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Prefazione

Poter direttamente investigare i processi che
governano il formarsi, I’interazione e la risalita
dall’interno della Terra dei magmi ¢, tutt’oggi,
quasi del tutto impossibile. Quello che i ricer-
catori hanno a disposizione sono dei sistemi
e delle macchine che simulano tali processi
magmatici che generalmente, avvengono ad
alte temperature e pressioni. I processi chimi-
co-fisici imputati per la differenziazione mag-
matica, come ad esempio la cristallizzazione
frazionata o i processi di mixing (quali respon-
sabili dell’interazione di magmi composizional-
mente diversi), sono studiati ormai da decenni
e hanno dato modo di costruire modelli che,
seppur in parte, possono considerarsi come
una finestra dalla quale ¢ possibile studiare e
capire quello che dovrebbe accadere all’inter-
no della Terra. L'uso del condizionale ¢ dettato
dalfatto che, alcune volte, i dati sperimentali ri-
sultano, per una serie di ragioni che tratteremo
nel seguito di questo testo, fuorvianti e quin-
di non rispecchiano appieno i sistemi naturali.
I modelli matematici disponibili e oggi molto
utilizzati, sono stati arricchiti, nel corso degli
anni, da dati derivati dallo studio sperimentale
e che rappresentano 'unica fonte in mano agli
studiosi che permette di avere un’idea di cid che

effettivamente avviene quando del materiale di
natura magmatica viene sottoposto ad elevate
pressioni (profonditd), temperature e diverse
condizioni redox.

La petrologia sperimentale ¢ una scienza ab-
bastanza giovane ed in continua evoluzione. Ba-
sti ricordare gli studi pioneristici di Reaumur
(1726) e di Sir James Hall (1761-1832) che ¢ da
considerarsiil ‘padre’ della petrologia sperimen-
tale. Nei primi del 1900 N. L. Bowen (conlo stu-
dio della reazione tra forsterite, diopside e SiO,
del 1914) diede un grande apporto perl’interpre-
tazione dei dati sperimentali applicati a sistemi
diinteresse geologico. Gli studi di Ikuo Kushiro
che negli anni 1960 lavoro in diversi laboratori
come il prestigioso Geophysical Laboratory of
the Carnegie Institution di Washington ed il Ge-
ological Institute della University of Tokyo, han-
no contribuito a migliorare le nostre conoscenze
sui magmi, sullaloro evoluzione e sui processi di
trasferimento dal luogo di formazione fino sulla
superficie terrestre. Il suo lavoro insieme ad al-
tri scienziati del calibro di Hat Yoder (chi studia
petrologia conosce bene gli studi di Yoder e Til-
ley sull’origine dei basalti del 1962) sono ancor
oggi di fondamentale importanza e spesso ven-
gono utilizzati come punti di partenza per nuovi
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studi atti ad una migliore comprensione dei pro-
cessi che governano i magmi e che seppur indi-
rettamente, consentono la vita sul nostro pianeta.

I1libro si propone di fornire una panoramica
completa di questa disciplina fondamentale del-
la geologia che utilizza I'esperimento per com-
prendere la formazione e I'evoluzione delle rocce.
Grazie alle tecniche sperimentali, i petrologi so-
no in grado diriprodurre le condizioni di pressio-
ne, temperatura e composizione chimica presenti
nelle profondita della Terra, al fine di studiare co-
me le rocce si formano e si trasformano.

La petrologia sperimentale ha svolto un ruolo
cruciale nella comprensione della dinamica in-
terna del nostro pianeta, fornendo informazioni
sulle condizioni termodinamiche e sulla compo-
sizione delle rocce che si trovano a decine/cen-
tinaia di chilometri sotto la superficie terrestre.
Inoltre, ha permesso di comprendere I'origine
delle rocce ignee, metamorfiche e sedimenta-
rie, nonché la loro interazione con I’ambiente
circostante.

Questo libro ¢ destinato a quanti vogliano
approfondire laloro conoscenza della petrologia
sperimentale e delle sue applicazioni nella geolo-
gia einaltre discipline scientifiche. Nel corso del
libro, saranno presentatii principali strumenti e
le tecniche utilizzate dai petrologi sperimentali,
accompagnati da esempi di esperimenti e dati
raccolti in laboratorio.

Tutto quanto riportato in questo testo hail fi-
ne di fornire agli studenti/ricercatori una possi-
bile traccia da seguire ed integrare, senza alcuna
pretesa di completezza. La maggior parte delle
nozioni riportate sono frutto di un’esperienza di-
retta pluriennale in diversi laboratori sperimen-
tali europei e dalla collaborazione internazionale
che lo stesso autore ha avuto la fortuna di avere
nel corso degli ultimi decenni.

Dopo unabreve introduzione si fara un excur-
sus sulla nascita della petrologia sperimentale, i
principi ed i suoi limiti. Nel primo capitolo si fa-
ra una breve introduzione sui processi di forma-
zione dei magmi e trattera della formazione delle
rocce ignee. Il secondo capitolo vertera su alcu-
ni dei pit importanti parametri fisico-chimici
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dei fusi silicatici (densita, diffusione, solubilita,
fugacita dell’ossigeno) in relazione alla chimica
dei sistemi silicatici ed i relativi modelli utilizza-
ti. Nel terzo capitolo sara trattata la reologia dei
sistemi magmatici e relativi modelli reologici
per sistemi multifase. Il quarto capitolo vertera
su alcune macchine per la simulazione delle al-
te temperature e pressioni e per il controllo della
fO, e sulle principali metodologie applicate per
lo studio delle proprieta fisiche dei magmi e, piti
in generale, sulla progettazione sperimentale.
Nel quinto capitolo saranno elencate e descritte
le pitt comuni tecniche analitiche per lo studio
dei prodotti naturali e sperimentali. Il sesto ca-
pitolo dara una breve descrizione delle tecniche
di analisi d’immagine applicate alla petrologia.
Nel settimo capitolo si discutera di possibili ap-
plicazioni della petrologia sperimentale a pianeti
del nostro sistema solare. Nelle conclusioni finali
si metteranno in luce le possibili direzioni da in-
traprendere per migliorare le nostre conoscenze
sulle dinamiche petrologiche sia sulla Terra che
alivello planetario.

Siena, 30 giugno 2023



Introduzione

Prima di parlare di come la petrologia spe-
rimentale sia entrata autoritariamente nelle
Scienze della Terra e come abbia consentito diri-
solvere alcune importanti problematiche sia della
storia composizionale che evolutiva della Terra,
& necessario, seppur brevemente, richiamare al-
cuni concetti riguardo l'origine e la suddivisio-
ne interna del nostro Pianeta ed ancor prima del
nostro sistema solare.

Il sistema solare (Figura 1) & nato circa 4,6 mi-
liardi di anni fa dalla contrazione di una grande
nube di gas e polveri, chiamata nebulosa solare.
La teoria piti accreditata suggerisce che la nebu-
losa sia stata ‘disturbata’ da una supernova nelle
vicinanze, che ne hainnescato la sua contrazione.

Lanebulosainizio a ruotare e aumentando la
sua velocita di rotazione, la maggior parte della
massa si concentro al centro, formando il Sole.
La pressione e la temperatura al centro del So-
le raggiunsero livelli tali da avviare reazioni nu-
cleari che causarono la fusione dell’idrogeno in
elio, dando inizio alla sua vita come stella. Suc-
cessivamente, intorno al Sole, la nebulosa si con-
denso in dischi di gas e polveri che circondavano
la neonata stella. Questi dischi si aggregarono
gradualmente in oggetti di dimensioni simili ai
nostri attuali pianeti (i planetesimi), ma compo-

sti principalmente da ghiaccio, roccia e metalli.
Attraverso ulteriori processi di agglomerazione,
questi planetesimi si unirono per formare i pia-
neti del sistema solare (Figura 1).

Ogni pianeta ha una storia unica di formazio-
ne e sviluppo, ma tutti condividono un’origine
comune: la nebulosa solare.

Lamaggior parte di quello che sappiamo sulla
composizione della Terra deriva dagli studi clas-
sici sulle rocce terrestri (magmatiche metamorfi-
che e sedimentarie, vedi sotto) che la petrografia
ha consentito di fare e dalle meteoriti (per una
breve descrizione si rimanda al cap. 7).

Per cio che concerne lo studio delle rocce, ci si
avvale delle scienze petrologiche e petrografiche.
Per definizione possiamo dire che la petrografia
¢ una disciplina della geologia che si occupa del-
la descrizione e dell’analisi delle rocce, al fine di
comprendere laloro origine, laloro composizio-
ne, laloro struttura e laloro storia geologica. Gli
obiettivi principali della petrografia sono quindi
I’identificazione e la classificazione delle rocce e
delle loro strutture, la ricostruzione dei processi
geologici che hanno portato alla loro formazio-
ne e la valutazione delle loro proprieta fisiche e
chimiche. Per raggiungere questi obiettivi, la pe-
trografia si avvale di diverse tecniche di analisi,
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Asteroidi
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Saturno

Figura 1 — Illustrazione non in scala del sistema solare come lo conosciamo oggi con i quattro pianeti
interni, (Mercurio, Venere, Terra e Marte) e di quattro nella parte esterna (Giove, Saturno, Urano e Nettu-
no). Infine Plutone il pitt lontano dal Sole. Probabilmente la grande differenza composizionale fra pianeti
esterni ed interni ¢ stata dettata dal Sole che ha modificato la nube primordiale impoverendola di elementi
volatili nella parte piu prossima ad esso. Per la legge di Titus-Bode (ogni pianeta ¢ due volte piu distante
dal Sole di quello immediatamente piti interno) mancherebbe un pianeta fra Giove e Marte. Al suo posto

c’¢la‘cintura degli asteroidi’.

tra cuil’osservazione al microscopio ottico delle
sezioni sottili dirocce, la microscopia elettronica
a scansione, I’analisi chimica e isotopica e 1'uti-
lizzo di tecniche geochimiche.

Lapetrografia puo essere suddivisa in diverse
sotto-discipline, a seconda dell’ambito di inte-
resse. Ad esempio, la petrografiaignea si occupa
delle rocce magmatiche, ovvero delle rocce che
si sono formate attraverso la solidificazione del
magma. La petrografia sedimentaria, invece, si
concentra sulla descrizione delle rocce sedimen-
tarie, ovvero quelle rocce che si sono formate per
deposizione di sedimenti, come sabbia, argilla e
detriti organici. La petrografia metamorfica, infi-
ne, studia le rocce che sono state modificate dal-
la pressione e dalla temperatura anche attraverso
trasformazioni allo stato solido di rocce preesi-
stenti a seguito di variazioni delle condizioni di
temperatura e pressione.

In sintesi, la petrografia rappresenta un’im-
portante disciplina della geologia, che consen-

te di acquisire conoscenze fondamentali per la
comprensione della storia geologica del nostro
pianeta e per lo sfruttamento delle sue risorse
naturali. Essa, quindi, studia le rocce per la par-
te che riguardala descrizione, il riconoscimento
e la classificazione sistematica.

Non essendo questo unlibro di petrografiasi
rimanda a testi dedicati per dettagli e classifica-
zione delle rocce.

Petrografia e petrogenesi si possono unire in
un unico termine: petrologia. La petrologia ¢
anch’essa una disciplina che si occupa dello stu-
dio delle rocce, ma con alcune differenze rispet-
to alla petrografia. Entrambe le discipline sono
strettamente correlate ma la petrologia si occu-
pa della formazione e dell’evoluzione delle roc-
ce, studiando i processi geologici che le hanno
formate, come la cristallizzazione del magma,
la deposizione di sedimenti o la metamorfosi. La
petrologia applica i principi di mineralogia e geo-
chimica allo studio delle rocce per comprender-



INTRODUZIONE

nelaloro origine ed evoluzione nel tempo. Infine,
la petrologia sperimentale riproduce in laborato-
rio le condizioni chimico-fisiche che controllano
la petrogenesi, ma si estende anche a materiali
sintetici non esistenti in natura ma di grande in-
teresse industriale come le vetroceramiche.

1. Struttura e composizione dell'interno della Terra

La Terra ha un raggio medio di 6371 km ed
una massa equivalente a 1/332000 di quella
solare. Un’analisi sulle densita delle rocce af-
fioranti sulla superficie terrestre porta a valori
massimi di 3300 kg/m?* ed appare ovvio che,
essendo la densita media della Terra prossima
a 5500 kg/m?, I'interno della Terra debba con-
tenere sistemi (rocciosi o meno) piu densi. E
evidente che le pressioni e le temperature au-
mentino con la profondita ed ¢ anche eviden-
te che il ‘gradiente geotermico’ (AT/Az), come
vedremo in seguito, non & costante al variare
della profondita. Si pone come gradiente me-
dio il valore di 25 °C/km. E anche vero che tale
gradiente varia da zona a zona sulla Terra con
alti valori in corrispondenza delle dorsali oce-
aniche o in prossimita dei punti caldi o, in ge-
nerale, dove sia presente un vulcanismo attivo.
La pressione all’interno della Terra ¢ essenzial-
mente legata al peso delle rocce sovrastanti (o
carico litostatico) ed in questo caso si parla di
‘gradiente geobarico’ (AP/Az). Sipud utilizzare
una semplice relazione per calcolare la pressio-
ne in relazione alla profondita:

P=p gz densita(kg/m?) x
accelerazione di gravita (9,8 m/s?) x (1)

profondita (m)

Con una densita media crostale di2700-2800
kg/m?* e mantellica di ca. 3300 kg/m? la pressio-
ne all’interno della Terra cresce mediamente di
ca. 30 MPa km™. Ci si aspetta, quindi, che alla
base della crosta continentale media (35 km) la
pressione sia dell’ordine di 1 GPa.

La maggior parte delle informazioni
dell’interno della Terra derivano da dati geo-
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tisici. Gli studi sulla sismica hanno portato ad
avere un quadro delle densita all’interno della
Terra abbastanza definito conil nucleo interno
composto da Fe e Ni e, molto probabilmente,
da altri elementi quali O, §, Si, C, H. Le onde
sismiche (generate da diversi eventi, natura-
li o antropici come le esplosioni delle bombe
nucleari) sono essenzialmente di due tipi: P
(prime) e S (secunde). Le onde prime sono le
piu veloci e quindi le prime a raggiungere le
stazioni sismiche mentre le seconde arrivano,
come il nome stesso suggerisce, dopo. Le onde
prime si trasmettono attraverso compressione
e dilatazione della roccia che attraversano (vi-
brazione parallela alla direzione di propagazio-
ne dell’onda delle particelle del mezzo che si
attraversa) e percio vengono anche dette ‘com-
pressionali’. Le onde secunde si trasmettono
con vibrazione delle particelle del mezzo che
si attraversa perpendicolare alla direzione di
propagazione dell’onda e sono dette di taglio.
In dettaglio per il calcolo delle Ve V_si uti-
lizzano le equazioni (2) e (3):

K+4/34
vp = [—F
P p

n

N ©)

)

Dove K ¢ il ‘modulo diincompressibilita’, y &
il‘modulo dirigidita’ e pla densita. Sinoti che K,
ue pvariano al variare della composizione mine-
ralogica e che quindi diverse rocce avranno valori
diversi e di conseguenza le velocita delle onde S
e P varieranno al variare dei sistemi rocciosi che
attraversano. Quindiuna variazione della veloci-
ta ¢ imputabile ad una variazione chimica, o chi-
mico-mineralogica. Inoltre, dalla (3) risulta che
per mezzi attraversati dalle onde che presentano
rigidita pari a zero (cioé iliquidi), V sara nulla!

In generale sia V, che V, aumentano con la
profondita ma non in modo regolare. Le Figure
2 e 3 mostrano le loro variazione con la profon-
dita e quello che si pud immediatamente notare
¢ laloro netta variazione in dipendenza del ‘gu-
scio’ che attraversano.
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In particolare, le zone dove avvengono repen-
tine variazioni delle velocita delle onde sismiche,
vengono chiamate discontinuita sismiche e rap-
presentano, come detto, delle variazioni nelle
proprieta meccaniche e chimiche del mezzo at-
traversato. Una delle pitt importanti ¢ quella di
Mohorovi¢i¢ o Moho ad una profondita di circa
35 km sottoi continenti mentre sotto gli oceania
ca. 8 km. Qui avviene una variazione sia chimica
che mineralogica delle rocce per cui le velocita
delle onde S passano dacirca 3,5a4,5km/sele
Pdaca.6,5aca.84km/s.

Ilvolume diroccia che si trova soprala Moho
¢ chiamato ‘crosta’ mentre al di sotto ¢’¢ il ‘man-
tello’ (Figura 2).

La ‘discontinuita di Gutemberg’ si trova a
2900 km e delimita il mantello dal nucleo. Qui, le
Vsmettono di propagarsiele V  subiscono una
forte decelerazione e questo indica il passaggio
da un mezzo solido ad uno liquido. Sotto la di-
scontinuita di Gutemberg c’¢ il nucleo. E chiaro
che, come per la Moho, anche la discontinuita
di Gutemberg ¢ dovuta alla variazione sia della
mineralogia che della chimica del mezzo che si
attraversa.

In conclusione, possiamo, da quanto finora
detto, suddividerela Terrain tre principaliinvolu-
cri: crosta, mantello e nucleo, coniprimidueallo
stato solido mentre il terzo, nella sua parte esterna
¢ liquido per poi ritornare solido nella parte in-
terna (vedi variazione delle velocita delle onde S
della Figura 2). Oltre alle principali discontinuita
sismiche che abbiamo visto, ne esistono altre di
minore entita che meritano pero di essere trattate.
La ‘discontinuita di Conrad’ si manifesta alcune
volte nella crosta continentale e va a delimitare
una crosta superiore granitica da una crosta infe-
riore basaltica, evidenziando come cambiamenti
minero-petrografici possano far variare siale V,
che le V. Nel mantello superiore tra 410 e 660
km di profondita si assiste ad anomalie delle V,
e Vs. Questa zona viene chiamata zona di bassa
velocita (LVL, Low Velocity Layer).

In particolare, a circa 410 km si trova una di-
scontinuita che divide il mantello superiore da
una zona di transizione, mesosfera, e a 660 km
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Figura 2 — Variazione della velocita delle onde P, S
e della densita all’interno della Terra. Nota a 2900
km la transizione dal mantello al nucleo con relati-
vo brusco decremento delle velocita delle onde P e
'assenza della onde S che evidenzia un passaggio in
un mezzo liquido.

abbiamo evidenze della discontinuita della me-
sosfera dal mantello inferiore (vedi Figura 3).

Il rilascio di acqua potrebbe qui innescare
un processo di fusione parziale e la generazio-
ne dell’LVL. Sebbene il mantello superiore sia
la fonte pitt probabile della maggior parte dei
magmi basaltici, anche la zona di transizione
puo svolgere lo stesso ruolo e lo studio su in-
clusioni in diamanti indica che il possibile ri-
lascio diacqua da questa zona puo svolgere un
ruolo nel formare il LVL.

Ad una profondita molto pit vicina al centro
della Terra, si trova la ‘discontinuita di Lehmann’
che divide il nucleo esterno dal nucleo interno
(vedi Figura 2).
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Figura 3 - Variazione della velocita delle onde S e
della Temperatura nei primi 900 km di profondita
(ridisegnato da Peccerillo 2003).

2. Crosta, mantello e nucleo

La crosta, delimitata dalla discontinuita di
Mohorovici¢ si suddivide in una crosta conti-
nentale (che quindi forma i continenti) e in una
crosta oceanica (che forma i fondi oceanici; Fi-
gura 4). Di composizione che vede Si e Al fra gli
elementi pitt abbondanti, veniva chiamata STAL
(oggi termine poco usato). La crosta oceanica ha
spessore dell’ordine degli 8 km ed eta non supe-
riore a ca. 200 Ma mentre la sua densita media ¢
ca. 3000 kg/m? (3 g/cm?). Si possono ritrovare
frammenti di vecchia crosta oceanica in affiora-
mento in diverse zone orogeniche dove formano
le cosiddette serie ofiolitiche e cioé una successio-
ne di sedimenti pelagici al top poi basalti, gabbri
e infine peridotiti pilt 0 meno alterate.

La crosta continentale, invece, ha, a causa del-
la sua composizione mineralogica, una densita di
ca.2750 kg/m? e eta fino a 4 miliardi dianni. Lo
spessore medio ¢ ca. 35 km ma raggiunge anche
i 70 km sotto orogeni importanti quale la cate-
na Himalaiana. Se presente la discontinuita di
Conrad (vedisopra) questavaa suddividere una
crosta superiore con una mineralogia costituita
da quarzo (SiO,) e feldspati alkalini (albite-Na-
AlSi, O, e ortoclasio-KAISi,O,) ricca in elementi
quali Si, Na, KRb, Th, U ed una inferiore ricca
in Fe, Mg, Ni, Cr (essenzialmente con minerali
quali i pirosseni e i feldspati) evidenziando nel-

17

la parte superiore delle rocce granitiche mentre
nella parte inferiore dei basalti.

Ilmantello puo essere suddiviso in: mantello
superiore, intermedio o mesosfera e mantello in-
teriore, e copre circa il 67% del volume terrestre
(Figura4). Con una chimica abbastanza diversa
da quella crostale gli elementi dominanti sonoil
Si ed il Mg mentre Al, Na e K sono presenti in
minori quantita. L'ipotesi piu accreditata porta
ad una composizione peridotitica ossia ‘olivina
magnesiaca’ [(MgFe),SiO, ] con ‘pirosseno dio-
psidico’ [MgCa(SiO,),] ed ‘enstatite’ (MgSiO,)
e questa composizione ¢ compatibile con le ve-
locita delle onde sismiche riscontrate in questa
zona. Questa ipotesi trova riscontro negli xenoliti
riportati in superficie da magmi in risalita attra-
verso la crosta. Sull'omogeneita del mantello in
termini composizionalinon ¢’¢ ad oggi una com-
pleta condivisione scientifica. Alcuni optano per
unavariazione importante fra mantello superiore
ed inferiore; molti altri per una composizione piu
omogenea. Il fatto che ci siano delle variazioni
evidenti nelle velocita delle onde sismiche & im-
putabile a cambiamenti dovuti essenzialmente
a transizioni mineralogiche strutturali dettati
dalla pressione e, quindi, senza variazione chimi-
ca. Ricordando quanto detto sopra, le peridotiti
sono composizionalmente simili alle condriti,
equivalenti composizionali del mantello terre-
stre. Andando piti in profondita, raggiungendo
la LVL (tra i 410 e 660 km di profondita), arri-
viamo ad una zona di transizione dove la cresci-
ta della velocita delle onde sismiche ¢ imputata
al fatto che l'olivina, non essendo piu stabile, si
trasforma nei suoi polimorfi (stessa chimica ma
struttura diversa): wadsleyite e ringwoodite ed
a 660 km si passa eventualmente a bridgmani-
te [(Mg,Fe)SiO3] e magnesiowiistite [(Mg,Fe)
O]. La parte del mantello superiore (detta LID)
e la crosta solida vengono identificate col termi-
ne ‘litosfera’ che secondo la teoria della tettoni-
ca delle placche, ¢ appunto suddivisa in zolle o
placche mobili che si spostano reciprocamente
e con velocita variabili (qualche cm/anno) e con
comportamento plastico. Lo spessore delle zolle
e variabile e dipende sela crosta e di tipo oceani-
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Crosta
(composizione
media variabile da
basalto a granito)

Mantello
(composizione:
silicati di Mg e minori fasi
contenenti Al e Fe)

Nucleo
(composizione:
Ni-Fe + elementi
minori quali
H, O, C, So Si)
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Nucleo esterno
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Nucleo interno
(solido)

6370 Km

Figura 4 — Suddivisione dell’interno della Terra e relative composizioni (sinistra) e reologia (destra). Ri-

costruito da Palin et al. 2017.

co (ad esempio la placca di Nazca) oppure con-
tinentale (ad esempio la placca Euroasiatica).
Sotto lalitosfera e prima della mesosfera si trova
I'astenosfera. Infine, il nucleo ¢ essenzialmente
composto da Ni e Fe (Figura4) ed & interessante
notare l’analogia con certi tipi di meteorite (si-
deriti, vedi sopra). Il nucleo esterno liquido ed il

suo movimento (‘convezione’) causail magneti-
smo terrestre, mentre quello interno ¢é solido. E
inoltre indubbio che datal’alta densita di questi
due elementi, contribuiscono in maniera eviden-
te alla densita totale della Terra.

I movimenti delle placche (ossia pezzi di cro-
sta e di mantello superiore, ovvero la litosfera)
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possono essere ‘divergenti’, ‘convergenti’ o ‘tra-
scorrenti’ e nel caso dei divergenti & dove il man-
tello riesce piu facilmente a risalire mentre ai
limiti convergenti il mantello discende. Nei casi
trascorrenti si ha un movimento laterale di una
placcarispetto ad un’altra. Tali movimenti sono
quantificabili in pochi cm/anno prima di affon-
dare all’interno del mantello (Figura 4).

Infatti, siritiene che proprio I'intrusione della
slab nel mantello (ossial’immersione di una plac-
caamaggiore densita al di sotto diun’altrameno
densainun processo chiamato di ‘subduzione’ in
margini convergenti; vedi Figura 4) ne determi-
ni, per trascinamento, i movimenti al suo inter-
no. Questo processo portaad unriscaldamento e
ad un processo difusione parziale. Inoltre, parte
della placca che non viene fusa, puo raggiungere
il limite mantello-nucleo. I fenomeni di risalita
dei pennacchi (Figura 4), si pensa possano deri-
vare proprio da questo limite da un ipotetico stra-
to D”. A supporto di tale teoria cisono le enormi
eruzioni cha hanno ricoperto km? di superficie
terrestre in diversi periodi della storia della Terra.
Tali colossali eruzioni prendono il nome di LIPs
(Large Igneous Provinces) e identificano i famo-
si plateaux basaltici quali, ad esempio, Deccan,
Etiopia o Parana che hanno ricoperto 600.000,
800.000 e 1200.000 km*.

I margini divergenti delle placche siritrovano
essenzialmente sotto gli oceani e sonoilluogo di
produzione di quel magma che andra a costru-
ire la crosta oceanica. Siamo in corrispondenza
delle dorsali medie oceaniche

3. Nascita della petrologia sperimentale

La petrologia sperimentale nasce dall’esi-
genza di aprire una finestra su quei processi
magmatici che altrimenti sarebbe impossibile
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investigare e studiare per via diretta. Essa, ha a
che fare con le indagini condotte in laboratorio
sulle relazioni chimico-fisiche dirocce e minera-
li sotto condizioni geologiche rilevanti. Con tale
definizione sivuole specificare che le temperatu-
re e le pressioni e non per ultimo le condizioni di
redox, sono quelle relative a condizioni crosta-
li e/o di mantello. Naturalmente bisogna che si
facciano diverse assunzioni prima di applicare i
risultati sperimentali a problemi petrologici na-
turali a causa delle limitazioni dei metodi che si
usano inlaboratorio e dei modelli da essi derivati.

Il concetto dominante della petrologia speri-
mentale ¢ quello di riprodurre in laboratorio le
condizioni naturali sotto le quali si sono forma-
ti e si formano i magmi e di seguire la loro evo-
luzione dalla loro genesi pitt 0 meno profonda,
fino in superficie.

Anche se Sir James Hall e considerato il padre
fondatore della petrologia sperimentale (1761-
1832), gia nel 1726, Reamur aveva cercato di
rispondere a domande di interesse geologico
grazie ad esperimenti di cristallizzazione con-
dotti sumetalli e su questioniinerentila ‘devitri-
ficazione’ di vetri naturali (Antonelli 1836). Da
non dimenticare sono gli esperimenti condotti
da Gregory Watt (figlio del pit1 famoso e inven-
tore della macchina a vapore) il quale dimostro
che durante il raffreddamento, un basalto puo
produrre strutture simili ai giunti prismatici dei
basalti naturali. Gli esperimenti di Hall furono
comungque quelli che piti deglialtri dimostrarono
il valore reale delle applicazioni delle tecniche di
laboratorio perla risoluzione di problemi geolo-
gici. Tra tutti basti ricordare gli esperimenti di
raffreddamento condotti su basalti (Hall 1805,
1812, 1826) che supportarono la visione Pluto-
nista di James Hutton in opposizione a quella
della scuola nettunista'.

1 Proposta del geologo scozzese James Hutton il ‘plutonismo’ ¢ una teoria secondo la quale nei processi generatori
dirocce, dovevano essere presi in considerazione anche quelli magmatici, attribuibili cioe al ‘calore sotterraneo’.
Il nome deriva da Plutone, I'antica divinita della mitologia romana, signore dell’Ade, il sotterraneo mondo degli
Inferi. Secondo il ‘nettunismo’, invece, il centro della Terra sarebbe stato freddo e solido ed il suo nucleo com-
posto di pietra dura. Le rocce e le montagne avrebbero avuto origine da processi di sedimentazione marina ed il
materiale eruttato dai vulcani non avrebbe avuto origine dalle profondita della litosfera ma sarebbe stato alimen-
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E del 1905 la fondazione del primo labora-
torio geofisico presso il Carnegie Institution of
Washington, grazie al lavoro di Norman L. Bo-
wen. Considerata oggi come fondamentale per
la comprensione dei processi magmatico/vulca-
nici ed anche per lo studio di materiali a piu lar-
go uso industriale (ceramiche, componentistica,
elettronica...), prima del 1940 (come riporta an-
chelo storico delle scienze, Geschwind 1995), la
petrologia sperimentale non era presa molto in
considerazione dalla comunita scientifica ed il
lavoro di Bowen, in gran parte, ignorato e sotto-
valutato. Il laboratorio del Carnegie Institution
of Washington ¢ stato istituito in un periodo in
cui i migliori studiosi della petrologia ignea ave-
vano come scopo principale quello di acquisire
un piti alto prestigio che scienze qualila fisica e
la chimica possedevano gia. Con la leadership
del primo direttore, Arthur L. Dayj, il laborato-
rio di Geofisica scelse una base piti sperimenta-
le per la ricerca rispetto allo studio sul campo. I
primi esperimenti erano incentrati sullo studio
delle fasi minerali derivati da liquidi silicatici
ed alla comprensione di quelle condizioni per
cuiiliquidi risultavano essere stabili in un dato
sistema chimico, e, per questo, prendendo in se-
ria considerazione e prestando molta attenzione
alla temperatura ed alla composizione chimica.

A partire dal 1909, i primi dati relativi ai dia-
grammi di fase (temperatura-composizione)
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venivano prodotti tramite il metodo di raffred-
damento veloce (fast cooling). Per fare cio, una
piccola quantita di materiale ridotto in polvere
e di composizione nota veniva riscaldata fino ad
una certa temperatura che mantenuta poi costan-
te nel tempo faceva si che il materiale raggiun-
gesse il suo ‘equilibrio chimico’. Il campione poi
veniva raffreddato rapidamente fino a tempera-
tura ambiente. Questo processo va a bloccare le
relazioni di fase che avvengono ad alta tempe-
ratura in modo che, il prodotto finale, si possa
considerare come un’istantanea che permetta di
quantificare le differenti fasi del sistema col solo
utilizzo di un microscopio.

Questi esperimenti venivano fatti utilizzando
miscele semplici a due o tre componenti, invece
che magmi naturali che contengono almeno ot-
to-dieci elementi maggiori. A questo proposito
si riporta la ben nota frase pronunciata da Day:
«one must begin with the simplest problems,
and then proceed in an orderly way to those mo-
re complicated> ed ancora

first, the properties of single materials of the
entire range of their stable existence; then
combinations of two, in which both remain
stable; then similar combinations in which
exceptional phenomena occur; then simple
rocks of three components, etc. [...] the
general principle of effective progress being

tato da un processo di ‘cottura’ di strati di carbonio. Secondo il nettunismo, infatti, tutti i materiali presenti sulla
crosta terrestre sarebbero stati depositati in seguito al ritirarsi di un grande mare che originariamente ricopriva
tutta la Terra. Lo scozzese James Hutton (1726-1789) si inserisce nel dibattito sorto alla fine del Settecento, fra
nettunisti, che attribuiscono prioritaria importanza all’acqua come fattore di cambiamento geologico e vulcanisti
che privilegiano le cause ignee, in particolare i vulcani. Espone la sua teoria in una memoria letta nel 1785 alla
Royal Society di Edimburgo dal titolo: The theory of the earth; or an investigation of the laws observable in the com-
position, dissolution and restoration of land upon the globe. Come Buffon, Hutton insiste su trasformazioni lente e
regolari che hanno agito in passato ma sono tuttora operanti; per luii continenti attuali sono soltanto formazioni
transitorie nell’immensita del tempo geologico: non esistono vestigia di un inizio né prospettive di una fine. Il
nettunismo ¢ una teoria affermatasi alla fine del XVIII secolo, soprattutto grazie all’'opera del geologo tedesco
Abraham Gottlob Werner, secondo la quale tutte le rocce avevano un’origine marina. L'etimologia si riallaccia a
Nettuno, nella mitologia romana il dio delle acque e del mare. In base a questa teoria, il centro della Terra sarebbe
stato freddo e solido ed il suo nucleo composto di pietra dura. Le rocce e le montagne avrebbero avuto origine da
processi di sedimentazione marina ed il materiale eruttato dai vulcani non avrebbe avuto origine dalle profondita
della litosfera ma sarebbe stato alimentato da un processo di ‘cottura’ di strati carboniosi. Secondo il nettunismo,
infatti, tutti i materiali presenti sulla crosta terrestre sarebbero stati depositati in seguito al ritirarsi di un grande

mare che originariamente ricopriva tutta la terra.
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to meet and study the unknown phenomena
one at a time (Day et al. 1905, 26).

Questo approccio, atto alla comprensione
dei sistemi silicatici di alta temperatura, seppur
all’inizio stringato, andava a chiaro vantaggio
di industrie quali quella del cemento, della ce-
ramica e del vetro.

Agli inizi del ‘900 si migliorarono e perfe-
zionarono le tecniche sperimentali dando alla
comunita scientifica la possibilita di formulare,
dai dati sperimentali ottenuti, nuove teorie. Il
lavoro di cui Norman L. Bowen inizio ad oc-
cuparsi, poteva essere paragonato a quello di
altri ricercatori che lavoravano sugli equilibri
difase. A partire dal 1912, pero, dalla coopera-
zione con Olaf Anderson, Bowen inizio a lavo-
rare su materiali fino ad allora quasi del tutto
sconosciuti e il lavoro sulla clino-enstatite e
sugli effetti dovuti al riassorbimento della for-
sterite diede linfa alle teorie della differenzia-
zione magmatica.

Nel 1914 Bowen defini una nuova linea di ri-
cerca al fine di dimostrare il settling out di alcuni
minerali da magmi basici, ¢ il processo dominan-
te che controllala differenziazione della maggior
parte delle rocce ignee. Questo fu chiaramente
riportato nel suo pitt famoso lavoro, The Evolu-
tion of the Igneous Rocks (Bowen 1928), dove evi-
denzio tutte le possibili strade percorribili daun
magma durante la differenziazione.

A cavallo degli anni 1920 e 1930, gli stu-
di sperimentali iniziavano a farsi strada, sep-
pur a gran fatica, tra la comunita scientifica. La
maggior parte degli studiosi di petrologia ignea
americani rimanevano dell’idea che uno studio
completo ed esaustivo suun sistema dirilevanza
petrologica doveva essere fatto solo ed esclusi-
vamente con dati raccolti in campagna. In so-
stanze consideravano I'approccio sperimentale
troppo semplicistico da applicare allo scopo ul-
timo della petrologia, cioé la piena comprensio-
ne dei sistemi magmatici intrusivi ed effusivi e
le loro intrinseche relazioni, manifestando cosi
un chiaro dissenso per lo studio sperimentale e
per i dati che da esso ne derivavano.
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Un altro importante punto a sfavore della ri-
cerca sperimentale derivava dalla mancanza di
studi e tecniche che evidenziassero e dessero la
possibilita di definire il ruolo dei volatili quali
H,0O, CJ, S, F, CO, nei sistemi magmatici. Infat-
ti, lo stesso Bowen credeva cheivolatili avessero
un ruolo marginale e che soltanto quantita piu
piccole dell’1% in peso fossero disciolte nei mag-
mi. Questo fece credere che non fosse possibile
influenzare processi quali equilibri di fase det-
tati dalla cristallizzazione tantoché, la maggior
parte dei petrologi, rimase abbastanza scetticaa
riguardo. Ed ancora, forse uno dei punti nodali
che neimpedivail decollo,la mancanza di capita-
li (un po’ come succede ancor oggi, purtroppo!).

Larivalsa della petrologia sperimentale ame-
ricana parti daglianni 1940 quandoil successore
di Day, L. H. Adams, cerco di trovare una corre-
lazione fralo sperimentale e i dati ottenuti dallo
studio diretto di campagna. Il grande passo sta-
va per essere fatto: sperimentare non soltanto
ad alte temperature ma anche ad alte pressioni.
Fu proprio O. F. Tuttle che avvio la costruzio-
ne di macchine che permisero di sperimenta-
re condizioni di alte temperature e pressioni. Il
suo set-up sperimentale consisteva nel control-
lare separatamente T e P e questo approccio si
rivelo vincente. Lo studio di sistemi magmatici,
in presenza di volatili, poteva iniziare. A partire
dagli anni 50, le pubblicazioni scientifiche ini-
ziarono a contenere anche dati sperimentali che
evidenziavanol’importanza degli equilibri di fa-
se sotto temperature e pressioni controllate. La
petrologia sperimentale iniziava a farsi largo fra
la comunita scientifica.

Glianni 60 offrirono ulteriori spunti. Gli stu-
di di Yoder e Tilley sull’origine dei basalti sono
ancor oggi di fondamentale importanza insieme
a quelli di Tkuo Kushiro che hanno fornito un
contributo fondamentale alle nostre conoscenze
sulla differenziazione dei basalti e sullaloro evo-
luzione. Infatti, lo studio della curva di fusione
(liquidus) sia della forsterite che dell’enstatite
che gli esperimenti sulla fusione dell’eclogite,
a 1GPa di pressione, sono di questo periodo. E
del 1962 il famoso lavoro di Yoder e Tilley sulla
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genesi dei basalti che include dati sperimenta-
li a bassa ed alta pressione, in condizioni idra-
te, ed una discussione a riguardo. Questi ultimi
suggerirono, quindi, che i basalti alcalini fossero
generati a profondita maggiori rispetto a quelli
tholeiitici anche se da un comune magma primi-
tivo, seguendo un processo di cristallizzazione
frazionata. Allo stesso tempo, Kushiro inizio a
studiare ’evoluzione dei basalti. Egli ebbe I’in-
tuizione che i magmi tholeiitici, molto proba-
bilmente, non potessero formarsi a profondita
superioriai 30 km dalla fusione della peridotite.
Il modello concettuale di Kushiro prevedeva lo
studio di sistemi relativamente semplici e quindi
sintetici che gli permisero distudiare le relazioni
tra forsterite-diopside-SiO,, forsterite-nefelina-
SiO, e forsterite-CaAl SiO -SiO, . Il risultato di
questo lavoro dimostro che, all'aumentare della
pressione, il campo del liquidus della forsterite
si riduceva rispetto a quello dell’ortopirosseno.
I risultati indicarono che il fuso che coesisteva
con forsterite e ortopirosseno diveniva ancor pitt
sottosaturo in silice e ricco in forsterite all’au-
mentare della pressione. Inoltre, nel sistema
forsterite-nefelina-SiO, il liquido risultava esse-
re ricco nel componente nefelinitico al crescere
della pressione fino a diventare nefelina normati-
va per pressioni dell’ordine di 1,5 GPa (Kushiro
1965, 1968). Questi risultati supportavano qua-
litativamente le ipotesi del professor H. Kuno
(supervisore di Kushiro presso I'Universita di
Tokyo), il quale affermava che i magmi tholeii-
tici si formassero a profondita inferioririspetto a
quelli alcalini e dalla fusione parziale della peri-
dotite. In realta, le profondita per la formazione
dei magmi tholeiitici risultano essere piti super-
ficiali rispetto alle ipotesi di Kuno (<~50 km vs
<~200 km di Kuno). D’altra parte, ricercatori
come O’Hara (1965, 1968) erano fermamente
convinti che tutti i basalti subissero un proces-
so di cristallizzazione frazionata durante la loro
ascesa, e che il magma primario, per la maggior
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parte dei basalti, fosse di composizione picriti-
ca’. Il modello e le argomentazioni proposte da
Kushiro non furono accettati da O’Hara. Nello
stesso periodo, D. H. Green e A. E. Ringwood,
condussero uno studio sperimentale anche loro
sulle origini dei magmi basaltici e da questi stu-
di proposero che:

1) la genesi di quarzo-tholeiiti normativi impli-
casse una profondita di circa 15 km;

2) olivin-tholeiiti con alti contenuti di Al si ge-
nerassero ad una profondita tra 15 e 35 km;

3) basalti alcalini avessero origine a profondita
comprese tra 35 e 70 km.

Ancora una volta queste profondita risultano
essere molto piu superficiali di quelle proposte da
Kuno. D’altro canto, D.H. Green, T.H Green e A.
E.Ringwood, suggerivano che i diapiri mantelli-
ci che risalgono avessero origini alle profondita
suggerite da Kuno (<~200 km); da questi diapiri
il magma poi sarebbe stato segregato. In genera-
le, da questi studi pioneristici, si evince una certa
consistenza trale relative profondita di formazio-
ne dei diversi basalti tholeiitici ed alcalini, anche
seivaloriassoluti ed i meccanismi di formazione
risultano essere differenti. Durante la permanen-
za di Kushiro a Washington, insieme a Yoder, fu
ottenuto uno dei risultati pit importanti da espe-
rimenti condotti su basalti. Essi dimostrarono che
la forsterite reagisce con I'anortite per formare
ortopirosseno, clinopirosseno e spinello a circa
1GPa ed in prossimita del solidus. Questo impli-
cava che i basalti o i gabbri olivinici non fossero
stabili a profondita superiori ai 30 km e a tempe-
rature relativamente alte (>1000 °C). Inoltre, nel
caso in cuila forsterite fosse stata pitt abbondante
dell’anortite, la peridotite a plagioclasio (lherzoli-
te) si sarebbe trasformata, a profondita superiori
ai 30 km, nella peridotite a spinello (Kushiro e
Yoder 1964, 1966). Lo studio della fusione della
peridotite in presenza di acqua venne condotto

2 Unbasalto ricco in olivina o picrobasalto con MgO>18 in peso% ¢ chiamato ‘picrite’ se NaO+K,0=1-3 in peso%,
mentre ‘komatiite’ se NaO+K,0<1 in peso% con tenori di TiO, bassi e generalmente < 1 in peso %.
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dallo stesso Kushiro nel 1965. Fu interessante
scoprire che la peridotite fonde a temperature re-
lativamente basse in presenza di H,O ed a pressio-
ni di 4GPa (in condizioni anidre la fusione della
peridotite inizia a circa 1700 °C; Kushiro et al,,
1968). Questo implicava che un fuso, seppur in
modesta quantita, poteva originarsi alle profon-
dita del mantello superiore in presenza diacquae
questo poteva essere messo in relazione allazona
di attenuazione delle onde sismiche, che era uno
dei problemi irrisolti per i geofisici dell’epoca.
Esponenti della comunita scientifica quali D. H.
Green, L. A. Nicholls e A. E. Ringwood (solo per
citarne alcuni) manifestarono il loro disappunto
riguardo questa teoria anche se sia Nicholls che
Ringwood confermarono che i magmi quarzo-
tholeiitici potevano formarsi nel mantello supe-
riore in condizioni idrate (Nicholls e Ringwood
1972; Ringwood 1974). La petrologia sperimen-
tale aveva innescato un forte dibattito riguardo
alla genesi di magmi andesitici nel mantello su-
periore in condizioni idrate. Una parziale con-
ferma di questa teoria arrivo dagli studi condotti
da'Y. Tatusmi, H. Sato e S. Umino. Questi studi
confermarono la possibilita che magmi andesiti-
ci con contenuti rilevanti in magnesio (boniniti
ma non andesiti calcoalcanine classiche) potes-
sero formarsi a profondita di mantello superiori
piu superficiali, in condizioni idrate.

Nello stesso periodo, le missioni NASA,
Apollo 11 ed Apollo 17, portarono sulla Terra
campioni di roccia lunare che in qualche modo
diedero alla petrologia sperimentale voce anche
nelle scienze planetarie. Da qui, ne risulto che i
dibattiti sulla formazione dei magmi in condi-
zioniidrate, nella parte superficiale del mantello
superiore, perdessero, per cosi dire, diimportan-
zarispetto ai pit suggestivi studi sulla formazio-
ne dei basaltilunari con eta di ca. 3,5 M di anni.

E degli anni 70 I'inizio delle determinazioni
delle proprieta fisiche dei sistemi magmatici. Fu
proprio Kushiro che sperimento il metodo delle
sfere cadenti ad alte pressioni e temperature ( fal-
ling sphere method) utilizzando il pistone cilindro
suun campione di NaAlSi, O , jadeite. Ne risulto
una diminuzione della viscosita al crescere della

23

pressione (Kushiro 1976). Questo successo speri-
mentale apri il dibattito sul perché della diminu-
zione della viscosita all'aumento della pressione.
Inun primo tempo si penso ad un possibile cam-
biamento nel numero di coordinazione dell’allu-
minio che da 4 passasse a 6 ma, successivamente,
grazie agli studi sugli stessi campioni fatti trami-
te spettroscopia RAMAN, alcun cambio di coor-
dinazione dell’Al venne rilevato ma si evidenzio
una diminuzione nell’ampiezza dell’angolo fra
Si-O-Siper pressioni superioriai 3 GPa. Ulteriori
studi sperimentali su differenti fusi silicatici sin-
tetici, sottolinearono una maggiore mobilita per
i magmi piti profondi. Kushiro, Mysen e Yoder
misurarono la viscosita di basalti naturalia condi-
zioni di alta pressione con lo stesso metodo delle
sfere cadenti (questa volta non potendo utilizzare
sfere di Pt come fatto per il fuso jadeitico, visto la
velocita di discesa della sfera, utilizzarono sfere di
diopside). Anche peril basalto la viscosita, seppur
minore rispetto alla Jadeite, diminuiva al crescere
della pressione. Negli anni successivi, I'interesse
per la variazione della viscosita con la pressione
crebbe. Chris Scarfe misuro la viscosita di fusi di
differente composizione, CaMgSi, O, (diopside),
NaSiO,, Na,§i,O,, ancora utilizzando il metodo
delle falling sphere. Questa volta, pero, i risultati
mostrarono un incremento della viscosita al cre-
scere della pressione. Da questi esperimenti si
dedusse che i liquidi reagiscono sotto pressione
in modo differente in dipendenza del loro grado
di polimerizzazione: fusi relativamente piu poli-
merizzati tipo basalti diminuiscono la viscosita
con la pressione mentre fusi molto depolimeriz-
zati, come quelli peridotitici, tendono ad aumen-
tarla. Furono anni di intensa collaborazione fra
ricercatori quali Kushiro, Scarfe, Mysen, Virgo
che diedero un contributo fondamentale alla ri-
cercascientifica. In questo stesso periodo, e sullo
stesso argomento, ricercatori di altre discipline
(chimici, fisici...) mostrarono il loro interesse.
C. A. Angell, inizio a studiare la diffusione degli
elementi in sistemi NaAlSi, O, quali Si, Al, O al
variare della pressione. Tramite simulazione di
dinamica molecolare per pressionifinoa200 GPa
e temperature di 6000 K concluse che le viscosita
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di questi fusi dovessero diminuire all'aumentare
della profondita e queste affermazioni erano cor-
roborate dal fatto che le velocita di diffusione de-
gli elementi aumentavano conl’aumentare della
pressione (Angell 1982). Viceversa, le diffusivita
diSied O diminuivano all’aumentare della pres-
sione per fusi diopsidici (CaMgSi,O,). Le simu-
lazioni furono confermate da dati sperimentali
sull’interdiffusione dell’ossigeno in sistemi dio-
psidici e jadeitici (Shimizu e Kushiro 1984). Da
questi studi e da altri successivi si ebbe in gene-
rale la conferma che la maggior parte dei magmi
seguono il comportamento dei cosiddetti fusi
anomalinel senso chelaloro viscosita diminuiva
all’aumentare della pressione. Interessante nota-
re che anche 'acqua mostra un comportamento
anomalo a pressioni di circa 2 kbar. Come spe-
cificod Kushiro, «i due liquidi pit abbondanti in
prossimita della superficie terrestre, acqua e fusi,
mostrano lo stesso anomalo comportamento>
(Kushiro 2010). Le falling sphere vennero utilizza-
te anche per avere informazioni sulle densita dei
sistemi fusi ad alte pressioni. Ad esempio, Fujii e
Kushiro, utilizzando due sfere con diversa densi-
ta, misurarono la variazione della densita dell’o-
livina con la pressione. Per pressioni inferiori a
0,7 GPa, la densita dell’olivina risultava essere
inferiore rispetto a quella del plagioclasio mentre
per pressioni maggiori di 0,7 GPa, i dati si inver-
tivano ed il plagioclasio risulta essere piti denso
dell’olivina. Questo suggeri che il galleggiamen-
to dei plagioclasi puo avvenire a profondita mag-
gioridi circa 20 km e quindi camere magmatiche
basaltiche, situate a questa profondita, possono
mostrare un accumulo di plagioclasio al tetto del-
la camera stessa (accumuli di anortosite al tetto
della camera).

Una delle discussioni scientifiche pit accese
fra gli anni 60 e 90, si incentro sull’origine dei
MORB ed in particolare sulla loro profondita
di formazione. Essenzialmente, esistevano due
scuole di pensiero:

1) la prima (Kushiro, Green, Ringwood, Pre-
snall e collaboratori) suggeriva la formazio-
ne dei MORB a profondita di circa 25 km.
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Questa conclusione era supportata dal fatto

che risultati sperimentali a pressioni di circa

8 kbar su MORB magnesiaci, mostravano la

coesistenza di fuso con olivina e pirosseni

poveri in Ca (ortopirosseni). Quindi, que-
sti MORB si sarebbero formati per fusio-

ne parziale o equilibrati con la peridotite a

profondita di circa 25 km. Allo stesso tempo

esperimenti su CaO-Mg-Al O,-SiO, mostra-
rono una coesistenza deiliquidisilicatici con
minerali costituenti la peridotite (forsteri-
te, ortopirosseno e clinopirosseno; Kushiro

1973; Green and Ringwood 1967; Presnal

etal. 1979).

2) O’Hara e collaboratori, sostenevano che i
MORB fossero il risultato di un fraziona-
mento spinto di sistemi picritici a profondita
dell’ordine dei 100 km e questa idea era sup-
portata da diversi ricercatori (O’'Hara 1968;
Walker et al. 1979; Green et al. 1979; Stolper
1980).

In conclusione, un primo gruppo davala for-
mazione dei MORB a profondita di circa 20-30
km con un minimo, o addirittura assente, fra-
zionamento, mentre, il secondo gruppo suppor-
tava un processo di frazionamento importante
da magmi picritici. Il problema principale ri-
siedeva nel capire se la composizione del fuso
prodotto per fusione parziale della peridotite
di mantello (ca. 1GPa) fosse simile a quella dei
MORB. Esperimenti di raffreddamento rapidi,
erano abbastanza difficili da eseguire all’epoca
e per questo motivo la risoluzione al problema
non era semplice. Al fine di trovare una soluzio-
ne, Kushiro e Takahashi ed in seguito anche Ed
Stolper, fecero esperimenti tipo ‘panino’ (san-
dwich) con differenti composizioni di basalti ed
inmezzo posizionata la peridotite in polvere, op-
pure utilizzando il metodo della peridotite-capsu-
le. Irisultati dimostrarono che la composizione
del pacchetto tipo sandwich si omogeneizzava
dopo un certo lasso di tempo e da questo si di-
mostro che il fuso era relativamente in equili-
brio conla peridotite. Si determinarono, quindi,
le composizioni dei fusi in equilibrio con olivi-
na ed ortopirosseno con o senza clinopirosseno
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per un ampio campo di pressioni e temperature
(Stolper 1980). I risultati di Takahashi e Kushi-
ro (1983) e successivamente Fujii e Bougaults
(1983) e Fujii e Scarfe (1985) mostrarono che il
fuso che si formava a pressioni di 8 kbar, vicino
al solidus della peridotite, era in composizione
simile a quella dei MORB. Anche se la forma-
zione abbastanza superficiale dei MORB era
dimostrata da questi esperimenti, rimaneva an-
corala possibilita di una origine pit1 profonda, e
la discussione era destinata a continuare. Negli
anni si utilizzarono diversi approcci come quelli
utilizzati da Klein e Langmuir (1987), McKen-
zie e Bickle (1988) che si basarono sulla compo-
sizione degli elementi maggiori dei MORB e la
comparazione con i dati ottenuti da studi pre-
cedenti quali quelli di Jaques e Green (1980) e
Fujii e Scarfe (1985). Questi studi davano come
risultato una fusione dell’ 8-20% in peso della
peridotite di mantello ad una pressione compre-
safra$§ e 16 kbar alla temperatura di circa 1280
°C. Queste condizioni avrebbero il potenziale
di creare una crosta di circa 7 km di spessore.
Tali condizioni potevano consentire la forma-
zione un liquido con un contenuto in MgO <
11% in peso. A tal proposito, Johnson e Kushi-
ro (1992) e Kushiro e Hirose (1992), Hirose e
Kushiro (1993) e Kushiro (1996) riuscirono a
separare (tramite la tecnica del melt trapping) il
liquido derivato dalla fusione parziale della pe-
ridotite. I risultati ottenuti con questa tecnica
insieme a quella discussa precedentemente del
sandwich, produssero un dataset composizio-
nale dalla fusione parziale di diverse peridotiti
per temperature e pressioni diverse. Dalla com-
parazione dei dati risulto che la composizione
della peridotite e soprattutto il rapporto Fe/Mg
sono fondamentali per generare i basalti di tipo
MORB (Kushiro 2001).

Naturalmente non si sono tralasciati, in que-
sto contesto, i sistemi granitici. Iltermine grani-
to ¢ stato attribuito a Caesalpinus e fu usato per
definire una roccia granulare (Johannsen 1932
e Troger 1935). Una delle prime se non la prima
descrizione di tali rocce fu data dal nettunista
Werner, nel 1787, che ne mostro la differenza

25

tessiturale a confronto con gneiss ed altre rocce
cristalline. Nel 1794, Hutton realizzo che la sua
origine fosse magmatica. La petrologia dei gra-
niti, basata su dati sperimentali, ha inizio con lo
studio del sistema Qz-Ab-Or-H O da parte di
Tuttle e Bowen (1958). Questo studio stimolo pe-
trologi, geochimici, geologi strutturali e geofisici
ad interagire su problemi relativi al magmatismo
granitico e all’evoluzione della crosta continen-
tale. Infatti, la crosta continentale & formata per
la maggior parte da rocce granitiche e di conse-
guenza il magmatismo acido deve essere conside-
rato come un importante fenomeno nel processo
didifferenziazione magmatica. Con uno spessore
medio di 40 km ed una massa di circa2,4x 10" t
(Soller etal. 1982) si & stimato che circail 57% di
questa massa ¢ imputabile alla crosta continen-
tale inferiore, composta sostanzialmente da gra-
nuliti (60% felsica 40% mafica; Wedephol 1991)
la crosta continentale superiore ¢ composta da
rocce sedimentarie, metamorfiche e magmatiche
in proporzione 1:4:4. Le rocce sedimentarie so-
no essenzialmente composte dal 52% scisti, 17%
grovacche, 12% arenarie quarzose, e 22% da cal-
cari. Queste percentualiindicano che lamaggior
parte di queste rocce sono una sorgente poten-
ziale, per la generazione tramite fusione parziale,
di magma a composizione granitica (Wedephol
1981, 1991). La mappaturalitologica di vaste aree
ha portato ad una stima delle rocce che compon-
gono la crosta continentale superiore che consta
trail 86-88% di graniti e 12-14% di altre rocce ti-
po gabbro, diorite, sieniti, peridotiti ed anortositi
(Wedephol 1969). Anche se questi dati derivano
da studi fati 50 anni fa, oggi sono ancora stime
plausibili. Le rocce metamorfiche della crosta
continentale sono per lo piti composte da orto-
gneiss granitici, metapeliti, metagrovacche che
suggeriscono una composizione primaria ‘grani-
tica’. Si pud quindi ragionevolmente concludere
che dalla media delle composizioni dei tre prin-
cipali gruppi di rocce della crosta continentale,
magmatiche, metamorfiche e sedimentarie, che
la crosta continentale superiore ¢ granitica. Que-
sto dato ¢ anche avvalorato da studi geofisici che
danno una percentuale dell’86% (0,9x10" t) di
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componente granitica della crosta continentale
superiore’.

Sono tre i punti nodali per la formazione dei
graniti, la loro composizione nella crosta conti-
nentale superficiale: la composizione della roccia
madre, la temperatura e la quantita di acqua pre-
sente nel sistema durante il processo di fusione
parziale. In questo contesto risulta quindiirrinun-
ciabile I'utilizzo della petrologia sperimentale al
fine di investigare l'effetto dell’acqua, della CO,
e di tutti gli altri colatili di interesse magmatico
nella produzione difuso a composizione granitica.

4. La petrologia sperimentale negli ultimi
cinquant’anni

L'evoluzione della petrologia sperimentale va
di pari passo con le strumentazioni analitiche e
gli apparati sperimentali che sono state proget-
tati e costruiti ad hoc al fine di studiare i proces-
si magmatici alle alte temperature e pressioni.
Inoltre, le tecniche analitiche che permettono
dettagliate analisi su campioni di rocce naturali
hanno oggi unarisoluzione notevole sia in termi-
ni di quantificazione degli elementi, e quindi del-
la chimica dei magmi, sia in termini di immagini
che vengono poi utilizzate per quantificare le fasi
presenti con la tecnica dell’analisi d’'immagine.

Raggiungere alte pressioni quali quelle della
crosta e del mantello é ormai routine nei labora-
tori di petrologia sperimentale. Lo sviluppo della
tecnologia delle alte pressioni e alte temperature
¢ dovuto, non soltanto alla forte richiesta da parte
deiricercatori che operano nel campo delle Scien-
ze della Terra, ma anche da chi opera nel campo
della Scienza dei Materiali o della Chimico-Fisica.
Le apparecchiature sperimentali si distinguono in
base alla loro applicazione e, nel caso in cui siano
in grado di esercitare una pressione sul campione
diriferimento, dal mezzo che viene utilizzato per
generare la pressione stessa. Possiamo quindi sud-
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dividere queste apparati in due grandi categorie:
sistemi che operano a pressione ambiente e siste-
mi che operano sotto pressione. I primi sono so-
stanzialmente delle fornaci, alcune con sistema a
raffreddamento rapido ed in grado di controllare
lo stato redox del sistema, mentre glialtri vengono
comunemente chiamati autoclavi, in cui il mezzo
di pressione puo essere un liquido o un gas o un
mezzo solido ed in alcuni casi, anche sotto pres-
sione e con le dovute precauzioni, ¢ possibile im-
porre una ben determinata fO,.

I gruppi di ricerca che possono vantare labo-
ratori di alte pressioni e temperature sono oggi
distribuiti nelle Universita e nei Centri di Ricer-
ca europei, americani, asiatici, russi, australiani.
Dato il costo elevato di alcune strumentazioni e
soprattutto dei costi di manutenzione nonché di
personale dedicato, alcuni apparatisi trovano solo
in pochi centri di ricerca. Cio non toglie che, og-
gigiorno, chiunque (dagli studenti universitari ai
dottorandi agli assegnisti etc....) possa usufruir-
ne. D’altronde i bassi costi della mobilita odierna
tannossi chele distanze siriducano notevolmente.

Lo studio della magmatologia include diverse
discipline quali la Geologia, la Vulcanologia, la
Petrologia, la Geofisica, la Chimica, la Fisica ed
anchela Scienza dei Materiali. Naturalmente, per
avere un quadro pil esaustivo possibile, ricopre
un ruolo importante lo studio di campagna, I'a-
nalisi degli elementi e deiloro isotopi, esperimen-
ti di fusione, misurazione delle proprieta fisiche
deiliquidi e dei magmi (viscosita, densita, diffu-
sivita...) a condizione di temperatura, pressione,
fugacita diverse, senza dimenticare 'approccio
termodinamico e le simulazioni. Unendo tutte
le suddette discipline e le tecniche (adeguate ed
innovative) si potra far proseguire gli studi di
magmatologia che sono di fondamentale impor-
tanza per capire appieno I’evoluzione del nostro
pianeta e, per quanto possibile, decifrare i segreti
dell’evoluzione di altri pianeti.

3 Peruna trattazione dettagliata si rimanda a Johannes and Holtz 1996 e alla letteratura presentata in questo libro;
nello stesso testo sono anche riportati casi di separazione di liquidi granitici da restiti metasedimentarie della

zona di Ivrea come pure facies granulitiche calabresi.



CAPITOLO 1

Distribuzione della pressione e del calore all’interno della

Terra e formazione delle rocce

1.1 Distribuzione della pressione all’interno della
terra

Le rocce sottoposte ad alte pressioni non han-
no grandi forze di taglio (shear strength) special-
mente se si considerano lunghi periodi. Possiamo
considerare questi sistemi come deiliquidi molto
viscosi che riescono a fluire. La profondita a cui
questo fenomeno avviene (circa 15 km) & cono-
sciuta come ‘transizione fragile-duttile’ ed ¢ per
questo che la maggior parte dei terremoti avviene
aprofondita minoridei 15 km. Come ben noto, i
terremoti si possono generare anche a profondita
maggiori; qui, pero, laroccia € ancora solida e la
risposta delle rocce allo stress puo essere fragi-
le. Inoltre, le reazioni metamorfiche, ad esempio
inzone di subduzione, possono liberare rilevanti
quantita diacqua che (a causa del veloce aumen-
to della pressione dei fluidi) possono innescare il
propagarsi di fratture in sistemi porosi. Sforzi cre-
ati dall’intrusione di magma ‘fresco’ dal profon-
do possono innescare la fratturazione delle rocce
(come in alcune aree registrato alla profondita di
circa 60 km). Se immaginiamo che 'intrusione
avvenga in una frattura che si propaghi verso la
superficie, avremo una deformazione delle roc-
ce incassanti o dello stesso serbatoio magmati-

co. Questo processo e dovuto all’energia elastica
delle rocce o dello stesso magma.

In generale possiamo calcolare la pressione a
qualsiasi profondita allo stesso modo con cui si
calcola la pressione idrostatica (da ricordare che
il termine corretto ¢ ‘pressione litostatica’ che de-
scrive appuntoil carico litostatico). Da considera-
re il fatto che a profondita relativamente modeste,
e con la presenza di fratture che vengono riempi-
te dafluidi, quindiin regime dialta permeabilita,
la pressione nella roccia puo essere piu alta della
pressione dell’acqua nelle fratture o pori; in questi
casila pressione litostatica risulta essere maggiore
di quella idrostatica. D’altro canto, I’essoluzione
di acqua dal liquido magmatico, dovuta essen-
zialmente a processi di cristallizzazione, potrebbe
causare un aumento della pressione idrostatica ri-
spetto a quellalitostatica e quindiinnescare un’e-
ruzione con caratteristiche esplosive.

Una semplice relazione fra profondita e pres-
sione litostatica, all’interno della Terra, si puo
derivare assumendo, come sopra specificato, che
la nostra roccia sia paragonabile ad un sistema
capace di fluire se sottoposto ad alte pressioni.

Consideriamo la forza che agisce suun picco-
lo volume diroccia come nella Figura 1. Per con-
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venienza diamo a questo volume le dimensioni
dx, dy, dz, dove x e y sono le direzioni perpendi-
colari ad un piano orizzontale e z verticale quindi
con valore positivo per misure che vanno verso
il basso (+z = profondita). La roccia circostante
esercitera le pressioni P -P, sul nostro volume
di roccia (Figura 1). Sia P la pressione al centro
del nostro volume e definiamo un gradiente di
pressione verticale dP/dz. Se non ci sono movi-
menti orizzontali si puo ragionevolmente affer-
mare che P,, P, P_ e P, siano delle pressioni che
si bilanciano essendo cioé uguali e contrarie e
quindi da considerare nulle.

Le forze che agiscono sulla verticale risulta-
no dalle pressioni, P, e P,, e dalla forza di gravita
(g)- Ricordiamo che in accordo con la seconda
legge di Newton la forza ¢ il prodotto della mas-
saperl’accelerazione: F = ma. Sommando le due
forze avremo:

P dxdy + (-P,dxdy) + mg=0  (L.1)
dove m & la massa del volume di roccia conside-
rato. Si noti che P, risulta essere negativa per il
semplice motivo che agisce dal basso versoI'alto.

P, /°4

PG
7 N\
£y P3

+Z

P

2

Figura 1 — Pressioni litostatiche esercitate su un pic-
colo volume di roccia.

ELEMENTIDIPETROLOGIA SPERIMENTALE

Lamassa del piccolo volume dipende natural-
mente dalla taglia dello stesso. Possiamo quindi
esprimere la massa in termini di dimensioni os-
sia, del volume e della sua densita (p) che ci per-
mettere di scrivere:

(1.2)

Le due pressioni, P, e P, possono essere re-
lazionate alla pressione P al centro del volume
diroccia considerato, dal gradiente di pressione
(dP/dz). Essendo la distanza dal tetto e dal letto
del nostro volume ¢ 2 dzle pressioni P, e P, sa-
ranno date da:

mg=p-dx-dy-dz-g

P, =P—§dz(2—*z’) (1.3.1)
P2=P+§dz(‘;—’z’) (1.3.2)

Sommando le due forze otterremo:

Lo -[p+ ()

dxdy+p-dx-dy-dz-g

(1.4)

La (1.4) puo essere semplificata in:

dp _
dz

(1.5).

La (1.5) asserisce che il gradiente di pressio-
ne ad una particolare profondita, ¢ il prodotto
della densita del materiale e dell’accelerazione
di gravita.

Per avere la pressione a questa profondita, bi-
sogna integrare la seguente espressione:

P,
fPO dP: fongdz

p-8

(1.6)

(1.7)

Per integrare il termine di destra dobbiamo
prima determinare se la densita del materiale che
prendiamo in considerazione (p) e l'accelerazio-
ne dovuta alla gravita (g), sono delle costanti o se

P, = foz pg dz
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variano al variare con la profondita z. Partendo
dal presupposto che la maggior parte dei mine-
ralirisultano incomprimibili, non incorriamo in
grandi errori dicendo che la densita rimane pres-
soché costante, almeno alle pressioniriscontrate
nel mantello superiore e nella crosta.

La variazione del valore di g con la profondi-
ta merita una discussione leggermente piti com-
plessa. Sopra la superficie terrestre il valore di g
varia in maniera inversamente proporzionale col
quadrato della distanza dal centro della Terra.
All’interno della Terra, invece, la sua variazione
e relativa solo alla massa diroccia sottostante. In
altre parole, andando verso il centro della terra
sempre meno massa rimane disponibile all’attra-
zione. Questo, & parzialmente compensato daun
aumento della densita della roccia conla profon-
dita. Il risultato é che g rimane sostanzialmente
costante nella crosta e nel mantello superiore.

Assumendo quindi costante sia la densita
chel’accelerazione di gravita, possiamo scrivere:

(1.8)

Per illustrare la (1.8) si consideri una crosta
di composizione granitica spessa 30 km con una
densita media di2700 kg/m?. Se si sostituiscono
questi valori all’equazione (1.8), avremo:

P=pgz

P=2700%x9.80x30x 10°Kgm>xms>xm=
0.79 x 10° Pa

Ricordiamo che unkgm s?él'unita della for-
za in newton (N) e quindi il tutto si riduce a N
m™ che é'unita di misura della pressione cono-
sciuta come Pascal (Pa). Risolvendo 1’equazione
si trova che la pressione alla base di una crosta
granitica di 30 km di spessore & di 0.79 x10° Pa
0 0.79 GPa. In unita cgs questo valore sara di
7.9 kilobars.

1.2 Gradiente di temperatura e flusso di calore nella
litosfera

La stima della temperatura all’interno del-
la Terra non puo essere determinata facilmente
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come fatto per la pressione. I pozzi piti profon-
di danno indicazioni sulla variazione della tem-
peratura con la profondita solo per pochi km (il
pozzo pit profondo mai perforato ¢ di circa 12
km, penisola di Kola, Russia, alla cui base sono
stati misurati 180 °C, temperatura troppo alta per
proseguire con la perforazione). Considerando
che la Terra ha un raggio prossimo ai 6400 km,
non sorprende il fatto che in letteratura si trovi-
no numerose stime della variazione della tempe-
ratura con la profondita e quindi diversi modelli
(geoterma). Nel diciannovesimo secolo grazie a
Lord Kelvin, si inizid ad avere un certo interes-
se nella stima della temperatura all’interno del-
la Terra. Egli focalizzo i suoi studi per calcolare
l’eta della Terrain base al tasso diraffreddamen-
to della stessa. Naturalmente, in quel periodo,
non si conosceva la sorgente pit significativa di
calore che, come oggi ben sappiamo, risiede nel
processo di decadimento radioattivo di elementi
quali U, Th, etc... che oggi viene preso in con-
siderazione; nonostante cio, differenze sostan-
ziali nel calcolo del gradiente geotermico non
sono rare. Fortunatamente, grazie alla petrologia
sperimentale (in particolare agli esperimenti ad
alta pressione sul comportamento della fusione
di roccia crostale e di mantello) si possono ave-
re informazioni molto pil1 accurate del gradien-
te geotermico. Vicino alla superficie si & stimato
che dT/dz va da 10 a 60 °C km™ con un valore,
in regioni non orogeniche, di circa 25 °C km™.
Considerando tale gradiente, ad una profondita
di 25 km (6,5 kbar) risulta una temperatura di
circa 625 °C. Gli esperimenti confermano chela
presenza dell’H, O fa si che si inneschi il proces-
so di fusione che potenzialmente potrebbe ori-
ginare del magma granitico a queste condizioni.
Dati sismici, d’altro canto, confermano che tale
processo a queste profondita non ¢ un fenomeno
frequente. A 40 km di profondita un gradiente
geotermico di 25°C km™ da una temperatura di
1000 °C e la peridotite, tipica roccia di queste
profondita, nel caso in cui ci sia un eccesso di
H, O, inizia a fondere. Continuando con questo
gradiente, arriveremo ad avere una temperatura
di 1300°C a 52 km di profondita che ¢ una tempe-
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ratura che va oltre il punto di fusione della stessa
peridotite. Ancora una volta dati sismici non in-
dicanoroccia fusa a queste profondita. Quindji, il
gradiente misurato in superficie deve, per ovvie
ragioni, diminuire con la profondita. La doman-
dae: perché il gradiente dovrebbe diminuire? Si
riesce a calcolare e/o predire questa variazione?

Gli esperimenti hanno mostrato che a 1000
°C e 20 kbar (~70km) di pressione, peridotiti sa-
turate in H,O, fondono e le velocita delle onde
sismiche subiscono un decremento dell’ordine
del 10% a profondita comprese fra 60 e 100 km.
Questo probabilmente avviene al contatto frauna
peridotite solida ed una peridotite che hainiziato
un processo di fusione (quest’area & conosciuta
come LVZ, Low Velocity Zone,). Cio fa presup-
porre che anche un film difuso peridotitico faccia
drasticamente diminuire la velocita delle onde si-
smiche. Il top della LVZ ¢ il limite fra la litosfera
e astenosfera mentre la base della LVZ (250 km)
¢ marcata da un piccolo incremento delle velocita
delle onde sismiche con la profondita. Questo &
interpretato comeillivello cuila curva P-T ripas-
sa la geoterma; se ne deduce che, per profondita
maggiori di 250 km, il mantello ¢ da considerarsi
solido e possiamo definire un limite superiore di
1500 °C per 250 km di profondita.

1.3 Calore all’interno della Terra e la geoterma

Il calore trasferito per conduzione & propor-
zionale all’inverso del gradiente di temperatura
(- dT/dx), cioé: pitt velocemente la temperatura
decresce in una certa direzione x, maggiore sara
I'ammontare di calore trasferito in quella dire-
zione. Questo viene espresso tramite la quantita
di ‘flusso di calore’ che ¢ definito come la quanti-
ta di energia termica che passa lungo la direzio-
ne x attraverso una superficie unitaria nell'unita

di tempo:
Jo=-k(5) (19)

dove k ¢ il coefliciente di conduttivita termica.
Atitolo di esempio, conunkdi2,0Jm*'s* °C*!
un gradiente di 25°Ckm™ siha un flusso di calore
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di50x107Jm?s"'; maunjoule per secondonon ¢
altro che un watt, quindi il flusso di calore & 50,0
mW m™. Ancora, un gradiente di 60°Ckm™ che &
tipico nelle dorsali oceaniche (Mid Ocean Ridges)
da un flusso di calore dell’ordine di 120 mW m™*
considerando una k simile. Nell'unita cgs il flus-
so di calore é misurato in pcal cm™s” che comu-
nemente si riferisce ad 1 unita di flusso di calore
(HFU - heat flux units; 1 HFU = 41,84 mW m?)

Nelle dorsali oceaniche, il flusso di calore del-
la crosta di eta piu giovane di 4 Ma, raggiunge
valori di 250 mW m™? che man mano che si rag-
giunge crosta oceanica pitt ‘vecchia’ (200 Ma) si
arriva a circa 38 mW m

Nelle regioni oceaniche si ¢ visto che il flus-
so di calore ¢ inversamente proporzionale alla
radice dell’eta della crosta. Questa variazione
¢ interpretata principalmente come effetto del
raffreddamento della litosfera dovuto all’allon-
tanamento della stessa dalla dorsale. La crosta
diventa pitt densa a mano a mano che si raffred-
da ed il riaggiustamento isostatico causa uno
sprofondamento della stessa che aumenta all’au-
mentare dell’eta.

Allo stesso modo nei continentiil flusso di ca-
lore decresce fino almeno ad una eta di 800 Ma.
Naturalmente questa ¢ un’approssimazione che
ha delle variazioni dovute all’erosione, al rewor-
king, agli elementi radioattivi concentrati nella
parte superiore della crosta giovane.

Nelle cinture orogeniche giovani il flusso di
calore puo raggiungere valori dell'ordine dei 150
mW m?, ma nella crosta piti vecchia di 800 Ma
questo valore scende fino a circa 40 mW m™ che &
simile al valore della crosta oceanica piti vecchia.

Uno degli aspetti pitt importanti nello studio
del flusso di calore, & la relazione fra il flusso di
calore superficiale e la concentrazione del calo-
re generato radiogenicamente. Il flusso di calore
di un corpo plutonico eroso dirocce ignee ¢ da
ritenersi lineare e puo essere espresso tramite:

J§=1p+DA, (1.10)
dove: Jy ¢ il flusso di calore superficiale
(profoninté =0), J, ¢ 'intercetta al valore A =



PRESSIONE E CALORE ALLUINTERNO DELLA TERRA
0 e A, ¢ la produzione locale radiogenica di ca-
lore, infine D ¢ la pendenza della retta.

Lapendenza dellarettaindicalo spessore del-
lo strato che genera il calore. Possiamo calcolare
allora il flusso di calore come composto da due
parti: J che arriva da sotto lo strato (Iintercetta
dellaretta, Figura 2) eil flusso di calore generato
dal decadimento radioattivo nello strato stesso.
Questo tipo di relazione ¢ noto come bilancio
di energia o equazione di conservazione. In al-
tre parole, 'energia che esce dal tetto dello stra-
to deve essere uguale all’energia che entra nello
strato addizionata all’energia creata all’interno
dello strato stesso:

o

our
0=+, Q

mo+ A dz  (1L11)

J, é ¢ noto come ‘flusso di calore ridotto’ ed ¢
caratteristico per ciascuna area geologica presa
in considerazione. Per esempio, (come riportato
in Philpotts 2022) negli stati uniti orientali tale
valore ¢ 33 mW m?, nella Basin and Range pro-
vince (Ovest Stati Uniti) ¢ $9 mW m? mentre
nello scudo precambriano sia Baltico che Cana-
dese il valore & di 22 mW m™.

I1 valore di D, lo spessore degli strati che
contengono gli elementi radioattivi, nelle stes-
se provincie e rispettivamente 7,5, 9,4, 8,5, 12,4
km. (per ulteriori dettagli si rimanda a Oxbur-
gh 1980).

Nella crosta il calore é generato del decadi-
mento radioattivo di 23U, 233U, 232Th *° K. Sicco-
me la concentrazione di tali elementi nella crosta
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oceanica & molto bassa, il calore generato da tale
processo vadal 10 amassimoil 25%. Nella crosta
continentale tale processo ¢ da considerare come
la maggiore fonte di energia termica.

Lapercentuale di calore radiogenico prodotto
per unita di volume diroccia, A, ¢ la somma dei
prodotti di decadimento di tutti gli isotopi pre-
senti, e, e la concentrazione degliisotopi presenti
nella roccia, c. Possiamo scrivere:

A= Pzez-cz-k—g; 4 k6g
; m kg-s10°kg

(la concentrazione ¢ data in parti per milione:
kg/10°kg = ppm).

La tabella 1 riassume la produzione di calore
delle rocce pitt comuni della litosfera.

o (112)
m

1.4 Temperature nella litosfera

Abbiamo visto chel’estrapolazione della geo-
terma da valori del gradiente di temperatura re-
lativi alla parte superficiale della crosta terrestre,
fa si che si raggiungano temperature altissime a
modeste profondita che non risultano essere in
alcun modo relazionabili con 1) la composizio-
ne della crosta e 2) coi dati geofisici disponibili.
Quindi ¢ necessario che tale gradiente diminu-
isca con la profondita. Infatti, diversi fattori con-
tribuiscono a spianare il gradiente. Nelle regioni
continentali, il largo contributo di calore radioge-
nico al flusso totale di calore ¢ la causa maggiore
del decremento del gradiente. La convezione del
mantello al di sotto della litosfera mantiene la

Tabella 1 — Tasso di produzione di calore radiogenico da parte delle piti comuni rocce presenti nella lito-

sfera. Dati riportati in Philpotts 2022.

Concentrazione (ppm)

Tasso del della

Densita produzione di calore Conduc.ibilitz‘a
U Th K kg m? radiogenico K z;i;:::?la(l)
A (mW m?)
Granito 470 20,00 36.000 2.650 2,95 2,93
Basalto 0,90 2,20 15.000 2.800 0,56 2,09
Crosta (comp. media) 1,55 5,75 15.000 2.800 1,00 2,51
Peridotite 0,02 0,05 59 3.150 0,01 3,35
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0
Produzione di calore radiogenico

Figura 2 — Flusso di calore in funzione della produ-
zione di calore radiogenico (Birch et al. 1968).

temperatura vicina a quella del gradiente adia-
batico di circa 0,6 °C/km. Per temperature so-
pra i 1200 °C, I'aumento della trasparenza dei
minerali silicatici del mantello alla radiazione
infrarossa fa si che una quantita significante di
calore possa essere trasferita via radiazione, an-
dando cosi a diminuire il gradiente geotermico
nel mantello inferiore. C’¢é la necessita di una
estrapolazione molto piti accurata del gradiente
geotermico con la profondita. Anche se risulta
difficile un’estrapolazione per zone litosferiche
vicine ai margini delle placche tettoniche, puo
essere fatto molto semplicemente perle ‘vecchie’
aree continentali ed oceaniche, dove la geoterma
si & stabilizzata su valori pressoché costanti e non
varia significativamente col tempo.

Se consideriamo la geoterma come invarian-
te nel tempo, allora possiamo ragionevolmente
supporre che la temperatura vari con la profon-
dita (z) ossia che T sia funzione di z:

T=T(z) (1.13)

Se T ¢ una funzione derivabile, possiamo
espandere la stessa utilizzando la serie di Tay-
lor. Fisicamente questa espansione ci dice che
lavariazione della temperatura con la profondita
avviene in modo graduale e senza cambi repen-
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tini. essendo T  la temperatura sulla superficie
terrestre, possiamo espandere la serie di Taylor
daz=0az=z

1d*T

dT
T=T —(z-z)+——(z-2 )+
z 2 dz o2 d7? 0
L n (1.14)
A= (z-z
n! dz" 0

in ogni equazione pit1 0 meno complessa, & be-
ne avere un chiaro riferimento dei termini che
la compongono. Il primo termine della serie
di Taylor ¢ la temperatura sulla superficie ter-

. ar . .
restre (T ); il secondo [E (z - ZO)] include il
gradiente termico che mostra la variazione del-
la temperatura con la profondita (derivata pri-
. 1 d?T AT .
ma); il terzo [Z gy (z —zp) ] da indicazione
del cambio dello stesso gradiente con la profon-
dita (derivata seconda). Si noti che il simbolo !
indica un fattoriale ossia 1 X2 x 3 x ... xn. La
serie include anche altri ordini derivativima una
buona approssimazione si ottiene fermandosi ai

primi tre termini. Risolviamo le derivate. Dall’e-
quazione 1.9:

I ar_J;
d(-z) K dz K

(1.15)

il segno — suzindica cheil gradiente di tempera-
tura hala direzione del flusso di calore che & ver-
sol’alto (-z). Consideriamo, quindi, dT/dz come
quantita positiva.

Possiamo allora scrivere la seconda deriva-
ta come:

CT_1
dz* K dz

(1.16)

Seassumiamo chela concentrazione degli ele-
menti che producono calore é costante nell’inter-
vallo considerato (per esempio da z a D), allora
I'equazione di conservazione diventa:

Jy=J5=AD-2) (1.17.1)

e >
Yo_ (1.17.2)

dz
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quindi,
d’T 4

= 1.18
dz* K ( )

e 'approssimazione della serie di Taylor si sem-
plifica a:
5 4

T =T+~ (z-z,) “ox (z-z,) (1.19)

1.5 Formazione delle rocce ignee

Considerando che le rocce ignee sono le piu
abbondanti sulla crosta terrestre, uno studio
approfondito su come esse si siano formate & di
fondamentale importanza per una piena com-
prensione dei processi di formazione e di risa-
lita dei magmi. Domande quali: dove avviene
a fusione? Perché le rocce fondono? Qual ¢ la
composizione del fuso quando le rocce fondono?

Tutte queste domande trovano risposta an-
che, in quella che ¢ la petrologia sperimentale,
ove, grazie all’utilizzo di strumentazioni e meto-
diall’avanguardia, siriesce ad investigare proces-
si di alta temperatura e pressione. Innanzitutto,
il fatto che il magma non derivi dal nucleo, ¢ un
fatto! Infatti, il nucleo esterno, fuso, ¢ composto
di Fe e Ni mentre i magmi sono essenzialmente
compostisilicatici. Quindi dobbiamo sicuramen-
te allocare laloro origine fra mantello e crosta ed
a profondita dell’ordine di ca. 100-200 km (fino
anche a 400 km, si pensi a fusi comatitici). In
ultima analisi, il fatto che le rocce ignee abbia-
no contribuito alla differenziazione del nostro
pianeta e quindi alla nascita della vita sulla Ter-
ra, rende il tutto ancora pit intrigante. Infatti, e
stato il trasporto di elementi chimici essenziali
alla vita che ha reso il nostro pianeta cosi come
lo conosciamo oggi. Nel corso del tempo geolo-
gico, larisalita dei magmi ha contribuito in mo-
do essenziale a formare la crosta terrestre, la cui
composizione rispecchia quella dei magmi che
la hanno generata.

Risulta pertanto ragionevole dire che anche
seall’interno della crostale temperature sono re-
lativamente alte, queste non sono sufhicientiain-
nescare il processo difusione delle rocce. Infatti,
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le rocce della crosta e del mantello sono general-
mente solide. Ciononostante, il passaggio delle
onde S (o onde sismiche trasversali) attraverso
crosta e mantello ci confermano che il materiale
attraverso cui passano, ¢ solido. Le onde S non
sono piu presenti all’interfaccia mantello-nucleo
esterno, confermando che quellazona ¢ liquida.
Come sopra detto, essendo composto da Nie Fe,
il nucleo non puo essere I'origine dei magmi che
hanno tutt’altra composizione. Frai70ei220km
(astenosfera) la lentezza delle onde S & possibil-
mente imputata ad un sottile film di fuso che si
forma lungo i bordi dei minerali. Questo sottile
film liquido ¢ intrappolato nelle rocce e, grazie
alla tensione superficiale, rimane confinato ma
allo stesso tempo va ad indebolire la roccia da
cui si é formato e creala zona su cui si muovono
le placchelitosferiche. Tuttavia, ¢ evidente che ci
siano delle zone particolari dove il magma che
vediamo eruttare in superficie si formi.

In questo contesto di alte temperature e pres-
sioni, il magma basaltico si forma nel mantello
superiore ed il magma granitico per la quasi to-
talita, nella crosta inferiore.

Concentriamoci sul basalto.

Laperidotite ¢ unaroccia composta da pochi
minerali: olivina, ortopirosseno e clinopirosse-
no. Inoltre, possono essere presenti plagioclasio
(CaAIZSizog), spinello (MgAL O,) e granato
(Mg,ALSi.O,)) in dipendenza della profondita
da cuiessa deriva. I datisperimentali dimostrano
che conI’incremento di pressione il plagioclasio
reagisce per formare spinello e infine lo stesso
spinello reagisce e forma granato. Alcune volte
il magma in risalita porta con se degli xenoliti
che possono derivare da profondita mantelliche
ed hanno composizione appunto peridotitica (il
tipico xenolite di mantello).

Laperidotite ha unrange di temperatura difu-
sione di circa 600 °C. La sua temperatura diinizio
fusione dipende da molteplici fattori ma a pressio-
ne ambiente e quindi con contenutiin acqua mol-
to bassi, inizia a fondere fondea 1130°C (T ).
La Figura 3 ¢ costruita su base di dati sperimen-
tali e ci mostra I’evoluzione della temperatura di
solidus (T ) anidro e quando ¢é presente dell’ac-
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qua. Come si intuisce ci sono delle circostanze
percui T, diminuisce drasticamente in caso diun
sistema idrato e questo decremento permette, in
alcune particolari circostanze, una fusione della
roccia e la formazione di magma. Tali considera-
zioni si devono fare insieme all’evoluzione della
geoterma che sostanzialmente mostra di quanto
la temperatura aumenta con la profondita sotto la
superficie terrestre. Sinoti come la geoterma non
incontramaila curva disolidus anidro mentre in-
terseca quella idrata con la possibilita, quindi, di
fondere parzialmente la roccia.

Un ruolo estremamente importante ¢ dato
dalla quantita di calore necessaria affinché la pe-
ridotite inizi a fondere. A temperatura costante,
quando si converte un solido inliquido, & neces-
saria una quantita di calore nota come calore la-
tente di fusione, che per una roccia ¢ circa 400
kJ kg'. In sostanza per fondere un kg di basalto si
necessita di circa 1200 k] kg e di questo calore,
un terzo serve per convertire il solido in liquido.
Ne deriva che sela peridotite avesse a disposizio-
ne una fonte di calore tale da portarla a fusione
completa, illiquido che ne deriverebbe sarebbe di
composizione peridotitica cio¢ la stessa dellaroc-
ciadipartenza. Tuttavia, proprio il calore latente
di fusione impedisce alla peridotite di fonde-
re completamente impedendo alla temperatura
di aumentare tanto sopra il solidus. Pertanto, la
peridotite fonde solo parzialmente ed infatti, il
liquido che ne deriva ha composizione che non
¢ quella della peridotite ma sara un basalto. La
peridotite contiene circa il 40% in silice mentre
il basalto che ne deriva dalla sua parziale fusione
ne contiene circa il 50% in peso. Questo proces-
so difusione parziale e dovuto principalmente al
calore latente difusione. Quest’ultimo ha quindi
avuto unruolo fondamentale nel raffreddamento
e nella differenziazione del nostro pianeta.

Concludendo possiamo sottolineare tre
punti:

1) il calore latente di fusione perle rocce & molto
grande e non consente diraggiungere tempe-
rature molto al di sopra della temperatura di
solidus;

ELEMENTIDIPETROLOGIA SPERIMENTALE

2) acausadel punto 1),iliquidi che quindi deri-
vano da questa fusione parziale, sono liquidi
all’eutettico o al peritettico, ossia quelli col
punto di fusione piu basso possibile;

3) la crosta terrestre si & formata dal raffredda-
mento di questi liquidi basso fondenti che
risalendo hanno formato quelle che oggi chia-
miamo rocce ignee.

1.6 Fusione del mantello: le cause principali

Ad una profondita di circa 150 km, la tem-
peratura della peridotite di mantello anidra ¢ di
circa 400 °C piu alta di quella definita dalla ge-
oterma (vedi Figura 3). Tuttavia, sia alle Hawaii
che sotto le dorsali medio oceaniche ed anche in
contesti geologici particolari (per esempio, vul-
canismo in aree di subduzione) avviene, senza
dubbio un ‘processo di fusione’. La fusione delle
rocce puo avvenire in tre modi diversi:

1) aumento della temperatura: & quello che
avviene nei punti caldi (Hawaii) dove la
peridotite di mantello, grazie al movimento
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Figura 3 - Profondita, pressione e temperature
all’interno della Terra: le due cuspidia 20 e 70 km
per la curva di solidus anidro, riflettono il passaggio
della peridotite a plagioclasio che diventa a spinello
e la peridotite a spinello che si trasforma in perido-

tite e granato. Figura ricostruita dai dati presenti in
Klein and Philpotts (2018).
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delle placche tettoniche viene portata sopra
un pennacchio di mantello che innesca
quindi la fusione parziale della stessa. Una
volta oltrepassato il solidus, il calore latente
di fusione impedisce che la temperatura
aumenti troppo mail calore viene consumato
dal passaggio di solido a liquido. Infatti il
magma che ne deriva & basaltico;

2) diminuzione della pressione-decompressione
lungo i margini di placca divergenti: la dimi-
nuzione dello spessore della litosfera nelle
aree di divergenza delle placche innesca una
risalita dell’astenosfera. La velocita dirisalita
dell’astenosfera & maggiore della velocita di
raffreddamento del sistema. Siamo in presen-
za diun processo adiabatico dovuto alla bassa
conduttivita termica delle rocce. Avviene in
questo caso il processo descritto al punto B
nella Figura 3. Lintersezione del solidus della
peridotite con I'astenosfera che risale ne de-
termina la fusione parziale. Le profondita di
intersezione fra il solidus e la peridotite sono
in questo caso pit superficiali rispetto ad un
punto caldo e questo fa si che il magma che
ne deriva sia leggermente piu ricco in silice
rispetto ai basalti tipo Hawaii con un conte-
nuto in silice di circa 52% in peso;

3) fusione per aggiunta di acqua al sistema: se
facciamo riferimento ancora alla Figura 3, la
temperatura del solido idrato della peridoti-
te ad una profondita di 150 km & 500 °C piu
bassa rispetto al solidus anidro. Di norma,
il mantello contiene pochissima acqua. Per
aggiungere acqua in quantita importanti ci
deve quindi essere un modo per introdurla
nel sistema. Questo avviene nei margini di
placca convergenti: zone di subduzione. La
periodicita delle eruzioni in zone di subdu-
zione ¢ molto probabilmente dettata dalla
quantita di acqua immessa grazie ai processi
di deidratazione dei minerali. Infatti, dopola
loro formazione, e grazie alle ingenti quanti-
ta d’acqua presente negli oceani, i minerali
vengono sottoposti a processi metamorfici
che, sostanzialmente, li idratano. Il rilascio di
questa acqua, durante il processo di subduzio-
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ne e la velocita con cui questa viene rilasciata
dipende quindi dalla velocita con cuila placca
oceanica scende sotto quella continentale. E
interessante notare che i sistemivulcanici che
si formano in questi contesti siano collocati
dove la placca in subduzione raggiunge 100
km di profondita con anglo di subduzione >
25°. Questa profondita sembra essere quella
necessaria a produrre le reazioni metamor-
fiche che producono l'acqua necessaria alla
fusione. In queste condizioni, la fusione della
peridotite produce un magma che & piu ric-
co rispetto ai basalti e con un contenuto di
silice dell’ordine di 50-60% in peso. La roc-
cia vulcanica che ne deriva prende il nome di
andesite.

Quindji, la produzione di basalto piu volu-
minosa avviene nei margini di placca diver-
genti per decompressione legata alla risalita
dell’astenosfera. Questo processo produce un
magma basaltico relativamente ricco in silice
(circail 52% in peso). La seconda sorgente piu
produttiva & I'area dove le placche oceaniche
vanno in subduzione ossia nel cuneo di man-
tello soprale stesse. Il magma che ne deriva e
pit ricco in silice e forma rocce andesitiche.
Il terzo processo per produrre magma & as-
sociato al riscaldamento ossia ai punti caldi
dove I'aumento di calore e la decompressio-
ne legata alla risalita di pennacchi di mantel-
lo producono un magma basaltico con poco
meno di 50% in peso di silice.

1.7 Effetto della pressione sulla fusione

Analizziamo oral’effetto della pressione sulla
produzione di magma e quindi sulle reazioni di
tase. La fusione di una qualsiasi roccia comporta
un aumento del suo volume pariacircail 10%. Di
conseguenza la sua entropia aumenta (S >S) a
causa del maggior disordine molecolare/atomi-
co nel liquido rispetto al solido. L'equazione di
Clepeyron fornisce la soluzione per quantificare
la curva di fusione dellaroccia (AS/AV). AS e AV
sono entrambi positivi e quindila pendenza della
curva di fusione & positiva: piti alta la pressione
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piti altala temperatura di fusione. Ciononostan-
te, ¢ importante ricordare che questo avviene so-
loin caso disistemianidri. In presenza diacqua,
la temperatura diminuisce conl’aumentare della
pressione e, di conseguenza, diminuisce la tem-
peratura del punto di fusione. Concentriamoci
sulla Figura 4. A pressione ambiente il granito
inizia a fondere ad una temperatura di 950 °C.
Ricordiamo che se il granito avesse composi-
zione eutettica, il punto di solidus e di liquidus
coinciderebbero. In questo caso pero, grazie al-
la presenza di alcuni felspati, la temperatura del
suo liquidus aumenta di circa 100 °C. Quello che
si nota che sia la temperatura di liquidus che di
solidus aumentano linearmente con la profondi-
ta seguendo la legge di Clepeyron in modo che
la fusione inizia 1100 °C ad una pressione di 1,5
GPa, ossia a circa 50 km di profondita.
Prendiamo in considerazione un fuso eutet-
tico formatosi da questo granito, a 30 km di pro-
fondita (punto A nella Figura4). disolito i magmi
risalgono abbastanza rapidamente senza perde-
re calore (risalita adiabatica). Durante la risalita,
la decompressione produce un raffreddamento
adiabatico di circa 0,3 °C/km. Il magma che si
¢ formato al solidus potrebbe, perod, contenere
dei cristalli che andrebbero verso un proces-
so di dissoluzione durante la risalita andando a
raffreddare il sistema grazie al calore latente di
fusione dei minerali. Quindi la traiettoria nella
risalita dai 30 km cadra sotto la traiettoria adia-
batica. Quindi il magma risalirebbe in modo
costante sopra il solidus, ma probabilmente non
raggiungerebbe il liquidus e se eruttato conter-
rebbe quindi dei fenocristalli di forma arroton-
data che evidenziano processi di riassorbimento
avvenuti durante la risalita. Quindji, i fusi anidri
formatisi ad alte profondita hanno punti di fu-
sione pit alti di quelli formati piti in superficie e
durante la risalita possono riassorbire cristalli.
questo processo ¢ tipico di sistemi che si trova-
no in aree di divergenza.

La solubilita dell’acqua con la pressione au-
menta per tuttii magmi. In particolare, i magmi
acidi riescono a solubilizzare piti acqua rispetto
a quellibasaltici. Infatti, esperimenti di solubilita
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Figura 4 — Profondita, pressione e temperature per
ipotetici batch magmatici durante le loro risalita
verso la superficie. Si noti come I'H,O influenzi
drasticamente le temperature di solidus dei magmi
riducendole anche di ca. 500 °C. Figura ricostruita
dai dati presenti in Klein and Philpotts (2018).

indicano che alla pressione di 5 kbar un basalto
riesce ad incorporare circa 8,5% in peso di H,O
mentre unariolite circail 10% in peso. A pressio-
ne atmosferica la solubilita é praticamente nulla
e si limita da poche decine a qualche centinaio
di ppm. A relativamente basse pressionil’acqua
si scioglie nel magma sotto forma di ioni ossi-
drili (OH")e sotto forma molecolare (H,0), ma
a pressioni elevate la forma molecolare prevale.

Lo ione H* si lega ad un ossigeno condiviso
fra due tetraedri di silice e, sostanzialmente, li
divide: rompe un raggruppamento tetraedrico
completo. L'ossidrile OH' completal’altro tetra-
edro. Questo processo avviene fino a che la pres-
sione non raggiunge 0,1 GPa (circa 4% in peso
H, O ¢ solubilizzata nel fuso). A pressioni mag-
giori I'acqua viene solubilizzata come molecola
e va ad occupare gli spazi creati dai difetti della
struttura del fuso seguendo una funzione lineare
con la pressione. Questo processo depolimeriz-
za il fuso abbassando drasticamente la viscosita
e abbassando la temperatura a cui i fusi iniziano
afondere. Si deduce che la temperatura diinizio
fusione di un granito passa da 950 °C in condi-
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zioni anidre a 600 °C quando il fuso ¢ saturo in
acquaalla pressione di 0,5 GPa. Lamaggior parte
del decremento di temperatura indotto dall’ac-
qua avviene a basse pressioni dove la solubilita
dell’acqua ¢ maggiore. Al di sopra dei S kbar,
I'aumento di solubilita dell’acqua & moderato e
anche I'abbassamento del punto di fusione ri-
sulta solo lieve. A pressioni decisamente alte il
punto di fusione inizia ad aumentare in quanto
'acqua diventa poco solubile. Consideriamo un
magma saturo in acqua che si formi alla profon-
dita di 30 km (punto B nella Figura4). Appenail
magma comincia a risalire, si ha una perdita per
essoluzione dell’acqua in eccesso a causa della
diminuzione della pressione. Questo fa si che il
magma raggiunga aree che sono al di sotto del
solidus e quindi lo stesso inizia a raffreddare e
solidificare. In questo caso anche se inizialmen-
te il magma cera saturo in acqua, la sua perdita
fara in modo che non possa mai raggiungere la
superficie. Sappiamo che oltre all’acqua, la CO,
¢ parte dei volatili che compongono un sistema
magmatico. Infatti, acqua e CO, sono le specie
pittabbondanti. La CO, ¢ presente insieme all‘ac-
qua nei sistemi magmatici ma questa risulta es-
sere poco solubile per P < 2GPa e quindi ha un
effetto minore sulla temperatura di fusione delle
rocce. Nonostante cio, quando ¢ miscelata con
H,O, la CO, ne limita la solubilita di quest ulti-
ma e ne abbassa la concentrazione nel magma.
Per capire meglio I’impatto che ha sulla solubili-
ta dell’acqua dobbiamo sapere come un sistema
H,0-CO, si comporta in un magma e come al
variare delle proporzioni dei due volatili varia il
comportamento di un fuso durante la sua risali-
ta. Per fare un paragone, possiamo pensare all'u-
midita dell’aria e del concetto di umidita relativa
nella meteorologia. Se abbiamo il 100% di umi-
dita, il sistema aria risulta saturo e goccioline di
pioggia siformano e probabilmente sta piovendo.
Allo stesso modo se'umidita & 50% questo signi-
fica chel’aria contiene solo il 50% dell’acqua che
potrebbe contenere ad una determinata tempera-
tura. Quando parliamo dei magmi invece che di
umidita parliamo di attivita dell’acqua e usiamo
le frazioni anziché le percentuali. Cosi, il 100%
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di umidita corrispondera ad una attivita pari ad
1 mentre lo 0% ad attivita = 0. I1 50% di umidita
corrisponde ad un’attivita dell’acqua pari a 0,S.
Nella Figura 4 il solidus anidro corrisponde ad
un magma con attivita dell’acqua paria 0 (pres-
sione parziale di H O = 0). Il solidus idrato pre-
suppone una attivita dell’acqua paria 1 e cosivia
si potrebbero creare unaserie di curve difusione
tra il solidus anidro e quello idrato. Prendiamo
in considerazione una curva di solidus con atti-
vita dell’acqua paria 0,5 (punto C nella Figura
4). Se abbiamo le stesse condizioni di pressione
del punto B la prima cosa che sinota e che la tem-
peratura & molto piu alta rispetto ad un sistema
saturo in acqua. Inoltre, la pendenza della curva
disolidus del sistema con attivita 0,5 ha pendenza
inversa rispetto al sistema con attivita 1 almeno
fino a circa 10 km di profondita. Questo significa
che larisalita dal punto C di n magma sara (an-
che se non di molto) sopra la curva del solidus
e quindi continua a risalire almeno per circa 15
km prima di incontrare il solidus e solidificare.
Se avessimo preso in considerazione un magma
con una attivita dell’acqua minore, questo avreb-
be avuto buone possibilita di risalire fino a pro-
fondita molto vicine alla superficie. Magmi con
attivita di 0,25 riescono arisalire molto vicini alla
superficie della Terra. Solo in questi casi (attivi-
ta dell’acqua relativamente ridotta) i magmi rie-
scono ad arrivare vicinissimi alla superficie dove
incontrano il solidus e iniziano a cristallizzare.
Questo processo porta all’essoluzione dei vola-
tili e quindi alla formazione di bolle nel sistema
magmatico che avra alte probabilita di eruttare.

1.8 Raffreddamento dei corpiignei e flusso di calore
1.8.1 Introduzione

Il tasso di perdita di calore da un corpo mag-
matico gioca un ruolo importante in molti pro-
cessi petrologici come la nucleazione ela crescita
dei cristalli, convenzione magmatica, tasso di
intrusione e reazioni chimiche fra il magmaele
rocce incassanti. Il trasferimento di calore dai
corpi magmatici alle rocce che si trovano lungo
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il loro percorso e/o che vanno a delimitarne il
volume occupato dalle camere magmatiche, puo
innescare quel processo che va sotto il nome di
metamorfismo di contatto. Questi processi pre-
vedono una trattazione matematica di alto livel-
lo che non ¢ lo scopo principale di questa breve
introduzione, e quindi tratteremo il problema in
modo molto semplificato. Molte delle derivazio-
ni matematiche sono complicate cosicché faremo
uso di semplificazioni, utilizzando direttamente
irisultati. Il calore, che & energia termica, puo es-
sere interpretato come un flusso che da regioni
ad alte temperature passa a regioni di pit1 basse
temperature. Questo trasferimento puo avveni-
re in tre differenti modi:

1) Conduzione, in cui I'energia termica & tra-
smessa attraverso sostanze grazie al trasferi-
mento di energia cinetica da un atomo o una
molecola ad un altro;

2) Avvezione, un particolare caso di conduzio-
ne dove il calore puo essere trasferito lateral-
mente (per esempio un flusso d’aria che porta
viail calore nella direzione del flusso stesso);
nella petrologial’avvezione puo essere attuata
dalla risalita di fluidi magmatici insieme allo
stesso magma; i fluidi come I'acqua hanno la
capacita di sottrarre notevoli quantita di ca-
lore e trasferirlo molto piu efficientemente di
altri processi quale la conduzione statica.

3) Convenzione, in cui il calore viene trasferito
grazie al movimento fisico di materiale cal-
do verso zone fredde. Esempio classico l’ac-
qua messa a scaldare in un tegame. Si pensi
anche ad un magma in raffreddamento che
va in contatto con un altro magma che risa-
le. Differenza di densita, temperatura etc...
fanno si che si inneschi il processo che porta
il magma piu caldo a risalire e farsi strada in
quello piu freddo;

4) Irraggiamento, in cuil’energia & trasmessa di-
rettamente da un posto all’altro da radiazioni
elettromagnetiche. Il Sole!

In molti contesti geologici, la conduzione
risulta essere il processo pitt importante, ma
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in corpi magmatici imponenti, o in parti re-
lativamente voluminose del mantello, la con-
venzione puo giocare un ruolo estremamente
importante. Perdita di calore per irraggiamento
¢ l'ultimo dei processi da tener in considerazio-
ne durante il raffreddamento di masse magma-
tiche; soprattutto per la relativa opacita delle
maggior parte delle rocce e magmi interessa-
te da tali processi. In alcuni casi, vedi colate
di lava, questo processo fa si che il raffredda-
mento della parte superficiale sia repentino.
Naturalmente il processo di perdita di calore per
irraggiamento, gioca un ruolo importantissimo
nel raffreddamento di flussi lavici e se il flusso si
muove in regime turbolento, questo processo ri-
sulta essere molto efficace.

1.8.2 Teoria generale della conduzione di calore

Consideriamo due piani parallelidiarea A che
differiscono in temperatura diuna quantita AT e
sono separati da una distanza Ax. Cammontare
di calore Q trasferito da una superficie all’altra
¢ direttamente proporzionale alla differenza di
temperatura ed al tempo durante il quale il ca-
lore fluisce; risulta, invece, essere inversamente
proporzionale alla distanza fra i piani. Il tutto &
espresso dall’equazione (1.9), come visto nel par.
1.3 che puo essere riscritta come:

_ kAl
Q= KAAx

(1.20)

Se i piani sono molto vicini, allora AT/Ax &
dT/9x, ossia il gradiente di temperaturain quel
punto. La derivata parziale usata sta ad indica-
re che in generale il gradiente di temperatura e
da considerarsi anche nelle altre due direzioni
(9T/3y; 9T/3z). Nel caso specifico in cuiil calo-
re ¢ trasferito solo lungo la direzione x, sono usa-
tele derivate ordinarie. Se il gradiente termico e
preso nella direzione del flusso di calore, questo
sara negativo. Il tasso diflusso di calore che ¢ un
numero positivo ¢ dato differenziandola (1.20):

AQ ATt

At Ax (1.21)
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questo e noto come ‘flusso di calore’:

AQ ATt

(1.22).

s Ax

La (1.22) & nota anche come legge di Fourier
dove, come visto, K & il coefliciente di condutti-
vita termica.

La conduttivita termica esprime il tasso a cui
il calore puo essere trasferito in una sostanza,
ma non indica il decremento o I'incremento di
temperatura come risultato di un flusso di calore
(parametro pitt importante per molti problemi
petrologici). Per esempio, la temperatura ci pud
indicarel’inizio del processo di cristallizzazione
in un magma, o quando si innesca una reazione
metamorfica, ma non da 'ammontare del flusso
di calore necessario affinché questi processi si at-
tuino. Il cambiamento di T puo essere calcolato
solo conoscendo la capacita termica (C misu-
ra dell’energia termica capace di far crescere la
temperatura di una quantita unitaria in un cer-
to intervallo di tempo ed a pressione costante)
della sostanza attraverso la quale il flusso passa.
Se la densita del materiale ¢ , la quantita di ca-
lore necessaria per aumentare la temperatura di
un grado & Cpxr.

I1 tasso del flusso di calore ¢ dato dalla con-
duttivita termica (K) che & la quantita di calore
che fluisce nell’unita di tempo attraverso unarea
unitaria verso un’altra di spessore unitario con
una differenza unitaria frale pareti (Figura ). Se
si divide K per (C xr) avremo il cambio di tem-
peratura cuié soggetto il nostro volume unitario
causato dalla quantita di calore che lo attraver-
sa. Questo processo & conosciuto come ‘diffusi-
vita termica’ diuna sostanza ed ¢ definita come:

K= CL (1.23)
pP

La (1.21) ci permette di calcolare il AT pro-
dotto dal flusso di calore che attraversa la so-
stanza in esame. Fortunatamente per i geologi
in generale e per petrologi e vulcanologi in par-
ticolare, la diffusivita termicak & (perla maggior
parte delle rocce e dei magmi) approssimabile a
10°m?s™.
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Figura 5 - Trasferimento di calore attraverso due
facce parallele.

Consideriamo, ora, un piccolo volume diroc-
ciadisezione A (Figura 6) e lunghezza Ax, attra-
verso cui il flusso di calore da considerare ¢ solo
quello che vanella direzione x. La temperaturaal
centro di tale volume ¢ T. Supponiamo di avere
un gradiente termico in direzione x che sia dT/
dx. La T sulla faccia destra (T, Figura 6) sara:

1, dT
Ty=T+-Ax— (1.24)
mentre su quella sinistra:
T, = T—EA — (1.25).

11 flusso di calore attraverso la faccia destra
sara:

dQD
dt

-

d 1 daT
~KAZ2 = —KAE<T +2Ax (E)) =
(1.26)

mentre sulla faccia sinistra:
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-~ A, —>

Figura 6 — Trasferimento di calore attraverso un
piccolo volume.

Qs _ _popdTs _ _KAi(T_le (ﬂ)) -
dt dx dx 2 dx

= 1KAnx (g)

(1.27)

La differenza fra il flusso di calore di destra
e di sinistra del piccolo volume considerato ¢ la
quantita di calore guadagnata nell’unita di tem-
po del volume di materiale considerato:

20—t eax (47) - (- 2canx (43)) -

azT

= KAAx (ﬁ) (1.28)

Iltasso diriscaldamento diun volume V puo,
d’altra parte, essere espresso da C . Se si molti-
plicala massa del volume considerato (px AxAx)
perla capacita termica (CP) avremo I'ammontare
di calore necessario ad aumentare la temperatura
del volume considerato di un grado.

Se inoltre moltiplichiamo (pxAxAxxC ) per
I'incremento di temperatura (dT/dt) avremo il
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tasso diriscaldamento del volume che puo esse-
re espresso come:

(- 7]
C,pAAx| - |=KAMx| 5= | (129)

ed ancora:

dTl K (d°T d’T
E = a(ﬁj = K(Wj (1-30)

Naturalmente, nel caso generale, non solo si
deve considerare il flusso nella direzione xma an-
che in y e z e quindi sommare le risultanti delle
tre direzioni:

dT oT T o'T
z(a—ga— (131

Quest’ultima ¢ conosciuta come equazione di
Fourier e dimostra che la variazione di tempera-
tura di una sostanza in dipendenza del tempo &
data dal prodotto della diffusivita termica perle
derivate del gradiente termico in funzione del-
la distanza. Il significato della (1.31) & espresso
nella Figura 7, dove si evidenzia la distribuzione
della temperatura nelle vicinanze di un contat-
to fra un ipotetico magma e la roccia incassante
qualche tempo dopo I'intrusione.

1.8.3 Conduzione di calore attraverso un piano di
contatto

Consideriamo ora un semplice problema,
quello del raffreddamento di un magma nelle vi-
cinanze del piano di contatto, in altre parole quel-
lo che puo succedere ai margini di un dicco o di
un sill con una superficie di contatto non molto
curva. Per semplicita nei calcoli consideriamo la
temperatura dellarocciaincassante =0°C. Dopo
'intrusione questa sara la temperatura che trove-
remo ad una distanza abbastanza grande dall’in-
trusione stessa. Il fatto che la temperatura della
rocciaincassante non sia zero viene preso in con-
siderazione ‘correggendo’ le ‘altre temperature’
in funzione di essa. La temperatura del magma
sara T (temperatura modificata in dipendenza di
quanto detto sopra); dopo l'intrusione e/o anche
durante, il magma inizia a perdere calore attra-
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T magma
iniziale

Temperatura o

.4 Troccia
incassante

R i S

Figura 7 - La distribuzione della temperatura nel-
le vicinanze di un contatto igneo qualche tempo
dopo l'intrusione & mostrata al top della figura; la
figura centrale mostra la derivata prima e sotto an-
cora la derivata seconda della temperatura rispetto
alla distanza. In accordo con la legge di Fourier, il
massimo tasso di raffreddamento avviene dove la
derivata seconda ha il suo minimo negativo ed al
contrario il massimo riscaldamento si ha dove c’¢ il
massimo positivo.

verso il contatto con la roccia incassante. Il cor-
po igneo sara di dimensioni tali che, anche dopo
I’intrusione, ad una certa distanza dal contatto
la sua temperatura sara ancora quella iniziale.
Naturalmente, la distanza cresce al crescere del
tempo di permanenza dopo I'intrusione e, do-
po un certo tempo t, non ci sara pitt magma alla
temperatura iniziale!

Questo implica che le condizioni al contorno
siano cambiate. Matematicamente tali condizio-
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nia contorno si possono esprimere come segue:
sela distanza dal contatto é x, con valori negativi
nella roccia incassante e valori positivi nel mag-
ma o corpo igneo, si ha che perx > 0, il rapporto
T/T0 tende all’unita e perx < 0, T/T0 tende a 0.
Per trovare la temperatura T alla distanza x ed
altempo t (e quindi post intrusione) deve essere
trovata una soluzione della legge di Fourier ap-
plicata alla conduzione di calore. Questo implica
'uso della serie di Fourier e degliintegrali e 'uso
di equazioni conosciute come funzione d’errore
o, in inglese, error functions (erf):

erf(y) = % J';e‘”2 du

Fortunatamente, i valori della funzione d’er-
rore sono disponibili in tabelle matematiche di-
sponibili e facilmente reperibili.

Si noti che erf(-y) = -erf(y).

Una derivazione della soluzione del proble-
ma & stata data da Carslaw e Jaeger (1958). La
soluzione (che si basa sulla diffusivita termica k
del magma e dellaroccia incassante) ¢ data dalla
seguente relazione:

(1.32)

T 1.1
=4
T, 2 2

X
erf (2 \/k_tj (1.33)
si verifichi che la soluzione soddisfi le condizio-
ni a contorno del problema. Per esempio, quan-
do x>>0, la funzione d’errore tende all’'unita e
quindi T/T  tende ad 1; ma quando x<<0 cosa
succede?

Lasoluzione perx=0rivela chela pit1alta tem-
peratura raggiungibile nella roccia incassante al
contatto con I'intrusione magmatica,x=0,¢ T
= 0,5 T, ossia, meta della temperatura iniziale
del magma. Non si pu¢ in alcun caso incremen-
tare tale temperatura a meno che non ci sia un
input di nuovo magma che ceda ulteriormente
calore al sistema. L'equazione (1.33), inoltre, ci
da la possibilita di seguire I’isoterma che corri-
sponde ad un particolare evento quale quello
della completa solidificazione del magma stesso.
Se chiamiamo tale temperatura T , allora T /T |
diviene una costante e quindi x = costxVkt. Ne
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risulta che, la distanza dell’isoterma dal contat-
to & proporzionale alla V.

Al fine di illustrare I’equazione (1.33), deter-
mineremo il tempo necessario per un magma
che siintrude a 1200 °C in un di un dicco dilar-
ghe dimensioni, alla distanza di 1m dal contatto
conlarocciaincassante (la cui temperatura sia di
100°C), diraffreddarsi fino a 900 °C. La diffusi-
vita termica della rocciaincassante e del magma
¢, come visto sopra, approssimabile al valore di
10° m*s™. Affinché la temperatura della roccia
incassante sia 0°C aggiustiamo le altre tempe-
rature: T =1100 °C T = 800°C e quindi T/T0
=800/1100 = 0,727. Questo da un valore della
funzione d’errore’ pariax = 0,427. Sex é 1m, il
tempo peril raffreddamento sara di circa 16 gior-
ni ma se x si trova a 2m di distaza dal contatto,
il tempo per il raffreddamento sara di circa 62
giorni e, nel caso si consideri x=4 m il risultato
da circa 254 giorni®.

In questi calcoli non ¢ stato preso in consi-
derazione il calore latente di cristallizzazione.
Quando il magma cristallizza cede calore che
causa un raffreddamento piu lento rispetto a
quello dato dalla (1.33). Come fatto per la tem-
peratura, possiamo migliorare il modello e con-
siderare il calore liberato dalla cristallizzazione
semplicemente sostituendo (T, +LCp) aT,, do-
ve L ¢il calore latente di cristallizzazione (perun
basalto questo valore & di circa 4x10° Jxkg™). I
risultati danno buone approssimazioni per le T
delle rocce incassanti mentre danno valori ele-
vati per il magma.

1.8.4 Raffreddamento dovuto a irraggiamento

Il raffreddamento dovuto ad irraggiamento
di una superficie & molto piu rapido dalla con-
duzione di calore attraverso i corpi ignei. Come
risultato molti flussi lavici si raffreddano rapida-
mente e formano una crosta sullaloro superficie

ELEMENTIDI PETROLOGIA SPERIMENTALE

sotto la quale, la lava puo continuare a scorrere
essendo fluida. Il calore radiante Q emesso nel
tempo t da una superficie A ¢ comunemente chia-
mato blackbody radiation ed & dato dallalegge di
Stefan-Boltzmann:
Q=0AT* (1.34)
dove o ¢ la costante di Stefan-Boltzmann che
vale 5,6696 x 10°* Wm?K*e T & la temperatura
assoluta. Per la maggior parte delle sostanze
naturali che non sono dei perfettimezziirradianti
possiamo per0 utilizzare:
Q=e0AT* (1.35)
dove ¢ indica ’emissivita (ossia la frazione
di energia irradiata da quel materiale rispetto
all’energia irradiata da un corpo nero che sia
alla stessa temperatura). Si pud quindi definire
come misura della capacita di un materiale di ir-
radiare energia e questa capacita risulta essere
peculiare del materiale d’interesse che si trova
ad una certa temperatura. Fino a poco tempo fa,
i dati disponibili erano abbastanza pochi perle
lave e, come approssimazione, si ¢ utilizzato il
valore di 0,5 introdotto da Shaw e Swanson nel
1970. Negli ultimi anni, in accordo con i dati
presentati in Harris (2013), i valori di emissi-
vita per composizioni silicatiche (che vanno da
basalto a riolite) mostrano delle modeste va-
riazioni che mediano intorno a valori compre-
si fra 0,8 e 0,9. Molti basalti vengono eruttati a
temperature dell’ordine dei 1200 °C (1473 K) e
irradiano calore ad un tasso di circa 133 kWm-
2 E interessante considerare quale gradiente
termico sarebbe necessario nella lava al fine di
fornire, via conduzione, questa quantita di ca-
lore alla superficie di irraggiamento. Possiamo
determinarlo dall’equazione del flusso di calo-
re (1.22) assumendo per la conduttivita termi-

1 Sivedanoicalcolidelfile “Cap.1_Raffreddamento di un corpo magmatico.xlsx” del materiale online al seguente

link: <https://doi.org/10.36253/979-12-215-0247-3>.

2 Vedinota precedente.


https://doi.org/10.36253/979-12-215-0247-3
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cail valore ragionevole di 2 W m™, nel cui caso,
dT/dx=]/K=133/2=665 °C/m. Proprio per tale
motivo subito dopo cheil raffreddamento inizia,
alla profondita di circa 2 cm il gradiente termico
non ¢ piu grande abbastanza e quindi in grado
di fornire calore e ristabilire le condizioni ini-
ziali. Per tale motivo la crosta di un lago dilava
o diun flusso diventa fredda, tanto che ci si puo
camminare sopra anche se al di sotto il sistema
¢liquido. Se invece il nostro sistema viaggia con
moto turbolento, e quindi il calore viene perso
per irraggiamento al contatto con l’aria, la per-
dita di tale calore viene immediatamente rim-
piazzata dal processo di convezione (si ha un
rimescolamento immediato).

I1tasso diraffreddamento diun flusso turbo-
lento, e quindinel caso in cuiattraverso il flussola
T rimanga costante, puo essere rappresentato da
un flusso di cenere (ash flow) e matematicamen-
te descritto dallalegge di Stefan-Boltzmann che
espressa in forma differenziale prende la forma:

-d—Q=wAT‘

" (1.36)

Il segno negativo posto all’inizio, indica che
il calore viene portato fuori dal flusso. La perdi-
ta di calore implica una diminuzione della T di
una quantita proporzionale e determinata dalla
capacita termica del materiale che si sta raftred-
dando. Siccome
dQ/dT=C pV (1.37)
dove V ¢ il volume del materiale preso in
considerazione e p la densita dello stesso, Cp p
V dt pud essere sostituito a dQ nell” equazione
precedente (1.37) e quindi:

_dr 0 AT?

di  C,pV

(1.38)

Quest’ultima da il cambiamento di tempera-
tura nel tempo. L'integrazione di tale equazione
dail cambiamento totale in un dato intervallo di
tempo t. Per fare cio si moltiplica per dt e si divi-
de per T* al fine di separare le variabili:
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dT _ ¢oAT*
LB g
T C,pv
Sel’emissivita e la capacita termica rimango-
no costantinell’intervallo di temperatura scelto,

possiamo scrivere:

(1.39)

dT _eoAT"
o R (1.40)
LT C,pv
che dopo I'integrazione diventa:
1 1 eocAr
- 1.41
T° T, C,pV (141
ed ancora:
1
_ (30eat | 1\3
T = () (1.42)

La (1.42) ci dice di quanto un sistemasi & raf-
tfreddato dopo un tempo t da una temperatura
iniziale T . Se per esempio la temperatura inizia-
le di 1 g dibasalto & 1150 °C (1423K), e uguale a
0,5 e la capacita termica uguale a 0,8 KJ kg'K",
la temperatura dopo un’ora (3600 s) sara dimi-
nuita di circa 450 K considerando una superficie
di 1 cm?. Il tasso diraffreddamento calcolato in
questo modo risulta essere probabilmente trop-
po grande, anche perché la turbolenza, anche se
estrema, non riuscirebbe a rimpiazzare in toto il
calore dissipato via irraggiamento. Inoltre non
abbiamo considerato nessun’altra fonte di calore
nel flusso, come per esempio il calore latente di
cristallizzazione o la convezione. Naturalmen-
te possiamo rimediare incrementando il valore
della capacita termica di una quantita uguale a
L/AT, dove L ¢ il calore latente di fusione e AT
¢ il range di temperatura attraverso cui il calore
viene liberato. Riscaldamento dovuto alla forza
viscosa ¢ di solito cosi piccolo da non essere in-
fluente in flussi che si muovono lentamente, ma
nel caso in cui siabbia un flusso molto veloce (per
esempio in ceneri che si muovono rapidamente)
puo causare unincremento di temperatura anche

di qualche decina di gradi (Shaw 1969).






CAPITOLO2

Proprieta chimico-fisiche dei magmi

I magmi sono sistemi naturali di alta tempe-
ratura (ca. 700-1200 °C) con una parte solida
(cristalli) una parte fluida (fuso o melt) ed una
parte gassosa.

Le rocce ignee si formano dal raffreddamen-
to di materiale liquido o parzialmente liquido
(magma) che, solitamente, & composto da una
soluzione degli elementi piti abbondanti presenti
nella parte piti esterna della Terra (crosta e man-
tello): principalmente Si e O e minor contenuti
di Al, Ca, Mg, Fe, Na, K.

Nel 1825 il termine magma fu per la prima
volta introdotto grazie a Scope che lo defini co-
me un composto liquido costituito da particelle
solide sospese nel liquido e lo paragono al fango
solo che le temperature di questi liquidi vicino
alla superficie terrestre variano da circa 700 a

1200 °C. Nel 1851 anche Robert Bunsen (I’ide-
atore del bruciatore che viene ancor oggi utiliz-
zato in chimica), defini tale materiale come una
soluzione paragonabile a quella del sistema sale
acqua, solo che le temperature, come visto sopra,
erano molto pit alte. La maggior parte dei mag-
mi sono dei fusi silicatici ma ne esistono alcuni
con quantita disilice minime ad altri che ne sono
privi e producono dopo il raffreddamento delle
particolari rocce ignee (e.g. Kimberliti', carbona-
titi? sieniti®). Gli elementi presentiin un magma
si combinano durante il raffreddamento per dar
vitaa quei minerali (quarzo, feldspati, feldspatoi-
di, pirosseni, olivine, ed anfiboli, miche in pre-
senza di H,O) che andranno a formare le rocce
magmatiche che conosciamo. I minerali cosid-
detti accessori, ossidi di ferro e titanio, apatite e

1 Kimberliti: rocce vulcaniche ultramafiche ricche in MgO (>25 wt%) e in volatili (H,0, CO,, F). Il termine kim-
berlite fu introdotto solo nel 1887 da Lewis, per descrivere le rocce diamantifere della regione di Kimberly, in Sud
Africa (dettagli su <http://www.alexstrekeisen.it/vulc/kimberliti.php>, 2023-11-09).

2 Carbonatiti: sono rocce ignee con pitt del 50% di minerali carbonatici. Sono rocce associate a zone di rift conti-
nentale mentre su crosta oceanica sono state rinvenute solamente a Capo Verde e alle isole Canarie (per appro-
fondimenti: <http://www.alexstrekeisen.it/vulc/carbonatite.php>, 2023-11-09).

3 Sieniti: rocce intrusive alcaline (particolarmente ricche in sodio e potassio), prive o poverissime di quarzo e ric-

che di ortoclasio.
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zircone e minerali dello zolfo si formano da ele-
menti quali, Fe*', Ti, P, Zr e, appunto lo S.

Abbiamo imparato che le temperature piu
alte sono proprie di sistemi mafici che, quindi,
contengono unarelativamente bassa quantita di
Si, mentre le temperature pit basse evidenziano
composizioni relativamente ricche in Si (felsiche
o siliciche). Quando un magma viene estruso
sulla superficie terrestre, nella maggior parte dei
casi risultera essere parzialmente cristallizzato.
Solo raramente risulta essere povero di cristalli
e,quando questo avviene, evidenzia temperature
relativamente alte che ricercatori spesso indicano
come soprariscaldate (superheated).

La storia di tutte le rocce ignee inizia da un
liquido ‘genitore’ che, formatosi per fusione par-
ziale del mantello o in alcuni casi derivato dalla
fusione dirocce crostali, dara vita alla formazio-
ne di un magma ad una certa profondita sotto la
superficie terrestre. Naturalmente, la regione di
origine del magma e le rocce che ne fanno par-
te, influenzera la composizione del magma che,
una volta raggiunto un volume apprezzabile,
grazie alla differenza di pressione con la roccia
incassante, avra la forza di risalire. Se per cause
diverse le forze necessarie alla spinta di risalita
non risultassero sufficienti, allora il magma sta-
zionera in profondita e col tempo andra incontro
al processo di cristallizzazione dettato da tassi di
raffreddamento relativamente bassi (se parago-
nati ad un magma che solidifica sulla superficie
terrestre o in acqua). Ne risulta, quindi, che il
magma genitore subira delle modifiche compo-
sizionali. In questo periodo di raffreddamento,
il magma dara vita ad una ‘tessitura™ peculiare
che rispecchiera il sistema in cui lo stesso si e
formato ed evoluto.

Il magma & un materiale unico nel suo genere
con un intervalloliquido solido che puo raggiun-
gere anche 500 °C ed una temperatura diliquidus
che varia da circa 100022000 °C. Non solo ¢ in-
teressante alivello scientifico per carpire i segre-
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ti della natura ma anche importante per quello
che riguarda I'industria del vetro e delle vetro-
ceramiche e della metallurgia nonché, negli ul-
timi anni, nell’industria che tratta fibre di vetro.

Da questa breve introduzione, risulta essere
molto importante avere una opportuna cono-
scenza delle proprieta fisiche del magma prima
di considerare la sua messa in posto e infine il
processo di solidificazione. A disposizione ab-
biamo 1) laboratori naturali (i sistemi vulcanici
attivi) che ci permettono di studiare in situ tali
processi e 2) laboratori di alte pressioni e tem-
peratura che ci permettono di simulare i pro-
cessi magmatici dall’interno della crosta e fino
alla superficie terrestre. Proprieta importanti dei
magmi che possono essere direttamente misu-
rate sono la temperatura, la densita la viscosita.
Altre proprieta fisiche come la capacita termica,
la conduttivita e la compressibilita possono esse-
re determinate solo in laboratorio e questo va ad
evidenziare la sinergia che deve intercorrere fra
lavoro di ‘campagna’ e lavoro ‘sperimentale’. La
completa interazione fra i due approcci dara in
futuro la possibilita di carpire i segreti dei mag-
mi e, magari, la possibilita di predire con largo
anticipo possibili devastanti eruzionivulcaniche
e loro impatto sulle popolazioni sia vicine che
lontane dai centri di emissione.

2.1 Struttura dei sistemi silicatici

Prima di addentrarci nel sistema magma, e
necessario avere un’idea di quella che ¢ la strut-
tura dei liquidi silicati e dei magmi in generale.

I fusisilicatici che risalgono dall’interno del-
laterra sonol’essenza delle eruzionivulcaniche.
Il contenuto in SiO, e dominante in questi si-
stemi naturali e varia enormemente da circa il
40 all’80% in peso. Di conseguenza SiO, risulta
essere secondo a nessuno in termini di influen-
za sulle proprieta fisiche di questi liquidi. Come
visto sopra, sono circa una decina gli elementi

4 Tessitura (dimensione e posizione dei cristalli che compongo le rocce) dipende, nelle rocce ignee, dai tempi di
raffreddamento del magma che determina la nucleazione e la crescita delle fasi solide.



PROPRIETA CHIMICO-FISICHE DEI MAGMI

che compongono i liquidi silicatici e tra questi
H,O e CO, che, ad alta pressione, devono essere
considerati come parte integrante della struttu-
ra dei silicati. Tra gli elementi che meritano una
particolare attenzione c’¢ il ferro. Tutti i vetri
silicatici naturali contengono Fe dameno dell’1%
a pit del 10% in peso. Inoltre, questo elemento
hala peculiarita di esistere in differenti forme di
ossidazione ossia, una pit ridotta (FeO ferroso
Fe?*) ed una piti ossidata (Fe, O, ferrico Fe**). La
presenza di questi due stati di ossidazione ¢ una
importante fonte di informazione sulla sorgen-
te del magma in quanto monitora la pressione
dell’ossigeno all’interno della Terra e influenza,
come vedremo, le proprieta fisiche di questi li-
quidi. Infine c’¢ da evidenziare che I'intervallo
delrapporto fra Fe’* ed Fe** ¢ abbastanza grande
e varia da liquidi relativamente ridotti a liquidi
relativamente ossidati.

Una caratteristica ben definita dei fusi silica-
tici ¢ il grado di polimerizzazione o connettivita
tetraedrica. Con questa notazione ci si riferisce
al fatto che i ‘mattoni’ costruttori di struttura di
un fuso silicatico sono appunto i tetraedri SiO;
. E da evidenziare il fatto che essendo la natura
dellegame solo parzialmente covalente, la carica
ionica nei fusi silicatici & molto pitl piccola del-
la carica formale (2- per 'O e 4+ per il Sj, etc.).

Per liquidi di composizione SiO,, ¢ stata de-
rivata, da simulazioni ab initio, una carica paria
2,76 per Sie -1,38 per O (Tangney and Scando-
10 2002 e 2003). I silicati possono quindi essere
considerati sostanze ioniche in cui un singolo
anione, l'ossigeno, si lega a diversi cationi con
cariche elettrica e taglia differenti. Se si parte
dal presupposto che la carica di uno ione dipen-
de dalla composizione totale del sistema e che
quindi possa variare in dipendenza della posizio-
ne in cui esso si trovi, dobbiamo considerare tale
approssimazione come |'unica via per definire la
struttura dei silicati, sia essi cristallini che amor-
fi. Questo puo essere giustificato dal fatto che il
rapporto fra le cariche dei cationi e dell’ossige-
no rimane vicino al valore nominale. In questo
contesto, I’assunzione fondamentale ¢ che, con
I'eccezione delle regole imposte da strutture con
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ordine a lungo raggio, il principio di Pauli per
cristalli ionici (Pauling 1929) sia applicabile a
strutture amorfe (Zachariansen 1932).

Decifrare la struttura di un silicato ¢ parago-
nabile a descrivere come i cationi presenti in ta-
le struttura si dispongono fra gli anioni ossigeno
(Mysen and Richet 2005). Tale affermazione si
evince dal fatto che O* ha un raggio ionico di
1,30 A, cosi grande se messo a confronto con
i raggi ionici degli altri cationi presenti in una
struttura che ad esempio in SiO, puro o nelle
olivine occupa uno spazio paria 108 volte quel-
lo occupato dagli altri cationi. Questo si riflette
sui poliedri in cui gli ossigeni occupano i vertici
la cui coordinazione ¢ determinata da un com-
plesso gioco diinterazioni elettrostatiche. Carat-
teristica fondamentale di tali poliedri ¢ il numero
di coordinazione ed inoltre, anche le distanze
ossigeno-catione sono parametri fondamentali
da tenere in considerazione (Figura 1).

A parita di condizioni a contorno, i cationi
piccoli con carica elevata competono pit efficace-

distanza T-O
-« e

. Ossigeno ponte (BO) . Ossigeno non ponte (NBO)

o Si O Catione

Figura 1 — Il silicio e I'ossigeno costituiscono insie-
me il 74% della massa della litosfera che & paria qua-
si il 95% del suo. Con numero atomico 14 il silicio
ha 14 protoni (ed altrettanti neutroni) e 14 elettroni
esterni distribuiti su tre livelli energetici, ha la ten-
denza ad ottenere altri 4 elettroni al fine di saturare
il guscio esterno. L'ossigeno ha numero atomico 8
con due elettroni nel il guscio interno e 6 in quello
esterno. Ha bisogno quindi di altri due elettroni per
saturare il guscio esterno.
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Figura 2 - Variazione del raggio ionico da bassa
(Si04) ad alta (SiO,) pressione.

mente alegarsi conl’ossigeno. Quindi, possiamo
confrontare i cationiin termini di carica elettrica
Z eraggioionico r. Fra tuttii cationi presenti nei
silicati, il Sihala pit alta carica formale (+4) e ri-
sulta essere il piti efficiente a costruire la struttura
silicatica. A bassa pressione la coordinazione
ottimale da vitaa tetraedri SiO, con raggio ionico
eguale 2 0,34 A ed una distanza Si-O di 1,60 A.
Ad alta pressione si forma un ottaedro, SiO, con
r=0,48 A e distanza Si-O = 1,90 A (Figura 2).
Questa transizione abbastanza brusca nei cri-
stalli (vedi transizione coesite-stishovite a circa
10 GPa di pressione) risulta essere progressi-
va nei fusi silicatici e molto probabilmente ha
inizio a pitt basse pressioni (Waft 1975; Stolper
and Ahrens 1987). Anche se Si** non &l catione
pitt abbondate, i suoi poliedri costituiscono una
struttura anionicala cui connettivita dipende dal
rapporto Si/O. Se consideriamo un fuso di SiO, i
tetraedri SiO, devono necessariamente intercon-
nettersi ossia ‘polimerizzare’ il sistema al fine di
formare una struttura tridimensionale aperta in
cui ogni O & un ossigeno ponte (BO) e quindi,
condiviso fra due tetraedri vicini. D’altro canto,
se si prende in considerazione il sistema Mg, SiO,
questa struttura impone che ci siano tetraedri
SiO, isolati dove tutti gli ossigeni sono non-ponte
(NBO). Siamo in presenza di due estremi dove il
numero di ossigeni non-ponte (NBO) cresce da
0 a 4. Questi numeri indicano quello che viene
definito come il ‘grado di polimerizzazione’ di
un sistema: fortemente polimerizzato (0) e for-
temente depolimerizzato (4). Alfine dimeglioil-
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lustrare tale situazione, Schramm et al. (1984) ha
proposto le specie Q" peridentificare le strutture
create da tetraedri SiO, dove n sono gli ossigeni
ponte mentre 4-n sono quelli non ponte (Figura
3). La struttura silicatica a catena, peculiare dei
cristalli di pirosseni (MgSiO,), ¢ ad esempio for-
mata da specie Q* mentre nel corrispettivo fuso
silicatico, la distribuzione delle specie Q (sistemi
amorfi) & intorno al valore 2, anche se la compo-
sizione, in termini chimici, ¢ identica (Etchepare
1972; Brawer and White 1975). La coordinazio-
ne dell’ossigeno, in dipendenza della posizio-
ne occupata nella struttura amorfa e dei cationi
che sono presenti, puo variare e crescere. Que-
sto valore dipende dai cationi che lo circondano
e legano 'ossigeno non ponte (NBO) fra i vari
tetraedri SiO,. In particolare, ci siriferisce a tali
cationi come cationi M (Figura 3). Nelle olivine
tali cationi sono in coordinazione 6 conl'ossige-
no che a sua volta ¢ circondato da 4 cationi M.
anche se il numero dei cationi che circondano
l'ossigeno puo variare, il raggio di O* varia solo
da 1,27 a 1,34 A passando da coordinazione 2 a
8. Questa variazione di r risulta piccola se con-
frontata con la coordinazione cationica del Si**
(Figura 2) o del Na* (con r che passa da 1,07 a
1,40 A se la coordinazione passa da 4 a 9). Visto
chela carica cationica non é sempre minore del-
la carica formale assunta, e quindi non costante
per uno ione, la distribuzione delle cariche puo
variare nella struttura e di conseguenza i legami
degli NBO con Si potrebbe lasciare una caricare-
sidua che puo essere utilizzata neilegami con altri
cationi. Le ricerche in questo senso necessitano
di ulteriori sforzi e dati per dare delle risposte
quantitative. Simulazioni di dinamica moleco-
lare hanno evidenziato che il rapporto fra BO e
NBO insilicati di Na e Ca varia da 1:5 al:10 per
vetri raffreddati velocemente da temperature di
ca. 6000 °C (Comack and Du2001). Questi dati,
anche se non rispecchiano temperature di inte-
resse geologico, devono essere considerate quan-
do si discute delle strutture dei silicati.
Quando ossidi alcalini vengono mescolati a
SiO, purala conseguente decrescita del rapporto
Si/O causa una depolimerizzazione della strut-
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. Ossigeno ponte (BO)

. Ossigeno non ponte (NBO)

() catione in coordinazione tetraedrica (T)

O Catione modificatore di struttura (M)

Figura 3 — Variazione degli ossigeni ponte nelle strutture silicatiche e relative specie Q".
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tura del sistema. In accordo con la terminologia
utilizzata da Warren and Pincus (1940), il sili-
cio ¢ un formatore di struttura mentre la mag-
gior parte degli altri cationi sono modificatori
di struttura.

Pochi elementi possono fungere sia da modi-
ficatori che da costruttori di struttura. Fra loro,
Al ¢ il piti importante. A bassa pressione ha un
raggio ionico equiparabile a quello del Si** (0,47
contro 0,34 A) ma con carica formale +3. Ciod
implica che puo entrare nei siti tetraedrici solo
associandosi a un catione che compensi tale dif-
ferenza di carica per ottenere la carica formale
4+ del Sj, richiesta. Questo ¢ il ruolo che viene
associato generalmente ad alcali monovalenti e
alle terre alcaline (cationi bivalenti) che riesco-
no a compensare per due AI’* come succede nei
cristalli dianortite (CaAl Si,O,). P**, con raggio
ionico di0,25 A, e Fe3* (r=0,57 A) sono altri due
candidati che potrebbero sostituire il Siin coor-
dinazione tetraedrica. Il boro puo avere invece
coordinazione tetraedrica come BO;~ (0,20 A)
o triangolare BO3~ (0,10 A). Infine il Ti (0,61 A)
¢ solitamente circondato da piti di 4 ossigeni ma
ci sono comunque evidenze di una sua coordi-
nazione tetraedrica. La forza del legame Ti-O
da indicazione sul Ti come formatore di strut-
tura. Possiamo affermare che: coordinazione
tetraedrica e ruolo di formatore di struttura non
devono considerarsi sinonimi e, comunque, ri-
chiedono un bilancio di carica (compensazione
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di carica) che ¢ possibile solo dall’interazione
con altri cationi presenti nelle vicinanze al fine di
ottenere la carica formale 4+ del sito tetraedrico.
Per convenzione tutti i cationi in coordinazione
tetraedrica vengono denominati conlalettera T.

Il rapporto atomico NBO/T (nonbridging
oxygen, NBO, per tetraedrally coordinated cation,
T) rappresenta il modo pit semplice per carat-
terizzare il grado di polimerizzazione di un si-
stema silicatico. LNBO/T puo essere calcolato
dalla composizione del fuso a condizione che
sia nota la proporzione di cationi coordinati
tetraedricamente®.

Attualmente, questo calcolo pud essere ef-
fettuato a pressioni relativamente basse per le
quali sono disponibili i dati necessari. Alle alte
pressioni (Mantello) sia Si** che AI** possono va-
riare laloro coordinazione e pertanto, con i dati
attualmente disponibili, il parametro NBO/T
non puo essere utilizzato. Diverse proprieta dei
fusisilicatici (viscosita, conduttivita...) si corre-
lano in modo abbastanza semplice con NBO/T,
tanto che si possono fare delle previsioni abba-
stanza corrette, questo parametro risulta essere
molto utile.

Risulta comunque abbastanza difficile de-
scrivere correttamente la struttura dei materiali
amorfi quando si ha abbondanza di cationi di-
versi. Infatti la distanza T-O fra catione in co-
ordinazione tetraedrica e O sia come BO che
NBO varia al variare del catione T preso in con-

S Calcolo NBO/T: 1) si utilizza la composizione chimica ed in particolare I'abbondanza degli ossidi (colonna B del

foglio xls sotto riportato); 2) tale abbondanza chimica verra normalizzata non tenendo conto dell’acqua (colon-
na C del foglio xls sotto riportato); 3) si riportano nel foglio xls le masse molecolari dei relativi ossidi; e i relativi
cationi ed ossigeni per ogni ossido; 4) si calcolano le proporzioni molecolari ossia Valore normalizzato/Massa
molecolare. Si riportera il totale a fine colonna; S) si calcolano le proporzioni atomiche (proporzioni molecolari
xi Cationi). Per O il valore sara il totale dei prodotti delle proporzioni molecolari x gli Ossigeni; 6) si sommano
Si+Ti+Al (proporzioni atomiche); 7) si sommano Na+K+2Ca+2Mg (proporzioni atomiche); 8) se AI** > del pun-
to 7 allora si prende come valore di 7 altrimenti si utilizzera il valore in I4. Excel prevede la seguente formulazione:
=IF(14>L3,L3,14); 9) Si calcola (Na+K)-Al; 10) Si calcola I’eccesso per il bilancio di carica come: se il punto 9 >
0 allora si usa il valore di cui al punto 9; altrimenti 0: Excel prevede la seguente formulazione: =IF(L5>0,L5,0);
11) Si calcola se Fe3+ va in coordinazione tetraedrica: se il punto 10 ha un valore > di Fe** allora si utilizzera il
valore di Fe** altrimenti il valore calcolato in 10. Excel prevede la seguente formulazione: =IF(L6>15,15,L6); 12)
Si calcola il totale T come: Si + Ti + P + Al**+ Fe**; 13) e quindi NBO=(2x0)-(4xT); 14) infine NBO/T= valore
calcolato al punto 13 sul valore calcolato al punto 12. Per il calcolo si faccia riferimento al materiale online, in
particolare al file “Cap.2_ NBO-T.xlsx”, al seguente link: <https://doi.org/10.36253/979-12-215-0247-3>.


https://doi.org/10.36253/979-12-215-0247-3
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siderazione. In un generico tetraedro TO,, la
distanza di legame fra catione ed ossigeno puo
variare fino a circa il 10%. Questa variazione &
spesso governata dalla sostituzione del Si** con
altri cationi tetraedricamente coordinati quali
AP che presenta una distanza di legame Al-O
di ~1,71 A se comparato con la distanza Si-O di
~1,60 A. Una minore lunghezza dilegame T-O
risulta in un incremento dell’angolo fra tetrae-
dri anche senza che ci sia un cambiamento di
energia importante. I risultati di calcoli teorici
su gruppi H_Si O, mostrano che ci puo essere
un aumento dell’energia di legame per variazio-
ni della distanza di legame di circa ~0,01 Aed
una conseguente decrescita dell’angolo T-O-T
da 180°a 140° (Gibbs et al. 1981). Una semplifi-
cazione adottata a tale riguardo ¢ chele strutture
tetraedriche TO,, indipendentemente dal grado
di polimerizzazione del sistema, possono essere
considerate come strutture quasi-rigide (Hazen
and Finger 1982). Considerando due diversi ca-
tioni T e T’ potremmo aspettarci un completo
mescolamento ed avere strutture del tipo T-O-T"
ma anche un certo ordine con distinte strutture
rappresentate da T-O-T e T™-O-T", ossia, la coe-
sistenza di due fasi separate (un mingling anioni-
co). Tenendo presente che in termini di energia
libera di Gibbs, entropia e entalpia hanno un cer-
to peso, si fa presto a avere un link diretto con la
temperatura e col fatto che le alte temperature
favoriscano la presenza in un sistema di diverse
strutture mescolate.

Avendo un’energia di legame molto simile,
quanto sopra detto non vale per strutture Al-O
e Si-O. Potrebbero, pero, esserci delle limita-
zioni nella disposizione e quindi nell’'ordine dei
due cationi in uno stesso pacchetto strutturale.
Infatti, Loewenstein (1954) affermo che un da-
to ossigeno non puo essere condiviso fra due te-
traedri AlO,.

Le energie deilegami catione anione sono go-
vernate dai tipi di tetraedri, dailoro legami, e da
come sono mescolati e posizionati nella struttura.
Sappiamo dalla chimica dei cristalli che esisto-
no quattro tipi di legami: ionico, covalente, van
der Waals e metallico. Per quello che riguardai
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tusi e vetri, sulla base dei dati strutturali ad og-
gi disponibili, ci concentreremo solo su legami
ionici e covalenti. Nella situazione in cui si con-
sidera un legame puramente ionico, si considera
la struttura come indeformabile e di conseguen-
za la distanza dilegame d, ¢ la somma dei raggi
ionici dei due cationi r, e .. Nei sistemi silicatici
amorfi o cristallini i legami non sono né ionici
né cristallini ma una miscela dei due quindi, con
una frazione di carattere ionico che dipende da-
gli atomi presenti nel sistema. Un modo per evi-
denziare tale frazione ionica ¢ definito da Pauling
(1960) che mette in relazione la frazione di carat-
tere ionico con l'elettronegativita dei due atomi
ossia con laloro tendenza ad attrare elettroni (per
dettagli si rimandaa Mysen and Richet 2005). In
questo contesto il concetto di potenziale diioniz-
zazione ¢ utile quando si descrive una struttura
silicatica che sia essa fusa o solida:

2.1)

Da notare che I'equazione 2.1 (con Z carica
formale e r raggio ionico) implica che il legame
sia puramente ionico (enon parzialmente com’e
in realtd) e quindi ¢ da utilizzare con le dovute
precauzioni. Un nodo principale da tenere in
considerazione quando si parla di struttura di
un fuso o di un cristallo ¢ la forza dilegame. La
definizione di Pauling (1929) definisce la forza
media dilegame come il rapporto fra valenza e
numero di coordinazione. Per un dato nume-
ro di coordinazione, il potenziale del sito (ossia
energia elettrostatica/carica elettrica) & correlata
positivamente col potenziale diionizzazione del
catione metallico (Smyth and Bish 1988). Quin-
di la forza di legame diminuisce al crescere del
numero si coordinazione dell’ossigeno. Come
sopra questa affermazione risulta essere poco at-
tendibile nel caso in cui siamo in presenza di un
sistema parzialmente ionico. Infine, nei cristalli
che solitamente hanno legami significativamente
covalenti, la relazione illustrata (equazione 2.1)
deve essere trattata con precauzione e lo stes-
so si deve fare nel caso in cui si trattano sistemi
amorfi o fusi.

X = Zl_/rt,
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Abbiamo visto che la distanza di legame e il
valore dell’angolo T-O-T sono negativamente
correlati. Tale correlazione vale anche se si con-
siderano sistemi sotto pressione. L'impacchetta-
mento strutturale di un silicato ad alte pressioni
raggiunge un valore soglia per cuiilegami tra ca-
tioni ed anioni possono essere distrutti (Wang
etal. 2014). Questo implica straordinarie conse-
guenze per quanto riguarda le proprieta fisiche
del sistema quali viscosita e densita. Ad esempio,
i fusi polimerizzati cambiano proprieta quali la
viscosita che decresce conl’aumentare della pres-
sione fino a circa 3,5 GPa ma dopo questo limite,
inizia a crescere (segue cioé un decorso ‘norma-
le’). Questa inversione nel comportamento della
viscosita corrisponde al limite dell’impacchet-
tamento tetraedrico sotto il quale, grazie ad una
diminuzione della distanza dilegame fra cationi
ed anioni, la struttura si comprime, aumenta la
compressibilita (Figura 1). Sopra questa pressio-
ne soglia, la coordinazione del Sie dell’Al cresce e
cio fasi che cisia anche una crescita della densita
e della viscosita del sistema (Figura 4).

Il concetto di bilancio di carica di alcuni ca-
tioni in coordinazione tetraedrica ¢ evidenziato
dal duplice comportamento dei metalli alcalini
ed alcalini terrosi. Duplice comportamento nel
senso che possono comportarsi sia da modifica-
tori di struttura (in questo caso si legano all’e-
stremita degli ossigeni che formano la struttura
TO,) ma anche agire per compensare la carica
di cationi quali B**, AI** o Fe’* per una possibile
coordinazione tetraedrica. Peri cationi trivalenti
B** o AI’* il bilancio di carica viene garantito dai
cationi alcalini e alcalini terrosi mentre per ca-
tioni pentavalenti, qualiil P>, la compensazione
risulta essere pit1 complessa e in sistemi molto po-
limerizzati (vetri o fusi con concentrazioni di Si
rilevanti), l'ossigeno con doppio legame al P, po-
trebbe essere una soluzione. In generale, la sosti-
tuzione pitt comune risulta essere quella dell’Al**
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peril Si**. Il bilancio di carica si ottiene quando la
proporzione dei cationi che devono bilanciare le
cariche ¢ uguale o maggiore a quellarichiesta per
tale scopo. Se c¢’¢ un eccesso di metalli alcalini
e/o alcalini terrosi richiesti per bilanciare la ca-
rica (carica formale 4+ per Alin coordinazione
tetraedrica), il sistema viene chiamato per-al-
calino. Quando invece la proporzione dei me-
talli alcalini e alcalino terrosi ¢ identica a quella
richiesta, allora il sistema & definito meta—allu-
minoso; infine, se si ha un eccesso di Al rispet-
to ai cationi per il bilancio di carica, parliamo di
sistema per-alluminoso. Dati recenti mostrano
le evidenze per questo duplice comportamento
dei metalli alcalini ed alcalino terrosi in sistemi
amorfi e fusi. Ad esempio il legame Na-NBO ¢
pit corto del legame Na-BO ed allo stesso mo-
do Ca-NBO e minore di Ca—BO. Per NA* que-
sta differenza dilegame potrebbe portare ad una
variazione negativa dell’intorno elettronico (nu-
vola elettronica che circonda il nucleo che viene
indicato come shielding se positiva o deshielding,
nel nostro caso) all’'aumentare delle proporzioni
deilegami Na-NBO. In sistemi privi di Al, il nu-
cleo di Na ¢ soggetto ad una diminuzione della
nuvola elettronica che ne circonda il nucleo al
crescere del rapporto Na/Si. Questo ¢ in accor-
do con I'aumento dilegami Na-NBO (Xue and
Stebbins 1993; Uchino and Yoko 1998; Cormack
and Du2001; Ispas etal. 2002; Lee and Stebbins
2003; Cormier etal. 2003). In generale I’intorno
elettronico (quindi l’esatta relazione fra Na, Sie
Al) dipende dalle proporzioni di Na/Si e di Al/
(Al+Si). Per vetri che hanno un rapporto Na/Si
simile, e dove NA" agisce per il bilancio di cari-
caafavore di AI’*, **Na aumenta il chemical Shift
all’aumentare del rapporto Al/(Al+Si). Tutto cid
¢ dimostrabile tramite tecniche quale 'NMR®
(risonanza magnetica nucleare) che quantifica il
cosiddetto chemical Shift o spostamento chimico
(fenomeno per cui un atomo risente energetica-

6 NMR: tecnica diindagine basata sulla misura della precessione dello spin di protoni o di altri nuclei dotati di mo-
mento magnetico sottoposti a un campo magnetico. Intesa come tecnica diindagine, ha applicazioniin medicina,

in chimica ma anche in petrologia.
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Figura 4 - Figuraricostruita dai dati presentati da Wang et al. (2014) sulla dipendenza della viscosita dalla
pressione di fusi polimerizzati (NBO/T<1) e depolimerizzati (NBO/T>1) (per una discussione sul con-
cetto di polimerizzazione vedi il testo principale). Il grafico superiore (a) mostra la pressione (in GPa) vsla
viscosita (in Pa s scalalog) dove i simboli blu e la relativa area evidenziata, sono composizioni polimerizza-
te che in generale mostrano un andamento negativo con la pressione nel senso che la viscosita diminuisce
all’aumentare della pressione. Un opposto comportamento si evidenzia all’'aumentare della pressione. Se si
normalizzano i dati di viscosita in base al loro valore a pressione ambiente (b) il cambiamento della dipen-
denza della viscosita dalla pressione & molto pit evidente per i fusi polimerizzati. I simboli arancio (NBO/
T~2) mostrano una dipendenza della viscosita dalla pressione molto meno evidente [Per la procedura di
calcolo, si veda la nota precedente].
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mente delle interazioni del suo intorno chimici).
Il segnale NMR di un certo nucleo risulta spo-
stato nello spettro in dipendenza del suo intorno
chimico (si rimanda a Moran and Howe 2000,
per dettagli sull’applicazione della tecnica NMR
a materiali geologici e vetri).

Le distanze dilegame T-O, T-T e O-0O pos-
sono essere determinate grazie all’utilizzo dei
raggi X ed in particolare tramite tecnica analiti-
ca XRDF (distribuzione radiale dei raggi X; vedi
anche capitolo 5). Questa tecnica pud raggiunge-
re anche distanze equivalenti a differenti sfere di
coordinazione (la prima sfera di coordinazione
si riferisce alla serie di ioni legati direttamente
all’atomo metallico centrale. Nella seconda sfera
di coordinazione gli ioni si legano in vari modi
alla prima sfera di coordinazione). Ad esempio,
il sistema SiO,~NaAlO, mostra una similarita a
livello strutturale fino a circa 3 A che & quasila di-
stanza frail catione centrale in coordinazione te-
traedrica e gli altri due tetraedri piti prossimi. La
graduale evoluzione che si osserva in questi spet-
tri € associata alla sostituzione casuale di AI’* per
il Si** (Mysen and Richet 2005; Taylor e Brown
1979a) ed i dati sperimentali danno una distan-
za di legame T-O che cresce sistematicamente
al crescere del rapporto Al/(Al+Si) (Figura ).

I cationi che bilanciano le cariche possono
influire sull’ordine di Al e Si nel fuso; anche se
con raggio ionico simile, Ca** e Na* bilanciano
rispettivamente 2 e 1 AI’* in coordinazione te-
traedrica come si vede chiaramente nella distri-
buzione della nube elettronica intorno a Al-O
in sistemi quali nefelina ed anortite (Tait et al.
2003; Angel 1988). Come visto sopra, I’intorno
elettronico e le relazioni fra Si e Al, dipendono
dalle proporzioni Al/(Al+Si). Inoltre, al crescere
dell’elettronegativita dei cationi che bilanciano
le cariche (K, Na*, Ca?*), per un dato valore del
rapporto Al/(Al+Si), il disordine AI** e Si** nel-
la struttura, aumenta (Murdoch et al. 1985; Lee
and Stebbins 1999; Lee and Stebbins 2003). Le
differenze che sussistono fra i metalli alcalini e
alcalino terrosi con Al e Si nella struttura silica-
tica da un’idea del perché vetri quali CaAl Si, O,
e NaAlSiO, siano abbastanza differenti. Anche
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Figura S - Distanza di legame T-O-T (T=Al, Si)
nel sistema SiO,-NaAlO, da dati XRFD (vedi te-
sto; per dettagli si faccia riferimento a Mysen and
Richet 2005).

se lo spettro dei raggi X in questi vetri mostra la
distanza radiale T-O della prima sfera di coor-
dinazione simile, la distanza radiale della secon-
da e terza sfera di coordinazione di CaAl Si,O e
pit lunga rispetto a NaAlSiO, e questo suggeri-
sce un ordine a piti lungo raggio per vetri o fusi
di composizione CaAl,Si O, rispetto a sistemi di
composizione NaAlSiO, (Figura 6; Taylor and
Brown 1979a, b).

I1ferro ¢ il pitt comune elemento di transizio-
ne nei magmi e nei fusi puo essere presente con
diversi stati di ossidazione e numeri di coordina-
zione. Le pitt comuni specie in fusi silicatici sono;
[4]Fe2* SIEe3+, 4IFe3* e SIFe3*, In alcuni casi, anche
se pochi, si & riscontrata la presenza anche di ¢
Fe* e ¥/Fe*(Giuli et al. 2012 e riferimenti ivi ri-
portati). Le abbondanze di queste specie sono in
relazione alle distanze dilegame Fe—O erelative
forze dilegame che vanno ad incidere sul grado
di polimerizzazione del sistema.

Il rapporto Fe**/Fe,  nei fusi silicatici natu-
rali dipende principalmente dalla composizione
del liquido, dalla pressione, dalla temperatura e
dalla fugacita dell’ossigeno (fO,). L'equilibrio fra
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Figura 6 — Distribuzione radiale dei raggi X per vetri
silicatici; Le linee continue si riferiscono alla distri-
buzione radiale dei raggi X per vetri CaAl Si,O, e
NaAlSiO,, e NaFeSi,O, mentre le linee tratteggia-
te sono per albite, anortite e nefelina (Taylor and
Brown 1979a, 1979b e Henderson et al. 1984).

Fe’*e Fe** dipende dall’'ossigeno e quindi questo
rapporto influenzala struttura dei fusi silicatici. il
ruolo che Fe** e Fe**assumono alivello struttura-
le in minerali e fusi silicatici &, spesso, differente.

Fe’" in coordinazione tetraedrica & stato
confermato dai dati derivati da spettroscopia
Mossbauer e da dati XRFD su vetri di compo-
sizione NaFeSi,O, (Figura 6). La lunghezza del
legame T-O nei vetri ferrosilicatici sembra esse-
re maggiore rispetto ad un vetro allumosilicatico
equivalente e questo ¢ in accordo conla maggiore

SS

distanza dilegame per “/Fe**— O che per AI**~
O. Anche se Fe*" in coordinazione tetraedrica nei
cristalli é rara (comunemente nei cristalli Fe** ha
coordinazione 6 con l'ossigeno, mentre Al** 4),
la sostituzione di Fe’* per Si** e stata suggerita al
paridi quella AI** (Waft 1977; Mysen and Virgo
1978), in accordo col fatto che Fe** e AI** hanno
carica elettrica e raggio ionico simili sia nei ve-
tri che nei fusi silicatici (Dyar 198S; Virgo and
Mysen 1985; Hannoyer et al. 1992; Galoisy et
al. 2001; Farges et al. 2004; Métrich et al. 2006;
Wilke et al. 2007; Rossano et al. 2007; Giuli et
al. 2011 2012; Mysen 2006 a e b). Spettroscopia
Mossbauer su *’Fe indica Fe** in coordinazione
4 (Mysen 2006a) e coordinazione 6 piccoli va-
lori del rapporto Fe**/Fe,_.

Mysen (2006a) ha utilizzato la spettroscopia
Mossbaueri su *’Fe per descrivere le relazioni re-
dox e iruoli strutturali di Fe* e Fe*" nei vetri si-
licatici. I materiali oggetto di questo studio sono
stati fusia 1500 °C in aria per poi essere rapida-
mente raffreddati e formare vetri. Alle compo-
sizioni investigate (NaAlSi,O,, Ca, AlSi O, e
Mg, (AlSi O,) & stato aggiunto il ferro sotto for-
ma di Fe O,,NaFeO,, CaFe,O, e MgFe O, con
un totale di Fe,O, nei vetri compreso fra 0,9 e
5,6 inmoli %. Gli spettri ottenuti mostrano cheil
rapporto Fe**/SFe ¢ correlato positivamente con
I’aumento del contenuto totale di ferro e con la
diminuzione del potenziale di ionizzazione del
catione alcalino o alcalino terroso. Inoltre, la co-
ordinazione dell’ossigeno con Fe** cambiada4a
6 al diminuire del rapporto Fe**/SFe e la distor-
sione dei poliedri Fe**—O nei vetri diminuisce
all’'aumentare di Fe3*/SFe.

Fe’* sembrainvece avere diversi arrangiamen-
ti strutturali. Calas and Petiau, (1983) e Virgo
and Mysen (1985) riportano Fe** con coordina-
zione (con l'ossigeno) trigonale, bipiramidale e
tetragonale, che indica una coordinazione che
variada4a S edinfine a 6. Cicconi (2015) indi-
ca la presenza simultanea di coordinazione 4 e
6. Il comportamento di Fe** e Fe** ad alta tem-
peratura puo essere cosi riassunto: vetri e fusi di
composizione Na,0-3Si0,-0,5Fe,O, e Na, O~
38i0,-FeO indicano ruoli differenti per Fe’*and
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Fe?* in termini strutturali. Wang et al. (1993) at-
traverso analisi Mossbauer su trisilicato di sodio
e ferro (sia in condizioni ridotte che ossidate)
afferma che nei vetri, formatisi dal fuso equi-
librato in aria a 771 °C, tutto il ferro & ossidato
(Fe’*). Spettri Raman sugli stessi vetri prodotti
da rapido raffreddamento del fuso in condizio-
ni ossidate mostrano una struttura quasi identi-
ca che suggerisce una coordinazione tetraedrica
del Fe**. Dopo trattamento termico in atmosfera
diidrogeno (quindiin forti condizioniriducenti)
dello stesso materiale (al fine di ridurre lo stress
derivato dal veloce raffreddamento) tutto il fer-
ro risulta essere Fe?* quindi identificabile come
modificatore di struttura. Un ulteriore prova di
questa assunzione ¢ il fatto che gli spettri Raman
sugli stessi vetri sia a temperatura ambiente che a
676 °C risultano molto simili a quelli di compo-
sizione priva di ferro (Na,0-SiO,; Wang et al.
1993). Le conclusioni di Wang et al. (1993) stri-
dono conidati XANES” su composizioni simili.
Infatti, alla temperatura di 850 °C Fe** risulta es-
sere in coordinazione 4 (Waychunas et al. 1988;
Waseda and Toguri 1978; Waseda et al. 1980) e
le distanze di legame Fe-O in fusi FeO-SiO, e
FeO-Fe O,-Si0O,, risultano essere 2,04 e2,08 Ae
quindi, compatibili con la coordinazione 4. Allo
stesso tempo, Brese and O’Keefe (1991) sugge-
riscono che le suddette distanze dilegame sono
compatibili anche con coordinazioni maggiori di
4(6).In conclusione, i dati derivati da raggi X per
le distanze dilegame Fe?*~O ad alta temperatu-
ra in fusi FeO-SiO, sono consistenti con Fe** in
coordinazione 6; al contrario, in fusi e vetri re-
lativamente ossidati, Fe** & in coordinazione 4.
Nei vetri silicatici naturali la concentrazione
P, O, puod raggiungere valori vicini all’1% in pe-
so (Pichavant et al. 1987; London et al. 1993).
Anche se con una concentrazione abbastanza
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esigua, PO, puo avere delle profonde implica-
zioni sulle relazioni di fase e sulle proprieta di
trasporto (viscosita, diffusivit, conduttivita...)
dei magmi (Wyllie and Tuttle 1964; Kushiro
1975S; Toplis et al. 1994; Dingwell et al. 1993;
Wolf and London 1994). E interessante notare
che il coefficiente di partizione D #*“*//* (ossia
il rapporto fra P,O_ nell’apatite/P O, nel fuso)
cresce al crescere del contenuto di SiO,. Nella
maggior parte dei vetri e fusi silicatici privi di
Al, il fosforo (P**) & in coordinazione tetraedri-
ca. Nei vetri e fusi alcalini e alcalino terrosi, il
fosforo forma complessi con differenti gradi di
polimerizzazione e con il valore di NBO/P che
dipendono dal contenuto di P. Dati Raman ed
NMR suggeriscono raggruppamenti dei com-
plessi fosfatici nella struttura dei vetri silicatici.

Le informazioni strutturali sul titanio sugge-
riscono diversi stati di coordinazioni. In condi-
zionirelativamente ossidate, il titanio ha identica
carica del Si (4+) ma il suo raggio ionico (in co-
ordinazione 4 ¢ 0,42 A mentre in coordinazione
6 & 0,61 A) & maggiore di circa il 60% di quello
del Sie, di conseguenza, poco idoneo alla sua so-
stituzione nei tetraedri SiO,, almeno alle basse
pressioni. Non sorprende, quindi, che il Ti** nei
cristalli si presenti spesso in coordinazione sei
con l'ossigeno come nel rutilo (TiO,; Howard
etal. 1991)

Inoltre, & stato provato che Tipuo presentarsi
in coordinazione 4 e § conl’ossigenoin Mg, TiO,
and Ba, TiSi, O, (Wechsler and Von Dreele 1989;
Moore and Louisnathan 1969). Relazioni di fa-
se liquido solido come pure immiscibilita fra li-
quidi (De Vries et al. 1954; Kushiro 1975; Visser
and van Groos 1979) sono direttamente collega-
ti alla presenza del titanio ed alla sua abbondan-
za nei sistemi geologici (in genere 2-3% in peso
sulla Terra ma in sistemi poveri di Si e ricchi di

7 XANES: tecnica di spettroscopia XAS (che studia I'andamento del coefficiente di assorbimento di una sostanza
in funzione dell’energia dei raggi x) che viene suddiviso in tre regioni: 1) la regione di soglia, che si estende per
circa 8 eV, dove si osservano picchi d’assorbimento deboli (come nel caso della soglia K del Fe); 2) la regione
XANES (X-ray Adsorption Near-Edge Structure) si estende per circa 50 €V dopo la regione di soglia ed & caratte-
rizzata da strutture intense; 3) laregione EXAFS (Extended X-ray Adsorption Fine Structure) si estende per circa
1 keV dopo laregione XANES ed ¢ caratterizzata da oscillazioni multiple.
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alcalifino al 10% in peso come pure in materiale
lunare; Reid et al. 1973; Chayes 1975; Mitchell
1991). Il comportamento strutturale del Ti ri-
sulta poco chiaro ma i dati disponibili puntano
su meccanismi di soluzione nei sistemi silicatici
che dipendono dalla composizione, dalla natura
dei cationi metallici e dall’abbondanza di TiO,.
Nessuno degli ossidi ‘maggiori’ che compon-
gono un fuso silicatico o un magma esercita un
peso cosi grande sulle proprieta fisiche del si-
stema di quanto non faccia 'acqua. Il range di
variabilita del contenuto di acqua nei magmi ¢
abbastanza elevato ela suainfluenza ¢ proporzio-
nale allasuaabbondanza ed alla chimica del mag-
ma/liquido in cui ¢ solubilizzata. Si consideri,
inoltre, che a causa del suo basso peso molecola-
re rispetto a quella di altri ossidi, una concentra-
zione apparentemente piccola del 3% in peso si
traduce in circa il 10% in moli di H,O (per det-
tagli si rimanda ai parr. successivi 2.2 e 2.5 che
trattano di densita e solubilita dei magmi). Alla
stregua deglialcali,I'acqua ¢ un eccellente agente
depolimerizzatore ma, rispetto ad essirisulta es-
sere meno efficiente (Mysen 2007) considerando
che diverse specie possono essere presenti (H ,0
molecolare, gruppi OH’; vedipar.2.5.1 e per det-
tagli Mysen and Richet 2005 e 2019)
Strutturalmente e nella forma pit1 semplice da
immaginare, l'ossigeno ponte (BO) nelle Figu-
re 1 e 3 puo essere sostituito da H,O e formare
legami di gruppi funzionali Si—-OH. Altre forme
possibili e da considerare perle strutture di vetri
silicatici sono Al-OH, alcali-OH o terre alcali-
ne—OH con abbondanze relative che natural-
mente dipendono dalla disponibilita dei suddetti
cationi (per dettagliin Mysen and Richet 2019).

2.2 Temperatura del magma

I pirometri® ottici, che sfruttano il potere di
emissione di energia del magma, e le termocop-
pie sono i sistemi che ci consentono la determi-
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nazione diretta della temperatura dei magmi che
eruttano e scorrono sulla superficie terrestre.
Molto piu difficile ¢ la determinazione della tem-
peraturase le eruzioni hanno uno stile esplosivo
ed in questo caso si puo ricorrere a misure spe-
rimentali. Sir James Hall fu un pioniere in tal
senso e nel 1790 fece il primo esperimento di fu-
sione al fine di determinare la temperatura diun
magma. Questo studio, pero, non fu pubblicato
se non dopo la morte del collega e amico James
Hutton che considerava a dir poco imprudente
questo tipo di approccio (i segreti della natu-
ra possono esser decifrati solo da osservazioni
dirette, sosteneva). Ma tale la diffidenza nella
petrologia sperimentale, fortunatamente, non
porto alla morte di questa disciplina che oggi of-
fre soluzioni a diversi problemi in diversi campi
scientifici. Inoltre, le misurazioni in situ e quel-
le in laboratorio sulle temperature magmatiche
e su diversi tipi di magma, nella maggior par-
te di casi, coincidono. Se si esamina una roccia
ignea si puo facilmente capire che non esiste una
temperatura univoca per la fusione della stessa.
Questo perché talirocce sono formate da diversi
minerali che aloro volta hanno punti di fusione
diversi che possono differire anche di centina-
ia di gradi. Un magma potrebbe avere tempe-
rature molto diversa di quella di fusione della
roccia che ne ¢ derivata. D’altra parte, pero, la
presenza di fenocristalli nel magma indica che
la maggior parte di essi ha temperatura che sta
tra I'inizio e la fine della temperatura di fusio-
ne degli stessi fenocristalli. Questa importante
conclusione porto Bowen nel 1928 ad afferma-
re che la maggior parte dei magminon possono
essere sovrariscaldati. Naturalmente, tali con-
siderazioni sono strettamente legate al quanti-
tativo di cristalli presenti in un magma (minore
¢ laloro presenza maggiore sara la temperatura
del magma). Solo per far degli esempi, le tem-
perature dei magmi Hawaiiani basaltici sono
trai 1100 ed i 1200 °C mentre la maggior parte

8 1l pirometro ottico & un termometro a irraggiamento inventato da J. Wedgwoodo, ceramista inglese e uno dei
principali attivisti della rivoluzione industriale 1730-1795 di solito tarato con il punto triplo dell’oro: 1337,65 K.
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dei magmi riolitici ha una temperatura variabi-
le fragli 800 edi 1000 °C. A pressioni maggiori,
la temperatura di fusione di uno stesso magma
tende ad essere pit alta ma se si considera che
la pressione fa si che dell’acqua possa essere so-
lubilizzata nel liquido magmatico (vedi par. 2.5
sulla solubilita dei volatili nei magmi), allora si
assistera ad una diminuzione della temperatura
di fusione di tale sistema.

2.3 Densita del magma

Prima di iniziare a parlare della densita dei
magmi é necessario definire il concetto di densi-
ta. La densita (r) di una sostanza é il rapporto tra
la sua massa (M) ed il suo volume (V) e quindi
come unita di misura nel sistema internaziona-
le si usa il kg/m?:

% (2.2)

p =

E una delle proprieta pitt importanti dei ma-
teriali geologici e non. Ad esempio, e possibile
stimare il numero delle molecole nelle celle
cristalline conoscendone il volume e la densita.
In natura, la densita dei magmi controlla molti
dei processi petrologici. Primo fra tutti, la spinta
di galleggiamento diun magma (buoyancy) & ap-
punto funzione della densita e fara si che il mag-
ma possarisalire in superficie oppure stazionare
ad una certa profondita nella crosta terrestre.
Seguendo lo stesso ragionamento si puo pensa-
re a cristalli che affondano nel liquido silicatico
ed altri che invece galleggiano, proprio per una
maggiore o minore densita rispetto al liquido che
li contiene. In questo senso si puod pensare alla
litosfera come ad un filtro di densita.

Nel campo della petrologia ¢ fondamentale
avere dati delle densita dei magmi per i motivi
che abbiamo appena citato. La domanda fon-
damentale & come calcolarla e/o determinarla
sperimentalmente.

Negli ultimi decenni sono stati diversi gli
studi che hanno riportato dati sperimentali (fo-
noliti, Seifert et al. 2013; andesite, Malfait et al.
2014; basalto Sakamaki et al. 2013; aplograni-
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to, andesite e basalto Malfait et al. 2011; basal-
to lunari alti in Ti, Sakamaki et al. 2010a e Van
Kan Parker et al. 2012; peridotite Sakamaki et
al. 2010b) e modelli (Ghiorso and Sack 1995;
Asimow and Ghiorso 1998; Ochs and Lange
1999; K168 2000; Ghiorso 2004) per il calcolo
della densita.

Tutti, pero, partono dal presupposto che la
densita ¢ funzione del coefficiente di espansio-
ne termica del materiale investigato. Ne caso in
esame, cioe quello dei sistemi silicatici, & possi-
bile misurare la densita anche a temperature ele-
vate. Siccome, per0, la tecnicarisulta abbastanza
complicata, quello che di solito si fa ¢ misurare
la densita del vetro che deriva da un rapido raf-
freddamento delliquido sia esso a pressione am-
biente che a pressioni elevate.

SeV ¢ilvolumeallatemperatura T elatem-
peratura a cui la misura della densita viene fatta
¢ T allora:

V.=V [1+a(T-T)] (2.3)

Dove a il coefficiente di espansione termica
viene definito come:

_1(v
a=y (aT) p
Il coefhiciente di espansione termica e il relati-
voincremento in volume (9V/V) perincremento
unitario della temperatura a pressione costante.
La derivata parziale viene utilizzata al posto della
derivata ordinaria per evidenziare che tale rela-
zione ¢ riferita ad una pressione costante. Ora,
siccome la densita € massa per volume possiamo
riscrivere il tutto come:

(2.4)

— P1
Pr = 1+a(T-Ty) 2.5)

Dove p, e p,. sono le densita a temperatura
T eT.

Se moltiplichiamo e dividiamo per 1 — a(T -
T1) avremo:

_ pa[1-a(T-Ty) ]

T 1-[a(T-Ty)? (2.6)
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Essendo a molto piccolo (~ 10 °C™) il termi-
ne elevato al quadrato del denominatore diventa
irrilevante e quindila densita a qualsiasi tempera-
tura T ¢legataalla densita alla temperatura T da:

po=p l-a(T-T)]  (7)

Un ulteriore metodo ¢ quello di utilizzare i
dati chimici: sostanzialmente le abbondanze dei
costituenti (se ad esempio utilizziamo gli ossidi
che costituiscono un vetro silicatico ottenuti da
analisi via microsonda elettronica: SiO,, TiO,,
Al O, etc.) e quanto ciascuno di essi contribui-
sce alla densita totale. Per far cio, si utilizza quel-
lo che é noto come ‘volume molare parziale’ di
ogni costituente. Questi valori sono stati deter-
minati sperimentalmente da Bottinga and Weill
(1970) e Bottinga et al. (1982) che studiarono le
densita di diversi fusi silicatici. Il volume mola-
re parziale ¢ definito come il cambiamento nel
numero di moli del componente i (1) a tempe-
ratura, pressione e numero di moli costante per
tutti gli altri componenti. Matematicamente puo
essere espresso come:

> ov
"=

ani
Anchein questo caso la derivata parziale indi-
ca che questo cambiamento in volume ¢ darite-
nersi a temperatura, pressione e numero di moli
costanti per tutti gli altri componenti diversi da

i. Da qui deriva che il volume totale del sistema
che stiamo investigando e:

(2.8)
T,P,njii

V= Vana + Vbnb+. .. +Vini = Zi Vlnl(zm)

I1 volume molare parziale di un componen-
te ¢ proprio la quantita che, se moltiplicata per
il numero di moli dello stesso componete, resti-
tuisce il contributo di tale componente al volu-
me totale. Abitualmente le composizioni sono
espresse in termini difrazioni molari diun com-
ponente i, X, che non ¢ altro che il rapporto di
"/ (na+nb+... n) e quindiil numero di moli di cia-
scun componete puo essere espresso utilizzando
le frazioni molari che se inserite nella equazione
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sopra, dividendo numeratore e denominatore per
(na+nb+... n) dara:
— Y VX, +V,X,+...+V.X; (2.10)
Ng+Np+..+n;
Quindi, il volume del magma per il numero
totale di moli di tutti i componenti sara:
V=2XVX (2.11)
La densita del magma si ottiene dividendo il
volume molare per il peso molecolare del fuso/
vetro che sara uguale alla sommatoria del pro-
dotto peso molecolare M per la frazione molare (
YiMiX;) di tuttii componenti presenti nel sistema:
_ ZiMiX;
LV
Ghiorso and Sack, (1995) e Asimow and
Ghiorso, (1998) e piu recentemente Ghiorso et
al. (2002) con MELTS (programma dilargo uso
nella petrologia che utilizza dati termodinamici
derivanti da un consistente numero di dati speri-
mentali e suun vasto intervallo composizionale
diliquidi silicatici in coesistenza con fasi solide),
danno una ulteriore possibilita di calcolo della
densita dei sistemi magmatici in un largo inter-
vallo di pressioni (0-30 kbar). Tale programma
si basa sul volume molare del liquido preso in
esame. Per il calcolo si utilizzano gli ossidi degli
elementi presentinel liquido (derivanti da analisi
dimicrosonda elettronica, ad esempio), si sceglie
la temperatura, la pressione e la fugacita dell’os-
sigeno (vedi sotto) ed il programma restituisce
diverse proprieta del liquido tra cui la densita.
Ochs and Lange (1999) danno un ulteriore
strumento per la determinazione della densi-
ta per alte pressioni e temperature e contenuti
d’acqua variabili fino a 19 mol %. In questo con-
testo, si deve considerare che il volume molare
dell’acqua 22,9+ 0,6 cm®/molal000°Ce 1 bar
di pressione, mentre I’espansione termica mo-
lare parziale (OV y,/0T) e la compressibilita
(V y,0/0P) sono rispettivamente 9,5 £ 0,8 x
10 cm?®/(mol K) e -3,2 + 0,6 x 10~* cm?/(mol
bar). Per avere un’idea, si pensi che 'effetto della

(2.12)
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presenza nel sistema silicatico dell’1% in peso di
H,O equivale ad un incremento di temperatura
paria~400°C o ad un decremento di pressione
paria ~ S kbar.

Un ulteriore metodo per determinarela densita
dei magmi prende in considerazione che il volume
di espansione durante la fusione della maggior par-
te dellerocce ¢ circail 10% e quindi, la densita della
maggior parte dei magmi e circail 90% della roccia
solida che ne deriva. I magmi hanno densita varia-
bile da~2200a3000kg/m? (Figure 7 e 8). Questi
valori sono soggetti naturalmente alla presenza o
meno di elementi quali il Fe che ne aumentano la
densita. E interessante notare che la maggior parte
dei liquidi basaltici hanno densita che si aggira su
valori compresi fra 2600 e 2650 kg/m? valori si-
mili ai cristalli con cui coesistono. I plagioclasi, ad
esempio, hanno densita variabile fra 2630 e 2760
kg/m? mentre per le olivine ed i pirosseni i valori
crescono (3700 e 3000 kg/m3). Molti dei magmi
granitici hanno densita minori rispetto ai basalti e
dell’ordine di 2400 kg/m?. Ne deriva che, essendo
la maggior parte dei magmi composti da cristalli e
liquido, la densita totale del sistema sara maggiore
del corrispettivo volume di liquido e per determi-
narne la densita & necessario conoscere le relative
proporzioni disolidieliquido coesistenti. In questo
senso MELTS risulta essere di grande aiuto. Biso-
gnaricordare che in profondita i magmi, soggettiad
alte pressioni, risultano essere piui densi. Questo ef-
fetto si pud quantificare se si conosce il coefficiente
di compressibilita isotermica {3, che siriferisce alla
relativa decrescita in volume per incremento uni-
tario di pressione a temperatura costante:

_ 1 fov
),
L'inverso di tale coefficiente & noto come Bulk
Modulus e si misura in Pa. Valori tipici di b per
i magmi sono S x 10! Pa che equivale ad un
cambio di densita di circa 0,13 kg/m? per Gpa
di pressione. Questo decremento di densita dei

(2.13)
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magmi dal profondo fino alla superficie terrestre

¢ stato quantificato per i basalti Hawaiiani che

risalendo da circa 35 km variano la loro densita
da 2743 a 2641 kg/m® sulla superficie terrestre

(Kushiro 1980). Se perd si considera che una pit

alta pressione, corrisponde ad una possibile mag-

gior quantita di acqua solubilizzabile nel sistema,
allora, la stessa produrra una notevole decrescita
della densita del sistema (Bottinga e Weill 1970°).

Da queste considerazioni e da studi proposti
da Agee and Walker (1993) e Suzukiand Ohtani

(2003) deriva che, in prossimita della superficie,

i liquidi basaltici riescono a vincere la forza di

gravita e risalgono rispetto alle fasi solide quali

le olivine ma, per profondita dell’ordine dei 400

km, (dati sperimentali condotti a pressione di

13,5 Gpa) la densita del liquido risulta essere

maggiore di quella dei cristalli di olivina. Questo

suggerisce che, alla base del mantello inferiore,
potrebbe essere presente uno strato di liquido

(il cosiddetto D layer; Ohtaniand Maeda 2001).
Piti recentemente, come visto sopra, Wang et

al. (2014) hanno dimostrato che la densita varia

in dipendenza della pressione. Questo in virtu
del fatto che a circa 3,5 GPa, la coordinazione
sia del Si che dell’Al aumenta rendendo possi-
bile un migliore impacchettamento strutturale.

In pratica, le distanze dei legami fra anioni su-

biscono forti variazioni fino ad arrivare al punto

di rottura e conseguente variazione di proprie-

ta fisiche quali viscosita e densita che hanno un

ruolo fondamentale nella mobilita e trasporto di

materiale magmatico all’interno della Terra e dei

pianeti terrestri interessati da vulcanismo attivo.
Possiamo riassumere i concetti sopra espres-
si come segue:

1) Unaumento delle concentrazioni di elementi
quali Fe, Mg e Ca fa si che la densita, nei fusi
silicatici, aumenti;

2) La densita diminuisce all’aumentare del-
la temperatura e, soprattutto, del contenuto
involatili;

9 Peril calcolo si faccia riferimento al materiale online, in particolare al file “Cap.2_ Densita.xIsx”, al seguente link:

<https://doi.org/10.36253/979-12-215-0247-3>.
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3) Ladipendenza della temperatura sulla densi-
ta magmatica ¢ data dal coefficiente di espan-
sione termica, mentre, la compressibilita dala
dipendenza dalla pressione;

ILa differenza di compressibilita fra le rocce
e i fusi sottoposti a pressioni crostali causa
delle variazioni di densita notevoli;

Per avere un’idea delle densita di diversi fusi
silicatici e relative rocce che vengono prodotte
dalla solidificazione di tali magmi si puo far
riferimento alla Figura 7 dove si puo notare
la scarsa compressibilita delle rocce messe a
confronto conifusisilicatici al crescere della
pressione.

2.4 Fugacita dell’ossigeno (fO,) nei processi
magmatici

Visto I'importantissimo contributo che le
condizioniredox possono dare ai processi di for-
mazione delle rocce magmatiche, ¢ necessaria
una breve premessa su tali condizioni partendo
dal concetto di fugacita.
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Un gas ¢ considerato perfetto se seguelalegge

PV=nRT (2.14)
dove P e la pressione, V il volume, n il numero
di moli R la costante dei gas e T la temperatura
assoluta. La maggior parte dei gas, pero, non so-
no perfetti, soprattutto alle alte pressioni o alle
basse temperature. La ‘fugacitd’ puo essere consi-
derata come una pressione equivalente che tiene
in considerazione la deviazione dei gas reali dal
comportamento ideale descritto dall’equazione
(2.14). Sebbene i valori di fugacita dell’ossigeno
(fO,) dei sistemi magmatici siano molto bassi
(molto pitr bassi di 10 bar), coprono un ampio
intervallo che influenza lo stato di ossidazione di
elementi eterovalenti quali Fe e S. Conseguente-
mente, fO, controlla gli equilibri di fase nei mag-
mi. Come visto nel capitolo 1, essa puo essere
considerata come una pressione parziale effettiva
utilizzata per calcolare la differenza dell’energia
libera perigasreali. La maggior parte dei magmi
hanno fugacita dell’ossigeno paragonabile a quel-
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Figura 7 - Confronto frale densita di alcune rocce e fusi nella crosta continentale e nel mantello superiore.
Il range di densita delle rocce ¢ indicato dai riquadri. Lanfibolite ¢ una roccia metamorfica composta da
orneblenda e plagioclasio e si forma da ricristallizzazione di rocce ignee mafiche idrate (Gabbro ad esem-
pio) (modificato da Herzberg et al. 1983).
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lain cuila magnetite & una fase stabile. Ad oggi,
comunque, ¢ difficile spiegare cosa ne controlli
la variazione nei sistemi magmatici.

2.4.1 Variazione della fO, con la temperatura e la
pressione

Fe, Si ed O sono fra i maggiori elementi che
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3Fe,Si0,
fayalite

2Fe;0,
magnetite

35i0,

quarzo (2.16)

2 =
in queste reazioni, i reagenti reagiscono conl’os-
sigeno per dare prodotti piti ossidati. Le costanti
di equilibrio a temperatura e pressione costan-
te sono:

6
Hem
compongono il magma e le rocce ed inoltre so- Kpp = (MF6203) (2.17)
no presenti in importanti reazioni redox che poi ( Fe‘;‘% 4) fo,
daranno vita ai sistemi rocciosi. Due dei model-
li che vengono utilizzati per i sistemi magmatici ( Mag ) ( 0tz )
sono ematite-magnetite (HM) e quarzo-fayalite- Kpp =t 04 5102 (2.18)
magnetite (QFM). ' (a,igz sio 3) fo,
4Fe;0 F
ma gnset‘ilte 2= fmZ‘Z‘Z (2.15) Se si considera l’attivit.é dei solidi cristallini
puricome eguale a 1, possiamo calcolare la fuga-
e cita dell’ossigeno come fatto appunto per l'atti-
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Figura 8 — Densita di diversi fusi naturali con composizioni da riolite a komatite in dipendenza della tem-
peratura e pressioni da 10*a 1 GPa. La componente volatile ¢ assente (da Lesher and Spera 2015).
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vita della silice (vedi cap. 1), utilizzando i valori
standard delle energie libere tabulati e disponi-
bili. Come per I’SiO, questi valori vengono ri-
portati in graficilog fO, vs temperatura (Figura
9). Queste curve e le reazioni che rappresentano
sono i cosiddetti buffer magmatici dell’ossigeno.
Molto spesso si riportano i valori di fugacita in
riferimento al buffer NNO (Ni-ossido di Ni).
C’é daprecisare chelareazione di Ni— NiO, non
avviene nei magmi naturali ma é comunemente
utilizzata come riferimento. Tutte queste curve,
nella Figura 9, mostrano la forte dipendenza del-
la stabilita delle fasi che contengono Fe con fO,
e T. Fugacita dell’ordine di 10° bar sono picco-
lissime ed hanno, come si pud immaginare, poco
valore se connesse con una particolare pressio-
ne parziale dell'ossigeno. Deve essere comunque
chiaro che la fugacita e solo uno strumento ter-
modinamico che viene utilizzato per esprimere
il potenziale chimico di un certo componente
(in questo caso l'ossigeno) in tutte le fasi coesi-
stenti, siano esse solide liquide o gassose, di un
sistema all’equilibrio. Infattinon c’é¢ la necessita
chel'ossigeno esista come gas ma semplicemen-
te che sia disciolto nel sistema liquido o nelle fa-
si solide. E quindi un indice dello stato redox di
un magma e del fuso e dei cristalli che coesisto-
no e sono in equilibrio con esso. Inoltre, il valo-
re della fugacita ha senso solo se si specifica una
determinata temperatura. Ad esempio, la stessa
fugacita di 10"* bar corrisponde allo stesso tem-
po ad un sistema molto ridotto quale quarzo-
fayalite-ferro (QFI) in equilibrio a 1100 °C ed a
un sistema abbastanza ossidato se si considerala
curva hematite-magnetite a 600°C. Ricordiamo
cheil sistema Terra mostra delle variazioniredox
molto consistenti.

Basti pensare al nucleo metallico (Fe-Nichel),
al mantello silicatico ferroso (Fe?*) eI’idrosfera e
I'atmosfera ricca di ossigeno dove sono stabili fasi
che contengono Fe** come I'ematite ola goethite.
Lalegge di Dalton ci dice che a livello del mare
laP__ =1barelapressione parziale dell’ossige-
no PO,=0,21 bar. All’equilibrio questa pressio-
ne deve essere uguale alla fugacita dell’ossigeno
in un fuso che si trovi sulla superfice terrestre
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(10°% bar) e di fatto, fissa il limite superiore di
fugacita per i fusi naturali.

Solo nei magmilunari ed in altri sistemi molto
particolari dove i magmivengono in contatto col
carbonio, il ferro si trova nel suo stato metallico
o come wiirstite (FeO).

La maggior parte dei magmi hanno fugacita
dell’ossigeno paragonabile a quella in cui la ma-
gnetite & una fase stabile come evidenziato nel-
le bande con due tonalita di grigio nella Figura
9.1 magmi che risalendo incontrano delle zone
ricche in acqua o relativamente ricche di ossige-
no, possono parzialmente ossidarsi e quindi in-
nescare lareazione Fe** > Fe** in dipendenza dei
relativi fattori cinetici.

Siccome per fugacita dell ossigeno elevateI’e-
matite ¢ stabile, i basalti eruttati sulla superfice
terrestre mostrano localmente un colore rosso
che evidenzia appunto la presenza di ematite.
Nei sistemi dove I'ematite ¢ in equilibrio con la
magnetite il decremento di temperaturarisultera
in una diminuzione della fO, in quanto I'ossige-
no si consuma per produrre ematite.

Quando tutta la magnetite & consumata, il
sistema lascia la curva HM ed entra nel sistema
dove 'ematite ¢ la sola fase stabile e sia la tem-
peratura che la fugacita non sono piu variabili
interdipendenti. Viene lecito chiedersi come
altri fattori quali pressione di confinamento o
pressione parziale dell’acqua possono far varia-
re la fugacita dell’ossigeno. Kress e Charmica-
el (1991) hanno dimostrato che per un sistema
magmatico chiuso, fino a pressioni di 30 kbar
(profondita mantelliche), in media, il sistema
varia la sua fugacita meno di mezzo ordine di
grandezza in unita logaritmiche. Quindi, un
magma cherisale da queste profondita, manterra
sostanzialmente lo stato di ossidazione alla sor-
gente. D’altra parte, si pensa che sistemiricchiin
acqua siano meno ridotti rispetto a quelli poveri
grazie alla dissociazione in ossigeno e ioniidro-
geno, ed alla perdita dell’idrogeno che diffonde
velocemente. Ci sono perd altri studi (Moore et
al. 1995) che considerano I’acqua non tanto effi-
cace nella variazione dello stato di ossidazione
di fusi naturali.
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Figura 9 - Le curve in figura rappresentano le reazioni di ossidoriduzione dei minerali nel sistema O-Si-Fe
(modificato dopo Eugster and Wones 1962). Per ogni reazione i campi di stabilita si trovano a destra delle
relative curve. Il campo in grigio evidenzia il campo di stabilita della magnetite in sistemi con eccesso in
quarzo, e quindi in sistemi in cui l'attivita della silice & 1. Il campo in grigio scuro evidenzia la stabilita
della magnetite per sistemi senza Si e che oltrepassano i valori di fugacita verso valori piu bassi di fugacita
e verso la curva MW. I punti evidenziano i valori di fugacitd per magmi naturali e derivano da eruzioni
avvenute nel 1912 a Novarupta caldera nella Valley of Ten Thousand Smokes, Katmai National Park, Ala-
ska. (modificato dopo Hildreth 1983). La continuita mostrata da questi dati suggerisce una evoluzione di
questo sistema magmatico attraverso i sistemi HM e QFM e mostra come la variazione composizionale
sia strettamente legata alla variazione del sistema redox che coinvolge una chimica complessa di soluzioni
solide e liquide.
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2.5 Solubilita dei volatili nel magma

La quantita massima di una specie o di un
componente volatile che puo essere disciolta in
un fuso silicatico, a ben determinate condizioni
dipressione, temperatura e composizione del fu-
so, definiscono la ‘solubilita’ di quella specie o di
quel componente in quel determinato sistema.

Il termine volatile (spesso si usa descrivere
questo stato con il termine vapore) & riferito,
qui, a elementi o composti che esistono sotto
forma gassosa a relative basse pressioni (come
H,O e CO,). I volatili possono essere disciolti
in fusissilicatici e possono manifestarsi sotto for-
ma di bolle in minerali quali ad esempio biotiti
e anfiboli. Siccome la loro densita cresce conla
profondita, a pressioni mantelliche possono es-
sere liquidi ed ¢ per questo che spesso si usa il
concetto di ‘fase fluida’. Ne consegue che, tutti
gli elementi o le molecole che vengono rilascia-
te facilmente da un qualsiasi sistema magma-
tico in fase di decompressione o eccesso della
stessa fase volatile (si parla di sovrasaturazio-
ne), prendono il nome di volatili. I volatili sono
da considerarsi a tutti gli effetti parte dei siste-
mi silicatici sottoposti a pressione e riescono a
modificarne le strutture con ricadute sulle pro-
prieta fisiche di un magma rilevanti. La quanti-
ta di volatili che si riescono a solubilizzare nei
magmi dipende da come essi riescano a legarsi
alla struttura dei fusi e, quindi, dalla composi-
zione chimica del fuso stesso, dalla temperatura
edallafO, a cuiil sistema magmatico € sottopo-
sto. Uno studio sistematico della loro distribu-
zione (gas vs fluidi) nei magmi é fondamentale
per la modellizzazione del degassamento mag-
matico. Ingenti quantitativi di volatili possono
essere immagazzinati nei magmi ad alta pressio-
ne che durante la loro risalita, diventando man
mano soprassaturi, rilasciando enormi quantita
di volatili sotto forma di gas. Tali gas hanno il
potere di innescare un’eruzione vulcanica che
puo iniettarli nella troposfera o addirittura nella
stratosfera con un possibile significativo impat-
to ascalasialocale che globale. E fondamentale,
quindi: 1) conoscere le quantita di volatili che
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possono essere disciolti nei sistemi silicatici, 2)
come vengono incorporati nella struttura sili-
caticae 3) quanto velocemente possono diffon-
dere nel fuso.

Lamaggior parte degli studi sperimentali so-
no concentrati sulla solubilita di acqua e della
CO, a causa della loro abbondanza e per il fat-
to che la loro presenza altera in modo marcato
le proprieta di trasporto dei sistemi magmati-
ci. Con pil del 95% acqua e anidrite carboni-
ca sono i componenti volatili pit abbondanti
che dai magmi vengono emessi in atmosfera.
Zolfo, azoto, gas nobili, e gli alogeni (fluoro e
cloro) completano il quadro con concentrazio-
ni fino a diverse mol %. Appena si raggiunge il
livello di saturazione, tutte le specie volatili si
sdoppiano fra una fase gas e una parte che ri-
mane solubilizzata nel magma. Le proporzioni
di questa partizione, dipendono dalla solubilita
in quel particolare sistema, senza tralasciare gli
effetti di temperatura e pressione (Carrol and
Webster 1994). Ad esempio, un fuso silicatico
puo essere in equilibrio con H,O nel suo stato
gassoso ad una certa temperatura e a differenti
pressioni; cosi se ne pud determinare la solubi-
lita. In questo caso il fuso viene definito ‘saturo
in H O’ proprio perché coesiste con I'H,O in
fase vapore, anche se questo vapore non deve
essere pensato come puro ma conterra anche
(in minore quantita) altri componenti del fuso.

L'evidenza della presenza dei volatili nei mag-
mi, oltre che dal processo di degassamento vul-
canico, viene fornita dalle inclusioni vetrose/
fluide in minerali, incorporare durante la loro
crescita (Wallace 2005). La potenzialita dei si-
stemi silcatici nello stoccare volatili puo essere
determinata per via sperimentale equilibrando
il fuso che contiene una o piu fasi fluide a condi-
zioni P-T geologicamente rilevanti (ca. 10 kbar
e 1500°C).1l computo finale si ottiene dall’ana-
lisi del vetro ottenuto raffreddando rapidamen-
te il fuso. Il limitare la pressione a ca. 10 kbar
¢ dovuto al fatto che da sistemi molto ricchi in
fluidi spesso non ¢ possibile, raffreddando, otte-
nere vetro e quindi risultaimpossibile fare delle
misure attendibili.
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2.5.1 Solubilita dell’HZO

Difficile pensare alla Terra senza pensare
all’acqua. Rispetto ad altri pianeti terrestri, la
maggior parte dei processi naturali sul nostro
pianeta ¢ influenzata dalla presenza dell’acqua.
In questo contesto, non fanno eccezione i proces-
si magmatico/vulcanici dove I'acqua partecipa
attivamente alla generazione del magma. Questo
rende il nostro pianeta un unicum in quanto pro-
prio I'acqua fa si che possano essere generati una
vasta gamma di composizioni magmatiche dif-
ficilmente presenti su altri pianeti terrestri dove
essa e assente. Lacqua gioca un ruolo fondamen-
tale nella produzione di liquidi silicatici da pro-
fondita mantelliche e fino alla superfice terrestre.
La subduzione della litosfera porta in profondi-
ta quantitativi di acqua rilevanti che facilitano i
processi di fusione delle rocce e che danno vita al
vulcanismo di retro arco (Stolper and Newman
1994; Kelley et al. 2010 e riferimenti connessi).
Non dimentichiamo che l'acqua & presente nei
minerali e che la subduzione trasporta acqua an-
che nel mantello (spesso come gruppi OH ma
anche come H O molecolare). Sia la generazio-
ne dei basalti della dorsale medio oceanica che
la fusione parziale del mantello vedono I'acqua
come elemento essenziale (Hirth and Kohlsetdt
1996; Asimow and Langmuir 2003; Asimow et
al.2004; Aubaud et al. 2004; Hirschmann 2006;
Poli and Schmidt 1995, 2002; Schmidt and Po-
1i 1998; Gerya and Yuen 2003; van Keken et al.
2011; Kushiro 1990; Ulmer 2001; Grove et al.
2006; Till etal. 2012). Fusi mantellici idrati pos-
sono essere trasportati ed eruttare in superficie
mentre altri ristagnano nella crosta dove posso-
no trasferire sia calore che acqua o altri volatili.
Gli archi magmatici rappresentano bene i pro-
cessi acqua-fuso che facilitano in qualche modo
la produzione di crosta e favoriscono eruzioni
energetiche tipiche di tali zone (Campbell and
Taylor 1983; Annen et al. 2006; Cashman et
al. 2017). Non per ultimo, le strutture sismiche
della transizione del mantello superiore (MTZ
ossia la regione compresa fra 410 km e 660 km)
sono essenziali al fine di capire i regimi termici
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ela dinamica del nostro pianeta. Queste discon-
tinuita in genere sono riferite a transizioni di fa-
se indotte dalla pressione (olivine-wadsleyite,
e ringwoodite-bridgmanite-magnesiowiistite,
rispettivamente; Helffrich and Wood 2001). La
presenta dell’acqua sia nella wadsleyite che nel-
la ringwoodite, a tali profondita, puo contribui-
re all’ipotesi di un contenuto rilevante di acqua
e quindi della sua importanza nella produzio-
ne di fusi silicatici idrati profondi (Kohlstedt
et al. 1996; Bolfan-Casanova 2005; Pearson et
al. 2014; Palot et al. 2016; Bercovici and Karato
2003; Karato et al. 2006; Karato 2011). Infatti,
studi geofisici identificano la presenza poten-
ziale di fusi sia a 410 che a 660 km di profondita
che sono, in termini di spinta di galleggiamento
(buoyancy), neutrali e che quindi possono sta-
zionare per tempi considerevoli (Matsukage et
al. 2005; Sakamaki et al. 2006; Schmandt et al.
2014; Liu et al. 2016).

Da questa breve premessa ne consegue che
uno studio approfondito del comportamen-
to dell’acqua nei sistemi silicatici ¢ essenzia-
le per capire la maggior parte delle dinamiche
magmatiche.

Lo studio della solubilita dell’'H,O parte da
Spallanzani che cerco, senza successo, di misura-
rel’acquain unbasalto (Spallanzani 1792-1797).
Solo grazie a Goranson (1936) conlo studio della
solubilita dell’H,O in un sistema albitico si ot-
tenne una prima quantificazione. E importante
evidenziare che lo studio della solubilita di un
volatile in un fuso, parte dal principio che gover-
na le relazioni di fase nei sistemi silicatici idrati,
a temperature supercritiche, per cui la solubili-
ta & definita dalla curva uni-variante che separa
il campo di stabilita del fuso da quello di fuso +
fluido. Di conseguenza, ad una ben definita pres-
sione, la pendenza di tale curva pud cambiare
da positiva a negativa e viceversa al passaggio
dabassa ad alta temperatura. Questa variazione
della pendenza puo essere anche causata dalla
composizione (Holtz et al. 1995; Behrens et al.
2001). La solubilita di un solo componente vo-
latile in sistemi magmatici (per la maggior par-
te H,O) ¢ stata studiata in modo intensivo negli
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ultimi tre decenni (McMillan 1994, Blank and
Brooker 1994, Carroll and Webster 1994, Holtz
etal. 1995; Holtz et al. 2000; Behrens et al. 2001;
Mysen and Cody 2004; Ottonello etal. 2014 and
2018). L'H, O hail pitialto grado di solubilita fra
le specie volatili sopra citate e sostanzialmente
quella che drasticamente puo far variare le pro-
prieta fisiche dei magmi. I vetri prodotti a pres-
sione ambiente contengono circa 0,03-0,065% in
peso d’acqua in dipendenza del fatto che la pro-
duzione implichi una fusione con misture aria/
gas o combustione classica. Ad alte pressioni (5
kbar) possiamo disciogliere fino a circa il 10%
in peso d’acqua in sistemi naturali mentre per
cio che riguarda la CO,, le quantita si riducono
di quasi un ordine di grandezza (Blank and Bro-
oker 1994). La pressione, come si ¢ intuito, & il
fattore principale mentre composizione e tem-
peratura ricoprono un ruolo secondario seppur
importante. Alla pressione di ca. 2 kbar, la solu-
bilita dell’acqua varia approssimativamente con
la radice quadrata della pressione e cio riflette il
fatto che l’acqua si dissocia in due specie (vedi
sotto; Figura 10).

o0

(=]

F -

concentrazione H,0 + OH (peso %)
N

| | ] 1
0 2 4 6 8 10

concentrazione dell’H,O (peso %)

Figura 10 — Illustrazione della partizione dell’acqua
nei fusi silicatici. Si noti come i gruppi OH siano
predominati per bassi contenuti di H O, (< 3% in
peso) mentre ’acqua molecolare diventa imponen-
te a piu alte concentrazioni.
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L'influenza dell’acqua nei sistemi silicatici &
particolarmente evidente per composizioni ric-
che in SiO,. Basti pensare che, vicino alla tran-
sizione vetrosa (passaggio liquido/solido, vedi
cap. 3; Tg), lo 0,1% in peso di H,O riesce a far
abbassare la viscosita di dieci volte. Anche se
meno drasticamente, per un sistema depolime-
rizzato quale il trisilicato di sodio, I'aggiunta di
0,18% in peso di acqua ne abbassa la viscosita di
S volte (per le definizioni di viscosita e relativa
dipendenza da temperatura e composizione siri-
manda al cap. 3). Come evidenziato sopra, grazie
al suo piccolo peso molecolare, concentrazioni
del 3% in peso si traducano in ca. 10 mol %. Se
ne deduce che, escludendo1’SiO,, pochi altri os-
sidi sono cosi abbondanti quanto I'acqua. Deve
essere considerata, quindi, come un unicum nei
componenti del sistema silicatico. Non deve esse-
re considerato perd come un unico componente
nel panorama degli ossidi che compongono un
sistema ssilicatico. Infatti puo essere presente co-
me gruppo ossidrile OH e come molecolaH, O e
le rispettive influenze di queste due specie sulle
proprieta dei fusi devono essere distinte. Fin dal
1956 la spettroscopia all’infrarosso ha eviden-
ziato la presenza delle due specie. Diversi studi
hanno dimostrato la presenza nel sistema SiO,
di gruppi OH o in sistemi alcalini di entrambi,
gruppi OH" e H,O molecolare (Scholze 1956;
Stolper 1982a and b; McMillan and Remmele
1986; Mysen and Virgo 1986a, 1986b; Farnan
et al. 1987), ed & stato messo in evidenza che la
proporzione dei gruppi OHvs H,O non & casuale
ma segue una relazione sistematica come quella
mostrata nella Figura 10.

Almeno perivetri, Stolper (1982a) suggerisce
che la relativa abbondanza dei gruppi OH e del-
I'H, O ¢ funzione della quantita totale di acqua
presente. Il meccanismo di dissoluzione princi-
pale ¢ il seguente:

H,0 (molecolare) + O, (fuso) =
20H (fuso) (2.19).
Possiamo dall’equazione (2.62) avere, quin-
di, informazioni sulla costante di equilibrio di
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tale reazione assumendo mixing ideale fra H,O,
O e OH e considerando O come ossigeno ‘non
idrato™

2
K — _loHl

~ [H,0][0] (2.20)

Le parentesi quadre indicano frazioni molari
calcolate sulla base di un solo ossigeno. Questa
reazione di speciazione spiegherebbe il compor-
tamento nettamente non lineare fino a circail 2%
in peso e le relazioni quasi lineari per concentra-
zione pit elevate sulle proprieta dei fusi silicatici
(ad esempio, vedi Figure 11-12).

Negli studi pioneristici sulla partizione
dell’acqua nei fusi silicatici, di Stolper e coautori
(Stolper et al. 1982a; Silver and Stolper 1985) si
¢ assunto che la speciazione dell’acqua nei vetri,
misurata a pressione ambiente, potesse essere
direttamente relazionata ai sistemi fusi all’equi-
librio alle alte temperature. Al contrario, come
mostrato da Dingwell and Webb, (1990) la velo-
cita di reazione di O e OH ¢ strettamente legata
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altasso diraffreddamento del fuso e quindi delle
unita strutturali che lo compongono. Ne conse-
gue chela speciazione dell’acqua che misuriamo
nei vetri ¢ quella che sussiste alla transizione ve-
trosa (liquido/solido) o ad una temperatura leg-
germente pil bassa.

Il lavoro di Stolper (Stolper et al. 1982a; Sil-
ver and Stolper 1985) ¢ stato poi perfezionato
studiando I'effetto composizionale sulla specia-
zione dell’acqua (Silver et al. 1990). Da tali stu-
di, principalmente fatti su sistemi molto evoluti
(riolitici) si & evidenziato come I’aumento della
parte d’acqua molecolare (H,O) & proporziona-
le al contenuto di SiO, del liquido sotto esame.

Inrealtd, Silver etal. (1990) suggerianche che
i differenti valori ottenuti (almeno in parte) fos-
sero in qualche modo dettati dalle temperature
cuiifusisitrovavano prima del raftreddamento.
In tale contesto, gli studi di Dingwell and Webb
(1990) sulla viscosita di fusi idrati vennero uti-
lizzati per una stima dell’energia libera di Gibbs
per la reazione 2.19. Il valore ottenuto di -25 +
5 kJ/mol per una composizione riolitica, fanno
procedere lareazione 2.19 verso destra al cresce-
re della temperatura e questo implica che i valori
delrapporto OH/H, O ottenuti per temperature
molto differenti di quella della transizione vetro-
sa ne fanno crescere I'incertezza.

concentrazione dell’H,0 (peso %)

Figura 11 — Coefficienti di diffusione per H,O tota-
le in fusi albitici (NaAlSi,O,) in funzione del con-
tenuto totale di acqua (modificato da Nowak and
Behrens 1997).

0 L 1 " 1 1 1

0 1 2 3

4

H,0 (peso %)

Figura 12 — Variazione della viscosita per un siste-
ma andesitico al variare del contenuto d’acqua e
della temperatura (Vetere et al. 2006).
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L'uso della spettroscopia all’infrarosso in situ
potrebbe essere la chiave per avere una spiegazio-
ne esaustiva ma, ad oggi non ha prodotto un set
di dati che possa essere ritenuto rilevante per in
processi magmatici (Nowak and Behrens 1995,
2001; Shen and Keppler 1995; Sowerby and Kep-
pler 1999). I risultati di tali studi concordano su
valori del rapporto OH/H, O crescential cresce-
re della temperatura come mostrato nella Figu-
ra 13. Inoltre, in termini di miscibilita fa H O e
silicati & da puntualizzare che a basse tempera-
ture e pressioni fusi e fluidi ricchi in acqua sono
immiscibili. Al crescere della temperatura e della
pressione la frazione di acqua nel fuso silicatico
cresce (come pure cresce la fase silicatica in un
sistema dominato dai fluidi) fino ad una misci-
bilita completa.

Tale comportamento € stato per prima osser-
vato in composti SiO,-H, O (Kennedy et al. 1962,
Figura 14), dove ¢ stato evidenziato come il rag-
giungimento di un punto critico di alta tempe-
ratura e pressione implica un sistema omogeneo
(un unico fuso in cui l'acqua & completamente

Assorbanza

150 °C

4000 4500 5000 5500 6000
Numero d’onda cm”

Figura 13 - Spettri infrarosso (FTIR) per vetri ri-

olitici idrati (H,O ca. 4% in peso) e diverse tempe-

rature come riportato in figura. (Modificato da So-

werby e Keppler 1999).

69

solubilizzata in esso). inoltre, la curva di solvus
definita dalla composizione di fuso e fluido, ter-
mina in un certo punto critico sopra il quale un
solo fluido supercritico puo esistere. Il compor-
tamento di un fuso silicatico in coesistenza con
I'H, O varia, quindi, al variare delle condizioni
a contorno e di conseguenza punti quali l'eutet-
tico variano anch’essilaloro posizione in dipen-
denza della temperatura e della pressione, come
mostrato nella Figura 15 per un ipotetico siste-
masilicati-H, O (Shen and Keppler 1997; Bureau
and Keppler 1999; Sowerby and Keppler 2002).

In altri approcci sperimentali (Thinger et al.
1999; Behrens and Nowak 2003; Liu et al. 2004;
Schmidt 2004) la misurazione dell’acqua nei ve-

Fluido (Si0,+H,0)

-
o

Pressione (Kbar)
N w e &) (o)) ~ co ©

Cristobalite +
fluido acquoso

—

||/
800 1000 1200 1400 1600 1800

Temperatura (°C)

Figura 14 — Coesistenza della fase fluida e solida per
il sistema SiO,-H, O al variare della pressione e del-
la temperatura. I diversi colori corrispondono ai po-
limorfi della silice in coesistenza con la fase fluida.

Modificato dopo Kennedy et al. (1962).
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Punto
critico

P1

Fuso silicatico Fluido acquoso

Temperatura

Fuso silicatico + fluido acquoso

Cristalli +
fuso

Eutettict \

Cristalli + fluido acquoso

Silicati H,O

Figura 15 — Coesistenza della fase fluida e solida per
il sistemassilicatici e H,O al variare della pressione e
della temperatura. Modificato da Mysen and Richet
(2019).

tri viene fatta dopo un periodo di rilassamento
(annealing) abbastanza lungo e nell’intorno della
temperatura di transizione vetrosa cosi da avere
un sistema all’equilibrio (equilibrio dovuto al
fatto che il tempo passato per rilassare il siste-
ma ¢ molto pitt lungo del tempo necessario al
raffreddamento dello stesso sistema; vedi cap.
3). In sistemi complessi quali i fusi silicatici, la
topologia del solvus ¢ funzione diretta della com-
posizione. Nel caso in cui abbondino elementi ca-
paci di depolimerizzare il sistema (aumentando
quindi il rapporto NBO/T) c’¢ la tendenza del
sistema a ridurre la temperatura e la pressione
del punto critico (Sowerby and Keppler 2002;
Mysen 2013).

2.5.2 Solubilita di H/O + CO, + Cl+ S+ F+ N +
gas nobili

Un sistema naturale non contiene soltanto
H, O come fase volatile ma tante altre fasi volatili
quali ad esempio la CO,. In letteratura, di soli-
to, si preferisce parlare di sistemi C-O-H-S che
comporta una varieta di specie volatili quali ad
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esempio $*, SO,, and SO, H,, CH,, CO, e CO,,.
I dati sperimentali a disposizione per miscele
contenenti pitt di due-tre componenti sono mol-
to scarsi. Sperimentalmente, le miscele pitl co-
muni vedono H,0-CO, (Mysen 1976; Holtz et
al. 1993; Tamic et al. 2001; Behrens et al. 2009;
Shishkina et al. 2010; Vetere et al. 2011 e 2014 ¢
riferimenti bibliografici riportati)

Abbiamo visto che uno dei metodi classi-
ci per studiare I’acqua nei vetri & 'utilizzo di
tecniche che operano nel campo dell’infraros-
so. In particolare nel campo MIR (Mid-infra-
red spectroscopy) (Scholze 1960). Un ulteriore
esempio (vedi anche Figura 13) di spettri de-
rivati da misure FTIR (MIR e NIR; dettagli
sulle tecniche analitiche dell’infrarosso sono
riportatinel cap. S) & riportato nella Figura 16,
dove vengono messi a confronto gli spettri di
vetri di composizione shoshonitica che oltre
all’H,O presentano un evidente (seppur mol-
to basso rispetto all’'H,O) contenuto di CO,
(Vetere et al. 2014).

Lalegge di Lambert-Beer ci consente di de-
terminare la concentrazione della specie in esa-
me (Stolper 1982a):

1802-A;

s (2.2)

Dove A ¢l’intensita dellabandaj, r ¢la densi-
taing.L" ,delo spessore del campione in esame
incm e e éil coefficiente di assorbimento molare.
Il valore 1802 ha origine dalla massa molare
dell’H,O moltiplicata per 100. Spesso, I'altezza
del picco dellabanda diriferimento (vedi Figura
16) & utilizzata per misurare I’intensita ed 3 che
haunita di misura L-mol*.cm™. Quest’ approcc1o
¢ utile nel caso in cui la banda non cambi signi-
ficativamente al crescere del contenuto d’acqua
(per dettagli si rimanda a Behrens 2020). Le-
quazione 2.22 riporta la modalita operativa per
la determinazione dei coefficienti di assorbimen-
to nei vetri. Infatti se si scompone I'equazione e
si plottano in un grafico x-y i valori dei membri
di sinistra e il membro in parentesi di destra, le
relative intercette sugli assi saranno proprioiva-
lori e (Figura 17):

4500 5200
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Figura 16 — Esempi di spettri acquisiti tramite tecnica FTIR nel campo dell’infrarosso medio (MIR; A) e
vicino (NIR; B). nota le posizioni dei picchi per i gruppi CO,*, H,O e OH..

1802'A5200
pd-ChH,ot

5200 , | 1802-44500
= #5200 €4500 . [P'd'CHZOt] (2.22)

Lo stesso discorso ¢ valido nel caso della de-
terminazione della CO,. In questo caso, la 2.21
e la 2.22 sostituiranno al valore 1801 quello di
4401 perla CO,.

¢ ¢ dipendente drasticamente dalla chimica
del sistema e va calcolato per ciascun fuso ogget-
to di studio. La procedura ¢ esemplificata nella
Figura 17. La Figura 18 mostra la procedura per
il calcolo del coefliciente di assorbimento per la
CO, relativo alla banda 1430 cm™.

Naturalmente oltre ad acquae CO,, che sono
le specie volatili piti abbondanti nella maggior
parte dei magmi, esistono altri volatili che sono
ritenuti essere importanti per diverse ragioni che
vanno dalla loro importanza alla formazioni di
alcuniminerali, allaloro influenza sulle proprie-
ta fisiche dei magmi, allaloro utilita nello studio
dei processi di degassamento magmatico. In que-
sto paragrafo verranno brevemente trattati S, Cl,
FN e gas nobili.

Zolfo: ¢ importante perché presente nei gia-
cimenti minerari e potenzialmente utilizzabile
nelle industrie per la produzione di polvere da
sparo o antiparassitari o per la produzione dei
fiammiferi. E anche utilizzato nel processo divul-
canizzazione della gomma. Per cio6 che riguarda

12—
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Figura 17 — Diagramma di calibrazione per le bande
NIR di vetri shoshonitici (Vetere et al. 2014). L'inter-
cetta della linea di regressione con gli assi rappresen-
ta il coefficiente di assorbimento per le bande a 4500
cm (asse orizzontale) e la banda a 5200 cm™ (asse
verticale) come rappresentate nella Figura 16b. Nel
caso in esame la retta di regressione &: y=-1,342x +
0,995 edimplicae, - =0,741ee_ =0,995.

4500 5200

la vulcanologia e la geochimica, se abbondante
nelle eruzioni, puo influenzare il clima e puo an-
che essere anche utilizzato per tracciare le con-
dizioni redox dei sistemi magmatici.
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Figura 18 — Determinazione del coefficiente di assor-
bimento molare per un vetro shoshonitico. I valori di
CO, nei campioni Standard sono stati determinati
con metodologie e tecniche indipendenti (CS800
analyser e FTIR). Una volta ottenuti i valori di d e
CO, in peso %. Per i dettagli si rimanda al testo ed a
Behrens et al. (2020) e Vetere et al. (2014).

Gli alogeni, F e Cl, sono presenti in concen-
trazioni percentuali relativamente alte (special-
mente in magmi altamente differenziati). Come
lo zolfo, anche Cl e F possono in qualche modo
influenzare il clima essendo gas serra che pos-
sono far diminuire lo strato di ozono e produr-
re piogge acide. Per cio6 che riguardailloro ruolo
nei fusi silicatici, F preferisce risiedere nel fuso
dove riesce a modificarne la struttura e influen-
zare proprieta quali viscosita e temperatura di
fusione. Cl si partiziona, invece, nella fase fluida
e quindi puo influenzare le proprieta dei fluidi
idrotermali (Carrol and Webster 1994; Wyllie
and Tuttle 1961; Manning 1981; Dingwell 1985;
Baker and Watson 1988)

I gas nobili (Xe, He, Ar, Kr, Ne) hanno nei
magmi concentrazione molto basse al livello
ppm. Essi sono fondamentali perché possono
dare informazioni, (grazie alla loro partizione
isotopica) sul comportamento di degassamento
su larga scala (sistema terra/mantello) e sull’e-
voluzione dell’atmosfera.
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Come i gas nobili, 'azoto (N) ha concentra-
zioni molto basse nei magmi e si puo presentare
come N, ioneammonio (NH 4*) enitrati (NO 3'),
ma gli studi fatti sulla sua solubilita nei magmi
sono scarsi.

Per una trattazione dettagliata si rimanda a
Carrol and Webster (1994).

2.5.3 Solubilita dei volatili e modellistica

Temperatura, composizione e pressione sono
fra i fattori che determinano la solubilita delle
specie volatili nei magmi. Pressione e compo-
sizione sono, in generale, i fattori pitt importan-
ti. Considerando i dati presenti in letteratura, si
possono costruire delle leggi empiriche con cui
predire in base alle composizioni le solubilita per
acquae CO,. L'acqua disciolta in un basalto puo
essere predetta utilizzando:

H,O

=0,1078 P°7 (2.23)

(peso%)

dove P ¢ la pressione espressa in Mpa.

Se consideriamo invece una riolite allora:
H,0

0,4111 P%3 (2.24)

(peso%):

Per la CO, disciolta nella maggior par-
te dei magmi possiamo utilizzare la seguente
equazione:

CO

2(peso%

,=0,0023 P (2.25)

Queste relazioni empiriche tengono conto di
un solo componente presente nel magma men-
tre nel caso reale sappiamo che la coesistenza di
diverse fasi volatili & la normalita (Parfitt and
Wilson 2008). Modelli di solubilita di acqua e
CO, molto pitt complessi delle soluzioni propo-
ste sopra, sono stati messia punto nel corso degli
anni: VolatileCalc'® proposto da Newman and
Lowenstern (2002) riesce a predire la solubilita

10 Sirimanda ai fogli di calcolo VolatileCalc presenti sul sito dell'USGS qui riportato: <https://volcanoes.usgs.gov/
observatories/yvo/jlowenstern/other/software jbl.html>.
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di H,0-CO, in fusi riolitici o basaltici. Papale et
al. (2006) e Iacono-Marziano et al. (2012) danno
la possibilita diinserire la composizione chimica
del fuso che si vuole modellizzare in funzione di
T-P-X. Infine Ghiorso nel 2015 presenta Magma-
Sat (Figura 19), un’interfaccia grafica che risolve
la coesistenza diacqua e CO, in dipendenza del-
la composizione, pressione, temperatura e fO..

2.6 Diffusione degli elementi nei magmi

La diffusione ¢ dovuta al movimento random
delle particelle (atomi, ioni, molecole). Frale pro-
prieta di trasporto dei sistemi silicatici, la diffu-
sivita degli elementi (D in m?/s) é sicuramente
uno dei processi piti importanti per capirne nel
tempo |” evoluzione e quindi quelle che sono le
dinamiche di un sistema magmatico. La diffusi-
vit, si riferisce, attraverso il coefficiente di dif-
fusione, ad una ben definita specie (elemento)
piuttosto che al fuso in senso stretto. Descrive il
tasso di trasporto chimico o isotopico innesca-
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ALO, 125 Ti0, Magma from fluid cemposition

Fe.y T o Fluid+Psal from magma composition
Compute terric/terrous ratio

Cn0, a Fes0,

FeO 0.487 cno, System, grams 10, +

MnO o o HO 347

Mg0 0.03 MO €0, | 00454 Fluid, mol fraction

NiO 0 MgO Tot 35154 HO
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ca0 0.42 €0 H,0 H:0/CO,
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Figura 19 - Interfaccia grafica di MagmaSat (Ghior-
so and Gualda 2015). Questo programma restitui-
sce la solubilita di acqua e CO, in dipendenza della
temperatura, della pressione e della composizione
chimica del fuso preso in esame. Inoltre calcola se
lo stesso sistema ¢ sovrassaturo o sottosaturo. Solo
per piattaforma Mac. https://apps.apple.com/it/
app/magmasat/id9237901222mt=12&uo=4
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to termicamente delle specie atomiche nel loro
percorso casuale. Sara, in generale, presente un
gradiente di concentrazione (piil precisamente di
potenziale chimico). In letteratura, vengono con-
siderati diversi tipi di diffusione: nel caso in cui ci
siano due diversiisotopi di uno stesso elemento,
la diffusione e chiamata self diffusion. Un esem-
pio e dato dall’O* che diffonde fra due cristalli di
olivina (uno arricchito in O** ed uno no). Com’é
intuitivo, in laboratorio, senza I’introduzione di
un gradiente isotopico, la self diffusion non si po-
trebbe misurare ma questo problema puo essere
superato attraverso la modellizzazione moleco-
lare dinamica (Molecular Dynamics Simulation)
che puo tracciare le particelle individualmente.
Se siamo in presenza di un nuclide radioattivo
con concentrazioni molto basse e gradienti al-
trettanto piccoli, allora parleremo di tracer diffu-
sivity. Quando la concentrazione dell’elemento
preso in esame & relativamente alta (vedi Ni in
due olivine chimicamente identiche, una con 100
ppm laltra 2000 ppm di Ni) si parla allo stesso
tempo di diffusione degli elementi in tracce (tra-
cer diffusion) o diffusione chimica (chemical dif-
fusion). La diffusivita in un sistema binario (solo
due componenti) & chiamata interdiffusivita o
mutua diffusivitd, ma nel caso di fusi naturali, e
quindi di sistemi multicomponenti, si parlera di
multicomponent diffusion. Un esempio ¢ la diffu-
sione degli elementi fra un’andesite ed un basal-
to come riportato in Kress and Ghiorso (1993).
Un metodo semplice per trattare la diffusione
multicomponente consiste nel considerare solo
il componente di interesse e trattare tutte gli al-
tri componenti come ‘componenti combinati’,
al fine di ottenere un effettivo coefhiciente di dif-
fusione binario (Zhang 2010). In questo caso, il
coefliciente di diffusione ¢ indicato come coef-
ficiente di diffusione binario effettivo (EBDC) o
diffusivita binaria effettiva.

Per una trattazione esaustiva della diffusione
si rimanda a Zhang, (2008), Zhang (2010) and
Zhang, Y, etal. (2010).

Esistono ad oggi solo pochi dati sperimentali
insitu (e.g. Okumura and Nakashima 2004) ela
maggior parte dei dati sono ottenuti da vetri raf-
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freddati rapidamente da alte temperature (Beh-
rens 2010; Zhang and Ni 2010). La variazione
della diffusivita con la temperatura e la pressione
segue, pressappoco,l’equazione di Arrhenius che
per una determinata specie in un determinato si-
stema puo essere scritta come segue:

D = Dyexp (— %) =
Ea+PAVa)
RT

(2.26)
Dyexp (—

dove D ¢ un fattore pre-esponenziale, R ¢ la co-
stante dei gas, H_¢é l'entalpia di attivazione, E e
AV sono, I'energia di attivazione e il volume di
attivazione. Come si evince dalla 2.26 e dalla
Figura 20, la diffusivita cresce al crescere della
temperatura mentre la pressione la inibisce (in-
fatti se si considera la diffusione di atomi e ioni
come un insieme di sfere rigide, la pressione va
adiminuirne ‘il volume libero’ della struttura in
esame. In alcune circostanze e per alcuni siste-
mi, D aumenta con P fino ad un massimo e poi
ritorna a decrescere allo stesso modo con cui la
viscosita diminuisce conla pressione e fino a4-6
GPa (vedi Figura 4). Come per la viscosita, anche
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Figura 20 - Diffusivita delle specie atomiche in un
fuso di composizione riolitica idrato. Jambon and
Semet (1978), Magaritz and Hofmann (1978), Jam-
bon and Shelby (1980), Jambon (1982), Harrison
and Watson (1983), Baker (1992), Blank (1993),
and Ni and Zhang (2008).
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per la diffusivita atomica, la composizione chi-
mica del sistema in esame ha un ruolo cruciale.
Per la maggior parte delle specie la diffusivita
tende a decrescere al crescere della concentra-
zione di quegli elementi che abbiamo chiamato
formatori di struttura e quindi D cresce al cre-
scere del’NBO/T.

Un esempio di quanto sopra € riportato nella
Figura 21, dove si evidenzia che fusi pitt polime-
rizzati hanno in genere un effetto negativo sulla
diffusivita. E vero il contrario. Questo trend ge-
nerale non ¢ seguito da elementi quali gas nobi-
li e alcali (vedi Na nella Figura 20). Infatti, il Na
risulta essere pit veloce nella riolite che nel ba-
salto. Questo comportamento ¢ stato attribuito
da Dingwell (2006) all’alta porosita ionica dei
tusi riolitici e ad una struttura, per cosi dire, pit
aperta. Inoltre, il trend composizionale mostrato
in Figura 21 segue ad alte temperature (1573 K)
riolite<dacite<andesite<basalto per D; questo
trend, come mostrato da Zhang and Ni, (2010)
puo essere ribaltato a temperature dell’ordine
dei 1000 K.

-8 —,—
T=1573K Na (3.5 peso% H,0)
- -10F Na 1
o
g Ba
£
Q
Q -12pF -
Q Si (3.4 peso% H,0)
g
= i
A4 F S -
- Basalto Andesite Dacite Riolite
1 . - NBO/T crescente
i 50 80 70 80
I 0,
Si0, (peso%)

Figura 21 - Variazione della diffusivita di Na, Ba,
and Si in dipendenza della composizione chimica.
Watson (1981), Jambon (1982), Lowry et al. (1982),
Henderson et al. (1985), Zhang et al. (1989), Bak-
er (1991, 1992), Lesher et al. (1996), Mungall et al.
(1999) and Ni et al. (2015). Nota come l’aggiunta
di acqua al Sistema ha una grande influenza sul Si
mentre ¢ trascurabile per il Na.
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All’'opposto di quanto visto per la viscosita,
'acqua disciolta in un fuso silicatico ha un effet-
to positivo sulla diffusivita facendone crescerela
porositaionica ma, pittimportante € il suo effetto
depolimerizzante (Stolper 1982a, 1982b) attra-
verso la reazione:

H,0 + SiOSi = 2SiOH (2.27)

Non sihanno, invece, se non minime, influen-
ze della CO, sulla D (Vuilleumier etal. 2015). Ci
siaspetterebbe anche, che in ambiente ossidante,
per fusinaturali, la conversione Fe** » Fe** possa
andare a polimerizzare il fuso ma il suo effetto
sulla diffusivita non presenta, ad oggi, dati ri-
gorosi a supporto. Naturalmente, in un sistema
complesso quale quello magmatico, non si puo
solo far riferimento a parametri quali NBO/T
ma bisogna considerare anche effetti dovuti alla
maggiore minore presenza di alcali e/o al grado
di saturazione dell’Al come recentemente pro-
posto da Behrens et al. (2010) e Zhang, Y., et al.
(2010). Un chiaro esempio di come la composi-
zione possa influire sulla D & dato dall’effetto che
NaeKedilloro rapporto hanno nei fusisilicatici.
La D di Na mostra un decremento monotonico
al decrescere del rapporto Na/Kin Ab e Or (Na-
AlSi,O, e KALSI,O,; Jamon and Carron 1976).
E come se il Na bloccasse la diffusivita di K e vi-
ceversa. L'origine fisica dell’effetto alcali non e
chiara. Tomozawa (1993) sostiene che la ‘forza
di legame’ tra due diversi ioni alcalini sarebbe
maggiore di quella tra due identici, e cio sarebbe
manifestato dal rilascio di calore durante il mix
dialcali. Ni (2012) ha suggerito la probabilita di
un legame piti forte anche tra uno ione alcalino
e un catione con valenza diversa ma raggio simi-
le, con conseguente effetto bloccante del Ca sulla
diffusione del Na, chiamato ‘effetto pseudoalcali’.

In generale, valenza (z) e taglia (raggio r) go-
vernano la diffusione degli elementi (Zhang, Y.,
et al. 2010) mentre il ruolo del peso atomico o
molecolare sarebbe minimo. Elementi di taglia
simile mostrano una diffusione decrescente al
crescere di z (da 0 a £1, £2, etc.) e questo & do-
vuto al fatto che una carica maggiore fa si che ci
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siaun’interazione piu forte frale specie e la strut-
tura che lo circonda. H,O, CO,, gas nobili e ioni
alcalini hanno una diffusione molto piu veloce
rispetto a tutti gli altri elementi (Figura 20). La
crescita della taglia degli elementi (del raggio r)
innesca due opposti effetti: 1) una taglia maggio-
relimita il movimento degli elementi e quindine
limita la diffusione; 2) la forza di campo (pitt in
particolarel’interazione conireticoli circostan-
ti) diminuisce all’aumentare del rapporto z/r.
Questo potrebbe spiegare il perché D_ >D,, .In
conclusione, ed facendo riferimento alla Flgura
20, si pud affermare che: a) per i gas nobili, D
>D,>D, >D, >D, (Behrens 2010), b) per
gli alcah, L= DN > D >D,, > D, edinfine
c) per glialogeni D, > D > D (Baker and Bal-
cone-Boissard 2009)

In generale come riportato in Nietal. (2015),
la diffusivita di differenti elementi segue 'ordi-
ne quiriportato:

Si<REE<Mg<Xe<Cs<Ba=Kr=Sr=Ca<Rb
~Ar=CO, <K<Ne=Na=~Li<He<H ;

con REE terre rare (rare-earth elements)

Come si vedranel capitolo 3, la diffusivita puo
essere messa in relazione con la viscosita tramite
I’equazione di Stokes—Einstein (Einstein 1906)
e 'equazione di Eyring (1935 aeb).






CAPITOLO 3

Reologia dei sistemi magmatici

3.1 Introduzione

Lareologia, branca della fisica e della chimica
fisica, ¢ lascienza della deformazione e del fluire.
La maggior parte delle variabili che entrano in
gioco fanno parte dellameccanica classica (forza,
velocita...). Letimologia della parola deriva dal
greco rhein cioé scorrere e quindi, letteralmen-
te, lareologia ¢ la scienza del fluire. Sperimental-
mente non si parla solo del comportamento dei
fluidi durante illoro scorrere ma anche (per certi
aspetti della petrologia) del comportamento di
solidi che, sottoposti a forze di taglio, si defor-
mano. Per chiarezza, il flusso di una materiale &
lo scorrimento dello stesso, le cui particelle che
lo compongono si muovono in maniera relativa
le une alle altre. Se poi tali elementi si muovono
uno consecutivamente all’altro oppure uno so-
pral’altro, allora si parla di flusso di taglio (shear
flow; Figura 1).In generale, tuttii comportamenti
derivanti da forze ditaglio possono essere classi-
ficati considerando due estremi: flussi di liquidi
viscosi ideali e solidi elastici ideali (per esempio,
labassa viscosita degli olii nel primo caso e sfere
solide diacciaio nel secondo). Il comportamento
di materiali naturali puo essere visto come una
combinazione fatta da una parte viscosa e dauna

parte elastica. Tale fenomenologia ¢ chiamata
‘comportamento viscoelastico’. La terminolo-
gia per differenti materiali liquidi e solidi ed il
loro comportamento é riportata nella Tabella 1.

Le tecniche e la tecnologia per la determina-
zione di dati reologici prende il nome di reome-
tria. Si parla in generale di tutti quei sistemi di
misurazione, strumenti e relativi test e metodi
analitici atti a tale scopo. Alcuni di essi verranno
trattati nel corso di questo capitolo.

Molto spesso, a loro insaputa, le persone si
interfacciano piu volte con problematiche reo-
logiche durante la vita quotidiana: usano olii,
fanno la pasta in casa o giocano con la plastili-
na. Gli olii hanno un’alta capacita di fluire fino
a che ne rimane, sul piano, uno strato cosi sot-
tile da impedirne il movimento. Si puo parlare,
in questo caso, di ‘comportamento viscoso ide-
ale’. La plastilina, al contrario, verra deformata
attraverso una forza applicata e la deformazione
sard permanente a meno che non intervengano
ulteriori forze a modificarne lo stato. In questo
caso parliamo di un ‘comportamento plastico
disomogeneo’. Infine, una biglia di acciaio che
viene lasciata cadere su un pavimento rimbal-
zerd ma non mostrera alcuna deformazione re-
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Tabella 1 - Comportamenti reologici di solidi e liquidi e relative leggi di riferimento.

Liquidi Solidi
(ideale) flusso viscoso Comportamento Deformazione viscoelastica Deformazione elastica
Legge di Newton viscoelastico Legge Kelvin/Voigt (ideale)
Legge di Maxwell Legge di Hooke

Curve di viscosita

Test di compressione, rilassamento e oscillatorio

.
F -
-

-

Figura 1 - Illustrazione di due piani paralleli di fluido viscoso sovrapposti e loro relativa variazione di ve-

locita se sottoposti a forze di diversa entita.

lativa al moto e agli impatti col suolo. Questo ¢
quello che chiamiamo ‘comportamento elasti-
co’. D’altro canto, se pensiamo a materiali tipo i
siliconi polimerici (silly putty), essi mostrano un
comportamento reologico differente che dipen-
de dal tempo e dalla forza applicata (comporta-
mento viscoelastico) ed in particolare:

1) se si applica una forza deformante per poco
tempo ed in modo rapido, siha un comporta-
mento che somiglia a quello rigido ed elastico
della biglia di acciaio di cui sopra;

2) seinvecelo stress & applicato in modo costan-
te e per un periodo relativamente lungo, allora
il comportamento sara paragonabile a quello
di un liquido con alta viscosita.

In generale, il comportamento reologico ¢
dettato da diversi fattori: tipo di carico a cui il
materiale é sottoposto e quindi forza o velocita,
temperatura, pressione, forza di taglio e relativa
variazione nel tempo che per gli addetti ailavori
si traducono in termini quali shear strain, shear
stress, shear rate che vedremo nel dettaglio sot-

to (Figura 2). Altra considerazione da fare ¢ la
presenza di particelle solide nel liquido in esa-
me o molecole polimeriche in soluzione, che se
in sospensione sono da considerarsi come para-
metro molto importante nella variazione delle
proprieta reologiche di un sistema (per quello
che ci riguarda si pensi ad un liquido silicatico
che raffreddando cristallizza: il magma).

Il modello dei piani sovrapposti (Two-Plate-
Model, Figura 1) & generalmente usato per defi-
nire parametri reologici fondamentali. Il piano
superiore ¢ in movimento con velocita v, deri-
vante dalla forza applicata F. il piano inferiore &
fermo e quindi v = 0. La distanza fra i due piani
¢ dy ed il fluido & compreso fra questi due piani
(in inglese questo spazio & definito come shear
gap). Si assume che il campione sia aderente ai
due piani e non ci siano slittamenti fra il liquido
ed il piano. Il flusso é laminare ossia possiamo
immaginare il flusso come composto da strati e
in assenza di turbolenze (assenza di vortici). Pit
in dettaglio si puo far riferimento alla Figura 3a,
dove diversi strati di fluido sono considerati ed
ognuno con una peculiare velocita (indicata dalle
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frecce). Tale velocita risulta crescere al crescere
della distanza dal piano di scorrimento. Questo
porta a definire un profilo di velocita che riflette
la forza applicata afhinché il fluido scorra. In ge-
nere le condizioni di misura della maggior par-
te dei sistemi naturali e artificiali non sono cosi
semplici come mostrato soprama, se lo shear gap
¢ abbastanza piccolo si possono, con buona ap-
prossimazione, usare le definizioni che seguono:

In reologia la deformazione ¢ detta strain
(simbolo ¢ per deformazioni tensili o in com-
pressione e y per deformazioni di taglio) ed & un
valore adimensionale che calcola la variazione
delle dimensioni di un campione (dy) rispetto
alle dimensioni originali (y):

dy
=—= 3.1
£=- (3.1)
Lo shear strain (y) rappresenta invece lo spo-
stamento laterale diviso la distanza perpendico-
lare che divide due piani paralleli di un flusso. Se

facciamo riferimento alla Figura 1 allora:

A

dx

(3.2)

e si intuisce che affinché un materiale scorra o
sia deformato & necessario che su di esso agisca
una forza che in reologia viene sempre convertita
in pressione e definita sforzo, carico o stress (o,
unita di misura Pa). Lo stress pud essere applica-

Forza normale

Forza di taglio
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to perpendicolarmente alla superficie del corpo
(normal stress o ‘sforzo normale’) o parallela-
mente (shear stress o ‘sforzo di taglio’, tangential
stress o ‘sforzo tangenziale’) e se viene applicato
da qualsiasi altra direzione, sara composto da en-
trambi le componenti (Figura 2). Lo sforzo nor-
male ¢ definito ‘sforzo tensile’ (tensile stress) se si
allontana dalla superficie o ‘sforzo compressivo’
(compressive stress) se & diretto verso la superficie.
Lo shear stress (forza di taglio) ¢ definito

come:
__Forza _ N

— = Pa

m2

(3.3)

Area

Ricordiamo che IN = 1kg-m/s* e che 1Pa =
IN/m? = 1kg/m-s

Se applichiamo uno shear stress ad un liquido
o ad un sistema semisolido, genereremo un flusso
di taglio. Tale flusso puo essere immaginato co-
me una serie di piani paralleli che scorrono uno
sull’altro (Figura 3), con gli strati pit vicini alla
superficie dove ¢ applicato lo sforzo che scorrono
pit velocemente di quelli posizionati al di sotto.
La differenza di velocita ¢ proporzionale alla di-
stanza (se si considera il caso pitt semplice) e la
differenza di velocita fra uno strato e I’altro (con-
siderando gli strati di uguale spessore) & costan-
te. Stiamo parlando di quella che é definita come
velocita di taglio (shear rate o anche gradiente di
velocitd). Lo shear rate & espressa dal simbolo y

Forza di taglio

Figura 2 -Differenti tipi di forze che possono agire su un materiale: da destra verso sinistra uno sforzo nor-
male, uno di taglio ed infine uno sforzo derivato da una componente di taglio ed una normale.
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(gamma puntato) e I'unita di misura & il s™. Es-
so & calcolato come La differenza divelocita (dv)
tra due strati diliquido, separati da una distanza
dy (distanza ac nella Figura 3b).

Shear rate:
dv m 1

Consideriamo ora la lfigura 3b. Sia I’'angolo
formato dalla variazione di velocita fra due strati
di fluido 8. La tangente di dq non ¢ altro che il
rapporto fra 8x e 8y; ma se I'angolo & molto pic-
colo allora si puo ragionevolmente scrivere che
tand0 = 30 e quindi, §6 =8x/Jy.

Siccome la variazione angolare dipende non
solo dalla velocita ma anche dal tempo, possia-
mo scrivere:

__dv X6t
=%

(3.5

A questo punto dobbiamo correlare lo shear
rate e lo shear stress considerando che lo shear ra-
te puo essere definito come:

60

)'/:limﬂ

~ (3.6)

Sostituendo dq come sopra definito, avremo:
. dv
=5 (3.7)

Lo shear rate ¢ il rapporto fra la variazione
della velocita e la distanza fra i due strati presi
in considerazione.

Sir Isaac Newton osservo che al crescere del-
lo shear stress, incrementando la forza applicata,
cresceva anche lo shear rate e quindi che T « y.
Se rimuoviamo la proporzionalita frat e y e in-
troduciamo una costante, avremo il coefliciente
di viscosita 0:
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T Pa
n—;—l—/s—Pas

(3.8).

Abbiamo visto che lo shear strain & definito
come rapporto fra spostamento del fluido del
piano superiore rispetto al piano inferiore nel-
la Figura 2 e quindi y ¢ adimensionale. La shear
ratey deriva da y:

Ay _ (ri—vo)

At (t1—to) (3.9)

Se utilizziamo la notazione per parametri in-
finitesimi possiamo dscrivere:
y .
— = 3.10).
=V (3.10)
Lo shear rate pud essere quindi definito co-
me una deformazione infinitesima (dy) che av-
viene in un periodo di tempo infinitesimo (df).
In altre parole, il ‘cambiamento nel tempo della
deformazione’. Matematicamente, & la derivata
diy rispetto al tempo.

3.2 Viscosita e viscoelasticita

Se consideriamo i fluidi in movimento, le
molecole che li compongono hanno dei moti re-
lativile une con le altre e questo processo € sem-
pre combinato con una forza di frizione interna.
Quindj, tutti i fluidi che esprimono resistenza
allo spostamento, esibiscono l'effetto della vi-
scosita' (Figura 3a). A volte si utilizza il termi-
ne viscosita dinamica per # ma qui, in accordo
con la maggior parte degli autori internazionali,
si preferisce utilizzare il termine viscosita o vi-
scosita di taglio (shear viscosity) al fine di evitare
confusione. Si definisce viscosita cinematica (v) il
rapporto fralaviscosita e la densita del fluido. Le

1 Iltermine viscosita fu definito perla prima volta da Sir Isaac Newton nel Principia del 1687; il termine fu introdot-
to nelle scienze geologiche circa 130 anni fa nel 1891 da Roberts-Austen e Riiscker che per la prima volta cerca-
rono di misurare I’entalpia di fusione di un materiale; nel 1893 negli Stati Uniti la variazione della temperatura di
fusione in dipendenza della pressione fu studiata da Barus; Becker (1897) ebbe un approccio pitt diretto e cerco di
misurare la viscosita delle lave da osservazioni dirette e Doelter (1902) la misuro. Nel 1905 Josiah Willard Gibbs
e Andrew Carnegie crearono il Geophisical Laboratory of the Carnegie Institution of Washington. Piui recente-
mente Bottinga e Weill (1970, 1972), in Germania iniziarono a misurare le proprieta fisiche dei magmi come la

densita e la viscosita.
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A

profilo della
velocita

la lunghezza delle frecce
| riflette |a forza applicata

Applicando una forza di taglio F ¢ si sposta in

rappresenta
fra due strati di fl

contatto con la superficie solida stazionaria
“no slip condition”

Figura 3 - Profili di velocita in dipendenza della forza applicata per fluidi viscosi (si rimanda al testo per i

dettagli).

sue dimensioni sono il quadrato di unalunghez-
za diviso per un tempo (m?s™) e quindi si tratta
diunagrandezza puramente cinematica. Infatti:

n _ Kgmsm® _ m?

YV =-=
p SZ.mZ.Kg

(3.11)

Per fare un esempio di conversione da viscosi-
ta cinematica a viscosita di taglio prendiamo un

liquido con viscosita cinematica v =50 mm?*/s =
50-10°m?/s, e densita p =1,0 g/cm’ = 1000 kg/
m?. Dall’equazione 3.11 possiamo derivare la vi-
scosita di taglion =v-p = 50-10.1000(m?/s)-(kg/
m?) = 50-10° kg/(s-m) = SO mPas. In letteratu-
ra per liquidi con bassa viscosita si puo trovare,
come unitd di misura, il mPas (milli-pascal-se-
condo 1 mPas corrisponde a 10 Pa s). Per flui-
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di molto viscosi possiamo trovare come unita di
misura il kPas o multipli (chilo-pascal-secondo
e 1 kPas = 1000 Pas). L'inverso della viscosita &
la fluidita ¢, termine oggi poco usato. In Tabel-
la 2 sono riportati i valori di viscosita di alcuni
materiali comuni.

In passato si usava anche il poise (1 P = 0,1
Pas) in onore di Jean L. M. Poiseuille un medi-
co e fisico (1799-1869). Andando a ritroso nel
tempo, lo St (Stokes) in onore del matematico
e fisico Geroge G. Stokes (1819-1903; 1 St =1
cm?/s = 10* cm?/s).

Se consideriamo fluidi viscosiideali, a tempe-
ratura costante, il rapporto tra shear stress e shear
rate risulta essere costante e seguono lalegge di
Newton: =17y (equazione 3.8). Esempi diliqui-
diviscosiideali possono esserel’acqua, i solventi,
olii mineralj, olii siliconici. Il loro comportamen-
to durante il flusso viene mostrato graficamente
in curve di flusso e curve di viscosita. Le curve
diflusso mostrano la variazione dello shear stress
al variare dello shear rate mentre le curve di vi-
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scosita sono derivate dalle curve di flusso (Figu-
ra 4). La viscosita & di solito rappresentata sulle
ordinate mentre sulle ascisse, come per le curve
di flusso, & rappresentato lo shear rate.

Generalmente la pendenza in ogni punto sul-
la curva di flusso puo essere calcolata come y/x
ed il risultato di questo calcolo ¢ il valore della
viscosita essendo n=1/y.

La curva della viscosita 7(y) puo essere cal-
colata punto per punto dalla curva 7(y) e di
conseguenza ad una pendenza piu grande cor-
rispondera una curva di viscosita posizionata ad
un livello piu alto (Figura 4). Ne deriva che per
fluidi Newtoniani o ideali il valore della viscosi-
ta ¢ indipendente dal grado e dalla durata della
forza applicata.

Il modo piu semplice per illustrare il com-
portamento dei fluidi ideali & far riferimento
al modello meccanico del ‘dissipatore viscoso’
(dashpot model, Figura S). Sottoposto ad una
forza costante, il pistone si muove continuamen-
te per tutto il tempo per cui la forza é applicata.

Tabella 2 — Valori di viscosita per diversi materiali a T=20°C quando non diversamente specificato (da

Mezner 2014).
Materiale Viscosita 1 (mPas)
gas/aria 0,01-0,02/0,018

acquaa 0/+10/+20/+30/+40/+50/
+60/ +70/+80/4+90/100 °C

mercurio

plasma +20 / 37°C

vino/succhi di frutta (non diluiti)
latte

oli

acido solforico

soluzione zuccherina al 60%

oli di motore

olio d’oliva

miele

silicone

bitume a: +80/ +60/ +40/+20/ 0 °C

1,79/1,31/1,00/0,798/0,653/0,547/
0,467/0,404/0,354/0,315/0,282

1,55
1,7/1,2
2/5

2

10

25

57
50-1000
~100
~10 Pas
10-100 kPas

200 Pas/ 1kPas / 0,5 MPas/ 1MPas quasi come un soli-
do viscoelastico
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Figure 4 — Curve di flusso (1) e di viscosita (2) per fluidi viscosi ideali.

Il carico che viene applicato al pistone deter-
mina lo scorrimento del liquido (ritardato ri-
spetto all’applicazione del carico) e la velocita di
scorrimento & proporzionale alla forza applicata.

I1 fattore di proporzionalita corrisponde al-
la frizione esercitata dal contenitore e quindi
dalla resistenza del fluido allo scorrere ossia, la
viscosita. Se il carico applicato viene rimosso,
il pistone si ferma non ritorna nella posizione
originale. Possiamo trarre le seguenti conclu-
sioni: sotto un carico costante il fluido ha velo-

e

.
Figura S — Dissipatore viscoso (dashpot model) per

illustrare il comportamento dei fluidi ideali (vedi
testo per dettagli).

cita costante e quindi un tasso di deformazione
costante e la deformazione rimane anche dopo
che il carico viene rimosso, permanentemente.
Dopo un ciclo di carico, un fluido viscoso ideale
rimane deformato e non mostra alcuna proprie-
ta elastica. Il processo ¢ irreversibile. Conside-
riamo quanto detto sopra e lalegge di Newton.
Possiamo scrivere:
F=C,-v(=C,-$) (3.12)

Dove F ¢ la forza applicata, C € una costan-
te del dissipatore (dashpot) con I'indice N che
si riferisce a Newton (infatti parliamo di Ns/
m:kg/s) ; la velocita del pistone & v (m/s) ed il
simbolo $ si riferisce alla derivata temporale di
deflessione del pistone. In sostanza F corrispon-
de a T mentre la costante C ¢lanev (0 $) elo
shear rate y.

Per i liquidi ideali ’energia di deformazione
viene completamente usata e puo essere immagi-
nata come un lavoro di deformazione. Una parte
di questa energia puo essere trasformata in calo-
re: una parte che puo essere trasferito al liquido
mentre un’altra parte puo riscaldare I'ambiente
circostante. Alla fine, in ogni caso, tuttal’energia
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sara consumata dal flusso e non sara piti disponi-
bile. Sappiamo che la deformazione del liquido
implica che ci sia un moto relativo frale molecole
del liquido stesso. Questi moti relativi possono
causare quello che viene definito riscaldamento
per frizione (frictional heating) chiamato anche
viscous heating.

La maggior parte dei materiali reali hanno in
realtd un comportamento intermedio tra quello
diun fluido viscoso ideale ed un solido puramen-
te elastico. Questo comportamento ¢ dipendente
dal tempo. In questi casi, la deformazione avra
una componente elastica ed una viscosa. Nel ca-
so in cui esista una proporzionalita fra carico e
deformazione possiamo affermare che siamo in
presenza diun regime viscoelastico (vedisotto per
il comportamento dei materiali viscoelastici). In
questi casi, il comportamento del materiale puo
essere descritto al meglio combinando le leggi
di Newton che abbiamo visto sopra e lalegge di
Hooke (Robert Hooke 1635-703) che si applica
per deformazioni elastiche ideali:

=Gy (3.13)

Sesi¢in presenza diun materiale puramente
elastico, il grafico 7 vs y mostrera una linea ret-
ta che parte dall’origine degli assi con pendenza
costante. G ¢ il modulo di taglio (shear modulus)
che dainformazionisullarigidita del materiale in
esame (in passato lo shear modulus era chiama-
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to anche ‘modulo di rigidita’ o rigidity modulus
> G=1/y in Pa 1Pa=1N/m?). Il modulo di elasti-
citad (E) o modulo di Young ¢ legato allo shear
modulus dalla seguente relazione:

E=2.G(1+p) (3.14)

Dove m ¢il coefliciente di Poisson ossia il va-
lore del rapporto fra deformazione laterale (tra-
sversale) e deformazione assiale (per ulteriori
dettagli si rimanda a Mezner 2014). I valori del
modulo elastico (E) sono determinati in un in-
tervallo elastico-lineare con piccole deformazio-
ni. Qui, entra in gioco quello che viene definito
deformazione tensile o (Pa) ed il diagramma o'vs
¢ (allungamento) mostra una pendenza costante
(E=0/¢). Il modello della molla & di solito usato
per illustrare il comportamento dei sistemi ela-
stici ideali (Figura 6).

Sottoposta ad una forza costante, la molla
mostra immediatamente una deformazione che
rimane costante se la forza applicata rimane co-
stante. Se la forza varia la risposta della molla &
immediata e sitradurra in un allungamento sela
forza aumenta o in un accorciamento se la forza
diminuisce. La deflessione della molla & propor-
zionale alla forza applicata e quindi alla costante
di elasticita del materiale in esame. Se il carico
applicato viene rimosso, la molla ritornera im-
mediatamente (o elasticamente) allo stato ini-
ziale (Figura 6b). Lenergia di deformazione che

) il

Figura 6 — Modello della molla per illustrare il comportamento dei sistemi elastici ideali.
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non-linerare
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deformzione
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elastica

Q
carico

N

Modulo di Young

deformazione

Figura 7 - Comportamento elastico e relativa varia-
zione della deformazione in base al carico (i dettagli
sono riportati nel testo).

agisce su un corpo elastico ideale, cui viene ap-
plicata una forza, sara immagazzinata nel corpo
e quando il carico viene rimosso, I'energia sara
recuperata totalmente, facendo si che il corpo ri-
torni nella condizione iniziale. Stiamo assistendo
ad un processo completamente reversibile. Oltre
un certo valore di carico applicato (yield point o
‘carico di snervamento’) la risposta del materia-
le elastico tende alla non linearita e, se si ecce-
de, il materiale puo rompersi. Il valore di rottura,
& definito ultimate strength (o failure; Figura 7).
Abbiamo detto sopra che la maggior parte dei
materiali ha un comportamento viscoelastico e
cioé mostrano simultaneamente comportamenti

85

elastico e viscoso. La parte viscosa fa rifermento
allalegge di Newton mentre la parte elastica alla
legge di Hooke. Questi materiali mostrano una
dipendenza dal tempo, una risposta allo stress o
strain ritardata sia nel caso in cui venga applicato
che rimosso. Il modello cui si fa riferimento per
illustrare il comportamento deiliquidi viscoela-
stici & quello di James C. Maxwell (1831-1879)
ed ¢ una combinazione del modello elastico e del
dissipatore viscoso (Figure 8 € 9).

Il comportamento dei fluidi viscoelastici &
rappresentato dai 4 elementi di Figura 9. Le-
lemento 1 all’inizio, senza che ci sia ’azione di
alcuna forza, non mostra alcuna deformazione.
Appena una forza costante viene applicata, solo
la molla mostra una deformazione immediata e
proporzionale proprio alla forza applicata (ele-
mento 2).

Il pistone del dissipatore, invece, inizia a
muoversi dopo un certo tempo e continua a
farlo fino a che la forza agisce; dopo un certo
tempo, sia la molla che il pistone mostrano una
deformazione (elemento 3). Tale deformazione
dipende sia dal carico che dal tempo in cuiil ca-
rico viene applicato. Appena si annulla la forza,
lamolla immediatamente ritorna nel suo punto
di partenza mentre il pistone rimane in posizio-
ne (elemento 4).

Alfine dianalizzare il comportamento appe-
na descritto (Maxwell) utilizziamo la seguente
equazione differenziale indicando con v ed e ri-
spettivamente la parte viscosa e la parte elastica.

Figura 8 — Modello di Maxwell del dissipatore e della molla.
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4

Figura 9 — Modello (dissipatore elastico) di Maxwell per il rilassamento di materiali viscoelastici.

La deformazione totale é la somma delle defor-
mazioni individuali ossia:

Y=V, (3.15)

Essendo y=dy/dt, questo ragionamento & va-
lido sia per lo shear rate che per lo shear stress:
Y =V, +Vee =1 +7.Lalegge di Newton
si applica all’elemento viscoso: n = 1,,/y;, 0
Y» = Typ/ 1], mentre per quanto riguarda l’ele-
mento elastico applichiamo lalegge di Hooke: G
=1/y,07,=7/GeYe = T./G, conlavariazione

. d
dello shear stress nel tempo ossia T = d—z (Pas)la
derivata rispetto al tempo di t. La somma degli

shear rates & espressa dall’equazione differenzia-
le di Maxwell:

Te

; — v , —wyfe_T 1
y_yv+ye_n+6_n+6 (3.16)

3.3 Viscosita: composizione e temperatura

La composizione (che controlla il grado di
polimerizzazione del sistema; vedi cap. 2) e la
temperatura sono i due fattori principali che de-
terminano le variazioni di viscosita. In generale
possiamo affermare che piu polimerizzato ¢ un
fuso (quindi piu alta & la quantita di SiO, che
implica un NBO/T - 0) piu grande sar la sua
viscosita. Pitt depolimerizzato & un sistema (va-
lori relativamente alti di NBO/T), minore sara
la sua resistenza a fluire. Tuttavia, per qualsiasi
composizione vale la relazione che le alte tem-
perature riducono la viscosita come effetto della
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pit grande energia cinetica degli atomi e quindi
una maggiore mobilita ionica. La Figura 10 mo-
strala drastica dipendenza della temperatura per
diverse composizioni magmatiche. Ad esempio, a
1300 °C ¢’¢ una differenza di ~ 10° Pas fra un ba-
salto ed una andesite. Queste differenze risultano
ancora pili marcate se si considerano composi-
zioni tipo riolitiche che, a differenza dei basalti,
sono molto piti polimerizzati e con contenuti in
SiO, intorno al 75% in peso. Infatti, se ad esem-
pio prendiamo in considerazione un basalto ed
unariolite alla temperatura di 1200 °C possiamo
avere differenze di S ordini di grandezza (Tabella
3). La temperatura ha quindi un enorme effetto
sulla viscosita che ne & funzione esponenziale.

Riassumendo, un aumento della temperatu-
ra comporta una diminuzione della viscosita sia
in sistemi silicatici che non. Negli studi inizia-
li sulla variazione della viscosita in dipendenza
della temperatura, si cercava di riprodurre i da-
ti sperimentali utilizzando la semplice legge di
Arrhenius nella forma:

=1, etH/ED (3.17)
10 T T T
|oI|te 7]
8L _
- _
o 61 Dacite _
[a _|
£ 4L nde5|te |
< L N
=
2+ _
g \asalto
| — |
0+ N
Komatiite
_2 | 1 1 | 1 | ] 1 1 1 1
600 800 1000 1200 1400 1600 1800

Temperature (°C)

Figura 10 — Viscosita di fusi silicatici (in assenza di
bolle, cristalli e volatili) per intervalli composizio-
nali da riolite a komatiite.
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Dove 7 ¢ la viscosita, 11, ¢ il fattore pre-espo-
nenziale, AH e I’entalpia di attivazione, R la co-
stante dei gas e T la temperatura assoluta. AH ¢
funzione del contenuto in SiO,. Ad esempio, i
valori di AH diminuiscono rapidamente da 600
kJ/mol per sistemi SiO, quasi puri a valori pros-
simi a 200 kJ/mol se il sistema ha un contenuto
inNa, O > 15 mol%. Lo stesso ragionamento vale
per sistemi alcalini ed alcalino terrosi (Bockris
etal. 1955). Tali relazioni sono consistenti con la
rottura deilegami Si- O-Si che sono fondamen-
tali nel controllo strutturale dei flussi viscosi ad
alta temperatura. Per una trattazione pit detta-
gliata dei sistemi allumosilicati e alcalini e na-
turali si rimanda a Mysen and Richet, (2019).
Ad esempio, I'entalpia di attivazione di flussi vi-
scosi ad alte temperature di sistemi meta-allu-
mosilicati (Si0,-NaAlO,) ¢ funzione negativa
del rapporto Al/ (AI+Si) del fuso e quindi DH
mostra una decrescita monotona al crescere del
rapporto Al/(Al+Si).

Esiste una semplice funzione che lega la vi-
scosita ad altre proprieta di trasporto quali dif-
fusivita e conducibilita elettrica. Lequazione

Tabella 3 - Valori di viscosita per diversi sistemi si-
licatici a diverse temperature.

Materiale Viscosita (Pas) SiO, (peso%) T (°C)
Kimberlite' ~0,1-1 30-35 1.000
Komatiite? ~0,1-10 40-45 1.400
Basalto ~10-10? 45-52 1.200
Andesite ~4-10° 58-62 1.200
Riolite 1 ~10° 73-77 1.200
Riolite 2 ~108 73-77 800

1l nome deriva dalla citta di Kimberley (Sud Afri-
ca) nota per le miniere di diamanti. Roccia mag-
matica ultrabasica, in petrografia viene classificata
come una peridotite composta essenzialmente, da
olivina, o peridoto. Serpentino, pirosseno, granato
e mica (biotite), completano la paragenesi di questa
roccia.

2La komatiite & una roccia magmatica ultrafemica,
di origine mantellica con considerevoli quantita di
magnesio e relativamente basse quantita di alcali.
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Nernst-Einstein (Nernst 1888, Einstein 1906)
puo essere utilizzata per mettere in relazione la
conduttivita elettrica di un componente [ e la
diffusivita D :
27.D-
=" (3.18)

dove F ¢ la costante di Faraday, Z ¢ la carica
elettrica del componente i e k ¢ la costante di
Boltzmann.

La diffusivita puo essere messa in relazione
con la viscosita tramite I’equazione di Stokes—
Einstein (Einstein 1906):

kT
6mriD;

n (3.19)
Dover ¢il raggio della particella che si muo-

ve. In termini pratici € molto conveniente far ri-

ferimento all’equazione di Eyring (1935 a e b)

che trova la sua utilitd nel mettere in relazione la

diffusivita di O e Si nei sistemi silicatici:

kT
a;D;

n= (3.20)
Dovea ¢lacosiddetta jump distance. Nella Fi-
gura 11, a ¢ due volte quella dell’O* (2,8 A) per
composizioni quali NaAlSi O, e CaMgSi O,
quindji, si puo sostenere che il movimento dell’os-
sigeno & parte integrante del flusso viscoso.
L'energia di attivazione per un flusso viscoso ¢
molto piu bassa per un sistema fluido che per un
sistema molto viscoso nelle prossimita della zo-
nadi transizione liquido/solido (vedi pit1 avantila
transizione vetrosa 1;) In questaregione, sihaun
comportamento strettamente non-Arrheniano
con una variazione continua di AH. Per questo,
si preferisce modificare ’equazione 3.17 sosti-
tuendo a AH, I'energia di attivazione del flusso
viscoso (Ea) In questo modo la modellizzazione
dei dati sperimentali mostra un buon andamento.
Riprendiamo la 3.17 e riscriviamola inseren-

do Ea:
Ea
logion = logsomo +2303-% (3.:21).

Questa espressione fu derivata da diversi
scienziati e risulta essere la forma piu semplice
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Figura 11 — Coeflicienti di diffusione per Ca, Mg e
Si in funzione della composizione del fuso fra Na-
AlSi, O, - CaMgSi,O, a 1550 °C e 1GPa di pressio-
ne (Shimizu and Kushiro 1991).

e sempre valida per ristretti intervalli di tempe-
ratura che mostrano una dipendenza lineare del
logaritmo della viscosita sull’inverso della tem-
peratura (comportamento Arrheniano). Abbia-
mo gia specificato che i fusi silicatici esibiscono
un comportamento non-Arrheniano ed il grado
di curvatura della relazione viscosita—tempera-
tura varia al variare della chimica del sistema
(Richet 1984). Il grado di curvatura puo esse-
re visualizzato se alla 3.21 si aggiunge un para-
metro T;:

Eq

R(T—To)(3 22)

logion = logsono +2 303

Generalmente questa espressione € sostitui-
ta con la pitt semplice ed empirica equazione di
Fulcher o TVF (Tammann-Vogel-Fulcher; Vogel
1921, Fulcher 1925, Tammann and Hesse 1926)
che prende in considerazione la variazione di E_
e sostituisce AH con un non ben definito para-
metro B come indicato nella seguente equazione:

n =1, el T (3.23)
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Pitt comunemente la 3.23 viene scritta in ter-
mini logaritmici:

B x103
T-To

logion = —A+ (3.24)

Dove la costante A rimpiazza il fattore pre-
esponenziale 1) e T & un valore costante molto
pitbasso della T (vedisotto). Questa espressio-
ne da buoni risultati quando si tenta di riprodur-
re dati di viscosita sperimentali ma va utilizzata
con precauzione per temperature intorno al li-
mite inferiore della transizione vetrosa dove
AH, ¢ costante.

Nel 1972 Shaw sviluppo un modello per cui
la viscosita poteva essere calcolata dalla com-
posizione chimica del liquido silicatico. Questo
modello assume che la viscosita segualalegge di
Arrhenius nella forma:

n=A-eEa/RT) (3.25)

Anche se molti fusi deviano in modo sostan-
ziale dal comportamento Arrheniano, questo
approccio ha avuto molti consensi. Senza svilup-
pare tutte le argomentazioni proposte da Shaw,
riportiamo solo I’equazione finale che consente
facilmente di calcolare la viscosita dalla compo-
sizione chimica e previo facile calcolo delle mo-
li, frazioni molari, e utilizzando i valori proposti
da Shaw per I'energia di attivazione molare (S;):

4
2.303logn =s-—-—15"5— 6.4
: (3.26)
Doves=X Xi (S X))+ (1 -X,, ) (ivalori
diS; sono tabulati nella Tabella 4 insieme ad un
esempio di calcolo).

Lapproccio utilizzato da Shaw é stato ripre-
so in due lavori del 1996 da Hess and Dingwell
e da Baker che lo hanno testato su rioliti idrate
edirelativi dati sperimentali, tenendo conto del
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comportamento non-Arrheniano della tempera-
tura sulla viscosita. In entrambi i casi, la pressio-
ne non viene presa in considerazione per la sua
scarsa influenza (vedi sotto).

Ad oggi, vi sono diversi modelli sia dedica-
ti a composizioni specifiche che generali e che
consentono di calcolare la viscosita di un ampio
spettro composizionale®. Il modello di Shaw, co-
me anche la maggior parte degli altri modelli per
sistemi naturali, contiene I'effetto dei volatili ed
in particolare quello dell’acqua, cherisulta essere,
come sappiamo, la fase pitt abbondante nella mag-
gior parte dei magmi. Sostanzialmente, l'effetto
dell’acqua (come si ¢ visto in dettaglio nel par.
2.5 dedicato alla solubilita dei volatili nei sistemi
magmatici) & quello di depolimerizzare il sistema
e quindi di andare letteralmente a rompere i le-
gami BO (vedi cap. 2). I risultato € una viscosita
minore rispetto ad un sistema privo di volatili.

3.4 La temperatura di transizione vetrosa (Tg)

La transizione vetrosa (pili comunemente
chiamata Tg) ¢ una sorta di barriera cinetica che
separa lo stato metastabile (vetroso) dallo stato
liquido. La T & un fenomeno di non equilibrio
nel senso che dipende dal tasso divariazione del-
la temperatura e quindi varia al variare del tasso
di raffreddamento (Richet and Bottinga 1995).
E importante puntualizzare che le proprieta dei
vetrinon solo sono dipendenti dalla temperatura
ma hanno unasorta di memoria ossiariflettono
processi di produzione cui sono stati sottoposti.

Il diagramma nella Figura 12 mostra una se-
rie di curve di materiali che mostrano la variazio-
ne della loro capacita termica in funzione della
temperatura. La capacita termica ¢ 'ammonta-
re di energia necessaria per innalzare la tempe-
ratura di un sistema di 1 grado (per moli o per
grammi, in dipendenza di come lo si definisce).
I diversi sistemi nella Figura 12 mostrano tutti

2 A tal proposito il materiale online offre diversi fogli di calcolo con una parte dei modelli disponibili per i liqui-
di silicatici (vedi materiale supplementare online "Cap3_modelli di viscosita” al seguente link: <https://doi.
0rg/10.36253/979-12-215-0247-3>), ma anche per sistemi multicomponenti (vedi par. 3.7).


https://doi.org/10.36253/979-12-215-0247-3
https://doi.org/10.36253/979-12-215-0247-3

90

ELEMENTIDIPETROLOGIA SPERIMENTALE

Tabella 4 — Esempio di un foglio di calcolo per la determinazione della viscosita tramite il modello di Shaw

(1972).
input data

Y, X, TC= 1200
Oxide Wt. % Mol. Wt.  Mol. Prop. Mol. Frac. S, S, % X, X (Sl 0* X))
Sio, 48,00 60,09 0,799 0,461
TiO, 2,03 79,88 0,025 0,015 4,5 2,08 0,03
A1203 15,40 101,96 0,302 0,174 6,7 3,09 0,54
Fe 0, 2,72 159,70 0,034 0,020 3,4 1,57 0,03
FeO 7,77 71,85 0,110 0,063 3,4 1,57 0,10
MnO 0,12 70,94 0,002 0,001 3,4 1,57 0,00
MgO 8,50 40,31 0,211 0,122 3,4 1,57 0,19
CaO 9,60 56,08 0,171 0,099 45 2,08 0,21
Na,O 3,01 61,98 0,049 0,028 2,8 1,29 0,04
K,0 2,50 94,20 0,027 0,015 2,8 1,29 0,02
PO, 0,23 141,94 0,002 0,001
H,0 0,02 18,02 0,001 0,001 2,0 0,92 0,00
Total 99,9 1,73 1,00 1,15
Units g/100g g/mol mol/100g  mol/1 mol
Mean slope (s) = SXi (S * X0,)/ (X o,) = 2,14
In 1 = 4,93 slope*(10*/T, ) - 1,50*slope - 6,40 = 4,93 n= 1,38E+01 Pas

logn = 1,14 Pas

Si veda il materiale online “Cap3_modelli di viscosita” al seguente link: <https://doi.org/10.36253/979-12-215-
0247-3>. Nello stesso foglio di calcolo (“Cap_3 Shaw model 1972.xlsx”) e sotto il modello di Shaw (1972) sono
anche riportati i modelli di Baker (1998; valido solo per composizioni granitico/riolitiche fra 700 e 900 °C) ed il
modello di Hess e Dingwell (1996; per composizioni leucogranitiche).

un andamento simile nel senso che la capacita
termica della parte sinistra ¢ sempre minore ri-
spetto a quella della parte destra. E evidente che
abbiamo due regimi di capacita termica una pit1
alta ed una pit bassa. Ma cosa significa? Stiamo
visualizzando quella che puo essere definita co-
me ’espressione entalpica della transizione ve-
trosa, ossia, 'effetto della capacita termica nel
passarela T Nella parte sinistra della Figura 12
osserviamo valori di C propri del vetro mentre
nella parte destra abbiamo valoridi C propri dei
liquidi. Fra questi due opposti osserviamo una
discontinuita, una transizione, appunto, attraver-

sola T Siamo in presenza diun fenomeno cine-
tico e non un equilibrio termodinamico. Spesso,
la transizione vetrosa viene identificata col picco
della capacita termica in diagrammi quali quello
presentato nella Figura 12. Siccome le tecniche
utilizzate per la determinazione della T, sono
dettate dai tempi di laboratorio che sono spesso
ridotti, si approssimala T ad un singolo valore.
Euna temperatura 1mportante ¢ la temperatura
a cui il vetro inizia ad ammorbidirsi quindi, la
temperatura dove si pud formare del vetro. Di
conseguenza, i valori assoluti di T, che trovia-
mo in letteratura, in riferimento a particolari


https://doi.org/10.36253/979-12-215-0247-3
https://doi.org/10.36253/979-12-215-0247-3
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Figura 12 — Capacita termica di alcuni sistemi silica-
tici indipendenza della temperatura. Ricostruito da
dati presentati in Mysen and Richet (2005; 2019).

composizioni, non sono mai un valore singolo
a meno che non si sia definito un preciso tem-
po di misura; sostanzialmente, a meno che non
si sia fissato il tempo, non possiamo fissare una
singola temperatura.

Un raffreddamento lento fara si che la tem-
peratura di transizione vetrosa (Tg) sia pitt bassa
rispetto alla T derivata da un raffreddamento

g

rapido. Di solito la T ¢ definita come la tempe-
ratura a cui la viscosita corrisponde al valore di

10"* Pas. In pratica, pero, la Te determinata con
protocolli standard di raffreddamento e riscal-
damento e questa procedura rende comparabili
i risultati ottenuti in diversi laboratori. Di soli-
to, durante il raffreddamento, viene utilizzato
un tasso di 2 K/min mentre durante il riscalda-
mento si passaa S K/min (Scholze 1991). Utiliz-
zando questa procedura il valore di temperatura
a cui la viscosita corrisponde a 10'>* Pa s, defi-
nisce la T. Andiamo ancor piti nel dettaglio. La
Figura 13 mostra la variazione di entalpia per
differenti stati di un materiale di composizione
nota (CaMgSi,0,) al variare della temperatu-
ra. Si ha una variazione di entalpia per il vetro
(H rappresentata simbolicamente da due cur-
ve rossa ed aranc10ne) peril cristallo (H_), e per
il liquido (H,). E importante definire la natura
della transizione vetrosa vs natura del proces-
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Figura 13 - Entalpia di formazione dei vetri e dei
cristalli nel sistema CaMgSi,O_. T e AH_ indica-
no la temperatura e I'entalpia di fusione mentre H,,
H_e H, sono le entalpie del cristallo, del vetro e del
liquido rispettivamente (modificato da Mysen and

Richet 2005 and 2019).

so di cristallizzazione di una fase. Quando un
sistema cristallizza viene rilasciato calore che
conosciamo come ‘calore latente di cristallizza-
zione’. In sostanza, il calore viene rilasciato per
il fatto che si passa da uno stato liquido ad uno
stato cristallino, solido, con un valore pit basso
di entalpia e quindi un valore piu piccolo dell’e-
nergia libera di Gibbs. E per cio che osserviamo
una discontinuita netta nella Figura 13 nel pas-
saggio daliquido asolido identificata come AH .
Quello cui si assiste ¢ una transizione di fase di
primo ordine che mostra una discontinuita nel-
lo stato energetico della fase che rimane anche
dopo che la transizione ¢ avvenuta.

La transizione vetrosa, al contrario, non mo-
stra calore latente come si puo vedere nella Fi-
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gura 13.La curva delliquido (arancione) toccaa
passa oltre senza mostrare sorta di discontinuita
nella curva del vetro. Non c’é calore latente nel-
la formazione del vetro. Quello che risalta ad un
occhio attento & la presenza (come specificato
sopra) di pitt curve nella regione vetro (la rossa
e I'arancione).

Lapresenza di tali curve sta ad indicare che lo
stato vetroso prodotto durante il raffreddamento
ha proprieta, qualiad esempio la densita o indice
dirifrazione che dipendono da come ¢ stato pro-
dotto il vetro. Tali proprieta cambiano al variare
del raffreddamento (lento o veloce). Da notare
che nella Figura 13 sono mostrate solo due curve
del vetro che si forma per differenti tassi di raf-
freddamento ma, in realtd, abbiamo un infinito
numero di curve che possono essere tracciate al
disotto della T proprio in dlpendenza del tasso
di raffreddamento cui il sistema & sottoposto.

La conoscenza della temperatura di transi-
zione vetrosa (Tg) permette, quindi, la determi-
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nazione dell’entalpia e/o del volume. Nel caso
in cui si abbia un raffreddamento continuo nel
tempo questa temperatura ¢ da considerarsi co-
me una variabile che descrive lo stato del vetro.
Questa variabile ¢ chiamata ‘temperatura fittizia’
(T) La temperatura fittizia ¢ geometricamente
définita come D'intersezione fra la curva del li-
quido e quella del vetro in un grafico che riporti
una proprieta del sistema, quale il volume speci-
fico o I’entalpia o I'indice di rifrazione, etc. e la
temperatura. Queste curve mostrano tutte una
variazione repentina nella regione della transi-
zione vetrosa (un esempio nella Figura 14). Te
la temperatura alla quale la proprieta di 1nteres—
se, quando estrapolata lungo la curva del vetro,
intersecala curva delliquido che per definizione
¢ all’equilibrio.

Consideriamo in questo contesto la tempera-
tura fittizia come proxy strutturale di un sistema
sottoposto ad un certo tasso di raffreddamento.
La struttura del vetro é considerata quella del li-

1123
Tf= T
raffreddamento L
1073 Condizioni di
2 equilibrio
® - 50 K/min
N 1023 ¢
=]
=
i
5 973
pre)
©
.
c:
(= .
g 923 - riscaldamento
K T= costante @ 5K/min
Vetro
873 1 1 1 1 1 1
823 873 923 973 1023 1073 1123 1173

Temperatura (K)

Figura 14a — Evoluzione della temperatura fittizia da condizioni di equilibrio (liquido dove T,=T) a con-
dizioni di disequilibrio (dove T=costante) e viceversa per tassi di raffreddamento di 50, 5 e 0,5 K/min. Il
successivo riscaldamento ha un tasso costante di 5 K/min. Si noti la variazione d T. con tasso di raffred-

f

damento. Dopo il riscaldamento, la traiettoria seguita che dipende dal grado di rilassamento del sistema
come evidenziato dall’isteresi fra le curve di riscaldamento e raffreddamento (al crescere del tasso di raf-
freddamento cresce la curvatura). Ridisegnata da Gottsmann and Dingwell (2002).
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quido in equilibrio alla temperatura fittizia. La
ragione per cuila temperatura fittizia puo variare,
dipende essenzialmente dall’osservazione feno-
menologica cio¢, da come il vetro viene prodotto.

Il concetto della temperatura fittizia T o ficti-
ve temperature, & illustrato nella Figura 14. E di-
pendente dal tasso di raffreddamento a cui un
materiale viene sottoposto. Sappiamo che esiste
una differenza di capacita termica fra fuso e ve-
tro e, termodinamicamente, questo € un fattore
rilevante che mette in evidenza come un vetro
raffreddato rapidamente abbia una T pit alta ri-
spetto ad un vetro prodotto daun raffreddamen-
to lento. Questo implica che il volume occupato
sara maggiore nel primo caso rispetto al secondo;
di conseguenza, se pensiamo a proprieta qualila
densita, un volume maggiore corrispondera ad
una densita minore del vetro prodotto dal raf-
freddamento rapido rispetto a quello da raffred-
damento lento. Ne consegue che I’entropia del
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vetro prodotto a T , da raffreddamento veloce
sia maggiore rispetto a quello di ! due vetri
avranno una struttura che dipende dalla varia-
zionediT (ng'Tg1)' Un vetro prodotto daraftred-
damento veloce avra una T, pili alta rispetto ad
uno prodotto da raffreddamento lento (T, nelle
Figure 14a e 14b).

In sostanza, anche se la trasformazione del
vetro avviene in un intervallo di temperatura, e
conveniente definire un termine che ci permet-
ta di esprimere la differenza nella storia termi-
ca tra il vetro raffreddato velocemente e quello
raffreddato lentamente. Sebbene il concetto di
temperatura fittizia non sia un metodo comple-
tamente soddisfacente per caratterizzare la storia
termica dei vetri, fornisce un parametro utile per
la discussione dell’effetto dei cambiamenti nella
velocita diraffreddamento sulla struttura e sulle
proprieta del vetro (Figure 14a e 14b)

Possiamo concludere quanto segue:

2.5

0.5
vetro

(T, = costante)

transizione vetrosa

(T,=T)

Liquido
sovraraffreddato

1

1 1

923

973 1023 1073

Temperatura (K)

Figura 14b — Curve di riscaldamento derivate dalla Figura 14a sulla base della derivata della temperatura
fittizia vs temperatura. I differenti comportamenti delle curve e dei relativi picchi sono dettati dai tassi di
raffreddamento cui tali sistemi sono stati sottoposti (vedi Figura 14a). Si noti la collocazione della Tg alla
temperatura corrispondente al picco della derivata della T, rispetto a T come indicato dalle frecce. Ridise-

gnata da Gottsmann and Dingwell (2002).
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1) ogni vetro preserva struttura e proprieta che
rispecchiano le modalita con cui sono stati
prodotti (e.g. il tasso di raffreddamento);

2) laTgelatemperatura (meglio dire]’intorno)
di passaggio dallo stato liquido al solido;

3) se ci riferiamo a flussi lavici (vitrofirici) tale
passaggio corrisponde all’arresto del flusso.

Abbiamo visto che la temperatura della for-
mazione del vetro (e quindi del congelamento
della struttura del liquido) puo essere approssi-
mata alla temperatura fittizia T.(Tool and Eichlin
1931). Come mostrato nella Figura 14a, durante
ilraffreddamento il sistema devia dalle condizio-
ni di equilibrio quando il tempo di rilassamen-
to strutturale (vedi sotto) eccede I'intervallo di
tempo At (t>At) associato ad un decremento di
temperatura pari a AT: quando questo accade,
la temperatura fittizia & costante e ‘congelata’ a
1>>At. Lavariazione dall’equilibrio dipende dal
tasso di raffreddamento applicato (AT/At) (Na-
rayanaswamy 1971, 1988; DeBolt et al. 1976;
Scherer 1986).

La curva del riscaldamento (effettuato dopo
il raffreddamento) & segnata da isteresi che di-
pendono dal tasso diriscaldamento, di raftredda-
mento, dalla struttura e dal caratteristico tempo
di rilassamento (DeBolt et al. 1976; Moynihan
etal. 1976).

Se si considera la derivata della temperatura
fittizia vs temperatura, la variazione della traiet-
toria delle curve presentate di Figura 144, in se-
guito al riscaldamento, risulta essere ancora piu
evidente (Figura 14b). Ricordiamo che i differen-
ti comportamenti delle curve e deirelativi picchi
sono dettati dai tassi di raffreddamento cui tali
sistemi sono stati, precedentemente, sottoposti;
il vetro possiede una sorta di memoria.

3.5 1, tempo di rilassamento strutturale

Tutto quello che abbiamo visto sopra puo es-
sere parametrizzato in modo relativamente sem-
plice. I dettagli del passaggio da liquido a vetro
e/o tutte le transizioni che portano da un com-
portamento viscoso ad uno elastico, possono ri-
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sultare abbastanza complicate, ma per i liquidi
silicatici che dominanoisistemi magmatici e vul-
canici, questa relazione risulta essere abbastan-
za semplice. Li possiamo definire come sistemi
o corpi di Maxwell. Cio significa che esiste un
unico valore (con buona approssimazione), del
tempo di rilassamento (che chiamiamo 1) che
puo essere definito tramite due componenti ten-
soriali: uno di volume e l'altro di taglio (volume e
shear component). In altre parole possiamo defini-
re t come il rapporto della viscosita e del modulo
elastico. Nel caso del volume possiamo scrivere:

Iv (3.27)

dove 77 & laviscosita di volume (viscosita dilata-
zionale) e K_il modulo di compressibilita (bulk
modulus che siriferisce all’'aumento della densita
provocato dalla compressione).

Il rapporto fra viscosita di taglio (la viscosita
dei liquidi silicatici nei sistemi vulcanici) ed il
modulo di rigidita (anche chiamato modulo di
taglio, modulo elastico tangenziale etc. o shear
modulus) da I'altro componente tensoriale:

Ty = 15 (3.28)

Entrambi questi rapporti danno quantita in
unita temporali e sono chiamati tempi di rilas-
samento di Maxwell (Maxwell 1868). Il tempo
dirilassamento risulta essere un’approssimazio-
ne conveniente per capire le scale temporali del-
la deformazione quando si passa da un sistema
puramente viscoso ad uno puramente elastico. Il
responso puramente viscoso e il comportamento
delliquido mentre quello elastico & il comporta-
mento del vetro (solido). Per meglio comprende-
re questi comportamenti si faccia riferimento al
dissipatore viscoso che abbiamo trattato sopra
che sostanzialmente riproduce meccanicamen-
te la modalita di rilassamento.

E opportuno avere un’idea dei numeri da
utilizzare in queste equazioni (3.27 e 3.28). Se
partiamo dal concetto che le viscosita possono
variare enormemente (anche e pit di 10 ordine
di grandezza) e compariamo tali numeri con le
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variazioni del modulo di elasticita, troveremo
chele variazionidi G_ sono trascurabili. Queste
variazioni di G_ hanno valori abbastanza simili
che possono essere approssimatia 10 GPa £ 0,5
unita logaritmiche (per i sistemi silicatici), per
cui, nel calcolare i tempi di rilassamento, queste
piccole variazioni non incideranno sul risultato
finale (per le viscosita dei liquidi silicatici si fac-
cia riferimento alla Figura 10).

Dingwell (1995) fa un’analisi approfondita di
comeiliquidi silicatici reagiscano quando sotto-
postiastress. La Figura 15 riassume quanto detto
finora e propone una schematizzazione dei com-
portamenti puramente elastici, puramente visco-
si e viscoelastici. E un’analisi alternativa di quello
che abbiamo visto nel definire la transizione ve-
trosa ma non ha nessun legame con I'entalpia o
la capacita termica e laloro variazione nei pressi
della transizione vetrosa. E un’analisi puramen-
te fisica del rilassamento viscoelastico e quindi
strutturale che avviene al passaggio della T La
curva riproduce la variazione della deformazio-
ne rispetto al tempo ed ¢ divisa in tre segmenti.
Supponiamo diavere un campione cilindrico che
viene sottoposto a trazione e controlliamo la va-
riazione dellalunghezza del campione sottoposto

Sforzo

recupero della
deformazione ritardata

deformazione elastica
istantanea

t=0 Tempo

Figura 1S — Recupero dello sforzo in sistemi elastici
(istantaneo, recupero totale dell’energia), viscoe-
lastici (ritardato) e completamente viscosi (defor-
mazione permanente: I’energia non ¢ recuperabile;
Dingwell 1995).

95

alla forza trattiva nel tempo. La prima parte della
curva (t=0) & verticale e cid implica che non di-
pende dal tempo e che una volta che la forza vie-
nerilasciatala deformazione viene elasticamente
recuperata dal sistema: comportamento solido.

La seconda parte, quella curva, dipende dal
tempo, il campione si allunga e la lunghezza au-
menta all’aumentare del tempo con una velocita
del processo variabile (cioe il campione siallunga
ma la velocita dell’allungamento varia col tem-
po). Se rimuoviamo la forza di trazione applicata,
il campione ritornera alle dimensioni di partenza
non istantaneamente, come per il caso elastico,
ma con un certo ritaro (delay). Il campione avra
bisogno di un certo tempo per recuperare le di-
mensioni originali.

La terza parte del diagramma e il flusso vi-
scoso. E un cambiamento lineare della defor-
mazione nel tempo con pendenza costante che
definisce il comportamento viscoso puro ossia
I'impossibilita del sistema nel ritornare alle sue
condizioni (forma) originali. Una volta defor-
mato il nostro campione non potraritornare alle
dimensioni originali.

Soffermiamocinella parte intermedia del dia-
gramma di Figura 1S, frala parte puramente vi-
scosa e quella puramente elastica. Il fatto che la
deformazione possa essere recuperata’ ha un’o-
rigine strutturale: il sistema, durante la trazione,
tende all’equilibrio e sela trazione viene rimossa
allora si avra un nuovo equilibrio a cui il sistema
tendera e per cio, avra bisogno diun certo tempo
per raggiungerlo. Possiamo modellizzare la cur-
vatura tramite il tempo di rilassamento effettivo
chericade sulla curva di transizione vetrosa. Co-
me per la variazione dell’entalpia o della capaci-
ta termica, questa puo essere considerata come
una ulteriore espressione del rilassamento della
struttura del sistema (Figura 15). Per avere un’i-
dea dei tempi di rilassamenti di diversi sistemi
possiamo far riferimento alla Figura 16.

I valori riportati possono essere calcolati co-
noscendo i valori di viscosita a diverse tempe-
rature dei diversi sistemi considerati. SiO,, il
pitt importante dei componenti dei liquidi sili-
catici ha una viscosita, a parita di temperatura,
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Figura 16 — Tempi di rilassamento per diversi siste-
mi silicatici in funzione della temperatura: SiO,,
Albite NaAlSi,O,, Anortite CaAlSi O,, Diopsi-
de CaMgSi,O,, NS, — Na Si,O, e 710 Nist, un
vetro standard. Si noti l’'estrapolazione della cur-
va SiO, a pit basse T (linee tratteggiate) per una
comparazione dei tempi di rilassamento con la
composizione NS_.

molto pili elevata rispetto a tutti gli altri sistemi
mostrati nella Figura 16. Per tale motivo (se ri-
prendiamo 1'equazione 3.28) richiede tempi di
rilassamento molto grandi. Per avere un’idea di
quali siano le fasce di temperatura per rilassare
un sistema, mettiamo a confrontoil di-silicato di
sodio (NaZSiZO . — NS, nella Figura 16, una com-
posizione che contiene il 65% in peso di SiO,) e
I’SiO, stesso. Se poi si considerala scala dei tempi
di rilassamento riportata, ci si rende conto che,
per un confronto dei tempi di rilassamento (alla
medesima temperatura) frale composizioni SiO,
e NS, sideve addirittura, per SiO,, estrapolare la
T (curva tratteggiate nella Figura 16). Il risultato
¢ quantificabile in circa 12 ordini di grandezza!
In generale dalla Figura 16 si evince che, in di-
pendenza della chimica, i tempi di rilassamento
possono variare in dipendenza della temperatura
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da milioni di secondi (10° sec) a 10"*sec. In que-
sto contesto sisuggerisce dileggere Do cathedral
glasses flow? (Zanotto 1997), che tratta delle po-
tenzialita di scorrimento dei vetri a temperatura
ambiente. La conclusione, come sileggera, e che
i vetri delle finestre (o delle cattedrali) possono
scorrere a temperatura ambiente solo per tem-
pi incredibilmente lunghi, che superano i limiti
della storia umana...

3.6 Concetto di strong e fragile nei fusi silicatici

Nel 1984, Angell descrive i concetti di strong
e fragile peri fusissilicatici in base all entita (cur-
vatura Figura 17) della dipendenza dalla tem-
peratura della viscosita non-Arrheniana. In
generale, iliquidisilicatici con contenuti di SiO,
alti, vengono definiti liquidi forti (strong) rispet-
to ailiquidi con composizioni mafiche ( fragile).
La diminuzione del contenuto di SiO, general-
mente portaaun comportamento meno-Arrhe-
niano e piti fragile. I fluidi strong esibiscono unita
strutturali ben sviluppate e mostrano di solito
una bassa variazione della capacita termica nel
passaggio della regione di transizione vetrosa.
I fusi fragile, al contrario, sono caratterizzati da
alte variazioni di capacita termica in prossimita
della T elaloro struttura viene completamente
modificata per temperature soprala T'. Questo
concetto di fusi strong e fragile viene ben illu-
strato nei cosiddetti fragility diagram (Figura
17b dove la T, viene rapportata alla temperatu-
ra sperimentale sulle ascisse mentre sull’asse
delle orinate troviamo il logaritmo della visco-
sitd in Pas). Questo tipo di diagrammi fa si che
si possano mettere a confronto fusi con diffe-
rente composizione e quindi con diverso grado
di fragilita. La fragilita di un liquido silicatico
pud essere quantificata considerando la pen-
denza della curva viscosita/temperatura — T';
se si utilizza il rapporto AH, / T, nella regione di
trasformazione del vetro si ottiene ’energia di
attivazione ridotta per un flusso viscoso. Cosi, si
puo calcolare I'indice di fragilita come energia
di attivazione ridotta su 2,303*R (R=costante
dei gas). Giordano and Dingwell, (2003) hanno



REOLOGIA DEISISTEMIMAGMATICI

14 A T T T T T T T T
12 -
10 - -
w el .
©
o
c °r i
= |
= 4T Fragile }
o i
a %7 ]
Diopside
0 CaMgsSi,0, 7
2+ .
1 L 1 1 1 L 1 1
04 05 06 07 08 09 10 11
1000/T(K™)

97

12 - ' " '

Strong

Logmn (nin Pas)
w

Fragile |
-6 s . :
00 0.2 0.4 0.6 0.8

Ta/T

1.0

Figura 17 - (a) fragilita dei sistemi albite e diopside; (b) fluidi strong seguono approssimativamente un
comportamento Arrheniano (relazione lineare fra viscosita ed inverso della temperatura) mentre fusi fra-
gile mostrano una curvatura maggiore per fusi pitt depolimerizzati.

proposto un’equazione empirica che restituisce
I'indice di fragilita (F) dal valore NBO/T del si-
stema in esame:

F=-0,0044 + 0,6887
[1-exp (-5,4767 NBO/T)].  (3.29)

Questa equazione restituisce valori pit1 accu-
rati per i fusi fragile che per quelli strong (Giorda-
no and Dingwell 2003).

Il grado di curvatura dei valori di viscosita vs
temperatura puo variare in unintervallo notevole
a causa della variazione di T rispetto a T (in ri-
ferimento all’equazione TVF; equazione 3.24).
Nel caso in cui T =0 la curva viscosita/tempe-
ratura esibira un comportamento Arrheniano su
tuttol’intervallo di viscosita dalla regione fluida,
alla regione dove si collocala T fino alle alte vi-
scosita (Figura 17a; composmone albitica) con
un singolo valore di AH . D’altro canto, quando
T, siavvicinaa T la curvatura crescera, segno
Che la variazione AH frail fluido e la regione di
transizione vetrosa & molto grande.

3.7 Reologia del magma

Il comportamento dei sistemi Newtoniani e
non-Newtoniani ¢ illustrato nella Figura 18. Qui,
considerando il rapporto fra shear stress e shear
rate, il comportamento Newtoniano (lineare) &
messo a confronto con comportamentinon line-
ari. In questi casi, la viscosita non ¢ uno scalare
fisso ma una variabile. Percio, ¢ importante no-
tare come la viscosita nel tempo possa essere di-
pendente dallo shear rate. La maggior parte dei
liquidi silicatici, se sottoposti a bassi valori di
shear rate, esibiscono un comportamento New-
toniano. Il comportamento non-Newtoniano
in fusi silicatici € stato nel corso degli anniinve-
stigato da diversi autori. Ad esempio, Webb and
Dingwell (1990a, b) hanno utilizzato tecniche
di fiber elongation (che sostanzialmente impie-
gano dei dilatometri, vedi cap. 4) per lo studio
delle proprieta fisiche, quali la viscosita, trami-
te lo stiramento del campione. I risultati hanno
riportato delle variazioni di viscosita al variare
della deformazione applicata (con possibile effet-
to di shear thinning nella Figura 18; Sonder et al.
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Shear stress, T (Pa)
Sforzo di Taglio

Yield strength T,
Soglia di snervamento

Y

Shear rate, ¥ (s)
Tasso di deformazione
Figura 18 — Modelli non-Newtoniani che definisco-
no il comportamento non lineare fra shear stress e
shear rate.

2006). All’inizio degli anni Novanta, Webb and
Dingwell (1990a e b) e (Dingwell 1995) hanno
dimostrato cheifusisilicatici hanno un compor-
tamento Newtoniano solo per bassi tassi di de-
formazione (shear rate). Studiando composizioni
naturali (riolite, andesite, basalto e nefelinite)
hanno proposto che il limite inferiore per cuiun
fuso silicatico si possa considerare Newtoniano
& per strain rate < 10" s, mentre si osserva un
comportamento shear thinning (che si identifica
con una diminuzione della viscosita al crescere
dello shear rate; vedi Figura 18) per shear rate pit
alti. Sfortunatamente, pero, queste misure non
permettevano di avere un controllo preciso del-
la temperatura e, ad esempio, avere contezza di
effetti quali quello del viscous heating.

La Figura 19 illustra I'apparente riduzione
della viscosita dovuta all’effetto del viscous he-
ating. Come dimostrato da Cordonnier et al.
(2012),

fluidi viscosi, direttamente dipendenti dalla
temperature, sono affetti da viscous heating
quando la sorgente di calore ¢ maggiore della
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Figura 19 — Dati di viscosita ottenuti utilizzando
un parallel plate viscometry e un vetro NIST certi-
fied starting glass come riportato in Cordonnier et
al. (2012). (a) Forza applicata (peso) al campione;
(b) a causa della forza peso applicata (se abbastanza
grande), si assiste ad un aumento della temperatu-
ra; (c) Al crescere di T (b) la viscosita diminuisce
e, questo comportamento, pud essere modellizzato
utilizzando I’equazione di Vogel-Tamann-Fulcher
(Hess et al. 2007).

perdita di calore (i.e., trasferimento di calore
per conduzione, convezione e/o radiazione).

Questo effetto, nonostante I'incremento dello
shearrate, allontaneraimagmi dalla temperatura
di transizione vetrosa (Gonnermann and Manga
2007). Yue and Bruckner (1996) hanno rianaliz-
zato i dati sull’allungamento delle fibre (Webb
and Dingwell 1990a, 1990b; Dingwell 1995) e
formulato una correzione per la dipendenza del-
la viscosita dalla velocita di deformazione che
include esplicitamente gli effetti del riscalda-
mento viscoso o viscous heating. La questione se
il riscaldamento viscoso possa aver avuto un ef-
tetto misurabile sulle precedenti determinazioni
di viscosita rimane irrisolta.
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Con il termine ‘non newtoniano’ ci si rife-
risce, per quello che in generale concerne la
petrologia, a sistemi magmatici multifase. In
particolare, si fa riferimento a quei sistemi che
sono costituiti da una parte solida (cristalli), una
gassosa (presenza di bolle-inclusioni fluide) ed
unaliquida (liquido residuale nel caso in cui non
sia completamente esaurito dal processo di cri-
stallizzazione). D’altronde, il termine magma &
sinonimo di un sistema multifase composto da
* liquido, + solido, + volatili.

Abbiamo visto che t descrive le tempistiche
per cuilastruttura (meglio parlare di microstrut-
tura) accomoda lo stress a cui il sistema & stato
sottoposto. Nel caso in cui ci sia la presenza nel
liquido silicatico di fasi solide (cristalli) e di fasi
volatili (vedi par. 3.5 sulla solubilita), questa puod
causare una deviazione dal comportamento del
flusso viscoso delliquido e introdurre, appunto,
un comportamento non-Newtoniano.

Numerosi studi hanno tentato di identifi-
care il punto di transizione esatto che separa
il comportamento Newtoniano da quello non-
Newtoniano, proprio in funzione del contenuto
di cristalli e della soglia di snervamento (yield
strength). I risultati, indipendentemente dalla
composizione del magma, danno questa tran-
sizione per valori cristallini compresi tra il 30%
e il 50% in volume. I dati si riferiscono princi-
palmente a sistemi basaltici ed includono i la-
vori di Ryerson et al. (1988) (O > 25%), Shaw
(1965), Pinkerton and Stevenson (1992) (O >
30%), Lejeune and Richet (1995) (® > 40%),
Hoover et al. (2001) (® > 25%) e Kerr and Li-
ster (1991) (® > 50%). il ruolo della forma delle
particelle nel determinare I'inizio della transi-
zione & stato evidenziato solo negli ultimi due
studi. Come mostrato nella Figura 18 esistono
diversi comportamenti non-Newtoniani con au-
menti o diminuzioni della ‘viscosita apparente’
(vedi sotto) in dipendenza della forza applicata.
Infatti, comportamenti di shear thinning dove la
viscosita decresce al crescere dello strain rate so-
no possibili (Bird et al. 1960). In letteraturasi fa
spesso riferimento ai magmi come sistemiin cui
sia predominante un effetto Bingham, ma questo

99

¢ solo un esempio di una gamma di possibili ri-
sposte all'aumento del carico suunamiscela. Un
comportamento tipo Maxwell, ad esempio pre-
suppone una risposta elastica seguita da flusso
viscoso, mentre in uno tipo Kelvin, si ha, simulta-
neamente, sia unarisposta elastica che un flusso
viscoso.In generale, le tre affermazioniriportate
sotto sono valide:

1) comportamento non-Newtoniano implica
che lo shear stress non sia proporzionale allo
shear rate (shear thinning o shear thickening
nella Figura 26);

2) comportamento non-Newtoniano implicaun
comportamento atto a oltrepassare una cer-
ta soglia di stress al fine di far fluire una lava
(che chiameremo sistema tipo Bingham);

3) comportamento non-Newtoniano quando
entrambi i comportamenti sopra citati sono
combinati.

In quest’ultimo caso & prassi comune appli-
care il modello Herschel-Bulkley (Herschel and
Bulkley 1926) che da la possibilita di calcolare
lo shear stress come segue:

o=1,+ Ky" (3.30)

Dove K = flow consistency (che corrisponde
alla viscosita di taglio, shear viscosity, quando
y =1s71), 1 = stress di soglia da sormontare
per avere un ﬁusso; n & indice del flusso che de-
scrive il grado di non-Newtonianita del sistema
(n=1 implica fluidi Newtoniani, e per fluidi che
presentano n<1 si ha un comportamento di she-
ar thinning mentre per n>1 di shear thickening).

Nella maggior parte dei casi, la viscosita dei
magmi non ¢ indipendente dallo strain rate cui
sono soggetti. Tuttavia, possiamo esprimere la
loro reologia in termini di viscosita apparente
che ¢ definita conil rapporto fraun dato stress ad
un dato valore definito di shear rate (app = 0/¥
). Ne deriva che, il valore ottenuto ¢ valido solo
per una ben definita condizione di deformazio-
ne e varia se le condizioni al contorno variano.
Negli esperimenti atti alla determinazione della
viscosita di un sistema magmatico € uso comune
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Figura 20 - (a) Regressione lineare di Ln (o) (shear stress) verso Ln (V) (shear rate) a diverse temperature
come riportato in Vetere et al. (2017). Si noti il drastico cambiamento nella pendenza delle curve al pas-
saggio superliquidus (1600 K) a quelle in cui il sistema ¢ parzialmente liquido; (b) indice di flusso derivato
dall’equazione 3.30. Per i dettagli si rimanda il lettore a, Sehlke et al. (2014), Sehlke and Witthington
(2015), Vona et al. (2011 e 2013) e Vetere et al. (2017).

quello di costruire una curva di flusso attraver-
so misure sperimentali sistematiche. In genere
si costruisce un set di dati della viscosita appa-
rente che identificano ben definiti valorio- y; in
altri termini, la reologia del sistema rispecchia
la pendenza della curva costruita su tali valori,
come mostrato nella Figura 20. Bisogna tener
sempre presente che la viscosita apparente, es-
sendo funzione dello strain rate, da indicazioni
insufficienti sullareologia del sistema se basata su
un’unica misura. Percid, ciascuna curva di flus-
so viene costruita da misurazioni multiple della
viscosita apparente.

La risposta reologica di un sistema viene di
solito descritta tramite quella che é conosciuta
come ‘viscosita relativa’, ossia il rapporto fra vi-
scosita apparente e viscosita del liquido:

— TNapp

= 3.31).
== (3.31)

La presenza di fasi solide implica che la visco-
sita del sistema devii da quella delliquido conun
comportamento di tipo non-Newtoniano ed e
naturale pensare chela parametrizzazione venga
fatta in funzione del contenuto cristallino () e
quindi espressa come 77, = f(®) oppure o= f(V).

Una ulteriore considerazione da fare ¢ che
i liquidi magmatici possano deformarsi in di-
pendenza dello stress indotto dall’ambiente in
cui si trovano. In ambiente magmatico, la de-
formazione di taglio ¢é la situazione pili comune
ma bisogna considerare che anche sforzi trattivi,
compressivi o oscillatori possano in qualche mo-
do essere presenti. Questi sforzi sono rilevanti,
ad esempio, durante i processi di decompressione
o al passaggio delle onde sismiche attraverso un
corpo magmatico. Questi stress, trattivi o com-
pressivi che siano, possono introdurre un effetto
importante di viscosita di volume (dilataziona-
le, vedi sopra) e sono quindi, da considerarsi, o
meglio, da addizionare quando si fa il computo
della viscosita di taglio. In questi casi, la viscosi-
ta longitudinale (spesso definita bulk viscosity) &
definita come segue:

4
Npuik = My + 5775 (3.32)

Doven_en sono laviscosita di taglio (shear)
elaviscosita dilatazionale (volume) (per dettagli
si rimanda a Dingwell 1995).

Nel casoin cuit =0, possiamo riscrivere I'e-
quazione 3.30 come:
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(3.33)
e definire, quindi, una ‘consistenzarelativa’ equi-
valente: K, = o

L

In generale, i comportamenti reologici com-

plessi, propri dei sistemi magmatici, generano un
andamento sigmoidale della viscosita nel tempo.
Levoluzione della curva dipendera, principal-
mente, dal contenuto cristallino. Per basse per-
centuali di fasi solide si ha un lieve incremento
dellaviscosita e la sospensione mantiene un com-
portamento Newtoniano (dettagliin Reuss 1929
e Lejune and Richet 1995). Quando @ eccede un
certo valore critico (@ ) le particelle solide intera-
giscono le une con le altre e inizia a formarsiuna
solida rete particellare che fa crescere repentina-
mente la viscosita. Il sistema inizia ad avere un
comportamento non-Newtoniano caratterizzato
dall’interazione di un comportamento Bingham
e un effetto di shear thinning. Se la componente
solida cresce ancora, un altro limite viene rag-
giunto. Questo limite corrisponde a quello che
viene definito impacchettamento massimo ((Dm)
delle particelle che implica che la viscosita rag-
giunga il limite detto di Voigt (Voight 1928). 11
raggiungimento di tale limite implica un com-
portamento essenzialmente solido che eventual-
mente puo culminare in una transizione duttile
fragile. E opportuno, a questo punto, distinguere
tre regimi di flusso:

1) flusso diluito, dove I’incremento della visco-
sita ¢ per lo pit1 lineare ed il comportamento
¢ essenzialmente newtoniano;

2) unregime semi-diluito dove laviscosita risul-
ta essere fortemente dipendente dal contenu-
to cristallino;

3) regime concentrato dove il sistema mo-
stra un repentino incremento della visco-
sita ed il comportamento ¢ essenzialmente
non-Newtoniano.

Questi comportamenti cosi diversi sono sta-
ti evidenziati in diversi studi (Rutgers 1962ab;
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Thomas 19685; Pabst et al. 2006; Mueller et al.
2010; Vona et al. 2011,2013) e sono definiti non
soltanto in base al contenuto cristallino ma an-
che e soprattutto in base alla forma dei cristalli
ed in particolare a quello che viene definito for-
ma di aspetto delle fasi solide (aspect ratio, AS =
asse maggiore/asse minore).

I1lavoro condotto da Mueller et al. (2010) cal-
cola proprio I'impacchettamento massimo (Q )
delle fasi solide in un sistema magmatico come:

2
bn = (ammsmasm) B3

Pit1 recentemente, Klein et al. (2018) hanno
esaminato 'effetto combinato della distribu-
zione della taglia e della forma cristallina sulla
reologia di sistemi magmatici privi di volatili.
Inoltre, Klein et al. (2018) propone un modello
empirico e di pratica applicazione, che consente
di calcolare, dall’analisi di immagine del cam-
pione in esame (vedi cap. 5), diversi parametri
fondamentali tra cui @ .

Se consideriamo particelle sferiche, il limite
superiore per il regime diluito é stato definito da
Rutgers (1962a, 1962b) e Thomas (1965) per @ <
0,02 e @ < 0,01, rispettivamente, mentre il limi-
te per regimi semi-diluitia @ < 0,25. per sistemi
contenenti particelle allungate, questi regimi so-
no definitiin basa al rispettivo AS. I regimi dilu-
iti e semi-diluiti vengono di solito caratterizzati
tramite I’equazione di Einstein e Roscoe (Ein-
stein 1906, Roscoe 1952) e per sistemi semplici
composti da particelle sferiche e molto diluiti (@
<0,03) laviscosita puo essere calcolata dall’equa-
zione di Einstein:

n = (1+B¢) (3.395)

Dove B ¢ il coefficiente di Einstein, parame-
tro modificabile con valore 2,5 ma che nella let-
teratura assume valori da 1,5 a 5,5 (Jeffrey and
Acrivos 1976; Pabst et al. 2006). Gli studi fatti
suiregimi semi-diluiti si sono incentrati sulla de-

terminazione dei coefficienti per una pit detta-
gliata valutazione dell’impatto di F sulla viscosita
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che nell’equazione ER sono omessi. Le relazioni
prodotte sono nella forma:
n,=1+BO+B 0+ (3.36)

Con B =2,5 e 7,35 = B, = 14,1 si prende in
considerazione I'interazione fra le particel-
le (Guth and Gold 1938; Vand 1948; Manley
and Mason 1955). Queste relazioni polinomia-
li descrivono con poca accuratezza i dati speri-
mentali nel caso in cui @ > 0,25 e la previsione
risulta pessima se le concentrazioni delle par-
ticelle solide aumentano in modo sostanziale
oltre tale valore. Una delle ragioni sta nel fatto
che si ha un valore finito di viscosita per valori
di @ tendenti ad 1. Questo valore risulta fisica-
mente impossibile visto che la densita massima
di impacchettamento per particelle sferiche ri-
sulta essere 0,74 che corrisponde ad un valore
di viscosita infinito.

Nel 1952, Roscoe al fine di utilizzare I'equa-
zione di Einstein per sistemi semi-diluiti (cono-
sciuta come ‘equazione Einstein-Roscoe’, ER)
modifica la 3.35 considerando I'impacchetta-
mento massimo possibile delle fasi solide nel

sistema:
0 =( _%)—2.5

Ilvalore massimo di @ per particelle sferiche
abbiamo visto essere 0,74 (Shaw 1965) mentre si
considera il valore 0,60 per particelle piu allun-
gate (Marsh 1981). Lequazione ER che prende
come valore massimo @ quello fornito da Marsh
(1981) che e statoa lungo (e per certicasilo & an-
cora) utilizzato per descrivere 'incremento della
viscosita relativa per sistemi con frazione solida
@ = 0,3-0,4 (30-40 vol.% di cristalli). Questa
equazione ¢ stata largamente utilizzata per de-
terminare l’evoluzione della viscosita in siste-
mi naturali (Ryerson et al. 1988; Pinkerton and
Stevenson 1992; Lejeune and Richet 1995) ma
dobbiamo tener presente che ¢ nata per sospen-
sioni con particelle sferiche che, nella maggior
parte dei casi, non sono compatibili con i siste-
mi magmatici. Infatti, il lavoro proposto da Sato

(3.37)
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(2005) ne dimostra I’inapplicabilita per sistemi
contenenti cristalli di forma allungata (ad esem-
pio plagioclasi tabulari; Sato 2005) in quanto sia
@ chel’esponente dell’equazione 3.37 variano
proprio in dipendenza dell’AS e anche dallo stress
cui il sistema ¢ sottoposto. Nella storia dell uti-
lizzo dell’equazione ER, 'esponente della 3.37 ¢
stato piti volte variato (ad esempio in Maron and
Pierce 1956, era 2). Il fine era quello di meglio
riprodurre i dati sperimentali. Anche recente-
mente il valore 2 & stato usato (Pabst et al. 2006;
Mueller et al. 2010) per la costruzione modelli
reologici. Un’altra variante della equazione ER &
stata proposta da Krieger and Dougherty (KD)
nel 1959 sotto la forma seguente:

—B¢m
r (1—a)8

Sinoti che per valori di B =2e2,51a3.38
siriduce alle equazioni Maron and Pierce (MP) e
ER, rispettivamente. Infine, sia il parametro B (a
volte chiamato anche ‘viscosita intrinseca’) che
@ sono molto sensibili all’AS e B, al contrario
di @ , cresce al variare della forma dei cristalli:
piu si devia da un sistema isotropo piu il valore
di B cresce (Jeffery 1922).

(3.38)

3.8 Interazione fra particelle sferiche e non nei fluidi

Nel corso degli studi sullareologia dei sistemi
non-Newtoniani con sospensioni di forma sferi-
ca, si ¢ evidenziato un comportamento di shear
thinning (vedi Figura 18). Rutgers (1962a) riporta
comportamenti non-Newtonianiin diversi espe-
rimenti con tipici valori del contenuto cristallino
compresi fra 0,25 e 0,45. Stickel e Powell (2005)
evidenziarono 'effetto del moto Browniano e di
inerzia delle particelle che erano gia stati eviden-
ziati da de Bruijn (1951).

I parametri non dimensionali di maggiore im-
portanza nello studio delle sospensioni cristalli-
ne magmatiche sono il numero di Peclet, quello
di Reynolds e infine il numero di Stokes. L'im-
patto del moto Browniano ¢ rilevato dal numero
di Peclet (Pe; Frankel and Acrivos 1967; Brenner
1974; Stickel and Powell 2005):
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6mna’y
Pe = T (3.39)
Con k costante di Boltzmann, a raggio delle
particelle T temperatura assoluta. Gli studi speri-
mentalihanno dimostrato che la viscosita diven-
taindipendente dal numero di Peclet per valoridi
Pe > 10° (Stickel e Powell 2005) a causa dei mo-
ti Browniani che vengono interrotti dalle forze
idrodinamiche (Krieger 1972; Brenner 1974).
L'impatto inerziale (o se vogliamo il rappor-
to adimensionale fra le forze d’inerzia e quelle
viscose usato per caratterizzare i flussi come la-
minari o turbolenti; rapporti grandi danno flus-
si turbolenti) & invece governato dal numero di
Reynolds®:
Re p1a*y

m

(3.40)

Dove p, ¢ la densita del liquido.

Stickel e Powell (2005) hanno legato 'ef-
fetto inerziale (rilevante per valori Re 210?) al
comportamento reologico di shear thickening
(Figura 18) come sperimentalmente dimostra-
to (Hoffman 1972, Barnes 1989 e riferimenti
associati).

La relazione fra le fasi solide e quelle liquide
¢ definita dal numero di Stokes:

St = oY

3.42
e (3.42)

103

Dove p ¢ la densita delle particelle e 1 ¢ un
coefliciente che dipende dalla forma, taglia e
orientazione delle particelle. Per valori di St «
1, 'interazione solido-fluido risulta essere mol-
to forte.

I regimi rilevanti per i flussi magmatici sono
idrodinamici per Pe > 10° viscosi per valori di Re
«103di forte interazione per St < 1. Se si haun
basso numero di Reynold (Re < 10°*) e Pe molto
alto (Pe > 10°) entrambi possono essere ignora-
ti e la viscosita ha un unico valore per qualsiasi
concentrazione di particelle. La sospensione ha
un comportamento Newtoniano per specifiche
condizioni a contorno dello shear rate definito
dai valori del raggio medio delle particelle (a), 1,
e p,. I'intervallo di validita per questa situazione
& proporzionale al numero di Schmidt (Sc):

Pe 6mna
Sc=— =202

re = it (3.43)

Un sistema avra un comportamento Newto-
niano per valori di Sc¢ » 1 ed in questo senso Sc
puo essere utilizzato per definire i limiti per cui
un sistema abbia un comportamento non-New-
toniano. Un fenomeno non-Newtoniano comu-
nemente osservato nelle sospensioni concentrate
& lo stress elastico (yield stress, Barnes 1999). La
componente elastica in un sistema concentrato &
stata evidenziata da Heymann et al. (2002) che
ha mostrato come, per bassi valori di shear stress,

3 Ilnumero di Reynolds & uno di quei numeri adimensionali che identifica in prima approssimazione i regimi flui-

dodinamici cui il flusso & soggetto. In letteratura é riportato spesso in diverse formulazioni dipendenti dai conte-
stireologici e quindi sia dalle proprieta dei fluidi interessati che dalle geometrie dei condotti e/o superfici in cui

il flusso risale o scorre. Spesso, viene riportato come Re = puh/1 dove r ¢ la densita, u la velocita h lo spessore del
flusso ed h la viscosita (Keszthelyi and Self 1998). In altre circostanze viene riportato come Re = 2puh/n ossia

con un fattore 2 che ovviamente andra ad influenzare le velocita calcolare per i flussi di interesse. Quest’ultima
formulazione & riportata sia in Byrne (2013), che in Williams et al. (2001) e Vetere et al. (2017) e deriva dalle se-
guenti considerazioni, ossia che risulta essere appropriato per descrivere flussi che si muovono su superfici non
circolari e abbastanza ampie (ampiezza >> profondita). Infine, un’ulteriore precisazione va fatta per il fattore 2.
Considerando Goncharov (1964) e piti recentemente Byrne et al. (2013) per flussi turbolenti che scorrono su
superfici ampie e piatte (con ampiezza molto pit grande dello spessore del flusso) la velocita puo essere calcolata
iterativamente avendo cura di determinare: Cf=%/2 con = {4 log [6,15(Re'+800)/41)°%?] }2 (3.41) e infine Re’=
2Re (con Cf coefficiente di frizione; equazione 8a 8b ed 8c in Keszthelyi and Self 1998). Risulta evidente che la
confusione che talvolta si riscontra & dettata dal fatto che spesso si riporta Re e non Re’. In conclusione, si prefe-
risce utilizzare Re per regimi non turbolenti mentre nel caso in cui si abbiano flussi turbolenti che scorrono su
superfici ampie piatte e con spessori relativamente piccoli rispetto all’ampiezza del flusso.
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le particelle interagiscano come in una rete ela-
stica e questarete, ovviamente, sirompe se viene
raggiunta la tensione di snervamento. Lo stress
di snervamento ¢é funzione della frazione delle
particelle e risulta maggiore per sfere di piccole
dimensioni a causa della maggiore densita delle
interazioni particella-particella.

Jeffery (1922) fuil primo a studiare e risolvere
il moto di particelle sferoidali in un flusso, men-
tre il comportamento in un flusso delle particelle
non sferiche, che ovviamente piu si avvicinano
alle forme cristalline e quindi naturali (sferoidi
oblati, prolati, dischi, tubolari etc.), & stato am-
piamente studiato. Per una sintesi e relativi rife-
rimenti bibliografici si rimanda a Mueller et al.
(2010). In questo tipo di studi vengono conside-
rati i rapporti fra asse maggiore ed asse minore
della particella (AS) e solitamente si consideralo
sferoide che rinchiude la particella stessa. Il rap-
porto d’aspetto (AS) ¢ il rapporto fra asse mag-
giore e minore (a/b) dello stesso sferoide. Tale
rapporto viene detto oblato se a/b<1, o prolato
nel caso in cui a/b>1 (Figura 21). L'analisi mi-
croscopica e l'utilizzo di microscopia a scansio-
ne elettronica sono strumenti fondamentali per
la determinazione delle tessiture dei campioni
siano essi naturali che sperimentali. Quest’ul-
timo approccio € quello che ha avuto maggiore
sviluppo attraverso il trattamento delle immagini
computerizzate e di quella tecnica che viene co-

Figura 21 - (a) prolato nel caso in cui il rapporto fra
i semiassi a/b>1; (b), oblato se a/b<1.
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munemente chiamata analisi d’immagine (vedi
cap. 6; Appendice 1).

Le particelle sospese in fluidi viscosi posso-
no ruotare o meno in dipendenza della direzio-
ne e della velocita del flusso. Di conseguenza,
la variazione della viscosita sara proporzionale
alla rotazione o meno delle particelle. Particelle
statiche opporranno una maggiore resistenza al
fluire del liquido.

Brenner (1970) ha mostrato che il coefficien-
te B nell’equazione proposta da Einstein (3.35)
¢ 4 per particelle che non ruotano molto pit1 alto
del valore proposto da Einstein di 2,5 che con-
sidera la libera rotazione delle particelle sferi-
che. Siintuisce che I’interazione delle particelle
con il liquido varia al variare dell’inclinazione
della particella ed in dipendenza della direzio-
ne del flusso. Jeffery (1922) quantifica I'effetto
della rotazione delle particelle e I'impatto sul
coefliciente B proposto da Einstein. Mueller et
al. (2010) determina l’effetto che le stese hanno
sulla viscosita ed esegue un’integrazione nume-
rica dell’equazione proposta da Jeffery (1922) su
un periodo dirotazione della particella completo
per un milione di particelle con orientazione ini-
ziale random. I risultati dimostrano che persiste-
mi diluiti non ¢’ interazione frale particelle el
relativo contributo delle singole particelle sulla
viscosita puo essere mediato al fine di calcolare
la viscosita totale della sospensione.

La viscosita di una soluzione che contiene
particelle non-sferiche dipende dall’idrodina-
mica del flusso, dall’interazione particella-par-
ticella nonché dall’orientazione delle stesse.
Ferec et al. (2009) ha affrontato il problema
tramite simulazione numerica su sistemi con-
centrati. Ha cosi dimostrato che I’interazione
particella-particella causa un maggior aumento
della viscosita di quanto previsto per particelle
con orientazione random. Esperimenti condotti
in regimi concentrati hanno evidenziato che la
relazione fra viscosita apparente e volume del-
le particelle risulta essere lineare solo per siste-
mi con esigui volumi di particelle. Se ne deduce
che la relazione di Einstein non ¢ valida per tali
regimi e che la viscosita relativa ¢ strettamente
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dipendente dall’AS specialmente per particelle
allungate. Pabst et al. (2006) ha dimostrato co-
me |'uso della relazione KD dia buoni risultati e
che il coefliciente di Einstein, B, varia da 4,99 a
10,20 al variare del rapporto d’aspetto (AS) delle
particelle da S a 16.

Come mostrato da Mueller et al. (2010), 1a vi-
scosita apparente ¢ strettamente dipendente dal
volume delle particelle in sospensione nel liqui-
do. Inoltre, un fattore importante da considera-
re &, come detto, il tasso di deformazione cui il
sistema viene sottoposto.

Risulta evidente che, ad oggi, non ci sia un
modello generale ed univoco che possa traccia-
re I’evoluzione della viscosita apparente in base
alla forma, dimensione e quantita di particelle
nonché alla temperatura ed allo stress cui il si-
stema ¢ sottoposto. Inoltre, visto che il magma
durante il suo tragitto dalle aree in cui si forma
fino in superficie e poi durante la sua messa in
posto, subisce variazioni sia di temperatura che
di velocita, nei modelli si deve tener conto del-
la dinamica del sistema al fine di avere un qua-
dro quanto piti reale ed esaustivo possibile. A tal
proposito, studi recenti (Sehlke and Wittington
2014,2015,2016; Sehlke et al. 2017,2020; Vona
etal. 2011, 2013; Chevrel etal. 2013, 2015; Kol-
zenburg 2018ab, 2019, 2020; Vetere et al. 2017,
2019, 2020ab) hanno messo in risalto come la
petrologia sperimentale possa fornire ulteriori
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risposte per comprendere appieno l’evoluzione
dinamica dei sistemi magmatici.

Se si prende in considerazione l'effetto del
raffreddamento e della deformazione in sistemi
silicatici, possiamo far riferimento alla Figura
22. Qui viene mostrato il comportamento di un
liquido silicatico (una shoshonite nel particola-
re) che mostra come I’aumento della viscosita sia
dettato piti che dagli sforzi cuiil sistema & sogget-
to dal tasso diraftreddamento. Si tenga presente
che si ¢ in condizioni di superliquidus e che in
questo caso il sistema ha un comportamento ¢é
Newtoniano. Si noti, inoltre, che appena il pro-
cesso di cristallizzazione inizia, 'aumento della
viscosita apparente diventa importante (Figura
22a, curva 10 K/h).

Nella maggior parte dei lavori sopra citati,
si determina la viscosita apparente per diverse
condizioni di shear rate e per diverse tempera-
ture. In alcuni di questi, si & misurata la visco-
sita apparente durante il raffreddamento di un
magma e quindi I’evoluzione del sistema anche
per quello che riguarda processi di nucleazione
e crescita cristallina.

In generale possiamo seguire ’evoluzione di
un sistema isotermico sottoposto a shear stress
come mostrato nella Figura 23. Le procedure e
le macchine sperimentali, che vedremo in det-
taglio nel capitolo 4, danno la possibilita di trac-
ciare’evoluzione della viscosita nel tempo diun
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Figura 22 - Variazione della viscosita in dipendenza del tasso di raffreddamento e di deformazione. Si noti
in particolare che I'incremento della viscosita (a) per la curva sottoposta a raffreddamento paria 10 K/h &
dovuto al processo di cristallizzazione come evidenziato (figura modificata da Vetere et al. 2020a).
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Figura 23 — Evoluzione della curva di viscosita apparente nel tempo. Sono evidenziati i tempi di rilassa-
mento del fuso, i tempi di incubazione e crescita cristallina ed infine la curva a processo di cristallizzazione

completato (modificato da Vona e Romano 2013).

sistema sottoposto ad un determinato shear ra-
te. In generale, si ottiene una curvaa formadiS.

In dipendenza della temperatura (sopra o su-
bliquidus) e dello shear rate cui il sistema & sot-
toposto, c’¢ un certo tempo che chiamiamo di
rilassamento (t -t, nella Figura 23) che ¢& il tem-
po necessario aflinché il fluido, che sperimental-
mente passa da condizioni di equilibrio e di alta
temperatura alle nuove condizioni sperimenta-
li di piu bassa temperatura, si adatti struttural-
mente alle nuove condizioni. Nel caso in cui la
temperatura sia sotto quella di liquidus, si passa
ad un intervallo di tempo (t -t, nella Figura 23)
detto di incubazione, ossia il tempo necessario
all’aggregazione dei componenti (nuclei) che an-
dranno aformarei cristalli,andranno a costruire
una struttura solida grande abbastanza da essere
il seme che inneschera quel processo che cono-
sciamo come cristallizzazione (t,-t, nella Figura
23). La cristallizzazione fara si che la curva di vi-
scosita subisca una crescita esponenziale fino a
che il processo non sia completo. Solo allora la
curva mostrera un plateau (tempo > t, nella Fi-
gura 23). Ricordiamo che stiamo trattando un
sistema isotermico cio¢ a temperature costante
ma in subliquidus e che sostanzialmente, questa

curva restituisce un dato di viscosita apparente
per una ben determinata temperatura ad un ben
definito tasso di deformazione (Vona e Romano
2013). Abbiamo quindi la possibilita di tracciare
laviscosita apparente diun sistema quando sotto-
posto a diverse deformazioni. Un esempio di cio
¢ mostrato nella Figura 24a-c che combina dati
per sistemi ottenutiin condizioni di shear rate va-
riabili (a temperature isoterme di subliquidus). In
particolare, sono riportate le evoluzioni temporali
delle curve di viscosita per tre diverse composi-
zioni magmatiche come riportato in Vetere et al.
(2020b). Tutti i sistemi investigati (un’andesite
cilena del vulcano Calbuco, un basalto Etneo, ed
infine una pirossenite) seppur a diverse tempera-
ture dettate dalle diverse composizioni chimiche
sperimentalmente investigate, mostrano un an-
damento simile e riconducibile alla forma della
Figura 23.1In questo caso, pero, sivede come, per
ogni composizione, un aumento della deforma-
zione applicata causa (a temperatura costante) un
decremento dei valori di viscosita apparente che
¢ riconducibile a quel comportamento di shear
thinning che abbiamo richiamato in precedenza.

Questo fatto ¢ di notevole importanza nello
studio dei tempi di risalita dei magmi che, come
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Figura 24 - Viscosita effettiva vs tempo per (a) andesite del vulcano cileno Calbuco, (b) E122 Basalto Et-
neo e (c) pirossenite canadese conosciuta come Theos Flow. Le curve blue e rosse si riferiscono a valori di
viscosita ottenuti per valori di shear rate di 1 e 0,1 s, rispettivamente. Tutte le composizioni mostrano un
comportamento di shear thinning ossia un decremento della viscosita apparente al crescere dello shear rate

(Vetere et al. 2020b).

si puo dedurre, possono essere ridotti drastica-
mente se la dinamica del sistema ¢ abbastanza
sostenuta. Il comportamento di shear thinning si
puo imputare ad un allineamento cristallino che
permette al sistema di aumentare la sua fluidita.
Nel caso di cristalli allungati si puo pensare co-
me questi si allineino con il semiasse maggiore
nella direzione del flusso. Va messo in risalto il
fatto che tale comportamento ¢ associato ad un
contenuto cristallino < 30% in volume e che pit1
alti contenuti e diverse condizioni si shear stress,
possano far variare tal comportamento e in certi
casi invertirlo (shear thickening; Hoffman 1972,
1974; Barnes 1989).

Determinare I’evoluzione della curva pre-
sentata nella Figura 23 per tracciare la viscosita
apparente di un sistema quando sottoposto sia
a raffreddamento che a diversi valori di defor-
mazione risulta essere ancora piti intrigante. Un
esempio di cio ¢ mostrato nella Figura 25a-b che
combina dati per sistemi fusi all’equilibrio e dati
ottenuti in condizioni di disequilibrio (tempera-
ture di subliquidus).

Questo tipo di esperimento ¢ quello che ad
oggi piu siavvicina a condizioni naturali e di in-
teresse geologico, seppur in condizione di pres-
sione ambientale. Purtroppo, i dati disponibili
sono esigui e non consentono una valutazione
complessiva dei processi magmatici e delle rela-

tive dinamiche. I dati sperimentali acquisiti in
condizioni non isotermiche e con tassi di defor-
mazione variabili sono sostanzialmente limitati
alle tecniche oggi disponibili (ad esempio i visco-
simetri a cilindri concentrici; vedi cap. 4). Otte-
nere dati per bassi ed alti intervalli di viscosita
implical'utilizzo di diverse tecniche, metodolo-
gie e macchine e questo, ovviamente, aumenta
il grado di difficolta nel reperirli.

La riproduzione in laboratorio di un sistema
magmatico presuppone una macchina in grado
di riprodurre temperature, pressioni, shear stress
e fugacita propri dei sistemi magmatici e vulca-
nici che, ad oggi, manca. Seppur tecnicamente
possibile, il problema maggiore ¢ dettato dai vo-
lumi sperimentali che possono essere sottopostia
pressionirilevanti e la sfida peri giovani ricerca-
tori, € proprio questa, riprodurre sistemi natura-
li sotto pressione con volumi che possano essere
adeguati e scalabili a quelli naturali.

3.9 Modelli reologici per sistemi multifase

Il fine ultimo dell’approccio sperimentale
& quello di costruire (attraverso set di dati) un
modello quanto piti generale possibile che possa
essere impiegato per tracciare l’evoluzione della
reologia di sistemi naturali in dipendenza della
composizione e del contenuto in volatili, della
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Figura 25 - a) variazione della curva di viscosita per
un sistema magmatico in raffreddamento e sotto-
posto a diversi tassi di deformazione (modificato da
Vetere et al. 2019); b) variazione della viscosita ap-
parente al variare del tasso di raffreddamento e del-
lo shear rate (modificato da Kolzenburg et al. 2017).

temperatura del contenuto cristallino (e quindi
che consideri la loro forma, il volume e la taglia)
e dello sforzo (strain rate) cui il sistema magma-
tico ¢ soggetto. Nel corso degli anni, i modelli
disponibili, siano essi generali che costruiti per
composizioni ad hoc, hanno raggiunto un nume-
ro abbastanza elevato. Non di meno i modelli ba-
sati su sistemi analoghi quali quelli costituiti da
siliconi e particolato solido che simula il conte-
nuto cristallino (Cimarelli etal. 2011 e riferimen-
ti associati). Alcuni modelli li abbiamo gia visti
sopra, altri, molto pitt complessi, sono riportati
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nella Tabella 5. I primi modelli sono stati creati
per sistemi diluiti dove I'interazione tra le parti-
celle risulta essere esigua. Illoro utilizzo permet-
te di calcolare la viscosita relativa se si conoscono
la forma delle particelle nonché la taglia e laloro
distribuzione. Questi modelli partono dailavori
di Einstein (1905), Guth e Gold (1938) e Vand
(1948). Nel corso degli anni i dati sperimentali
disponibili aumentarono ed i modelli divennero
via via piu dettagliati e sofisticati. In ogni caso,
predire valori di viscosita per contenuti cristallini
>0,25% in volume risulto e risulta ancora essere
relativamente difficile ed ostico. Roscoe (1952)
tu il primo a creare un modello per soluzioni
concentrate anche se si basava su un set di dati
costruito su particolato sferico. In questo caso, il
calcolo dei parametri che lo compongono posso-
no essere modificati ed i risultati che si ottengono
risultano abbastanza soddisfacenti. Le successive
strategie di parametrizzazione puntarono sulla
descrizione dei sistemi semi-diluiti con (O<®_)
e sibasano sullavoro pioneristico di Eilers (1941)
che predice una viscosita infinita per valori cri-
stallini @=@_ (Eilers 1941; Tabella 5). Questo
valore deriva dall’assunzione che una volta rag-
giunto il volume massimo di impacchettamento
cristallino (®_) non cisia abbastanza spazio libe-
ro che consente alle particelle di spostarsi. Que-
sto causa una rete rigida che non consente pit al
sistema di deformarsi con conseguente valore di
viscosita h > co. Maron e Pierce nel 1956 e Krieger
e Dougherty (1959), semplificarono il lavoro di
Eilers (1941). In particolare, Krieger e Dougher-
ty (1959) nel considerare particelle non sferiche,
modificarono il parametro B di Einstein per par-
ticelle non-sferiche. Questi ultimi approcci sono
stati poi ripresi da diversi autori che hanno aloro
volta proposto i loro rispettivi modelli (Tabella
S) che, nella maggior parte dei casi, hanno come
parametri fondamentalila taglia, la forma e il vo-
lume del particolato. Spesso tali parametri sono
facilmente calcolabiliin quanto i materiali utiliz-
zati in questi studi sperimentali sono degli ana-
loghi del magma (Mueller et al. 2010; Mader et
al.2013; Klein et al. 2018). Ribadiamo che perla
maggior parte, se non tutti, questi modelli ripro-
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Tabella S — Equazioni pitt comuni utilizzate per il calcolo della viscosita relativa'.
Modello Letteratura Commenti
Eq.n.
n,=(1+B¢) Einstein (1906) Per sistemi diluiti (F<0,25)
eB=2,5
4,49
n,.=1+Bd+B Q? Guth and Gold (1938) Per sistemi diluiti (F<0,25)
e particolato sferico e Bl=
2,5 ¢ B2=14,1
. . Vand (1948) Cona=0,60937
n=1-ad® Roscoe (1952) Cona=0,135eB=2,5
-2 Eilers (1941)
<1 + 1,259 )
Nr = 17
1-%/g,
B @72 Maron and Pierce (1956)
o)
¢\ Bom Krieger and Dougherty (1959)  B=2.S per particelle sferi-
M= (1 - E) che ma puo essere adattato
per altre forme
¢ “} ¢ Gay etal. (1969) Cona=0,48
= ex 2,5+ —_—
e {[( 59 |
¢\’ Chongetal. (1971) Cona=0,75
n=(1-a ¢m¢
z
0 = 1 Wildemuth and Williams (1984)
()"
P
. 3n B [3+458+p* Shapiro and Probstein (1992) (1)%
TEAT YR B+l g = tem)
Con ()

-3 (1 —1) In(B + 1)]

B

¢ -—a
n=(1-3,)

Moitra and Gonnermann (2015) Cona= 1,92

&, — @ _ifiz Faroughi and Huber (2015)
= (1 o, (1- ¢))
1+ ¢ Costa et al. (2005) _ ¢
Nr = Q= E

el o]
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Modello Letteratura Commenti
Eq.n.
¢m = 0,066499tanh(0,913424)log(y) Caricchi et al. (2007)
+3,850623 + 0,591806 parametrizzazione su Costa et al.
8 (2005) con strain rate variabili
= —6,301095 tanh[(0,818496)l0g(y)(0,818496)l0g ()
+2,86] + 7,462405
a = —0,000378tanh[(1,148101)log(7)
+3,92] + 0,999572
¥ = 3,987815tanh[(0,8908)log(y) + 3,24]
+ 5,099645
~ 1-¢8 ~Bm Costaetal. (2009) o= K2
T =\[T = Flpen)IPom P

con

F=Q0Q-=§)-erf [2(17\/?5)@(1 +<P5)]

. =n(®y) =2 [1

- (1= ®erf (%)]

—Bop,

1—exp (—ko™
Nr = nr(max) 1-exp (=F)

Lit et al. (2017)

Nr(max) ¢ la viscosita relativa della sospensione per valori di

d=1

ossia in caso di completa solidificazione.
k ed n sono dei parametri modificabili che vanno a modificare
la forma della funzione sigmoidale che ne deriva.

1 — pSER) Bém
n-(&,R) = <_[1 _ F(é’R)]Btb*(é.R))

Frontoni et al. (2022)

Nr(max) ¢ la viscosita relativa della sospensione. Per dettagli
si rimanda a Frontoni et al. (2022).

" Per i dettagli si rimanda alla letteratura riportata in Tabella e a Kolzenburg et al. (2022) e Vetere et al. (2022). Al-
cuni dei modelli sono disponibili nel materiale online “Cap.3_Liu et al 2017.xIsx e Cap.3_Vetere et al 2022 xlsx” al
seguente link: <https://doi.org/10.36253/979-12-215-0247-3>.

ducono con buona accuratezza i dati sperimen-
tali per sistemi diluiti o semi-diluiti ma non sono
appropriati per sistemi concentrati. D’altra parte,
¢ stato documentato come sistemi con contenuti
cristallini @>® , possano fluire per il fatto che i
cristalli possano allinearsi o quando ad esempio
si hala coesistenza di particelle grandi e piccole
(sistema polidisperso). Infine, ricordiamo che
dati sperimentali mostrano come possano de-
formarsi anche sistemi con ®=1 (esperimenti di
creep, vedi cap. 4). Se ne deduce che c’¢ la neces-

sita di creare modelli reologici appropriati al fine
di tracciare I'evoluzione di un sistema magma-
tico dallo stato liquido alla roccia che ne derive-
rd, attraverso i vari regimi (diluito-concentrato)
di cui abbiamo parlato. Costa (2005), Caricchi
et al. (2007), Costa et al. (2009) hanno cercato
di seguire questa strada con la realizzazione di
modelli empirici basati su dati sperimentali che
riproducono sistemi con 0,0<®<0,8 e strain rate
variabili. I risultati sono buoni e riproducono cor-
rettamente i dati sperimentali. Lo scopo di questi
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ultimi modelli & quello di tracciare sia sistemi in
cui la deformazione & controllata dal fluido che
sistemi in cui le deformazioni sono controllate
dalle particelle solide che, se incuneate le une alla
altre, danno sostanzialmente un comportamento
di tipo solido. Il punto nodale in questi modelli
risulta essere I'identificazione del @_ (frazione
cristallina critica; vedi sopra) che risulta variabile
proprio in dipendenza della forma e della taglia
cristallina. In questo contesto risulta utile richia-
mare e definire concetti di soglia critica reologica
(rheological critical melt percentage, RCMP; Arzi
1978; Costa et al. 2009 e riferimenti associati)
cheidentificala transizione fra stato solido e sta-
to fluido e di quanto velocemente questa transi-
zione viene effettuata in un sistema magmatico.
I valori proposti da Arzi (1978) per la RCMP
sono 25-30% in volume di fuso in un sistema
parzialmente fuso. Il lavoro sperimentale di van
der Molen e Paterson (1979) supporta il lavoro
di Arzi (1978) e introduce la frazione critica di
fuso (critical melt fraction, CMF) per un contenu-
to cristallino 0,3 >®> 0,5. Quest’ultimo & pen-
sato come una barriera limite per 'estrazione di
liquido dal sistema magmatico. Ad esempio, in
un sistema bifase (cristalliliquido) Vigneresse et
al. (1996) sostengono che questa transizione ri-
sulta essere differente per sistemi che solidificano
rispetto agli stessi sistemi che fondono e questo
vaa complicare ulteriormente lo scenario. Jie Xia
(2002) hanno esplorato alcuni modelli reologici
per sistemi bifase concludendo chela viscosita re-
lativa per sistemi concentrati puo essere descritta
usando il limite come in Reuss (1929) mentre per
sistemi liquido dominanti si puo far riferimento
al limite di Voigt (1928). Petford (2003) nel re-
visionare i dati sperimentali sulla reologia delle
sospensioni magmatiche evolute, ha evidenziato
come la porosita possa far variare la RCMP. In
ogni modo risulta difficile identificare un valo-
re univoco sia per RCMP che per la CMF sia in
sistemi naturali che dai dati prodotti in labora-
torio e al fine di poter dare una risposta esausti-
va e necessario proseguire con gli studi. Spesso
esiste una difficolta intrinseca nel traslare i dati
sperimentali a sistemi naturali seppur i sistemi
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con analoghi abbiano riscosso un certo succes-
so (Spina et al. 2016). Risulta evidente come sia
abbastanza complesso creare un modello che
racchiuda I'evoluzione dei sistemi magmatici.

Sono chiamati in causa la Fisica, la Chimica,
la Matematica e le Scienze della Terra, nonché
tutta quella parte dell’Ingegneria che si occupa
di Fluidodinamica. Solo cosi questa sfida potra
essere vinta facendo leva sulla sinergia da parte
della comunita scientifica e con un approccio ed
uno sforzo collettivo che deve, per forza di cose,
essere multidisciplinare.






CAPITOLO 4

La progettazione sperimentale: metodologie e applicazioni

Nel 1963 Feynman affermava:

The test of all knowledge is experiment.
Experiment is the sole judge of scientific
“truth”. But what is the source of knowledge?
Where do the laws that are to be tested come
from? Experiment, itself, helps to produce
these laws in the sense that it gives us hints
(Feynman et al. 1963, 744).

Brevemente, il dato sperimentale ¢ giudice
della ‘verita’ scientifica. Cos’e un esperimento?
E una simulazione fatta in laboratorio che, nel
caso della petrologia, va a misurare le proprieta
termodinamiche e fisiche del magma e delle roc-
ce all’interno della Terra!

Quello che risultaimpossibile oggi riprodurre
in laboratorio, ¢ il tempo inteso come tempo ge-
ologico. Ci sono processi sulla Terra che hanno
impiegato milioni diannied in questo caso anche
il piti paziente degli sperimentalisti fallira ineso-
rabilmente nel riprodurli. Quello che si tende a
fare & simulare i processi che all’equilibrio por-
teranno alla formazione di determinati minerali
essendo l'equilibrio termodinamico il fine ulti-
mo cui tuttii processi tendono in un periodo piu
o meno lungo (in questo caso, il concetto di ‘pit
o meno’ potrebbe indicare tempi che vanno dai

minuti/ore a milioni di anni). Se ne deduce che
l'estrapolazione a casireali deve essere fatta trami-
tel'utilizzo della termodinamica e delle sue leggi.

Gli esperimenti ci danno l'aiuto necessario
a formulare delle leggi (chimico-fisiche) e, allo
stesso tempo, forniscono suggerimenti su qua-
le sia la strategia migliore da perseguire al fine
di ottenere le risposte che si cercano. Saranno
utili solo quegli esperimenti che prendono in
considerazione e si confrontano con altri da-
ti sperimentali quali quelli geofisici, di campa-
gna, mineralogici, etc. In petrologia ci si affida
ad esperimenti designati a descrivere cosa acca-
dra se procediamo in una certa direzione anzi-
chéinun’altra. La taglia, laforma ela dimensione
dei cristalli danno, ad esempio, informazioni su
processi qualiil raffreddamento diun sistema da
cui la roccia si ¢ poi generata. Se consideriamo
poi le possibili zonature nei cristalli (ossia con-
crescimenti con composizione chimica variabi-
le che indicano condizioni P-T a contorno non
statiche, quindi non isotermiche o isobariche ed
a volte non isochimiche) allora potremo avere
informazioni sulle variazioni P-T che lo stesso
cristallo ha avuto durante la sua storia, dalla na-
scita (processi di nucleazione e crescita) fino al
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giorno in cui lo si campiona e lo si studia. Que-
sto porta ad un’interpretazione quantitativa del
dato sperimentale.

La simulazione sperimentale ha, pero, dei
limiti. Oggi riusciamo a riprodurre pressioni e
temperature propri dei sistemi magmatici con
una buona precisione. I processi che riguarda-
no la petrologia sperimentale vanno da profon-
dita relativamente basse (crostali ca. 0-20 kbar)
a profondita mantelliche dell’ordine di 150-200
km che tradotto in termini di pressione equival-
gono a ca. 50-70 kbar (considerando un gradien-
te barico di 3 km/kbar); per cio che riguardale
temperature magmatiche sono in genere com-
prese fra 700-1300 °C (vedi Cap. 2).

Eccedere tali profondita risulta essere relati-
vamente complesso sperimentalmente e la ge-
ofisica (seppur in modo indiretto) & il migliore
approccio su cui vincolare le nostre assunzioni.
Infatti, & grazie alla geofisica che abbiamo una
foto abbastanza chiara dell’interno della Terra
e di come esso ¢ suddiviso (Crosta, Mantello,
Nucleo esterno ed interno). Il limite maggio-
re & il tempo. I processi magmatici (come pure
quelli metamorfici) possono richiedere milioni
di anni, ma i ricercatori non possono essere co-
si pazienti. Gli esperimenti possono durare mi-
nuti, ore giorni o anche settimane e fino a mesi.
Pertanto, per ragioni cinetiche, molti esperimen-
ti vengono eseguiti a temperature piti elevate di
quelle che sono normalmente ipotizzate per le
condizioni naturali.

Un’altra limitazione & data dalla dimensio-
ne dei campioni. In generale, le macchine che
simulano pressioni e temperature piu elevate
hanno campioni di dimensioni molto ridotte,
da qualche decina dimga 0,1 mg (pistone cilin-
dro e Multi-Anvil, rispettivamente; vedi sotto).
Campioni cosi piccoli possono essere 1) difficili
da analizzare e 2) in certi casi, difficili da con-
frontare con quelli naturali. Addirittura, alcune
condizioni di disequilibrio, che possono per-
sistere anche ad alte temperature o per lunghi
tempi sperimentali, potrebbero essere impossi-
bili da simulare. Ultima, ma non per importan-
za, € la problematica dei costi. Le macchine che
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riproducono condizioni crostali o mantelliche,
possono essere molto costose non solo da com-
prare ma anche da gestire e mantenere. Al di la
di tutte | problematiche elencate, dalla nascita
della petrologia sperimentali si sono fatti enormi
passi avanti ed oggi riusciamo a simulare proces-
si magmatici e vulcanici di estrema importanza.

L'approccio petrologico sperimentale si po-
trebbe riassumere come segue: si campiona una
roccia, la sistudia coni classici metodi che la pe-
trografia offre, si fa una classificazione e poi, si
tenta di riprodurre in laboratorio il liquido geni-
tore che I’ha creata. Una serie di esperimenti a
diverse condizioni di T e P daranno vita ad una
serie di dati e nel casoin cuisiriescaa duplicarela
paragenesi della roccia campionata, le condizio-
ni T-P di quel particolare esperimento saranno
quelle che cui tale roccia si ¢ formata. Ma ¢ dav-
vero cosi semplice? Davveroiprocessi che avven-
gono all’interno della terra seguono il concetto di
equilibrio termico e barico? Nella maggior par-
te dei casi, i risultati possono essere abbastanza
contrastanti con quello che il nostro campione
naturale mostra. Le ragioni possono essere mol-
teplici, tra cui, il ruolo dei volatili, variazioni di
P-T o anche variazioni delle condizioni del si-
stema in termini di fO_ che determina 'assem-
blaggio mineralogico. E qui che la modellistica
termodinamica civiene in soccorso e spesso cida
risposte corrette per I’estrapolazione delle condi-
zioni di formazione della nostra roccia.

Quindi, i dati ottenuti sperimentalmente in
qualche modo serviranno per la costruzione di
modelli di calcolo della pressione, della tempe-
ratura o per la determinazione di altri parametri
fisici dei magmi e delle rocce. Un esempio per
tutti & dato dall’ormai iconico MELTS, modello
termodinamico sviluppato a partire da Ghiorso
e Sack (1995) ed ancora in evoluzione. Lo speri-
mentalista raccogliera in laboratorio tutti i dati
termodinamici necessari: Entalpia (H), entropia,
(S), capacita termica (Cp), volume (V), espansio-
ne termica e compressibilita per creare il modello
necessario a riprodurre quelle particolari condi-
zioni di interesse geologico. A tale proposito bi-
sogna ricordare che, nel caso in cui si utilizzino
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delle composizioni per cosi dire ‘esotiche’, o che
comunque non siano state testate ed inglobate
nel modello stesso, i dati risultanti dall’approc-
cio sperimentale e quelli derivanti dall’utilizzo
del modello, potranno essere molto diversi. Allo
stesso modo, esperimenti per la determinazione
delle proprieta fisiche dei magmi, quali quelli per
la misura della viscosita, hanno consentito di co-
struire modelli che ci permettono di calcolare le
viscosita dei fusi silicatici per diverse composizio-
ni, contenuti d’acqua e temperature (Giordano
etal. 2008; Huy and Zhang 2010). Un petrologo
sperimentale deve avere come base di partenza
un buon progetto sperimentale. In generale gli
esperimenti sono molto costosi e comportano
tempi abbastanza lunghi per la preparazione e
l'esecuzione esecuzione. Percio, prima di proce-
dere, & necessaria una buona progettazione, poi
un’oculata scelta dei materiali, delle temperature,
delle pressioni, etc. delle strumentazioni, al fine
di minimizzare le probabilita di un, sempre pos-
sibile, fallimento. Indipendentemente dal tipo di
esperimento che si vuol fare (testare un’ipotesi o
definire la velocita di un processo geologico) bi-
sogna, prima diiniziare una campagna sperimen-
tale, considerare diversi fattori.

In generale, un esperimento di petrologia &
designato a riprodurre condizioni naturali alla
scala del laboratorio. Siamo oggi in grado di ge-
nerare condizioni di temperatura e pressione si-
milia quelle diinteresse geologico ma quello che
ancora ci ‘viene difficile’ (per non dire impossi-
bile) & progettare degli esperimenti che vadano
a coprire (come sopra accennato) sia scale volu-
metriche che scale temporali adeguate.

4.1 Preparazione del campione, contenitori e
tecniche di fusione

Prerogativa importante & far in modo che il
nostro campione di riferimento raggiunga l’e-
quilibrio chimico e/o reagisca abbastanza ve-
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locemente su tempi dell’ordine delle ore o dei
giorni. A questo scopo quello che si fa, & polve-
rizzare il campione naturale (laroccia) finemen-
te prima di utilizzarlo. Nel caso in cui si voglia
studiare una roccia ignea, I’ideale, per una sem-
plice interpretazione dei dati, € iniziare con un
sistema semplificato quanto piu possibile, e cioé
utilizzare dei campioni sintetici. Questo implica
che nella procedura iniziale, componenti quali
I'acqua e/o gli elementi in traccia non vengano
considerati. Per la preparazione esistono diverse
opzioni ma quella che spesso viene utilizzata &
mescolare, nelle dovute proporzioni, gli ossidi,
idrossidi e carbonati (sintetici) che compongono
la nostra roccia e produrre un vetro. Si possono
anche preparare delle soluzioni gel che riprodu-
cano il nostro sistema o, in altri casi, si preferisce
preparare un vetro utilizzando proprio la roccia
naturale polverizzata, facendo attenzione che il
processo difusione sia adeguato aliberare i vola-
tili (presenti nella maggior parte, se non in tutte
le rocce naturali) cautamente con protocolli step
by step che prevedono la fusione di piccole quan-
tita di polvere di roccia per volta'.

Unavolta che il campione & pronto per essere
riscaldato/fuso, si pone il problema del conteni-
tore da utilizzare. Le caratteristiche di un con-
tenitore vanno dalla 1) stabilita alle condizioni
sperimentali; 2) non deve reagire con la fornace
(termoelementi e o ceramiche cha la compon-
gono) e con il materiale sperimentale (roccia o
minerale o vetro o polvere di roccia o vetro...).

I contenitori pitt comuni sono di Pt o PtRh
che con una temperatura di fusione di circa 1770
°C a pressione ambiente e per laloro stabilita sia
in condizioni ossidate che ridotte (quindi diver-
se condizioni di fO,, vedi Cap. 3). Il Pt non rea-
gisce con i fusi silicatici eccetto che con il ferro.
Ne deriva che la composizione del fuso nel tempo
possa variare visto che il Fe silega col Pt e quin-
di, soprattutto per la parte vicino ai bordi del
crogiolo, il materiale investigato puo, in dipen-

1 Un esempio della quantificazione di un sistema, tramite ['utilizzo di ossidi sintetici, ¢ riportato nel materiale sup-
plementare online “Cap. 4_sintesi_vetri.xlsx” al seguente link: <https://doi.org/10.36253/979-12-215-0247-3>.


https://doi.org/10.36253/979-12-215-0247-3
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denza del tempo, risultare impoverito del ferro
originariamente presente. Una parziale soluzio-
ne al problema é saturare i contenitori col ferro
e utilizzare leghe di AgPd AuPd, Au, Mo o grafi-
te tenendo presente che le temperature di utiliz-
zo varieranno in base al contenitore usato (per
esempio se si utilizza oro, si deve tener conto del
fatto che ha una temperatura di fusione di circa
1063 °C a pressione ambiente). Le alte tempera-
ture sono possibili grazie all’utilizzo di fornaci.
Ne esistono di diversi tipi. Esempi sono quelle
prodotte dalla Nabertherm o Carbolite aziende
leader nel settore’.

In breve, le fornaci piu utilizzate nella petro-
logia sperimentale, raggiungono temperature fi-
no ai 1600-1800 °C e la maggior parte lavorano a
condizioni redox pari a fO,=0,68 (ambiente). Le
forme variano da fornacia cameraafornaciatubo
(vedi Figura 1). Quelle convenzionali sono com-
poste da elementi riscaldanti di disiliciuro di mo-
libdeno (MoSi, ), masi trovano anche fornaci con
termoelementi di carburo di silicio. I primi sono
molto stabili fino a temperature di ca. 1800°C e
tempi di utilizzo abbastanza lunghi (giorni/mesi).

4.2 Termocoppie

Per la misurazione delle alte temperature
(> 600°C) si possono utilizzare sia gli infraros-
si (pirometri) che le termocoppie. Il vantaggio
della tecnologia IR risiede nella possibilita di
ottenere una misurazione senza dover entrare
a diretto contatto con il materiale investigato e
quindi senza il rischio di una contaminazione
del campione in esame. Inoltre, possono essere
utilizzati a distanza di sicurezza senza l'utilizzo
di imponenti e costosi sistemi di protezione. Le
industrie metallurgiche utilizzano molto questi
sistemi, che possono misurare temperature da
40°C fino a 4000 °C. Visti i costi relativamente
elevati, per le temperature pit basse si preferisco-
no le termocoppie che hanno un livello di pre-
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cisione comparabile. Le Termocoppie sono dei
trasduttori di temperatura, ossia dei sensori atti
a misurare la temperatura tramite la giunzione
di due diversi conduttori metallici uniti tra loro
all’estremita. Il punto d’unione identifica quello
che viene chiamato giunto caldo di misura. Esi-
stono termocoppie di vario tipo a seconda degli
intervalli di temperatura da monitorare. La Ta-
bella 2 ripota le pitt comuni. Ma come funzio-
nano? Nel 1822, il fisico estone Thomas Seebek
scopri che la giunzione tra due metalli diversi
genera una tensione, seppur piccola, che ¢ fun-
zione della temperatura.

Da questa scoperta casuale nacquero le ter-
mocoppie che sibasano su questo effetto chiama-
to appunto effetto Seebek (Tabella 2). E possibile
utilizzare qualsiasi tipo di metallo,'unico vinco-
lo & che i due fili metallici differiscano fra diloro.
La Figura 2 mostra una rappresentazione di vari
tipi termocoppia. Quelle esposte e quelle saldate
alla guaina danno una risposta immediata nella
lettura della temperatura grazie al trasferimento
di calore rapido dei metalli ma un diretto contat-
to col metallo della guaina non garantisce una
misura corretta per il fatto che il circuito elet-
trico puo avere problemi di massa. L'accuratez-
za della misura e I'intervallo di misura possibile
dipendono come visto, dai materiali che si uti-
lizzano (Tabella 2) ma poche restituiscono un
errore dell’ordine di +1 °C. In petrologia speri-
mentale le termocoppie tipo R ed S sono le piti
comuni con un’accuratezza di+ 1-5 °C (pressione
ambiente). Ad alte pressioni, siccome non si ef-
fettuano correzioni per la emf, I'incertezza della
misura potrebbe aumentare.

4.3 Tecnica delle alte pressioni: autoclave a
riscaldamento esterno (EHPV) ed interno (IHPV),
e presse a mezzo solido (PC, MA, DAC)

Iniziamo col dire che su un campione speri-
mentale la pressione puo essere generata tramite

2 Peridettagli si rimanda ai seguenti indirizzi: <https://nabertherm.com/en/products/laboratory/high-temperature>;
<https://www.carbolite-gero.it/it/prodotti/fornaci/> (2023-11-09).


https://nabertherm.com/en/products/laboratory/high-temperature
https://www.carbolite-gero.it/it/prodotti/fornaci/

LAPROGETTAZIONE SPERIMENTALE: METODOLOGIE E APPLICAZIONI 117

Tabella 1 - Esempio di un foglio di calcolo per la preparazione di un vetro.

Ossidi Peso Composizione mol% Materiale Peso Note Massa del
molecolare del vetro dipartenza molecolare vetro
wt% 100,00
(g/mol) Ossidi Ossidi (g)
SiO, 60,08 61,38 59,43 SiO, 60,08 Vetro SiO,!!! 61,4291
GeO, 104,59 0,00 GeO, 104,59 0,0000
TiO, 79,9 0,33 0,24 TiO, 79,9 0,3303
B,O, 69,62 0,00 H,BO, 61,83 alternative? 0,0000
ALO, 101,96 9,04 5,16 ALO, 101,96  assorbe HO  9,0472
Ga,0, 187,44 0,00 Ga,0, 187,44 0,0000
Fe O, 159,69 0,00 Fe O, 159,69 0,0000
FeO 71,85 0,00 Fe O, 159,69 0,0000
MnO 70,94 0,00 0,00 Mn,O, 228,81 alternative? 0,0000
MgO 40,31 14,13 20,39 MgO 40,31 Assorbe CO,, 14,1413
H,0
CaO 56,08 7,17 7,44 CaCO3 56,08 7,1757
SrO 103,62 0,00 $rCO, 147,63 0,0000
BaO 153,34 0,00 BaCO, 197,35 0,0000
PbO 223,19 0,00 PbO 223,19 0,0000
Li,0 29,88 0,00 Li,CO, 73,89 0,0000
Na,O 61,98 7,74 7,26 Na,CO, 105,99 13,2465
K0 94,2 0,13 0,08 K,CO, 138,21 0,1909
Rb,0 186,49 0,00 Rb,CO, 230,95 0,0000
Cs,0 281,81 0,00 Cs,CO, 325,82 0,0000
PO, 141,94 0,00 0,00 (NH4)H2PO4 115,03 0,0000
S 32,064 0,00 CaSO, 136,14 0,0000
F 18,998 0,00 K,SiF, 220,27 0,0000
Somma 99,92 100,00
mol/100 g 1,72 5812,43 g/100mol

Note — Input: Composizione in peso % e massa del vetro in g. Programma di riscaldamento: Strettamente dipen-
dente dalla composizione e quindi dalla viscosita del sistema e dalla temperatura di liquidus. Per composizioni di
aluminosilicati (Riolite, dacite, andesite, basalto, trachite, fonolite) si suggerisce di inserire la mistura nel crogiolo
riscaldato con la proceduta step by step in fornace a 1600°C. Completata la fusione si suggerisce di tener il liquido a
1600 °C per 3-4 ore per una completa omogeneizzazione e raffinamento prima di raffreddarlo velocemente. I vetri
ottenuti vanno rimacinati e rifusi per incrementare il grado di omogeneita. Silicati alcalini: al fine di prevenire la per-
dita degli alcali si suggerisce una fusione a pit1 basse temperature (1300-1400 °C). Periborati ed i fosfati si suggerisce
di fondere a pit bassa temperatura 1000-1200°C, sempre in dipendenza della temperatura di liquidus.
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Figura 1 — A) schema di fornace a camera; B) schema di fornace a tubo con relativo sistema di controllo

della fugacita tramite immissione di gas.

Tabella 2 — Termocoppie'.

Tipo Metallo (+) Metallo (-) Intervallodi T (°C)  EMF nell’interval-
lodiT
J Fe Co -210 /1200 -8,095 / 69,553
K Chromel Alumel 270/ 1370 -6,458 / 54,886
T Cu Co 200/ 400 -6,258 /20,872
E Chromel Co -270 / 1000 -9,385 /76,373
R Pt /Rh,, Pt 50/ 1480 20,226 /21,101
S pt, /Rh Pt -50 /1768 20,236 / 18,693

Le termocoppie di tipo J sono anche dette Fe/Co perché hanno il polo positivo in Ferro e il polo negativo in
Costantana; Le termocoppie di tipo K sono costituite da Chromel (lega di nichel e cromo) e Alumel (lega di nichel
e alluminio). Il tipo T & costruito con rame al positivo e Costantana al negativo; tipo E formate da Chromel (+) e
Costantana (-) ed infine il tipo S Platino con rodio al 10% per il polo positivo e Pt per il negativo. EMF= forza elettro-
motrice proporzionale alla temperatura. Per dettagli visita il sito seguente: <https://www.thermocoupleinfo.com/

type-r-thermocouple.htm> (2023-11-10).

un gas, unliquido o un solido (deformabile). Per
cio che riguarda la petrologia sperimentale, non
esiste ad oggi uno strumento in grado di passare
da pressioni molto basse e temperature elevate ad
alte pressioni e temperature. Le oggettive proble-
matiche sperimentali possono essere risolte con

l'aiuto di diverse strumentazioni come mostrato
nella Figura 3 che coprono un ampissimo spettro
di condizioni P-T. Si noti come sia possibile rag-
giungere pressioni di centinaia di GPa e quindi
simulare processi che avvengono anche alibello
del nucleo (Terrestre e non; vedi cap. 6).


https://www.thermocoupleinfo.com/type-r-thermocouple.htm
https://www.thermocoupleinfo.com/type-r-thermocouple.htm
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A >0

c e

isolante guaina protettiva giunto caldo

di misura

Figura 2 — Una termocoppia senza né guaina né pro-
tezione & detta termocoppia esposta (a) e permette
I'utilizzo di piccoli sensori che misurano diretta-
mente 'oggetto in questione con tempi di risposta
molto rapidi; (b) tipo di termocoppia saldato alla
guaina che essendo metallica assicura un trasferi-
mento di calore rapido ma la misura é suscettibile a
variazioni causate proprio dal contatto; (c) in que-
sto caso essendo la termocoppia isolata dalla guaina
la risposta nel misurare la temperatura risulta lenta
a causa dello strato isolante. Le termocoppie A e C
sono quelle maggiormente utilizzate.

Di seguito alcune delle strumentazioni pre-
sentate nella Figura 3 verranno descritte in
dettaglio.

- EHPV: L'autoclave a riscaldamento esterno
(Externally Heated Pressure Vessel) & nato
nei primi del "900 (Morey 1918; Morey and
Fenner 1917; vedi Figura 4). Sostanzialmente
¢ un tubo composto da diverse leghe metal-
liche in cui ¢ praticato un foro dove trovera
I'alloggiamento il campione. Questo cilindro
metallico (porta campione) viene poi inserito
nella fornace che sostanzialmente é composta
daun involucro di metallo in cui ¢ contenuta
la fornace alla cui estremita c¢’¢ una valvola
che permette pressioni massime dell’ordine di
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Figura 3 — Pressioni di esercizio delle strumentazio-
ni piti utilizzate nella petrologia sperimentale.

10 kbar a circa 750-1000 °C di temperatura,
in dipendenza della pressione. Il mezzo uti-
lizzato per pressurizzare il sistema puo essere
liquido (H,0) oppure gassoso (Ar). Queste
autoclavi possono essere posizionate anche
verticalmente. I campioni (posizionati in tu-
bi di metallo nobile (Au, AuPd, Pt) che pos-
sono essere inseriti hanno di solito diametri
non superioria 8 mm e lunghezze dell’ordine
di circa 4-5 cm. Tali lunghezze sono stretta-
mente dipendenti dall’efficacia delle forna-
ci ad avere una temperatura stabile per aree
comparabili a quelle occupate dal campione
stesso. Quindi, un’accurata calibrazione del-
la fornace risulta necessaria prima di fare gli
esperimenti. Utilizzando questi setup, & pos-
sibile anche inserire dei buffers opportuni per
la simulazione sperimentale in condizionire-
dox peculiari.

IHPV: La Figura S rappresenta un’autocla-
ve ariscaldamento interno (Internally He-
ated Pressure Vessel) che probabilmente &
quella che viene maggiormente utilizzata
nel campo della petrologia sperimentale.
Condizioni d’impiego possono raggiunge-
re i 10 kbar di pressione ed i 1500 °C, tem-
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guarnizione v “:‘\ , \ Fornaci

Portacampione

Figura 4 - (a) Schematizzazione del progetto come da Morey (1918) e Morey and Fenner (1917); (b) bat-
teria di autoclavi esterni; (c) dettaglio di un autoclave esterno. Nella batteria di fornaci e autoclavi a riscal-
damento esterno (b) come nei dettagli dell’autoclave in funzione operativa (c) si utilizza Ar come medium

per la pressione (laboratorio di petrologia sperimentale presso il dipartimento di Mineralogia dell’Univer-
sita di Hannover (LUH), Germania).

perature decisamente pil alte rispetto alle
autoclavi ariscaldamento esterno di cui so-
pra. Lafornace, in questo caso & posizionata
all’interno dell’autoclave. L'apparato spe-
rimentale in linea di principio & piuttosto
semplice: ha geometria orizzontale o bascu-
lante, ed & formato da un involucro cilindri-
co di metallo ad alta resistenza meccanica,
le cui estremita sono chiuse da due grosse
viti e da una serie di guarnizioni e valvole
che consentono il passaggio del gas, di so-
lito Ar, per la pressurizzazione del sistema.
I volumi sperimentali sono dell’ordine di
max 10cm® (ma questo dipende dalla con-
formazione dell’THPV (IHPV con tecnica
del rapid quench ha vol max per il campione
dell’ordine max 4-S cm?; Figura S). 1l for-
no, essendo all’interno dell’autoclave, vie-
ne anch’esso pressurizzato. Di solito queste

fornaci sono costruite in casa e utilizzano il
sistema a due loop. L'avvolgimento con fi-
li di kanthal di un tubo ceramico di circa 1
cm di diametro e lungo ca. 30 cm da inizio
alla costruzione. Si utilizzano poi delle ce-
ramiche (tipo mullite) per isolare il tutto.
Anche in questo caso il mezzo di pressione
¢ un gas inerte (generalmente Ar) e quindi
la pressione esercitata ¢ di tipo idrostatico.

Gli svantaggi risiedono nel fatto che il sistema
di pressurizzazione ¢ molto complicato e i forni
sottoposti a pressione si rompono facilmente.
Anche per queste apparecchiature, a causa del
gas in pressione, va ricordata la loro potenziale
pericolosita per 'operatore, che nel caso della
IHPV puo essere elevata tanto da richiederne
la loro adeguata schermatura protettiva in ca-
mere blindate.
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Figura S - Schema di un IHPV e relativi studi sperimentali possibili: stabilita delle fasi solide in un sistema
magmatico, cinetica di crescita cristallina, decompressione nonché studio di parametri fisici del magma
attraverso varie tecniche (esempio: falling sphere per la viscosita).
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Questo strumento ¢ ideale per lo studio dei
processi ignei e metamorfici in condizioni cro-
stali. E molto utilizzato, inoltre, per esperimenti
di equilibrio fluido/liquido e/o fluido/cristalli.

L'autoclave é raffreddata continuamente in
modo da aumentarne la resistenza del metallo
alla pressione interna.

I vantaggi di questa strumentazione sono
molteplici: 1) applicazione di una pressione
idrostatica; 2) un’accurata misura di pressione
e temperatura; 3) un gradiente di temperatura
sul campione molto basso; 4) presenza di una
camera porta-campioni molto spaziosa (possono
essere inserite fino a dieci capsule del diametro
esterno di 3 mm); S) possibilita di controllare la
fO, tramite una membrana di idrogeno.

Le presse a mezzo solido (piston cylinder, PC,
multi anvil, MA e diamond anvil cell, DAC) si uti-
lizzano per esperimenti che necessitano di pres-
sioni di esercizio superiori a 1,0 GPa (30 km di
profondita; Figura 3). Il motivo del loro utilizzo
per queste alte pressioni sta nell’intrinseca pe-
ricolosita nell’utilizzo dei gas a queste pressioni
e quindi si utilizza un mezzo solido. In queste
macchine, la pressione ¢ unidirezionale ossia
esercitata da due cilindri uno opposto all’altro.
Per poterla rendere idrostatica si devono modi-
ficare geometrie e materiali di cui sono costituiti
i porta-campioni che la esercitano.

PC: Il ‘pistone cilindro’ (Figura 6) fu proget-

tato per esperimenti ad alta pressione ed alta

temperatura. Fu utilizzato la prima volta da

Parsons (1888) ed in seguito da Bridgman

(1940) che ne modificd e migliord il proget-

to originale. Boyd e England (1960) saranno

i primi ad utilizzarlo per problematiche ine-

renti le Scienze della Terra. Questa apparec-

chiatura ¢ in grado di effettuare esperimentia
pressioni fino a 7,0 GPa e temperature di2000
°C (e oltre) che hanno allargato il campo delle
investigazioni sui comportamenti delle roc-
ce e quindi sulle reazionialivello petrologico
all’interno della Terra e fatto si che si potesse
avere un quadro pit esaustivo in concerto coi
dati geofisici. Come esempio perla costruzio-
ne dei moderni pistoni cilindro si prende an-
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cora il modello descritto da Boyd e England
(1960) dove la pressione si genera in primis
attraverso l'ausilio di una pompa idraulica;
poi viene trasmessa al pistone che agisce sul
campione tramite un altro pistone di dimen-
sioni maggiori. A causa della riduzione dell’a-
rea utile, passando da un pistone all’altro, si
verificaun’amplificazione della pressione pari
a(R/r)? dove Rerrappresentano rispettiva-
mente il raggio del pistone grande e di quello
del pistone piccolo. Di conseguenza, al va-
riare delle dimensioni dei pistoni si riescono
ad ottenere diversi intervalli di pressione da
esercitare sul campione in esame.

Esistono due tipi di PC: 1) end-loaded e 2) non
end-loaded. Il primo ha due pompe idrauliche che
permettono pressioni pill elevate. Con questa
configurazione la pressione di lavoro (limitata
alla resistenza dell’acciaio; convenzionalmente
P < 3 GPa ma per leghe particolari si possono
raggiungere 5,5 GPa) puo essere aumentata di
circa 0,03 GPaper tonnellata di carico applicato.

I1 PC tipo non end-loaded consente P < 2,2
GPa che corrisponde alla pressione di rottura del
carburo di Tungsteno, il materiale costituente la
parte centrale dell’autoclave (inner core). A par-
te la laboriosa preparazione del campione, que-
sto genere di apparecchiature non presentano
particolari difficolta di utilizzo. Uno dei pochi
svantaggi ¢ un’accuratezza della pressione mi-
nore rispetto alle autoclavi che utilizzano, come
mezzo per aumentare la pressione, i gas.

MA: La pressa multipla & stata progetta ed as-

semblata in Giappone verso la fine degli anni

’50. I modelli di pressa multipla sono diver-

si: 1) ad anello; 2) tetraedrica; 3) cubica; 4)

MAG6/8. Per impieghi che riguardano la pe-

trologia sperimentale si preferisce utilizzare

laMAG6/8 elapressacubica (DIA). LaMA6/8
puo generare P < 25,0 GPa e arrivarea T <
2800°C. Lo strumento ¢ costituito da due ba-
sidiacciaio che vengono compresse una con-
tro l'altra per mezzo di una pressa idraulica.

La geometria cubica in questi apparati speri-

mentali permette di avere carichi variabili da

0,6 x 10° kg a 2 x 10° kg. Tali configurazioni



LAPROGETTAZIONE SPERIMENTALE: METODOLOGIE E APPLICAZIONI 123

Pistone superiore

Pannello di controllo Prasaa

Pressione Temperatura

sistema
raffreddamento

Collegamenti 4
termocoppia

-~

in grafite’ gy’ Qamp\omc—
— -

Pistone inferiore
non in scala

Isolante
in pirex
Esmin ci_lindri
in grafite di Mgo
Tappo —
in acciaio Tappo
in grafite

Tappo
in grafite

Capsula in metallo nobile
(Pt, AuPd, AgPd, Au)
che contiene il campione —_— ) .

tubo AlO, x termocoppia

Figura 6 — Dettagli delle parti che costituiscono il cuore del pistone cilindro.

permettono una pressione finale idrostatica MgO al cui interno ¢ inserito il campione. Il
(per dettagli Misiti e Iarocci 2008). La cel- forno & costituito da grafite o LaCrO, ed al
la di pressione & costituita da un ottaedro di suo interno sono posizionati il campione, il
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porta-campione e la termocoppia. La pres-

sione genera una deformazione sul campione

che viene misurata da un trasduttore.

DAC: tramite I'incudine a diamante ¢ possi-

bile generare pressioni simili a quelle del nu-

cleo terrestre con valori massimi di pressione

e temperatura di » 200,0 GPae 3000°C.Due

diamanti costituiscono la parte essenziale di

questa strumentazione con una guarnizione

di metallo e due supporti in berillo. Vantag-

gi di questa tecnica: possibilita di raggiunge-

re pressioni molto alte in un apparato molto
piccolo e a basso costo. La trasparenza del

diamante e le sue dimensioni permettono di

osservare i cambiamenti di fase che avvengo-

no durante la corsa sperimentale. Svantaggi:
ad alte temperature lo strumento é difficile da

usare. inoltre, il campione & molto piccolo e

c’¢ un alto gradiente di pressione dal centro

alla periferia del diamante (per dettagli Mi-

siti e Iarocci 2008).

Le diverse tecniche sopraillustrate sono quel-
le che vengono maggiormente utilizzate nella
simulazione di processi ad alte temperature e
pressioni. Ne esistono altre, per alcuni aspetti
abbastanza singolarinelle procedure di esercizio,
tipo quella di utilizzare le onde d’urto create da
un proiettile sparato su un campione in una ca-
mera. Uno deilaboratorileader ¢ quello costruito
presso l'universita della California, dove presso
il dipartimento di scienze della Terra e Planeta-
rie (UCDavis), sono installati due cannoni capa-
cidisimulare eventi qualile collisioni planetarie
proprio tramite l'ausilio di proiettili sparati a
velocita di circa 25.000 km/h. il cambiamento
delle fasi da reazioni innescate dalle pressioni e
dalla temperatura generata all’impatto di questi
proiettili sulle rocce possono migliorare le cono-
scenze che abbiamo alivello di impatti planetari
e simulare eventi quali quella della nascita della
Luna dopol'impatto conla Terra primordiale di
Theia (anche se non universalmente accettato, &
uno dei possibili processi che avrebbero genera-
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tolanostra Luna). Naturalmente, eventi qualile
variazioni di fasi nei sistemi rocciosi e cambia-
mento strutturale delle fasi cristalline post col-
lisione danno informazioni non solo su come i
pianeti si siano formati ma anche come tali fasi
reagiscono a pressioni geologicamente rilevanti
per la nostra Terra (Nucleo)®.

La Tabella 3 riassume i campi di applicazione
in termini di pressione e temperatura delle varie
tecniche descritte. Quindi, nella progettazione
sperimentale si deve tener conto delle pressioni
e delle temperature che si vogliono investigare
e da qui, scegliere poil'apparecchiatura piti ade-
guata in termini di prestazioni che meglio simu-
lino la vostra idea sperimentale.

4.4 Alcune tecniche sperimentali utilizzate per la
determinazione della viscosita dei magmi

Falling sphere, viscosimetro e creep sono ad
oggile metodologie maggiormente utilizzate per
investigare le viscosita dei magmi ad alte tempe-
rature e pressioni.

4.4.1 Falling sphere

Traitanti, il metodo delle falling spheres ¢ uno
dei piu utilizzati. Semplice, preciso e adatto per
misure di viscosita di fluidi compresi tra 10'-10°
Pas puo essere utilizzato per misurare le viscosita
sia diliquidi che di sistemi parzialmente cristal-
lizzati ad alta temperatura e pressione. Si avvale
dellalegge di Stokes del 1851 che esprime la for-
za di attrito viscoso a cui & soggetta una sfera in
moto laminare rispetto ad un fluido.

Tale legge puo essere espressa, nel modo
seguente:

_2r?gipt

Con:
n= viscosita (in Pas)
r= raggio della sfera (m)

3 Peridettagli si rimanda a: <https://geology.ucdavis.edu/read/stewart_shockwave> (2023-11-10).
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Tabella 3 — Pressioni e relative profondita raggiun-
gibili utilizzando EHPV, IHPV, Piston Cylinder e
Gas Gun.

Apparati Pressione in kbar Profondita in km
EHPV-IHPV ~10 ~30

Piston Cylinder ~40 ~120
Multienvil press ~350 ~ 850

Gas Gun' ~2.000 ~ Impatti planetari

Esperimenti con proiettili sparati a velocitd prossime a
7/8 km/s che impattando sul campione producono pres-
sioni capaci di modificare strutturalmente gli intorni
dell’impatto. Questo genere di esperimenti viene con-
dotto per simulare gli impatti planetari. Per maggiori in-
formazioni si rimanda a: <https://geology.ucdavis.edu/
read/stewart _shockwave> (2023-11-10) e agli studi del-
la professoressa Sarah T. Stewart.

g= forza gravitazionale (m/s?)

Dr = differenza didensita fralasferaedil fluido
(kg/m)

t=  tempo (s)

d= distanza (m) (distanza percorsa dalla
sfera)

C, la correzione di Faxen, tiene conto del rap-
porto fra il raggio del contenitore (R), ed il rag-
gio (r) della sfera che si utilizza. Si noti che piu
piccola ¢ la sfera, minore sara la correzione da
apportare alla misura:

3 5
c, =1-2.1o4(1)+2.09(1) -0.95(1) (4.2)
- R R R

Nei casiin cuirisultaimpossibile verificare ad
occhio nudo la posizione della/delle sfere (fusi
silicatici o dei magmi in generale) vanno adotta-
re opportune tecniche come descritto in Vetere
et al. (2006 and 2008). Innanzitutto, si prepara
un cilindro del materiale che si vuole investigare
(vetro o vetro + cristalli o vetro + cristalli + vo-
latili) e, fatta la sintesi alle condizioni di T e P di
interesse, il cilindro di vetro viene sezionato in
tre pezzi, due pit corti (1-5 mm di lunghezza) e
uno pit lungo (da 10 a 15 mm di lunghezza). 11
resto del vetro & stato frantumato a granulome-
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tria < 200 mm. Un tubo di platino viene saldato
ad un’estremita in modo che si ottenga una for-
ma quanto pitl possibile cilindrica. Quindi una
piccola quantita di polvere di vetro viene aggiun-
ta sul fondo della capsula su cui si posiziona una
lente precedentemente preparata. Prima diinse-
rire il cilindro grande si cosparge della polvere di
Pt (granulometria ~1 mm) nella parte inferiore
che andra a contatto conlalente e che servira da
marker di riferimento per la misurazione della
posizione delle sfere (Figura 7).

Sulla parte superiore del cilindro viene inse-
rita dell’altra polvere del campione ed in essa,
quanto pit possibile al centro del cilindro, vengo-
no inserite una o pit sfere. L'utilizzo di piu sfere
(di diverso materiale e quindi densita e diverso
volume) rende possibili misure multiple. Si pos-
sono utilizzare sfere di: Pt, Pd, Corindone, etc.
L'importante ¢ che la sfera supporti le tempera-
ture cui si voglia investigare la viscosita. I dati
migliori si ottengono minimizzando i possibili
errori derivabili, ad esempio, dai rapporti fra i
raggi delle sfere e del cilindro come vedremo in
seguito. Vetere et al. (2006) ha prodotto le sfere
utilizzate negli esperimenti attorcigliando fili di
metallo nobile (Pt o Pd) del diametro di 0,025
mm e sottoponendolia shock elettrico. La scarica
elettrica fondendo i fili, produce piccole goccio-
line di metallo che vengono fatte precipitare in
olio (oppure acqua) al fine di raffreddarsi velo-
cemente e conservare una forma sferica. In que-
sto modo si possono ottenere sfere di diametro
anche inferiore a S0 pm. Queste sfere, dal dia-
metro cosi piccolo, consentono di fare misure
su sistemi molto fluidi grazie ai tempi molto pit
grandi che impiegano durante la discesa rispet-
to a sfere dello stesso materiale ma di diametro
maggiore. Nel caso in cuiil sistema che si voglia
investigare sia privo di Fe e quindi trasparente,
la posizione delle sfere si pud misurare immer-
gendo il campione in un olio con indice di rifra-
zione simile al vetro. Tramite un micrometro si
determinano, quindji, le distanze percorse. Una
pulizia in acetone, dopo la misura, rende riuti-
lizzabile il campione per una nuova corsaa T o
P diverse. Questo permette la produzione di un
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Figura 7 — Preparazione del campione per misure di viscosita utilizzando il metodo delle falling spheres.
La capsula preparata viene poi inserita in un IHPV (come in figura) o un PC per poi essere pressurizzata e
portata a temperatura di esercizio (vedi anche Figura ).

set di dati che dara modo al ricercatore di crea-
re deimodello in dipendenza della temperatura,
della pressione o del contenuto in volatili (Vetere
etal. 2006, 2007, 2008).

Nel caso in cuisi utilizzino delle rocce natura-
li, quindi che contengono Fe, il cilindro prodotto
sara completamente nero e quindinon trasparen-
te. Per ovviare a tale problema e determinare la
posizione delle sfere, si ricorre ai raggi x. Infatti,
essendo i raggi x sensibili alla densita dei ma-
teriali nel caso si studi un sistema magmatico
avremo a che fare con densita di vetri che vanno
da circa 2 a circa 3 g/cm?. D’altro canto, la pol-
vere di Pt utilizzata come marker ha una densita
(come pure le sfere di Pt) > 21 e Pd > 12 g/cm?®.
Il principio ¢ lo stesso che si utilizza quando dal
dentista si la radiografia di un dente.

Infatti, nella Figura 8 si mostra come una ap-
parecchiatura utilizzata dai dentisti possa dare
le informazioni di cui si ha bisogno perla deter-
minazione delle posizioni delle sfere. Se poi si
posiziona vicino al campione, una scala gradua-

ta (nella Figura 8 la scala ¢é fatta da fili di metallo
in matrice vetrosa) allora si potra con una certa
precisione identificare e misurare la posizione
delle sfere prima e dopo l'esperimento.

Tutto quanto sopra detto, prevede un pre-
esperimento per la determinazione delle sfere
nel campione.

Nel caso in cui lo studente voglia testare
questo metodo, potrebbe utilizzare un analogo
per il magma e fare degli esperimenti a tempe-
ratura ambiente o leggermente elevate come di
seguito descritto. Il materiale in questione po-
trebbe essere un silicone o del miele. Per quan-
to riguarda i siliconi ne esistono di diversi tipi.
Ad esempio, Vetere et al. (2017) ha utilizzato
un silicone Wacker con viscosita di 10 Pa s per
calibrare un viscosimetro prima di fare delle
misure di viscosita su vetri analoghi delle com-
posizioni di Mercurio, ma ne esistono anche con
viscosita pittalte di 100 0 1000 Pass. Per il miele,
si puo utilizzare un qualsiasi miele acquistabile
in qualsiasi negozio.
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4.4.2 Viscosimetro

La configurazione di un sistema a cilindri
concentrici € mostrata schematicamente nella
Figura 9. Ne esistono di due tipi:

1) Nei viscosimetri di tipo Searle il bob (termi-
ne anglosassone per indicare il cilindro che
immerge nel liquido contenuto dal crogiolo)
ruota (Figura 8). La maggior parte dei labo-
ratori usa questo sistema cosi chiamato dopo
Seerle (1912). Questo sistema pero fu utiliz-
zato anni prima da Coulomb (1784) e Mal-
lock (1896). Lo svantaggio di questo metodo
¢ dato dalla possibilita che a basse viscosita si
inneschino flussi turbolenti chiamati Taylor
vortices quando si fanno delle misure a velo-
cita elevate. Questo ¢ dovuto alla forza cen-
trifuga ed effetti inerziali del liquido;

2) nei viscosimetri di tipo Couette (Couette
1888/1890) ¢ il crogiolo (cilindro grande in

£
=
™
N
™

e

'Pt layer
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Figura 9) a ruotare mentre il bob (spindle) &
stazionario. Il vantaggio di questo metodo ¢
che i vortici di Taylor non si verificano ma le
velocita elevate ad alte temperature potrebbe-
ro innescare perdite di fuso e probabilmente
far fluttuare la temperatura di esercizio.

Questi viscosimetri possono essere utilizzati
sia a velocita controllata che a stress controllato.
Larelazione sforzo di taglio/velocita di taglio e la
stessa per ogni sistema di rotazione. E possibile
effettuare misurazioni continue a diverse tem-
perature e studiare gli effetti degli sforzi appli-
cati nel tempo. Nel seguito di questo paragrafo
i relativi calcoli mostrati saranno riferiti solo al
metodo Searle.

Nel caso in cui si abbia un’elevata distanza
frabob e parete del crogiolo (large-gap) lo shear

stress e lo shear rate dipendono dalla superficie

Figura 8 - €)) immagine ai raggi x ottenuta attraverso I'apparecchiatura mostrata in (b). La distanza traifili
di metallo della scala graduata in (a), & stata misurata con un microscopio dotato di scala micrometrica. In
alcuni esperimenti, come quello mostrato, si utilizzano piu sfere (sfere di Pt e Pd in figura) che permettono
misure multiple della viscosita. Le radiografie per monitorare le posizioni delle sfere mostrate nella figura
sono state ottenute grazie ad una telecamera a raggi X SIEMENS HELIODENT DS con tensione di 60 kV
e corrente anodica di 7 mA, pellicole KODAK INSIGHT IP-21 e tempo di esposizione di 0,16 s.
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del bob. Quindi lo shear stress potra essere cal-
colato come:

M
(r) = @nLr?) (4.3)

Questi viscosimetri possono essere utilizzati
sia a velocita controllata che a stress controllato.
Larelazione sforzo ditaglio/velocita di taglio ¢ la
stessa per ogni sistema di rotazione. E possibile
effettuare misurazioni continue a diverse tem-
perature e studiare gli effetti degli sforzi appli-
cati nel tempo. Nel seguito di questo paragrafo
i relativi calcoli mostrati saranno riferiti solo al
metodo Searle.

Nel caso in cui si abbia un’elevata distanza
frabob e parete del crogiolo (large-gap) lo shear
stress e lo shear rate dipendono dalla superficie
del bob. Quindi lo shear stress potra essere cal-
colato come:

(4.4)

Spindle

Crogiolo

auoidwe)
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dove M (Nm) & la torque, L ¢ I'immersione della
parte cilindrica dello spindle nel melf (o campio-
ne in generale; ricordando che esistono bob con
diverse geometrie nella parte finale, ad esempio,
a cono; Figura 9b). 1(r) ¢ la funzione di distri-
buzione dello sforzo di taglio (shear stress) nel-
lo spazio fra lo spindle (o il bob) e la parete del
cilindro grande (shear gap). t cambia al variare
del raggio r. Quindi, possiamo calcolare tin ogni
punto compreso fraraggio dello spindle o del bob
e la parete del crogiolo (nella Figura 9b).

Da quanto sopra visto, uno dei principali
svantaggi sta nel fatto che il liquido non ¢é sog-
getto a una velocita di taglio spazialmente uni-
forme ma tale velocita varia conla distanza dallo
spindle alla parete del crogiolo.

Se consideriamo una situazione di large cylin-
der gap (quindi una notevole differenza fra raggio
delbob o spindle e raggio del crogiolo; Ri<r<Re
nella Figura 10) possiamo considerare lo shear
stress come dipendente dalla superficie del bob:

="
LT (2mLR?)

4.5)

o
o
o

Figura 9 - (a) viscosimetro di tipo Searle che mostra lo spindle quale elemento rotante, il crogiolo in cui ¢
inserito lo spindle ed il campione su cui agisce lo spindle. Le lettere a e b sul campione indicano le superfici
che dovrebbero essere campionate alla fine di ogni esperimento al fine di avere un quadro esaustivo del
comportamento del campione sottoposto a stress e temperature rilevanti. (b) geometria conica del bob.

Notare la differenza con (a).
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Figura 10 — Sezione trasversale di un sistema di misura a cilindri concentrici che mostra una notevole
differenza (gap) frairaggi dello spindle (R,) e del crogiolo (R ) e sforzo di taglio nonché velocita associato

al gap.

Che nella forma generale puo essere scritta
come:

Lo _ 1 (2RPRY)
Y(r) - 72 (tha_Riz) w (46)
Dove v ¢ la funzione di distribuzione dello
sforzo di taglio come mostrato nella Figura 10.
Lavelocita angolare puo essere calcolata tramite:

w (rad/sec) = (2t n)/60
Dove con velocita rotazionale n (min™)
Avolte, w & specificato usando'unitas'enin
rpm, cioé in ‘giri al minuto’ che equivale a [min’
']. Si applica quanto segue:
vV=wr (4.7)
v(r) & la funzione di distribuzione della velocita
“in dipendenza della posizione del film di fluido

(della circonferenza) preso in considerazione,
come nella Figura 10. Per il sistema di cilindri
concentrici con ampio gap, la velocita di taglio
¢ solitamente correlata alla superficie del bob
(cioé a Ri), quindi:

2-R3%
i (P(%—R?Z) '

(4.8)

Da cio si puo derivare la viscosita:

) _t(R) _ (RE-R}) M
TTYO TYR) T 4w LRRE (g

Se consideriamo, invece, una situazione di
narrow-gap cylinder (quindi una piccola diffe-
renza fra raggio del bob o spindle e raggio del
crogiolo) i rapporti fra raggi, seguendo le regole
ISO (International Organization for Standardi-
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zation) 3219 dedicate alla reologia, devono avere
i seguenti valori:

=Re/Ri=1,0847 o (Ri/Re)>*=0,85 (4.10)

con §__il valore massimo ammissibile per fare
le misure in modo corretto e con errori relativa-
mente piccoli o trascurabili.

Comunque, per alcune misure, si utilizza-
no dimensioni dei crogioli e dei bob diverse e
per dettagli sull’argomento si rimanda a Mez-
ner (2014).

In petrologia, per misure in condizioni di su-
bliquidus, si consiglia di utilizzare le geometrie
large-gap al fine di quantificare al meglio le va-
riazioni della viscosita al crescere della frazione
cristallina (Vetere et al. 2017, 2019, 2020b).

4.4.3 Dilatometri e metodologia creep e micro-
penetration

Tramite i dilatometri si misura la variazio-
ne delle dimensioni di un campione in funzione
della temperatura e del tempo. Oltre a determi-
nare direttamente ’espansione termica del cam-
pione, la variazione dimensionale fornisce anche
informazioni sulle transizioni di fase e sui cam-
biamenti fisici o chimici nella microstruttura. I
classici dilatometri misurano l'espansione ter-
mica di un campione posto orizzontalmente o
verticalmente in un forno. Al variare della lun-
ghezza del campione, I’asta di spinta viene spo-
stata e, questo spostamento, viene misurato da
un sensore LVDT o da un sistema ottico molto
sensibile e di risoluzione su scala micrometrica.
Il dato ottenuto ¢ sostanzialmente una variazio-
ne di lunghezza ad una certa temperatura. So-
no disponibili diversi tipi di forno per unampia
gamma di temperature (-170°C a circa 1700°C)
ed anche la pressione puo essere variata da am-
biente fino a circa 4 kbar (Schulze et al. 1999).

Per misure di viscosita in vetri naturali o sin-
tetici a temperature sotto quelle di transizione ve-
trosa (T ), si possono utilizzare dei dilatometria
geometrla orizzontale o verticale (Figura 11).In
sostanza, indipendentemente dalle geometrie, si
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misura il raccorciamento del campione nel tem-
po ad una determinata temperatura e pressione.

In Figura 12 ¢ mostrato il principio su sui si
fonda tale metodologia e lo strumento costruito
per misure ad alta pressione presso il dipartimen-
to di mineralogia dell’Universita di Hannover
(DE).

Laviscosita  utilizzando il viscosimetro pre-
sentato in Schulze et al. (1999) puo essere calco-
lata come mostrato da Neuville e Richet (1991):

g

n= 3-(dlnl-dt) (4.11)

Dove o ¢lo stress applicato (costante),11alun-
ghezza del campione. La parte al denominatore
dell’equazione 4.11 mostra la variazione della
lunghezza del campione nel tempo t. Nel caso
particolare si tratta di un viscosimetro verticale
che opera in un IHPV (bomba a riscaldamento
interno) a pressionifino a circa 4 kbar con Ar co-
me medium per incrementare la pressione. Per
dettagli si rimanda a Schulze et al. (1999) e rife-
rimenti ivi riportati.

Figura 11 - Dilatometro a geometria verticale per
misure di viscosita per temperature < T il tutto ge-
stito da software dedicati (Vetere et al. 2006 2008).
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Figura 12 — Schema del parallel plate come da Schulze et al. (1999). In dettaglio: 1) testa di chiusura; 2)
coni diacciaio per passaggio connessioni; 3) fornace; 4) barre guida; S) pistoni di vetro di Si; 6) tubo di Ag;
7) campione; 8) disco di ceramica; 9) vedi punto S; 10) dischi di Zn; 11) dischi di Pt; 12) schermatura di
ceramica; 13) peso in metallo; 14) schermature di ceramica; 15) tubo di Fe; 16) trasduttore; mentre A e B
sono le termocoppie. L'ultima parte della figura rappresenta il principio per cui si ottiene il raccorciamento

del campione se sottoposto a temperatura e pressione.

Un’altra tecnica che viene utilizzata tramite
il dilatometro ¢ quella della micro-penetrazione
(Figura 13). Le misure sono eseguite a pressione
ambiente. Due piastre cilindriche (diametro: 4-5
mm; altezza: 1,5 mm) con piani di base lucidi e
complanari vengono riscaldate fino alla tempe-
ratura desiderata. Dopo la stabilizzazione della
temperatura, un carico (quello utilizzato in Ve-
tere etal. 2008 era di0,5-0,9 kg) si posiziona so-
pra un’asta di spinta che preme contro una sfera
di zaffiro (raggio R = 0,75 mm) che a sua volta
preme sul campione. La penetrazione della sfe-
ra nel campione viene misurata in funzione del
tempo utilizzando un trasduttore di spostamen-
to (micrometro). La viscosita di taglio n & calco-
lata come:

__ 0,1875Ft

= R (+.12)

Dove F ¢laforza applicata (massa caricata per
l'accelerazione di gravitd), t il tempo, R il raggio
della sfera e L ¢ la distanza percorsa durante la
penetrazione della sfera nel campione (Douglas
etal. 1965; Brueckner e Demharter 1975). L'in-
tervallo di viscosita accessibile dell’apparato e
10%-10"7Pa s (Zietka et al. 2007). Il sistema vie-
ne solitamente calibrato utilizzando un vetro
standard G1 (Physikalisch-Technische Bunde-
sanstalt, PTB). La deviazione standard della vi-
scosita ¢ calcolata essere + 0,2 unitalogaritmiche
per viscosita dell’ordine di 10'*’Pa s e £ 0,1 uni-
ta logaritmiche per viscosita egualia 10" Pas.
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Campione

Figura 13 — Sistema di micro-penetrazione di una
sfera di zaffiro cui € applicato un carico noto su un
campione che viene sottoposto ad una temperatu-
ra che permetta appunto alla sfera di penetrare nel
campione. Per dettagli si rimanda a Vetere et al.
2008 e riferimenti ivi riportati.

4.5 Tecniche sperimentali per il monitoraggio della
fo,

Giaalla fine deglianni’50, Muan and Osborn
(1956), Muan (1958), ed ancora Osborn (1959)
hanno evidenziato I'effetto della fO, nei processi
magmatici soprattutto per quello che concerne
processi di cristallizzazione ed i relativi liquidi
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residualiin sistemi che contengono ferro. Infatti,
ilrapporto Fe?*/Fe’* ¢ funzione diretta della fO,*.
Studi relativamente recenti hanno ulteriormen-
te evidenziato il fondamentale ruolo della fuga-
cita dell’ossigeno nei processi magmatici e nelle
evoluzioni di tali sistemi (e.g., Sisson and Grove
1993; Berndt et al. 200S; Feig et al. 2010; Vetere
etal. 2014). In questo contesto il ruolo della fO,
nell’evoluzione dei liquidi magmatici idrati e la
speciazione degli elementi volatili sensibili alle
variazioni redox ¢ stato oggetto di approfonditi
studi® che hanno evidenziato, ancora una volta,
che la stabilita ed i processi di cristallizzazione
neiliquidisilicatici sono dipendenza diretta dalla
fO,. Nei sistemi basaltici & particolarmente evi-
dente I'influenza della fO, sulla stabilita degli
ossidi Fe-Ticome diversi studi hanno dimostra-
to®. Ne consegue che un preciso controllo della
fO, ¢ prerequisito fondamentale per riprodurre
sperimentalmente processi magmatici.

Oltre al Fe, altro elemento eterovalente che
cambia il suo stato di ossidazione (da -2 a +6 in
uno stretto intervallo di fO, peculiare del mag-
matismo di arco) ¢lo S.

Lo zolfo € uno dei componenti volatili mag-
matici che riesce a modulare lo stato redox diun
sistema magmatico in funzione appunto della sua
valenza (speciazione e partizione fluido/liquido
saturazione solfato/anidrite) e quindi elemento
particolarmente importante da monitorare du-
rante gli esperimenti di alta temperatura e pres-
sione (Jugo et al. 2010; Zajacz et al. 2012b).

Le fornaci a fugacita controllata riescono a
definire il rapporto Fe**/Fe?* (vedi cap. 2) attra-
verso la reazione:

2Fe*0 +0,5 0, = Fe** 0, (4.13)

4 Carmichael and Nicholls 1967; Kilinc et al. 1983; Canil and O’Neill 1996; Luth et al. 1990; Kress and Carmichael
1991; Wilke and Behrens 1999; Gaillard et al. 2001; Botcharnikov et al. 2005; Cottrell and Kelley 2011.

S Snyder and Carmichael 1992; Sisson and Grove 1993; Mavrogenes and O’Neill 1999; Scaillet and Evans 1999;
Pichavant et al. 2002; Mc-Canta et al. 2004; Scaillet and Pichavant 2004; Berndt et al. 2005; Sisson et al. 2005;
Scaillet and Macdonald 2006; Di Carlo et al. 2006; Mysen 2006b.

6 Snyder et al. 1993; Thy and Lofgren 1994; Toplis and Carroll 1995; Berndt et al. 200S; Hammer 2006;

Botcharnikov et al. 2008.

7 Leeetal . 2005,2010,2012; Kelley and Cottrell 2009; Jugo et al. 2010; Klimm et al. 2012ab; Brounce et al. 2014.
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La fugacita dell’ossigeno, come visto nel ca-
pitolo 2, varia con la temperatura e gli intervalli
‘petrologicamente interessanti’ (rioliti, daciti, an-
desiti) ricadono come visto nella Figura 9 intorno
avalori 10"°<log fO, <10 per temperature che
vanno dagli 800 a >1000 °C. Solitamente si usa
questa reazione (di solito riferito come buffer;
Eugster 1957) per conoscere le condizioni redox
di unaroccia o di un esperimento. Negli esperi-
menti condottia pressione ambiente la fO, viene
controllata dalla reazione di ossidoriduzione nei
gas come CO e CO,:

CO+0,50, » CO, (4.14)

Per fissare un valore di fO, la pressione par-
ziale dei due gas (Darken and Gurry 1945, 1946)
varia come mostrato nell’equazione 4.15:

fO,= (PCO,/(PCO*k))* (4.15)
con P pressione parziale e k costante di equili-
brio che puo essere determinata dalle tabelle dei
dati termodinamici disponibili presso kinetics.
nist.gov/janaf/ ed usando le pressioni parziali
dei gas (al posto delle fugacita) considerandole
ideali alle alte temperature. Allo stesso modo, i
buffer solidi vengono utilizzati alle alte pressio-
ni (vedi sotto).

Negli esperimenti idrati, la fugacita dell’os-
sigeno viene controllata regolando la fH, che
di conseguenza controlla la fO, attraverso la
reazione di decomposizione dell’H,O. L'idro-
geno diffonde attraverso la capsula fino a che il
potenziale chimico dell’H dentro e fuori della
capsula ¢ uguale (Scaillet et al. 1992). Quindi,
il problema principale ¢ quello di definirelafH,
all’esterno della capsula ad elevate temperature
e pressioni. A tale scopo possiamo adottare di-
versi metodi tra cui:

1) la tecnica della doppia capsula con tampone
redox (o buffer redox che & un assemblaggio
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di minerali o composti che vincola la fugaci-
ta ossigeno in funzione della temperatura).
Questo tampone vincolalafO, e quindilafH,
in dipendenza dell’H, O (Eugster and Wones
1962).1n questo caso non c’é flessibilita nelle
variazioni di fO,. Inoltre, non esistono tam-
poniredox per Ni-NiO and Re-ReO, che so-
no intervalli coperti dai sistemi magmatici di
arco (Métrich etal. 2009; Kelley and Cottrell
2009; Jugo etal. 2010; Jégo etal. 2010; Klimm
etal.2012a, b). Infine, la vita dei tamponi re-
dox ¢ limitata e di solito non abbastanza lun-
ga per ottenere l’equilibrio negli esperimenti
ad alta temperatura;

2) lamembrana di Shaw (Shaw 1963) & un ulte-
riore metodo di monitoraggio della fugacita
dell’ossigeno. Modificata nel corso degli anni
da diversi sperimentalisti, (Gunter etal. 1979;
Scaillet et al. 1992), risulta essere il metodo
migliore per monitorare la fO, in sistemi ad
alta pressione e temperatura quali le bombe
a riscaldamento interno note come IHPVs.
Questo sistema viene utilizzato soprattutto
per esperimenti atti a riprodurre condizioni
magmatiche crostalia relativamente alte tem-
perature (Schmidt et al. 1997; Martel et al.
1999; Scaillet and Evans 1999; Berndt et al.
2002; Scaillet and Pichavant 2004; Botchar-
nikov et al. 20035; Gaillard et al. 2001; Scail-
let and Macdonald 2006). La stessa tecnica &
stata utilizzata anche nelle bombe a riscalda-
mento esterno (CSPVs) con poco successo
pero dovuto alla relativa e complicato uso e
manutenzione (Schmidt et al. 1995);

3) un’altra tecnica utilizza una miscela di gas, di
solito H, e CH, vengono mescolati insieme
all’Ar (utilizzato per pressurizzare il sistema) al
fine di ottenere una fugacita dell'ossigeno ben
definita nell’esperimento®. Il problema prin-
cipale in questo tipo di monitoraggio risiede
nel fatto che I'idrogeno diffonde nel metallo
(IHPVs) e quindi nel tempo si ha un progres-

8 Berndtetal.2005; Botcharnikovetal. 2005; Cottrell etal. 1999; Gaetaniand Grove 1997; Moore and Carmichael
1998; Pichavant et al. 2014; Zajacz et al. 2010, 2011, 2012a.
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sivo decremento della fH, e quindi della fO,
(Shea and Hammer 2013) ed inoltre la stima
della fH, si fa prima dell’esperimento e quin-
di dal rapporto H,/Ar e bisogna che ci sia un
monitoraggio attraverso sensoriredox durante
tutto I'esperimento. Oltre agli IHPVs stanno
diventando popolari sistemi CSPVs costru-
iti con leghe fatte da titanio-zirconio-molib-
deno (TZM) o carburo di molibdeno e afnio
(MHC). Questi sistemi di alta temperatura e
pressione possono raggiungere condizionian-
cor piu critiche dei tradizionali sistemi fatti da
super leghe di NI (e.g., Rene 41, Nimonic 105,
Inconel 917; Williams 1968) e richiedono me-
no attenzioni e manutenzione se comparate
ai tradizionali IHPVs e, inoltre, simulare cicli
raffreddamento/riscaldamento risulta essere
meno complicato. Questo fa si che si possano
simulare processi di diffusione ed esperimenti
perintrappolare inclusioni fluide sintetiche per
studi di diffusione e partizione fra fluidi e fusi
(Lierenfeld et al. 2018; Tripoli et al. 2015; Yin
and Zajacz 2018; e.g., Zajacz et al. 2010,2011).

Esperimenti sul controllo della fO, sono stati
condotti con e senza I'aggiunta di CH, alla mi-
stura di gas utilizzati per la pressurizzazione del
sistema utilizzando come sensori redox leghe
di CoPd (Shea and Hammer 2013). I risultati
hanno mostrato che la fugacita dell’ossigeno in
sistemi idrati cresce di circa 3 unita log in circa
48 ore alla temperatura di 1.010 °C quindji, limi-
tando enormemente 1'uso di questa tecnica per
simulazioni magmatiche alivello crostale e vain
qualche modo migliorata. Recentemente, Alex
and Zajacz (2020) hanno proposto un ulteriore
metodologia al fine di monitorare al meglio gli
esperimentiin petrologia a fugacita dell’ossigeno
controllata. Tale metodologia sibasa sul mescola-
mento di quantita ben definite di H, e Ar (utiliz-
zato come medium per pressurizzare il sistema)
al fine di ottenere condizioni fO, ben definite.
Questo processo impone una conoscenza precisa
deivolumi dell’apparato da pressurizzare e della
variazione della temperatura in dipendenza della
posizione all’interno dell’autoclave (vedi sopra).
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CAPITOLO S

Tecniche di microanalisi in petrologia

Losservazione delle rocce in sezione sottile tra-
mite il microscopio ottico ¢ fondamentale prima
di compiere qualsiasi tipo di analisi. Questo pri-
mo passo fasi che si possa determinare, conbuona
accuratezza, il tipo di minerali presenti, le relative
abbondanze e, seppurin maniera approssimata, la
loro composizione chimica. Quando pero le fasi
solide presenti hanno dimensioni dell’ordine dei
micron, non ¢ pitt possibile distinguerle al micro-
scopio ottico. A titolo di esempio, alcuni casi estre-
mamente comuni sono rappresentati da:

1) rocce vulcaniche con pasta di fondo amorfa,
micro o criptocristallina;

2) rocce vulcaniche completamente vetrose (os-
sidiane, vetri riolitici) che possono tuttavia
contenere microcristalli di vari minerali non
apprezzabili alla risoluzione di un microsco-
pio ottico;

3) rocce sedimentarie (e non) costituite da mi-
nerali argillosi, che per definizione mine-
ralogica sono caratterizzati da dimensioni
inferiori ai 2 ym.

In questi casi, la determinazione della com-
posizione mineralogica (quali minerali sono pre-

senti) e della composizione chimica delle singole
fasi (cristalline o amorfe) richiede diricorrere ad
altre tecniche analitiche, qualila diffrattometria
X di polvere o cristallo singolo e la microscopia
elettronica a scansione (con spettrometria a di-
spersione di energia per ottenimento di dati di
microanalisi chimica). Tali tecniche sono spesso
utilizzate in maniera complementare, al fine di
ottenere una caratterizzazione accurata del cam-
pione diroccia, e, pitt in generale, di un qualsiasi
solido inorganico massivo.

S.1 Diffrattometria ai raggi X

I raggi X sono radiazioni elettromagnetiche
(un tipo di radiazioni ionizzanti) con lunghezza
d’onda (A) da ~10%a ~ 10" cm (A= 0,1 e 100
A). Un riferimento utile per una comparazione
¢ dato dalle lunghezze d’'onda del campo visibile
che vanno dalrosso (A=7800A) al violetto (A =
7800 A) come mostrato nella Figura 1 e che sono
molto meno energetiche. I raggi X sono prodotti
da tubi sottovuoto

Uno dei vantaggi dell’utilizzo della radia-
zione jonizzante ¢ che produce un'ampia gam-
ma di segnali secondari dal campione e alcuni
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di questi sono riassunti nella Figura 2. Molti di
questi segnali vengono utilizzati nella micro-
scopia elettronica analitica (AEM), fornendoci
informazioni chimiche e molti altri dettagli sui
nostri campioni. AEM utilizza la spettrometria
a dispersione di energia a raggi X (XEDS) e la
spettrometria a perdita di energia elettronica
(EELS). Ad esempio, si possono acquisire spettri
diraggi X di regioni molto piccole del campione
(vedi sotto microscopi a trasmissione elettroni-
caTEM). Gli spettri presentano picchi caratteri-
stici, che identificano i diversi elementi presenti
nelle diverse regioni.

Possiamo trasformare tali spettri in immagi-
ni quantitative delle distribuzioni di tutti gli ele-
menti presenti nel campione (come mostrato per
le immagini SEM, vedi sotto) e da tali immagini
estrarre dati quantitativi.

E bene precisare e dare alcune definizioni:

1) interazioni elastiche (elastic scat‘tering): varia-
zione nella traiettoria dell’elettrone incidente,
ma mantenimento della sua energia cinetica
(quindi della velocita). Lenergia ceduta ¢ in-

A

lunghezza d'onda
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teriore a 1 €V, trascurabile rispetto alla ener-
gia iniziale;

2) interazioni anelastiche (inelastic scattering):
trasferimento di energia dagli elettroni in-
cidenti agli atomi del campione. Deviazione
della traiettoria molto limitata (tipicamente
inferiore a 0,1°). L'entita dell’energia ceduta &
variabile » formazione di segnali diversi.

Dopo questa breve ma necessaria introdu-
zione vediamo com’é fatto un diffrattometro. Il
‘diffrattometro a polveri’ (Figura 3) & uno degli
strumenti e forse lo strumento piu utilizzato per
determinare il tipo di minerali presente in un si-
stema complesso come, ad esempio, quello delle
rocce vulcaniche.

La diffrattometria ai raggi X (XRD o X Ray
Diffraction) & considerata una metodologia di
base per!’identificazione e lo studio di campioni
dirocce e minerali, ma anche perl’identificazio-
ne disuoli o reperti archeologici ed infine anche
di materiale planetario ed altro ancora.

Oggigiorno esistono strumenti che danno
la possibilita di fare analisi sia qualitative che
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Figura 1 — Spettro elettromagnetico della luce, lunghezze d’onda e frequenze delle radiazioni elettroma-

gnetiche.
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raggio incidente

elettroni alto voltaggio (KV) elettroni
respinti secondari
(backscatteres-BSE) raggi X
caratteristici
elettroni
Auger luce
\ / visibile

_\ radiazione X

Campione decelerante
(bremsstrahlung)

elettroni dispersi
inelasticamante

elettroni dispersi

elasticamante raggio

diretto

Figura 2 — Segnali generati quando un fascio di elet-
troni ad alta energia interagisce con un campione
(trasparente alla luce). La maggior parte di questi
segnali puo essere rilevata in diversi tipi di micro-
scopi a trasmissione elettronica, TEM. Le direzio-
ni mostrate per ogni segnale non rappresentano
sempre la direzione fisica del segnale, ma indicano,
in modo relativo, dove il segnale & piu forte o dove
viene rilevato. Figura modificata da Williams and
Carter 20009.

quantitative utilizzando piccolissime porzioni
di campioni.

La peculiarita dei raggi X, scoperti da Roent-
gen nel 1895, ¢ data dal fatto che riescono a pro-
pagarsiin linea retta attraversando corpi opachi
e non interferendo con campi elettrici o magne-
tici. Nel 1912, Max von Laue scopri il fenomeno
della diffrazione dei raggi X ed osservo come,
dalla figura di diffrazione si potessero estrarre
informazioni fondamentali sulla disposizione
periodica ed ordinata degli atomi nei cristalli.

I1 pattern di diffrazione caratteristico, che
puo essere catturato su un rivelatore elettronico
e analizzato per determinare la posizione degli
atomi o delle molecole nel cristallo.

Esistono diverse tecniche di diffrazione dei
raggi X, tra cui la diffrazione a singolo cristallo
eladiffrazione a polveri. La diffrazione a singolo
cristallo prevedel’impiego di un cristallo perfet-
to come campione, mentre la diffrazione a polveri
prevede I'analisi di un campione di polvere cri-
stallina. Entrambe le tecniche hanno vantaggie
svantaggi a seconda dell’applicazione specifica.
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In generale, un fenomeno di diffrazione ¢
possibile quando la lunghezza d’onda della ra-
diazione incidente ¢ confrontabile con quella
delle periodicita dell’oggetto periodico ed ordi-
nato che stiamo analizzando: nel caso specifi-
co, lalunghezza d’onda dei raggi X ¢ simile alla
distanza interplanari, nell’ordine dell’A e delle
decine di A.

I cuore pulsante del diffrattrometro ¢ il tu-
bo che genera i raggi X. La Figura 4 ne mostra
uno generico dove gli elettroni fortemente ac-
celerati da una grande differenza di potenziale
colpiscono una placca (anticatodo) di metallo.
Se I'energia ¢ grande abbastanza da far traslare
gli elettroni a livelli piti interni dell’atomo allora
possono essere espulsi. Gli elettroni di altrilivel-
livanno ad occupare gli spazilasciati vuoti dagli
elettroni espulsi.

Questa transizione da livelli esterni a livel-
li interni causa I’emissione di lunghezze d’onda
specifiche che dipendono dal materiale che viene
colpito (comunemente Cu ma si usano anche Fe
e Mo). Lo spettro che viene prodotto ha una riga
di emissione intensa K& che viene prodotta dal-
la transizione dal livello L al livello K ed un pic-
co kb meno intenso (prodotto dalla transizione
dallivello M al livello L; Figura S). Dalla Figura
4 si nota che Ka ¢ formato da un picco Ka, pit
intenso ed uno Ka,, meno intenso ma vicino al
valore dil, che se mediati dannoilvalore Ka. Ka
¢lasorgente deiraggi X usata per colpire un cam-
pione e produrre effetti di diffrazione dei raggi
X. Il bombardamento di un materiale con i rag-
gi X provoca la dispersione degli stessi e questi
effetti sono chiamati diffrazione.

Larelazione che definisce tali effetti ¢ 'equa-
zione di Bragg:

(5.1)

Dove d sono tutte le distanze possibili fra le
direzioni cristallografiche, 0 ¢ I'angolo di diffra-
zione, 1 ¢ lunghezza d’onda ed n un numero in-
terol,203.

La Figura 6 mostra schematicamente come
funziona un diffrattometro. Il campione viene

2dhklsen9 =nl
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Figura 3 - Diffrattometro per polveri a geometria Bragg-Brentano (Philips X'Pert PRO PW 3040/60 con
rivelatore X'Celerator PW 3015) equipaggiato con portacampioni multiuso (MPSS) per campioni massivi,

monocapillare, portacampione rotante e microscopio ottico per allineamento del campione. Dipartimento
di Scienze Fisiche della Terra e dell’Ambiente (DSFTA) Universita di Siena.

ruotato di un angolo 0. Allo stesso tempo il rile-
vatore ruota di un angolo 26.

Lo strumento registra I'intensita dei picchi
della diffrazione in funzione del valore 2q. Sic-
come la lunghezza d’onda della radiazione inci-
dente @ nota, il valore di d puo essere calcolato
dalla §.1. Il prodotto finale di questo elenco di
valori (di d e dell’intensita I; oggi tutto cid de-
scritto viene fatto tramite software dedicati) &
un diffrattogramma come quello mostrato nel-
la Figura 6 che identifica inequivocabilmente, il
minerale esaminato.

5.2 Microsonda a scansione elettronica (EPMA) e
microscopia a scansione elettronica (SEM)

S.2.1 EPMA

Lamicrosonda elettronica (pitt comunemen-
te conosciuta come EPMA, ovvero Electron Mi-
croprobe Analisis) ha una storia relativamente
giovane nel campo delle Scienze della Terra.

Sostanzialmente, si tratta di una tecnica micro-
analitica standard non distruttiva che daun’ana-
lisi quantitativa (cio¢ individua e quantifica gli
elementi presenti) di materiali solidi su piccoli
volumi (pochi mm?). Laccuratezza e la precisio-
ne delle analisi ¢ pari a ca. 1% per gli elementi
‘maggiori’ mentre scende al 2-5% per gli elemen-
ti minori ed il limite di rilevamento & confinato
alivello di circa 200 ppm. Grazie a questi livelli
di accuratezza ed alle scale di misurazione, 1'u-
so della microsonda elettronica nel campo delle
Scienze della Terra ha trovato largo uso ed ¢ a
tutt’oggi uno degli strumenti fondamentali per
indagini petrologiche e vulcanologiche. E uno
strumento comunemente utilizzato nell’anali-
si di materiali geologici quali minerali e vetri,
ma le cui applicazioni spaziano dalla metallur-
gia alla medicina ai beni culturalj, alla ‘geologia
forense’ etc.

Raymond Castaing (1951) durante il suo
dottorato diricerca, uso spettrometri ai raggix
e raggio focalizzato di elettroni per analizzare
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sistema di
raffreddamento

. finestra (Be)
anticatodo

Raggi X
(catodo)

fascio
elettronico

-<~—metallo
(ottone o
rame)

~— vetro

w\g/

alta tensione
generatore di corrente

Figura4 - Tubo araggiX: Corrente filamento (mA),
tensione accelerazione (kV), pitt del 90% dell’ener-
gia fornita produce calore che viene dissipato trami-
te un sistema di raffreddamento. Sono presenti fine-
stre ‘trasparenti’ ai raggi X in Be. Schematicamente
abbiamo: un catodo (filamento di W alimentato a
bassa tensione ~ 8-12 V); un anodo (una piastrina
metallica di solito di Cu) che funge da bersaglio; ca-
todo ed anodo entrambi contenuti in un tubo sotto
vuoto spinto cui viene applicata una differenza di
potenziale che genera un campo elettrico. Quindi,
nel filamento passa corrente e per effetto termoio-
nico: si ha emissione di elettroni. Questi vengono
accelerati verso la piastrina grazie alla applicazione
di un ddp. L'interazione genera fenomeni di ioniz-
zazione (del Cu, in questo caso) con emissione di
raggi X di energia caratteristica (appunto del Cu Ka
=1,5418 A).
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Figura S - Spettro continuo di emissione diun tubo
araggi X.

iraggi x generati dall’interazione con un soli-
do ben lucidato. Esistono due tipi di spettro-
metri che si possono utilizzare: a dispersione
di energia (EDS = Energy Dispersive Spec-
trometer) e dispersione di lunghezza d’onda
(WDS = Wavelength Dispersive Spectrome-
ter). UEDS ¢ un dispositivo a stato solido che
ordina i raggi X incidenti in base all’energia,
conta e traccia in modo efficace I’intero spet-
tro energetico simultaneamente. E adatto agli
elementi principali e a quelli con numeri ato-
mici da Na in su. Sostanzialmente, ¢ anche
un comune accessorio nel microscopio elet-
tronico a scansione (SEM), mentre una mi-
crosonda elettronica ¢ normalmente dotata di
spettrometri WDS (da 3 a 6) che garantiscono
una migliore risoluzione spettrale e maggiore
accuratezza delle misure per I’analisi quanti-
tativa, oltre allo spettrometro EDS dedicato
generalmente all’analisi qualitativa. WDS &
un monocromatore a cristallo che riesce a se-
lezionare i raggi X con una specifica lunghez-
za d’onda ed elimina gli altri. Il tutto segue la
legge di Bragg: 2d sen q =n1, dove q ¢ I'ango-
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Figura 6 — Schema meccanico semplificato di un diffrattometro.

lo di incidenza dei raggi X sui piani reticolari
del cristallo con distanza interplanare d el e
lalunghezza d’onda.

L'intensita dei raggi x riflessi viene misurata
(da unrilevatore) e tale valore & usato per il cal-
colo delle concentrazioni una volta misurati gli
standard.

Cristallo e rivelatore compiono un movi-
mento complesso che soddisfa la relazione di
Bragg per diverse lunghezze d’'onda, mantenen-
do costante I’angolo di emergenza @ (Fig. 6). Lo
spettro-X di tutti gli elementi analizzabili viene
coperto da diversi spettrometri WDS (4 nella
Microsonda di Modena), dotati di cristalli con
diverse distanze interplanari ‘d’, che lavorano
contemporaneamente.

Sinteticamente, la produzione dei raggi X av-
viene cosi:

1) un elettrone del fascio incidente cede la sua
energia ad un elettrone interno di un atomo
del campione e lo stesso viene espulso dall’a-
tomo che risulta essere eccitato;

2) un elettrone di un’orbita esterna va ad occu-
parelo spazio vuoto creato dall’espulsione di
cui al punto 1 e per cio, cede la differenza di
energia tra le due orbite (i due livelli energe-
tici) sotto forma di raggi X che sono caratte-
ristici di quella specie atomica.

La microsonda elettronica & mostrata nella
Figura 8. L’EPMA ¢ una tecnica microanaliti-
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Figura 7 - Diffrattogramma di un basalto dell’Etna in cui sono evidenti le fasi cristalline riscontrate. Si
faccia riferimento alla Tabella 1. con i dati relativi del diffrattogramma.

Figura 8 — Microsonda presso il Dipartimento di mineralogia dell’Universita di Hannover, Germania.

ca che offre vantaggi specifici rispetto alle altre
tecniche di maggiore precisione. Innanzitutto,
a meno della preparazione del campione la pos-
siamo considerare come tecnica non distruttiva.
La strumentazione moderna e in particolare il
software continuano a svilupparsi offrendo op-
zioni analitiche sempre piti dettagliate dal punto
di vista petrologico. Come per tutte le tecniche
analitiche, 'operatore deve avere le capacita ne-

cessarie al fine di eseguire ed ottenere analisi di
alta qualita con risoluzioni spaziali che possono
arrivare ad essere inferiori al micron e con limiti
di rilevamento di decine di ppm.

Per sintetizzare possiamo dire che per ef-
fettuare un’analisi EPMA abbiamo bisogno di
produrre elettroni e di accelerarli per formare
un fascio che deve necessariamente essere fo-
calizzato in un punto (punto dell’analisi) al fine
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Tabella 1 - Basalto dell’Etna. Dati relativi del diffrattogramma della Figura 7.

Pos. [*2Th.] Height [cts] FWHM [°2Th.] d-spacing [A] Rel. Int. [%]
18,7983 255,82 0,0669 4,72066 14,03
21,8860 267,48 0,1673 4,06114 14,67
22,6758 161,82 0,1673 3,9214S8 8,88
23,5552 381,59 0,1338 3,77700 20,93
23,9365 30,88 0,5353 3,71770 1,69
24,3328 352,54 0,1338 3,65804 19,34
27,4242 1057,42 0,0836 3,25230 58,00
27,8448 1823,26 0,0502 3,20413 100,00
29,4042 333,34 0,1004 3,03766 18,28
29,6707 540,74 0,0669 3,01098 29,66
30,2525 285,08 0,2007 2,95438 15,64
31,4012 151,55 0,1004 2,84888 8,31
33,7021 125,18 0,1338 2,65947 6,87
34,8383 241,38 0,1004 2,57528 13,24
35,6115 450,83 0,1673 2,52112 24,73
38,9956 112,99 0,2007 2,30978 6,20
42,2710 165,20 0,2007 2,13808 9,06
44,3864 67,89 0,5353 2,04097 3,72
49,4024 55,90 0,4015 1,8448S 3,07
50,5216 471,38 0,1004 1,80658 25,85
52,1654 83,28 0,2007 1,7534S8 4,57
56,3884 111,11 0,6691 1,63175 6,09
62,4002 142,07 0,4015 1,48821 7,79
65,5833 358,62 0,0816 1,42230 19,67
Ref. Code Score Compound Name Scale Factor Chemical Formula
01-071-1494 33 Diopside 0,302 CaMgSi,O,
00-018-1202 37 Anorthite, Na-rich, 0,264 (Ca,Na) (Si,Al), 0O,
interm.
01-079-1201 15 Forsterite 0,093 Mg  Fe (SiO,)

di produrre radiazioni X caratteristiche (fotoni do viene bombardato con elettroni di relativa-
emessi daradiazione elettromagnetica compresa mente alta energia. L'energia del fascio ¢ di solito
tra ultravioletto e raggi g con lunghezza d’'ondal dell’ordine di 10-30 KeV con una intensita che
da0,1a100 A) che ogni elemento emette quan- variatrai2edil00nA.Lamisura dell’intensita



TECNICHE DI MICROANALISIIN PETROLOGIA

di queste emissioni, (considerando sia i fenome-
nilegatialle interazioni degli elettroniincidenti,
sia quellilegati alle interazioni dei raggi X conla
materia) rende possibile calcolare la concentra-
zione degli elementi confrontandola conl’inten-
sita della radiazione X emessa da uno standard
di composizione nota.

Un particolare tipo di microsonda é la micro-
sonda ionica. Essa combina I'accuratezza anali-
tica e la precisione dello spettrometro di massa
(vedi sotto) con la risoluzione spaziale della mi-
crosonda elettronica. Un raggio di ioni di ossi-
geno molto sottile viene collimato in un’area del
campione di circa 20-30 pm di diametro. L'im-
patto del raggio causalaionizzazione dell’areain
esame producendo ioni secondari che vengono
analizzati da uno spettrometro di massa. Questo
permette di determinare la composizione isoto-
pica del campione oggetto di studio.

5.2.28EM

I1 potere risolutivo di un tradizionale micro-
scopio a scansione elettronica puo arrivare fino
a ca. 10 A ma normalmente si arriva a risoluzio-
ni piti alte come mostrato nella Figura 1. Se ac-
coppiato ad un sistema dirilevazione ¢ possibile
anche ottenere delle analisi puntuali, almeno in
termini di elementi maggiori, di minerali e vetri.

A differenza del microscopio ottico, in cui
viene usata la luce, il SEM utilizza elettroni
per formare un’immagine. Il primo elemento
del microscopio elettronico ¢ quindi un gene-
ratore di elettroni. Il fascio di elettroni proce-
de verticalmente attraversando la colonna del
microscopio. Esso viene poi focalizzato da un
sistema di lenti magnetiche che lo orientano
verso il campione da analizzare posto alla base
del microscopio. Appena gli elettroni colpisco-
no il campione altri elettroni vengono espulsi
dal campione in esame ed un detector li rileva
e li converte in un segnale che attraverso uno
schermo produce un’immagine. Una corrente
variabile circola in una bobina e guida il movi-
mento del raggio che si muove al fine di scan-
sionare il campione
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Gli elettroni vengono generati da un filamen-
to (catodo —in genere costituito da tungsteno,
che viene riscaldato) e aumentandone la tempe-
ratura vengono accelerati verso 'anodo da una
differenza di potenziale. Il filamento ¢ contenu-
to in un involucro (Wehnelt Cap) con potenzia-
le negativo che ha quindi la forza di respingere
gli elettroni che, quindi, si concentreranno nel-
la parte assiale. Alla fine, gli elettroni usciranno
da un foro comunemente chiamato space charge
del diametro minore di 1 mm con una direzione
cheli condurraversolalente magnetica. Il raggio
che ne deriva ¢ monocromatico, ossia gli elettroni
chelo costituiscono hanno tuttila stessa energia.

Ne deriva che, solo gli elettroni con direzione
parallela alla colonna fuoriescano e vadano a col-
pire il campione. Prima di colpire il campione il
fascio di elettroni viene ulteriormente focalizzato
da un sistema di lenti magnetiche le quali fanno
si che almomento diincidere sul campione, il fa-
scio abbia un diametro compreso fra Inm e 1pm.

Nel microscopio a scansione il fascio elettro-
nico viene fatto oscillare in modo da far colpire
il campione in tempi successivi lungo linee pa-
rallele che vanno e delimitare un’area. Il tempo
di scansione, puo essere variato a discrezione
dell’operatore. Maggiore ¢ il tempo di scansio-
ne, migliore la qualita dell’immagine risultante.

5.2.3 Elettroni retrodiffusi (backscattered electrons)
e immagini BSE

Alcuni elettroni del fascio interagiscono con
i nuclei degli atomi del campione, ed avendo ca-
rica negativa, verranno attratti dai nuclei carichi
positivamente. Quello che puo succedere ¢ che
I’elettrone siavvicina al nucleo, ruotaintorno ad
esso e fuoriesce nuovamente dal campione senza
aver perso la sua energia. Questi elettroni vengo-
no dettiretrodiffusi (BSE) e vengono intercettati
da un rilevatore e sono alla base delle classiche
immagini BSE che conosciamo. Sappiamo che i
vari elementi hanno nuclei di dimensioni diver-
se e che all’aumentare della dimensione del nu-
cleo (cioé all’aumentare del numero atomico)
aumenta l’energia degli elettroni che vengono
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retrodiffusi. Ne deriva che, gli elementi piti pe-
santi invieranno al detector impulsi a maggiore
energia, elarelativaimmagine che ne deriva sara
pittluminosa. La Figura 9 mostral’immagine in
elettroni retrodiffusi di una shoshonite parzial-
mente cristallizzata e con diversi minerali.

Quelli piti luminosi sono ossidi (colore bian-
co) che, contenendo elementi pesanti come il
Fe, emettono un maggior numero di elettroni
BSE. I minerali di colore grigio scuro sono dei
plagioclasi (plg) mentre quelli grigio chiari dei
clinopirosseni (cpx). Il colore grigio intermedio
fra plg e cpx ¢ quello della pasta di fondo vetrosa
(liquido residuale).

-
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S.3TEM

Riuscire a studiare i materiali a livello ato-
mico prevede I'utilizzo degli elettroni al fine di
ottenere immagini a grandissima risoluzione. Il
microscopio elettronico a trasmissione (TEM)
riesce a restituire immagini alla scala atomica.

Il microscopio elettronico a trasmissione &
oggiuno strumento fondamentale perla caratte-
rizzazione dei materiali di tuttii tipi, da biologici
a metallici o ceramici. Consente anche di avere
informazioni chimiche e cristallografiche alla
scala micrometrica e nanometrica. L'utilizzo di
campioni molto sottili (50-S00 nm) fa si che gli

B00. o BSE 15.EV

Figura 9 — Campione di shoshonite parzialmente cristallizzato derivato da un esperimento isotermico di
cristallizzazione alla temperatura di 1080 °C per 24 h. Sinotino gli ossidi di Fe-Ti (colore bianco) i cristalli
di clinopirosseno (grigio chiaro) di plagioclasio (grigio scuro) e pasta di fondo (grigio intermedio fra pla-

gioclasi e clinopirosseni). Foto SEM F. Vetere.
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elettroni, che costituiscono il fascio, attraversi-
no il campione e restituiscano immagini molto
dettagliato della struttura dello stesso. Nel mi-
croscopio a trasmissione il campione ¢ compreso
tra due sistemi di lenti e grazie al fatto che lasua
preparazione lo rende molto sottile, puo essere
attraversato dagli elettroni stessi: I'immagine &
generata dagli elettroni che vengono trasmessi,
non da quelli diffusi come nel SEM. L'utilizzo di
opportune lenti (lente obiettivo e proiettore) fa
si che si possa ingrandire I'immagine generata
dagli elettroni trasmessi. L'immagine & visibi-
le attraverso fotocamera digitale o schermo. Si
possono ottenere informazioni su scala di fra-
zioni di nanometri. L'immagine viene proiettata
su uno schermo fluorescente o catturata da una
telecamera. Un sistema di deflessione del fascio
(STEM ossia microscopio elettronico a trasmis-
sione a scansione) da al TEM funzioni analitiche
e cristallografiche su piccole aree.

5.4 Sistemi di ablazione laser: LA-ICP-MS

Laser Ablation Inductively Coupled Plasma
Mass Spectrometry (LA-ICP-MS) questo il ter-
mine di uso comune per queste strumentazioni
analitiche molto in voga nel campo delle Scienze
della Terra ma non solo. Infatti, sono largamen-
te utilizzate e trovano applicazione nelle Scienze
biologiche, biomediche, nucleari, ambientali, dei
materiali, metallurgiche e forensi.

I sistemi di ablazione laser accoppiati a spet-
trometri di massa di tipo ICP-MS sono utili per
ottenere analisi quantitative di elementi in trac-
cia su campioni solidi. La risoluzione spaziale
varia da circa 10 a 120 pm. Inoltre, permettono
di ottenere mappe elementari quantitative ad
elevata risoluzione spaziale a partire da circa 10
um. Tecnica analitica versatile, rapida ed estre-
mamente sensibile, si basa sull’utilizzo della spet-
trometria di massa abbinata al plasma accoppiato
induttivamente. Lestremamente sensibile si rife-
risce al fatto che con questa tecnica si ¢ in grado
di determinare concentrazionianche di circauna
parte per miliardo (ppb). In breve, viene prodot-
talaionizzazione sfruttando una torcia al plasma
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(ICP) esiutilizza uno spettrometro di massa per
la separazione e rivelazione degli ioni prodotti.
E anche possibile effettuare analisi isotopiche.

Possiamo utilizzare la Figura 10 per confron-
tare le varie tecniche sopra descritte in termini
di risoluzione analitica delle strumentazioni e
limiti delle stesse.

Sinota subito che la tecnica pit performante &
il TEM insieme al microscopio atomico, mentre
SEM e EPMA hanno risoluzioni simili e limiti
che vanno rispettivamente da circa 10 a centina-
ia di ppm. La LA-ICP-MS, pur avendo relativa-
mente bassa risoluzione, ha dei limiti che sono
dell’ordine dei centesimi di ppm quindi, fra le
tecniche quella che maggiormente e con pit fa-
cilita, riesce a identificare gli elementi in traccia.

S.S Tecniche spettroscopiche

La spettroscopia vibrazionale viene utilizzata
per studiare una gamma molto ampia di campio-
ni e fornisce dati sia qualitativi che quantitativi.
Include diverse tecniche. Le pitt importanti so-
no la spettroscopia nell’infrarosso medio (MIR),
vicino (NIR) e Raman. Sia la spettroscopia
MIR che Raman forniscono le vibrazioni fon-
damentali caratteristiche che sono impiegate per
determinare la struttura molecolare. La spettro-
scopia NIR misura le ampie bande armoniche e
di combinazione di alcune delle vibrazioni fon-
damentali ed ¢ una tecnica eccellente per una
quantificazione rapida e accurata (vedi cap. 2).
La spettroscopia IR e Raman prevede lo studio
dell’interazione della radiazione con le vibrazio-
nimolecolari, male due tecniche differiscono nel
modo in cuil’energia del fotone viene trasferita
alla molecola modificandone lo stato vibrazio-
nale. In breve, la prima misura le transizioni tra
ilivelli di energia vibrazionale molecolare come
risultato dell’assorbimento della radiazione nel
medio IR. La spettroscopia Raman & un evento
di diffusione della luce (per dettagli si rimanda
a Larking 2011).

La spettroscopia infrarossa in trasformata di
Fourier (FTIR) & una tecnica spettroscopica che
viene anche utilizzata per analizzare la struttura
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Figura 10 — Risoluzione analitica spaziale e il limite di rilevamento in ppm della microsonda elettronica
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molecolare di campioni geologici. In particolare,
le molecole del campione vengono eccitate auno
stato energetico pili elevato a causa dell’assorbi-
mento della radiazione infrarossa (IR) emessa
dallo strumento. Questo si traduce in vibrazio-
ni dei legami molecolari che determina il corri-
spondente picco di assorbanza IR, e quindi puo
fornire informazioni abbastanza dettagliate e ca-
ratteristiche dei relativi gruppi funzionali.
L'identificazione delle fasi minerali in sezio-
ne sottile di roccia (per dimensioni cristalline
<100 pm) & a volte abbastanza difficile, se non
impossibile, utilizzando le sole tecniche ottiche
tradizionali. Per ovviare a questo problema si
puo utilizzare la Micro-Raman, un sistemalaser/
spettrometro interfacciato con un microscopio
petrografico standard. In particolare, la regione
spettrale tra 150-700 cm™ ¢ correlata principal-
mente alle vibrazioni di bending (che potrebbe
derivare da unavariazione dell’angolo neilegami

con un atomo in comune oppure ad uno sposta-
mento un gruppo di atomi rispetto al resto della
molecola) deilegami Si-O-Si e, di conseguenza,
alle catene tetraedriche. In particolare questa
regione ¢ originata da 3 principali vibrazioni: la
banda R, risultante dallo stretching di ossigeni
in anelli formati da S 0 6 unita (in alcuni casi da
pit di 6) e dalle cosiddette ‘bande di difetto’ D,
e D, che sono imputabili al movimento di ben-
ding in fase di O, in triplici o quadruplici anelli
in sincronia con Al e Si.

Labandaa700-800 cm™ ¢ associata alle vibra-
zioni di allungamento T-O lungo il piano T-O-T.

Infine, laregione dialta frequenza (850-1250
cm™) degli spettri Raman e FTIR dei vetri sili-
cati puo essere analizzata con una serie di com-
ponenti spettrali che corrispondono a diverse
unita tetraedriche di silice (T). Queste unita,
chiamate specie Q", sono identificate dal numero
di ossigeni ponte (1) che hanno. Lampia campa-
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naspettrale nella regione ad alto numero d’onda
¢ prodotta dalle vibrazioni allunganti deilegami
T-O tra diverse specie Q", la cui presenza e ab-
bondanza sono guidate dalla chimica del vetro.
Quindil’analisi di questa regione fornisce infor-
mazioni sui cambiamenti negli angoli dilegame
inter-tetraedrici, nelle costanti di forza e nelle
distanze T-O.

1) definita Q' nell’intervallo 900-920 cm’;

2) definita Q2 nell’intervallo 950-980 cm;

3) definita Q? nell’intervallo 1050-1100 cm
and...;

4) le specie completamente polimerizzate defi-
nite Q* nell’intervallo 1060-1190 cm™.

Inoltre, Q* sembra originata da diversi tipi
di sottounita (Q*' e Q*") all’interno del reti-
colo con diversi angoli T-O-T in funzione del
rapporto Si/Al. Analogamente, Q* sembra ave-
re anch’essa una distribuzione bimodale, che ¢
probabilmente dovuta alle variazioni dei modi-
ficatori direticolo, influenzando il suo ambiente
locale. Un caso particolare é tuttavia rappresen-
tato dalla banda del Fe3*, centrata a 970 cm
che ¢ originata dallo stretching del quadruplo
legame coordinato dal ferro "VFe**-O. Ulteriori
studi affermano che la sua origine ¢ il risultato
della sovrapposizione dei segnali di stretching
del Y'Fe3**-O nel reticolo e del Si-O dalle unita
Q’. Anche se I'interpretazione del suo compor-
tamento non & banale (partendo dal presupposto
che la sua variazione di frequenza ¢ trascurabi-
le, a differenza della sua intensita), la letteratura
concorda unanimemente sul fatto che puo esse-
re utilizzata come sonda per dedurre lo stato di
ossidazione del ferro nel vetro.

Laregione spettrale al disotto di200 cm™ e di
solito inaccessibile agli strumenti standard tut-
tavia contiene informazioni chiave sulla natura
mesoscopica dei materiali disordinati. Infatti, lo
spettro Raman di un vetro al di sotto di 200 cm
! ¢ caratterizzato da un ampio picco noto come
boson peak (BP). Questa caratteristica spettrale
¢ originata ad un eccesso di modi vibrazionali
nella densita vibrazionale degli stati al di sopra
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della previsione del modello Debye. Nonostante
la sua origine rappresenti ancora oggetto di di-
scussione, il BP ¢ ampiamente riconosciuto come
impronta digitale universale del disordine ed &
intimamente correlato alle proprieta macrosco-
piche (elastiche, viscose, conducibilita termica
e al calore specifico dei vetri). In effetti, le inda-
gini sperimentali sul comportamento del BP, sia
in terminitermodinamici che chimici, tracciano
un quadro coerente: maggiore ¢ il disordine del
sistema (pits il reticolo subisce perturbazioni),
maggiore ¢ il cambiamento della posizione del
suo massimo in frequenza.

Dati: 1) i costi di acquisizione relativamente
modesti, 2) i costi di manutenzione annuali irri-
sori, 3) lamancanza di tecnici operativi dedicatie
4) esigui spazi dilaboratorio, i sistemi micro-Ra-
man rappresentano un miglioramento tecnologi-
co molto interessante per uno studio petrologico
di dettaglio su materiali geologici e non.






CAPITOLO 6

Analisi d’immagine applicata alle rocce magmatiche

6.1 Tecniche di analisi delle tessiture delle rocce ignee

Per tessitura di una roccia intendiamo la di-
sposizione geometrica di grani, cristalli, bolle e
vetro in essa contenuti. L'orientazione dei cri-
stalli fa qui parte della tessitura mentre di solito
si identifica nel fabric della roccia.

Quello che si vuole ottenere ¢ un set di dati
che quantifichino, dalla tessitura di una roccia,
un certo numero di componenti quali: 1) dimen-
sione di grani, dei cristalli e delle bolle; 2) forma
e dei grani e dei cristalli; 3) 'orientamento dei
grani e delle forme cristalline; 4) la posizione ed
eventuale connessione dei cristalli; ed infine 5) le
relazioni trale diverse fasi. Questo esercizio puo
risultare abbastanza complesso anche peril fatto
cheisoftware che potrebbero aiutarci, sono perla
maggior parte dei casi abbastanza costosi e non
compatibili con tutti i sistemi operativi (Linux,
Mac, Windows ecc...) e non di facile utilizzo. In
ogni caso, possiamo oggi contare su una suite
di software che sostanzialmente possono essere
utilizzati da quasi tutti i sistemi operativi e che
riescono a processare un’'immagine e a quanti-
ficarne i componenti.

Si puo descrivere la tessitura di molti ogget-
ti o parti di oggetti diversi in una roccia. Quello

che bisogna sempre ricordare e che le rocce so-
no contenitori di fasi diverse che devono essere
studiare in 3 dimensioni. La tessitura delle rocce
& una proprieta tridimensionale (3-D), quindi &
studiata piti direttamente con metodi analitici
che visualizzano blocchi di roccia. Tuttavia, tali
metodinon sono sempre applicabili e strettamen-
te legati alle dimensioni del campione e dei suoi
costituenti e anche al fatto che le strumentazio-
ni necessarie potrebbero non essere disponibili
o essere insostenibili in termini di costi.

I problemi legati alla quantificazione delle
fasi in un sistema ed alle taglie delle diverse fasi
presenti, al loro studio 2D e 3D, sono trattati in
quella branca della matematica chiamata ‘stere-
ologia’ (Underwood 1970).

Una delle prerogative piti importanti in que-
sto genere di studi é rispettare i limiti dimensio-
nali. Ad esempio, perle immagini bidimensionali
¢ comunemente la dimensione dei pixel che si de-
ve utilizzare come limite. La dimensione minima
del grano o del cristallo che puo essere misurata
con precisione ¢ funzione dello strumento che si
utilizza per fare I'analisi. In generale, un limite
che si aggira su dieci volte la risoluzione ¢ di so-
lito considerato ragionevole: ad esempio, ogni
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cristallo misurato deve avere una lunghezza di
almeno 10 pixel. Se un metodo utilizza interval-
li discreti, devono esserci anche grani o cristalli
sufficienti in un intervallo tale che il valore sia
statisticamente significativo. Ad esempio, se un
intervallo di dimensioni contiene un solo cri-
stallo, quel valore ha ben poco significato. Que-
sti fattori generalmente limitano la dimensione
massima dei grani o dei cristalli quantificabili a
circa un decimo della dimensione dell’immagi-
ne che si vuole analizzare.

Sia le analisi 3D che 2D, devono affrontare il
problema degli effetti di bordo dei campioni, in
quanto, alcuni cristalli possono essere tagliati
proprio ai bordi dell’immagine. Nel caso in cui
ilnostro campione abbia una quantita statistica-
mente rilevante di cristalli, allora gli effetti dei
bordi possono essere trascurati. Per campioni
pit piccoli una semplice soluzione ¢ quella di la-
vorare su diverse immagini che vadano di volta
in volta a ricoprire, quanto piu possibile, I'area
in esame. Cosi facendo, le parti tagliate saranno
presenti in un’altra immagine. Un’altra soluzio-
ne potrebbe essere quella di utilizzare delle aree
che non siano semplici parallelepipedi ma com-
plesse. Le due soluzioni sono mostrate nella Fi-
gural AeB.

Per cio che riguarda i metodi analitici tridi-
mensionali (che conservano quindi la dimen-
sione, la forma, 'orientamento e la posizione dei
cristalli) si possono dividere in due categorie: 1)
quelli che conservano il campione (come la to-
mografia a raggi X) e 2) quelli distruttivi (ossia
la tecnica del sezionamento seriale).

La tecnica del sezionamento seriale (Bryon
et al. 1995) si esegue su un campione che viene
tagliato e fotografato o sul quale viene fatta una
sezione sottile. La superficie viene quindi levi-
gata e una nuova superficie o sezione sottile re-
alizzata, parallela alla sezione originale. Il tutto
ripetuto n volte. Chiaramente, il campione viene
distrutto o ridotto a una serie di sezioni sottili. In
questo modo, leimmagini elaborate possono es-
sere combinate in un volume di dati (immagine
3-D) per stabilire la forma completa di ciascun
cristallo (Marschallinger 2001).
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I sezionamento in serie puo dare ottimi ri-
sultati, ma richiede molto tempo e la sua riso-
luzione ¢ limitata dalla spaziatura delle sezioni
(Figura 2).

La risoluzione deve essere bilanciata (in ter-
mini di spaziatura fra una sezione sottile e la
successiva) dalla necessita e dalla capacita di di-
stinguere i singoli cristalli.

Dopo il sezionamento, si utilizzano le classi-
che metodologie di microscopia (microscopio
polarizzatore) oppure, come visto nel capitolo 4,
microscopia elettronica a scansione (SEM; Reed
1996), dove il campione viene posto in una came-
ra a vuoto e un raggio di elettroni viene utilizza-
to al fine di riprodurre la superficie della roccia
o materiale investigato (vedi cap. 4).

Il problema della corretta quantificazione del-
le fasilavorando in 2D puo essere risolto tramite:
1) microscopia confocale; 2) micro-tomografia ai
raggix; 3) tecnica di risonanza magnetica.

La microscopia confocale consente (su un
materiale trasparente) di acquisire immaginian-
dando a fotografare il campione dalla superficie
verso il suo interno. Lo svantaggio della micro-
scopia confocale e quello dilavorare su campio-
ni con spessori relativamente piccoli come, ad
esempio, microliti in matrice vulcanica (Castro
etal. 2003).

Nella tomografia a raggi X i minerali si di-
stinguono sulla base del loro coefhiciente di at-
tenuazione lineare, y, che ¢ funzione non solo
della densita del minerale ma anche dall’energia
del fascio di raggi X. I minerali comuni hanno
valori di p che variano di un fattore tre per ener-
gie dei raggi X di 100 keV. Tuttavia, i minerali
non possono sempre essere distinti utilizzan-
do solo questo parametro. In alcune situazioni
il campione puo essere esaminato utilizzando
raggi X a due diverse energie e leimmagini com-
binate riescono a restituire un’immagine 3D
molto piu dettagliata. A tale proposito si pensi
ai valori di densita che intercorrono fra plagio-
clasi o feldspatiin generale e i vetriresiduali che
li contengono; spesso questi valori sono simi-
li (2,5-2,7 g/cm?). Inoltre, questo metodo non
puo separare i cristalli dello stesso minerale e
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Figura 1 - Tecniche per analisi d’immagine 2D: A) la o le BSEs in dipendenza della scala di acquisizio-
ne, vengono a loro volta suddivise in diversi quadranti sovraimposti (una sorta di segmentazione) e per
ognuna si procede a quantificare le fasi presenti (area %). Il risultato finale deriva da una media dei risultati
ottenuti; B) per evitare che si taglino parti dei cristalli ai bordi delle BSEs si possono tagliare le immagini

come mostrato dalla linea tratteggiata in figura. In questo modo si evita una erronea quantificazione delle
fasi presenti.
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Figura 2 — Sezionamento di un volume di roccia.

adiacenti in quanto p non dipende dalla dire-
zione in un minerale anisotropo. I campioni da
utilizzare possono avere dimensioni anche di
40 cm in lunghezza ma bisogna ricordare che
larisoluzione & funzione inversa della taglia del
campione. Per avere un’idea della risoluzione
utilizzando questa tecnica, campioni di dimen-
sioni centimetriche hanno risoluzioni dell’ordi-
ne di 0,1-0,2 mm.

Un altro metodo 3-D ¢larisonanza magneti-
ca, ampiamente utilizzata nelle applicazioni me-
diche, ¢ stata anche applicata a studi strutturali
su rocce (distribuzioni dei pori nelle rocce car-
bonatiche; Gingras et al. 2002). Ad oggi, sia per
i costi che perla disponibilita delle apparecchia-
ture, € poco usata in petrologia.

6.2 Stereologia: da osservazioni 2D a 3D

I1 problema del passare da dati di sezione di
roccia bidimensionali (area%) a quantificazioni
volumetriche e quindi tridimensionali (vol.%)
non ¢ semplice per oggetti geometricamente piu
complessi di una circonferenza. Come detto so-
pra, labranca della matematica che se ne occupa
¢ chiamata stereologia.

ELEMENTIDI PETROLOGIA SPERIMENTALE

Lastoria della stereologia (anche se il nome fu
coniato gia nel 1897 ma con un significato com-
pletamente diverso; Cruz-Orive 1987) inizia nel
1961 quando fu fondatala societa internazionale
di stereologia (ISS). La definizione del termine,
in accordo con Wiebel (1979, 415) ¢ la seguente:

La stereologia ¢ un insieme di metodi
matematici che mettonoinrelazione parametri
tridimensionali che ne definisconola struttura
grazie amisurazionibidimensionali ottenibili
da sezioni della struttura stessa.

Oggi, la stereologia viene utilizzata in diverse
branchie delle scienze quali medicina, biologia,
geologia (petrologia e mineralogia), ingegne-
ria, etc.

Il parametro globale pit utilizzato & la frazio-
ne volumetrica (normalizzata ad un volume uni-
tario) della fase di interesse, V. Delesse (1847)
ha mostrato che I’area totale di una fase, A, nor-
malizzata all'unita diarea, A ,, ¢ ugualeaV . Puo
sembrare controintuitivo, ma, in questo conte-
sto, la tessitura dellaroccia e 'orientamento della
sezione in esame non sono importanti: qualsiasi
area darala stessa frazione diarea, che sara ugua-
leaV, (Higgins2006). Non solo, anche la frazio-
ne di una linea casuale che intersecalafase L ¢
uguale a Ve perfino punti P equidistanti uno
dall’altro su una stessa fase, P, saranno ugualia
V.. Tuttavia, questa dimostrazione implica che
le misurazioni fatte sul campione in esame sia-
no statisticamente rilevanti e cioé¢ maggiore ¢ il
numero delle analisi, migliore sara il risultato.
Ne consegue che:

V =A, =L=P, (6.1)

La densita cosiddetta diinterfaccia & un altro
parametro cui far riferimento in questo genere di
studi. Sulla sezione viene tracciataunalinea o un
cerchio e viene contato il numero di intersezio-
ni con la superficie, P (Figura 3). Questo valore
¢ diviso per la lunghezza della linea (la Figura 3
rappresentail diametro della circonferenza trac-
ciata). La circonferenza disegnata ¢ la superficie
totale dei grani, S, in un’unita di volume, S .
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Figura 3 — Determinazione della superficie totale
per unita di volume, Sv dal numero di cristalli in-
tersecati. In particolare, in questa immagine sono
intersecati X superfici che danno SV=2*10/d o Y
cristalli che danno 4*5/d, dove d ¢ la lunghezza del-
lalinea tratteggiata di riferimento (equazione 6.2).

In alternativa, puo essere contato il numero di
grani intercettati, N. N & diviso per lalunghezza
della linea tracciata per dare N, . Ne deriva che:

S, =2P =4N, (6.2)
Nel caso in cui siano presenti piu fasi, biso-

gnera ricalcolare in dipendenza del numero di
fasi presenti nel sistema (Higgins 2006).

6.3 La distribuzione delle taglie dei cristalli: Crystal
Size Distribution (CSD)

Le rocce ignee hanno una composizione in
termini di fasi solide presenti (cristalli) mol-
to variabile. Non solo, taglia (spazio occupato
dall’oggetto), dimensione e composizione dei
cristalli possono dare informazioni importanti
per la determinazione delle condizioni che han-
no portato un fuso silicatico alla solidificazione
e quindi alla formazione della roccia che andia-
mo ora ad analizzare. La parte pitt complicata in
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questo genere distudi, ¢ la determinazione della
distribuzione cristallina all’interno di un volu-
me di roccia. Questo deriva dal fatto che solita-
mente i petrologi hanno accesso a porzioni di
aree diunaroccia anziché a volumi ampiamente
rappresentativi.

Per cio che concerne la trattazione statisti-
ca che sta alla base della determinazione della
distribuzione di dimensioni delle fasi presen-
ti in un sistema magmatico e non, si rimanda a
Higgins (2006) ed Armienti et al. (1991, 1992,
1994, 2008).

Una delle problematiche su cui riflettere ¢
cosa si intende per taglia e distribuzione delle
taglie di una fase. Abbiamo detto che la taglia &
sostanzialmente lo spazio occupato daun ogget-
to e nel caso in cui un certo oggetto cresca nel
tempo, allora una quantificazione volumetrica
dell’oggetto ¢ auspicabile.

Nella maggior parte dei casi un petrologo ha
a che fare con rocce che sono il risultato di un
processo che & stato congelato nel tempo (raf-
freddamento di un magma) e quindi, con entita
che hanno gia subito una fase di nucleazione e
crescita e che testimoniano un preciso percorso
fatto dalliquido genitore che si & trasformato in
roccia. Quindji, in questo caso ha senso parlare
del cambiamento di taglia tramite crescita line-
are (cm/s ad esempio).

Spesso il petrologo si riferisce a taglie medie
ma cosa siintende per taglia media? Se si prende
in considerazione che una roccia contiene delle
fasi che sono piu piccole della taglia che un si-
stema analitico riesca a risolvere, allora la taglia
media dipendera da tale limite! Nella Figura 4 &
mostrato graficamente quanto descritto (Hig-
gins 2006).

Il grado di difficolta, come sopra specificato, ¢
dettato da cosa sivuole determinare: una frazio-
ne diuna fase o la distribuzione di tale fase o la di-
stribuzione delle dimensioni della fase in esame.

Quindi risultera abbastanza semplice deter-
minare la frazione in volume di cristalli di olivi-
na contenuti in due lave basaltiche, mentre, ben
pitt complessa é la ricostruzione della quantita
di cristalli di olivina con una ben definita ta-
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Figura 4 — Effetto dei limiti di taglia sul valore della taglia media e sulla distribuzione delle taglie. Le Figure
A e B mostrano nella parte sinistra le immagini su cui é stata condotta un’analisi d’immagine che ha per-
messo di quantificare le aree e la lunghezza dei cristalli. Questi dai sono stati poi utilizzati per costruire le
curve CSD (vedi sotto) mostrate alla destra delle rispettive figure A e B. Il software utilizzato ¢ CSD Correc-
tion 1.61 (scaricabile in Open Access da <http://www.uqac.ca/mhiggins/csdcorrections.html>). Nel caso
particolare (come discusso da Higgins 2006) la figura si riferisce: A) cristalli con taglia > 0,02 mm dove le
taglie piti piccole di questo valore sono presenti ma non quantificate. La CSD risulta essere indefinita per
valori inferiori a 0,02 mm. La taglia media & 0,055 mm; B) solo i cristalli con taglia > di 0,10 mm sono stati
considerati e misurati. Si noti come la CSD per valori di taglia > a 0,10 mm sono identici ai dati in A mentre
la taglia media ¢ circa 3 volte piti grande (0,176 mm). Quindi se una roccia contiene cristalli di diverse taglie,
queste vanno considerate altrimenti il risultato della CSD & solo un numero senza significato.

glia presente nello stesso sistema. Cercheremo
qui di approcciarci ai metodi che consentono
di ricostruire sia la composizione modale di un
campione di roccia, sia la sua distribuzione di
dimensioni delle parti che la costituiscono ossia
cristalli o vescicole (bolle).

L'uso di misurazioni tramite la tecnica del-
la distribuzione delle taglie cristalline (CSD) &
stata utilizzata fin dagli anni 70 per quanto ri-

guarda il comparto industriale e poi dagli anni
80 anche sulle cinetiche di cristallizzazione sia
in campo industriale che naturale (Randolph
and Larson 1971; Marsh 1988a; Cashmann and
Marsh 1988). In particolare, sia Cashmann and
Marsh, (1988) che Marsh, (1988b), hanno utiliz-
zato tale tecnica per studiare gli eventi di nucle-
azione e cristallizzazione dei basalti Hawaiani
del lago di lava Makaopuhi. L'analisi tessiturale
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quantitativa utilizzata sin dallavoro pioneristico
diRandolph and Larson, (1971) da informazioni
sullanucleazione e crescita cristallina. Approccio
prettamente empirico, si basa sul bilancio della
popolazione cristallina in un sistema di riferi-
mento. La distribuzione delle taglie cristalline e
funzione del tempo di residenza del cristallo in
un certo volume di materiale fuso ma anche (co-
me mostrato recentemente, Vetere et al. 2020a,
b; Vetere et al. 2017, Vetere et al. 2022) dalla di-
namica cui il sistema ¢ sottoposto.

Per descrivere quella che viene definita di-
stribuzione di una popolazione si fa riferimen-
to alla funzione della densita di distribuzione
delle fasi ossia la pendenza della distribuzione
della frequenza cumulativa della popolazione
presa in esame:

_dn
T dL

n (6.3)

dove n ¢ la densita di popolazione dei cristalli
(in unita di numero per volume per lunghezza);
N ¢ il numero cumulativo di cristalli per unita
di volume ed infine L ¢ taglia lineare caratteri-
stica del cristallo.

La densita di popolazione ¢ sempre esponen-
ziale rispetto alla taglia dei cristalli e viene spesso
considerata in un sistema all’equilibrio:

n = nexp (— é) (6.4)

Nell’equazione (6.4) G ¢ la crescita media
cristallina (dL/dt), t & il tempo di crescita medio
(tempo di residenza) e n° & la densita di popo-
lazione dei nuclei (dN/dL|,_ ). In tale contesto
possiamo scrivere che il tasso di nucleazione Jin
funzione din’e G ¢ uguale a:
J=dN/dt|, ,=dN/dL|,_dL/dt=n’G  (6.5)

Dalla (6.5) deriva che la pendenza della curva
definitain un graficoln (n) vs L & -1/Gt e 'inter-
cetta sull’asse delle y ¢ In n°. Questo stabilisce la
relazione tra la crescita media cristallina (G) ed
in tasso di nucleazione (J) attraverso l’equazio-

ne (6.5) (Figura S).
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G = crescita cristallina media
A T = temppo di crescita medio

.4)

Densita di popolazione
Ln (n) (cm,mm...

>
Taglia cristallina L (cm, mm....)

Figura S — Rappresentazione schematica semiloga-
ritmica del rapporto Ln e L. dalla pendenza della
curva si ricava il tempo necessario alla crescita del-
la fase in esame come proposto da Marsh (1988b):
il magma con o senza cristalli entra nella camera
magmatica dal basso e nella camera avviene una cri-
stallizzazione parziale. Una pari quantita di magma
viene prelevata ed erutta. La CSD di una fase nella
camera magmatica € una linea retta sul grafico diln
(densita di popolazione) rispetto alle dimensioni.

Ne deriva che I'interdipendenza fra G e |
da un limite sulla relazione delle taglie cristal-
line per qualsiasi sistema. Da un punto di vista
prettamente qualitativo, un alto tasso di nucle-
azione implica una larga popolazione di picco-
li cristalli mentre nel caso in cuila nucleazione
risulti lenta ci si aspetta pochi cristalli ma di
taglie decisamente pit grandi. Nel 1965, Shaw
nota la dipendenza della taglia media cristalli-
na dalla relazione (G/])"* e Brandeis e Jaupart
(1987) attraverso un’analisi dimensionale perla
comprensione del processo di cristallizzazione,
arrivarono alla stessa conclusione. Consideran-
do la teoria della CSD, la taglia cristallina do-
minante (L ) puo essere definita sulla base del
peso della popolazione come il rapporto dei
momenti normalizzati 1 e 0 per dare L = Gt
(Randolph and Larson 1971; Marsh 1988b).



156

ELEMENTIDIPETROLOGIA SPERIMENTALE

Tabella 1 — Elenco dei software per ’analisi tessiturale'.

Nome Utilizzo Sistema operativo

Microsoft Excel Analisi dati, Excel Windows, Mac, Linux, commercial
Matlab Analisi dati

ﬁtf;biilvtﬁ?:;sge.com / Elaborazione delle immagini Windows, Mac, Commercial

Corel Photo Paint

http://www.corel.com/

ImageProPlus
http://www.mediacy.com/

NIHImage
Image]
http://rsb.info.nih.gov/ij/

CSDCorrections http://geologie.uqac.ca/ C

%7Emhiggins/ csdcorrections.html D

Elaborazione delle immagini
Elaborazione delle immagini,
analisi statistica

Elaborazione delle immagini,

Elaborazione delle immagini,
analisi statistica

Windows, Mac, Commercial

Windows

Mac, Freeware

Windows, Mac, MacX Linux,
Freeware

Windows, Freeware

Tra i software sopra elencati bisogna fare una distinzione fra tre categorie: 1) Freeware: software protetto da copy-
right, disponibile senza alcun costo per l'utilizzo illimitato; 2) Shareware: software commerciale distribuito in
modo gratuito, sia in formato limitato che in versione di prova con scadenza dopo un determinato numero di
giorni; 3) commerciale: qualsiasi software o programma progettato e sviluppato per la concessione in licenza o la

vendita a utenti finali.

Considerando I'approccio di scale utilizzato
da Brandeis e Jaupart (1987) si puo derivare la
seguente formulazione:

L, =Gt= (G/])v4 (6.6)
che riordinando diventa:
t=(G3/]) 4 (6.7)

Tradizionalmente la (6.6) & interpretata come
il risultato della complessa interazione fra curve
di nucleazione e crescita cristallina in funzione
del tasso di raffreddamento.

Per una trattazione dettagliata sull’argomen-
to si rimanda a Higgins (2006).

In conclusione, i dati modali ottenuti da se-
zioni planari delle rocce possono essere con-
venientemente espressi come Particle Size
Distributions: n(L) (unita: cm*) definite come
il numero di oggetti (cristalli, vescicole, clasti,
macchie) di dimensioni assegnate L e contenute
nell’unita di volume. n(L) viene di solito rappre-

sentata usando diagrammi semilogaritmiciin cui
¢ rappresentata rispetto ad una dimensione ca-
ratteristica della particella di interesse (Cashman
and Marsh 1988); nella Figura S la dimensione
tipica L ¢ il diametro D della particella.

6.4 Software dedicati all'analisi d’immagine e CSD

L'analisi delle taglie, aree, orientazione dei
cristalli puo essere ottenuto grazie all’utilizzo di
software dedicati che spesso drenano risorse sia
economiche che di tempo necessario ad acquisi-
re dimestichezza coi nuovo software. La maggior
parte deiricercatori tende ad utilizzare software
economici o offerti dalla comunita scientifica. A
volte, pero, la qualita nell’identificazione delle
fasi e delle geometrie delle fasi presenti nel cam-
pione in esame dipende sia dalla qualita dei sof-
tware ma soprattutto dall’abilita dell’operatore.
Questo potrebbe incidere profondamente sulla
qualita dei dati ottenuti.

Higgins (2006; Appendix 8 Computer pro-
grams for use in quantitative textural analysis


http://www.adobe.com/
http://www.corel.com/
http://www.mediacy.com/
http://rsb.info.nih.gov/ij/
http://geologie.uqac.ca/
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(freeware, shareware and commercial') riporta
una dettagliata lista di software e programmi da
utilizzare per ’analisi 2D e 3D dove, tra I’altro,
sono elencatiidiversi sistemi operativiin dipen-
denza del software o programma. Nella tabella
1, sono elencati alcuni dei software di maggior
utilizzo per I'analisi tessiturale.

Un esempio di come si procede per fare un’a-
nalisi d’immagine su un campione di roccia
vulcanica (utilizzando il software Image]) & mo-
strato in appendice’.

1 Sivedalanota successiva.

2 Peruna adeguata comprensione del problema, si consiglia di affiancare alle operazioni mostrate in Appendice, il
manuale operativo del software, scaricabile al seguente link: <https://imagej.nih.gov/ij/docs/index.html>, oltre
ad una serie di esempi visionabili al link seguente: <https://imagej.nih.gov/ij/download.html>.


https://imagej.nih.gov/ij/docs/index.html
https://imagej.nih.gov/ij/download.html




CAPITOLO 7

La petrologia sperimentale applicata a sistemi extraterrestri

7.1 Introduzione

Lo studio di corpi rocciosi extraterrestri ha
da sempre affascinato gli scienziati. Gli studi
fatti sulle preziose rocce lunari e sulle meteoriti
hanno dato e danno delle informazioni estrema-
mente rilevanti per lo studio del nostro sistema
solare e della sua origine. La maggior parte delle
meteoriti si disintegra a contatto conl’atmosfera
terrestre essendo, il calore generato per frizione,
molto intenso. Alcune diloro, sopravvivono e ar-
rivano sulla superficie terrestre. Queste derivano
da asteroidi che a loro volta si trovano (la mag-
gior parte di quelle che orbitano vicine alla Terra
o la colpiscono) localizzate fra Giove e Marte in
quella che viene definita ‘cintura degli asteroi-
di’ (vedi Introduzione, Figura 1). Oltre alle me-
teoriti, sulla Terra ogni anno si riversano circa
40.000 T di polvere cosmica (Brownlee 2016)
che viene campionata dalla NASA utilizzando
aerei di alta quota. Le particelle di questa polve-
re, con una velocita compresa fra 11 e 72 km/s,
vengono anch’esse riscaldate per qualche secon-
do e quelle con taglia superiore a ca. 10 micron,
fondono e in certi casi sivaporizzano. Quelle piu
piccole, invece sopravvivono e rimangono sospe-
se nell’atmosfera. Il valore scientifico di queste

polveri risiede nelle informazioni che possono
dare sul materiale che ha creato il nostro siste-
ma solare, quindi, sul materiale primordiale. Al
contrario, la maggior parte delle meteoriti che
raggiunge la superficie terrestre deriva dall’in-
terno del Sistema Solare.

Le meteore, invece, sono quegli oggetti che
non entrano a contatto con l’atmosfera terrestre
e continuano il loro cammino nello spazio. Una
sintetica classificazione delle meteoriti ¢ di se-
guito riportata.

Le meteoriti sono classificate in larga parte
in base al contenuto in Fe (Sideriti). Sono prin-
cipalmente composte da Fe e Ni e nel caso in cui
itassi diraffreddamento siano stati relativamen-
te bassi, si ha un concrescimento di cristalli che
mostrano le classiche figure di Widmanstatten
(avolte chiamate strutture di Thomson). Alcune
delle meteoriti ferrose, molto probabilmente, de-
rivano dainuclei degli asteroidi grandi abbastan-
za da aver subito un processo di differenziazione
come quello che ha interessato la Terra.

Le meteoriti rocciose hanno destato molto pitt
interesse rispetto alle altre e ne distinguiamo due
principali categorie: condriti e acondriti. Le pri-
me contengono raggruppamenti (spesso di forma
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sferica) di minerali (per di piti pirosseni e olivi-
ne, quindi cristalli di alta temperatura) chiamati
‘condrule’, le altre no. Tante condrule hanno una
struttura afirica (questo termine indica struttura
a granamolto fine) o ialina (cioé vetrosa). Questo
e la forma circolare suggeriscono che la loro for-
mazione ¢ imputabile a raffreddamenti rapidi di
piccole gocce di fuso. Probabilmente queste con-
drule sono il prodotto diretto della condensazione
dellanebulasolare (SNDM, acronimo dell’inglese
Solar Nebular Disk Model) oppure siano il pro-
dotto diun rapido raffreddamento di gocce di fu-
so prodotte durante I'impatto suun pianeta che si
sta formando (processo di accrezione - processo
mediante il quale, a causa di collisioni o della mu-
tua attrazione gravitazionale, piccole particelle di
materia si aggregano formando masse pit grandi).
Le condriti si suddividono in tre classi principali:
carbonacee, ordinarie e enstatitiche.

Le pit studiate sono le condriti carbonacee.
Il perché e presto detto: sono ricchein H O e C
e contengono anche composti organici comples-
siinclusiamminoacidi. Sono considerate primi-
tive nel senso che non hanno subito processi di
fusione o processi metamorfici a temperature >
200°C. Se fossero state riscaldale a temperature
piti altre, la maggior parte degli elementi volatili
sarebbe stata persa. Sono indifferenziate e pro-
babilmente hanno una composizione prossima
a quella della nebula solare da cui poi & derivato
il nostro Sistema Solare (materia cosmica pri-
mordiale). Hanno una composizione simile a
quella del Sole, almeno nella sua parte esterna,
come dimostrano studi di spettroscopia. La dif-
ferenza maggiore ¢ in quegli elementi altamente
volatili quali H, He, O, C e N. Tale composizio-
ne, ossia quella degli elementi volatili, & anche
molto simile a quella Terrestre cosicché, risulta
ovvio paragonare le condriti carbonacee al So-
le ed alla Terra. Infatti, & stato proposto che la
composizione della Terra fosse all’inizio simile.
In dettaglio, pero, la Terra non ha quantita simili
per cio che riguarda elementi quali K, Na, Cs e
Rb se comparati con le condriti carbonacee, co-
me pure diverse sono le composizioniisotopiche
dell’ossigeno.
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Le condriti ordinarie sono le pitt comuni: ed
hanno subito un riscaldamento a temperature >
400 °C e spesso sono brecciate. Le condriti en-
statite sono le pili giovani fra le tre e sono per di
pit brecce da impatto che hanno subito una fa-
se diriscaldamento con T > 600 °C ed in alcuni
casi anche fino a 900 °C.

Le acondriti sono meteoriti differenziate che,
come visto, non presentano le condrule ma han-
no similaritd con alcune rocce sia terrestri che
lunari. Ad esempio, alcune sono simili ai basal-
ti ricchi in olivina, altre pit simili alle peridotiti
(composizioni ultramafiche). La maggior parte
delle acondriti derivano da asteroidi ma alcune,
dalla Luna e da Marte e questo & corroborato
dal fatto che dellaluna abbiamo i campioni della
missione Apollo. Le acondriti marziane, d’altro
canto, hanno isotopi pesanti dell’azoto, proprio
gli stessi presenti nell’atmosfera di Marte misu-
rati dalla sonda Viking. Non essendo lo scopo di
questo corso, per i dettagli sulle meteoriti si ri-
manda a testi e pubblicazioni specifiche.

Possiamo considerare le rocce (siano esse
terrestri o extraterrestri) come dei registratori
preziosi dei processi planetari. Esse conservano,
al loro interno, informazioni utili per ricostrui-
re, tassello dopo tassello, il puzzle irrisolto delle
scienze planetarie. Abbiamo visto come, attra-
verso la petrologia, i geologi siano stati capaci di
ricostruire scenari di passati lontanissimi o am-
bientiinaccessibili all'luomo. Sebbene la maggior
parte delle conoscenze geologiche sia stata appre-
sa sul nostro pianeta, negli ultimi decenni, si sta
assistendo a un’incredibile evoluzione della pe-
trologia applicata ad altri oggetti planetari. Non
limitandosi al ‘sistema Terra’ i petrologi hanno
aperto un nuovo orizzonte scientifico, capace di
esplorare e comprendere non solo il nostro piane-
ta, ma anche i misteri del sistema solare ed oltre.

Se in passato furono le scienze astronomiche
ad occuparsi principalmente degli oggetti plane-
tari, ora, grazie al progresso tecnologico, le geo-
scienze sono indispensabili per la progettazione
delle future missioni spaziali e I’analisi dei dati
raccolti. Gli stessi processi geologici che hanno
modellato la Terra, di cui abbiamo una cono-
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scenza ormai consolidata, sono in realta presen-
ti in molti altri corpi celesti, dal vicino Marte,
fino ai corpi ghiacciati ai confini del sistema so-
lare esterno.

La Luna, Mercurio, Venere, Marte, Vesta ed
Io (luna di Giove) sono alcuni dei corpi celesti
che hanno dato o danno evidenze di vulcani-
smo passato, recente o attuale (es. Io con oltre
300 vulcani attivi risulta essere il piu attivo del
sistema solare). Queste evidenze hanno portato
gli scienziati ad interessarsi delle problematiche
relative ai processi di innesco di tali eruzioni ed
alle possibili caratteristiche chimiche di questi
magmi. A tale proposito, & naturale pensare che
modelli petrogenetici applicati alla Terra possa-
no essere utili ma non necessariamente diano ri-
sultati attendibili se utilizzati su altri pianeti per
una serie diragioni qualistruttura del corpo cele-
ste, tettonica, processi daimpatto, composizioni
chimiche, densita, temperature, fugacita dell‘os-
sigeno, accelerazione di gravita, ecc... Inoltre al-
cuni mondi ghiacciati come Europa, Encelado e
Titano hanno manifestato un’attivita vulcanica
‘esotica’ non presente sul nostro pianeta, ovvero
il criovulcanismo.

Andare a discernere quali fra gli aspetti del
vulcanismo siano simili a quelli terrestri e quali
peculiari del pianeta o corpo celeste di interesse
¢ di fondamentale importanza. Quello che sap-
piamo con relativa certezza (derivante perlopiu
da approccio di tipo morfologico e poco da dati
composizionali) & che per la maggior parte dei
corpi celesti sopra elencati, il vulcanismo mafico
sembra essere quello predominante e che meglio
approssima le strutture e le dinamiche finora os-
servate. D’altronde, i campioni lunari riportati
sulla Terra dalla missione Apollo 11 hanno com-
posizioni chimiche che sono prossime ai basalti
delle Hawaii o a quelli Islandesi; come pure le
meteoriti marziane che vanno verso composi-
zioni ultramafiche (vedi le pirosseniti come de-
scritte in Vetere et al. 2019 e Murri et al. 2021 e
riferimenti ivi riportati).

Ne ¢ derivato che, fin dalla meta del secolo
scorso, la maggior parte degli studi fosse incen-
trata sul nostro satellite, la Luna; sono seguiti poi
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gli studi su altri pianeti (Marte, Mercurio...) e
asteroidi (Vesta o Bennu, solo per citarne alcu-
ni) che sono tutt'oggi in corso. Le domande che
ognuno dinoi si pone sono semplici ed allo stesso
tempo intriganti: perché studiarel’evoluzione di
pianeti o lune cosi distanti da noi? Che informa-
zioni potremmo ottenere?

Le risposte sono altrettanto semplici e riguar-
dano la nostra storia la storia del nostro pianeta,
glialbori della Terra, come la Terra si sia formata
ed evoluta nel Sistema Solare e... lanascita della
vita! E per questo che c’¢ la necessita di studiarli.

Sulla Terra la formazione del magma, come
visto nel capitolo 1, & associata a: 1) un incre-
mento di temperatura; 2) una decompressione
0 3) ad un aumento della parte volatile. Questo
non significa che un solo evento dei tre sopra ci-
tati faccia completamente fondere una roccia,
bensi la combinazione di essi nella maggior par-
te dei casi determina la fusione solo di una parte
di essa. Questo processo (fusione incongruente,
il processo per cui da una roccia che fonde par-
zialmente si forma un liquido differente dalla
roccia madre) contribuisce alla differenziazio-
ne, ossia, la produzione di involucri a differente
densita che costituiscono un pianeta roccioso.
D’altronde una fusione totale avrebbe bisogno
di disporre di quantita di calore enormi, ipotesi
geologicamente poco plausibile. Dei tre proces-
si sopra citati la decompressione (-DP) ¢ quello
predominante per la generazione di magmi di
composizione basaltica (vedi cap. 1; Figura 1).

La variazione del gradiente geobarico nei di-
versi corpi planetari € schematicamente mostrata
inun modello nella Figura 1 e, anche se con delle
necessarie approssimazioni, da un’idea della va-
riazione della pressione con la profondita; pres-
sione che controllale fusioni delle rocce non solo
sulla Terra ma anche nel sistema solare.

Le composizioni dei corpi celesti, cioe la chi-
mica delle rocce che li compongono, sono il pa-
rametro che maggiormente intriga lo scienziato
che vuole sperimentalmente carpire i segreti
delle morfologie osservate sui pianeti terrestri.

Le composizioni dei corpi celesti, cioe la chi-
mica delle rocce che li compongono, sono il pa-



162

Pressione (GPa)

0.01 0.1 1.0 10
0 ¢ ——rrr

50 -

100

150 |-

Profondita (Km)

250

300

Luna

Mercurio Terra - - - -

Marte

Vesta

lo -
Europa

Venere

Figura 1 — Modello semplificato che considera un
valore di densita pari a 3300 kg/m? (appropriato
per un mantello peridotitico ricco in olivina-cli-
nopirosseno-ortopirosseno). Sulla Luna, una data
pressione viene raggiunta a profondita circa sei vol-
te maggiori che sulla Terra. In realta la densita varia
in funzione della profondita e della composizione
della crosta, e cambia anche di qualche centinaio di
kg/m? al limite crosta-mantello per ciascun corpo
celeste. Ridisegnato da Gregg et al. 2022.

rametro che maggiormente intriga lo scienziato
che vuole sperimentalmente carpire i segreti
delle morfologie osservate sui pianeti terrestri.

Nella Figura 2 sono mostrate e messe a con-
fronto le curve di solidus della Terra e di diversi
pianeti e lune. Quello che si nota & che il trend
pressione-temperatura segue I'andamento ter-
restre cio¢, come sulla Terra (dati tratti da Ta-
kahashi et al. 1993; Hirschmann 2000), un
aumento di pressione implica che la curva di so-
lidus abbia temperature piu alte.

Naturalmente queste curve, che per la Terra
ela Luna possono considerarsi veritiere, devono
essere interpretate con certa cautela proprio per-
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ché non sihanno ad oggi solidi dati sulle compo-
sizioni chimiche sia interne che superficiali dei
pianeti e lune prese in considerazione.

Oltre ai processi di depressurizzazione e in-
cremento della temperatura, un altro processo
che puo portare alla fusione di una roccia a li-
vello planetario ¢ quello dell’avvezione di calore.
I1 tutto controllato dalla densita dei sistemi che
entrano a contatto, questo processo porta rocce
atemperature abbastanza alte che richiedono di
conseguenza moderati budget di calore aggiun-
tivo per innescare il processo di fusione.

Come esempio consideriamo un sistema ba-
saltico alla pressione di circa 10 kbar che, con-
siderando un gradiente geotermico medio di 20
°C/kmsi trovera, quindi, ad una temperatura di
circa 600°C. Arrivare alla sua temperatura di so-
lidus (circa 900°C) presuppone un incremento di
circa 300 °C. Considerando un calore specifico
dellarocciadi 1,4 k]/kg deg cisarebbe bisogno di
(L4 kJ/kg deg) (900-600) gradi = 420 kJ/kg. A
tale proposito, I’energia termica mancante perla
fusione diunkgsibasalto potrebbe essere fornita
da un fuso che, inizialmente alla temperatura di
1300°C, raffreddi e ceda calore grazie al proces-
so di cristallizzazione: calore latente di cristalliz-
zazione. Questi processi di fusione crostale sono
simili per altri pianeti terrestri e/o satelliti per la
generazione della crosta cosiddetta terziaria, ma
consumano rilevanti quantita di calore.

In conclusione, la petrologia sperimentale
applicata ai corpi extraterrestri vuole riprodur-
re le condizioni di formazione di corpi planeta-
ri dall’atmosfera e fino al nucleo. Nella Figura 3
sono mostrate le pressioni di diversi corpi celesti
(compresa la Terra e la Luna) dalla loro atmo-
sfera, al nucleo. Per simulare i processi (cristal-
lizzazione, solubilita di volatili, reologia) che
avvengono alle diverse pressioni si possono uti-
lizzare le metodologie e le apparecchiature come
quelle mostrate nel capitolo 4.

7.2 Approccio sperimentale

Al fine di simulare sperimentalmente i pro-
cessi di fusione e cristallizzazione di altri corpi
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Figura 2 — Curve di solidus (ipotetiche) in vari corpi planetari. Anche se poco conosciute queste curve sono
costruite considerando che composizioni abbastanza diverse hanno rapporti di fusione abbastanza simili.
La peridotite terrestre deriva da Takahashi et al. (1993) e Hirschmann, (2000); per Marte si rimanda a
Duncan et al. (2018) e Kiefer et al. (2015); il solido del mantello lunare & di Elkins-Tanton (2012), mentre
quello di Mercurio é riferito al lavoro di Namur et al. (2016). I dati su Vesta derivano da calcoli fatti tramite
MELTS (Ghiorso e Sack 1995) utilizzando la composizione del mantello di Toplis et al. (2013). Il Vesta so-
lidus & esteso oltre la massima pressione raggiungibile di corca 0,2 GPa come in Gregg et al. (2022).

celesti (vedi par. 6.1), se ne devono riprodurre le
condizioni P-T-X, fO,. Ad esempio, la tempera-
tura sulle superficie di Mercurio puo variare di
centinaia di gradi fra I’equatore (circa 700 K) a
350 K alla latitudine di 85°N. Inoltre, durante
la notte, a causa dell’assenza di un’atmosfera, si
ha una notevole cessione di calore verso l'ester-
no del pianeta che puo portare la temperatura a
valori prossimi a 100 K (Paige et al. 1992; Vasa-
vada et al. 1999; Vetere et al. 2017). Questo, ad
esempio, puo influire sulle dinamiche di messa
in posto di colate laviche.

La Figura 4 mostra le condizioni di fugaci-
ta di diversi pianeti rispetto alle condizioni ri-
scontrare sulla Terra. E evidente che condizioni
di alta fugacita presenti sulla Terra sono dettate
dalle condizioni che ne rendono possibile la vi-

ta sulla Terra stessa (alta presenza di ossigeno).
Se si volessero studiare le condizioni di forma-
zione delle condrule bisognerebbe procedere
con esperimenti di bassissima pressione ed alta
temperatura. Delle ‘rocce cadute dal cielo’ (co-
si venivano identificate le meteoriti da romani,
greci, egizi, etc.) abbiamo ad oggi una buona
conoscenza a livello petrografico e mineralogi-
co (Sears 2005; Rubin e Ma 2021). Le condru-
le che sono i maggiori costituenti delle condriti
(meteoriti litoidi caratterizzati dalla presenza di
metalli e concrezioni silicatiche sferoidali: con-
drule), sono oggetti abbastanza eterogenei che ad
un certo punto dellaloro storia hanno subito un
processo di fusione con seguente ricristallizza-
zione. In dipendenza del tasso raffreddamento,
presentano strutture abbastanza diverse. La di-
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Figura 3 — Condizioni di pressione in diversi corpi del sistema solare.

scussione sulla possibile perdita di elementi vola-
tili durante laloro formazione & stata abbastanza
vivace (Dodd 1978a; 1978b; Hewins 1991) e, ad
oggi, imodelli termodinamici corroborati da da-
ti sperimentali sono gli strumenti utilizzati per
studiare e comprendere appieno questi oggetti.
King (1982) utilizzando una solar furnace, & sta-
to in grado di produrre residui refrattari ricchi
di Ca-Al e condrule che sono risultate essere si-
mili ai componenti delle meteoriti condritiche.
In particolare, questiresidui che risultano essere
simili chimicamente alle inclusioni nelle condriti
carboniose, sono stati prodotti mediante evapo-
razione parziale di campioni di roccia basaltica.

Le condrule si sarebbero formate in condi-
zioni fortemente riducenti (se si pensa all’elevata
concentrazione di H nella nebulosa primordiale)
e questo implica che un qualsiasi esperimento
atto ariprodurre la loro formazione, debba esse-
re condotto a pressioni e fugacita rilevanti (IW
<fO, > IW-6; Figura 4).

In questo contesto € importante conoscere la
pressione della nebulosa primordiale. Le stime
pit attendibili suggeriscono che la pressione della
nebulosa in prossimita della fascia degli asteroidi

fosse compresa tra 10~ e 10~ atmosfere. Questo
portalo sperimentalista ad utilizzare forniad al-
to vuoto e atmosfera controllata.

Avendo a disposizione questi dati e 'attrezza-
tura di alta temperatura si puo pensare di ripro-
durre le condizioni di formazione di tali condrule
e, ad esempio, calcolare i tassi di raffreddamento
che hanno prodotto le strutture caratteristiche
delle stesse (Sears 2005). In questo contesto,
la petrologia sperimentale di alta temperatura
e basse pressioni riesce a dare delle importan-
ti informazioni sulla storia delle condrule e del
nostro sistema solare (Desch et al. 2012; Jones
etal.2017).

La crosta dei vari pianeti rocciosi, nel siste-
ma solare, varia molto in termini di composi-
zione chimica. Come estremi di questa gamma
composizionale si pud andare dagli altopiani a
composizione feldspatica della Luna, agli scudi
continentali granitoidi della Terra, alla composi-
zione boniniticariccain MgO e poverain FeO di
Mercurio (missioni MESSENGER; Kaden and
McCubbin 2015 e 2016; Namur et al. 2016). Per
Mercurio non abbiamo alcun analogo sia extra-
terrestre (meteorite) che terrestre da poter uti-
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sono in gran parte il risultato della composizione dei materiali da cui si sono formatiicorpi e, nel caso della
Terra, dall’effetto della sua atmosfera ricca di O, prodotta biologicamente. La maggior parte dei magmi
degli asteroidi (rappresentati da acondriti e condriti), Luna, Marte e Venere hanno valori stimati di fO2
vicini al buffer IW (ferro-wurstite o Fe-FeO), e solo Marte e Venere toccano condizioni vicine al buffer
QFM (quarzo-fayalite-magnetite). Mercurio e diverse condriti e acondriti hanno valori eccezionalmente
bassi di fO2. In particolare, si va da -3 a -7 unita logaritmiche al di sotto di IW. Al contrario, molti magmi
sulla Terra cristallizzano a valori di fO2 piu elevati, che vanno da appena sotto il buffer QFM (basalto della

dorsale medioceanica) fino a QFM+3 nelle zone di subduzione. I dati derivano da Wadhwa (2008), Car-
michael (1991), Cartier e Wood (2019) e Namur et al. (2016) e sono stati mostrati in Gregg et al. (2022).

lizzare per una comparazione. In questo caso la Informazionisulla chimica e sui meccanismi
petrologia sperimentale puo dareimportantiin-  di risalita e messa in posto dei magmi in siste-
formazioni sia a livello composizionale (Kaden mi extraterrestri possono essere ottenute anche
and McCubbin 2015 € 2016) che reologico (Sehl-  sperimentalmente e avvalendosi della tecnologia
ke and Witthington 2015; Vetere et al. 2017). informatica oggi disponibile. Un esempio ¢ dato
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dai seguentilavori atti ad avere un quadro geolo-
gico rilevante del pianeta Mercurio.

Namur et al. (2016) ha utilizzato i dati di
Weider et al. (2015) al fine di simulare (tramite
i modelli termodinamici MELTS e pMELTS;
Ghiorso etal.2002) e sperimentalmente (tramite
l'utilizzo ditecniche dialta pressione e tempera-
tura (IHPV e Piston Cylinder; vedi cap. 3; cap.
6, Tabella 1) le condizioni di fusione dei magmi
di Mercurio. Per la parte sperimentale e soprat-
tutto per simulare le condizioni di fugacita per
tali sistemi, il materiale di partenza utilizzato
(polvere di vetro sintetizzato a partire da ossi-
di) ¢ stato inserito in una capsula di grafite. La
capsula di grafite viene poi collocata in una cap-
sula in Pt di diametro opportuno e saldata. La
tecnica appena descritta, chiamata della doppia
capsula, risulta opportuna per raggiungere con-
dizioni buffer molto riducenti (vedi capp. 2 e 3)
ipotizzate per Mercurio dove, plausibilmente, i
‘basalti’ sono stati prodotti dalla fusione parziale
di sorgenti lherzolitiche eterogenee e che i mag-
mi sono stati separati dailoro residui di mantello
mantellici (Namur et al. 2016).

Partendo dai dati composizionali nella Ta-
bella 1, Vetere et al. (2017) ha studiato la reolo-
gia dei i magmi N'VP utilizzando la tecnica dei
cilindri concentrici. Gli esperimenti e la model-
lazione presentati hanno permesso diipotizzare
i meccanismi che hanno determinato la messa
in posto di quello che si ritiene essere uno dei
pitt grandi depositi vulcanici del sistema sola-
re (Mercurio NVP, Byrne et al. 2016). Infatti,
questi dati sperimentali hanno mostrato che la
viscosita di Mercurio misurata in condizioni su-

Tabella 1 - Composizione dei magmi di Mercurio.
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perliquidus aumenta leggermente da4 a 16 Pas
nell’intervallo di temperatura di 1736-1600 K.
Nell’intervallo di temperatura di 1569-1502 K
(subliquidus), la viscosita aumenta a causa del-
la combinazione effetto della cristallizzazione
progressiva (dal 2 al 28 area %) e dell’evoluzione
chimica del fuso. Il set di dati prodotto ha mo-
strato un comportamento di shear thinning (ve-
di cap. 2) variando le velocita di deformazione
da 0,1 e § s! con diminuzione della viscosita ~
1 unita logaritmica.

Dati sperimentali e modellazione numerica
portano alla conclusione che la messa in posto
(nell’emisfero nord di Mercurio) & probabilmen-
te avvenutain condizioni turbolente, e definisce
uno scenario geologico in cui le lave potrebbero
aver percorso lunghe distanze senza elevati tassi
di cristallizzazione. Pertanto, € possibile dedurre
chelasolidificazione (cristallizzazione) delle lave
sia avvenuta perlo pitt dopo la messa in posto sul-
la superficie del pianeta. I tassi di effusione sono
stati calcolati essere di 10*-10” m*/s, paragonabi-
li a quelli stimati per alcune eruzioni basaltiche
terrestri che formano le enormi province ignee
note col nome di LIPs.

7.3 Approccio analitico

Abbiamo visto nel capitolo precedente come
nella geoscienze, la tecnica FTIR ¢ ampiamen-
te utilizzata. Negli ultimi decenni e probabil-
mente ancor piti nel prossimo futuro, le indagini
spettroscopiche di materiali geologici verranno
utilizzate per la caratterizzazione di materia-
le planetario. Tali indagini vengono oggi fatte

SiO, TiO, Al O, MnO MgO CaO Na,O K,0
INVP calcolata 58,71 0,40 13,75 0,20 13,93 5,81 7,00 0,20
9 High-Mg IcP-HCT calcolata 52,67 0,40 8,79 020 27,84 727 2,75 0,08
Y NVP sintetica 58,79 0,30 13,80 0,17 13,25 5,97 7,01 0,17
b High-Mg IcP-HCT sintetica 53,80 0,36 8,38 0,21 26,52 7,43 2,66 0,09

Note: a) calcoli derivati da MELTS; b) composizione sintetica (vedi cap. 3 e Namur et al. 2016).
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all’interno della regione del Visibile e del Vicino
Infrarosso (di seguito, VNIR), principalmente
perché, all’interno di questo intervallo, si veri-
ficano transizioni elettroniche di Fe o FeQ, che
consentono l’identificazione di rocce ferrose
(Adams 1967, Adams 1975). Si suppone che la
maggior parte delle rocce ignee planetarie ab-
bia composizioni mafiche o ultramafiche, il che
significa un contenuto di silice relativamente
basso (45-50% in peso) e un contenuto di ferro
relativamente alto (7-15% in peso). Questo rende
il VNIR particolarmente adatto per le ricerche in
geologia planetaria. I pianeti terrestri del Sistema
Solare e con molta probabilita anche quelli oltre il
sistema solare, mostrano unarilevante presenza
di strutture e terreni vulcanici che in alcuni casi
possono ricoprire ampie porzioni di crosta (Wil-
son 2009; Byrne 2019). Tali fenomeni vulcanici
sono stati interpretati come simili a quello che
sulla Terra é noto come vulcanismo intraplacca
(noto anche come vulcanismo hotspot). C’¢ da
puntualizzare che la maggior parte delle ipotesi
sulle caratteristiche del vulcanismo di altri pia-
neti e satelliti sono state fatte attraverso l'osserva-
zione a distanza utilizzando due tipi diindagine:
'interpretazione della risposta spettrale delle lo-
ro superfici e quelle geomorfologiche osservan-
do le foto ad alta risoluzione scattate nelle varie
missioni spaziali. Per la determinazione della
composizione chimica delle rocce extraterrestri,
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si ha la necessita di comparare i dati derivanti
da tale roccia con un database spettrale quanto
pit possibile ampio: piti grande sara il database,
pill veritiera sara la composizione della roccia
esaminata. Le nuove missioni spaziali forniran-
no una notevole quantita di dati spettrali che ci
consentira di interpretare la storia geologica di
tali pianeti, ma per far cio abbiamo bisogno diun
gran numero di standard molto ben caratterizza-
ti. Un esempio ¢ lamissione ExoMars del’ESA/
ROSCOSMOS (Vago et al. 2017) che indaghe-
ra il suolo marziano tramite tecnica VNIR. La
caratterizzazione spettrale dei prodotti ignei (in
particolare vulcanici) & quindi la risposta ad
una nuova e moderna sfida che ci permettera di
interpretare al meglio i dati delle missioni spa-
ziali. Un esempio ¢ riportato nella Figura S do-
ve vetri vulcanici di composizione diversa sono
stati analizzati tramite tecnica VNIR (Pisello et
al. 2021). In questo studio sono stati analizzati
tre diverse serie di vetri le cui polveri sono state
caratterizzate spettroscopicamente in riflettan-
za (che misura, in ottica, la capacita di riflettere
parte della luce incidente su una data superficie
o materiale). La regione investigata ¢ quella del
visibile e del vicino infrarosso (VNIR). Nono-
stante la complessita dei fattori che influenzano
la risposta spettrale, ¢ comunque possibile deri-
vare con buona approssimazione la composizio-
ne chimica. Questi nuovi dati rappresentano la
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Figura S — Risposta spettrale su tre serie di vetri derivanti da composizioni naturali. In particolare, i cam-
pioni da RB a B derivano da prodotti dello Snake River Plain (USA), quelli da RS a S, Vulcano (Isole Eolie,
Italia), ed infine i campioni M ed MS dall’Etna (Sicilia, Italia).
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base per nuove linee di ricerca incentrate sull’e-
splorazione planetaria.

Anchela spettroscopia brillouin staricevendo
attenzioni per ci6 che riguarda lo studio dei si-
stemi silicatici. Poiché la risposta spettrale Bril-
louin dipende dalle proprieta elastiche, e queste
proprieta sono determinate (nei sistemi silicati-
ci) dallo sviluppo strutturale dei tetraedri di Si,
la spettroscopia Brillouin puo essere considerata
un semplice strumento analitico per]’identifica-
zione delle strutture dei vetri silicatici.

Questo porta ad una possibile determinazio-
ne composizionale (chimica) del sistema di in-
teresse. L'SiO, ¢ infatti, I'ossido piti abbondante
in tutte le rocce ignee e determina la variabili-
ta dei prodotti ignei e vulcanici per quanto ri-
guarda la composizione chimica, le proprieta
reologiche dei magmi e perfino, lo stile eruttivo
(Gonnerman and Manga 2007). I vetri silicati-
ci sono materiali simili a solidi la cui struttura
ricorda quella dei silicati fusi, non avendo un
ordine a lungo raggio (Henderson, Calas, and
Stebbins 2006). Nonostante il suo grande po-
tenziale, solo pochi lavori hanno utilizzato la
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spettroscopia Brillouin, principalmente su com-
posizioni semplici che non sono direttamente
applicabili a contesti geologici realistici (Scan-
nel etal. 2016, Jabraoui et al. 2016, Weigel et al.
2016, Wu et al. 2017, Galeener et al. 1984, Vaills
et al. 1993). L'analisi dello spettro di Brillouin
fornisce informazioni sulle proprieta elastiche
di un materiale (Scarponietal. 2017). Nei vetri
silicatici, queste proprieta dipendono dalla co-
ordinazione tetraedrica dei cationi con gli os-
sigeni (Mysen and Richet 2005, Bansal 2013).
I principali costruttori di questa rete sono i ca-
tioni Si, insieme ad Al, Ti, Fe e, in misura mi-
nore, altre specie atomiche (Henderson, Calas
and Stebbins 2006).

Fino ad ora, la risposta spettrale di Brillouin
divetri disilicati geologicamente rilevantinon &
stata studiata a fondo. Recentemente pero6 sono
stati compiuti degli studi (Pisello et al, In pre-
parazione) che hanno iniziato a incrementare il
dataset brillouin applicato ai vetri silicatici che
sicuramente in futura bisognera implementare.
Una tipica risposta spettrale brillouin su 14 vetri
silicatici € mostrata nella Figura 6.
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Nei prossimi anni, Mars 2020, MMX, Bepi-
Colombo, OSIRIS-REx, Hayabusa2 e Psyche
sono le missioni spaziali che ci forniranno i dati
geochimici e petrologici dei corpi planetari del
nostro sistema solare. La petrologia sperimenta-
le puo aiutare nell’interpretazione di tali dati e
quindiampliare le nostre conoscenze in termini
di dinamiche dei processi geologici che hanno
generato le rispettive rocce analizzate. Questo
processo di transizione per cui si tende, negli
ultimi anni, a 1) simulare processi magmatici
tramite una sperimentazione che sempre piti si
basa su condizioni di disequilibrio e 2) ad utiliz-
zare tecniche spettrali al fine di decriptare dati
derivanti dalle diverse missioni spaziali e quindi
ottenere dati chimici delle rocce del sistema so-
lare, giustifica il fatto che si utilizzi la petrologia
sperimentale come mezzo che possa elucidare
complessi scenari interplanetari. Oltre alle appa-
recchiature sperimentali di alta/bassa pressione
ed alta temperatura, la strumentazione microa-
nalitica (spettroscopia vibrazionale, sincrotrone
ecc. ecc.) & fondamentale per I’analisi di campio-
ni sia naturali che prodotti sperimentalmente.






Conclusioni e prospettive future

Lapetrologia sperimentale ¢ una branca della
petrologia che siavvale di tecniche sperimentali
per esplorare la relazione tra le proprieta fisiche
dei materiali geologici e le condizioni termodi-
namiche che ne influenzano il comportamento.

La petrologia sperimentale fornisce informa-
zioni sulle relazioni trala composizione chimica
dei materiali, la pressione, la temperatura e altre
condizioni termodinamiche e ne traccial’evolu-
zione. Nel campo delle Scienze della Terra, i dati
ottenuti consentono diidentificare i meccanismi
diformazione dei minerali e delle rocce, di com-
prendere i processi di fusione, differenziazione e
solidificazione dei magmi e diidentificare le fasi
mineralogiche presenti nei sistemiin esame, non-
ché avere una mappa della partizione (liquido-
solido) degli elementi minori o in traccia.

Dall’intuizione di Reaumur (1726) e di Sir
James Hall (1761-1832) sono passati ormai quasi
300 anni. In questo frangente la petrologia e la
petrologia sperimentale si sono evolute raggiun-
gendo traguardiimpensabili alla sua nascita. Da
N.L.Bowen (primidel "900) agli studi di Kushi-
ro (1960) i laboratori come il prestigioso Geo-
physical Laboratory of the Carnegie Institution
di Washington ed il Geological Institute della

University of Tokyo, sono stati i luoghi dove le
nostre conoscenze sui magmi e la loro evoluzio-
ne sono avanzate. Insieme ad altri scienziati ed
ailoro sforzi (ad es. Yoder,1962) abbiamo speri-
mentato i processi di alta temperatura e pressio-
ne ed i dati ottenuti sono ancor oggi considerati
essere di fondamentale importanza e spesso ven-
gono utilizzati come punti di partenza per nuovi
studi per migliore la nostra conoscenza dei pro-
cessi che governano contesti geologici rilevanti
quali i sistemi magmatici.

Dagli anni Novanta in poi sono nati labora-
tori di eccellenza in tutto il mondo: University
of Hannover; University of Mainz, University of
Bochum, University of Bayereuth, University of
Munich; NASA; American Museum of Natural
History, New York; Massachusetts Institute of
Technology, MIT; University of Oxford, Univer-
sity of Bristol, University of Manchester; Istituto
di geoscienze e georisorse IGG, Istituto Naziona-
le di Geofisica e Vulcanologia, INGV, Universita
degli studi di Milano, Universita degli studi di
Perugia, PVRG; solo per citarne alcuni.

Questi laboratori continuano, senza non po-
che difficolta, a portare avanti la sperimentazio-
ne di processi naturali e non che influenzano, in
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un modo o nell’altro la nostra quotidianita. Ba-
sti pensare ai vetri ed all’uso che oggi ne faccia-
mo. Infatti i processi e gli studi che si fanno sui
vetri o sulle vetroceramiche non sono poi cosi
distanti dagli studi sui sistemi vulcanici. Mi ri-
ferisco ai processi di sintesi e alle tecniche ana-
litiche utilizzate.

La petrologia sperimentale del terzo millen-
nio, senza tralasciare gli studi classici, dovrebbe
dedicarsi alle nuove sfide per una migliore com-
prensione del nostro sistema solare e dei pianeti,
lune e asteroidi che lo compongono.

Negli ultimi decenni, infatti, questo genere di
studiha assunto un ruolo di grande rilevanza per
comprendere la genesi ed evoluzione dei corpi ce-
lesti. La caratterizzazione dei materiali planetari
richiede I’analisi di campioni di rocce, minerali
e altri materiali geologici raccolti da pianeti, sa-
telliti, asteroidi e comete. Tuttavia, i campioni
disponibili possono essere limitati e talvolta dif-
ficili da interpretare. Per superare queste limita-
zioni, gli esperimenti in laboratorio consentono
di controllare e riprodurre le condizioni fisiche
e chimiche in cui si formano e si evolvono i ma-
teriali planetari.

Oltre a fornire informazioni sulle proprieta
dei materiali geologici, la petrologia sperimenta-
le € uno strumento fondamentale perindagarela
formazione del sistema solare, la storia termica
dei corpi celesti e la ricerca di ambienti abitabi-
li al di fuori della Terra. Ad esempio, gli esperi-
menti sulla formazione ela stabilita dei composti
organici in condizioni planetarie simulate con-
tribuiscono allaricerca divita extraterrestre. Gli
esperimenti sulle interazioni tra I'acqua e i mi-
nerali permettono di comprendere le condizio-
ni in cuil’acqua potrebbe essere stata fornita ai
pianeti del sistema solare.

Conoscere i materiali che formano tali corpi
celesti puo, oltre che dare informazione sulla na-
scita della vita e I'evoluzione del sistema solare,
essere la fonte di elementi e materie prime che
al momento sono necessari alla sostenibilita so-
cio economica del nostro vivere. Da qui, il pas-
so verso una nuova petrologia e geologia atta a
studiare e risolvere problematiche quali quelle
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del riciclo di elementi e delle materie prime ne-
cessarie al sostentamento socio economico della
nostra era ¢ fondamentale.

I riciclo di elementi rari € un processo in cui
imateriali che li contengono vengono recuperati
e riutilizzati per la produzione di nuovi prodot-
ti. Gli elementi rari sono quelli che si trovano in
quantita limitate nella crosta terrestre, ma sono
essenziali per la produzione di tecnologie avan-
zate come smartphone, computer, turbine eoli-
che e batterie per auto elettriche.

Il riciclo degli elementi rari puo avvenire in
vari modi, ad esempio attraverso il recupero da
vecchi prodotti elettronici o attraverso il riuti-
lizzo di scarti di produzione. Questo processo &
importante per garantire una fornitura sosteni-
bile di questi elementi preziosi e per ridurre la
dipendenza dalle fonti di approvvigionamento
tradizionali, come le miniere.

E bene ricordare che il sostentamento del no-
stro sistema socio economico si basa sulla forni-
tura di materie prime critiche (cosiddette CRM)
ai settori industriali e tecnologici (elementi chi-
mici, fasi minerali e altri materiali non energeti-
ci). In questo contesto L'UE ha individuato 30
CRM, la cui produzione ¢ per lo piu controllata
da paesi extra UE. Gli elementi chimici classifi-
cati come CRM includono elementi litofili, come
REE (Terre Rare), HFSE (Elementi ad alta forza
di campo) e TE (Elementi di Transizione). In na-
tura, questi elementi critici si trovano comune-
mente con basse concentrazioni e/o in tracce nei
minerali che formano le rocce e, piti raramente,
in quantita significative in fasi cristalline, la cui
formazione ¢ strettamente controllata dalle con-
dizioni fisico-chimiche imposti localmente dal
contesto geologico. La concentrazione di CrE
nei materiali di scarto industriale/tecnologico
e nei sottoprodotti delle attivita di estrazione &
rilevante ed economicamente preziosa a causa
della loro disponibilita limitata e dell’aumento
della domanda globale. Tuttavia, il riciclo dei ma-
teriali di scarto contenenti CrE ¢ estremamente
limitato, spesso inferiore al 10%. L'offerta di CrE
e principalmente legata all’individuazione e allo
sfruttamento di nuove risorse primarie (miniere
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inesplorate o attive); quindi bisognarivalutarele
miniere dismesse e promuovere nuovi metodi
per riciclare CrE.

In questo quadro, la scoperta e lo sfruttamen-
to sostenibile di nuovi siti minerari ‘non conven-
zionali’ e dismessi, nonché l'utilizzo di diversi
materiali di scarto per formare nuovi materiali
sintetici arricchitiin CrE, potrebbe rappresenta-
re una strategia in grado di rivitalizzare diversi
settori della nostra economia.

L’ attuale periodo di esplorazione e sviluppo
dell’industria spaziale & caratterizzato dalla ra-
pida evoluzione della tecnologia. La nuova era
spaziale sta portando a nuove opportunita di
esplorazione spaziale e di sviluppo di tecnolo-
gie spaziali, in particolare grazie alla crescente
partecipazione del settore privato.

Oltre alle numerose aziende che si stanno
concentrando sulla colonizzazione di altri piane-
ti, turismo spaziale e lo sviluppo di razzi riuti-
lizzabili e tecnologie per la vita nello spazio, le
agenzie spaziali come laNASA,I’ESA e la Cina
stanno collaborando su progetti sempre piti am-
biziosi, come il ritorno dell’'uomo sulla Lunaela
missione su Marte.

Questa nuova era spaziale ha suscitato un
grande interesse pubblico per lo spazio e la sci-
enza spaziale e sta portando a nuove scoperte
scientifiche e tecnologiche che potrebbero mi-
gliorare la vita sulla Terra. In questo contesto,
pensare in un prossimo futuro di reperire que-
sti elementi su altri corpi celesti poteva sembrare
utopico e fantascientifico qualche decina dianni
fa ma oggi, con la nuova era spaziale, sembra del
tutto possibile.

Questo implica unarivoluzione della classica
Petrologia e pil1 in generale della Geologia, pro-
prio a causa delle nuove tecnologie e dei nuovi
approcci scientifici.

Al fine di espandere le attuali capacita speri-
mentali in nuove aree cruciali di ricerca (tra cui,
ad esempio, misure in situ ad alta e bassaP-T ola
simulazione dei processi di disequilibrio) & im-
perativo che la petrologia sperimentale rimanga
una linea di ricerca attiva ed allo stesso tempo
diversificata nei prossimi decenni.
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La nuova petrologia come pure la vulcanolo-
gia si dovrebbe muovere (questo processo & gia
iniziato) verso un approccio ancor pitt interdisci-
plinare, in cui vengono integrate le conoscenze
e le tecniche di altre discipline scientifiche, co-
me la fisica, la chimica, la matematica e la biolo-
gia, I'ingegneria, I'informatica per ottenere una
comprensione pili completa del nostro pianeta e
del sistema solare.












Esempio di analisi d’immagine tramite Image]

A scopo puramente dimostrativo su alcune delle potenzialita dei software elencati nel paragrafo
6.4, vengono di seguito presentate le procedure standard per I’analisi d’immagine 2D utilizzando
il software Image].

Dopo aver scaricato ed installato il software dal seguente sito <https://imagej.nih.gov/ij/down-
load.html>, si eseguono le procedure come sotto elencato:

1) Aprire 'immagine ricordando che ImageJ puo leggere i seguenti formati: GIF, JPEG, ASCI]I,
BMP, DICOM, FITS, TIFF.
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2) Dallabarra degli strumenti scegliere Analyse > Set Measurements... Scegliere tutti gli elementi
nella parte superiore (come fatto qui, vedi immagini riportate sotto). Anche se non si ha bisogno
di tutte queste informazioni, potrebbero risultare utili in seguito.

3) SET SCALE

a) nel caso in cui si conoscano le dimensioni (ad esempio quelle dell’immagine BSE utilizzata
1 pixel = 1 um) si procede al passo successivo;

b) nel caso in cui si debba fornire questa informazione al software selezionare lo strumento li-
nea e tracciarne una di dimensioni note (vedi figura sotto, dove la linea tracciata gialla corri-
sponde a 341 pixel 0 S00 mm come dalla barra bianca che di solito viene selezionata e salvata
sull’immagine BSE utilizzando SEM o EPMA; vedi cap. 5).

® Images File Edit Image Process Analyze Plugins Window Help

ee ImageJ

Qloja|off <|#\Alond = fe|x] | | [»

traight*, segmented or freehand lines, or arrows (alt or long click te switch)
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r .
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(] ImageJ
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0, angle=-0.17, length=341.00
Figura 6.3.jpg
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Come si puo vedere dall’immagine successiva, Image] riempie il campo delle distanze in pixel
automaticamente mentre la corrispettiva distanza in micron ¢ inserita dall’operatore — known di-
stance, in questa immagine: 500 micron:

unit of length, qui: pm;

seleziona: Global.

ImageJ

waAlolald i se| s | | >
=" keys; alt or lang click for menu)

[=i=1f=3=] 7P
nifying glass (ar "+"

Figura 5.3.jpg
msurspmu: 8-bit; 794K sse Seticaia
Distance in pixels: 341.0015
Known distance: 500
Pixel aspect ratio: 1.0
Unit of length: micron
Click to Remove Scale
1 Clobal
Scale: 0.6820 pixels /micron

Help

Cancel

Controllare che la scala sia settata correttamente: in alto a destra dell’immagine appariranno ora
le dimensioni in micron. In particolare, si potra apprezzare come dai pixel si sia passati ai micron:

prima: 1026x792 pixel; 8-bit;794K;

dopo: 1504x1161pm; 8-bit; 794K.

ImageJ

clola|ofl <[#/\|Alolal = s8]~ | | |

¥

CXCX Figura 5.3.jpg (G)
1504.39x1161.29 microns (1026x792); 8-bit; 794K

4) Scegliere nella barra degli strumenti la prima icona con un quadrato o la seconda icona con un
cerchio, in base alle esigenze di forma dell’area di interesse che si vuole studiare. Contrassegna-
re 'area di interesse disegnando il contorno della figura.
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5) IMAGE PROCESSING
a) Contrasto

clajol sl Alolalg = se]x] | | |»
lor picker 255,255,255/0,0,0 (alt or loag click for menu)

oo Figura 8.3 fog (G)
1504.39x1161.29 microns (1026x792); 8-bir; 794K

® - ® Ennance Gontrast

PN saturated pixels: 0.3 %

@ Normalize

Update all when normalizing

Equalize histogeam

Help Cancel oKk

Valori tipicamente utilizzati saturated pixel value of 0,5 or 1,0%
Selezionare: normalize and equilize histogram

Un esempio del processo ¢ mostrato sotto applicando un valore 0,5%:

imageJ
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Qacing tool
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Normalize
Update all when normalizing
Equalize histogram

Help Caneel ox

b) Smoothening
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Come da figura, cliccare su PROCESS > SMOOTH
Oppure > Ctrl+Shift+S
Ripetere il processo piti volte in dipendenza della qualita dell immagine (vedi anche il punto 6).

6) Threshold o soglia

Nell’elaborazione digitale delle immagini, la soglia (o Threshold) & un semplice metodo per seg-
mentare un’immagine. Da un’immagine a livelli di grigio, questo processo restituisce un’imma-
gine binaria.

Seleziona: IMAGE » ADJUST » THRESHOLD...
Or Ctrl+Shift+T

Scegliere le valli grigie di interesse fissando il limite superiore e inferiore della soglia (vedi pop-
up in alto a destra).

Nota: nel caso si riscontrino difficolta a separare il plagioclasio (nero) dal clinopirosseno (gri-
gio chiaro) dalle altre fasi (ossidi di FeTi, ad esempio), uniformare ripetutamente I'immagine fin-
ché il risultato non sia soddisfacente (procedura da fare tramite il processo di Smoothing); ad ogni
processo la funzione di Thresholding cambia cosi come I'istogramma dei valori di grigio: in questo
caso il Thresholding deve essere riadattato!
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Naturalmente ¢ possibile scegliere ed evidenziare sia le aree che le diverse fasi in base alle esi-
genze dell’operatore, come mostrato in figura.
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8) Trattamento dei dati ottenuti

Una volta ottenuti i dati numerici dell’analisi d’immagine, questi possono
essere semplicemente esportati in formato CSV per poi essere processati via
Excel o software affini.

T s w i
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9) Suggerlmentl finali:

sul sito Web di Image]J sono disponibili informazioni dettagliate e manua-
li per un’esaustiva documentazione e soluzioni ai probabili problemi che
I'operatore potrebbe incontrare;

perle determinazioni della distribuzione dimensionale dei cristalli trami-
te il software CSDcorrection (<http://www.uqac.ca/ mbhiggins/csdcor-
rections.html>, Higgins 2000, 2002, 2006 e 2007; software e letteratura
direttamente scaricabili dal sito), & preferibile utilizzare i valori per gli assi
MAJOR e MINOR dell’ellissoide adattato alle singole fasi.


http://www.uqac.ca/mhiggins/csdcorrections.html
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I1 1° marzo 2022 ¢ la data di presa di servizio
presso il Dipartimento di Scienze Fisiche, della
Terra e dell’Ambiente dell’Universita di Siena,
dove sono oggi docente di petrografia e vulca-
nologia. Quia Siena ho conosciuto Cecilia Vitie
grazie al suo supporto e a quello del Dipartimen-
to (DSFTA), ho iniziato a costruire un nuovo
laboratorio di petrologia sperimentale che spe-
ro, nei prossimi anni, possa essere di supporto
a quanti vogliano entrare a far parte di questo
piccolo ma intrigante mondo.

Ultima, manon ultimain ordine diimportan-
za, voglio ringraziare la mia famiglia. Stephanie,
che ¢ in qualche modo I'artefice di tutto cid; non
sarei qui a scrivere i ringraziamenti di questo li-
bro se Lei non avesse insistito, quel marzo del
2002, athinché partissi per ’esperienza di dotto-
rato oltralpe. Grazie per tutto quello che hai fatto
e stai facendo per me, Giulia e Serena.

Stephanie, Giulia e Serena il mio pit grande
ed ambizioso progetto... in progress...
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