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Fig.38. Schema della struttura interna della terra 
 

LITOLOGIA E MINERALOGIA DESCRITTIVA 
CON ELEMENTI DI GEOLOGIA GENERALE 

1 Struttura e composizione della terra 
La conoscenza della struttura e composizione della terra sono state acquisite essenzialmente tramite dati indiretti, poi-
chØ l’osservazione diretta con perforazioni può raggiungere solo pochi Km di profondità.  
Pertanto sono stati utilizzati soprattutto:  
a)  dati sulle onde sismiche. 

Le onde sismiche sono conseguenti all’emissione di energia da un punto all’interno della terra e si propagano con 
moto ondulatorio distinguendosi come onde sismiche primarie (P) o longitudinali (con direzione di vibrazione paral-
lela a quella di propagazione, come nelle onde acustiche) e onde sismiche secondarie (S) o trasversali (con direzione 
di vibrazione perpendicolare a quella di propagazione, come nelle onde elettromagnetiche). 
Le onde sismiche primarie si propagano con velocità  superiore rispetto alle secondarie; entrambe poi si propagano 
con velocità diversa a seconda della composizione, densità e costanti elettriche del mezzo attraversat o. 
Dunque, misurando le variazioni di tali velocità in  funzione della profondità si sono ottenuti i segue nti dati, a partire 
dalla superficie: 
I)  aumento netto della velocità delle onde P ed S a partire da una profondità di circa 20-70 Km nelle  aree continen-

tali e 6-8 Km sotto gli oceani;  
Il)  a circa 2900 Km caduta della velocità delle on de P e contemporaneo arresto della propagazione delle onde S. 
 

b) dati sulla densità. 
La densità media della terra Ł circa 5,5 mentre quella delle rocce Ł mediamente 2,8. Di conseguenza l’interno della 
terra deve avere una densità nettamente superiore, che può essere dovuta ad un diverso stato fisico de lla materia, op-
pure ad un cambiamento della composizione chimica. 

 
c) dati sui meteoriti. 

Sono presumibilmente frammenti di altri pianeti del sistema solare che cadono sulla terra.. In base alla loro compo-
sizione si distinguono i seguenti tipi principali: sideriti (costituiti fino al 98% da leghe Fe-Ni), sideroliti o pallasiti 
(circa 50% di leghe Fe-Ni e 50% di silicati ferro-magnesiaci) e aeroliti (formati quasi totalmente da silicati fer-
ro-magnesiaci, tipo olivine e pirosseni). 

I dati riportati in a), b) e c) integrati da misure termiche ed analisi chimiche di 
materiali osservabili (prodotti vulcanici, campioni da perforazioni o portati a giorno 
da movimenti tettonici o fenomeni erosivi) hanno consentito ad autori diversi di 
proporre alcuni modelli per la struttura e composizione della terra.  
I diversi modelli hanno però alcune caratteristiche  comuni, per cui la struttura della 
terra può essere descritta nei suoi elementi essenziali s econdo la rappresentazione 
schematica riportata in fig. 38. Essa consiste delle seguenti parti: un nucleo 
denominato Nife formato da leghe metalliche del tipo meteoriti sideriti, con una zona 
interna solida e una zona superiore fluida; un mantello, strato che circonda il nucleo, 
formato da silicati ferro-magnesiaci (SiMa) del tipo dei meteoriti aeroliti ad elevata 
densità e contenente, nella sua parte. piø profonda , anche solfuri metallici; il limite tra 
mantello e nucleo Ł segnato dall’arresto della propagazione delle onde sismiche S; 
una crosta o litosfera strato superficiale formato da silicati alluminiferi (SiAl) di bassa 
densità, con spessore medio stimato di circa 30 Km nelle aree continentali e 8 Km 
sotto le aree oceaniche. 

2 Crosta terrestre e sua composizione 
 
I risultati delle medie delle analisi chimiche di migliaia di campioni di rocce hanno permesso di stabilire l’ordine di ab-
bondanza degli elementi chimici costituenti la crosta terrestre. I primi 8 piø abbondanti e comuni sono riportati in tabel-
la 3 con il relativo peso %, numero di atomi raggio ionico e volume 
 
 Tabella 3 - Elementi piø abbondanti della crosta terrestre (da Mason) 
 

Elemento  Peso %  Numero di atomi % Raggio ionico Volume % 
O  46,6  62,6  1,4 0  93,8 
Si  27,7  21,2  0,42  0,9 
Al  8,1  6,5  0,51  0,9 
Fe  5,0  1,9  0,74  0,4 
Ca  3,6  1,9  0,99  1,0 
Mg  2,1  1,8  0,66  0,3 
Na  2,8  2,6  0,97  1,3 
K  2,6  1,4  1,33  1,8 
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La crosta terrestre ha come componente principale l’ossigeno e di conseguenza i composti di questo elemento con Si e 
Al (rispettivamente II e III in ordine di abbondanza), cioŁ silicati e alluminosilicati, sono i minerali piø frequenti. 
I minerali sono sostanze naturali, quasi tutte inorganiche, caratterizzate da una definita composizione chimica e struttura 
cristallina, solo pochissimi sono allo stato amorfo. Gli aggregati di minerali silicati e di altri minerali appartenenti a tipi 
chimici piø semplici (elementi nativi, ossidi, solfuri) e quantitativamente del tutto minoritari, costituiscono le rocce, che 
sono quindi sistemi eterogenei. 

3 Rocce - Classificazione e nomenclatura 
 
Le rocce sono sistemi eterogenei in cui i singoli minerali sono associati in relazione a differenti condizioni genetiche e 
geologiche. Il modo e la forma con cui i minerali si presentano e sono aggregati in una roccia definiscono la struttura 
della roccia; la disposizione e l’orientazione dei minerali definiscono la tessitura della roccia, da cui si possono trarre 
indicazioni sull’ordine di cristallizzazione, su eventuali processi di dissoluzione ed altri fenomeni che hanno luogo du-
rante la litogenesi. Così, ad esempio, una roccia ha struttura granulare olocristallina quando i suoi minerali si presentano 
in granuli tutti allo stato cristallino: la sua tessitura può però essere massiccia (fig, 39a) se si t ratta di roccia eruttiva in-
trusiva, i cui granuli non presentano orientazione preferenziale, oppure scistosa se si tratta di roccia metamorfica, in cui 
taluni minerali ad abito prismatico e lamellare tendono ad essere isoorientati (fig. 39b). Una roccia con struttura porfiri-
ca (fig. 39c) presenta alcuni minerali in cristalli di dimensioni maggiori rispetto una massa di fondo microcristallina o 
amorfa. 
 
Di notevole significato genetico Ł infine la granulometria di una roccia, che si riferisce alle dimensioni medie dei granu-
li minerali: una roccia Ł macrocristallina quando i suoi granuli sono distinguibili ad occhio nudo, microcristallina se essi 
sono visibili solo al microscopio, criptocristallina se essi sono risolvibili solo in microscopia elettronica o con metodi 
roentgenografici. 
 

 
Fig. 39 - Struttura e tessitura delle rocce: 
a)  struttura granulare olocristallina, 
tessitura massiccia;  
b) struttura granulare olocristallina, 
tessitura scistosa; 
c) struttura porfirica. 
 
 

In base alla struttura, tessitura, granulometria, composizione chimica e mineralogica di una roccia, e infine tenendo con-
to anche dei suoi rapporti con le rocce circostanti (giacitura), Ł possibile individuare nella crosta terrestre tre tipi litolo-
gici principali: 
 
A) rocce eruttive (primarie); 
 
B) rocce sedimentarie (secondarie); 
 
C) rocce metamorfiche (secondarie). 
 
Le rocce eruttive rappresentano il 95% delle rocce costituentí la crosta terrestre, il restante 5% Ł dato da rocce sedimen-
tarie (1%) piø rocce metamorfiche (4%). Per contro le rocce di affioramento sulla superfici e terrestre, subaerea e sot-
tomarina, sono in prevalenza sedimentarie (75%) rispetto alle altre. 

3.1 Rocce eruttive 
 
Le rocce eruttive si formano per solidificazione di un magma, che può aver luogo entro la crosta terre stre originando 
rocce eruttive intrusive o plutoniche oppure sopra la superficie terrestre quando il magma, attraverso i vulcani, effon-
de originando rocce eruttive effusive o vulcaniche 
 
Una roccia eruttiva Ł caratterizzata da una composizione mineralogica e chimica, che dipende dal magma da cui deriva; 
dalla struttura, determinata dalle condizioni fisiche e chimiche di solidificazione, dalla giacitura, data dalla sua disposi-
zione rispetto alle rocce circostanti. 

3.1.1 Magma 
 
Il magma Ł un fuso misto complesso, la cui temperatura si aggira intorno ai 900-1300°C.  
Nella sua composizione chimica sono compresi i principali elementi della crosta, il cui contenuto può essere espresso 
sotto forma dei relativi ossidi:  

SiO2 Al2O3 , Fe2O3, FeO, MgO, CaO, Na2O, K2O. 
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Vi sono inoltre numerosi componenti gassosi tra cui H2O e CO2 (dominanti) H2S, S02, HCl, e, subordinati, N2, H2, CH4: 
il loro contenuto rispetto ai non volatili Ł di difficile valutazione. 
 
Tra i componenti di un magma ha importanza dominante il biossido di silicio, SiO2, (30-80%) , rispetto al quale si sono 
riscontrati  due tipi principali e piø frequenti di magmi: il primo contiene circa il 50% in peso di SiO2 e origina rocce di 
tipo basaltico, il secondo contiene circa il 70% di SiO2 e origina rocce di tipo granitico e riolitico: a ciò corrisponde il 
dato osservazionale ed analitico che le rocce eruttive piø abbondanti sono rispettivamente i basalti (nelle aree oceani-
che) e i graniti (nelle aree continentali). L’allumina Al2O3 Ł contenuta nei magmi tra il 10 ed il 20% in peso, gli altri co-
stituenti sopra indicati sono minoritari. 
 
In base al tenore di SiO2 si possono distinguere magmi acidi (Si02 > 65%), magmi intermedi (SiO2 = 52-65%), magmi 
basici (SiO2 = 45-52%) e magmi ultrabasici (SiO2 < 45%). 
 
Tenendo. conto dei costituenti ferro-magnesiaci, si possono distinguere magmi sialici (a scarso contenuto di Mg-Fe e 
ricchi di silice e allumina, cioŁ acidi), magmi femici (ricchi di Mg-Fe e con basso tenore di Si-Al, cioŁ basici) e magmi 
ultrafemici con elevatissimo contenuto di Mg-Fe (cioŁ ultrabasici). 

3.1.2 Differenziazione magmatica 
I processi attraverso i quali la composizione di un magma primario può venire modificata, originando r occe eruttive dif-
ferenti, sono molteplici e comprendono tra l’altro l’assimilazione magmatica, la differenziazione gravitativa e la cristal-
lizzazione frazionata. 
 
1 L’assimilazione magmatica consiste nell’insieme delle reazioni che hanno luogo tra il magma e parte della roccia 

incassante, che fornisce così al magma altri costituenti o ne muta i rapporti quantitativi. 
2 La differenziazione gravitativa Ł il processo fisico per cui i minerali che per prima cristallizzano e hanno maggiore 

densità tendono a precipitare in profondità fino a che la viscosità del magma, crescente con il diminu ire della tempe-
ratura, non lo impedisce. 

3 La cristallizzazione frazionata Ł il meccanismo di differenziazione piø importante, per cui dal fuso magmatico in 
corso di raffreddamento si ha la separazione progressiva di minerali che possono poi essere riassorbiti e reagire con 
il fuso residuo, in ordine al conseguimento dell’equilibrio, proprio delle condizioni chimiche e fisiche (T e P) rag-
giunte. 
Nel caso dei plagioclasi (v. tabella 4) i primi termini che cristallizzano sono piø ricchi di Ca, quindi per progressive 
reazioni continue di riassorbimento dei precedenti da parte del fuso residuo, si formano cristalli piø ricchi di sodio, 
costituendo una serie continua. I minerali ferro-magnesiaci invece reagiscono con il fuso con discontinuità originan-
do via via nuovi minerali con struttura e composizione diversa: così, ad esempio, l’olivina reagendo con SiO2 del fu-
so residuo  Ł trasformata in pirosseno (iperstene), il pirosseno in anfibolo (orneblenda) e così via, formando una se-
rie discontinua. Le due serie di reazioni, proposte da Bowen sono riportate nello schema di fig. 40: a fianco sono in-
dicate anche le principali rocce che ne derivano man mano che progrediscono le reazioni. Così ad alta T, cristalliz-
zano insieme olivina + pirosseno + plagioclasio calcico originando un gabbro; a bassa T si ha l’associazione quarzo 
+ feldspato alcalino + mica, propria dei graniti.  
Alcune associazioni di minerali risultano pertanto compatibili, mentre altre, quali ad esempio quarzo + labradorite, 
sono incompatibili. 
Può tuttavia accadere che, a causa di un troppo rap ido raffreddamento, ì cristalli che si sono formati per primi per-
mangono anche nella roccia finale. Il principio di reazione di Bowen spiega come un magma possa solidificare for-
mando un certo tipo, di roccia, ma anche originarne piø tipi. 

 
Fig. 40 Schema delle serie di reazioni di cristallizzazione, discontinua e continua, secondo Bowen. A destra so-
no riportate le principali rocce che si formano con il progredire delle reazioni: a ciascuna di tali rocce corrisponde la pa-
ragenesi mineralogica deducibile, allo stesso livello,dalle due serie. 
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3.1.3 Struttura delle rocce eruttive 
 
La struttura delle rocce eruttive Ł data dai rapporti reciproci (di forma, dimensione e disposizione) dei costituenti mine-
ralogici. Si possono quindi definire diversi tipi di strutture, tra cui le principali sono la struttura granulare e la struttura 
porfirica. 
 
La struttura granulare o granitoide Ł propria delle rocce eruttive intrusive, le cui condizioni di genesi portano allo svi-
luppo dei minerali come granuli cristallini per lo piø dimensionalmente equivalenti (fig. 39a). 
 
la struttura porfirica (fig. 39c), propria delle rocce effusive, consiste di alcuni cristalli piø sviluppati (fenocristalli) im-
mersi in una massa di fondo ( = massa o pasta, fondamentale) che può essere olocristallina ossia inter amente cristalliz-
zata (in genere a grana molto fine): spesso Ł ipocristallina, cioŁ in parte formata da cristalli e in parte da vetro, oppure 
ialina, cioŁ totalmente vetrosa (es. ossidiane). 
 
In talune rocce eruttive solidificate sotto un’esigua copertura (rocce filoniane o sub-vulcaniche) le condizioni di raffred-
damento determinano spesso una struttura pseudo-porfirica, con una forte diversificazione mineralogica rispetto alla 
composizione che sarebbe derivata dal magma iniziale, formandosi queste rocce da fusi residui intrusi in genere alla pe-
riferia di masse già consolidate. 
 

3.1.4 Composizione mineralogica delle rocce eruttive 
 
Per quanto riguarda la composizione mineralogica, si possono individuare nelle rocce eruttive tre tipi di costituenti: 
 
l. Costituenti essenziali: minerali la cui presenza in tenore dominante definisce la roccia. Ad es. plagioclasti basici e 

pirosseni sono componenti essenziali di un gabbro. 
 
2. Costituenti accessori: minerali presenti in quantità subordinata e per lo piø comuni a piø famiglie  di rocce. Ad es. 

ematite, pirite possono essere accessori di graniti e dioriti. 
 
3. Costituenti accidentali: minerali presenti in genere in quantità rilevante come manifestazione di p articolari condizio-

ni geologiche o fenomeni magmatici locali; caratterizzano specificamente la roccia di una certa località. Ad es. il 
granito dell’isola d’Elba contiene tormalina come costituente accidentale. 

 
Tra composizione chimica dei magmi e composizione mineralogica delle rocce eruttive esistono relazioni precise, che 
stanno alla base della sistematica.  
Infatti, poichØ  il biossido di silicio Ł il componente piø abbondante dei magmi, la massima parte dei minerali delle roc-
ce eruttive e specificamente i componenti essenziali sono silicati e alluminosilicati, i cui gruppi anionici contengono Si 
(e Al); mentre tra i costituenti accessori e accidentali si riscontrano anche minerali con gruppi anionici di diversa com-
posizione (ad es. fosfati, alogenuri) o di diversa natura (ad es. ossidi, solfuri). 
 
Qui di seguito vengono trattati i piø importanti minerali delle rocce eruttive, descrivendo le caratteristiche generali del 
quarzo e dei silicati, e presentando nelle tabelle 4 e 5 i dati specifici dei piø comuni silicati e non silicati, rispettivamen-
te. 
 
Quarzo αααα  La fase stabile a T e P ambiente del sistema polimorfo del biossido di Si Ł il quarzo αααα 
 
Formula chimica: SiO2, sistema trigonale, classe trapezoedrica.  
Struttura: consiste di gruppi  tetraedrici [SiO4]

4-, in cui ciascun vertice, occupato da uno ione 02- Ł comune a un tetraedro 
adiacente: pertanto mentre ogni ione Si4+ satura totalmente la sua carica legandosi a ioni O2-, ciascuno di questi equili-
bra la sua carica legandosi contemporaneamente a due ioni Si4+ appartenenti a due tetraedri contigui.  
E’ quindi semplice dedurre la formula chimica SiO2  
Questo tipo di struttura, per quanto riguarda le modalità di legame dei gruppi tetraedrici, Ł comune a tutte le fasi del 
biossido di Si, variando in ciascuna di esse soltanto l’orientazione dei tetraedri, le distanze e gli angoli di legame, e di 
conseguenza la geometria e simmetria. 
 
Caratteri distintivi: il quarzo αααα può presentarsi in cristalli con abito in cui domi na il prisma esagonale e il romboedro, 
soprattutto sulle pareti delle geodi e spaccature di rocce acide; piø frequentemente Ł in granuli informi a superficie irre-
golare, privi di sfaldatura. Lucentezza vitrea. Incolore o variamente colorato, talora con inclusioni gassose, liquide o so-
lide. É componente essenziale delle rocce eruttive ipersiliciche ed Ł il minerale piø stabile ai processi di alterazione e 
metamorfici. 
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Tabella 4 � Principali silicati delle rocce eruttiv e 
Classe Nome e formula chimica Simmetria 

(sistema) 
Caratteristiche 

cristallochimiche 
Abito cristallino e caratteri 

distintivi macroscopici 
Giaciture 

 
A 

Forsterite Mg2SiO4 

Olivine (Mg, Fe)2 SiO4 
Fayalite Fe2SiO4 

 
Ortorombico 

Soluzioni solide con totale vi-
carianza Mg2+- Fe2+ 

Cristalli prismatici o granuli. 
Colore giallo-verde. 
Lucentezza vitrea 

Essenziale in rocce 
basiche 

A Zircone ZrSiO4 Tetragonale -- 
Cristalli prismatici o bipiramidali. Inco-
lore, trasparente. lucentezza adamanti-
na. 

Accessorio in rocce 
acide o medio-acide 

A Titanite CaTiSiO4 Monoclino - - 
Cristalli prismatici appiattiti. Colore 
variabile (giallo-rosso-nero). Lucentez-
za adamantina 

Accessorio in rocce 
acide o medio-acide 

C Berillo Be3Al2Si6O18 Esagonale - - 
Cristalli prismatici trasparenti. Colore 
azzurro o verde. 
Lucentezza vitrea. 

Accessorio in rocce 
filoniane acide 

C 
Tormalina 
Borosilicato complesso 

Trigonale - - 
Cristalli prismatici striati, trasparenti. 
Colore rosa-bruno-verde. Lucentezza 
vitrea 

Accessorio o acciden-
tale in rocce acide 

D 

Enstatite    1

∞ Mg2[Si2O6] 
 Bronzite 
 Iperstene 
Ortoferrosilite 
 1

∞ Fe2[Si2O6] 

Ortorombico 
Soluzioni solide con parziale 
vicarianza Mg2+   Fe2+ 

Rari cristalli, in genere in granuli. Inco-
lori verdastri. 
Lucentezza vitrea. 
Sfaldatura prismatica. 

Essenziali o accessori 
in rocce basiche o ul-
trabasiche 

D 
Augite 

 Pirosseno allumini-
fero complesso 

Monoclino 
Parziale vicarianza Si4+  Al3+ e 
vicarianze complesse tra i ca-
tioni 

Granuli o cristalli prismatici, anche ge-
minati (diallagio). Colore verde o bru-
no. 
Lucentezza vitrea. 

Essenziale in rocce 
basiche e accessorio in 
rocce acide e media-
acide. 

D Egirina    1

∞ NaFe[Si2O6] Monoclino - - 
Cristalli prismatici allungati,Colore 
verde-nero. 
Lucentezza vitrea. 

Tipico di rocce ricche 
di alcali (es. sieniti). 

D 
Orneblenda 

 Anfibolo alluminife-
ro complesso 

Monoclino 
Parziale vicarianza Si4+   Al3+ e 
complesse vicarianze tra i ca-
tioni 

Cristalli prismatici tozzi o granuli.  
Colore nero o verde-bruno.  
Lucentezza vitrea 

Essenziale o accessorio 
in rocce medio-acide o 
basiche 

E 
Muscovite 
   1

∞ KAl2[AlSi3O10(OH)2] Monoclino 
Strati 2:1 (fogli ottagonali gib-
bsitici). Vicarianza Si4+ Al 3+.  
K interstrato 

Cristalli lamellari o aggregati scagliosi. 
Incolore o grigio. Lucentezza vitreo-ma 
dreperlacea. Sfaldatura basale perfetta 

Essenziale in rocce 
acide o accessorio in 
rocce medio-acide. 

F 

Biotite 
2

∞ K(Mg,Fe)3[AlSi3O10(OH,F)2] Monoclino 

Strati 2:1 (fogli ottagonali bru-
citici). Vicarianza Si4+ Al 3+.  
K interstrato 

Cristalli lamellari o aggregati scagliosi. 
Colore nero-bruno.  
Lucentezza vitrea vivace 

Essenziale in rocce 
acide e medio-acide o 
accessorio in rocce 
basiche. 

F.1 

Sanidino 
 
Ortoclasio  3

∞ K[AlSi3O8] 
 
Microclino 

Monoclino 
(alta T) 

Monoclino 
(bassa T) 
Triclino 

Sistema polimorfo con sostitu-
zioni Al3+  Si4+  piø o meno 
ordinate 

Cristalli prismatici spesso poligeminati. 
Incolore, trasparente 
Cristalli prismatici spesso geminati. 
Incolori, rosa o gialli per inclusioni. 
Sfaldatura evidente. 
Simili a quelli dell�ortoclasio 

Essenziale in rocce 
effusive acide. 
Essenziali in rocce 
acide 
Essenziali in rocce 
acide 

F.1 

Albite     3

∞ Na[AlSi3O8] 
 Oligoclasio 
 Andesina 
 Labradorite 
 Bytownite 
Anortite  3

∞ Ca[Al2Si2O8] 

Triclino 

Plagioclasti sodico-calcici: so-
luzioni solide con vicarianza 
completa  Na+  Ca2+ e conse-
guenti sostituzioni Al3+  Si4+ 

Cristalli prismatici o tabulari o granuli. 
Colore bianco o colorati per inclusioni. 
Non distinguibili tra loro amcroscopi-
camente, ma solo al microscopio (indici 
di rifrazione e angolo 2V) o con raggi X 
(misure di dhk1) 

Essenziali in rocce acide 
(plag..0-30% di anort.), 
medie (plag..30-60% di 
anort.), basiche 
(plag..60-100% di anor-
tite) 

F.2 Leucite    3

∞ K[AlSi2O6] 
Cubico 
(alta T) 

Si trasforma a T ambiente in 
una fase anisotropa 

Cristalli icositetraedrici o granuli. Colo-
re bianco. Frattura irregolare. Lucentez-
za vitrea 

Essenziale in rocce 
molto alcaline 

F.2 
Analcime 
    3

∞ Na[AlSi2O6]H2O 
Cubico - - Molto simili a quelli della leucite 

Essenziale in rocce 
molto alcaline 

F.2 Nefelina   3

∞ Na[AlSiO4] Esagonale - - 
Granuli, rari cristalli prismatici. Incolo-
re o rosa-grigio. Lucentezza grassa 

Essenziale in rocce 
alcaline e povere di 
silice 

Quarzo     SiO2 
Trigonale 

 

Fase piø comune del sistema 
polimorfo SiO2. 
 

Cristalli prismatici o granuli. Incolore o 
rosa, viola o con altre colorazioni. Lu-
centezza vitrea. Durezza 6 

Essenziale in rocce 
acide 
 

Cassiterite    SnO2 
Tetragonale 

 
- - 

Cristalli prismatici o geminati e ginoc-
chio. Colore nero. Lucentezza vitrea 
vivace 

Accidentale in rocce 
acide 

Rutilo TiO2 
Tetragonale 

 

Fase stabile del sistema poli-
morfo TiO2 

Cristalli prismatici-aciculari. Colore 
rosso-nero rutilante. Lucentezza vivace 

Accessorio in rocce 
acide o medio-acide. 
Anche come inclusione 

Corindone Al2O3 
Trigonale 

 
- - 

Cristalli piramidali tozzi o granuli. In-
colore o colorato per impurezze. Lucen-
tezza vitrea. Durezza elevata 

Accessorio in rocce 
medio-acide. 

OSSI-
DI 

Magnetite  FeO  Fe2O3 
Cromite FeO  Cr2O3 

Cubico 
Cubico 

Fanno parte della serie di solu-
zioni solide degli spinelli, con 
vicarianze parziali Fe2+   Mg2+ 

Cristalli rombododecaedrici o granuli 
neri. Lucentezza metallica 

Accessori in rocce aci-
de e basiche. Talora 
concentrati per segre-
gazione. 
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segue Tabella 4 � Principali silicati delle rocce eruttiv e 
Classe Nome e formula chimica Simmetria 

(sistema) 
Caratteristiche 

cristallochimiche 
Abito cristallino e caratteri 

Distintivi macroscopici 
Giaciture 

Pirite FeS2 
Cubico 

 
Fase stabile del sistema poli-
morfo FeS2 

Cristalli cubici o granuli. Colore giallo. 
Lucentezza metallica. 

Accessorio o acciden-
tale o diffuso in rocce 
acide o basiche 

Blenda ZnS Cubico 
Fase stabile del sistema poli-
morfo ZnS 

Cristalli tetraedrici o geminati o granuli. 
Colore giallo-bruno.  
Lucentezza resinosa 

Accessorio in rocce 
acide o concentrate in 
filoni con galena. 

SOLFU-
RI 

Galena PbS Cubico - - 
Cristalli cubici. Sfaldatura cubica per-
fetta. Colore grigio scuro. Lucentezza 
metallica 

Come la blenda 

FO-
SFATI 

Apatiti 
Ca5(PO4)3(F,Cl,OH) 

Esagonale - - 
Cristalli prismatici tozzi o granuli. Inco-
lori o colorati per la presenza di cationi 
cromofori 

Accessorio in rocce 
acide o basiche, anche 
nei filoni idrotermali 

ALO-
GE-

NURI 
Fluorite  CaF2 Cubico - - 

Cristalli cubici o geminati o granuli. 
Incolore o variamente colorata. Traspa-
rente. Lucentezza vitrea 

Accessorio in rocce 
acide o concentrato in 
filoni idrotermali 
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Silicati 
Sono i minerali piø abbondanti delle rocce eruttive e vengono classificati 
in base alle caratteristiche strutturali e cristallochimiche. L’unità struttu-
rale comune a tutti i silicati Ł data dall’anione tetraedrico [SiO4]

4-  
Le strutture e le proprietà dei silicati dipendono dal modo con cui tali u-
nità si impacchettano tra loro: esse infatti posson o trovarsi isolate oppure 
legarsi tra loro mettendo in comune uno o piø ioni ossigeno e formare 
cosi gruppi anionici complessi. Con riferimento alla geometria della sin-
gola unità, il legame tra piø tetraedri ha luogo at traverso i vertici, mai at-
traverso gli spigoli o le facce. 
Di conseguenza si realizzano diversi tipi di gruppi anionici, con differenti 
rapporti Si:O, che sono alla base della sistematica dei silicati. Questi 
gruppi anionici (fig. 41) possono dare luogo a strutture con sviluppo uni-
dimensionale (catene), bidimensionale (strati) o tridimensionale che sa-
ranno indicate nelle formule cristallochimiche anteponendo, quando sia 
opportuno, rispettivamente i simboli 1

∞   2

∞   3

∞   
La sistematica dei silicati comprende sei classi qui di seguito descritte. 
 

A) Nesosilicati 
L’anione consiste di tetraedri isolati [SiO4]

4- (fig. 41a) la cui carica viene 
equilibrata da cationi che contraggono legami con gli ioni ossigeno. Que-
sto tipo di struttura, cui corrisponde un rapporto Si:O = 1:4, si riscontra 
nell’ olivina,  nello zircone, nei granati e nella titanite. Nelle rocce erutti-
ve Ł soprattutto importante l’olivina, componente essenziale delle perido-
titi, subordinatamente lo zircone e la titanite, componenti accessori. 

B) Sorosilicati s.s. 
L’anione consiste di raggruppamenti [Si2O7]

6- isolati, formati da due te-
traedri [SiO4]

4-  che mettono in comune uno ione ossigeno (fig. 46b)  
Nella struttura di questi silicati possono trovarsi cationi a grande raggio 
ionico (es. thortveitite (Sc,Y)Si2O7). Tra i componenti essenziali delle 
rocce eruttive non vi sono sorosilicati s.s. 

C) Ciclosilicati 
Secondo alcuni autori possono anche essere compresi tra i sorosilicati. 
Hanno un gruppo anionico ad anello che può essere d i tipo [Si3O9]

6- 
[Si4O12]

8-  [Si6O18]
12-: ciascun tetraedro mette in comune due ioni ossige-

no con due tetraedri adiacenti (fig. 41c). Tra i componenti essenziali del-
le rocce eruttive non vi sono ciclosilicati. 

 
Fig. 41 - Rappresentazione schematica dei gruppi anio-
nici, delle strutture dei silicati. In d, e, f le linee tratteg-
giate delimitano le celle corrispondenti ai rispettivi 
gruppi anionici. a) Nesosilicati, b) Sorosilicati: c) Ciclo-
silicati. d) Inosilicati: pirosseni. e) Inosilicati: anfiboli f) 
Fillosilicati. g) Tectosilicati. 

 

D) Inosilicati 
I gruppi anionici degli inosilicatí sono due: 1

∞  [Si2O6]
4- e 1

∞  [Si4O11(OH)]7-  
caratterizzanti rispettivamente i pirosseni e gli anfiboli. 
Nei pirosseni ogni singola unità tetraedrica [SiO 4]

4- Ł legata a due conti-
gue tramite due dei suoi O2- originandosi cosi catene infinite con periodi-
cità: 1

∞  [Si2O6]
4- (fig 41d) 

Negli anfiboli le catene infinite consistono di una sequenza di "anelli" 
formati dall’ impacchettamento di unità tetraedriche, di cui alcune metto-
no in comune con le adiacenti 3 ioni O2-altre solo 2 ioni O2-; al centro di 
ciascun anello delle catene di anfiboli si trova un OH talora sostituibile 
con F o Cl (fig. 4 e): pertanto la periodicità del gruppo anionico Ł 1

∞  
[Si4O11(OH)]7- 
Le catene semplici dei pirosseni e quelle di "anelli" degli anfiboli sono 
legate tra loro da cationi di cui i principali sono Mg2+, Fe 2+ , Ca2+ , Na+ 
e, subordinatamente A13+ e Fe3+. Nei gruppi anionici Ł possibile una par-
ziale vicarianza Si4+ Al3+ I pirosseni e gli anfiboli piø diffusi contengono  

Fe, Mg e Ca. I caratteri distintivi comuni a tutti gli inosilicati dipendono dalla loro struttura cristallina: abito prismatico 
piø o meno allungato, fino ad aciculare per la presenza di fasci di catene parallele sviluppate lungo Z; sfaldatura netta se-
condo facce di prisma, che interrompono legami O-cationi (piø deboli dei legami O-Si-O). Malgrado i suddetti caratteri 
comuni (strutturali, chimici e fisici) pirosseni ed anfiboli differiscono tra loro per le seguenti proprietà:  
1) le catene silicatiche sono semplici nei pirosseni, di anelli negli anfiboli;  
2) l’analisi chimica degli anfiboli rivela la presenza di H20 (in relazione agli OH al centro degli anelli) , sempre assente 

nei pirosseni;  
3) le _superfici di sfaldatura prismatica nel pirosseni formano tra loro angoli quasi retti (90° +  3°), negli anfiboli angoli di 

120 + 3°, come conseguenza della diversa struttura delle catene. Ciò Ł bene osservabile nelle sezioni perpendicolari a 
Z. 

Il gruppo dei pirosseni comprende termini rombici (ortopirosseni) e termini monoclini (clinopirossenì): nei primi i cationi 
sono soltanto Mg e Fe, nei secondi le vicarianze tra i cationi sono piø complesse. 
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Il gruppo degli anfiboli. comprende rarissimi termini rombici, cristallizzando quasi tutti nel sistema monoclino. La strut-
tura a catene di anelli [Si4O11 (OH)]7-  consente una ampia sostituzione tra i cationi che legano le catene.  Minerali comuni 
soprattutto nelle rocce metamorfiche, sono presenti in poche specie nelle rocce eruttive. 

F) Fillosilicati 
Il gruppo anionico Ł 2

∞  [Si4O10 (OH)2]
6-, con possibile parziale vicarianza A13+  Si4+  conseguente aumento della carica 

negativa. Nella struttura dei fillosilicati le singole unità tetraedriche si legano tra loro mettendo in comune 3 dei loro 4 io-
ni O con tetraedri quasi complanari, originando fogli tetraedrici (T) a maglie esagonali, facilmente individuabili nella po-
sizione degli atomi di Si o di O (fig. 41f). Gli ioni O2- non contemporaneamente legati a 2 ioni Si4+ (e quindi con una cari-
ca residua) vengono a trovarsi su un piano diverso rispetto agli altri, anch’essi ai vertici di maglie esagonali: insieme a 
gruppi OH eventualmente sostituibili con F, situati al centro di tali maglie essi individuano una superficie con carica ne-
gativa.  Cationi bivalenti (Mg2+, Fe2+) e trivalenti (A13+), con numero di coordinazione 6, ossia con coordinazione ottae-
drica, situati fuori dello strato tetraedrico, compensano tale carica dello strato tetraedrico, completando la loro coordina-
zione con il contributo proveniente dalla carica di un altro strato tetraedrico, o mediante gruppi OH: si individua così un 
foglio ottaedrico (O). Lo strato ottaedrico può con figurarsi in due modi a seconda della carica del catione (fig. 42). Infatti 
se questo Ł bivalente, distribuendo la sua carica su 6 anioni, fornisce a ciascuno di essi una frazione di carica pari a 1/3: 
quindi a compensare la carica unitaria residua di ogni anione deve venire il contributo di 3 cationi: un foglio ottaedrico di 
questo tipo Ł detto triottaedrico o brucitico (fig. 42a) in quanto Ł anche caratteristico della brucite, Mg(OH)2, la cui strut-
tura consiste della sovrapposizione di strati di questo tipo. Se invece il catione a coordinazione ottaedrica Ł trivalente, for-
nisce a ciascun anione una frazione di carica pari a ‰: pertanto a compensare la carica unitaria residua di ogni anione vie-
ne il contributo di due cationi: questo foglio ottaedrico Ł diottaedrico o gibbsitico (fig. 42b), poichØ Ł anche caratteristico 
della gibbsite Al(OH )3 la cui struttura consiste della sovrapposizione di strati di questo tipo. 
La struttura dei fillosilicati consiste di impacchettamenti di fogli T e 0 disposti parallelamente al piano cristallografico   
xy - e sovrapposti secondo sequenze di tipo T-O (fillosilicati 1:1) o di tipo T-O-T (fillosilicati 2:1). E’ infine rilevante il 
fatto che nei fillosilicati può essere presente sia  Al3+ in coordinazione tetraedrica (vicariante di Si4+, sia Al3+ in coordina-
zione ottaedrica. 
Al gruppo di fillosilicati appartengono numerosi minerali delle rocce primarie e secondarie. Nelle rocce eruttive sono co-
muni alcune miche, tra le quali soprattutto biotite e muscovite. 

G) Tectosilicati. 
Nel radicale anionico si ha sempre un rapporto (Al, Si): 0 = 1:2, con vicarianza Al3+ Si4+ variabile.  
La struttura -cristallina dei tectosilicati Ł schematicamente assimilabile a quella del quarzo, in quanto le unità tetraedri-
che (Al, Si)04 sono legate le une alle altre tramite tutti e 4 i loro ioni ossigeno: ciascuno di questi Ł pertanto legato a 2 
ioni (Si, Al) (fig. 41g). Ne deriva un impacchettamento di tetraedri tra i quali possono trovare posto i cationi che com-
pensano le cariche negative residue degli ioni ossigeno non completamente saturati a causa delle sostituzioni Al Si. 
I cationi che si trovano nei siti intertetraedrici hanno raggio ionico assai grande (~1¯ e oltre) e sono soprattutto Na +, K+, 
Ca2+ e Ba2+, mentre sono totalmente assenti cationi a piccolo raggio ionico come Mg2+ , Fe2+, Mn2+, A13+, ecc. La classe 
dei tectosilicati comprende tre sottoclassi: feldspati, feldspatoidi e zeoliti. 
 Feldspatí Comprendono ~ il 50% dei minerali della crosta terrestre e oltre il 60% di essi si trova nelle rocce e-

ruttive. Sono alluminosilicatí di K, Na: e Ca, subordinatamente Ba; alcuni possono formare soluzioni 
solide, soprattutto binarie. Hanno tutti colore bianco o comunque chiaro, sfaldatura evidente; spesso 
sono geminati. 
 
I feldspati comprendono le diverse fasi del k-feldspato, i plagioclasi sodico calcici (serie isomorfa al-
bite, anortite) e la celsiana. 

 Feldspatoidi Sono tectosilicati prevalentemente alcalini a minore contenuto di Si rispetto ai feldspati, e quindi. con 
piø alto tenore di Al. Si trovano quindi in rocce eruttive derivanti da magmi ricchi di alcali, ma poveri 
di SiO2. 
 

 Zeoliti Sono tectosilicati idrati, principalmente Ca e Na, che possono contenere anche quantità minor i di Ba, 
Si e K. La loro struttura, meno serrata rispetto a quella degli altri tectosilicati, presenta dei "canali" 
con diametro variabile a seconda della specie (da 2 a 9 ¯); questi possono accogliere molecole d’ac-
qua debolmente legate per adsorbimento ed altre "libere" (H2O zeolitica); per riscaldamento Ł possibi-
le l’espulsione di tali molecole senza che risulti modificata la struttura cristallina. Le zeoliti possono 
quindi presentare fenomeni di disidratazione continua, in parte reversibile, nonchØ proprietà di scam-
bio cationico. Tale comportamento fa sì che le zeoliti naturali (e le analoghe ottenute per sintesi) tro-
vino impiego in svariati settori applicativi quali disidratanti, scambiatori ionici, setacci molecolari, 
stabilizzatori termici, ecc. 
 
Le zeoliti sono componenti accessori o accidentali soprattutto di rocce effusive basiche, dove cristal-
lizzano nella fase finale (idrotermale) della solidificazione magmatica. Tra le zeoliti piø diffuse sono, 
le thomsonite, chabasite, stilbite. 
 
Con riferimento al ruolo fondamentale svolto dal biossido di silicio nel chimismo delle rocce eruttive, 
in tabella 6 viene richiamato il rapporto Si:O che caratterizza i diversi gruppi di silicati e corrisponde 
ai relativi gruppi anionici strutturali piø comuni (Ia riga); per ragioni di chiarezza esso viene inoltre 
riferito al tenore di Si tetraedrico assunto come unitario (IIa riga). 
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Tabella 6 - Rapporti Si:O nei silicati 
 Ino - S 

 
Neso-S Soro-S Ciclo-S 

Pirosseni Anfiboli 
Fillo-S Tecto-S 

Gruppi 
anionici 
strutturali 

[SiO4]4- [Si2O2]6- 
  [SiO9]6- 

  [Si4O12]8- 

  [Si6O18]12- 
[Si2O6]4- [Si4O11(OH)]7- [Si4O10(OH)2]6- 

[AlSiO8]1- 
[Al2Si2O8]2- 
[AlSi2,O6]1- 
[AlSiO4]1- 

Si:O 1:4 1:3,5 1:3 1:3 1:2,75 1:2 , 5 1:2 
E’ opportuno ancora rilevare che i silicati a piø alto contenuto di Si (tectosilicati, miche tra i fillosilicati) contengono 
come cationi dominanti K, Na, Ca; i silicati a piø basso contenuto di Si (dai nesosilicati ai pirosseni tra gli inosilicati) 
hanno invece come cationi dominanti Mg e Fe. 

 

 
 
Fig.42  

 
 
a) Rappresentazione schematica di un foglio triottae-

drico secondo la direzione normale alla sua esten-
sione: 

 
b) Rappresentazione schematica di un foglio diottrae-

drico secondo la direzione normale alla sua esten-
sione. 

 
c) Rappresentazione schematica di un foglio tetrae-

drico secondo la direzione normale alla sua esten-
sione. 

 
La corretta sovrapposizione di un foglio a o b su c si 
ottiene facendo coincidere i punti 1, 2, 3 di c) con i 
corrispondenti indicati nei fogli ottaedrici, rispettiva-
mente. (Da Liebau, modificato). 

3.1.5 Classificazione e nomenclatura delle rocce eruttive 
Come già accennato, i criteri principali su cui si basa la sistematica delle rocce eruttive sono la loro giacitura e struttura, 
la composizione mineralogica e le caratteristiche chimiche, rapportabili a quelle dei magmi da cui esse derivano. 
L’Unione Internazionale per le Scienze Geologiche ha stabilito un prospetto sistematico delle rocce eruttive che, propo-
sto da Streckeísen (1976) Ł indipendente da criteri contingenti (struttura, giacitura) e si basa, sui seguenti parametri: 
 
a) composizione modale 0 moda = % in volume dei vari minerali: tale parametro Ł applicato alle rocce plutoniche in 

cui Ł possibile, in base alla analisi mineralogica macro o microscopica, dedurre la composizione mineralogica reale. 
b) composizione normativa o norma = % in peso di un gruppo di.minerali standard, dedotta dall’analisi chimica della 

roccia; questo parametro Ł applicato alle rocce vulcaniche in cui la struttura della massa fondamentale (microcristal-
lina o in parte o del tutto vetrosa) non consente di stabilire con precisione la composizione modale, ma solo una 
composizione virtuale 

La composizione modale e normativa sono espresse con riferimento ai seguenti cinque gruppi di minerali: 
Q = quarzo (o altre fasi di SiO2); 
A =alcalifeldspato (polimorfi del K feldspato, albite con An00- 05) 
P = plagioclasi (anortite 5

�
100) 

F = feldspatoidi; 
M = totale dei minerali femici, opachi. 

Le rocce con M >90 sono dette ultrabasiche e sono classificate in base al contenuto di costituenti femici. Le piø comuni 
sono le peridotiti con olivina 30-90% (+ pirosseni e/o anfiboli), le pirosseniti e le orneblenditi (entrambe con olivina < 
30%).. 
Le rimanenti rocce con M < 90% sono classificate in base al contenuto in Q, A, P, F e-
spresso in un diagramma a doppio triangolo (1 ) che Ł suddiviso in un certo numero di 
campi.(fig.43) 
A ognuno di essi Ł applicata una duplice denominazione a seconda che sì tratti di rocce 
plutoniche o vulcaniche, come riportato in tabella 7 per alcune delle piø comuni famiglie. 
Per la lettura delle composizioni corrispondenti ai campi del doppio triangolo, Ł 
necessario ricalcolare a 100 la somma modale di tre dei costituenti leucocrati (cioŁ 
A+P+Q oppure A+P+F). 
 
(1) Un sistema a tre componenti può essere rapprese ntato, a temperatura e pressione costanti, mediante un diagramma triangolare (fig.a fianco): i 

vertici di un triangolo equilatero rappresentano il 100% dei tre componenti A,B,C; i punti situati lungo i lati corrispondono alle composizioni dei 
sistemi binari AB, BC, CA; i punti all’interno del triangolo forniscono le composizioni ternarie che si calcolano tracciando del punto considerato 
x tre segmenti perpendicolari ai tre lati del triangolo, la lunghezza di ognuno di questi segmenti a, b, c Ł proporzionale al tenore del componente 
indicato sul vertice opposto al lato cui il segmento Ł normale. 
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Fig. 43 Rappresentazione della composizione modale delle rocce eruttive mediante 
diagramma a doppio triangolo QAPF (v. testo). I settori numerati corrispondono alle rocce 
eruttive indicate in tabella n 7. I settori non numerati corrispondono a tipi di rocce poco 
comuni 
 
Tabella 7 Denominazione delle rocce eruttive intrusive e delle corrispondenti effusive indicate 
nei campi dei diagrammi di figura 43. 
 

Campo Rocce intrusive Rocce effusive 
1 Rocce granitoidi soprassat. in SiO, - - 
2 Graniti alcalini Rioliti alc. 
3 Graniti Rioliti 
4 Granodioriti Daciti 
5 Dioriti quarzifere Andesiti quarz. 
6 Sieniti Trachiti 
7 Monzoniti Trachiandesiti 
8 Gabbrodioriti Trachibasalti 
9 Gabbri Basalti 

10 Sieniti nefeliniche Fonoliti 
11 Essexití e teraliti Tefriti 

 
Un quadro sistematico generale delle rocce eruttive, comprensivo delle principali caratteristiche di giacitura, struttura, 
colore, contenuto in SiO2, ma meno preciso e dettagliato per quanto concerne la composizione mineralogica, Ł riportato 
in tabella 8. 
 
Si riconoscono inoltre frequentemente rocce eruttive con composizione mineralogica e chimica intermedia rispetto a 
quella delle principali famiglie riportate nella tabella seguente; questo riscontro Ł indicato dalle frecce, poste a transi-
zione tra alcuni litotipi. 
 
In relazione a processi di differenziazione magmatica dovuti a cause diverse, possono individuarsi associazioni di rocce 
eruttive disposte in aree geografiche circoscritte e messe in posto in un particolare periodo geologico, che definiscono 
una provincia petrografíca. La relativa composizione mineralogica e chimica Ł del tutto peculiare, come ad esempio si 
riscontra nel territorio campano-laziale, dove lave marcatamente potassiche hanno originato rocce effusive ad alto con-
tenuto di leucite, dette leucititi. 
 
Le paragenesi, cioŁ le associazioni di minerali che caratterizzano ogni roccia sono conformi a regole che possono essere 
tratte dal chimismo dei magmi e dalle condizioni geologiche della loro solidificazione. Cosi ad, esempio i graniti, rocce 
eruttive acide, soprassature in SiO2, contengono come minerali essenziali, oltre a quarzo, ortoclasio, plagioclasi acidi 
(tipo olígoclasio) che sono ricchi di elementi alcalini; per contro i gabbri ed i basalti, rocce eruttive basiche, presentano 
come costituenti essenziali plagioclasi basici (bytownite, labradorite) con pirosseni ferro-magnesiací (augite, diallagio). 

 
 
Tabella 8 
 
Classificazione 
generale delle 
rocce eruttive, 
in relazione alla 
loro giacitura, 
struttura, 
composizione 
mineralogica, 
saturazione in 
SiO2, carattere, 
colore 
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3.1.6. Giacitura delle rocce eruttive 
 
Le masse rocciose intrusive derivanti dal consolidamento del magma entro la crosta terrestre costituiscono i plutoni; le 
masse effusive consolidate sulla superficie terrestre costituiscono i corpi vulcanici. I rapporti di posizione che plutoni e 
corpi vulcanici assumono rispetto alle rocce adiacenti individuano la loro giacitura. 
 
Si distinguono quindi giaciture proprie delle rocce eruttive intrusive e giaciture proprie delle rocce eruttive effusive. 
 

Giacitura delle rocce eruttive intrusive 
La giacitura di un plutone Ł concordante, quando l’intrusione del magma ha luogo lungo le superfici di stratificazione o 
di scistosità delle rocce incassanti; Ł discordante quando la intrusione taglia le citate superfici delle rocce incassanti. 
I piø comuni plutoni concordanti sono: 
 

 
Fig.44 Filone strato-ramificato 

 
 
 
sill (fig. 44): corpo intrusivo a piastra interposto tra due superfici di stratifi-
cazione sedimentarie o, genericamente, tra due colate, tra una colate e uno 
strato sedimentario tra due superfici di scistosità . 
 
 

 

 
Fig. 45 Piastra interformazionale discordante rispetto 
alla formazione A e concordante rispetto gli strati B. 

Piastra interformazionale (fig. 45): corpo intrusivo iniettato lungo una su-
perficie di discordanza e conforme rispetto alla formazione di copertura. 
La messa in posto dei due tipi di corpi intrusivi sopra descritti e le loro ca-
ratteristiche sono condizionate dalla preesistenza di superfici di discontinui-
tà nella roccia incassante e dalla fluidità del mag ma. Tali corpi sono per lo 
piø suborizzontali, raggiungono estensioni anche molto vaste e potenza 
(spessore) variabile da qualche mm a centinaia di metri; si riscontrano so-
prattutto nelle regioni tabulari, in parti per lo piø alte della litosfera (non 
oltre 3 Km dalla superficie). In Italia, giaciture di tipo sill si trovano sia nel-
le Alpi occidentali che orientali (regione dolomitica); la piastra interforma-
zionale piø nota ed estesa si trova in Canada. 
 

 

 
Fig, 46 Rappresentazione schematica di un laccolite 
piano-convesso con camino di alimentazione eccentri-
co. 

 
Laccolite (fig. 46): massa intrusiva a forma di lente piano convessa (a cupo-
la) con profilo simmetrico o asimmetrico, iniettata lungo due superfici di 
stratificazione o altre discontinuità; il camino di  alimentazione può essere 
centrale o laterale. Qualora la messa in posto di un laccolite abbia luogo a 
scarsa profondità, le rocce sovrastanti possono anc he essere lacerate e il 
magma può raggiungere la superficie. In Italia, gia citure laccolitiche sono 
presenti nei Colli Euganei. 
 

 

 
Fig. 47 Rappresentazione schematica di un lopolite 
con camino di alimentazione eccentrico. 

 
 
Lopolite (fig. 47): massa intrusiva a forma di lente piano-concava (abbassa-
ta al centro); iniettata in condizioni analoghe a quelle del laccolite; Ł una 
giacitura poco frequente. 
 
 

 

 
Fig. 48 Facoliti intrusi nelle cerniere di anticlinali e 
sinclinali 

 
 
 
Facolite (fig. 48): massa intrusiva falciforme iniettata nella zona di massima 
curvatura (cerniera) di una piega: qui infatti il ripiegamento può aver favori-
to la formazione di cavità, in seguito occupate pas sivamente dal magma. 
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Fig. 49 Rappresentazione 
schematica di batolite con 
aureola di contatto sulla su-
perficie superiore e filoni 
periferici F. 

I plutoni discordanti piø diffusi sono: 
Filone o dicco (fig. 49): corpo intrusivo tabulare iniettato entro fessure o spaccature della roccia incassante, già aperte o 
divaricate dall’intrusione magmatica. I filoni si trovano in genere alla periferia di plutoni maggiori da cui sono alimenta-
ti, avendo posizione verticale o variamente inclinata fino a orizzontale; possono avere potenza variabile da pochi mm a 
qualche metro, estensione da pochi cm ad alcuni Km2. 
Molto spesso i filoni sono associati in gruppi subparalleli, e rappresentano il riempimento di fratture provocate da mo-
vimenti tettonici (Sardegna); oppure hanno disposizione radiata intorno a un plutone centrale, indicando che la pressio-
ne esercitata dall’eruzione magmatica ha causato una serie di fratture divergenti (Montevecchio, in Sardegna); si posso-
no inoltre trovare filoni a disposizione reticolata (dovuta all’intersezione di almeno due sistemi diversamente orientati). 
 
Batolite (fig. 49): plutone discordante di forma irregolare e grandissime di-
mensioni (affiorante per almeno 100 Km) che si estende via via in profondità e la 
cui base e camino dì alimentazione sono sconosciuti: per questo sembra non aver 
preso posto mediante un processo di iniezione magmatica e, allargandosi sotto 
tutte le rocce adiacenti, Ł anche indicato come corpo soggiacente. I batoliti sono 
per lo piø granitici o granodioritici e appaiono connessi a processi orogenetici. In 
Italia sono batoliti i massicci del Monte Bianco e dell’Argentera, mentre il piø 
esteso del mondo (2000 x 200 Km) si trova in Alaska. 
 
Corpi intrusivi con le stesse caratteristiche dei batoliti, ma di minori dimensioni, sono 
definiti come ammassi (Traversella e la Balma, in Piemonte; Adamello). 
 
Giacitura delle rocce eruttive effusive 
 
La giacitura delle rocce eruttive effusive dipende dal tipo di attività vulcanica e dalla natura e qua ntità di materiale e-
messo dai vulcani, spaccature della crosta terrestre che possono essere subaeree o sottomarine. L’attività vulcanica com-
prende diverse manifestazioni così distinte:  
 
1) attività esplosiva, che consiste nell’emissione violenta di gas;  
 
2). attività effusiva, data dall’emissione di lava piø o meno fluida;  
 
3)  attività piroclastica, data dall’emissione di blocchi, ceneri e lapilli. Il materiale espulso intorno ai vulcani forma gli 

edifici vulcanici e le altre forme di giacitura delle rocce eruttive effusive. 
 
Edifici vulcanici - Sono rilievi esterni a forma di cono piø o meno acuto e possono formarsi durante una sola eruzione 
(vulcani monogenici) o per il ripetersi di piø episodi (vulcani poligenici): se ai successivi episodi Ł corrisposto sempre 
lo stesso tipo di attività si hanno i vulcani sempl ici, se invece l’attività Ł mutata, si parla di vulcani composti. Questi ul-
timi sono i piø comuni e comprendono i noti vulcani italiani Vesuvio e Etna. 
In base alla morfologia si possono distinguere i seguenti tipi di edifici vulcanici: 
 

 
Fig. 50 Cono vulcanico. 

 
1 Coni vulcanici (fig. 50): cosi configurati per la presenza di un camino 

vulcanico la cui apertura o bocca emette intorno a sØ materiale lavico 
che edifica intorno il rilievo a cono. Si tratta di vulcani semplici, che 
possono avere fianchi piø o meno inclinati a seconda del tipo di attività 
e del tipo di lava che ne causa la costruzione 

  2. Vulcani a scudo, caratterizzati da scarsa pendenza e formati dal consoli-
damento di lave basiche molto fluide che si espandono rapidamente. Il 
cratere dei vulcani a scudo Ł spesso molto allargato. Sono di questo tipo 
i vulcani che formano l’isola Hawaii. 

 

 
Fig. 51 Schema di strato-vulcano con sviluppo a recin-
to. 

 
3. Vulcani misti o strato-vulcaní (fig. 51), formati dall’alternanza di banchi 

di materiali piroclasticí espulsi in fase di attività esplosiva con colate la-
viche emesse in fase di attività effusiva. Sono evi dentemente vulcani po-
ligenici composti, con pendenza non costante, che possono raggiungere 
anche notevole altezza. Sui loro fianchi la pressione della lava risalente 
lungo il camino può aprire spaccature secondarie ch e edificano piccoli 
coni laterali. In alcuni casi i vulcani misti assumono l’aspetto di vulcani 
a recinto, come il Vesuvio: la parte basale rappresenta quanto Ø rimasto 
di un grande cono vulcanico lacerato e demolito da una fortissima eru-
zione nella sua parte terminale; nel cratere cosi allargatosi (caldera) Ł 
precipitato materiale franato, sul quale sì Ł successivamente formato l’at-
tuale cono del Vesuvio. 
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L’attività vulcanica origina oltre ai tipi di edifici sopra descritti, anche altre forme tra le quali: 
 
4. Colate di lava, espandimenti anche molto estesi di lava emessa dalle bocche vulcaniche. Esse scorrono con velocità 

che dipende dalla natura del magma e dalla pendenza dei fianchi vulcanici, fino a che si raffreddano e consolidano. 
La superficie delle colate può essere scoriacea, bo llosa, quando si Ł verificata una rapida emissione di gas; "a bloc-
chi" e "a corde", quando la lava Ł molto acida e viscosa; �a cuscini�, tipica delle effusioni sottomar ine, cioŁ a masse 
rigonfiate di natura vetrosa, separate da fessurazioni da raffreddamento perpendicolari alla superficie esterna. Le co-
late laviche possono raggiungere estensione grandissima, anche di alcuni Km2 e notevole spessore, fino a parecchi 
metri: in questo caso la roccia effusiva può presen tare, nella zona piø profonda, struttura pseudogranulare. 

 
5.  Cupole di ristagno, formate dal rapido consolidamento di magma acido espulso da una bocca vulcanica che quindi 

ne viene ostruita. 
 
6.  Coni e campi di ceneri, formati da blocchi, lapilli; ceneri vulcaniche ricadute per attività esplo siva intorno alla bocca 

vulcanica o espulsi e trasportati dal vento e poi depositati a distanza su ampie zone. Tali materiali costituiscono i tufi 
vulcanici. 

 
Infine le vulcaniti possono trovarsi in giaciture particolari, prive di edificio vulcanico, così distinte: 

 
7.  diatremi o necks (fig. 52), giaciture corrispondenti ad un camino vulcanico in cui siano ricaduti blocchi o lapilli. 
 
8. Maar (fig. 53), giaciture anulari di materiale piroclastico intorno ad un cratere di esplosione imbutiforme, dove può 

in seguito prendere origine un bacino lacustre. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 52 Neck: intrusione discordante in un camino vulcanico. 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 53 Maar: camino vulcanico ostruito dai prodotti dell’ esplosione che vi 

ricadono, come indicato dalle frecce; la bocca del camino Ł circon-
data ad anello da materiale piroclastico. Frequentemente il maar 
viene colmato da un bacino lacustre.  

(Da Sherbon HilIs, modificato), 

3.2 Rocce sedimentarie 
 
Le rocce sedimentarie si originano sulla superficie terrestre e rappresentano i prodotti della degradazione fisica e della 
alterazione chimica di rocce primarie o secondarie preesistenti; in seguito tali prodotti vengono trasportati, depositati e 
litificati. Queste rocce sono quasi sempre stratificate e spesso contengono fossili, cioŁ resti di organismi o della loro at-
tività. I processi di degradazione, alterazione, tr asporto, deposito e diagenesi non si sviluppano in una rigorosa sequenza 
cronologica, bensì possono svolgersi in concomitanza; così, ad esempio, l’alterazione perdura in genere anche durante la 
fase di trasporto e deposito. 
 
La composizione mineralogica delle rocce sedimentarle Ł meno eterogenea rispetto a quella delle rocce primarie: solo i 
minerali delle rocce primarie piø resistenti alla degradazione e alterazione (quarzo, feldspati, muscovite) possono per-
manere nei sedimenti; si riscontrano, oltre a questi, altri minerali secondari, di neoformazione, stabili in ambiente super-
ficiale (es. minerali argillosi), o derivanti dalla interazione dei prodotti dell’alterazione con l’atmosfera e la biosfera (os-
sidi, carbonati, ecc.). 
 
PoichØ i sedimenti ricoprono il 75% della superficie terrestre, essi hanno importanza determinante nella formazione dei 
suoli. 
 
Qui di seguito vengono presi in esame i processi principali che portano alla formazione delle rocce sedimentarie. 
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3.2.1 Degradazione fisica 
 
La degradazione fisica consiste in un insieme di processi fisici che conducono alla riduzione di una roccia o di un mine-
rale in granuli via via piø piccoli: si determina in questo modo un grandissimo aumento della superficie specifica (su-
perficie/unità di peso) accessibile all’alterazione chimica. Così per esempio, ad un gr di granuli di dimensioni (1) com-
prese tra  2 e 0, 2 mm corrisponde una superficie di circa 20 cm2, ad un gr di granuli di dimensioni comprese tra 2 e 0,2 
�m corrisponde una superficie di circa 2 m2. 
I principali agenti della degradazione fisica sono: 

a) le escursioni termiche, giornaliere o stagionali. Esse determinano dilatazioni e contrazioni differenti: 
- tra rocce di natura diversa; 
- tra le parti piø superficiali e piø profonde di une stessa roccia; 
- tra i singoli minerali che costituiscono una. roccia 
- tra direzioni diverse di ogni minerale (la dilatazione termica dei minerali Ł infatti una proprietà dire-

zionale). 
Di conseguenza si creano tensioni interne anche assai elevate che, quando superano il carico di rottura, 
conducono alla fessurazione e alla frattura della roccia. 

 
b) La solidificazione dell’acqua.. Tenendo conto che il volume specifico del ghiaccio Ł molto superiore (9%) ri-

spetto a quello dell’acqua e che un abbassamento di temperatura al di sotto di 0°C  determina la solid ificazione 
dell’acqua contenuta nelle fessure e in generale in qualunque altra cavità presente nelle rocce, in es se si possono 
creare delle sollecitazioni molto elevate, esercitate dal ghiaccio che si forma sulle pareti delle cavità: per ques ta 
via si può allora giungere alla fratturazione della  roccia. 

c) L’ urto dei materiali solidi trasportati dalle correnti aeree e dall’acqua, che determina una piø o meno intensa a-
brasione e frammentazione superficiale delle rocce. 

d) L’ apparato radicale dei vegetali che, penetrando nelle fessurazioni superficiali delle rocce, le allarga ed esten-
de. 

 
(1) la dimensione di un granulo Ł in genere espressa dal valore del diametro di una sfera avente eguale volume del 

granulo. 
 

3.2.2 Alterazione chimica di superficie 
 
E’ l’insieme dei processi chimici che portano alla decomposizione parziale o totale di una roccia o di un minerale integro 
o già fisicamente degradato, fino alla formazione d i prodotti stabili nelle condizioni chimiche e fisiche di superficie. 
L’alterazione Ł favorita dall’aumento della superficie specifica, da elevata temperatura e umidità per  cui Ł piø intensa e 
rapida nelle regioni calde e umide e alle basse latitudini. 
 
Le reazioni con cui i principali agenti dell’alterazione, ossigeno � acqua - anidride carbonica, attac cano i minerali sono 
esotermiche e determinano il progressivo passaggio in soluzione (ionica o colloidale) di parte o tutti i loro costituenti. 
Tale differente reattività può essere dovuta alla d iversa solubilità degli atomi e ioni nelle varie co ndizioni ambientali 
(soprattutto per Al, Fe3+, Ti) oppure alla incompleta rottura delle strutture cristalline: così ad esempio le miche sono 
spesso alterate in unità che possono mantenere, in parte, la struttura originale polimerizzata e in grado di trattenere ioni 
potenzialmente mobili. 
 
Qui di seguito vengono sinteticamente presi in esame i processi di alterazione indotti da O2, H2O e CO2, con riferimento 
ad esempi in cui l’azione specifica di ognuno di essi Ł piø intensa. Si deve tuttavia rilevare che nella maggior parte dei 
casi l’alterazione Ł l’esito dell’azione concomitante di piø agenti. 
 

Azione dell’ossigeno 
L’ossigeno atmosferico e quello disciolto nelle acque di superficie determina l’ ossidazione di alcuni ioni (Fe2+’, S2-, 
Mn2+), presenti nei minerali, ad una valenza superiore (Fe3+, S6+, Mn3+, Mn4+) questo processo implica in genere il 
determinarsi di squilibri elettrostatici nelle strutture cristalline e un notevole aumento di massa (anche fino al 25%) 
dei minerali: la conseguente dilatazione dei reticoli può giungere anche fino alla rottura 

 
Nel caso, assai comune, che il fenomeno interessi il Fe2+ presente in molti minerali (es. biotite, augite, pirite, ecc.) 
ne risulta la formazione di ossidi (Fe2O3, ematite) e idrossidi con colorazione da rossa a bruna, che diventa piø in-
tensa se al processo partecipa anche il manganese. Come esempio si può ricordare l’ossidazione dei solfuri di ferro, 
che sono diffusi in molte rocce primarie e secondarie; per la pirite (FeS2) tale reazione si accompagna a idratazione 
secondo il seguente schema: 

 
4 FeS2 + 15O2 + 10 H2O    ���4 FeOOH + 8 H2SO4 
  Goethite 
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Azione dell’acqua 
L’acqua atmosferica e quella circolante sulla superficie terrestre in varie forme può causare l’alterazione chimica dei 
minerali sia direttamente che per la presenza di O2 e CO2 contenuti in soluzione (v. sopra, azione dell’ossigeno). I re-
lativi processi chimico-fisici sono principalmente: 

 
1. Idratazione 

Consiste nell’assunzione di H2O da parte dei reticoli cristallini dei minerali, per cui ne risultano nuove fasi con 
differenti proprietà chimiche, fisiche e struttural i. L’esempio piø noto Ł dato dalla seguente reazione: 
CaSO4 (anidrite) + 2 H2O   �   CaSO4  � 2 H2O (gesso) 
Si tenga presente che i fenomeni di adsorbimento o assunzione temporanea di acqua da parte dei minerali in 
cui non si verificano conseguenti mutamenti strutturali (es. zeoliti, taluni silicati argillosi) non devono essere 
considerati nell’ambito dei processi di alterazione. 
 

2. Solubilizzazione 
Consiste nel passaggio in soluzione degli ioni che costituiscono la struttura cristallina di minerali solubili in 
acqua (es. salgemma NaCl, silvite KCl, ecc.). 
 

3. Alterazione dei silicati (= distruzione parziale o totale della struttura cristallina) 
Il processo piø importante di alterazione svolto dall’acqua si sviluppa sui silicati attraverso due meccanismi 
simultanei:  
a) distruzione parziale o totale della loro struttura cristallina, cui segue  
b) passaggio in soluzione dei cationi e della silice, questa ultima in forma "monomera" o in forma �Po limeríz-

zata", in cui può permanere parte della struttura o riginale. 
La rottura di una struttura silicatica inizia con l’idratazione della superficie, che possiede cariche non saturate 
dovute agli ioni esposti verso l’esterno. Tra questi, sono dominanti gli ioni ossigeno che polarizzano i dípoli 
dell’acqua fino alla loro dissociazione in H+ e OH-, i quali si legano quindi opportunamente agli ioni situati in 
superficie. Inoltre gli ioni H+, avendo elevato potenziale ionico (rapporto Z/r, con Z = carica dello ione e r = 
raggio ionico) possono sostituire alcuni cationi che affiorano sulla superficie: questi ultimi vengono perciò ri-
lasciati nella soluzione con conseguente aumento del suo pH. In tal modo la struttura cristallina originaria pro-
gressivamente collassa e si frammenta per rottura dei suoi legami. 
Facendo riferimento al caso di un feldspato potassico che rappresenta una struttura a legami molto forti, si può 
cosi schematizzare il processo iniziale, secondo quanto proposto da Loughnan: 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

La conversione di ioni ossigeno in ossidrili e la rimozione del potassio consente all’alluminio, presente nella 
struttura originale in coordinazione tetraedrica, di assumere coordinazione ottaedrica, cosi che a partire dalla 
superficie del cristallo passano in soluzione "frammenti" strutturali in forma di poliedri di coordinazione. Ini-
zialmente tali poliedri possono formare colloidi amorfi, in seguito tendono a orientarsi e legarsi nelle nuove 
strutture dei minerali secondari, come ossidi e silicati argillosi. 
Questo processo, che al tempo stesso comprende idratazione, idrolisi e sostituzione dei cationi da parte di H+ 
prosegue fino a che sono raggiunte le condizioni di equilibrio(1). 
L’alterazione Ł influenzata dal pH e può procedere oltre le condizioni di equilibrio soltanto se nel sistema 
vengono aggiunti e/o rimossi alcuni componenti. Pertanto, sempre con riferimento all’esempio dell’alterazione 
del K-feldspato, se una parte del K non passa in soluzione, il prodotto che si forma Ł un silicato secondario 
detto illíte, secondo la reazione schematica: 
 illite 
3 K-feldspato + 2H2O �   KAl2 (AlO,x Si3,x )O10(OH)2 + 6 SiO2 + 2KOH (con 5< x< 99). 
 
Se invece tutto il K viene rilasciato, si forma un altro silicato secondario, la caolinite, secondo la reazione 
schematica: Caolinite 
2 K-feldspato + 3 H2O   �   Al2 Si2O5(OH)4 + SiO2 + 2 KOH. 

(1) Le condizioni di equilibrio si realizzano quando le concentrazioni dei reagenti e dei prodotti della reazione non subi-
scono piø variazioni. 
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In base a tali esempi si può constatare che l’alterazione dei silicati consiste anche in una progressiva desilicizza-
zione; infatti nei prodotti delle reazioni sopra riportate il rapporto Si:O varia nel modo seguente: 

 
 K-feldspato  � Illite  �   Caolinite 
Si:O 1:2 1:2,x 1:2,5 

 
Se le condizioni ambientali (soprattutto temperatura e umidità elevate) lo consentono, la desilicizzaz ione può 
essere totale, e precipitano allora ossidi e idrati di Al e/o Fe sino alla formazione di bauxiti e lateriti, rispetti-
vamente. 
In particolare il ferro rilasciato dai minerali nei processi di alterazione ha una funzione determinante nella pe-
dogenesi e nella caratterizzazione dei suoli, di cui influenza il colore e in parte lo stato di aggregazione, come 
Ł stato rilevato dalle ricerche pedologiche. La formazione dei diversi ossidi di ferro del suolo (v. tabella 10) Ł 
dovuta a numerose e complesse reazioni chimiche in cui ha un ruolo importante anche l’attività metabolica dei 
microorganismi, attraverso processi riduttivi o di complessazione. Per quanto concerne questi processi, si ri-
manda ai testi di pedologia: qui Ł opportuno mettere in evidenza il tipo di reazione iniziale, idrolitica e ossida-
tiva, attraverso cui il Fe2+ dei minerali primari (per es. olivina) viene rilasciato e introdotto nel ciclo pedoge-
netico: 

 
2 Fe2, SiO4 + O2 + 6H2O   �   4FeOOH + 2 H4SiO4 

 
Fayalite Goethite 

 

Azione dell’anidride carbonica 
L’azione dell’anidride carbonica atmosferica prodotta dai processi biometabolici Ł fortemente attiva nell’alte-
razione dei minerali soprattutto se disciolta nelle acque di superficie, causando reazioni di acidolisi, in solu-
zione si ha infatti: 
a) CO2 +H2O   �   H2CO3   �  H+ + CO3

- 
e quindi, in presenza ad esempio di CaCO3 (insolubile) ha luogo la reazione: 
b) CaCO3 + H2CO3  �  Ca(HCO3)2  (solubile). 
Essa comporta la solubilizzazione del carbonato e la formazione del bicarbonato per aumento di P e diminu-
zione di T e, viceversa, la precipitazione del carbonato insolubile per diminuzione della P e aumento della T. 
Gli ioni H+ che si originano da tale reazione contribuiscono energicamente all’alterazione non solo dei carbo-
nati, ma anche di molti altri minerali a bassissima solubilità (fosfati, silicati) a causa del loro al to potenziale 
ionico che consente la rimozione dalle strutture cristalline di alcuni cationi (K+, Na+, Ca2+, ecc.). Si può quindi 
scrivere la reazione di alterazione feldspato-illite, già formulata sopra nel modo seguente: 
2 KAlSi3O8 + 2 H+ + H2O   �   2K+ + Al2Si2O5(OH)4 + 4 SiO2 
 

3.2.3 Stabilità  dei minerali all’alterazione 

 
In relazione alle caratteristiche cristallochimiche, la stabilità dei minerali all’alterazione dipende: 
 
l. dalla loro struttura, per cui in generale strutture piø serrate come quelle tectosilicatiche sono piø stabili, nell’ordine, 

di quelle fillo-, ino- e nesosilicatiche. Si può qu indi affermare che l’ordine di stabilità decrescente dei silicati Ł inver-
so rispetto a quello di cristallizzazione da fuso, proposto da Bowen su base sperimentale. 

2. Dal numero di legami Si-O-Si piø stabili rispetto a quelli di tipo metallo-ossigeno: esso varia da 0 nei nesosilicati a 4 
nel quarzo e nelle strutture tectosilicatiche. Quanto piø esso Ł alto, tanto maggiore Ł la stabilità. 

3. Dal contenuto di elementi ossidabili (Fe2+, S2+, Mn2+:quanto piø esso Ł alto, tanto minore Ł la stabilità. 
 
I seguenti fattori ambientali possono inoltre influenzare l’alterazione chimica: 
Clima - L’umidità atmosferica e la maggiore temperatura determinano un incremento dei processi di alterazione. Infatti 

nelle regioni dove l’evaporazione supera le precipitazioni atmosferiche l’acqua non permane a svolgere i suoi 
intensi processi di alterazione, nØ può asportarne i prodotti; la copertura vegetale Ł scarsissima o assente, l’am-
biente Ł ossidante e di conseguenza tali regioni sono caratterizzate da minerali e rocce poco alterati, presenza 
di sali come carbonati e solfati, pH tra 7,5 e 9. Tali condizioni impediscono in particolare la solubilizzazione 
del Fe, che permane come Fe3+, determinando la formazione di incrostazioni di ossidi di colore giallo-rosso 
fino a bruno. Per contro, nelle regioni umide, si ha un’attiva alterazione, l’acqua può saturare e dilavare la su-
perficie, con l�allontanamento dei cationi solubili (basi) e lo stabilirsi di bassi valori di pH (3,5-5,5). 

Topografia- La topografia condiziona la velocità dì  scorrimento dell’acqua superficiale e quindi la possibilità di contatto 
acqua-minerale della roccia, la velocità di erosion e e quindi la potenziale esposizione della superficie dei mine-
rali e infine la velocità con cui i sali solubili p ossono essere allontanati. Perciò nelle zone a fort e pendenza si ha 
intensa erosione e scorrimento, la disgregazione supera l’alterazione chimica e si ha solo accumulo superficiale 
di prodotti secondari. Nelle aree piatte, per contro, si ha scarso scorrimento in superficie, maggiore infiltrazio-
ne dell’acqua, drenaggio lento. Gli ioni solubili rilasciati dall’idrolisi permangono in soluzione impedendo l’ul-
teriore progredire della alterazione della roccia madre. Le condizioni ottimali per il progredire dell’alterazione 
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si realizzano nelle zone a debole pendenza dove lo scorrimento superficiale non Ł eccessivo e il drenaggio sub-
superficie avviene regolarmente. Si deve infine tenere presente che, in relazione al rilievo, anche la temperatura 
locale viene modificata (in media si ha una diminuzione di l°C ogni 50 m di aumento di altitudine). 

3.2.4 Alterazione di tipi di rocce diverse 

 
Nell’ambito dell’azione dei vari agenti dell’alterazione e della possibile dominanza di uno di essi, tenendo inoltre conto 
dei fattori ambientali sopra citati e della durata dei processi, un ruolo importante per quanto riguarda i prodotti dell’alte-
razione Ł certamente svolto dalla roccia madre (parent-material) con le sue caratteristiche mineralogiche, chimiche, di 
struttura (compatta, porosa), tessitura (massiccia, scistosa) e giacitura. 
In generale l’alterazione Ł piø intensa in superficie e diminuisce via via in profondità: infatti l’acqua contiene in superfi-
cie pochi sali solubili, ma penetrando in profondità si satura progressivamente rispetto ad essi e può  perdere la sua ca-
pacità solubilizzante e idrolizzante. Qui di seguit o viene sommariamente presa in esame l’alterazione di alcuni tipi di 
roccia. 
 
Rocce cristalline acide 

Le rocce acide (graniti, dioriti, rioliti e rocce metamorfiche derivate) contengono prevalentemente minerali molto 
stabili (feldspati) che necessitano di condizioni di alterazione intensa e/o tempo prolungato. In presenza di modeste 
quantità di acqua le strutture tectosilicatiche si frammentano parzialmente in catene di tetraedrí che polimerizzandosi 
possono ricostruirsi in fíllosilicati di tipo 2:1 con contenuto cationico variabile (es. illiti, smectiti). 
Se invece la quantità di acqua Ł grande, la frattura delle strutture silicatiche Ł maggiore e i cationi che ne sono rila-
sciati vengono quasi del tutto allontanati: i nuovi minerali che possono allora formarsi sono in gran parte fillosilicati 
1:1 tipo caolinite e/o halloysite. L’alterazione fino alla formazione di gibbsite Al(OH)3 Ł piø accentuata nelle rocce 
non sature in silice e ricche di allumina (per esempio sieniti) in cui l’elevato rapporto alcali/silice favorisce la desili-
cizzazione. 

Rocce basiche 
Le rocce basiche (gabbri, peridotiti, basalti e rocce metamorfiche derivate )sono formate da silicati di Fe e Mg, ioni 
che legano tetraedri isolati (olivine) o concatenati (pirosseni e anfiboli) quindi tali cationi potenzialmente mobili 
possono essere rilasciati progressivamente dalle strutture determinando contemporaneamente la separazione di sin-
goli gruppi.[SiO4]

4- o di frammenti di catene. Inoltre gran parte del Fe2+ viene ossidato cristallizzando poi come os-
sido (ematite) o ossido idrato, mentre la silice può polimerizzare in strutture di tipo fillosilicatic o anche complesse 
(cloriti, montmorilloniti, ecc.). Schematicamente, si può ad esempio indicare una reazione del tipo: 
2 Fe2SiO4 (fayalite) + O2 � 2 Fe2O3 (ematite) + 2 SiO2 

Tutti i processi di alterazione sopra descritti sono da intendersi a titolo esemplificativo, poichØ i numerosi fattori che li 
possono influenzare non consentono di generalizzare i meccanismi chimico-fisici e cristallochimici. 
Non si deve infine trascurare l’interazione di rocce e minerali con gli organismi e gli apparati radicali delle piante che 
meccanicamente e chimicamente contribuiscono ai processi di degradazione e alterazione: essi infatti producono CO2, 
H+ e anioni organici che formano complessi solubili con gli ioni metallici rilasciati dalle strutture cristalline. 
 

3.2.5 Trasporto 
 
Il trasporto dei prodotti della degradazione e alterazione ha luogo per mezzo di tre agenti:  

acqua,  
correnti aeree,  
ghiacciai. 

 

Trasporto per mezzo dell’acqua 
 
Nelle acque di superficie, continentali e marine, il trasporto dei materiali può avvenire per via mecc anica o per via chi-
mica. 
 
1  Trasporto per via meccanica riguarda i materiali solidi il cui movimento può a vvenire per trascinamento sul fondo e 

rotolamento (frammenti piø grandi), oppure in sospensione (frammenti fini e finissimi). Le modalità di  trasporto 
meccanico dipendono, oltre che dalla granulometria, dal peso specifico, dalla forma e dimensioni dei frammenti, 
dalla velocità e quantità dell’acqua e dalla morfol ogia del bacino che la contiene. 
Il trasporto per via meccanica interessa soprattutto i corsi torrentizi e fluviali, nei quali si verifica di norma una gra-
duale riduzione della velocità in funzione della di minuzione della pendenza e dell’ampliarsi dello alveo: di conse-
guenza, durante il trasporto ha luogo una selezione dei granuli in relazione alla loro densità e granu lometria. Inoltre 
gli urti e le frizioni tra i granuli tendono a produrre granuli piø fini, facilitandone cosi l’alterazione e rendendone la 
superficie arrotondata. 

 
2. Trasporto per via chimica riguarda i prodotti formatisi per alterazione chimica, cioŁ ioni e particelle colloidali. Tra i 

fattori chimico-fisici che influiscono sulla mobilità degli ioni in soluzione, sono importanti: il pot enziale ionico degli 
ioni, la composizione chimica, la temperatura e il pH della soluzione, che interferiscono anche reciprocamente. 
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Il potenziale ionico dà un’indicazione della densità di carica distribuita sulla superficie di uno ion e e quindi 
diversifica il comportamento dei diversi elementi in soluzione, come evidenziato da Goldschmidt. 
Risultano solubili i cationi con potenziale ionico <3 (es. Na+, Ca2+, Fe2+, Mn2+) e gli anioni ossigenati con potenziale  
>12 (quali N, S, P), mentre gli ioni con potenziale ionico 3 ÷ 12 (es. Fe 3+, Al3+, Mn4+) formano idrossidi insolubili: 
si noti come alcuni elementi (Fe, Mn) possono essere mantenuti in soluzione o precipitati in funzione del loro stato 
di ossidazione. 

 
Per quanto concerne il pH, si deve tener presente che nelle soluzioni naturali tale grandezza Ł compresa tra 4 e 9 (v. ta-
bella 9, da Mason) e che la solubilità degli elemen ti varia notevolmente in funzione di esso. Il comportamento di alcuni 
dei piø comuni cationi Ł illustrato nel grafico di fig. 54. In esso Ł riportata la solubilità in funzione del pH, secondo i da-
ti di piø autori: si nota come entro "normali" valori del pH, CaCO3, Mg (OH)2 e gli alcali (non indicati) sono completa-
mente solubili, mentre Al2O3 e Fe(OH)3 sono del tutto insolubili; la solubilità della sil ice amorfa (qual’Ø rilasciata dai 
silicati) aumenta, anche se non in grande misura, con il crescere del pH. A pH neutro o lievemente alcalino, la silice può 
quindi essere allontanata in misura considerevole, mentre ciò non avviene per l’allumina e l’idrossido ferrico, la cui pre-
cipitazione può portare alla formazione di bauxíte e lateriti  
 

 
Fig. 54  Solubilità, in funzione del pH, di 
alcuni prodotti dell’alterazione chimica. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Tabella 9 - pH medi degli ambienti naturali 

 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
 
 

 
In sintesi, in base ai dati analitici, il processo di alterazione Ł stato espresso da alcuni autori (M. Garrels e F.T. Macken-
zie) anche mediante un bilancio perdita guadagno dei componenti della roccia cristallina integra e del residuo dell’alte-
razione.  

Per un determinato elemento il bilancio viene così 
definito: 

 
A titolo indicativo, il diagramma di fig. 55 illustra 
l’andamento di tale bilancio per i principali costituenti 
di uno gneiss granitico e di un basalto e dei relativi 
prodotti di alterazione. Risulta evidente per entrambe 
le rocce che la perdita Ł quasi totale per Na2O, mentre 
Ł differenziata e piø limitata per K2O, CaO, MgO e 
SiO2; la perdita di FeO Ł molto alta. 
 
 

Fig. 55 - Diagramma perdita-guadagno dei principali componenti di un granito e di un basalto. (Da Garrels e Mickenzie, modificato). 
 

 pH 
Suoli alcalini 9 -11 
Acque marine 8 � 9 
Acque fluviali 7 
Acque meteoriche 5 � 6 
Acque di torbiera 4 
Acque di miniera 3 

r

Z

100
alterato residuo nel ossido %

  integra roccia nella ossido %
x
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Trasporto per mezzo delle correnti aeree 
 
Il trasporto a distanza di frammenti solidi per azione delle correnti aeree Ł detto deflazione ed ha luogo soprattutto in 
sospensione e per saltazione (vicino a terra). La modalità del trasporto dipende dalla velocità delle  correnti, dal peso 
specifico, dalle dimensioni e dalla forma delle particelle: Ł intuitivo che i materiali piø minuti (sabbie finissime) e a 
densità bassa (ceneri vulcaniche) vengono trasporta ti a distanze maggiori rispetto a quelli di dimensioni e densità piø 
elevate: la deflazione Ł pertanto selettiva. L’erosione e il trasporto eolico possono aver luogo anche in salita, quando la 
velocità delle correnti aeree sia molto elevata; tu ttavia la protezione vegetale o la presenza di conche ristrette e profon-
de, possono opporsi a tale azione. 

Trasporto per mezzo dei ghiacciai 
 
Il progressivo e permanente accumulo dì neve e la ricristallizzazione di quest’ultima in ghiaccio su aree ampie determi-
na la formazione dei ghiacciai. 
In queste masse si possono distinguere due zone: una zona di accumulo situata a monte, in cui gli apporti stagionali di 
neve non sono compensati da un successivo totale scioglimento, e una zona di ablazione, situata a valle rispetto alla 
precedente; in quest’ultima la neve di apporto stagionale e anche parte del ghiaccio soggiacente vengono totalmente dis-
solti. 
All’estremità inferiore della zona di ablazione si individua il fronte del ghiacciaio da cui, nella stagione piø calda, esco-
no veri e propri torrenti glaciali alimentati dalla ablazione. 
A causa della forza di gravità e in funzione della morfologia del substrato, per effetto della differenza tra la massa nella 
zona di accumulo e la massa nella zona di ablazione, si verifica un lento movimento del ghiacciaio(1) che procede ero-
dendo le rocce con cui Ł a contatto (esarazione) e trasportando il materiale eroso. 
(1) Per quanto riguarda i movimenti glaciali in relazione a cicli stagionali pluriennali, per cui si hanno nel complesso 
fasi di avanzamento e di arretramento dei fronti, sì rimanda alla trattazione del glacialismo del Ouaternario.  
 
Il trasporto per mezzo dei ghiacciai non determina selezione granulometrica e può interessare insieme sia grandi blocchi 
che materiale minuto; esso causa un notevole logorio dei frammenti che possono quindi presentate evidenti striature da 
frizione. Il materiale trasportato dai ghiacciai costituisce le morene mobili, denominate poi, ai termine del trasporto, 
morene deposte 
Si possono riconoscere (fig. 56) morene di fondo, sottostanti i ghiacciai e costituite dai detriti trasportati sul letto del 
ghiacciaio; e morene di superficie, formate dai frammenti caduti dalle rocce emergenti dal ghiacciaio, a loro volta di-
stinte, a seconda della posizione, in morene mediane, morene latera1i a decorso allungato, e morene frontali a semicer-
chio. 
Il trasporto fluviogiaciale Ł svolto dai torrenti fluvioglaciali alimentati dall’ablazione, ed Ł caratterizzato dall’alternarsi 
di periodi aventi la massima portata di frammenti solidi (regime estivo) con periodi di secca. Quantitativamente questo 
tipo di trasporto, che Ł selettivo, Ł confrontabile con quello di bacini fluviali a forte erosione. 
 
 
Fig. 56 -a) Sezione longitudinale schematica di ghiacciaio.  

L = linea delle nevi persistenti.  
H = fronte del ghiacciaio. Sono indicate le zone di accumulo o bacino alimentatore e 
il bacino oblatore. 

 
 
 
 
b) Alcuni elementi di un ghiacciaio e morene deposte.  
A = morena di fondo.  
B = morene di superficie laterali.  
C = morene di superficie mediane.  
D =.morene frontali a semicerchio (cerchie moreniche) corrispondenti a 
due pulsazioni glaciali.  
F = torrente fluvio glaciale.  
G = crepacci. 
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3.2.6 Deposito 
 
Il deposito o sedimentazione consiste nell’accumularsi progressivo dei prodotti della disgregazione e alterazione, tra-
sportati secondo le diverse modalità sopra descritt e. In relazione a queste ultime si possono formare vari tipi di depositi, 
che normalmente risultano stratificati. 
I meccanismi che determinano la sedimentazione possono essere chimici, biochimici, fisici o di tipo misto. 
I principali processi chimici sono: 
1. precipitazione di sali conseguente all’evaporazione di soluzioni ioniche; in questo modo si depositano le evaporiti, 

quali ad es. salgemma (NaCl), silvite (KCI), gesso (CaSO4.�2H2O) anidrite (CaSO4 altri solfati ed alcuni fosfati; 
2. precipitazione di sali da soluzioni ioniche in presenza di CO2 con formazione di carbonati, soprattutto di magnesio e 

calcio; 
3.  flocculazione di colloidi che, mantenuti in sospensione nelle acque dolci per un equilibrio di forze attrattive e repul-

sive dovute alla loro carica superficiale, vengono precipitati dagli ioni alcalino-terrosi abbondanti nelle acque mari-
ne. Il processo riguarda soprattutto la silice, gli ossidi di ferro e di alluminio, che flocculano originando dei gel i 
quali potranno poi trasformarsi in fasi cristalline. 

 
I processi biochimici di precipitazione sono la conseguenza dell’attività di alcuni organismi che metabolizzano ioni pre-
senti nelle soluzioni per produrre il loro tessuto scheletrico. L’elemento che in misura maggiore viene fissato Ł il calcio, 
sotto forma di calcite o piø raramente di aragonite, mentre in misura minore vengono fissati silicio e ferro sotto forma di 
ossidi amorfi o microcristallini. I principali organismi fissatori di CaCO3 sono alcuni protozoi (ad es. i foraminiferi) e 
alghe, i molluschi, i coralli, gli echinodermi, in parte i crostacei. Organismi fissatori della silice sono le diatomee (alghe 
monocellulari), i radiolari, le silicosponge. Il ferro Ł fissato dai ferrobatteri. 
I processi fisici di sedimentazione sono dovuti alla gravità e danno  origine a forme di accumulo in genere ben differen-
ziate a seconda dell’ambiente in cui si svolgono. 
Le condizioni di deposito eolico si realizzano quando diminuisce l’energia delle correnti aeree: pertanto la caduta al suo-
lo del materiale può avvenire in luoghi qualunque o ppure si verifica lungo distese uniformi e dolcemente ondulate (for-
mazione di dune) in cui l’attrito Ł aumentato anche della eventuale presenza di vegetazione; oppure ancora ha luogo 
quando alle correnti aeree provenienti da terra si oppongono quelle contrarie provenienti dal mare (formazione di dune 
costiere). 1l materiale abbandonato dal vento costituisce il loess. 

3.2.7 Diagenesi 
 
La diagenesi consiste nell’ insieme dei processi chimico fisici che, ad esclusione del metamorfismo, determinano la tra-
sformazione di un sedimento incoerente in una roccia compatta. Ne consegue, di norma, un aumento della densità e una 
riduzione o eliminazione degli spazi inizialmente presenti tra i singoli granuli, per cui risultano modificate la porosità, la 
distribuzione dei pori e la permeabilità. La porosi tà, definita come rapporto tra il volume degli spaz i vuoti e il volume 
totale della roccia, tende a diminuire durante la diagenesi sia nel caso di compattazione, in cui i granuli piø fini o quelli 
lamellari sono compressi e portati ad occupare gli spazi vuoti, sia nel caso della cementazione o ricristallizzazione in cui 
la sostanza cementante precipita nei pori tra i granuli. Come conseguenza si determina una diversa distribuzione dei po-
ri, di cui vengono preferenzialmente riempiti i maggiori. 
 
Anche la capacità della roccia di essere attraversa ta dai fluidi, cioŁ, la permeabilità ne risulta quindi variata, poichØ nelle 
cavità piø piccole i fluidi sono trattenuti per ten sione superficiale e scorrono con difficoltà. Si te nga presente che la 
permeabilità di una roccia Ł una proprietà di grand e importanza tecnica ed economica, per le sue molteplici conseguen-
ze applicative. 
 
La diagenesi può compiersi attraverso diversi mecca nismi, tra cui i piø frequenti sono la compattazione, la cementazio-
ne, la ricristallizzazione e la metasomatosi. 
 
La compattazione Ł un processo fisico che ha luogo via via che i sedimenti vengono coperti da materiale che vi si depo-

sita sopra, per cui vengono a trovarsi a profondità  piø o meno grande. Si verifica una "spremitura" parziale o totale 
dell’acqua interstiziale che si trova entro i pori del sedimento, e al tempo stesso ha luogo un accostamento e riasset-
tamento dei granuli, per cui la roccia diventa impermeabile. Questo tipo di diagenesi si sviluppa soprattutto nei se-
dimenti piø fini che subiscono una evoluzione legata alla profondità a cui sono stati sepolti. 

 
La cementazione Ł il tipo di diagenesi piø frequente nei sedimenti clastici medio-grossi e consiste in un processo chimi-

co per cui i pori dei sedimenti sono riempiti da sali minerali precipitati dalle soluzioni circostanti. Si possono avere 
cementi silicei, calcarei e calcareo-argillosi. 

 
Cementi silicei : sono costituiti soprattutto da quarzo microcristallino e calcedonio e si formano per precipitazione della 

silice presente in soluzione, dove a pH < 9,5 si trova in larga misura come[H3SiO4]
- che viene precipitato per evapo-

razione, per raffreddamento e per cambiamento di pH. La zona caratteristica per la precipitazione della silice Ł quel-
la tra l’ambiente continentale e quello marino (depositi deltizi, di estuario). 

 



Litologia e Mineralogia Descrittiva  pag. 21 di 42 

Cementi calcarei : sono costituiti da calcite, CaO3, che viene precipitata dalle soluzioni circolanti sotto forma di incro-
stazione sulla superficie dei granuli sedimentati: questa incrostazione ispessisce progressivamente, cosi che i granuli 
vengono a contatto. Porosità, distribuzione dei por i e permeabilità del sedimento risultano pertanto r idotte, e seconda 
che la cementazione sia totale o parziale. La cementazione calcarea Ł la piø frequente e può svilupparsi in ambiente 
continentale, costiero e marino. 

 
Cementi ca1careo-argillosi: sono costituiti da calcite associata a minerali argillosi coprecipitati in notevole quantità nel 

corso della cementazione carbonatica, soprattutto in ambiente costiero. 
 
Altri tipi di cementi, come ad esempio quelli ematitici (Fe2O3) che conferiscono pigmentazione rossa, sono molto rari e 
in genere associati a quelli calcarei o argillosi. 
 
La ricristallizzazione Ł un processo diagenetico assimilabile alla cementazione in cui però la sostanza cementante pro-

viene dalla parziale dissoluzione dei granuli sedimentati. Essa riguarda soprattutto i sedimenti formati da minerali 
molto solubili (evaporiti) e in parte anche i sedimenti calcarei. 

 
La metasomatosi implica essenzialmente la reazione tra una soluzione circolante e un minerale solubile e la conseguen-

te cristallizzazione di una nuova fase. Cosi si ritiene che gran parte della dolomite CaMg(CO3)2 si sia formata per 
metasomatosi di aragonite o calcite nelle soluzioni marine ricche di magnesio; anche l’apatite Ca5(PO4 )3(OH, Cl, F) 
di alcuni depositi fosfatici risulta essersi formata per metasomatosi da calcite in soluzioni contenenti ioni (PO4)

3-. 

3.2.8 Composizione mineralogica delle rocce sedimentarie 
 
Le rocce sedimentarie hanno composizione mineralogica largamente differenziata rispetto alle rocce primarie e in alcu-
ne di esse la composizione può considerarsi ristret ta anche a un solo minerale (rocce monominerali, come ad esempio 
alcuni calcari), Tale "concentrazione" o arricchimento mineralogico e chimico Ł il risultato dell’alterazione e della sele-
zione chimica che le diverse condizioni chimico-fisiche degli ambienti di superficie determinano. 
 
In rapporto alle reazioni che hanno luogo durante i processi sedimentari, i minerali delle rocce sedimentarie si possono 
originare: 
 
l. per neoformazione, cioŁ per cristallizzazione di ioni semplici o complessi, senza eredità di strutt ure preesistenti; 
 
2. per trasformazione, in cui Ł ereditata in tutto o in parte la struttura preesistente; 
 
3. per autogenesí, che comprende le reazioni che hanno luogo durante la diagenesi. 
 
Nei sedimenti possono inoltre  trovarsi, in quantità variabile, minerali "ereditati" o "relitti" dalle  rocce da cui i sedimenti 
hanno tratto origine; tra questi minerali prevalgono naturalmente i piø resistenti alla degradazione e all’alterazione. A 
questo riguardo Goldich (1938) ha proposto una "serie di stabilità" dei minerali che corrisponde all’inverso della serie di 
cristallizzazione di Bowen: quarzo e muscovite sono quindi i minerali piø stabili, le olivine i meno resistenti. 
 
Nelle tabelle 10 e 11 sono riportati i piø comuni minerali delle rocce sedimentarie e le loro caratteristiche, e di seguito 
una breve descrittiva di alcuni di essi. 
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Tabella 10- Principali minerali non silicati delle rocce sedimentarie 
 

Classe Nome e  
formula chimica 

Simmetria 
(Sistema) 

Caratteristiche 
cristallochimiche 

Abito cristallino e caratteri 
distintivi macroscopici 

Giacitura 

ELEMENTI 
NATIVI 

Zolfo   S Rombico 
Monoclino 

Elemento dimorfo 
(enantiotropia) 

Cristalli prismatici tozzi o 
granuli. Colore giallo. Lucen-
tezza vitrea 

Nelle solfatare e nelle solfare 

Salgemma o balite   
NaCl 

Cubico Struttura data da due 
reticoli cubici F (Na e 
Cl) 

Cristalli cubici o granuli. 
Incolore, bianco o blu. Deli-
quescente. Lucentezza vitrea. 

Silvite  KCl Cubico Isostrutturale di NaCl Piccoli cristalli cubici o gra-
nuli. Colore bianco. Delique-
scente. Lucentezza vitrea. 

Carnallite 
  KCl�MgCl2�6H2O 

Rombico 
- - 

Raramente in cristalli. Molto 
deliquescente. Colore bianco. 
Lucentezza vitrea. 

ALOGENURI 

Kainite 
KClMgSO4 �3H2O 

Monoclino 
- - 

Cristalli tabulari. Colore 
bianco o giallo, Lucentezza 
vitrea 

  Nei depositi evaporatici 

Opale   
   SiO2 � nH2O 

 Microcristalli di quarzo 
in gel di silice 

Concrezioni incrostanti, sta-
lattitiche o reniformi. Incolore 
o colorato da impurezze 

Da precipitazione di silice a-
morfa in ambiente marino o 
lacustre o per via biochimica. 

Gibbsite      Al(OH)3 Monoclino Struttura a strati diottrae-
drici 

Microcristalli incolori Da precipitazione in ambienti 
acido o neutro. Costituente del-
le bauxiti. 

Boehmite   �AlOOH Ortorombico - - Microgranulare  Costituente delle bauxiti. 
Ferriidrite 
   5Fe2O3 � 9H2O 

Esagonale Struttura a strati ottaedri-
ci con alcuni atomi di Fe 
mancanti. 

Masse informi. 
Colore bruno scuro 

Da precipitazione in ambiente 
debolmente acido o alcalino. 

Goethite   �FeOOH Ortorombico Doppie catene di ottaedri 
lungo [001] unite alle 
adiacenti attraverso i 
vertici 

Microcristalli aciculari. Colo-
re giallo 

Per invecchiamento della ferrii-
drite o ossidazione di composti 
ferrosi. 

Lepidocricite   
�FeOOH 

Ortorombico Doppie catene di ottaedri 
lungo [001] unite alle 
adiacenti per gli spigoli 

Microgranuli e lamine allun-
gate. Colore bruno-arancio 

Per ossidazione rapida di com-
posti ferrosi 

Ematite   Fe2O3 trigonale Strati diottaedrico  Cristalli aciculari o lamellari, 
anche in masse terrose. Colo-
re rosso-bruno. 

Per invecchiamento di ferriidri-
te, ad alta temperatura 

Manganite  yMnOOH Monoclino Catene di ottaedri. Minuti cristalli. Colore da 
bruno a nero. 

OSSIDI E  
IDROSSIDI 

Pirolusite MnO2 Tetragonale 
- - 

Piccoli cristalli da bruni a 
neri. 

  Per invecchiamento di 
 Mn(OH)3 

Aragonite CACO3 Ortorombico Fase metastabile del si-
stema polimorfo mono-
tropo del CaCO3 Cristalli 
prismatici allungati an-
che geminati  

Concrezioni stalattitiche. In-
colore. 

Solo in sedimenti recenti o di 
origine biochimica 

Calcite CaCO3 Trigonale Fase stabile del sistema 
polimorfo monotropo del 
CaCO3 

Romboedri di sfaldatura.  
Incolore o colorata per impu-
rezze. Durezza 3: attaccabile 
da HCl diluito a freddo. Lu-
centezza vitrea. 

Per precipitazione del bicarbo-
nato in ambiente marino o con-
tinentale o per via bichimica 

Siderite FeCO3  Formano una serie di 
soluzioni solide con par-
ziale vicarianza tra i ca-
tioni 

Romboedri di sfaldatura. Co-
lore giallo bruno. Lucentezza 
da vitrea a metallica 

Per metasomatosi da calcari e 
dolomie. 

Magnesite MgCO3   Cristalli minutissimi o granu-
li. Colore bianco. Lucentezza 
vitrea 

Per metasomatosi da calcari e 
dolomie o alterazioni di serpen-
tino 

Rodocrosite MnCO3   Romboedri piccoli o granuli. 
Colore rosso 

Per alterazione nelle zone di 
affioramento di minerali di Mn. 

Smithsonite ZnCO3   Masse stalattitiche e concre-
zioni. Colore bianco-
giallastro 

Per alterazione nelle zone di 
affioramento di minerali di Zn. 

CARBONATI 

Dolomite CaMg(CO3)2 Trigonale  

- - 

Romboedri di sfaldatura mol-
to simili a quelli della calcite. 
Non attaccabile da HCl a 
freddo. 

Raramente da precipitazione 
chimica. Per diagenesi sostituti-
va (metasomatosi) da calcite e 
aragonite. 

Anidride   CaSO4 Ortorombico Isostrutturale con PbSO4 
(anglesite) e BaSO4 (ba-
ritina) 

Cristalli tabulari. Colore 
bianco. Lucentezza vitrea 

Per evaporazione da soluzioni 
saline in clima arido. 

SOLFATI 
Gesso   CaSO4 � 2H2O Monoclino  Struttura a strati (010) di 

tetraedri [SO4]2- alternati 
a strati di acqua 

Cristalli tabulari, spesso ge-
minati. Incolore. Durezza 2. 
Lucentezza madreperlacea. 

Per evaporazione da soluzioni 
saline, per ossidazione di solfuri 
o idratazione di anidride. 

Apatiti 
Ca5(PO4)3(F,Cl,OH) 

Esagonale Nei sedimenti, anche 
carbonatate, con formula 
generale  
Ca5(PO4,CO3)3(F,Cl,OH) 

Noduli, ooliti o masse terrose. 
Incolore, bianco o giallastro 

Per precipitazione chimica bio-
chimica o per metasomatosi 
(fosfatizzazione) da calcite 

FOSFATI 
Collofane   Fasi criptocristalline o 

amorfe ai raggi X, costi-
tuite da apatite 

 Associata all’apatite e con ugua-
le genesi e giacitura 
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Tabella 11 -  Principali caratteristiche dei fillosilicati delle rocce sedimentarie. 
 Per semplicità sono riportati soltanto i tipi rapp resentativi di serie comprendenti numerose specie di minerali. 

Silicato 
Struttura de-

gli strati 

Catione in co-
ordinaz ottae-

drica 
Vicarianza Espandibilità 

Capacità di 
adsorbimento 

Plasticità 
Carica sulla superfi-

cie degli strati 

Caolinite 
(Dickite) 
Nacrite) 

1:1   T-O Al 
-- - Scarsa Scarsa 0 

Halloysite 
1:1   T-O-
H2O 

Al Limitata al foglio 
tetr. 

Scarsa Scarsa Scarsa 0 

Illite  Al Soprattutto nel foglio 
tetr. 

- Scarsa Scarsa -0,6 -0,9 

Vermiculite 2:1   T-O-T Al, Mg  Notevole Elevata Notevole  

Smectiti 
 Al, Mg Soprattutto nel foglio 

ott. 
Elevata Elevata Notevole ~0,6 

Cloriti 
Strati misti 
   T-O-T   -O 

Mg, Fe Sia nei fogli tetr.che 
ott. 

- -  0 

 
1.  Elementi nativi. Oltre ai metalli nobili (Au, Ag, Pt, Pd) che il processo sedimentario può concentrare nelle alluvio-

ni, ha particolare interesse geologico e applicativo lo zolfo (S). Esso può formarsi, in quantità poco  rilevante, per 
ossidazione dell’idrogeno solforato (H2S) espulso nelle manifestazioni vulcaniche tardive (solfo delle solfatare ) e in 
questo caso si presenta sotto forma di incrostazioni alla bocca delle fumarole; oppure, nelle giaciture piø abbondanti 
(solfare ) per riduzione di solfati (soprattutto gesso). 

2. Alogenuri. Comprendono numerosi minerali con strutture diverse di tipo molto semplice, formate da due reticoli 
cubici a facce centrate compenetrati, come in NaCl o KCl (salgemma e silvite), oppure piø complesse, come nei sali 
doppi, ad esempio KC1 �MgCl2 �� 6H2O ( carnallite). 

 Gli alogenuri sedimentari si originano per evaporazione da soluzioni saline, e tra essi alcuni hanno grande impor-
tanza economica (ad esempio NaCl per l’industria chimica e KC1 per l’estrazione del potassio impiegato in agricol-
tura). 

3. Ossidi e idrossidi. Si formano dal Si, Al, Fe e Mn rilasciati dai silicati e indicano processi di alterazione molto in-
tensi. Tali elementi, attraverso fasi intermedie, amorfe o microcristalline, originano ossidi e idrossidi cristallini. Ad 
esclusione del biossido di silicio, la maggior parte degli ossidi, e idrossidi di Al, Fe e Mn presentano strutture for-
mate da poliedri di coordinazione ottaedrica legati a costituire catene oppure strati di tipo diottraedrico o triottaedri-
co. 

4. Carbonati. Comprendono numerosi minerali aventi struttura basata su gruppi anionici planari (CO3)
2- i cui tre ioni 

ossigeno si trovano ai vertici di un triangolo equilatero con il C al centro. I carbonati possono essere distinti facendo 
riferimento alle due fasi piø comuni in cui può cri stallizzare il CaCO3 calcite (trigonale) e aragonite (ortorombica). 
Senza dubbio il carbonato piø abbondante Ł la calcite che può formarsi per precipitazione chimica o bi ochimica o-
riginando anche grandi formazioni calcaree. 

 Isomorfi con la calcite sono la siderite (FeCO3 la magnesite (MgCO3); la rodocrosite (MnCO3) e la smithsonite 
(ZnCO3) che rappresentano una percentuale molto bassa tra i carbonati. L’ aragonite, fase metastabile del CaCO3, 
ben distinguibile dalla calcite per le sue proprietà fisiche e strutturali, Ł un costituente delle conchiglie dei gastero-
podi e di alcuni coralli, nonchØ di ooliti e noduli calcarei recenti. 

 Tra i carbonati doppi il piø abbondante Ł la dolomite CaMg(CO3)2, macroscopicamente molto simile alla calcite: si 
forma in gran parte per metasomatosi di aragonite o calcite. 

5. Solfati - Comprendono fasi anidre e fasi idrate in cui i gruppi anionici (SO4)
2- presentano una configurazione tetra-

edrica simile a quella dei gruppi (SiO4)
4- dei silicati. Tra i solfati anidri il piø comune Ł l’anidrite (CaSO4) che per 

idratazione può trasformarsi in gesso(CaSO � 2H2O): l’assunzione delle molecole d’acqua che si legano agli ioni 
calcio (acqua di cristallizzazione) causa la trasformazione della struttura cristallina, che nel gesso risulta a strati. 

6. Fosfati. Comprendono essenzialmente le apatiti secondarie e alcuni altri rari minerali caratterizzati da una composi-
zione piø o meno complessa per quanto concerne i cationi e l�eventuale presenza di ossidrili e molecole d’acqua le-
gati a gruppi tetraedrici (PO4)

3- simili a quelli dei silicati. 
7. Silicati. I silicati di neoformazione delle rocce sedimentarie sono fillosilicati, le cui caratteristiche generali sono già 

state prese in esame. 
 Sono i componenti dominanti dei sedimenti piø fini, cioŁ delle argille (classe granulometrica < 2�); essi possono 

formarsi per sintesi dei prodotti finali dell’alterazione, soprattutto di feldspati, oppure derivare dalla parziale fram-
mentazione e riorganizzazione strutturale di altri fillosilicati (miche), Nel primo caso i prodotti dell’alterazione: col-
loidi di Al, Fe e Si (in ambiente neutro o debolmente acido), oppure ioni Al3+, Fe3+, acidi silicici e alluminosilicici 
(in ambiente molto acido) reagiscono tra loro in funzione delle condizioni chimico-fisiche (soprattutto della concen-
trazione e del pH) per formare nuovi minerali. 

 Nel secondo caso durante l’alterazione delle miche parte del K+ ínterstrato viene rilasciato per idrolisi e sostituito da 
ioni H+: si formano cosi nuovi minerali (tipo illite e montmorillonite) con la struttura di base delle miche ma con 
minor contenuto di K; sono idrati e presentano capacità di scambio dei cationi. 
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Schematicamente questo processo può essere indicato  nella sequenza proposta da D. Schroeder (1984): 
 

 Miche Idromiche Illiti Montmorilloniti 
Contenuto K 10% 6-8% 4-6% 1% 
Granulometria >2� <2� 
 Idratazione, superficie specifica e capacità di sc ambio crescenti. 

 
 
Oltre alle proprietà sopra indicate, i silicati arg illosi hanno la caratteristica di poter adsorbire o espellere dagli interstrati 
molecole di acqua (o altre molecole polari), quindi presentano capacità di espandersi e plasticità. 
I fillosilicati argillosi sono distinti in tre gruppi: fillosilicati 1:1, fillosilicati 2:1 e fillosilicati misti. 
I fillosilicati 1:1 hanno struttura di tipo T-O, in cui ogni strato Ł formato da un foglio tetraedrico piø un foglio ottaedri-
co. Gli strati sono legati da ponti H. la figura. 57a rappresenta schematicamente uno strato di un fillosilicato 1:1. 
Nella caolinite, che Ł il piø importante fillosilicato 1:1, il foglio ottaedrico Ł di tipo gibbsitico e quello tetraedrico non 
presenta sostituzioni Si-Al. Nel serpentino il foglio ottaedrico Ł invece di tipo brucitico. 
 
I fillosilicati 2:1 hanno struttura T-O-T (v. fig. 57b) tra due fogli tetraedrici disposti in modo piano-simmetrico rispetto 
la loro superficie Ł interposto un foglio ottaedrico: il foglio ottaedrico può essere di- o triottaedr ico a seconda che il ca-
tione coordinatore sia Al, Mg o Fe. La possibile parziale vicarianza tra questi cationi e quella di parte del Si con Al nel 
foglio tetraedrico può determinare un eccesso di ca rica negativa o positiva sulla superficie degli strati; in funzione del-
l’entità di tali vicarianze, si può avere un compen so con l’introduzione di cationi stabilmente legati negli interstrati (ad 
esempio potassio nelle miche) oppure scambiabili. I piø comuni fillosilicati 2:1 comprendono i gruppi dell’ illite, della 
vermiculite e del1e smectiti. 

 
 
Fig. 57  
a) Impacchettamento di fogli ottae-
drico-tetraedrico T-O in fillosilicati di tipo 
1:1. Rappresentazione strutturale (in alto) e 
schematica (in basso). 
 
b) Impacchettamento di fogli tetrae-
drico-ottaedrico-tetraedrico (T-O-T) in fíl-
losilicati di tipo 2:1. Rappresentazione 
strutturale (in alto) e schematica (in basso), 
 
(Da Phillips (rappresentazione strutturale) e 
Liebau (rappresentazione schematica). 
 
 
 

I fillosilicati misti comprendono numerose specie la cui struttura consiste di sequenze piø o meno ordinate di fillosilicati 
diversi, ad esempio illite-vermiculite, clorite-illite, ecc. Tra i fillosilicati misti a sequenza ordinata sono comuni le clori-
ti, con struttura formate da strato (T-O-T), dove il foglio ottaedrico Ł di tipo brucitico. Oltre che nei sedimenti le cloriti 
si formano piø frequentemente in ambiente metamorfico. 
 
Le caratteristiche dei principali fillosilicati delle rocce sedimentarie sono riportate in tabella n.11 e schematicamente 
rappresentate in figura 58. 
Nel gruppo dei silicati argillosi sono infine compresi la glauconite, che si presenta in lamine verdi nei sedimenti marini, 
e gli allofani, fasi idrate amorfe o microcristalline. 
 
I fillosilicati argillosi cristallizzano nei sistemi monoclino e triclino, e si presentano in lamine pseudoesagonalì (001); si 
trovano in genere miscelati in proporzioni diverse nei sedimenti e, a causa delle dimensioni medie dei loro granuli (<2�) 
non sono riconoscibili con i consueti mezzi ottici. La loro identificazione viene eseguita per mezzo dei raggi X, deter-
minando le distanze ínterplanari di tipo (001), che equivalgono allo spessore di uno strato: infatti lo spessore di ogni fo-
glio, tetraedrico o ottaedrico, nonchØ quello di ogni interstrato Ł uguale a 2,4 ¯; perciò ad esempio nella caolinite, d001 Ł 
uguale a circa 7,2 ¯ (somma dello spessore T+O+inte rstrato) nell’illite Ł circa 9,6 ¯ (T+O+T+ínterstrato).  
Tenendo presente la capacità dí adsorbimento, l’espandibilità e la capacità di contrarsi per riscaldam ento dei diversi fil-
losilicati, Ł possibile giungere al loro riconoscimento misurando la distanza d001 del campione sottoposto a diversi trat-
tamenti chimico-fisici: in particolare, dopo aver indotto la massima espansione esponendoli a vapori di glicole etilenico, 
e la massima contrazione riscaldandolo fino a 550°C .  
La tabella n. 12 riporta i valori di d001 dei principali fillosilicati argillosi in condizioni normali, trattati chimicamente e 
riscaldati: l’analisi comparata di questi dati ne permette l’identificazione anche quando sono miscelati tra loro. 
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Fig.58 � Rappresentazione schematica 
della struttura dei piø comuni fillosilicati 
 
(Da Millot, modificato) 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Tabella 12. Caratteristiche strutturali e valori di d001 dei principali fillosilicati argillosi tal quali; glicolati e riscaldati 
 Tipo 1:1 Tipo 2:1 Tipo misto 

 Caolinite (Dickite, Nacrite 
Halloysite 

Smectiti 
(Montmorilloniti) 

Illiti Vermiculiti Cloriti 

Strato ottaedrico Diottaedrico  Di- e triottaedrico diottaedrico Triottaedrico Triottaedrico 
Siti di sostituzione  
dei cationi 

- - Ottaedrici Tetraedrici 
Tetraedrici e 

Ottaedrici 
Ottaedrici 

Cationi interstrato - - Ca Na K Mg - - 
Foglio brucitico 

H2O interstrato Solo in Halloysite 1 strato 2 strati scarsa 2 strati - - 
d001  N  (¯) 7 (10 in Halloysite) 14 10 ~14 14 
d001  G  (¯) 7 18-21 10 14 14 
d001  550°C  (¯) - ~10 10 10 14 
      
 

3.2.9 Classificazione e nomenclatura delle rocce sedimentarie 
 
Una classificazione generale delle rocce sedimentarie può essere basata fondamentalmente su due criter i: un criterio de-
scrittivo, per cui vengono raggruppate tra loro rocce che hanno composizione mineralogica, chimica, granulometrica 
analoghe; e un criterio genetico, per cui sono raggruppati tra loro sedimenti che mostrano di essere derivati dalla stessa 
roccia. Una classificazione ideale che tenga conto di entrambi i principi non Ł tuttavia realizzabile quando si consideri 
come da un lato sedimenti simili da un punto di vista descrittivo possano essere originati da rocce molto diverse, e per 
contro come da una stessa roccia possano formarsi sedimenti molto diversi quando differenti condizioni ambientali de-
terminano processi diversi di degradazione, alterazione, trasporto e meccanismi di sedimentazione. 
 
Nella tabella n. 13 Ł riportato un quadro sistematico generale delle rocce sedimentarie con l’indicazione di alcuni princi-
pali componenti mineralogici e, quando necessario, con i limiti granulometrici. La tabella Ł completata da una breve de-
scrizione e da alcuni dati sui principali litotipi. 
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Tabella 13 � Classificazione delle rocce sedimentar ie 
 

 Ruditi o Conglomerati  (Psefiti)  - Granulometria > 4 mm  - Sedimento sciolto = ghiaie 

 Areniti o Arenarie (Psammiti) - Granulometria 1/16 - 4 mm - Sedimento sciolto = sabbie Rocce clastiche 

 Lutiti o Peliti  - Granulometria < 1/16 mm - Sedimento sciolto = argille 

  Bauxiti (ossidi e idrossidi di Al) 

  Lateriti (ossidi e idrossidi di Fe) 

 

Residuali 

 Argille residuali e sedimentarie (fillosilicati argillosi) 

  Calcari (CaCO3) - compatti, oolitici, nodulari, incrostanti, organogeni 

  Dolomie.CaMg(CO3)2 - compatti, per metasomatosi da calcari, cariati 

   Calcari marnosi, marne calcareo, marne 

  Calcari impuri Calcari dolomitici 

   Calcari fosfatici 

  Rocce fosfatiche e fosforiti (apatiti di precipitazione chimica e bio-
chimica) 

  Rocce silicee (SiO2) - compatte, incrostanti, organogene 

 

Precipitazione di sali o 
flocculazione di col-
loidi 

 Rocce ferrifere - (miscele di ossidi di Fe) 

Rocce di origine 
chimica o biochi-
mica 

 Evaporazione  Rocce saline o evaporiti (salgemma, silvite, gesso, ecc.) 

Rocce  
piroclastiche 

 
Tufi (cenere, lapilli, vetri vulcanici) 

 

Rocce clastiche 
 
Sono le rocce sedimentarie che si formano mediante processi prevalentemente fisici, e la loro sistematica Ł basata sulla 
granulometria. 
 
I conglomerati o psefiti o ruditi sono in massima parte formati da frammenti di rocce e di minerali con dimensioni  me-

die superiori a 4 mm, generalmente poco o nulla alterati: in relazione alla loro durezza e alle modalità di svolgimen-
to del processo sedimentario, i frammenti possono essere a superficie levigata o scabra. Le ruditi  formate da fram-
menti a superficie scabra sono piø specificamente dette brecce, quelle formate da elementi arrotondati sono dette 
puddinghe. La maggior parte dei conglomerati presenta svariate associazioni di minerali provenienti da rocce diver-
se, per cui sono detti poligenici; piø raramente alcuni mostrano di essere formati da minerali provenienti da una sola 
roccia, per cui sono detti monogenici. 
I conglomerati vengono indicati con l’attributo relativo al/o ai minerali piø abbondanti: ad esempio conglomerato 
quarzoso-feldspatico, breccia calcarea. Le ruditi sciolte sono denominate ghiaie. 
Nel gruppo dei conglomerati possono essere incluse la maggior parte delle tilllti, sedimenti glaciali costituiti da scar-
si elementi grossolani, talora striati, immersi in una matrice pelitico-argillosa. 

 
Le arenarie o psammití: sono formate soprattutto da frammenti di minerali con limiti granulometrici compresi tra  4 mm 

e 1/16 mm,  e selezionati; tra essi sono  dominanti  il quarzo, i feldspati a superficie per lo piø alterata,  la muscovite, 
cioŁ i minerali �ereditati" piø resistenti.  In modo specifico le arenarie quarzose a contenuto di  feldspati >25% sono 
dette arkose, mentre le arenarie a  frammenti spesso spigolosi e contenenti oltre il 10%  di materiale finissimo di tipo 
argilloso sono dette grovacche. Arenarie con oltre il 50% di granuli calcarei sono  denominate calcareniti. Le arena-
rie, cui corrispondono come  sedimenti sciolti le sabbie sono per. lo piø diagenizzate per cementazione, soprattutto 
calcarea; in esse possono essere concentrati alcuni minerali  accessori  molto resistenti delle rocce primarie, come ad 
esempio tormalina, rutilo, metalli nobili. Le arenarie costituiscono un ambiente molto idoneo alla conservazione di  
fossili. Esse  vengono indicate con l’attributo relativo al o ai minerali che vi sono dominanti; per esempio arenaria 
quarzoso-micacea. 

 
Le pelití o lutiti sono formate prevalentemente da granuli < 1/16 mm di cui almeno il 40% Ł rappresentato da argilla 

(granulometria < 2�) e il rimanente Ł dato da sabbia fine associata a minerali di origine chimica o biochimica. Sono 
i sedimenti piø abbondanti e, come risulta dalla loro composizione mineralogica, alla loro genesi contribuiscono ol-
tre che i processi fisici di degradazione, anche processi di alterazione e precipitazione chimica e biochimica, che 
portano alla formazione della frazione argillosa e dei carbonati. La diagenesi di questi sedimenti fini ha luogo per 
compattazione con conseguente riduzione della porosità (che inizialmente può essere anche superiore al  50%) e pro-
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gressiva isoorientazione delle lamine dei silicati argillosi; questi possono andare incontro a trasformazioni e ricristal-
lizzazioni a causa della crescente pressione di carico cui sono sottoposti. Nella diagenesi dei sedimenti pelitici ha un 
ruolo importante anche il processo di cementazione, per cui le soluzioni circolanti nei pori vi depositano carbonato 
di calcio. 
Tra i sedimenti pelitici presenta particolare interesse il loess: si tratta di un sedimento fine, non litificato, di colore 
variabile (grigio, giallo, bruno), in genere ricco di calcare, che Ł stato trasportato dal vento; i depositi di loess non 
sono stratificati, oppure si presentano come strati successivi intersecati irregolarmente tra loro (stratificazione incro-
ciata (v. fig. 60). Gran parte dei loess mostrano di essere in relazione a fenomeni postglaciali. 

 
Al gruppo delle rocce clastiche appartengono inoltre rocce a granulometria mista, rappresentate dal Flysch e dalle mo-
lasse. Il Flysch si origina tipicamente dall’erosione di rilievi in via di sollevamento: consiste di sequenze sovrapposte 
piø o meno regolarmente di sedimenti grossolani e materiali via via piø fini, anche calcarei. Un tipo particolare di 
Flysch a composizione arenacea con cemento calcareo-argilloso Ł il cosiddetto macigno 
Le molasse sono rocce clastiche analoghe al Flysch, con granulometria prevalentemente arenacea, molto ricche di quar-
zo e poco cementate. 

Rocce di origine chimica e biochimica 
 
Le rocce di origine chimica e biochimica si formano a partire dai prodotti di alterazione dei minerali; tali prodotti rila-
sciati nelle acque superficiali vi formano sia soluzioni vere che soluzioni colloidali. 
 
Rocce residuali: sono rocce che si formano in posto e rappresentano i prodotti residui, non trasportati, di processi di al-

terazione molto intensa. Le caratteristiche di queste rocce dipendono, oltre che dal tipo di roccia-madre, dalle condi-
zioni climatiche e geomorfologiche e soprattutto dal drenaggio locale. Comprendono bauxiti, lateriti e argille resi-
duali. 

 
Le bauxití sono rocce formate essenzialmente da ossidi e idrossidi di Al cristallini, rispettivamente corindone 

(A12O3  ) e  gibbsite [Al (OH3)] e amorfi. In genere si trovano  concentrate in cavità o "tasche" di formazioni 
calcaree e  rappresentano il prodotto ultimo di un processo di totale  desilicizzazione, sviluppato in condizioni 
ambientali di clima  caldo  umido. Le bauxiti sono bianche o di colore rossiccio per  la  presenza di ossidi di fer-
ro, hanno aspetto pisolitico nodulare o terroso e hanno grandissima importanza per l’estrazione dell’alluminio.  

 
Le lateriti sono costituite soprattutto da ossidi e idrossidi di ferro (ematite, goethite) e si formano anch’esse in clima 

tropicale, caldo-umido, in cui anche i vegetali hanno un ruolo determinante nei processi di alterazione. Propria-
mente si parla quindi anche di suoli lateritici. Le lateriti hanno colore ocra o rosso bruno, si presentano come 
concrezioni, pisoliti o masse terrose. 

 
Le argille residuali sono prodotte durante i processi di genesi dei suoli di cui fanno parte. PoichØ lo studio dei suoli Ł 

oggetto della pedologia e non rientra nelle discipline qui trattate, per questo argomento si rimanda ai testi speci-
fici. E’ tuttavia opportuno richiamare il fatto che la composizione mineralogica delle argille residuali dipende 
dalla natura della roccia del substrato da cui derivano e dalle condizioni chimico-fisiche della pedogenesi: tale 
composizione Ł data dai prodotti di alterazione, piø o meno completa, dei feldspati delle rocce primarie, da cui si 
formano soprattutto caolinite, illite e montmorillonite. Confrontando il rapporto Si/Al in un feldspato (per esem-
pio ortoclasio) e nei silicati argillosi citati, si nota (v. tabella n. 14) che l’alterazione consiste in un progressivo 
impoverimento di silice e arricchimento di alluminio. 

 
Tabella 14 - Rapporto Si/Al nell’ortoclasio e in alcuni fillosilicati secondari (Da Jung). 

 
Minerale Rapporto Si/Al 
Ortoclasio 3 
Montmorillonite 2 
Illite 1,5 
Caolinite 1 

 
Calcari: sono costituiti essenzialmente da calcite (CaCO3) e si possono formare in condizioni geologiche molto di-

verse. La calcite precipita dalle soluzioni quando il loro contenuto in CO2 diminuisce per cause diverse (aumento 
di temperatura, diminuzione di pressione) secondo la reazione reversibile: 

Ca(HCO3)2 � CaCO3 + C02 + H20 
Inoltre molti organismi fissano direttamente calcite nei loro tessuti per costruire apparati di protezione e di soste-
gno: i piø importanti tra questi organismi sono protozoi (soprattutto foraminiferi), molluschi ( bivalvi e gastero-
podi), coralli, echinodermí e alcune alghe. Criteri morfologici permettono di distinguere diversi tipi di calcari, tra 
i quali: calcari granulari, costituiti da piccoli cristalli di calcite spesso immersa in matrice carbonatica finissima, 
formati sia in ambiente continentale (lacustre) che marino epicontinentale, poco profondo; calcari nodulosi, con 
l’aspetto di un conglomerato a blocchi di calcite immersi in cemento calcareo-argilloso, spesso colorati in rosso e 
verde, formati ai margini di mari profondi molto disturbati; calcari oolitici costituiti da piccoli granuli (circa 1 
mm di diametro) arrotondati (ooliti) di calcite; ogni oolite consta di un nucleo generalmente un frammento di un 
organismo, cui si sovrappongono involucri concentrici dì calcite microgranulare: si formano anche attualmente 
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in mari caldi e molto mossi sul cui fondo si depositano per gravità e vengono cementati; travertini, r occe di in-
crostazione vacuolari e giallastre: contengono spesso resti vegetali ben conservati, formati per precipitazione di 
calcite a seguito della porfirizzazìone dell’acqua in prossimità di cascate; stalattiti e stalagmiti o riginate per lenta 
concrezione a bassa temperatura nelle grotte, costituite da calcite ben cristallizzata. 

 
Tra i calcari a organismi i piø noti sono: i calcari  a foraminiferi, quali la cosiddetta "craie" del bacino di  Parigi, 
calcare finissimo, bianco, friabile, formatosi  in mari caldi e poco profondi; calcari conchigliferi, costituiti essen-
zialmente da gusci di lamelle e  gasteropodi piø o meno cementati. 

 
Dolomie: sono rocce che hanno un contenuto di dolomite [CaMg(CO3)2] superiore al 90%; raramente si formano per 

precipitazione chimica (depositi lagunari), mentre in  genere sono  prodotte per metasomatosi di calcari, il  cui 
calcio viene parzialmente sostituito dal magnesio presente in tenore elevato nelle soluzioni marine. 
Questo  importante fenomeno Ł detto dolomitizzazione. Le dolomie  sono rocce bianche oppure rosate se con-
tengono ankerite  [Ca (Mg, Fe)(CO3)2]. Possono essere compatte o friabili, con rari fossili. Le. formazioni a do-
lomie possono  raggiungere la potenza di centinaia di metri e, per la loro fragilità, possono dar luog o a scarpate 
ruiniformi: ben note sono le dolomie del Trias del Tirolo, intercalate a colate  basaltiche. 

 
Calcari impuri: sono rocce calcaree che contengono oltre il 5% di altri minerali. Molto comuni e geologicamente 

importanti per la potenza degli strati sono le rocce in cui si ha l’associazione di calcare -argille coprecipitati. In 
base ai rapporti quantitativi tra carbonato e argilla, si distinguono i seguenti tipi: 

 Tenore di argilla (% peso) 
Calcari 0 - 5 
Calcari argillosi 5 - 35 
Marne .35 - 65 
Argille calcaree 65 - 95 
Argille 95 - 100 

Le proprietà fisiche dei calcari impuri, quali dure zza, porosità, plasticità, dipendono naturalmente d alla composi-
zione: in particolare le marne sono rocce con aspetto terroso, ma dotate di una certa tenacità. Posson o essere sia 
depositi di mare profondo che epicontinentale. Al gruppo dei calcari impuri appartengono anche le rocce calca-
ree contenenti tenori diversi di dolomite o di apatite 

 
Rocce fosfatiche: sono rocce spesso friabili, terrose, di colore bianco-giallastro, talora ricche di resti di organismi, 

formate soprattutto da apatite (Ca5(P04)3(Cl, F, OH), associata anche a calcite. La loro genesi ha luogo solo in 
minima parte per precipitazione chimica, mentre di norma avviene per via biochimica; infatti molti organismi, 
compresi i vertebrati sono in grado di fissare e concentrare nei loro tessuti il fosforo presente nelle soluzioni na-
turali quale prodotto dell’alterazione di apatiti primarie e metamorfiche. La decomposizione batterica che segue 
alla morte degli organismi re-immette in soluzione i fosfati che, sotto forma di collofano (v. tabella n. 10), pos-
sono sostituire per metasomatosi la calcite presente nell’ambiente di sedimentazione. Il processo, detto fosfatiz-
zazione, dà luogo a sedimenti calcareo-fosfatici ch e, portati a giorno da eventi geologici, subiscono poi 
l�alterazione superficiale (solubilizzazione). 
La successiva ri-precipitazione di fosfati poco solubili in cavità e fessurazioni e sotto forma di nod uli e concre-
zioni origina le fosforiti, 
PoichØ le formazioni fosfatiche sono specificamente ripartite dal punto di vista cronologico (Carbonifero, Per-
miano; Giurese-Cretaceo, inizio del Paleo-Eocene) e geografico (Montagne Rocciose; Africa Settentrionale), si 
può ritenere che la loro genesi sia strettamente le gata all’azione di microorganismi presenti solo nei citati periodi 
geologici e località geografiche. 

 
Rocce sìlìcee: sono costituite da opale, calcedonio, quarzo criptocristallino che possono essere precipitati per rapida 

flocculazione della silice in presenza di ioni alcalinoterrosí. Sedimenti silicei si possono formare anche per fissa-
zione della silice da parte di diatomee (alghe unicellulari), radiolari (protozoi) e alcune spugne. La diagenesi dei 
sedimenti silicei Ł in genere per ricristallizzazione. Tra le piø comuni formazioni silicee si hanno: le selci, com-
patte, dure, di frattura irregolare, per lo piø in noduli e lenti dì colore grigio entro sedimenti calcarei; le geyseriti, 
incrostazioni porose deposte per precipitazione chimica alle bocche di sorgenti calde; i díaspri, molto duri, di co-
lore rosso scuro, ricchi di radiolari; le ftaniti, rocce anch’esse a radiolari, di ambiente di estuario, in cui la silice Ł 
in gran parte ricristallinizzata in quarzo; il tripoli o terra a diatomee, di colore bianco, poroso, di ambiente mari-
no o lacustre. 

 
Rocce ferrifere: sono formate soprattutto da ossidi (ematite, Fe2O3) idrossidi (goethite, �-FeOOH) e silicati di ferro 

(clorite, glauconite) e a seconda del prevalere di uno di tali componenti hanno coloro rosso o verde bruno; la tes-
situra Ł spesso oolitica. 
Le rocce ferrifere traggono origine dalla precipitazione del ferro rilasciato in soluzione (come ione semplice o 
complesso) in seguito all’alterazione di minerali ferriferi primari. Tra le rocce ferrifere Ł molto nota la cosiddetta 
" minette ", formazione di scarsa potenza sviluppata in Lorena (Francia orientale): qui ai depositi basali ricchi di 
clorite sono sovrapposti strati a minerali di ambiente ossidante (goethite). 

 
Rocce saline o evaporiti: sono rocce formate soprattutto da anidrite, gesso e salgemma, minerali che precipitano, in-

sieme a numerosi altri in minore quantità, per evap orazione dalle soluzioni marine in ambiente lagunare. Hanno 
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struttura granulare, tuttavia, a causa delle ripetute solubilizzazioni e ricristallizzazioní cui sono soggette, Ł diffi-
cile riconoscere la struttura e sequenza mineralogica secondo cui si sono originate. Tale sequenza, a meno di e-
venti geologici perturbatori, Ł formata da calcari basali, cui si sovrappongono i solfati e, sopra questi, i cloruri. 
Per quanto riguarda i solfati, risulta che la maggior parte del gesso si Ł formato per idratazione dell’anidrite. Le 
rocce evaporitiche sono spesso intercalate ad arenarie e quasi sempre sono prive di fossili, a causa dell’alta salini-
tà delle acque da cui si sono formate. Formazioni s aline con potenza anche di centinaia di metri e di età diversa, 
sono distribuite in tutti i continenti, ad esclusione dell’Antartide; in Italia Ł nota la formazione gessoso-solfifera. 

Rocce piroclastiche o tufi 
 
Le rocce piroclastiche o tufi sono rocce formate per precipitazione gravitativa di prodotti espulsi nella fase esplosiva 
delle manifestazioni vulcaniche: polveri vulcaniche (granulometria < 0,5 mm), ceneri <2 mm), lapilli (frammenti di lava 
scoriacea o compatta, filamenti di vetro tirati dalla lava liquida, con dimensioni tra 2-5 mm), pomici (vetri lavici vacuo-
lari). I depositi possono essere subaerei o sottomarini. I tufi, per lo piø cementati al momento della deposizione per il 
calore e la plasticità del materiali che li costitu iscono, sono stratificati, ma presentano associazioni granulometriche an-
che molto diverse: la pozzolana Ł un tufo chiaro, a grana fine, poco coerente; il peperino Ł un tufo grigio con aspetto 
macchiettato per la presenza di minerali e granuli diversi. Si ricordi che in Italia sono denominati erroneamente "tufi" 
rocce facili da tagliare, come calcari teneri, travertini e calcareniti. 
 
 

3.2.10 Differenziazione dei sedimenti 
 
Il processo sedimentario, attraverso i diversi meccanismi di alterazione, disgregazione, trasporto, deposito e diagenesi, 
causa una ben evidente separazione dei costituenti della roccia-madre. Questo risulta chiaramente se si osserva come gli 
elementi rilasciati in seguito all’alterazione si distribuiscono e vengono poi riorganizzati nella sintesi di nuovi minerali. 
Si può quindi proporre anche una classificazione ge ochimica dei sedimenti, secondo lo schema sotto riportato: in esso, a 
partire da una generica roccia-madre a silicati, sono indicati i piø comuni elementi che da essa vengono rilasciati e le 
categorie di sedimenti (con alcuni dei loro minerali): queste sono denominate con lo stesso nome del gruppo di compo-
sti chimici che le caratterizzano (per esempio carbonati) o con riferimento al meccanismo chimico-fisico che ne causa la 
formazione (per esempio idrolisi). 
 
Elementi rilasciati Categoria di sedimenti 
 Si Resistati (quarzo, muscovite); 
 Al, Si, (K) Idrolizzati (minerali argillosi); 
Roccia-madre Fe, Mn Ossidati (ematite, goethite, pirolusite); 
 Ca, (Mg) Carbonati e precipitati in generale (calcite, dolomite); 
 Na, (K), (Mg), (Ca) Evaporati (salgemma, gesso, anidrite). 
   
 
Analizzando lo schema (formulato da Goldschmidt) si può seguire passo a passo il meccanismo di differe nziazione ope-
rato dalla sedimentazione. 
Infatti i sedimenti formati dai minerali piø resistenti all’alterazione e alla degradazione sono i resistati: il piø comune 
minerale di questo gruppo Ł il quarzo, che si concentra nelle sabbie e arenarie quarzose. Gli elementi Al e Si passano 
per idrolisi in soluzione ionica o colloidale e si concentrano poi nei silicati argillosi, che sono i costituenti piø abbon-
danti dei sedimenti idrolizzati: alla loro formazione partecipa in parte anche il K, che viene adsorbito. Separatamente, e 
in tempi diversi, Fe e Mn sono ossidati e precipitati come fasi amorfe o cristalline. Processi chimici e biochimici causa-
no quindi la precipitazione del Ca sotto forma di carbonato nelle rocce calcaree, che possono poi essere in parte conver-
tite in dolomie per azione metasomatica delle soluzioni ricche di Mg: anche questo elemento può quindi  essere concen-
trato come carbonato. Rimangono infine in soluzione Na e, in misura limitata K, Ca e Mg che giungono fino ai mari, 
dove sono concentrati per evaporazione e originano la categoria dei sedimenti evaporati. 
 

3.2.11 Facies sedimentarie 
 
Le caratteristiche litologiche, paleontologiche e morfologiche di una roccia sedimentaria costituiscono nel loro com-
plesso la facies della roccia, in quanto ne definiscono l’ambiente  e le condizioni di genesi.  
Si possono definire tre categorie di facies.  

• continentali 
• di transizione 
• marine.  
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Fig. 59 Schema delle facies marine. La scala 
delle profondità Ł solo indicativa. 

Le prime a loro volta comprendono tipi di sedimenti che si sono 
formati sia in ambiente subaereo, sia in ambiente subacqueo  
(lacustre, fluviale) e sono meno diffusi e potenti di quelli marini; 
le seconde corrispondono ad ambienti intermedi tra le aree 
continentali e marine, mentre le ultime si riferiscono ad ambienti 
che vanno dai mari poco profondi (mari epicontinentali) agli 
oceani. I depositi marini possono quindi  corrispondere a facies 
molto differenziate in relazione alla profondità de ll’ambiente di 
formazione. Si possono cosi distinguere (v. fig. 59) quattro tipi di 
facies marine: facies litorale, compresa tra la piø alta e la piø 
bassa marea; facies  neritica, tra la piø bassa marea e ~ 200 m di 
profondità; facies  batiale, tra ~ 200 m e ~ 3000 m  di profondità; 
facies abissale, oltre i 3000 m di profondità. In t abella n. 15 sono 
indicati i principali tipi di facies con le corrispondenti condizioni ambientali e le rocce caratteristiche. 
Tabella 15 Principali tipi di facies sedimentarie e loro caratteristiche 

Tipo di facies A m b i e n t e Rocce e aspetti morfologici caratteristici 
Vulcanica Subacreo o sottomarino, in pros-

simità di vulcani. 
lava solidificata, tufi anche fossiliferi. 

Eolica Subaereo, a clima secco. Loess, concrezioni, dune. 
Di frana Subaereo, alla base di pareti roc-

ciose 
Brecce e conglomerati con fossili mal conservati. 

Alluviale Subacqueo, entro fiumi o torrenti. Conglomerati, arenarie e peliti fossilifere. 
Lacustre Subacqueo, entro laghi con acque 

tranquille 
Arenarie fini e peliti fossilifere, anche a varve, cioŁ 
con alternanza di livelli stagionali chiari e scuri. 

Glaciale  Subaereo, esteso dal circo al fonte 
glaciale 

Morene, tilliti, depositi fluvio-glaciali 

Di incrostazione Subaereo o entro grotte. Travertini. stalattiti e stalagmiti. 

C
on

tin
en

ta
li 

Di alterazione Subacqueo o subaereo. Lateriti, bauxiti, terre rosse (suoli ad argille residuali 
con ossidi di Fe e Al). 

Lagunare Mare chiuso, poco profondo. con 
intensa evaporazione. 

Sabbie, marne, evaporiti non fossilifere. 

Di estuario Allo sbocco in mare dei fiumi, do-
ve si ha mescolanza di acque dolci 
e salate. 

Arenarie e peliti fossilifere, anche con macrofossili. 
Inoltre letti di torba formata da vegetali parzialmente 
carbonizzati. 

D
i t

ra
ns

iz
io

ne
 

Deltizia Allo sbocco in mare dei rami in cui 
si suddivide un fiume, con mesco-
lanza di acque dolci e salate. 

Ghiaie, conglomerati e arenarie anche a giacitura in-
clinata o con stratificazione incrociata. Anche letti 
torbosi. 

Litorale Zona compresa tra la piø alta e la 
piø bassa marea. 

Conglomerati, arenarie, argille marnose. 

Zona tra la bassa marea e il limite 
della scarpata continentale, con 
acque agitate. Si possono distin-
guere tre zone:  

 

Fino a ~ 30 m di profondità Arenarie conchiglifere,  calcari marnosi, fosfati. For-
mazioni coralligene sviluppate tra 30° di latitudin e N 
e S, a circa 20 m di profondità, con T > 20°C. 

Tra 30 m e ~ 90 m di profondità. Calcari marnosi, m arne; calcari a nummuliti. 

Neritica 

Tra 90 m e ~200 m di profondità.  Marne, calcari ma rnosi, peliti. 
Batiale Zona tra 200 e  3000 m di profon-

dità. Mare tranquillo, con scarsa 
luce. 

Arenarie finissime, argille fossilifere, marne. 

M
ar

in
e 

(v
ed

. F
ig

.5
9)

 

Abissale Fondali oceanici oltre 3000 m di 
profondità 

Melme a globigarine (protozoi a rivestimento calca-
reo) diffuse nell’Oceano Atlantico  settentrionale e 
nell’Oceano Indiano. Argilla rossa, deposito finissi-
mo quasi  privo di CaCO3 e ricca di ossidi ferro e  
noduli di manganese di origine in parte organica e in 
parte eolica e vulcanica;  diffusa nell’Oceano Pacifi-
co, Atlantico Centrale e  Indiano. Melma a radiolari, 
simile all’argilla rossa, ricca di radiolari e diatomee; 
diffusa  nell’Oceano Pacifico Centrale e nell’Oceano 
Indiano Orientale. Melma a diatomee, molto ricca di 
silice data dalla gran quantità di diatomee; diffus a  
nei mari freddi antartici. 
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3.2.12 Giacitura delle rocce sedimentarie 
 
Al momento della deposizione, gli strati sedimentari hanno giacitura orizzontale e risultano separati da quelli sottostanti 
e sovrastanti da superfici di discontinuità (giunti ) segnate da variazioni litologiche, granulometriche, paleontologiche, 
ecc. In queste condizioni gli strati piø profondi sono da considerarsi cronologicamente piø antichi dei successivi sovra-
stanti. 
 
Gli strati (v. fig. 60a) sono in genere molto estesi e delimitati da una superficie inferiore 
o letto, e da una superficie superiore o tetto: tali superfici sono piane, parallele o 
subparallele, tuttavia possono in alcuni casi mostrare una certa curvatura come gli strati 

lentiformi dei depositi fluviali (v. fig. 60b), oppure 
possono intersecarsi con quelli adiacenti: si ha in questo 
caso la cosiddetta 
stratificazione incrociata (v. 
fig. 60c), propria dei depositi 
eolici o deltizi, dove le 

correnti aeree o subacquee cambiano frequentemente di 
direzione. La distanza perpendicolare tra letto e tetto 
costituisce la potenza di uno strato 
Fig. 60  
a) Sezione trasversale di una serie di strati suborizzontali, litologicamente differenziati e cronologicamente successivi secondo l’or dine 1, 2, 3. L = 

letto dello strato 1. - T = tetto dello strato 1. - P = potenza dello strato1. 
b) Sezione trasversale di una serie di strati lentiformi di deposito fluviale. 
c) Sezione trasversale di una serie a stratificazione incrociata. 
 
A causa dei movimenti tettonici legati ai processi orogenetici, gli strati sono sottoposti a pressioni laterali, cioŁ tangen-
ziali alla superficie terrestre: di conseguenza possono subire delle dislocazioni rispetto alla posizione orizzontale origi-
naria, assumendo nuove giaciture. Le dislocazioni che sono state tali da non superare il limite di rottura degli strati sono 
dette per piega, quelle che determinano una discontinuità per rottura degli strati sono dette per frat tura o faglia. 
E’ quindi necessario individuare alcuni parametri che permettano di definire la posizione nello spazio degli strati dislo-
cati e delle superfici di frattura. Ricordando che tali parametri vengono per analogia applicati anche ad altre strutture 
geologiche (filoni, banchi metamorfici, ecc.) essi sono cosi definiti (v. fig. 61): 
 
Direzione:  linea individuata dall’intersezione dello strato (o della 

superficie di frattura) con la superficie topografica. ¨ riferita 
ai punti cardinali. 

Immersione:  linea perpendicolare alla direzione, giacente sulla superficie 
dello strato (o della superficie di faglia) che indica il verso 
secondo cui lo strato immerge. ¨ riferita ai punti cardinali. 

Inclinazione:  angolo formato dallo strato con la superficie orizzontale; Ł 
definita in gradi e misurata con il climometro. 

 
fig. 61 Parametri che definiscono la giacitura di strati, superfici di faglia e, in generale, altre strutture geologiche. AB = direzione, AC = im-
mersione. �= angolo di inclinazione. 

Pieghe 
 
Le pieghe sono strutture tettoniche di dislocazione che consistono in un 
incurvamento degli strati. In una piega si riconoscono i seguenti elementi 
(v. fig. 62): la cerniera o zona di maggiore curvatura in cui sì individua l’ 
asse, linea che congiunge i punti di massima curvatura; l’asse può 
presentare ondulazioni, cioŁ culminazioni in cui si innalza e depressioni, in 
cui si abbassa; dall’asse si dipartono i fianchi o gambe della piega, cioŁ le 
due parti inclinate; la superficie o piano assiale, che congiunge gli assi dei 
vari strati interessati alla piega; la traccia del piano assiale, cioŁ 
l’intersezione del piano assiale con la superficie normale all’asse; il nucleo, 
dato dall’insieme degli strati piø interni, al centro della piega. 
Fig. 62. Elementi di una piega. AB = asse della piega. C = culminazione assiale. D = depressione assiale. F = fianchi. � = piano assiale. PP’= traccia 
del piano assiale sulla sezione trasversale N = nucleo. 
 
Rispetto alla superficie assiale e alla sua traccia si distinguono (fig. 63) 
pieghe simmetriche, in cui i fianchi sono ugualmente inclinati rispetto alla 
superficie assiale, e pieghe asimmetriche, in cui i fianchi hanno diversa 
inclinazione rispetto alla superficie assiale. 
 

Fig. 63. a) Pieqa inclinata simmetrica.  T traccia del piano assiale.  
 b) Piega inclinata asimmetrica.  T traccia del piano assíale. 
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Ancora rispetto all’inclinazione del piano assiale, si definiscono (fig.64) pieghe diritte, con piano assiale verticale; pie-
ghe inclinate, con piano assiale avente inclinazione inferiore a 45° 
rispetto alla linea verticale; pieghe rovesciate, con piano assiale inclinato 
piø di 45° rispetto alla linea verticale; il fianco  su cui la piega si rovescia 
presenta una successione stratigrafica rovesciata, per cui Ł detto anche 
fianco inverso; pieghe coricate, con piano assiale suborizzontale; pieghe 
immergenti, con piano assiale inclinato fino al di sotto dell’orizzontale. 
La direzione verso cui si rovesciano le pieghe Ł detta vergenza 
 

Fig 64 - Inclinazione delle pieghe. 1) Piega diritta. 2) Piega inclinata. 3) Piega rovesciata. 4) Piega coricata, 5) Piega immergente. 
 
I principali tipi di pieghe, schematicamente rappresentati in fig. 65, sono i seguenti: 
 
Piega per inclinazione regionale: ondulazione di fondo, a profilo in genere convesso, a vasto raggio di curvatura: inte-
ressa il basamento di un’area continentale e può essere sede di un bacino di sedimentazione. 
 
Piega a ginocchio o monoclinale o flessura (fig. 65a): presenta un fianco suborizzontale e uno 
subverticale; per effetto di una piega a ginocchio strati orizzontali vengono a trovarsi a quote 
diverse; spesso l’erosione tende ad asportare la zona di cerniera, i cui materiali vanno a colmare 
la zona sottostante, creando in definitiva una superficie non piø a gradino, ma inclinata. 
 

Piega a terrazzo o terrazzo tettonico (o strutturale) (fig.65b): consiste di una serie di strati 
inclinati raccordati da una superficie orizzontale; in realtà si tratta di una coppia di pieghe nelle 
zone di raccordo tra gli strati inclinati e quelli orizzontali. Si ponga attenzione a non confondere 
questi terrazzi con i terrazzi di erosione con origine e situazione geologica del tutto diversa. 
 
Anticlinale (fig. 65c): piega al 

cui nucleo si trovano gli strati piø antichi, che in 
genere presenta la convessità rivolta verso l’alto; nel 
caso in cui sia di tipo immergente, essa appare 
morfologicamente come una falsa sinclinale (v. di 
seguito) a causa dell’erosione che ha asportato la parte 
piø sporgente. 
 
Sinclinale (fig. 65c); piega al cui nucleo si trovano gli strati piø recenti, che presenta in genere concavità r ivolta verso 
l’alto. 
Fig. 65. Rappresentazione schematica di alcuni dei piø comuni tipi di piega, in sezione trasversale. I numeri indicano, nell’ordine, la sequenza degli 
strati in successione cronologica dal piø antico al piø recente. 
a) Piega monoclinale. la linea tratteggiate indica il profilo che la superficie topografica tende ad assumere per erosione della zona di cerniera C e 

successivo deposito in D. 
b)  Piega a terrazzo. 
c) Pieghe anticlinale e sinclinale, con la sequenza degli strati affioranti sulla superficie topografica erosa S. 
 
Il meccanismo di curvatura degli strati si trasmette in genere a quelli adiacenti, per cui di norma si hanno non singole 
pieghe, ma associazioni di pieghe, che danno origine a stili di piegamento (fig. 66) caratterizzati dal tipo di deformazio-
ne piø frequente in una regione. Tra questi: stile a pieghe isoclinali, con fianchi subparalleli; anticlinorium e sínclino-
rium, dati da una successione di anticlinali o sinclinati, la cui disposizione costituisce un anticlinale o una sinclinale 
maggiore. 

 
 
Fig. 66. Stili di ripiegamento. 
a) Sezione trasversale di una serie di pieghe isoclinali troncate dalla 
superficie di erosione S su cui Ł indicata la successione degli strati 
affioranti, T = traccia dei piani assiali subparalleli  

b) Sezione trasversale di un anticlinorium troncato dalla superficie di erosione S. 
 
I processi di ripiegamento possono interessare serie di strati formati da rocce tutte deformabili in misura analoga, oppu-
re in misura molto diversa. Nel primo caso si hanno le serie ripiegate 
armoniche, nel secondo le serie ripiegate disarmo- niche. Mentre nelle serie 
ripiegate armoniche gli strati hanno subito deformazioni analoghe, 
nelle serie disarmoniche gli strati, in genere molto eterogenei litologicamente, 
hanno subito deformazioni assai diverse; in particolare gli strati piø 
rigidi presentano ondulazioni meno accentuate, mentre quelli piø plastici 
presentano ripiegature molto piø fitte (fig.67). 
 

Fig. 67 Serie ripiegata disarmonica con strati piø plastici molto deformati e strati piø rigidi ondulati 
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Fratture o litoclasi 
 
Le stesse cause che originano le pieghe, cioŁ i movimenti tettonici e le pressioni tangenziali associate, possono far si 
che venga superato il limite di frattura delle rocce. 
Le fratture che ne derivano sono discontinuità che si formano nelle rocce sottoposte a tensioni laterali: solo in pochi casi 
le fratture risultano causate da pressioni radiali. 
La superficie secondo cui si Ł verificata la frattura Ł detta superficie o piano di frattura e viene definita con gli stessi pa-
rametri usati per individuare la giacitura degli strati (v. fig. 61). L’intersezione del piano di frattura con la superficie to-
pografica Ł detta linea di frattura. In base alla posizione del piano di frattura di distinguono: fratture diritte, inclinate, 
ecc. con gli stessi criteri con cui sono stati definite le pieghe (v.fig. 64). 
 
Rispetto alla superficie di frattura il complesso degli strati sovrastanti costituisce il tetto, quello degli strati sottostanti il 
letto (fig.68). Con riferimento alla posizione relativa di queste parti, tra le fratture si possono allora distinguere: 
 
le diaclasi, in cui letto e tetto non risultano spostati l’uno rispetto all’altro, 
le faglie, in cui letto e tetto sono spostati l’uno rispetto all’altro, così che vengono a contatto strati diversi per età o lito-
logia. 
Fig. 68. Rappresentazione schematica di una faglia che interessa strati inclinati numerati in ordine 
crescente dal piø antico al piø recente.  
T = tetto.  
L = letto.  
� = piano di faglia,  
F = linea di faglia 
 
Le faglie possono essere chiuse, se letto e tetto restano a contatto, o aperte se letto e 
tetto sono separati da una fessura, che può in segu ito essere sede di altri eventi 
geologici (iniezione filoniana, risalita di acque termali). La superficie di faglia può apparire stria ta in seguito alla frizio-
ne tra i blocchi di roccia spostati e i frammenti che si formano per fratturazione da attrito costituiscono le cosiddette 
brecce di faglía o cataclasiti e le miloniti, queste ultime già con i segni di un parziale metamorfism o. 
 
Rispetto al movimento relativo di letto e tetto, si possono distinguere (fig. 69): 
 
Faglie dirette o normali o distensive in cui il tetto appare abbassato rispetto al letto e quindi i 
due blocchi tendono ad allontanarsi orizzontalmente con distensione; sono le faglie piø 
frequenti. 

 
Faglie inverse o compressive, in cui il tetto appare sollevato e quindi i due blocchi tendono a 
sovrapporsi con compressione. 
Sia nelle faglie dirette che in quelle inverse il movimento può avvenire lungo la direzione o 
lungo l’immersione del piano di faglia, oppure secondo un vettore somma di una componente di 
direzione e una di immersione. Il conseguente spostamento relativo di due punti corrispondenti 
di letto e tetto, misurato sul piano di faglia, costituisce lo scivolamento, che può quindi essere di 

direzione, di immersione o obliquo. Lo stesso spostamento, proiettato sul piano perpendicolare alla superficie di faglia Ł 
detto rigetto della faglia. 
 
Rispetto alla stratificazione si possono distinguere (fig. 69): 
 
Faglie conformi, quando l’immersione degli strati e quella del piano di faglia hanno lo stesso 
verso: il piano di faglia rappresenta quindi una superficie favorevole allo scivolamento ed Ł 
detto a franapoggio. Le faglie conformi possono essere dirette o inverse. 

 
Faglie contrarie, quando l’immersione degli strati e quella del piano di faglia sono opposte: il 
piano di faglia costituisce quindi una superficie che si oppone allo scivolamento ed Ł detto a 
reggipoggio 
 
Le faglie contrarie possono essere dirette o inverse. 

 
Fig. 69 Differenti tipi di faglie in strati inclinati. T = tetto. L = letto.  
a) Faglia diretta. 0 = scivolamento obliquo con componente di direzione d e di immersione i.  
b) Faglia inversa.  
c) Faglia diretta conforme con piano di faglia a franapoggio.  
d) Faglia diretta contraria con piano di faglia a reggipoggio.  
e ) Faglia inversa conforme con piano di faglia e franapoggio.  
f) Faglia inversa contraria con piano di faglia a reggipoggio. 
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Anche le faglie, come le pieghe, non sono in genere isolate, ma associate in sistemi, ad esempio sistemi radiali se le fa-
glie sono divergenti a raggiera intorno a plutoni; oppure sistemi subparalleli, a gradinata, se i vari blocchi formano delle 
sorta di gradini. Riguardo a questi ultimi sistemi, presentano particolare interesse per la loro estensione alcuni sistemi 
distensivi (fig. 70) - a faglie dirette che interessano aree non corrugate e 
sembrano doversi ricondurre all’azione di pressioni radiali: ne risulta una 
fascia di terreni sprofondati fiancheggiata da �pil astri tettonici� a gradini, 
denominata,�fossa tettonica� o graben. Due grandi f osse tettoniche sono 
molto note: una, nell’Africa orientale, si estende dalla Siria al Mar Rosso e 
alla zona dei Grandi Laghi per oltre 6000 Km, l’altra sì sviluppa dal Mare 
del Nord al Golfo del Leone (Mediterraneo) costituendo la valle del Reno 
tra i pilastri dei Vosgi e della Foresta Nera. 

Fig. 70. Rappresentazione schematica di fossa tettonica F, affiancata da pilastri tettonici P. 
 

Rapporti tra faglie e pieghe - Falde di ricoprimento 
 
Dall’esame dei sistemi di pieghe e faglie risulta che tali dislocazioni rappresentano quasi sempre l’effetto di una stessa 
causa, cioŁ una pressione orientata, e che spesso le faglie sono conseguenti al ripiegamento. Infatti sia nel caso di pie-
ghe monoclinali, sia nel caso di pieghe rovesciate che sono le piø frequenti Ł possibile che un fianco sottoposto a forte 
tensione si lamini fino a dare una superficie di faglia: si ha cosi una piega-faglia (fíg. 71). 
 

Fig. 71 Evoluzione da piega-faglia a falda di 
ricoprimento. 
1. Serie di strati non dislocatì. 
2. Gli strati vengono ripiegati e in parte laminati (zona nera) per compressione nella zona di cerniera C. 
3. La laminazione lungo il fianco inverso della piega favorisce lo scorrimento della falda A e della zona dì cerniera C fino a ricoprire altri terreni. 
(Da E. Sherbon-Hills, modificato). 
 
Per il perdurare delle pressioni tangenziali la superficie di faglia può diventare una superficie di s corrimento, per cui la 
zona di cerniera viene sospinta per lunghe distanze (anche qualche Km) sino a ricoprire altri terreni. In tal modo ha luo-
go la sovrapposizione, su un substrato preesistente, di un’unità tettonica, che Ł detta falda di ricoprimento o coltre di ri-
coprimento, tipica di vaste aree intensamente corrugate: la zona in cui la falda sorge Ł detta radice, la parte piø avanzata 
Ł il fronte, la regione verso cui procede costituisce l’avampaese, mentre la zona piø elevata Ł il dorso o carapace. 
Tutti questi elementi possono essere complicati da piegamenti minori (lobi, digitazioni) e da fratture. 
Nel corso della storia geologica della crosta terrestre gli eventi orogenetici si sono sviluppati attraverso una successione 
di coltri di ricoprimento accompagnate da altri ripiegamenti e sistemi di faglie che si sono succeduti e sovrapposti ren-
dendo estremamente complessa dal punto di vista tettonico l’area interessata. Cosi Ł per esempio il sistema alpino, che 
geologicamente comprende i Pirenei, le Alpi italiane, la catena Carpatico-Danubiana fino all’Himalaya: esso risulta ori-
ginato dal succedersi di fasi complesse di deformazioni e di ricoprimenti; per quanto concerne in particolare le Alpi ita-
liane, la zona di radice Ł rappresentata dalla pianura padana; il dorso, con numerose falde minori, con íncisioni da ero-
sione fluviale e glaciale, Ł dato dai rilievi alpini; la zona di avampaese si estende dalla Savoia alla Svizzera. 
 
Fenomeni di intensa dislocazione di questo tipo interessano non solo le rocce di superficie, ma anche le rocce piø pro-
fonde e comportano, in relazione alle pressioni e alle temperature elevate che si sviluppano, trasformazioni delle rocce e 
della composizione mineralogica: attraverso questi processi si entra cosi nell’ambito del metamorfismo. 
 

3.3 Rocce metamorfiche 
 

3.3.1 Caratteristiche e genesi 
 
Le rocce metamorfiche sono rocce secondarie, che hanno subito il processo del metamorfismo: esso consiste in trasfor-
mazioni strutturali e di composizione mineralogica delle rocce, causate da mutate condizioni termodinamiche. Il meta-
morfismo si realizza in condizioni di alta temperatura e/o pressione: dal suo ambito sono quindi escluse l’alterazione su-
perficiale e la diagenesi. Le trasformazioni mineralogiche sono tanto maggiori quanto piø i minerali originari si sono 
formati in condizioni termodinamiche diverse da quelle metamorfiche: pertanto i minerali delle rocce sedimentarie, cri-
stallizzatisi a bassa temperatura e pressione, sono i piø instabili rispetto ai processi metamorfici. 
 
Le rocce metamorfiche sono quindi formate da minerali che sono in gran parte ricristallizzati. Infatti a causa di eventi 
geologici, quali intense dislocazioni o profonde coperture di carico o contatti termici dovuti a fenomeni magmatici, al-
cuni minerali si sono venuti a trovare in condizioni chimicofisiche di instabilità: si sono perciò ver ificate transizioni di 
fase e reazioni con la formazione di nuovi minerali in equilibrio con le nuove condizioni termodinamiche presenti. 
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La ricristallizzazione comporta una nuova struttura e tessitura della roccia: la conseguente granulometria e orientazione 
dei minerali è abbastanza omogenea se il fenomeno è dovuto solo a cause termiche (per esempio calcari ricristallizzati o 
marmi saccaroidi); oppure può determinarsi una disposizione dei minerali isoorientati e concentrati in letti o bande, se il 
fenomeno è dovuto anche a cause dinamiche. 
Quest'ultima disposizione costituisce la scistosità della roccia, la quale può assumere di conseguenza anche fissilità, os-
sia la proprietà di dividersi secondo fogli o banchi. 
Pressione orientata e pressione di carico sono le principali cause della tessitura scistosa. Le rocce metamorfiche che pre-
sentano scistosità sono dette anche scisti cristallini. 
 
Elevata temperatura e pressione congiuntamente, o la sola alta temperatura sono quindi i fattori fisici che controllano le 
reazioni metamorfiche; esse si svolgono per diffusione allo stato solido, in genere a breve distanza. Per la presenza dì 
carbonati e minerali contenenti acqua o ossidrili (come in molti silicati) durante tali reazioni possono venire liberate 
CO2 e H2O che costituiscono una fase fluida formata da componenti volatili, i quali agiscono fisicamente e chimica-
mente durante il metamorfismo. 
Il metamorfismo è considerato in linea di massima un processo isochimico, in cui la composizione chimica finale della 
roccia metamorfosata è uguale o quasi a quella della roccia prima della trasformazione, a parte l'eventuale perdita di 
componenti volatili. Un esempio semplice di reazione metamorfica è il seguente: 
 
 CaCO3 +  SiO2  �    CaSiO3  +  CO2 
 calcite quarzo  wollastonite 
 
dove una roccia contenente calcite e quarzo si trasforma in una altra costituita da wollastonite e la composizione chimi-
ca globale non cambia, salvo la perdita di CO2 

3.3.2 Composizione mineralogica 
 
Nelle rocce metamorfiche si riscontra una paragenesi mineralogica, vale a dire un'associazione di minerali in equilibrio 
fra loro, diversa da quella della roccia iniziale. Essa comprende sia minerali di neoformazione, sia alcune specie "relit-
te” ereditate dalla roccia che ha subito il metamorfismo; tra i minerali ereditati si possono riscontrare quarzo e, in parte, 
feldspati, mentre altre specie quali muscovite, orneblenda o calcite possono essere sia relitte che di ricristallizzazione. 
 
Per la descrittiva di questi minerali si rimanda alle precedenti tabelle nn. 4 e 5. Nella tabella n. 16 sono indicate somma-
riamente le caratteristiche di alcuni tra i principali minerali tipici delle rocce metamorfiche: per quanto concerne alcune 
caratteristiche strutturali o cristallochimiche che vi sono indicate (ad esempio: tipo di strati dei fillosilicati, fenomeni di 
polimorfismo, isomorfismo, ecc.), si rimanda ai paragrafi in cui esse sono già state trattate, 

3.3.3 Tipi e gradi di metamorfismo 
 
Dal punto di vista geologico è possibile distinguere due tipi principali di metamorfismo, le cui condizioni termodinami-
che sono schematizzate in fig. 72, insieme ad alcune suddivisioni minori. 
 
1. Il metamorfismo termico e di contatto ha sviluppo locale ed è 

causato dal calore diffuso dai corpi intrusivi che alla loro 
periferia determinano la formazione di un'aureola di contatto con 
la roccia incassante: in questa zona la roccia metamorfosata, che 
non è mai scistosa, è formata da minerali la cui natura dipende 
dal tipo di magma e dal tipo di roccia con cui esso è venuto a 
contatto. Cosi, ad esempio, al contatto tra un magma acido e un 
calcare, si formano vesuvianite, diopside, granati, mentre 
distalmente il calcare viene ricristallizzato in marmo a struttura 
saccaroide. 

 
Fig. 72. Diagramma schematico temperatura-pressione indicativo del metamorfismo di contatto e del metamorfismo regionale. Per quest'ultimo sono 
delimitati anche i settori dei diversi gradi di metamorfismo. Le pressioni sono espresse in Kb (ordinata sinistra) e indicativamente anche in funzione 
della profondità (ordinate destra). 
 1 atm. = 1,033 Kp/cm2 = 1, 013 bar. 
 
2. Il metamorfismo regionale ha sviluppo molto esteso, anche per migliaia di Km2. Variazioni delle paragenesi delle 

rocce coinvolte nel metamorfismo regionale stanno ad indicare zone in cui sono state raggiunte differenti condizioni 
di temperatura (anche fino a 700-800°C) e di pressione (anche fino a 10 Kbar), dovuta a carico o a movimenti tetto-
nici: nel primo caso la roccia metamorfosata ha struttura scistosa poco marcata, mentre nel secondo caso si sviluppa 
sempre un'evidente struttura scistosa. 
Poiché in condizioni naturali ad un aumento di pressione si accompagna sempre un aumento di temperatura, nel me-
tamorfismo si è soliti esprimere tali parametri con la dizione " grado di metamorfismo ". In modo specifico, il "gra-
do" si riferisce a ben definiti valori di temperatura e pressione, cui corrisponde una certa paragenesi di equilibrio di 
minerali presenti nella roccia. 
 


