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Il Metamorfismo delle unità tettoniche
dei Monti Pisani (Appennino settentrionale)

inclusioni fluide intrappolate nelle vene sin-tettoniche 
nell’Unità di Monte Serra.
Di seguito viene fatto il punto sul metamorfismo e ven-
gono riportati i risultati emersi fino ad oggi da questi 
studi con un breve cenno alle metodologie sperimenta-
li mediante le quali tali risultati sono stati conseguiti. 
In Figura 1 è riportata la localizzazione dei campioni 
analizzati.

Inquadramento geologico

La struttura principale dei Monti Pisani è il risultato 
della prolungata interazione tra i margini continentali 
della placca Adria e del blocco Sardo-Corso. A seguito 
della chiusura dell’oceano Ligure-Piemontese la defor-
mazione ha interessato il margine continentale della 
placca Adria portando all’individuazione delle diverse 
unità tettoniche e all’attuale strutturazione della catena. 
Da Est verso Ovest e dal basso verso l’alto si ricono-
scono l’Unità del Monte Serra, quella di S. Maria del 
Giudice e la Falda Toscana.
L’Unità del Monte Serra è costituita da sedimenti trias-
sici appartenenti, da un punto di vista paleogeografico, 
al dominio toscano dell’Unità di Massa (Rau & Ton-
giorgi, 1974). Questi sedimenti aprono, nell’Appenni-
no settentrionale, il ciclo sedimentario alpino (Cassinis 
et al., 1979) e sono caratterizzati da una successione 
stratigrafica (Verrucano s.s.) rappresentata prevalente-
mente da sedimenti terrigeni di tipo alluvionale (For-
mazione della Verruca, Trias medio) che evolvono 
nel tempo verso sedimenti costieri e di delta fluviale 
(Formazione del M. Serra, Carnico). Questo complesso 
stratigrafico giace in discordanza su di un basamento 
paleozoico (Carbonifero Sup.-Permiano) costituito da 
filladi, quarziti, scisti e metarenarie. Sui metasedimenti 
del Verrucano si sovrappone tettonicamente l’Unità di 
S. Maria del Giudice, rappresentata da una successio-
ne di metasedimenti post-triassici (Norico-Retico/Oli-
gocene) appartenente anch’essa al Dominio Toscano. 
Questa successione, a composizione prevalentemente 
carbonatica, termina in alto con modesti spessori di 
depositi torbiditici («Pseudomacigno»).
L’unità della «Falda Toscana», come già ricordato, è 
rappresentata soltanto da piccoli lembi che si sovrap-
pongono tettonicamente all’Unità di S. Maria del 
Giudice e all’Unità del Monte Serra. Questi lembi, 
costituiti prevalentemente dalle formazioni carbona-
tiche inferiori di questa unità, sono rappresentati dal 
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Introduzione

L’assetto strutturale dei Monti Pisani è determinato fon-
damentalmente dalla sovrapposizione tettonica di tre 
unità principali: l’Unità del Monte Serra (Rau & Ton-
giorgi, 1974) costituita dai sedimenti clastici triassici 
del Verrucano e l’Unità di S. Maria del Giudice, nota 
anche come «Falda toscana metamorfica» (Giannini & 
Nardi, 1965; Rau & Tongiorgi,1974) e dalla Unità della 
Falda Toscana. Quest’ultima affiora essenzialmente nel 
settore meridionale, occidentale e nord–occidentale, e 
si sovrappone tettonicamente sulle Unità del M. Serra 
e di S. Maria del Giudice.
L’Unità del M. Serra (indicata in seguito anche come 
Verrucano s.l.) e l’Unità di S. Maria del Giudice sono 
state interessate durante l’orogenesi alpina da un meta-
morfismo di basso grado riferibile alla facies degli scisti 
verdi (Franceschelli et al., 1986).
In questo lavoro vengono riportate le stime delle condi-
zioni fisiche del metamorfismo subìto dalle unità tetto-
niche del Monte Serra, di S. Maria del Giudice e della 
Falda Toscana affioranti nei Monti Pisani. I risultati 
emersi dagli studi durante gli ultimi due decenni sono 
stati integrati con analisi più recenti che comprendono, 
oltre alle metodologie classiche, anche lo studio delle 
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è associata la maggior parte dei fenomeni blastici. La 
superficie S1 è materializzata da allineamenti di miche 
bianche e, talvolta, da piccoli blasti allungati di quarzo 
e feldspati (albite).
La seconda fase deformativa D2 è evidente, soprattutto, 
a scala mesoscopica e cartografica ed è sviluppata prin-
cipalmente nella porzione carbonatica della sovrastante 
Unità di S. Maria del Giudice. È associata allo sviluppo 
di pieghe a piano assiale molto inclinato e, solo rara-
mente, si osserva una foliazione di piano assiale S2 
che presenta, quando riconoscibile, le caratteristiche 
di un crenulation cleavage, poco evoluto di tipo gra-
dazionale.
La terza fase deformativa D3 è anch’essa associata allo 
sviluppo di pieghe con foliazione di piano assiale S3 
che, a seconda delle litologie, può assumere un caratte-
re più o meno penetrativo tipo crenulation cleavage, più 
o meno evoluto. Alla superficie S3 raramente è asso-
ciata una blastesi metamorfica significativa, anche nei 
litotipi a grana più fine e ricchi in fillosilicati.
Nei metasedimenti del Verrucano l’associazione mine-
ralogica più comune è data da quarzo + muscovite ± 
clorite ± paragonite ± pirofillite ± feldspati (K-feldspa-

«Calcare Cavernoso» (Norico), dal «Calcare a Rhae-
tavicula contorta» (Retico) e dal «Calcare massiccio» 
(Hettangiano).

Caratteri mineralogici e relazioni
tra deformazione e metamorfismo

Unità del Monte Serra
Sulla base delle indagini strutturali alla meso- e alla 
micro-scala è stato possibile stabilire che durante l’oro-
genesi alpina l’Unità del Monte Serra e l’Unità di S. 
Maria del Giudice hanno subìto un’evoluzione tettonica 
polifasica, caratterizzata da tre eventi deformativi prin-
cipali (D1, D2 e D3; Carosi et al., 2002).
La fase deformativa D1 è stata la più intensa ed è carat-
terizzata dallo sviluppo di pieghe, con associata una 
foliazione di piano assiale penetrativa S1 di tipo «slaty 
cleavage» sin-metamorfica, con associata un’evidente 
ricristallizzazione sin-cinematica. Questa fase defor-
mativa è ben visibile in tutti i litotipi, anche in quelli 
più grossolani ricchi in quarzo (membro delle Anage-
niti grossolane, Formazione della Verruca) e, ad essa, 

Fig. 1 - Localizzazione dei campioni analizzati nello studio del metamorfismo delle unità tettoniche dei Monti Pisani.
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all’interno del membro delle Anageniti Minute, degli 
Scisti Violetti e delle Quarziti viola zonate può raggiun-
gere anche concentrazioni di qualche unità percentuale 
(< 1-4%) (Graziani, 1984; Franceschelli et al., 1987).

Unità di S. Maria del Giudice
Anche in questa unità tettonica sono state riconosciute 
le tre fase deformative distinte nell’Unità del Monte 
Serra. Le due foliazioni penetrative principali sono rap-
presentate anche in questa unità tettonica dalla S1 e 
dalla S3 (Carosi et al., 1993; 2002). La foliazione S1 è 
una foliazione di piano assiale penetrativa di tipo slaty 
cleavage, sin-metamorfica, caratterizzata da un’eviden-
te ricristallizzazione sin-cinematica. La foliazione S3 è 
rappresentata da un clivaggio di crenulazione spaziato. 
La foliazione S1 è ben visibile in tutti i litotipi conte-
nenti un’importante componente pelitica, più raramente 
nelle rocce a prevalente composizione carbonatica nelle 
quali, solo raramente, i cristalli dei carbonati risulta-
no morfologicamente appiattiti ed allungati lungo la 
foliazione S1. Nei marmi della formazione dei Calcari 
ceroidi la componente carbonatica rappresenta la quasi 
totalità della roccia. In queste rocce la ri-cristallizza-
zione di calcite e/o dolomite è pressoché completa, con 
tessiture variabili da granoblastiche a subpoligonali.
Uno studio dettagliato dei caratteri mineralogici del-
le rocce appartenenti alle formazioni dell’Unità di S. 
Maria del Giudice è stato effettuato soltanto sui mar-
mi della formazione dei Calcari ceroidi (Franzini & 
Lezzerini, 2003) e sui calcescisti della formazione del 
Calcare Selcifero (Franzini & Lezzerini, 1998). Sulle 
rocce appartenenti alle altre formazioni non esistono 
studi specifici e sistematici, fatta eccezione di alcuni 
campioni raccolti nella formazione degli Scisti Serici-
tici (Carosi et al., 1993).
I marmi della formazione dei Calcari Ceroidi sono 
costituiti per circa il 90-99% da calcite e dolomite in 
proporzioni variabili. La dolomite risulta abbastanza 
diffusa lungo tutta la formazione, con contenuti variabi-
li da < 2% a ~ 99% (Franzini & Lezzerini, 2003). I ter-
mini più ricchi in dolomite si ritrovano prevalentemente 
nella parte inferiore della formazione, dove si alternano 
strati calcarei e strati dolomitici, quelli meno ricchi nel-
la parte alta della formazione (Franzini & Lezzerini, 
2003). Le dimensioni medie dei granuli di dolomite 
variano da 50 a 100 µm, quelli della calcite da 35 a 80 
µm. I minerali non carbonatici sono rappresentati da 
muscovite, quarzo e albite neogenica. Tra i minerali 
accessori sono presenti ossidi ed idrossidi di ferro che 
frequentemente bordano i cristalli di dolomite o forma-
no sottili vene che attraversano la matrice carbonatica 
(Franzini & Lezzerini, 2003).
I calcescisti della formazione del Calcare selcifero sono 
costituiti in prevalenza da calcite. La dolomite è rara e, 
quando presente, sempre in piccole quantità. Fatta ecce-
zione delle liste di selce (costituite quasi interamente 
da quarzo) gli altri componenti sono quarzo (< 1-8%), 
mica bianca potassica (< 1-15%), clorite (< 1-2%), albi-
te (1-2%) e tracce di K-feldspato rinvenuto soltanto in 
alcuni campioni. I minerali accessori più comuni sono 
ossidi e idrossidi di ferro; nel residuo insolubile sono 
stati identificati otticamente anche piccoli granuli di 

to + plagioclasio). Accessori comuni sono tormalina, 
ematite, magnetite, ilmenite, rutilo, apatite, zircone, 
goethite e lepidocrocite, questi ultimi presenti come 
prodotti di alterazione superficiale di ossidi di ferro 
preesistenti (Franceschelli et al., 1986; Baldelli et al., 
1989; Franzini et al., 2001).
Sulla base delle osservazioni ottiche in sezione sotti-
le e di quelle al microscopio elettronico a scansione 
(SEM) è stato possibile distinguere i minerali clasti-
ci (pre-metamorfici) da quelli metamorfici. I minerali 
pre-metamorfici sono rappresentati da quarzo, fillosi-
licati (muscovite, clorite e rari cristalli molto alterati 
di biotite), minori quantità di feldspati (plagioclasio + 
K-feldspato) e tormalina. Il plagioclasio è trasformato, 
quasi interamente, in albite, mentre il K-feldspato è 
rappresentato da ortoclasio e microclino. L’ortoclasio è 
stato rinvenuto, soprattutto, nel membro delle Quarziti 
bianco-rosa (Schiaffino & Tongiorgi, 1962), in quello 
delle Quarziti viola zonate e più raramente in quello 
delle Quarziti verdi appartenenti tutti alla Formazione 
delle Quarziti del Monte Serra.
I principali minerali metamorfici sin- o post-tettonici 
rispetto alla foliazione S1 sono rappresentati da quarzo 
+ muscovite ± pirofillite ± paragonite ± clorite ± albite 
± K-feldspato. Tra i minerali metamorfici è stata segna-
lata anche la sporadica presenza della biotite (Desc-
hamps et al., 1983) e di quella dubbia del cloritoide 
(Franceschelli et al., 1986). La presenza di questi due 
minerali rimane a tutt’oggi, tuttavia, ancora incerta, non 
essendo mai stata più segnalata in studi successivi. I 
feldspati di neoformazione sono rappresentati da albite 
pura e raro microclino (Franceschelli et al., 1986). Tra 
i fillosilicati, ad eccezione di muscovite e clorite, la cui 
ri-cristallizzazione sin-cinematica può essere messa in 
relazione sia alla prima fase deformativa (D1) sia alla 
terza fase (D3), la paragonite e la pirofillite risultano 
sempre associate alla fase deformativa D1, e si svi-
luppano parallelamente alla superficie S1 (Graziani, 
1984; Franceschelli et al., 1986; Franceschi, 2001). La 
muscovite e il quarzo sono ubiquitari e, da soli, costi-
tuiscono generalmente più dell’80% dei campioni ana-
lizzati. Tra i fillosilicati anche la clorite è molto diffusa, 
ma quasi sempre in quantità modeste (< 2-15%). La 
pirofillite è assai meno diffusa della clorite e anch’essa 
in quantità modeste (< 2-15%). Nella Formazione del-
la Verruca questo minerale è abbastanza frequente nel 
membro delle Anageniti grossolane e, sporadicamen-
te, in quello degli Scisti Violetti (Franceschelli et al., 
1987). Con minore frequenza è stata rinvenuta anche 
nei membri delle Quarziti viola zonate, delle Quarziti 
verdi e Quarziti bianco-rosa della Unità del Monte Ser-
ra (Franzini et al., 2001; Franzini & Lezzerini, 2002). 
La paragonite presenta una distribuzione e contenuti 
(< 2-15%) abbastanza simili a quelli della pirofillite, 
minerale con il quale è spesso associata. Tra i minera-
li accessori di neoformazione la tormalina è piuttosto 
frequente e si ritrova sia sotto forma di piccoli cristalli 
idioblastici sia come bordi di crescita attorno a granuli 
di origine clastica, noti comunemente come tormalino-
liti, (rappresentati sia da singoli granuli sia da aggregati 
microcristallini); meno frequenti epidoti, ossidi opa-
chi (ematite, magnetite e ilmenite) e pirite. L’ematite, 
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mica del minerale, maggiore o minore presenza di flu-
idi, stress tettonico, presenza di miche detritiche con 
una cristallinità diversa dall’illite (muscovite) di neo-
formazione, ecc. (Frey, 1987 con bibliografia, Carosi et 
al., 2003). Assumendo come limiti diagenesi/anchizona 
e anchizona/epizona rispettivamente i valori di IK di 
0,42 e 0,25°∆2θ (Kubler, 1984; 1990), le temperature 
corrispondenti a questi limiti risultano approssimativa-
mente di 200-250°C per il limite diagenesi/anchizona 
(Kisch, 1987) e di circa 300-350°C per il limite anchi-
zona/epizona (Weaver & Broekstra, 1984; Niedemayr 
et al., 1984). Poiché la determinazione della larghezza 
a metà altezza del picco a 10 Å dell’illite dipende dalle 
condizioni sperimentali di misura, i valori di questo 
parametro devono essere normalizzati rispetto ad alcu-
ni standards internazionali. I dati riportati in questa 
nota posteriori al 1990, sono stati tutti normalizzati agli 
standards di Kubler (32, 34 e 35) che sono stati uti-
lizzati come riferimento da questo autore per definire 
anche i limiti diagenesi/anchizona e anchizona/epizona.

Contenuto di Si e parametro b0 della muscovite
Nella muscovite il contenuto di Si è legato principal-
mente dalla sostituzione tschermakitica:

	 (AlVI + AlIV) = (Mg + Fe2+)VI + Si IV	 (1)

Questa sostituzione controlla oltre al contenuto di Si 
anche quello di (Mg + Fe2+) (molecola celadonitica).
Velde (1965, 1967) e Massonne & Schreyer (1987) 
hanno mostrato che il contenuto di Si nella muscovite 
presente in rocce metamorfiche di basso grado, caratte-
rizzate dall’associazione mineralogica limitante musco-
vite + quarzo + K-feldspato + biotite, è influenzato 
prevalentemente dalla pressione. Per quanto concerne 
il Verrucano s.l. dei Monti Pisani, poiché la presenza 
di biotite risulta incerta, può considerarsi associazione 
limitante nel senso di Velde (1965, 1967) e di Masson-
ne & Schreyer (1987) quella a muscovite + quarzo + 
K-feldspato + clorite.
Il parametro b0 della muscovite è stato usato per molti 
anni, nella regione del basso e bassissimo grado meta-
morfico (250-400°C), per una stima qualitativa della 
pressione (Sassi & Scolari, 1974; Guidotti & Sassi, 
1976). Il valore di questo parametro, che dipende preva-
lentemente dal contenuto di (Mg + Fe2+), analogamente 
al contenuto di Si, è correlato alla sostituzione tscher-
makitica (1) e, quindi, come quest’ultimo influenzato 
prevalentemente dalla pressione. Franceschelli et al. 
(1986, 1989, 1991), hanno mostrato, attraverso nume-
rosi dati raccolti sulle muscoviti del Verrucano affio-
rante nell’Appennino settentrionale, che il parametro b0 
(come del resto anche il contenuto di Si della muscovi-
te) risulta largamente influenzato anche dalle caratteri-
stiche chimiche e dal tipo di associazione mineralogica, 
in particolare dal grado di saturazione in Al della roccia 
madre. Per una corretta applicazione del parametro b0 
è, inoltre, necessario che le rocce siano prive di emati-
te e/o magnetite (Guidotti & Sassi, 1976), cioè che le 
rocce siano state metamorfosate in condizioni di bassa 
fugacità di ossigeno, in modo da poter escludere una 
significativa sostituzione dell’alluminio ottaedrico da 

tormalina (Franzini & Lezzerini, 1998). Nei livelli più 
marnosi la muscovite, dopo la calcite, è il componente 
mineralogico più abbondante e può raggiungere fino al 
35% del campione globale, mentre la clorite non supera 
mai il 3-4%. La mica bianca potassica e la clorite sono 
presenti sia come minerali detritici pre-metamorfici sia 
come minerali metamorfici sin-S1. Tra i feldspati l’al-
bite è neogenica, mentre nessuna indicazione viene data 
circa la possibile genesi del K-feldspato (Franzini & 
Lezzerini, 1998).
Per quanto concerne la formazione degli Scisti Serici-
tici, le osservazioni ottiche in sezione sottile di alcu-
ni campioni e le analisi in diffrattometria di polvere a 
raggi-X, effettuate sul campione globale e su vetrini 
orientati della frazione < 2 µm indicano che l’asso-
ciazione mineralogica più comune è rappresentata da 
calcite, quarzo, mica bianca potassica, clorite e feld-
spati (tracce); accessori comuni sono ossidi di ferro 
(ematite), rari cristalli di apatite e pirite.
Nelle sezioni sottili esaminate è possibile riconoscere 
sulla foliazione S1 una ricristallizzazione sin-cinema-
tica di calcite, quarzo, albite, clorite e ossidi opachi 
(pirite?). La mica bianca potassica e la clorite sono 
presenti anche come minerali detritici pre-metamorfici.

Gli indicatori metamorfici e le condizioni fisiche 
del metamorfismo

Le condizioni termiche e bariche corrispondenti al pic-
co del metamorfismo delle unità tettoniche affioranti 
nei Monti Pisani sono state stimate sia attraverso le 
relazioni di fase tra i minerali metamorfici legati alla 
prima e più intensa fase deformativa sia attraverso alcu-
ni indicatori del basso grado metamorfico quali l’indice 
di cristallinità, il parametro b0, il contenuto di Si della 
muscovite, e il geotermometro calcite-dolomite e lo 
studio delle inclusioni fluide in vene sin-tettoniche. Di 
seguito viene data una breve descrizione delle principa-
li caratteristiche degli indicatori metamorfici utilizzati 
e della loro misura sperimentale.

Indicatori metamorfici: sintesi delle metodologie
Indice di cristallinità dell’illite
L’indice di cristallinità dell’illite o indice di Kubler 
(IK) (Kubler, 1984; 1990) è stato ampiamente usato 
per valutare il grado di maturazione di un sedimento 
durante il passaggio dalla diagenesi all’epizona e consi-
ste nella misura della larghezza a metà altezza del picco 
a 10 Å dell’illite, espresso in unità °∆2θ. Tale indice 
diminuisce all’aumentare del grado di cristallinità del 
minerale e, quindi, con l’aumentare del grado meta-
morfico. Normalmente la sua misura viene effettuata 
su preparati orientati della frazione < 2 µm, essiccati 
all’aria. Questo indicatore è molto utile per valutare 
variazioni anche modeste di grado metamorfico nel 
caso in cui venga applicato a formazioni caratterizzate 
da litologie molto simili, ma in ogni caso fornisce solo 
una stima molto grossolana delle temperature. Esso, 
infatti, risulta largamente influenzato, oltre che dalla 
temperatura, da molti altri fattori quali caratteristiche 
litologiche e chimiche della roccia, composizione chi-
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distruttive, vengono eseguite mediante una piattaforma 
riscaldante-raffreddante montata su un microscopio da 
petrografia, dotato di obiettivi a lunga distanza focale. 
Esse sono finalizzate a definire la composizione delle 
inclusioni fluide in base all’osservazione, al loro inter-
no, di passaggi di fase durante cicli di raffreddamento 
e riscaldamento (-180°C/+600°C).
Le analisi microtermometriche sono state eseguite 
mediante una piattaforma di tipo Linkam e l’accura-
tezza delle misure è stata di ± 0,2°C, nei cicli di raf-
freddamento, e di ± 1°C in quelli di riscaldamento. I 
rapporti volumetrici tra fase gassosa e liquida sono stati 
stimati otticamente a temperatura ambiente.
Analisi Raman sono necessarie per determinare l’esatta 
composizione della fase gassosa e vengono condotte 
su singole inclusioni fluide (Burke, 1994 con biblio-
grafia). Le composizioni delle fasi gassose delle inclu-
sioni fluide campionate per questo studio sono state 
analizzate con uno spettrometro Raman DILOR X-Y 
situato presso i laboratori del CREGU- GR2 (CNRS) 
a Nancy (Francia).
Una volta stabilita la composizione totale delle inclu-
sioni e la loro densità, è possibile calcolare le isocore 
rappresentative delle singole inclusioni, che contribui-
scono a definire il percorso P-T dei campioni studiati.
Durante questo lavoro le isocore sono state calcolate 
usando il metodo di Bakker (1999) basato sull’equa-
zione di stato di Bowers & Helgeson (1983).

Condizioni fisiche del metamorfismo

Unità del Monte Serra
Nel diagramma P-T di Figura 2 viene mostrato, per 
l’associazione limitante muscovite-biotite-K-feldspato-
quarzo, l’andamento delle curve relative al contenuto 
di Si della muscovite (espresso in atomi p.f.u. calcolati 
su 22 ossigeni) calcolate da Velde (V) (1965, 1967) e 
da Massone & Schreyer (M) (1987). Nella stessa figura 
sono riportate anche alcune reazioni metamorfiche rela-
tive ai silicati di alluminio, sulla base delle quali France-
scelli et al. (1989) hanno suddiviso il Verrucano toscano 
s.s. in quattro zone a grado metamorfico crescente: 1) 
zona a caolinite + quarzo (pozzo Perugia 2); 2) zona a 
caolinite + pirofillite + quarzo (Monte Argentario, parte 
del Verrucano affiorante nelle aree dei Monti Leoni e di 
Monticiano-Roccastrada; 3) zona a pirofillite + quarzo 
(Monti Pisani, Iano, parte degli affioramenti dei Monti 
Leoni e di Monticiano-Roccastrada e Isola d’Elba); 4) 
zona a cianite + quarzo (Unità di Massa e alcuni pozzi 
di Larderello). Per il Verrucano dei Monti Pisani, carat-
terizzato dall’associazione pirofillite + quarzo di parti-
colare interesse, in Figura 2, sono le reazioni caolinite + 
quarzo = pirofillite + H2O e pirofillite = cianite + quarzo 
+ H2O che delimitano il campo di pressioni e tempe-
rature entro il quale è stabile l’associazione pirofillite 
+ quarzo. Sulla base dei contenuti più alti di Si (~ 6,7 
atomi p.f.u. su 22 ossigeni) determinati nelle muscoviti 
presenti in associazioni a bassa varianza del tipo Ms ± 
Chl ± Ab ± K-feld (sottosature o prossime alla sottosa-
turazione in Al) (Franceschelli et al., 1986) dalla Figura 
2 (area a tratteggio) si stimano con le curve di Velde 

parte di Fe3+. L’applicazione del parametro b0 come 
geobarometro richiede, quindi, un preventivo control-
lo chimico e mineralogico delle rocce alle quali viene 
applicato.
Il valore di questo parametro viene normalmente deter-
minato in diffrattometria di polveri a raggi-X misurando 
la distanza interplanare del riflesso 060 [b0 = 6 x d(060, 3̄31)] 
sia su polveri disorientate sia su fettine di roccia tagliate 
perpendicolarmente alla foliazione.

Geotermometro calcite - dolomite
Questo geotermometro si basa sul contenuto di MgCO3 
(moli%) nella calcite coesistente con dolomite (Gold-
smith & Graf, 1958; Bike & Powell, 1977). Esso dipen-
de sostanzialmente dalla temperatura ed è praticamente 
indipendente dalla pressione. Nell’intervallo compreso 
tra 1 e 10 kbar, per un incremento della pressione di 
1 kbar le temperature calcolate, a parità di contenu-
to di MgCO3, diminuiscono, infatti, soltanto di circa 
5-6 gradi. Questo geotermometro può essere applicato 
anche a calciti e dolomiti contenenti Fe2+ purché sia 
noto il contenuto di questo elemento nei due carbonati 
(Bike & Powell, 1977). La composizione chimica della 
calcite e della dolomite viene normalmente determinata 
in microanalisi. Se il contenuto di Fe2+ nelle calciti è 
trascurabile, la determinazione del contenuto di MgCO3 
può essere effettuata con una buona precisione (± 0,2 
moli %) anche in diffrattometria di polvere a raggi-
X mediante la misura della distanza interplanare del 
riflesso (104) della calcite (Goldsmith & Graf, 1958). 
Questo geotermometro, sebbene possa essere utilizzato 
fino a -250°C, fornisce buoni risultati per temperature 
superiori a 300°C.

Studio delle inclusioni fluide
Le inclusioni fluide rappresentano piccole porzioni dei 
fluidi circolanti nella roccia durante la loro formazione 
o successiva deformazione. Il loro studio può fornire 
importanti indicazioni sulla composizione e sulle con-
dizioni di pressione e temperatura dei paleo-fluidi cir-
colanti al momento del loro intrappolamento e, quindi, 
sulle condizioni termo-bariche
In ogni studio sulle inclusioni fluide è necessario stabi-
lire le relazioni cronologiche tra l’intrappolamento del-
le inclusioni fluide stesse e le fasi deformative presenti 
oltre che le relazioni temporali tra le inclusioni fluide 
e il minerale che le ospita.
Analisi petrografiche, svolte su sezioni lucidate su 
entrambe le facce, con spessore variabile in base alla 
dimensione delle inclusioni, vengono condotte attraver-
so l’uso di un microscopio da petrografia. È possibile 
distinguere inclusioni fluide primarie, cioè intrappolate 
durante la crescita del cristallo che le ospita, o secon-
darie, il cui intrappolamento è legato a deformazioni 
subite dal cristallo dopo la sua formazione, per esempio 
lungo piani di frattura.
A seconda che si studino inclusioni fluide primarie o 
secondarie, si possono quindi ottenere informazioni su 
diversi momenti della storia deformativa di una certa 
unità tettonica.
Lo studio petrografico è seguito da analisi micro-
termometriche. Le analisi microtermometriche, non 



66 L. Leoni, C. Montomoli, R. Carosi

da questi autori modificano sostanzialmente anche la 
zoneografia metamorfica proposta da Franceschelli et 
al. (1986), inserendo tutti gli affioramenti della Toscana 
meridionale, compresi quelli del M. Argentario e parte 
degli affioramenti dei Monti Leoni e di Monticiano-
Roccastrada) nella zona a pirofillite + quarzo, in quanto 
la caolinite viene considerata legata a processi retro-
metamorfici. Pressioni analoghe vengono suggerite da 
Molli et al. (2001) anche per il Verrucano dell’Unità di 
Massa (zona a cianite + quarzo) affiorante sul versante 
occidentale delle Alpi Apuane. Alla luce di questi nuovi 
dati è quindi probabile che, anche per il Verrucano s.s. 
dei Monti Pisani, le pressioni corrispondenti al picco 
del metamorfismo, possano essere state più alte e simili 
a quelle determinate con le curve di Massone & Schre-
yer (1987) (Montomoli, 2002) (Fig. 2).
Per il Verrucano s.l. dei Monti Pisani una stima quali-
tativa della pressione è stata effettuata anche attraverso 
il parametro b0 della muscovite (Franceschelli et al., 
1986, 1989). I dati raccolti da questi autori indicano 
che questo parametro varia in un intervallo molto ampio 
compreso tra 8,995 e 9,065 Å e che il suo valore è 
fortemente influenzato dalle caratteristiche chimiche e 
mineralogiche delle rocce. Nelle associazioni minera-
logiche a bassa varianza caratteristiche di sistemi ricchi 
in Al (Ms + Qtz + Prl ± Su ± Chl) il parametro b0 varia 
da 8,995 a 9,015 Å (valore medio = 9,001 Å), nelle 
associazioni a bassa varianza povere in Al (Ms + Qtz 
+ Chl ± Ab + K-feld tra 9,04 a 9,065 Å, valore medio 
= 9,056 Å), mentre nelle associazioni ad alta varian-
za muscovite + quarzo ± albite ± clorite ± paragonite 
(prive cioè di pirofillite e K-feldspato) tra 9,00 e 9,055 
Å (valore medio = 9,04 Å). Sulla base della scala geo-
barometrica proposta da Sassi & Guidotti (1986) per le 
associazioni a più alta varianza muscovite + quarzo ± 
albite ± clorite, il valore medio del parametro b (9,04 
Å) indica condizioni geobarometriche al limite tra le 
alte e le medie pressioni (~ 4-6 kbar). Per le associa-
zioni a bassa varianza ricche in Al-muscovite + quarzo 
± paragonite ± pirofillite ± clorite (o sudoite) il valore 
medio di questo parametro (b0 = 9,001 Å), prendendo 
come riferimento la scala geobarometrica proposta da 
Francescelli et al. (1989), indica condizioni geobaro-
metriche leggermente più basse, corrispondenti a pres-
sioni intermedie (~ 3-5 kbar).

Per quanto concerne le temperature di metamorfismo 
per l’Unità del Monte Serra, non esistono, al momen-
to, altre stime se non quelle (molto grossolane) basate 
sui valori della cristallintà dell’illite (Graziani, 1984; 
Francescelli et al., 1991). Nei metasedimenti di questa 
unità, il valore dell’indice IK varia da 0,20 a 0,32°∆2θ, 
con un valore medio di 0,26 ± 0,025 (Franceschelli 
et al., 1991) (Tab. 1). I dati riportati da questi autori 
si riferiscono a campioni contenenti prevalentemente 
muscoviti sin-S1 (privi o quasi di miche detritiche e/o 
di muscoviti sin-S3) e privi o contenenti piccole quan-
tità, di paragonite. Questo fillosilicato, infatti, se pre-
sente in quantità significative, può disturbare la misu-
ra dell’indice IK in quanto il picco basale a ~ 9,66 Å 
della paragonite interferisce con quello a ~ 10 Å della 
muscovite. Questi valori, che dovrebbero corrispondere 

(1965, 1967) pressioni di ~ 3-4 kbar per temperature 
comprese nell’intervallo 300 < T°C < 400, mentre con 
le curve di Massone & Schreyer (1987) pressioni di ~ 
8-9 kbar, per temperature comprese nell’intervallo 350 
< T°C < 450. Sulla base dello spessore dei sedimenti 
appartenenti alle Unità liguri e toscane sovrastanti il 
Verrucano s.l., il cui valore è stato stimato da Carmi-
gnani et al. (1978) e da Kligfield (1979) di ~ 12 km, 
Franceschelli et al. (1986) hanno ritenuto più plausibili 
per il Verrucano s.l. dei M. Pisani pressioni di ~ 3-4 kbar, 
molto prossime cioè a quelle determinate con le curve 
di Velde (1965, 1967), sulla base del carico litostatico 
delle unità tettoniche sovrastanti.
Dati più recenti, raccolti in altri affioramenti di Ver-
rucano s.s. dell’Appennino Settentrionale (Argentario, 
Monti Leoni, Iano, Unità di Massa), sembrano, tuttavia, 
suggerire pressioni più elevate (8-10 kbar), più vici-
ne cioè a quelle calcolate con le curve di Massone & 
Schreyer (1987). Il ritrovamento della carpholite ricca 
in Mg (associata a vene di quarzo sin-D1) negli affio-
ramenti di Verrucano s.s. del M. Argentario (Theye et 
al., 1997) e in quelli della sotto-unità di Montepesca-
li-Monte Quoio-Iano (Giorgetti et al., 1998) (Tosca-
na meridionale) e lo studio sugli equilibri di fase tra 
quarzo - muscovite - H2O - pirofillite - cloritoide - clo-
rite sembrano, infatti, indicare per questi affioramenti 
valori di pressione di circa 8-10 kbar. I dati raccolti 

Fig. 2 - Diagramma Pressione - Temperatura e curve relative al con-
tenuto di Si nella muscovite calcolate da Velde (1965, 1967), linea 
continua indicata con V, e da Massone & Schreyer (1987), linea 
indicata con M a tratteggio, per l’associazione limitante muscovite 
- biotite - K-feldspato - quarzo. I campi in grigio rappresentano le 
pressioni stimate da Franceschelli et al. (1986) per il Verrucano s.l. 
dei Monti Pisani sulla base dei contenuti di Si (~ 6,7 atomi p.f.u. su 
22 ossigeni) determinati nelle muscoviti presenti in associazioni a 
bassa varianza del tipo Ms ± Chl ± Ab ± K-feld utilizzando i due tipi 
di curve. Abbreviazione dei minerali secondo Kretz (1983).
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leggermente più bassi degli altri 10 raccolti nel membro 
degli Scisti violetti (0,25 contro 0,27°∆2θ). Sebbene il 
numero complessivo di questi campioni non sia elevato 
e le variazioni di IK osservate rientrino ampiamente 
nella normale variabilità che questo indice presenta in 
campioni provenienti dalla stessa formazione, i più bas-
si valori osservati nelle scaglie contenute nel Calcare 
cavernoso potrebbero essere messi in relazione anche 
ad una parziale ri-cristallizzazione della mica bianca 
potassica durante il sovrascorrimento tettonico della 
Falda Toscana sopra le successioni triassiche silico-
clastiche del Verrucano. Infatti, un incremento della 
cristallinità dell’illite in corrispondenza di sovrascor-
rimenti tettonici è stato osservato in molte altre aree 
(Kubler, 1967; Frey et al., 1973; Aldhan & Morad, 
1986, Francescelli et al., 1994).

Analisi delle inclusioni fluide
Sui Monti Pisani sono presenti numerose fratture e vene 
riempite da quarzo e clorite sviluppatesi durante vari 
stadi della storia deformativa in seguito a fenomeni di 

a muscoviti sin-S1, si collocano al limite anchizona-
epizona, con temperature massime intorno a ~ 350°C.
Nell’istogramma di Figura 3a, vengono anche mostra-
ti i valori di IK misurati su 14 campioni provenien-
ti dal membro degli Scisti violetti (Formazione della 
Verruca), quattro dei quali raccolti in piccole scaglie 
tettoniche contenute all’interno della formazione del 
Calcare cavernoso della Falda Toscana (Franceschi, 
2001). In questi campioni l’indice di Kubler è stato 
misurato anche su campioni contenenti quantità signi-
ficative di paragonite, in quanto è stato impiegato un 
programma di deconvoluzione (WINFIT) che consente 
di separare il picco basale della mica potassica da quel-
lo della mica sodica. Nell’istogramma di Figura 3a, i 
quattro campioni provenienti dalle scaglie tettoniche 
sono stati distinti dagli altri in grisé. Nel loro insieme 
i dati raccolti risultano molto simili a quelli raccolti da 
Franceschelli et al. (1991), con valori di IK compre-
si tra 0,22 e 0,33°∆2θ ed un valore medio di 0,27 ± 
0,03°∆2θ. Il grafico mostra anche come i valori di IK 
dei campioni provenienti dalle scaglie siano in media 

Tab. 1 - Distribuzione dell’indice di cristallinità dell’illite nel Verrucano s.l. dei Monti Pisani.

Tipo litologico n °∆2θ intervallo Media Deviazione standard

quarziti viola-zonate (QMS4)
quarziti bianco-rosa (QMS3)
quarziti verdi (QMS1)

11 0,20-0,29 0,25 0,030

Scisti Verdi (QMS1) 4 0,25-0,32 0,27 0,030

Anageniti minute (VEU3) 5 0,24-0,27 0,25 0,015

Scisti viola (VEU2) 4 0,22-0,29 0,26 0,030

Anageniti grossolane (VEU1) 5 0,26-0,29 0,28 0,015

29 0,20-0,32 0,26 0,025

Fig. 3 - Istogrammi dei valori di cristallinità dell’illite (IK) per campioni provenienti dall’Unità del Monte Serra (Membro degli Scisti Violetti 
[Franceschi, 2001]) (a) e dall’Unità di S. Maria del Giudice (Formazione degli Scisti sericitici [Freschi, 2001]) (b).
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Analisi petrografiche, microtermometriche e Raman, 
condotte su sezioni doppio lucide spesse circa 200-250 
µm, hanno messo in evidenza la presenza di un solo 
tipo di inclusioni fluide che, a temperatura ambiente, 
si presentano trifasiche con la presenza di un liquido 
acquoso e di una fase carbonica sia allo stato liquido 
che gassoso (Fig. 4).
Le inclusioni mostrano rapporti volumetrici tra le diver-
se fasi costanti, hanno dimensioni variabili, comprese 
tra 5 e 50 µm e si presentano spesso in aggregati isolati. 
Nonostante non siano presenti chiare relazioni tra l’in-
trappolamento delle inclusioni e le direzioni di crescita 
dei cristalli possono essere classificate come early flu-
id inclusion sensu Touret (2001). Le inclusioni hanno 
forme molto variabili, da regolari, a cristallo negativo, 
a molto irregolari con tessiture di tipo dendritico. In 
alcuni casi sono presenti forme e tessiture di riequili-
brazione in condizioni di sovrapressione interna (Ster-
ner & Bodnar,1989; Vitik & Bodnar, 1995) e strutture 
tipo hooklike (Vitik & Bodnar, 1995).
L’omogenizzazione della fase carbonica avviene allo 
stato liquido con temperature comprese tra 30,5 e 31°C. 
La temperatura di fusione della CO2 è compresa tra -57 

boudinage e piegamento di strati spessi e competenti. Il 
quarzo, molto spesso, riesce a intrappolare, durante la 
sua crescita, i fluidi metamorfici che circolano durante 
la deformazione. Inclusioni fluide nel quarzo dei Mon-
ti Pisani sono state segnalate e studiate da Dini et al. 
(1998) e Montomoli (2002).
Lo studio delle inclusioni fluide finalizzato ad indaga-
re le condizioni termo-bariche delle unità tettoniche è 
stato condotto nell’Unità del Monte Serra. Le inclusio-
ni fluide analizzate sono state intrappolate in vene sin 
tettoniche, sviluppatesi durante la prima fase deforma-
tiva D1, affioranti sul versante meridionale del Monte 
Cascetto (Fig. 4a) nel membro delle Anageniti minute 
della Formazione della Verruca (Montomoli, 2002).
Il sistema di vene fa parte di uno dei più importanti 
sistemi di vene riconosciuti nei Monti Pisani, sia per 
dimensioni sia per ampiezza dell’area interessata, ed 
appartiene al sistema di vene M. Cascetto-Costa Mori-
glione (Dini et al., 1998).
Le vene hanno alcuni metri di lunghezza e circa un 
metro di spessore e presentano una composizione pre-
valentemente quarzosa con rari aggregati di pirofillite 
(Dini et al., 1998).

Fig. 4 - a) Istogrammi relativi ai dati microtermometrici delle inclusioni fluide analizzate. Le temperature riportate sono in gradi centigradi 
(Tmice: temperatura di fusione del ghiaccio; Tdclat: temperatura di dissociazione del clatrato; ThCO2: temperatura di omogeneizzazione della 
CO2); b) esempio di inclusione fluida trifasica dove è visibile il doppio menisco dovuto alla presenza di CO2; c) Isocore rappresentative 
delle inclusioni fluide studiate. L’area grigia corrisponde alle possibili condizioni di intrappolamento delle inclusioni e la freccia indica il 
percorso P-T subito.
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& Bodnar, 1995) hanno evidenziato anche che inclu-
sioni sottoposte a decompressione isoterma possono 
mantenere la loro densità e tessitura originarie, anche 
per sovrapressioni interne di almeno 1 kbar.
Da ciò è possibile dedurre che, durante la fase D1, 
l’Unità del Monte Serra potrebbe aver raggiunto pres-
sioni più elevate di quelle stimate dalle isocore calcola-
te (comprese tra circa 5 e 6 kbar) che potrebbero essere 
state almeno dell’ordine di circa 6-7 kbar, in accordo 
con le stime proposte nel paragrafo precedente.

Unità di S. Maria del Giudice
Le conoscenze sulle condizione metamorfiche di questa 
Unità riguardano essenzialmente le temperature deter-
minate nei marmi della formazione dei Calcari ceroidi 
attraverso il geotermometro calcite-dolomite. Stime più 
grossolane di questa variabile sono deducibili anche 
dall’indice di cristallinità dell’illite misurato nelle 
metapeliti appartenenti alle formazioni del Calcare Sel-
cifero, delle Marne a Posidonia e degli Scisti Sericitici.
Il contenuto di MgCO3 (moli%) nella calcite utilizzato 
per calcolare le temperature di metamorfismo nei mar-
mi (Bike & Powell, 1977), è stato determinato in dif-
frattometria a raggi-X su circa 23 campioni da Carosi et 
al. (1993) e su circa 59 campioni da Franzini & Lezze-
rini (1998). Su alcuni campioni il contenuto di MgCO3 
è stato determinato anche in microanalisi (Carosi et 
al., 1993). I risultati delle analisi diffrattometriche e di 
quelle microanalitiche sono sintetizzati in Tabella 2. In 
questa tabella, per tutti i campioni analizzati, è riportato 
l’intervallo del contenuto di MgCO3 misurato e le relati-
ve temperature calcolate ad una pressione di 4 kbar. Per 
i campioni esaminati da Carosi et al. (1993) viene ripor-
tato, separatamente, anche l’intervallo delle temperatu-
re e il valore medio pesato di questo parametro calco-
lato con i contenuti più alti di MgCO3, normalmente 
presi come riferimento per il calcolo delle temperature 
massime raggiunte durante il metamorfismo. Il valore 
medio relativo ai valori più alti di MgCO3 è di circa 
2,2 (moli%) per i dati diffrattometrici e di circa 1,90 
(moli%) per i dati microanalitici ai quali corrispondono 
temperature rispettivamente di ~ 380 ± 30°C e di ~ 360 
± 20°C. Per quanto concerne i dati raccolti da Franzini 
& Lezzerini (1998), è disponibile solo l’intervallo di 
variazione del contenuto di MgCO3 (0,8 e 2,4 moli%) 

e -56,6°C. La temperatura di fusione del ghiaccio varia 
tra -7,5 e -12,8°C. Nei cicli di raffreddamento è presen-
te clatrato con valori di dissociazione compresi tra 3,9 
e 8,5°C (Fig. 4). Le temperature di omogenizzazione 
totale delle inclusioni variano tra 235 e 259°C.
Le analisi Raman, condotte su singole inclusioni, hanno 
messo in evidenza che la fase gassosa è costituita pre-
valentemente da CO2 (99,3-100 moli%) con rare tracce 
di N2 (0,01-0,70 moli%).
La composizione totale delle inclusioni fluide è risulta-
ta abbastanza omogenea ed è costituita da circa il 90% 
in moli di H2O, 6% in moli di CO2, 4% in moli di NaCl 
e rare tracce di N2. La salinità espressa in % in peso 
equivalente di NaCl varia tra 12,6 e 13,1.
Le isocore sono state tracciate utilizzando il metodo di 
Bakker (1999) basato sull’equazione di stato di Bowers 
& Helgeson (1983) (Fig. 4)
Vincolando il limite massimo di pressione con il valore 
di temperatura massima stimata attraverso il geoter-
mometro calcite-dolomite (Carosi et al., 1993) e corri-
spondente a circa 400°C, dall’andamento delle isocore 
si ottiene un range di valori di pressione corrispondenti 
comprese tra 4,8 e 5,5 kbar.
Tuttavia, la presenza di tessiture di riequilibrio (Vitik & 
Bodnar, 1995), specialmente nel caso delle inclusioni 
fluide di dimensioni maggiori, implica che la composi-
zione e la densità delle inclusioni analizzate non riflet-
tono esattamente quelle iniziali esistenti al momento 
del loro intrappolamento. Le inclusioni studiate non 
sono, quindi, rappresentative delle condizioni di pres-
sione e temperature massime alle quali l’unità tettonica 
è stata sottoposta, ma rappresentano piuttosto una parte 
retrograda del suo percorso P-T.
Il tipo di tessiture riconosciute nei campioni analizzati 
possono essere acquisite dalle inclusioni in seguito ad 
una sovrapressione interna dovuta, o ad una decom-
pressione isoterma o ad un riscaldamento isobaro delle 
rocce ospiti (Vitik & Bodnar, 1995). Dal momento che 
le inclusioni studiate sono state intrappolate durante la 
prima fase deformativa, coeva con il picco metamorfico 
(Franceschelli et al., 1986), e che non esistono evidenze 
di un ulteriore riscaldamento, posteriore alla fase D1, è 
più probabile che le inclusioni abbiano acquisito le loro 
tessiture in seguito ad una decompressione isoterma. 
Gli studi sperimentali (Sterner & Bodnar, 1989; Vitik 

Tab. 2 - Contenuti di MgCO3 nella calcite (coesistente con dolomite) e temperature di metamorfismo nei marmi della forma-
zione dei Calcari ceroidi (CCE).

Diffrattometria a raggi-X Microanalisi

n MgCO3
(moli%)

T°C n MgCO3
(moli%)

max

T°Cmax n MgCO3
(moli%)

T°C n MgCO3
(moli%)

max

T°Cmax

Carosi et al. 
(1993)

23 1,0-2,6 285-400 7 1,8-2,6 
(2,0)

350-400 
(380)

6 1,54 
-1,97

320-360 4 180-1,97 
(1,90)

350-380 
(360)

Franzini & 
Lezzerini 
(1998)

59 0,8-2,4 250-390

n: numero campioni; (moli%)max: contenuti massimi di MgCO3; T°Cmax: temperature massime.
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loro caratteri litostratigrafici, sono da ritenersi possibili.
Differenze analoghe, non di rado, caratterizzano anche 
serie di campioni di una stessa formazione, raccolti in 
periodi diversi e distanti nel tempo.
Il confronto tra i valori di IK, misurati negli Scisti Seri-
citici da Carosi et al. (1993), e quelli misurati più recen-
temente su 14 campioni di questa stessa formazione, 
molto ricchi in frazione pelitica, evidenzia bene queste 
possibili variazioni. Come mostrato nell’istogramma di 
Figura 3b, i valori dell’indice di cristallinità dell’illi-
te misurati sono compresi tra 0,21 e 0,28°∆2θ, con un 
valore medio di 0,25 ± 0,02°∆2θ (Freschi, 2001), che 
risulta significativamente più alto di quello riportato 
da Carosi et al. (1993: 0,22 ± 0,02°∆2θ) e più vicino, 
ad esempio, al valore medio di 0,26°∆2θ misurato nei 
metasedimenti del Verrucano s.l.. Se si considera, inol-
tre, che i tre valori più bassi di IK misurati (0,20, 0,22 e 
0,23°∆2θ) si riferiscono, come mostrato in grisé in Figu-
ra 3b, a campioni raccolti in prossimità di una zona che 
è stata interessata da un elevato stress tettonico, a causa 
del sovrascorrimento della Falda Toscana sull’unità di 
S. Maria del Giudice e, quindi, suscettibili di contenere 
illite con una cristallinità migliore, il valore medio di IK, 
senza questi campioni, risulta addirittura di 0,26°∆2θ.

Falda Toscana
Su questa Unità non esistono dati sul metamorfismo se 
non alcune determinazioni di temperatura effettuate su 
campioni di rocce carbonatiche provenienti da alcuni 
affioramenti situati nel versante meridionale dei Monti 
Pisani, nei pressi dei paesi di Caprona e Uliveto. Questi 
affioramenti, costituiti per lo più da calcari dolomitici 
associati a modesti spessori di dolomie in strati e ban-
chi, sebbene siano stati attribuiti alla formazione dei 
Grezzoni e, quindi, all’Unità di S. Maria del Giudice 
(Rau & Tongiorgi, 1974), presentano caratteri stratigra-
fici assimilabili alla porzione inferiore della formazione 
dei Calcari a Rhaetavicula contorta della Falda Toscana 
che, rispetto all’unità di S. Maria del Giudice, è carat-
terizzata da un metamorfismo significativamente più 
basso (Reutter et al., 1983, Cerrina et al., 1983; Mon-
tomoli et al., 2001). Per stabilire l’appartenenza di que-
sti affioramenti ad una delle due unità, su 9 campioni 
sono state determinate, mediante il geotermometro cal-
cite-dolomite, le temperature di metamorfismo (Grava, 
2002). L’intervallo dei valori del contenuto di MgCO3 
(moli%) nella calcite, determinati in diffrattometria a 
raggi-X, e le temperature, calcolate per una pressione di 
3 kb, sono riportate in Tabella 4. Nelle rocce carbona-

osservato sull’insieme di tutti i campioni. I valori che 
delimitano questo intervallo (0,8-2,4 moli%) non dif-
feriscono sostanzialmente da quelli riportati da Carosi 
et al., (1993) (1,0-2,6 moli%). L’ampia variabilità dei 
contenuti di MgCO3 delle calciti osservata nei marmi 
dell’Unità di S. Maria del Giudice è piuttosto comune 
in rocce carbonatiche che hanno subito un metamor-
fismo regionale. Generalmente i valori più bassi di 
MgCO3 non vengono considerati per il calcolo delle 
temperature perché sono interpretati come dovuti ad 
una perdita di Mg da parte della calcite durante i pro-
cessi deformativi successivi al picco del metamorfismo 
(Kretz, 1988) e/o ad un non perfetto riequilibrio dei car-
bonati al picco del metamorfismo (Di Pisa et al., 1985; 
Fairchild, 1985) e/o dovuti a possibili smescolamenti di 
dolomite durante i processi retrometamorfici. Nel caso 
dei marmi dell’Unità di S. Maria del Giudice l’assenza 
di zonature e di smescolamenti di dolomite risultante 
dalle osservazioni eseguite al microscopio elettronico a 
scansione sembrano suggerire che la perdita di MgCO3 
da parte delle calciti sia imputabile principalmente a 
processi di ri-cristallizzazione, avvenuti a temperature 
più basse di quelle del picco di metamorfismo, durante 
le fasi tardive di deformazione.
L’indice di cristallinità dell’illite misurato sui metasedi-
menti appartenenti ad alcune formazioni di questa unità 
è riportato in Tabella 3 (Carosi et al., 1993; Franzini 
& Lezzerini, 1998). La distribuzione dei valori del-
ll’indice IK nelle tre formazioni campionate risulta, in 
generale, abbastanza simile con valori medi di 0,22 ± 
0,02°∆2θ nella formazione degli Scisti Sericitici, di 0,23 
± 0,02°∆2θ nella formazione delle Marne a Posidonia e 
di 0,24 ± 0,03°∆2θ nella formazione del Calcare Sel-
cifero, valore quest’ultimo che è lo stesso sia per i dati 
raccolti da Carosi et al. (1993) che per quelli raccolti da 
Franzini & Lezzerini (1998). Se si prescinde dal tipo di 
formazione i valori di IK variano da 0,17 a 0,29°∆2θ, 
con un valore medio di 0,23 ± 0,02, leggermente al di 
sotto del limite anchizona-epizona (0,25°∆2θ) che, pur 
considerando il significato semiquantitativo di questo 
indicatore, è coerente con le temperature determinate 
nei marmi. Il valore di IK, determinato nelle metapeliti 
di questa unità, risulta mediamente un po’ più basso di 
quello misurato nei campioni del Verrucano s.l. (Unità 
del Monte Serra) (0,26°∆θ). Tenuto conto dei numerosi 
fattori che oltre alla temperatura possono influenzare 
questo indicatore, a parità di grado metamorfico, dif-
ferenze simili (o anche maggiori) a quelle osservate 
tra le due unità, molto diverse per quanto concerne i 

Tab. 3 - Distribuzione dell’indice di cristallinità dell’illite in alcune formazioni appartenenti all’Unità di S. Maria del Giudice.

Formazione n °∆2θ intervallo media deviazione standard

Calcare selcifero (CLF)* 3 0,25-0,23 0,24 0,01

Calcare grigio con selce** 24 0,19-0,29 0,24 0,03

Marne a Posidonia (POD) 7 0,18-0,25 0,23 0,02

Scisti sericitici (SSR) 10 0,17-0,23 0,22 0,02

44 0,17-0,29 0,23 0,02
*: Carosi et al. (1993); **: Franzini & Lezzerini (1998).
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quasi di sostanza organica. Questo ultimo valore appa-
re più consistente anche con le temperature (~ 290°C) 
stimate per gli affioramenti (attualmente attribuiti alla 
formazione del Calcare a Rhaetavicula contorta) pre-
senti nella parte meridionale dei Monti Pisani nei pressi 
del paese di Caprona (Grava, 2002), la posizione strut-
turale dei quali è da considerarsi la stessa di quella degli 
affioramenti dei Monti D’oltre Serchio.

Conclusioni

La revisione dei dati riguardanti il metamorfismo delle 
unità tettoniche dei Monti Pisani indica che esse sono 
state sottoposte a diverse condizioni metamorfiche. 
L’Unità della Falda Toscana è rimasta, durante la fase 
di ispessimento crostale, a livelli alto strutturali come 
testimoniato dal metamorfismo di grado molto basso 
che essa ha registrato. Le unità tettoniche di Monte 
Serra e S. Maria del Giudice hanno condiviso la stessa 
storia tettono-metamorfica ma, nella fase di ispessi-
mento della catena, sono state sottoposte a metamor-
fismo nella facies degli scisti verdi con temperature 
intorno ai ~ 400°C. Tuttavia, i valori di pressione rica-
vati dallo studio delle inclusioni fluide indicano che 
tali unità sono state sottoposte a pressioni non del tutto 
compatibili con il carico litostatico causato delle unità 
tettoniche sovrastanti. Le pressioni stimate indicano un 
seppellimento delle due unità tettoniche conseguente 
ad un significativo sottoscorrimento durante la fase di 
ispessimento della catena.
Il confronto delle pressioni registrate dall’Unità di 
Monte Serra con quelle registrate da altri affioramenti 
appartenenti all’Unità di Massa evidenzia il fatto che 
questa unità è costituita da più sottounità tettoniche 
che hanno registrato diversi valori di pressione in con-
seguenza delle diverse entità di underthrusting subite 
durante la fase collisionale (Carosi et al., 1997, 2002; 
2004).

Ringraziamenti

Si ringrazia il Dr. M. Lezzerini per la lettura critica del 
manoscritto.

Bibliografia

Aldhan A.A., Morad S., 1986. Mineralogy and chemestry of diage-
netic clay minerals in Proterozoic sandstones from Sweden. Am. 
J. Sci. 286: 29-80.

tiche esaminate, il contenuto di MgCO3 (moli%) varia 
da 0,6 a 1,4 moli%, con temperature comprese tra 220 
e 315°C. Considerando i 5 campioni con i contenuti 
più alti di MgCO3, il valore medio calcolato si aggira 
intorno a 1,2 ± 0,2 moli%, cui corrisponde una tem-
peratura di ~ 290 ± 30°C, significativamente più bassa 
di quella determinata nei marmi dell’Unità di S. Maria 
del Giudice (~ 380°C). Questo dato geotermometrico 
sembra quindi confermare una attribuzione di questi 
affioramenti carbonatici alla formazione del Calcare 
a Rhaetavicula contorta e, quindi, alla Falda Toscana, 
con conseguente cambiamento di posizione in carta del 
contatto tettonico tra le due unità rispetto a quanto pro-
posto da Rau & Tongiorgi (1974).
Le temperature stimate per questa unità, tuttavia appaio-
no, apparentemente troppo alte rispetto al valore medio 
dell’indice di cristallinità dell’illite (0,40° ± 0,10°∆2θ) 
misurato su quattro campioni raccolti nella stessa for-
mazione, affiorante nei Monti d’oltre Serchio, (circa 
10 km più ad Ovest, in prossimità del paese di Avane) 
(Cerrina et al., 1983), che indica condizioni metamor-
fiche corrispondenti al limite diagenesi anchizona (200-
250°C). Va comunque sottolineato che questo valore 
(come risulta anche dall’alta deviazione standard cal-
colata) si riferisce a 4 misure eseguite su campioni di 
colore molto diverso. Sebbene prelevati a pochi metri 
di distanza, due di questi erano stati raccolti in roc-
ce pelitiche color avana mentre gli altri due in peliti 
molto scure. Ai due campioni di colore avana, privi 
o quasi di carbonio organico (~ 0,07% in peso) erano 
associati i più bassi valori di IK (~ 0,30°∆2θ), mentre 
ai due campioni di colore scuro, più ricchi in carbonio 
organico (~ 2,21%) i più alti valori (~ 0,50°∆2θ) di 
questo indice. La presenza di quantità significative di 
materiale organico, che come è noto inibisce il pro-
cesso di ricristallizzazione dell’illite (Frey, 1987), era 
stata invocata da Cerrina et al. (1983) per giustificarne 
gli elevati valori di IK osservati in questi ultimi cam-
pioni, ritenuti anomali non solo per le loro particolari 
caratteristiche litologiche, ma anche per la posizione 
strutturale degli affioramenti dai quali essi proveni-
vano. Valori dell’indice di cristallinità così elevati (~ 
0,50°∆2θ) apparivano, infatti, in forte contrasto con la 
distribuzione di questo indicatore metamorfico che, a 
scala regionale, mostrava un progressivo aumento, pas-
sando dagli affioramenti delle zone più interne (situati a 
SO) a quelli delle zone più esterne (situati a NE) della 
catena Appenninica. In questo contesto gli affioramenti 
dei Monti d’oltre Serchio, ubicati in posizione piutto-
sto occidentale, avrebbero dovuto presentare un valore 
dell’indice di cristallinità molto più vicino a quello di 
0,30°∆2θ misurato proprio nei due campioni privi o 

Tab. 4 - Contenuti di MgCO3 nella calcite (coesistente con dolomite) e temperature di metamorfismo nelle rocce attribuite alla formazione 
dei Grezzoni (GRE) affiorante nei pressi di Uliveto Terme (Pi).

n MgCO3
(moli%)

T°C n MgCO3
(moli%)max

T°Cmax

9 0,6-1,4 220-315 5 0,9-1,4 (1,2) 265-315 (290)

n: numero campioni; (moli)max: contenuti massimi di MgCO3; T°Cmax: temperature massime.
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