analisi. 

 

           

              Fig. 3.3  SEM CamScan MX3000.            Fig. 3.4  Vetrini agganciati al portacampioni. 
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Il microscopio elettronico a scansione (Scanning Electron Microscope, SEM) è 

disegnato principalmente per l’acquisizione di immagini, è quindi uno strumento 

particolarmente adatto allo studio del contrasto morfologico e composizionale. Le 

immagini sono prodotte attraverso la scansione di un fascio elettronico tramite le 

bobine di scansione sul campione in studio. La sorgente del fascio elettronico è 

costituita da un cristallo di esaboruro di lantanio (LaB6), il quale emette elettroni 

per effetto termoionico. Gli elettroni vengono poi accelerati all’interno della 

cosiddetta colonna mantenendo una differenza di potenziale tra il catodo (la 

sorgente) e l’anodo (il campione) di circa 20 kV. Il fascio viene focalizzato 

mediante un sistema di fenditure e la divergenza viene limitata attraverso un 

sistema di lenti elettromagnetiche. All’interno dello strumento vengono mantenute 

condizioni di vuoto attraverso un sistema di pompe (una pompa diffusiva ed una 

pompa rotativa), per evitare l’interazione tra il fascio di elettroni e le particelle 

d’aria. 

Gli effetti prodotti dal fascio di elettroni sono diversi in funzione della sua 

profondità di interazione nel campione. Il SEM sfrutta principalmente gli elettroni 

secondari e gli elettroni retrodiffusi (SE e BSE) i quali vengono raccolti da 

specifici detector e trasformati in immagini da software. Gli elettroni secondari 

(secondary electrons, SE) vengono emessi dai settori più superficiali del 

campione, entro i primi nanometri. Tali elettroni non appartengono al fascio 

incidente, ma al campione stesso, espulsi come risultato del bombardamento 

elettronico. Essi vengono utilizzati perché in grado di produrre ottime immagini 

tridimensionali senza risentire del contrasto chimico. Gli elettroni retrodiffusi 

(backscattered electrons, BSE), sono invece elettroni che appartengono al fascio 

incidente, che penetrano il campione e riemergono dopo una o più collisioni 

all’interno di esso. La frazione di elettroni che riemerge dal campione è 

fortemente dipendente dal numero atomico medio ed è maggiore per composti con 

numero atomico medio superiore. Per tale motivo, i BSE sono sfruttati per 

distinguere fasi diverse all’interno del campione (nell’immagine, il tono di grigio 

di ogni singola fase varia in funzione del suo numero atomico medio). Gli 
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elettroni retrodiffusi possiedono energie enormemente superiori a quelle degli SE 

e provengono da settori del campione più profondi.  

Gli atomi del campione investiti dal fascio vengono eccitati in seguito all’apporto 

di energia al punto tale da emettere raggi X sotto forma di spettri caratteristici. Per 

questo motivo, il SEM è equipaggiato con uno spettrometro EDS (energy 

dispersive system), che permette di eseguire analisi chimiche puntuali in quanto 

ogni elemento emette fotoni sotto forma di quantità discrete e caratteristiche che 

possono essere discriminate e riconosciute. 

3.3.5   Acquisizione del diametro dei framboidi di pirite 

I diametri dei framboidi di pirite sono stati misurati utilizzando l’immagine 

prodotta dagli elettroni retrodiffusi (BEI). La messa a punto della luminosità e del 

contrasto ha permesso di mettere in forte evidenza la pirite, poiché, avendo un 

numero atomico medio elevato appariva particolarmente luminosa nell’immagine. 

I framboidi si distinguono per la forma e la struttura, e le loro dimensioni sono 

state misurate direttamente dallo schermo collegato al SEM. Per ogni campione si 

è proceduto osservando campi successivi con ingrandimento 1000x, misurando 

sistematicamente tutti i framboidi all’interno di ogni singolo campo, sino a 

raggiungere, se possibile, un conteggio di 200 framboidi.     

 

3.4   Risultati 

La distribuzione dei framboidi di pirite è riassunta in Tabella 2 e rappresentata 

graficamente tramite box-plots in Fig. 3.5. I “boxes” di Fig. 3.5 si estendono dal 

quartile Q1 = 0.25 al quartile Q3 = 0.75, includendo così il 50% dei valori. I valori 

mediani sono indicati dalla linea nera verticale all’interno dei boxes. Le linee che 

si estendono a sinistra e a destra delineano rispettivamente i valori minimi e 

massimi. 

I framboidi sono trovati sia isolati (Fig. 3.6, A e B), sia in cluster (Fig. 3.6, C e D), 

i quali spesso contengono framboidi di diverse dimensioni. In tutti i campioni 

sono presenti cristalli euedrali di pirite con dimensioni da < 1 μm a > 50 μm (Fig. 
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3.6, E e F). Si nota un aumento sia del numero che delle dimensioni dei cristalli 

euedrali quando i framboidi sono rari o assenti. 

Nella parte bassa della sezione (sotto il green clay-radiolaritic horizon) soltanto i 

campioni P1 e PGO 3/17, appartenenti a due strati di argilla differenti, contengono 

framboidi di pirite. Il campione PGO 3/17 presenta una distribuzione più stretta ed 

una popolazione decisamente più numerosa rispetto a P1. Le medie si attestano tra 

5 e 6 μm. Non sono stati trovati framboidi all’interno dei calcari (campioni PGO 4 

e PGO 26), ma soltanto cristalli euedrali di pirite. 

All’interno del green clay-radiolaritic horizon c’è una netta distinzione tra la parte 

bassa e la parte alta. Nella parte bassa, i diametri dei framboidi mostrano una 

distribuzione molto stretta, con media 4.5 ± 0.2 μm. Nella parte alta i framboidi 

diventano molto rari (dove presenti hanno diametri > 8 μm) o assenti, e i cristalli 

euedrali di pirite aumentano sia in numero che di dimensioni. 

Nella parte alta della sezione (sopra il green clay-radiolaritic horizon) sono 

presenti cristalli euedrali di pirite e solo il campione PGO 41 contiene una limitata 

popolazione di framboidi.  

  

 

Tabella 2  Tabella riassuntiva della distribuzione dimensionale dei framboidi di pirite. N° F = 

numero di framboidi rinvenuti nel campione (in ca. 1.5 h); Media = diametro medio dei framboidi; 

DS = deviazione standard del diametro dei framboidi; Min DF = diametro minimo tra i framboidi 

rinvenuti nel campione; Max DF = diametro massimo tra i framboidi rinvenutiti nel campione; - = 

non applicabile. 

 

Media Min Max   

(μm) DF (μm) DF (μm)

P1 11 5.9 5.4 1.2 16.8 Nera

PGO 4 0 - - - - Grigio

PGO 3/17 200 5.1 2.1 1.5 16.5 Nera

PGO 26 0 - - - - Grigio

PGO 2A 200 4.6 1.5 1.2 9.4 Nera

PGO 4A 200 4.7 1.6 1.9 9.9 Nera

PGO 9A 200 4.3 2.0 1 13.5 Nera

P3 0 - - - - Nera

PTC 6 2 9.8 1.8 8.5 11.1 Verde

PGO 17A 2 11.7 1.3 10.8 12.6 Verde

PTC 9 0 - - - - Verde

PGO 41 21 4.4 3.3 1.7 16.5 Grigio

Colore

Radiolarite argillosa

Argilla

Argilla

Calcare

Calcare

Calcare

Argilla

Radiolarite argillosa

Argilla

Argilla

Argilla

Argilla

LitologiaCampioni N° F DS
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Fig. 3.5  Rappresentazione con box-plots della distribuzione delle dimensioni dei framboidi di 

pirite lungo la sezione stratigrafica di Pignola 2. La linea tratteggiata a 6 μm divide condizioni 

anossiche-euxiniche (a sinistra) da condizioni disossiche (a destra).     
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Fig. 3.6  Immagini di framboidi e cristalli euedrali di pirite prodotte da elettroni retrodiffusi (BSE). 

(A e F) PTC 6, (B) PGO 4A, (C) PGO 9A, (D) PGO 3/17 e (E) PGO 17A. Le immagini A e B 

mostrano framboidi isolati (in B è presente anche un cristallo euedrale); C e D mostrano cluster di 

framboidi; E e F mostrano cristalli euedrali di pirite.  

 

A B 

C D 

E F 
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4   Discussione 

 

4.1   Interpretazione dell’andamento del δ
13

Corg 

Se si osserva la parte inferiore della sezione (da metro 0 a metro 8.20; Fig. 4.1 e 

4.2 A), si nota una distinta differenza tra valori isotopici di litologie diverse. Il 

δ
13

Corg medio dei calcari si attesta a -26.30‰, mentre quello delle argille si attesta 

a -23.85‰. Questa differenza tra il valore isotopico medio dei calcari ed il valore 

isotopico medio delle argille, potrebbe essere dovuta ad una differente 

proporzione tra materia organica continentale e materia organica marina contenuta 

nei campioni analizzati. Il δ
13

Corg della materia organica terrestre e marina ha 

valore differente a seconda della provenienza del carbonio inorganico fissato, e 

del frazionamento che avviene durante la fotosintesi o la respirazione. Oggi, la 

materia organica terrestre sintetizzata da CO2 atmosferica (δ
13

C = −7‰) è 

isotopicamente più leggera (più ricca in 
12

C) rispetto la materia organica marina 

sintetizzata da carbonio inorganico dissolto (δ
13

C = 0‰) (e.g. Meyers, 1994), ma 

esistono evidenze che la materia organica terrestre prima del Cretaceo fosse 

isotopicamente più pesante rispetto la materia organica marina (Arthur et al., 

1985). A sostegno dell’ipotesi che calcari e argille hanno una differente 

composizioni della materia organica, viene dal ritrovamento di pollini di origine 

continentale solamente all’interno delle seconde (metro 0.44, 3.51, 4.54; Rigo et 

al., 2007). 

 

 

 

Fig. 4.1  Andamento del δ
13

Corg della parte bassa della 

sezione stratigrafica di Pignola 2 (da metro 0 a metro 

8.20). In blu sono rappresentati i calcari e in rosso le 

argille. Le linee nere tratteggiate indicano il valore 

isotopico medio dei calcari ed il valore isotopico medio 

delle argille. L’asse verticale è in metri. 
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Di conseguenza, assumendo che la materia organica delle argille sia 

prevalentemente di origine continentale, per una migliore comprensione grafica 

della curva isotopica e facilitare la discussione, si è deciso di sommare -2.5‰ ai 

loro valori. Questo ragionamento verrà esteso anche alla parte superiore della 

sezione, comprese le argille appartenenti al green clay-radiolaritic horizon, in 

quanto anch’esse contengono pollini di origine continentale (Rigo et al., 2007). 

 

         

Fig. 4.2  In blu sono rappresentati i calcari, in verde i calcari marnosi e in rosso le argille. (A) 

Andamento del δ
13

Corg ottenuto dalle analisi geochimiche; i valori isotopici intermedi tra calcari e 

argille dei calcari marnosi sono probabilmente dovuti ad una loro diversa proporzione tra materia 

organica terrestre e marina. (B) Andamento del δ
13

Corg ottenuto dopo aver sommato -2.5‰ ai 

valori isotopici delle argille; i calcari marnosi sono stati omessi; le fasce di colore verde e giallo 

mettono in evidenza rispettivamente la prima e la seconda NCIE; la linea nera tratteggiata indica il 

limite Julico/Tuvalico. L’asse verticale è in metri. 

A B 
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Il green clay-radiolaritic horizon rappresenta il Carnian Pluvial Episode nella 

sezione stratigrafica di pignola 2 (e.g. Rigo et al., 2007, 2012), intervallo di tempo 

determinato da clima umido, da forte input di materiale silicoclastico verso i 

bacini marini della Tetide e da un arresto della sedimentazione carbonatica 

(Simms and Ruffell, 1989; Rigo et al., 2007; Preto et al., 2010; Dal Corso et al., 

2015; Sun et al., 2016). L’andamento del δ
13

Corg che si ottiene è rappresentato in 

Fig. 4.2 B. 

L’andamento del δ
13

Corg rivela ora un improvviso e pronunciato shift isotopico 

negativo di circa 3.5‰ da metro 8.20 a metro 8.44 (fascia verde in Fig. 4.2 B), 

alla base del green clay-radiolaritic horizon, coincidente con il passaggio netto da 

calcari ad argille. L’iniziale escursione isotopica è seguita da un secondo shift 

negativo di circa 2‰ da metro 8.92 a metro 9.11 (fascia gialla in Fig. 4.2 B). 

Questo shift è meno pronunciato del primo e mostra un doppio impulso verso 

valori più negativi, per poi tornare a valori più positivi da metro 9.46. Da metro 

10.14 a metro 13.48 (parte superiore del green clay-radiolaritic horizon), i valori 

delle argille diventano molto dispersi rendendo impossibile l’identificazione al 

loro interno di ulteriori trend isotopici. Si può soltanto notare un ritorno a valori 

più positivi, in linea con i valori isotopici dei calcari. Questa dispersione è 

probabilmente dovuta alla scarsa quantità di materia organica contenuta nei 

campioni analizzati, che di conseguenza non ha permesso di ottenere un valore del 

δ
13

Corg affidabile. 

La prima NCIE si colloca sotto al limite Julico/Tuvalico posto da Maron et al. 

(2017), all’interno della finestra interposta tra l’ultima apparizione 

dell’associazione di conodonti tipica dello Julico ed il primo livello con 

pallinomorfi tipici del Tuvalico (Rigo et al., 2007). La seconda NCIE si trova 

invece in corrispondenza del limite Julico/Tuvalico. 

In più parti nel mondo sono state studiate sezioni stratigrafiche che presentano 

perturbazioni del ciclo del carbonio avvenute durante il Carnico. Più 

precisamente, durante il Carnian Puvial Episode, sono stati identificati tre shift 
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isotopici negativi: uno alla base dello Julico 2, uno all’interno dello Julico 2 ed 

uno al limite Julico/Tuvalico.   

Lo shift identificato al limite Julico/Tuvalico nella sezione di Pignola 2, può 

essere correlato con quello identificato da Mueller et al. (2016) a Lunz Basin 

(Alpi Calcaree Settentrionali, Austria) (Fig. 4.3). Di più difficile correlazione è lo 

shift che si colloca al di sotto del limite Julico/Tuvalico. Vista l’assenza di shift 

negativi all’interno dei calcari nella parte bassa della sezione di Pignola 2, e 

sapendo che il limite Julico 1 – Julico 2 (base del CPE) è determinato da una 

variazione litologica che porta ad un deciso aumento dell’input silicoclastico, è 

plausibile pensare che i due shift identificati da Dal Corso et al. (2012, 2015) 

(nelle Alpi Meridionali Italiane, in Ungheria e nelle Alpi Settentrionali 

Austriache) all’interno dello Julico 2, siano correlabili con la parte bassa del green 

clay-radiolaritic horizon, tra il limite calcari-argille ed il limite Julico/Tuvalico 

(Fig. 4.3). Tuttavia, all’intero di questa finestra è presente una sola escursione 

isotopica negativa. Questo potrebbe essere dovuto principalmente a tre cause: o 

alla minore risoluzione della curva isotopica di Pignola 2, che non ha permesso 

l’identificazione di due escursioni separate; o al fatto che la parte inferiore del 

green clay-radiolaritic horizon è condensata, e l’oscillazione presente appare come 

una combinazione della prima e della seconda; oppure, alla presenza di uno hiatus 

alla base del green clay-radiolaritic horizon, come ipotizzato da Rigo et al. (2007), 

che ha causato l’omissione della prima escursione, anche se fisicamente non 

documentato. Un campionamento più dettagliato di questo intervallo è necessario 

per escludere la prima opzione e fare maggiore chiarezza.  

In Cina Meridionale, Sun et al. (2016) hanno invece identificato uno shift 

negativo alla base dello Julico 2, ma che si protrae sino al Tuvalico 1, mentre a 

Devon (UK) Miller et al. (2017) hanno identificato cinque diversi shift negativi 

all’interno dello Julico 2. Queste disuguaglianze con le altre curve isotopiche 

potrebbero essere dovute ad una differente risoluzione di campionamento. 

Tuttavia, non si può escludere che i differenti andamenti del δ
13

Corg registrati nelle 

varie sezioni, possano essere dovuti ad una diversa composizione della materia 

organica (diversa proporzione tra materia organica continentale e materia organica 
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marina) depositatisi all’interno dei differenti ambienti geologici (Dal corso et al., 

2015; Sun et al., 2016).          

 

 

Fig. 4.3  Correlazione dell’andamento del δ
13

Corg ottenuto a Pignola 2 con L’andamento del δ
13

Corg 

ottenuto in sezioni stratigrafiche provenienti da Guizhou, Cina Meridionale (Sun et al., 2016); 

dalle Dolomiti, Italia (Dal Corso et al., 2012); da blatonfured-1 borehole, Ungheria e Lunz Basin, 

Austria (Dal Corso et al., 2015); da Lunz Basin, Austria (Mueller et al., 2016); e da Devon, UK 

(Miller et al., 2017). Grafici non in scala. (Sun et al., 2016, modificata). 
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4.2  Interpretazione della distribuzione dimensionale dei  

framboidi di pirite 

In generale, popolazioni di framboidi piccoli (diametro medio 3-6 μm), con una 

stretta distribuzione delle dimensioni (deviazione standard piccola) indicano una 

colonna d’acqua anossica-euxinica (priva di ossigeno), mentre popolazioni di 

framboidi più grandi (diametro medio 6-10 μm) con una distribuzione delle 

dimensioni più ampia (deviazione standard maggiore) indicano condizioni 

disossiche (Wilkin et al., 1996, 1997; Bond e Wignall, 2010). Per una più accurata 

identificazione delle condizioni redox delle acque di fondo, si può utilizzare un 

grafico dove vengono rappresentati il diametro medio e la deviazione standard 

(DS) dei framboidi di pirite. Il limite tra condizioni anossiche-euxiniche e 

condizioni disossiche è stato posto a M = -3.3DS + 14 (Bond e Wignall, 2010, 

Huang et al., 2016; Fig. 4.4). 

 

Fig. 4.4  Diametro medio vs deviazione standard dei framboidi di pirite. La linea nera separa le 

condizioni anossiche-euxiniche dalle condizioni disossiche.  

 

Quattro campioni sono associati a condizioni anossiche-euxiniche (PGO 3/17, 

PGO 2A, PGO 4A e PGO 9A; Fig. 4.4), indicanti assenza di ossigeno nella 

colonna d’acqua. Questa interpretazione dello stato redox è supportata dalla 

presenza di fini laminazioni e dall’assenza di bioturbazioni in questi campioni. 

PGO 3/17 si colloca in un sottile strato argillitico alla base della sezione, mentre 
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gli altri tre campioni si trovano alla base del green clay-radiolaritic horizon. Due 

campioni sono associati a condizioni disossiche (P1 e PGO 41; Fig. 4.4), e vista la 

scarsità di framboidi al loro interno, indicano, seppur limitatamente, presenza di 

ossigeno nella colonna d’acqua. Infine, i campioni PGO 4, PGO 26, P3, PTC 6, 

PGO 17A e PTC 9, dove i framboidi sono molto rari o assenti (Tabella 2, capitolo 

3), indicano una colonna d’acqua ossigenata.  

 

 

Fig. 4.5  Condizioni redox della sezione stratigrafica di Pignola 2. Bianco = condizioni ossigenate, 

grigio chiaro = condizioni disossiche e grigio scuro = condizioni anossiche (assenza di ossigeno). ? 

= mancanza di dati. 

 

 



46 
 

Pertanto, le condizioni redox all’interno della sezione stratigrafica di Pignola 2 

(Fig. 4.5) possono essere interpretate come segue: condizioni generalmente 

ossigenate nella parte bassa della sezione (sotto il green clay-radiolaritic horizon), 

con brevi intervalli, coincidenti con sottili strati argillitici, dove si possono 

sviluppare condizioni da disossiche ad anossiche; condizioni ossigenate durante il 

green clay-radiolaritic horizon, tranne alla base dove sono presenti persistenti 

condizioni anossiche; condizioni da disossiche ad ossigenate nella parte superiore 

della sezione.  

Questa distribuzione dimensionale dei framboidi di pirite, mostra che alla base del 

Carnian Pluvial Episode si è verificato un periodo determinato dall’assenza di 

ossigeno nella colona d’acqua (base del green clay-radiolaritic horizon), 

rafforzando così l’ipotesi che il CPE sia associato ad una fase di anossia 

all’interno dei bacini marini della Tetide (Dal Corso et al., 2015; Sun et al., 2016). 

 

4.2.1  Possibili cause che hanno portato alla formazione di condizioni 

anossiche nel Bacino di Lagonegro 

I principali modelli in grado di spiegare e giustificare lo sviluppo di condizioni 

anossiche all’interno della colonna d’acqua sono due: lo stagnation model ed il 

productivity model (Schlanger e Jenkyns, 1976). 

Secondo lo stagnation model, l’accumulo di materia organica è dovuto alla 

preservazione della stessa in seguito all’instaurarsi di una zona di minimo 

d’ossigeno (oxygen minimum zone, OMZ), la quale è funzione delle particolari 

condizioni fisiografiche del bacino (Schlanger e Jenkyns, 1976; Jenkyns, 2010). 

Una serie di cause (e.g. intenso apporto fluviale di acqua dolce, topografia del 

fondale e paleogeografia del bacino) provocano una marcata stratificazione delle 

acque, assenza di rimescolamento e quindi stagnazione al fondo, con sviluppo di 

condizioni anossiche.  

Il productivity model, prevede invece un aumento repentino del tasso di 

produttività superficiale, tale per cui i processi di ossidazione della materia 

organica che avvengono nella colonna d’acqua non riescono a compensarlo, 

comportando così un eccessivo consumo di ossigeno e la formazione di 
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condizioni anossiche, e di conseguenza un aumento del seppellimento della 

materia organica al fondo (Schlanger e Jenkyns, 1976; Jenkyns, 2010). L’aumento 

della produttività organica è solitamente legato ad un aumento dell’apporto di 

nutrienti verso il bacino, il quale può essere dovuto ad un aumento dell’input 

fluviale oppure ad un’intensificazione dei processi di upwelling. 

Risulta difficile determinare con sicurezza quale dei due modelli sia stato più 

attivo alla base del CPE, in quanto la presenza attiva di un modello non esclude 

l’altro, ed entrambi possono sviluppare condizioni euxiniche nella colonna 

d’acqua inferiore, portando alla formazione di framboidi di pirite con diametri 

inferiore a 5-6 μm.  

Vista la correlazione tra assenza di ossigeno e sedimentazione silicoclastica (Fig. 

4.7), si può supporre che alla base del CPE entrambi i processi fossero attivi 

contemporaneamente, e la variazione di intensità di uno o dell’altro portasse ad 

una variazione delle condizioni di ossigenazione della colonna d’acqua. 

L’aumento del run-off durante il CPE (Rigo et al., 2007, 2012; Preto et al., 2010; 

Dal Corso et al., 2012, 2015, Sun et al., 2016) può infatti aver indotto una 

stratificazione delle acque del bacino, e contemporaneamente può aver aumentato 

il flusso di nutrienti favorendo un incremento della produttività organica. Questo 

può aver ampliato la zona di minimo di ossigeno, sino all’instaurarsi di condizioni 

anossiche ed infine euxiniche sul fondo. 

Diversi potrebbero essere stati anche i meccanismi che hanno determinato un 

ritorno alle condizioni normali di ossigenazione (parte superiore del green clay-

radiolaritic horizon; Fig. 4.7), sottolineate, come detto in precedenza, dall’assenza 

di framboidi di pirite. Il ripristino delle condizioni ossigenate potrebbe essere 

avvenuto grazie ad una diminuzione della produttività organica e/o ad una più 

efficiente circolazione delle acque, imputabile alle ragioni più varie: e.g. 

variazione della circolazione oceanica e/o diminuzione del run-off verso il bacino 

con conseguente diminuzione della stratificazione della colonna d’acqua. Possono 

essere presi in causa anche meccanismi più complessi, come la pompa silicatica. Il 
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weathering di rocce silicatiche, dapprima potrebbe aver causato l’evento anossico 

registrato alla base del CPE, ma poi potrebbe aver ripristinato i valori di CO2 

atmosferica attraverso il suo sequestro, con conseguente diminuzione dell’effetto 

serra, diminuzione della piovosità, diminuzione del run-off, diminuzione del 

weathering e diminuzione del flusso di nutrienti verso il bacino.   

Se questo evento anossico fosse confermato anche con altri proxy, e tenendo 

conto che non ha carattere locale (Sun et al., 2016), potrebbe essere paragonato ad 

eventi anossici oceanici maggiori (oceanic anoxic events, OAE), come già 

ipotizzato da Rigo et., al 2007. 

Gli eventi anossici oceanici avvengono in corrispondenza di profondi 

cambiamenti climatici e paleocenografici del pianeta e rappresentano il fattore di 

maggior disturbo del ciclo globale del carbonio (Jenkyns, 2010). Jenkyns (2010) 

suggerisce che il principale fattore che agisce da forzante in un OAE è un 

improvviso aumento delle temperature, indotto da una rapida immissione in 

atmosfera di CO2 da fonti vulcanogeniche e/o metanogeniche. Il riscaldamento 

globale provoca un’accelerazione del ciclo idrologico, un incremento del 

weathering, un aumento del flusso di nutrienti verso gli oceani, 

un’intensificazione dell’upwelling, e un incremento della produttività organica. 

L’aumento del flusso di materia organica favorisce l’intensificarsi della richiesta 

di ossigeno nella colonna d’acqua, così come il tasso di seppellimento del 

carbonio. Jenkyns (2010) aggiunge inoltre che, in oceani ristretti dove la 

stratificazione è favorita dalla paleogeografia e da un significativo input fluviale, 

le condizioni possono rapidamente evolvere da poco ossigenate ad anossiche ed 

infine euxiniche, dove la riduzione del solfato porta alla precipitazione di 

framboidi di pirite all’interno della colonna d’acqua. Il sequestro della CO2 in 

black shales e per reazione con rocce silicatiche (pompa silicatica) esposte sui 

continenti può infine ripristinare l’equilibrio climatico, ma a spese di un massiccio 

cambiamento chimico negli oceani (Jenkyns, 2010).  

Tali fenomeni descritti da Jenkyns (2010) sembrano essere compatibili con quanto 

ipotizzato essere successo durante il Carnian Pluvial Episode. 
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Fig. 4.6  Modello schematico che illustra alcuni dei processi geochimici caratteristici degli OAE 

(oceanic anoxic events). Un vulcanesimo, attraverso l’immissione di gas serra, da inizio al 

riscaldamento globale; l’aumento dell’acidificazione degli oceani per dissoluzione di CO2 e SO2 

aumenta la dissoluzione del carbonato; e la liberazione di metano idrato, innescata dal 

riscaldamento degli oceani, produce un ulteriore aumento della temperatura. Il ciclo idrologico 

viene accelerato con un maggiore flusso di nutrienti verso gli oceani; l’upwelling si intensifica, 

così come la produttività organica. I sedimenti ricchi di materia organica cambiano da bioturbati a 

laminati poiché il benthos è escluso dal fondo marino dalla diffusione di condizioni anossiche. La 

riduzione del solfato porta a condizioni euxiniche con precipitazione di framboidi di pirite nella 

colonna d’acqua; (Jenkyns, 2010, modificata). 
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4.3   Correlazione tra anossia, δ
13

Corg, input silicoclastico e arresto 

della sedimentazione carbonatica 

 

 

Fig. 4.7  Correlazione tra condizioni redox (Bianco = condizioni ossigenate, grigio chiaro = 

condizioni disossiche e grigio scuro = condizioni anossiche), andamento del δ13
Corg (in blu sono 

rappresentati i calcari e in rosso le argille), arresto della sedimentazione carbonatica ed input 

silicoclastico riscontrati nella sezione stratigrafica di Pignola 2. Notare alla base del green clay-

radiolaritic horizon (base del Carnian Pluvial Episode; CPE) la sincronia tra perturbazione del 

ciclo del carbonio, inizio della sedimentazione silicoclastica, inizio dell’arresto della 

sedimentazione carbonatica e anossia. 



51 
 

Le due NCIE registrate all’inizio del green clay-radiolaritic horizon confermano la 

relazione temporale tra la perturbazione del ciclo del carbonio e i cambiamenti 

sedimentologici avvenuti alla base del Carnian Pluvial Episode (Fig 4.7).  Questa 

perturbazione del ciclo del carbonio è stata riscontrata da Dal Corso et al., (2012) 

sia in biomarker marini che terrestri, suggerendo un rilascio di CO2 leggera in 

atmosfera. La fonte più probabile di questo carbonio leggero è la circa coeva 

Wrangellia LIP (Dal Corso et al., 2012,1015). Wrangellia affiora oggi sulla costa 

est del Nord America (British Columbia, Yukon e Alaska; Greene et al., 2010). Si 

pensa che abbia prodotto circa 1x10
6
 Km

3
 di basalto in un intervallo di circa 2 

Ma, ma che parte del volume originario dei basalti effusi sia andato in subduzione 

durante la fine del Giurassico, rendendo quindi difficile una loro precisa stima 

(Greene et al., 2010). Un vulcanesimo dalla fine del Ladinico all’inizio del 

Tuvalico può aver lentamente incrementato la pCO2 atmosferica, provocando un 

innalzamento delle temperature per effetto serra (Dal Corso et al., 2015). Un 

susseguente innalzamento delle temperature oceaniche può aver destabilizzato il 

metano idrato che si trovava nei fondali, causando un improvviso e brusco rilascio 

di CH4 (δ
13

C CH4 clatrati = −60‰) circa alla base del CPE. Questa ipotesi 

potrebbe essere avvalorata dall’andamento del δ13
Corg ottenuto a Pignola 2. Infatti, 

i calcari nella parte bassa della sezione non mostrano particolari trend isotopici, e 

solamente alla base del green clay-radiolaritic horizon si ha una brusca escursione 

negativa. Inoltre, analisi su isotopi stabili dell’ossigeno di conodonti indicano un 

incremento delle temperature superficiali dell’oceano Tetide durante questo 

periodo (Rigo & Joachimski, 2010; Trotter et al., 2015). In alternativa, le NCIE 

possono essere dovute a picchi temporanei nell’attività vulcanica o a cambiamenti 

nello stile del vulcanesimo (Dal Corso et al., 2015). 

Gli eventi che registrano i più profondi cambiamenti climatici e paleocenografici 

del pianeta sono rappresentati da un forte disturbo del ciclo globale del carbonio 

(Jenkyns, 2010). La connessione tra perturbazione del ciclo del carbonio, input 

silicoclastico ed anossia riscontrata nella sezione di Pignola 2 (Fig. 4.7), implica 

un classico scenario di risposta climatica alla risalita della pCO2, simile a quelli 
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suggeriti per altri eventi del Cretaceo da Jenkyns (2010) e descritto 

precedentemente. Il rilascio di CO2 in atmosfera può aver innescato il 

riscaldamento registrato dal δ
18

O di conodonti (Rigo & Joachimski, 2010; Trotter 

et al., 2015), e un successivo aumento del vaporo acqueo in atmosfera, il quale 

incrementa ulteriormente l’effetto serra, può aver provocato un aumento delle 

precipitazioni (Trenberth, 2011). L’aumento delle precipitazioni può aver 

migliorato il weathering continentale ed il run-off dei fiumi, portando nei bacini 

grandi quantità di materiale silicoclastico e di nutrienti.   

Il rilascio di CO2 all’interno del sistema atmosfera-oceano potrebbe anche 

spiegare la diminuzione di profondità della CCD registrata nel Bacino di 

Lagonegro e la crisi del carbonato di calcio durante il Carnian Pluvial Episode 

(Rigo et al., 2007). Infatti, vista la sincronia tra l’arresto della sedimentazione 

carbonatica e la perturbazione del ciclo del carbonio, un aumento della pCO2 

all’interno dell’oceano potrebbe aver portato ad una diminuzione del pH ed alla 

sua conseguente acidificazione. 
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5   Conclusioni 

 

Questo lavoro di tesi è iniziato con l’obbiettivo di verificare la presenza di NCIE 

nella sezione stratigrafica di Pignola 2 durante il Carnian Pluvial Episode, e di 

collocarle stratigraficamente correlandole con quelle identificate in letteratura. Si 

è poi cercato di verificare lo stato di ossidazione delle acque di fondo durante il 

CPE, tramite indagini sulla distribuzione delle dimensioni dei framboidi di pirite. 

Attraverso varie fasi di lavoro, che hanno previsto la raccolta dei campioni, la loro 

preparazione e le analisi con lo spettrometro di massa ed il microscopio a 

scansione (SEM), è stato possibile trarre le seguenti conclusioni:  
 

 a Pignola 2 sono registrate due NCIE all’interno del CPE. La prima, di circa 

3.5‰, collocabile all’interno dello Julico 2, e la seconda, di circa 2‰, 

collocabile al limite Julico/Tuvalico. La presenza di una sola NCIE all’interno 

dello Julico 2, è probabilmente dovuta: o alla mancanza di risoluzione nel 

campionamento; o al fatto che la base del CPE è condensata, di conseguenza 

le due NCIE all’interno dello Julico 2 appaiono come una singola; o alla 

presenza di uno hiatus alla base del CPE che ha omesso la prima escursione;  
 

 le indagini sulla distribuzione delle dimensioni dei framboidi di pirite hanno 

permesso di evidenziare condizioni anossiche in un sottile strato argillitico 

nella parte inferiore della sezione e persistenti condizioni anossiche alla base 

del Carnian Pluvial Episode. L’assenza di ossigeno nella parte inferiore della 

colonna d’acqua alla base del CPE, rafforza l’ipotesi che questo cambiamento 

climatico è associato ad una fase di anossia all’interno dei bacini marini della 

Tetide. Vista la concomitanza tra sedimentazione silicoclastica e anossia, 

l’assenza di ossigeno all’interno del Bacino di Lagonegro è probabilmente 

dovuta a periodi di maggiore run-off;  
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 anche a Pignola 2, la probabile iniezione di CO2 isotopicamente leggera 

all’interno del ciclo del carbonio inizia alla base del CPE, fornendo 

un’ulteriore evidenza della natura globale di questo evento isotopico; 
 

 la sincronia tra le escursioni isotopiche, la sedimentazione silicoclastica e le 

condizioni anossiche sono coerenti con una forte e rapida perturbazione del 

ciclo globale del carbonio che può aver portato ad un riscaldamento globale e 

ad un’accelerazione del ciclo idrologico. Questo avrebbe a sua volta provocato 

un aumento del weathering continentale, ed un aumento dell’apporto di 

materiale silicoclastico e nutrienti verso i bacini, determinando condizioni 

anossiche. 
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