
1

NOTE ILLUSTRATIVE
della
CARTA GEOLOGICA D’ITALIA
alla scala 1:50.000

foglio 316, 317, 328, 329

ISOLA D’ELBA

A cura di
G. Principi(1,3), V. Bortolotti(1), E. Pandeli(1,3), F. Fanucci†,  M. Benvenuti(1), 
M. Chiari(3), A. Dini(4), M. Fazzuoli(1), F. Menna(1), D. Morelli(2),
S. Moretti(1), G. Nirta(1) & V. Reale(1)

Con contributi di:
 M. D’Orefice(5) e R. Graciotti(5)

(1) - Dipartimento di Scienze della Terra, Università di Firenze
(2) - Dipartimento di Matematica e Geoscienze, Università di Trieste
(3) - CNR-Istituto di Geoscienze e Georisorse, Unità di Firenze
(4) - CNR-Istituto di Geoscienze e Georisorse, Unità di Pisa
(5) - ISPRA - Servizio Geologico d’Italia

Ente realizzatore

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



2

Direttore del Servizio Geologico d’Italia (ISPRA): C. Campobasso

Responsabile del Progetto CARG per il Servizio Geologico d’Italia - ISPRA: 
F. Galluzzo

Responsabile del Progetto CARG per la Regione Toscana: G. Lavorini

Gestione operativa del Progetto CARG per il Servizio Geologico d’Italia - 
ISPRA: M. T. Lettieri

Per il Servizio Geologico d’Italia - ISPRA
Revisione scientifica:
F. Capotorti, C. Muraro (aree emerse), A. Fiorentino, S. D’Angelo (aree 
sommerse)

Coordinamento cartografico:
D. Tacchia (coord.), S. Falcetti

Revisione informatizzazione dei dati geologici:
L. Battaglini, R. Carta, A. Fiorentino (ASC)

Coordinamento editoriale:
D. Tacchia, S. Falcetti

Informatizzazione ed allestimento cartografico per la stampa a cura di:
S.EL.CA. s.r.l. - Firenze

Gestione amministrativa del Progetto CARG per la Regione Toscana: 
M. Baldi

Si ringraziano i componenti dei Comitati Geologici per il loro contributo scientifico.

Stampa: 

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



3

INDICE

I	 - INTRODUZIONE . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 pag.	 11
1.	 - FONTI CARTOGRAFICHE E DISTRIBUZIONE
		  DEL LAVORO .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 11
2.	 - CRITERI ADOTTATI PER IL RILEVAMENTO
		  E PER LE PROCEDURE ANALITICHE  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 12
2.1.	 - Parte a terra  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 12
2.1.1.	 - Rilevamento geologico .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 12
2.1.2.	 - Rilevamento geomorfologico  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 14
2.2.	 - Parte a mare .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 14
2.2.1.	 - Premessa .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 14
2.2.2.	 - Metodologia di indagine .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 15

II	 - CENNI STORICI  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 17
1.	 - Parte a terra .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 17
2.	 - Parte a mare . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .	 »	 33

III	 - INQUADRAMENTO GEOMORFOLOGICO .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 35
1.	 - Parte a terra .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 35
1.1.	 - Settore occidentale  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 36 
1.2.	 - Settore centrale .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 39
1.3.	 - Settore sud-orientale .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 41
1.4.	 - Settore nord-orientale .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 42
2.	 - Parte a mare - Morfologie e strutture
		superficiali    .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 43

IV	 - INQUADRAMENTO GEOLOGICO-STRUTTURALE 	 »	 51
1.	 - Parte a terra .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 51
2.	 - Parte a mare . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .	 »	 54

V	 - STRATIGRAFIA  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 57
1.	 - UNITÀ TETTONICHE DELL’ELBA CENTRO-ORIENTALE 	 »	 58
1.1.	 - Unità tettonica Ripanera (Dominio Ligure) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 58

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



4

1.1.1.	 - Argille a Palombini (APA) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 58
1.1.2.	 - “formazione del Golfo di Lacona” (GLF) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 60
1.1.3.	 - “formazione di Marina di Campo” (MPO) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 61
	 - “membro delle arenarie di Ghiaieto” (MPO1) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 63
1.2.	 - Unità tettonica Lacona (Dominio Ligure) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 64
1.2.1.	 - “formazione di Madonna della Lacona” (NDL) .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 64
	 - “litofacies delle brecce di Punta della Contessa” (NDLa) . .  	 »	 65
1.3.	 - Brecce tettoniche interposte tra le Unità tettoniche

		  Lacona e Monte Strega .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 65
1.3.1.	 - “brecce di Colle Reciso” (CEC)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 65
1.4.	 - Unità tettonica Monte Strega (Dominio Ligure)  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 66
1.4.1.	 - Basamento ofiolitico .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 68
1.4.1.1.	 - “serpentiniti” (SRN)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 68
1.4.1.2.	 - “oficalciti” (OFI)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 70
1.4.1.3.	 - “gabbri” (GBB)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 71
1.4.1.4.	 - “complesso filoniano” (CFI)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 73
1.4.2.	 - Successione vulcano-sedimentaria .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 75
1.4.2.1.	 - “brecce ofiolitiche” (BFO)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 75	
1.4.2.2.	 - “basalti”  (BST) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 75
1.4.2.3.	 - “diaspri di Monte Alpe” (DSA) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 77	
	 - “ litofacies delle brecce ofiolitiche” (DSAa)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 78
1.4.2.4.	 - “ formazione di Nisportino” (FNI) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 80
	 - “membro della Rivercina” (FNI1)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 81
1.4.2.5.	 - Calcari a Calpionelle (CCL) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 82
1.4.2.6.	 - Argille a Palombini (APA) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 83
1.5.	 - Unità tettonica Gràssera (Dominio Ligure)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 84
1.5.1.	 - “formazione di Cavo” (FCV) . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 84
	 - “membro dei calcescisti” (FCV1) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 86
1.6.	 - Unità tettonica Falda Toscana (Dominio Toscano)  .  .  .  .  .  	 »	 86
1.6.1.	 - Formazione della Pania di Corfino (PAC) . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 87
1.6.2.	 - “formazione del Monte Cetona” (FZM)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 88
1.6.3.	 - Calcare Massiccio (MAS)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 89
1.6.4.	 - “calcari di Grotta Giusti” (CGU) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 89
1.6.5.	 - Rosso Ammonitico (RSA) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 90
1.6.6.	 - Calcare Selcifero di Limano (LIM) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 91
1.6.7.	 - Calcari e Marne a Posidonia (POD) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 92
1.7.	 - Brecce tettoniche interposte tra le Unità tettoniche

		M  onticiano-Roccastrada e Falda Toscana”  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 93
1.7.1.	 - “brecce di Rialbano” (RBC) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 93
1.8.	 - Unità tettonica Monticiano-Roccastrada (Dominio Toscano) 	 »	 94
1.8.1.	 - “formazione di Rio Marina” (RRN)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 95
1.8.2.	 - Gruppo del Verrucano  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 96
1.8.2.1.	 - “ formazione della Verruca” (VEU) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 96

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



5

1.8.2.2.	- Quarziti di Monte Serra (QMS) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 97
		 - membro delle quarziti verdi (QMS1)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 97
		 - membro delle quarziti bianco-rosa (QMS2) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 98
1.8.3.	 - “calcari cristallini di Capo Pero” (CIE) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 99
1.8.4.	 - “calcari cristallini e calcescisti di Capo Castello” (CPT)  .  	 »	 99
1.8.5.	 - “calcari cristallini e calcescisti di Valle Giove” (LGI) .  .  .  .  	 »	 100
1.8.6.	 - ”scisti sericitici” (SSR)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 101
1.8.7.	 - Pseudomacigno (PSM) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 102
1.9.	 - Unità tettonica Acquadolce (Dominio Ligure) .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 102
1.9.1.	 - Subunità tettonica Santa Filomena .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 103
1.9.1.1.	- “serpentiniti” (SRN)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 103
1.9.2.	 - Subunità tettonica Valdana .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 105
1.9.2.1.	- “ filladi e metasiltiti di Porticciolo” (FMI)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 105
	 - “ litofacies dei calcescisti” (FMIa) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 105
	 - “ litofacies dei marmi della Valdana” (FMIb) . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 106
1.10.	 - Brecce tettoniche interposte tra le Unità tettoniche

		A  cquadolce ed Ortano (Dominio Toscano)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 107
1.10.1.	 - “brecce di Ortano” (OTN) . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 107
1.11.	 - Unità tettonica Ortano .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 108
1.11.1.	 - “scisti di Capo d’Arco” (SOO)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 109
	 - “litofacies quarzitico-conglomeratica” (SOOa) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 109
1.11.2.	 - “porfiroidi” (PRF) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 110
1.11.3.	 - “filladi e quarziti di Rio Ortano” (FQO) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 111
	 - “litofacies delle quarziti e filladi nerastre” (FQOa) .  .  .  .  .  .  .  	 »	 111
1.12.	 - Brecce tettoniche interposte tra le Unità tettoniche

			O  rtano e Porto Azzurro e interne all’Unità Porto Azzurro . 	 »	 112
1.12.1.	 - “brecce di Zuccale” (RZU) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 112
1.12.2.	 - “brecce della Miniera di Calamita” (BMT)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 114
1.13.	 - Unità tettonica Porto Azzurro (Dominio Toscano) . .  .  .  .  .  	 »	 114
1.13.1.	 - Complesso di Monte Calamita (CMI)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 115
	 - “litodema delle filladi con intercalazioni di
			  metarenarie” (CMIa)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 115
	 - “litodema dei micascisti” (CMIb) . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 116
	 - “litodema delle anfiboliti” (CMIc) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 116
1.13.2.	 - “quarziti di Barabarca” (FQB) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 117

1.13.3.	 - “formazione di Tocchi” (TCC)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 118
1.13.4.	 - “marni di Le Calanchiole” (MHM) . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 119
1.14.	 - Orizzonti cataclastici non cartografabili  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 120
2.	 - UNITÀ TETTONICHE DELL’ELBA OCCIDENTALE .  .  .  	 »	 121
2.1.	 - Unità tettonica Punta le Tombe (Dominio Ligure)  .  .  .  .  .  .  	 »	 123
2.1.1.	 - “serpentiniti” (SRN)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 123
2.1.2.	 - “calcari e marne di Monte Agaciaccio” (GAC)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 123

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



6

	 - “litofacies delle brecce di Punta le Tombe” (GACa)  .  .  .  .  .  .  	 »	 124
2.2.	 - Unità tettonica Punta Polveraia-Fetovaia (Dominio Ligure) 	 »	 124
2.2.1.	 - “serpentiniti” (SRN)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 126
	 - “litofacies delle serpentiniti con filoni” (SRNa)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 126
2.2.2.	 - “gabbri” (GBB)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 127
	 - “litofacies dei gabbri con filoni” (GBBa)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 127
2.2.3.	 - “brecce ofiolitiche (BFO)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 128
2.2.4.	 - “basalti” (BST)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 128
2.2.5.	 - “diaspri di Monte Alpe” (DSA)  . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 129
2.2.6.	 - Calcari a Calpionelle (CCL)  . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 129
2.2.7.	 - Argille a Palombini (APA) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 130
3.	 - UNITÀ MAGMATICHE NEOGENICHE  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 131
3.1.	 - Aplite di Capo Bianco (ACB) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 133
3.2.	 - Microgranito di Punta del Nasuto (SUT) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 135
3.3.	 - Porfido di Portoferraio (FID)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 136
3.4.	 - Porfido di San Martino (PFM) . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 137
3.5.	 - Monzogranito di Monte Capanne (MZM) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 138
	 - “facies di Sant’Andrea” (MZMa)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 139
	 - “facies di San Francesco” (MZMb)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 140
	 - “facies di San Piero” (MZMc)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 140
3.6.	 - “leucogranito di Sant’Ilario” (LSI) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 141
3.7.	 - “leucogranito di Punta del Cotoncello” (NCL) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 142
3.8.	 - Porfido di Orano (PFN) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 142
3.9.	 - Monzogranito di Porto Azzurro (MZS)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 143
3.10.	 - “filone di Monte Castello” (mc)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 144
3.11.	 - Corpi filoniani di dimensioni non cartografabili  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 145
3.11.1.	 - “filoni di Casa Carpini” (cc)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 145
3.11.2.	 - “filoni di Monte Capo Stella” (ms)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 146
4.	 - SKARN CON MINERALIZZAZIONI METALLICHE (sk)  .  .   	 »	 146
5.	 - DEPOSITI DELLE AREE SOMMERSE . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .   	 »	 147
5.1.	 - Coltre di alto stazionamento (HST) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 147
5.1.1.	 - Deposito di spiaggia sommersa (g8)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 147
5.1.2.	 - Deposito di piattaforma interna (g19)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 147
5.1.3.	 - Deposito di bacino (m11)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 147
5.2.	 - Corpi della trasgressione post-glaciale (TST)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 148
5.3.	 - Deposito di frana sottomarina (g17)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 148
5.4.	 - Corpi pleistocenici indifferenziati (sti)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 148
5.5.	 - Substrato indifferenziato (sci)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 148
6.	 - DEPOSITI CONTINENTALI QUATERNARI .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .   	 »	 148
6.1.	 - Deposito alluvionale terrazzato (bn) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 148
6.2.	 - Deposito eolico (d) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 149
6.3.	 - Deposito di frana (a1) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 150
6.4.	 - Deposito di versante (a) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 152

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



7

6.5.	 - Coltre eluvio-colluviale (b2) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 153
6.6.	 - Deposito alluvionale (b) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 153
6.7.	 - Deposito di spiaggia (g2)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 154
6.8.	 - Deposito lagunare (e1)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 155
6.9.	 - Discarica (h1) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 155
6.10.	 - Deposito antropico (h)  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 156
7.	 - APPENDICE . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 156
7.1.	 - Cavità carsiche . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 156
7.1.1.	 - Grotta di Reale (Porto Azzurro) .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 156
7.1.2.	 - Grotta di San Giuseppe .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 157

VI	 - CARATTERI GEOLOGICI DELL’AREA MARINA  .  .  	 »	 159
1.	 - I PRINCIPALI BACINI SEDIMENTARI  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 159
2.	 - LE SEQUENZE SEDIMENTARIE .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 162
2.1.	 - Il Miocene . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 162
2.2.	 - Il Plio-Pleistocene .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 162
2.3.	 - Il tardo Pleistocene .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 164
2.4.	 - L’Olocene .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 165
	 - Il settore sudorientale  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 166
	 - Il settore occidentale  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 166
	 - La piattaforma settentrionale  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 166
2.5.	 - I sedimenti superficiali .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 167

VII	 - LE AUREOLE TERMOMETAMORFICHE  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 169
1.	 - L’AUREOLA DELL’ELBA ORIENTALE . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 170
1.1.	 - Distribuzione delle associazioni mineralogiche legate

			  al termometamorfismo .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 170
1.1.1.	 - Promontorio di Monte  Calamita  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 171
1.1.2.	 - Area Porto Azzurro-Rio Marina .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 172
1.1.3.	 - Area Norsi - Valdana - Spiaggia del Lido .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 173
2.	 - L’AUREOLA DELL’ELBA OCCIDENTALE .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 174

VIII	 - TETTONICA . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 179
1.	 - STRUTTURE A TERRA .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 179
1.1.	 - Elba centro-orientale .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 180
1.1.1.	 - Struttura interna delle unità tettoniche  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 180
1.1.1.1.	 - Unità tettonica Ripanera . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 180
1.1.1.2.	 - Unità tettonica Lacona .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 180
1.1.1.3.	 - Unità tettonica Monte Strega  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 181
	 - Fase preorogenica oceanica  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 181
	 - Fasi  orogeniche .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 181
	 - Subunità  te t tonica Acquaviva  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 181

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



8

	 - Subuni tà  te t tonica Monte Serra  . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 182
	 - Subunità  te t tonica Sassi  Turchini  . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 183
	 - Subunità  te t tonica Volterraio .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 183
	 - Subunità  te t tonica Bagnaia  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 183
	 - Subunità  te t tonica Casa Gal le t t i  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 184
1.1.1.4.	 - Unità tettonica Gràssera . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 184
1.1.1.5.	 - Unità tettonica Falda Toscana .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 185
1.1.1.6.	 - Unità tettonica Monticiano-Roccastrada .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 185
1.1.1.7.	 - Unità tettonica Acquadolce . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 186
1.1.1.8.	 - Unità tettonica Ortano  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 187 
1.1.1.9.	 - Unità tettonica Porto Azzurro .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 188
1.2.	 - Elba Occidentale .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 189
1.2.1.	 - Unità tettonica Polveraia-Fetovaia  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 189
1.2.2.	 - Unità tettonica Punta le Tombe . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .	 »	 194
2.	 - SUPERFICI TETTONICHE PRINCIPALI  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 195
2.1.	 - Superfici tettoniche a basso angolo tra le unità .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 195
2.1.1.	 - Sovrascorrimenti principali .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 196
2.1.1.1.	 - Sovrascorr imento di  Madonna del la  Lacona  .  .  .  .  	 »	 196
2.1.1.2.	 - Sovrascorr imento di  La Parata  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 196
2.1.1.3.	 - Sovrascorr imento di  Mar dei  Carpis i  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 197
2.1.1.4.	 - Sovrascorr imento di  Valdana .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 197
2.1.2.	 - Faglie normali a basso angolo .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 197
2.1.2.1.	 - Faglie pre-intrusioni .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 198
	 - Faglia  di  Monte Fico .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 198
	 - Faglia  di  San Felo   . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 198
	 - Faglia  di  Monte Arco  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 198
2.1.2.2.	 - Faglie sin-intrusioni .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 199
	 - Faglia  di  Fosso del l ’Acqua .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 199
	 - Faglia  di  Zuccale  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 199
	 - Faglia  di  Col le  Reciso  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 202
	 - Faglia  di  Casa Unginot t i  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 203
	 - Faglia  di  Punta  Rialbano .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 203
	 - Faglia  del l ’Elba Centrale  -  CEF .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 203
	 - Faglia  di  Fetovaia . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .	 »	 204
2.2.	 - Superfici tettoniche ad alto angolo  . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 204
2.2.1.	 -  Faglie normali ad alto angolo a direzione NE-SO  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 204
	 - Faglie  di  Monte Castel lo  e  del l ’Acquacaval la  .  .  	 »	 205
2.2.2.	 -  Faglie di trasferimento  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 205
2.2.3.	 -  Faglie normali ad alto angolo a direzione N-S .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 206
3.	 - STRUTTURE A MARE  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 207
3.1.	 - Il Canale dell’elba .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 210

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



9

IX	 - EVOLUZIONE GEOLOGICA DELL’ISOLA D’ELBA 	 »	 213
1.	 - STADIO PRE-MAGMATICO .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 220
1.1.	 - Fasi pre-collisionali .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 221
1.2.	 - Fasi sin-collisionali .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 223
1.3.	 - Fase estensionale pre-intrusioni  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 226
2.	 - STADIO SIN-INTRUSIONI MAGMATICHE  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 227
3.	 - STADIO POST-INTRUSIONI MAGMATICHE .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 230

X	 - RISORSE MINERARIE ED ATTIVITÀ ESTRATTIVE 	 »	 233
1.	 - MINIERE .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 235
1.1.	 - Giacimenti ferriferi  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 235
1.1.1.	 -  Mineralizzazioni a prevalente ematite (± pirite) .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 235
1.1.2.	 -  Mineralizzazioni a prevalente magnetite (± solfuri)  .  .  .  .  .  .  	 »	 237
1.1.3.	 -  Genesi dei giacimenti . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 240
	 -  Teorie ”plutoniste - epigenetiche” . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 240
	 -  Teorie ”singenetico - metamorfiche” . .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 240
1.2.	 - Altre risorse minerarie  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 241
2.	 - RISORSE LAPIDEE  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 242
3.	 - IDROGEOLOGIA  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  .  	 »	 243

BIBLIOGRAFIA . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .	 »	 247

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



10

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



11

I - INTRODUZIONE

1. - FONTI CARTOGRAFICHE E DISTRIBUZIONE DEL LAVORO

Il Foglio Elba (316, 317, 328, 329) della Carta Geologica d’Italia alla sca-
la 1:50.000 è stato realizzato nell’ambito del Progetto CARG (legge226/1999) 
tramite una convenzione tra il Dipartimento Servizi Tecnici Nazionali (Servizio 
Geologico Nazionale, ora ISPRA) e la Regione Toscana, che ne ha affidato l’ese-
cuzione al Dipartimento di Scienze della Terra dell’Università di Firenze, e si 
avvale del coordinamento scientifico di G. Principi.  Per la realizzazione della 
nuova carta geologica sono stati utilizzati e debitamente revisionati: a) i rilievi 
della precedente cartografia ufficiale in scala 1:100.000 (Foglio 126 Isola d’Elba, 
Barberi et alii, 1969a, 1969b), stampato anche in due fogli alla scala 1:25.000 
dalla sezione di Pisa del Centro Studi Geologia dell’Appennino (Barberi et alii, 
1967a) e diffuso ufficialmente solo nel 2001 sulla rivista Ofioliti; b) i rilevamenti 
effettuati da una parte degli scriventi nel corso degli ultimi anni e pubblicati nella 
“Carta geologica dell’Elba centrale e orientale” alla scala 1:15.000 (Babbini et 
alii, 2001); c) i rilievi sulle intrusioni magmatiche nell’Elba centrale effettua-
ti nell’ambito del Progetto CARG, “Progetto per la realizzazione di un atlante 
di cartografia prototipale” come “Cartografia di unità subvulcaniche: le ‘Rocce 
Porfiriche’ dell’Isola d’Elba” da altri autori e pubblicati come “Geological map 
of the Late Miocene laccolith Complex of Elba” alla scala 1: 40.000 (Dini et alii, 
2004). 

I nuovi rilevamenti alla scala 1:10.000 e, nei punti più interessanti, anche alla 
scala 1:5.000 e le revisioni dei rilevamenti precedenti sono state effettuate negli 
anni 2002-2007 da A. Babbini, V. Bortolotti, S. Corti, M. Fazzuoli, F. Menna, 
M. Morelli, G. Nirta, E. Pandeli e G. Principi, sotto la direzione di G. Principi 
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(responsabile scientifico), di V. Bortolotti e di E. Pandeli (direttori del rileva-
mento) e, per le rocce magmatiche, da A. Dini sotto la direzione di F. Innocenti†. 
Altri contributi al rilevamento provengono da C. Dini, S. Segoni, S. Vannetti, C. 
Di Mauro e M. Aldinucci. Il maggiore impegno è stato rivolto alla cartografia 
della parte occidentale (Monte Capanne) e sud-orientale (Promontorio del Monte 
Calamita) dell’isola che non erano coperte da rilievi recenti. Durante i rilevamenti 
geologici delle unità sedimentarie e metamorfiche sono state effettuate anche nu-
merose stazioni di analisi meso-strutturale.

La petrografia delle rocce sedimentarie è stata curata da G. Nirta, quella delle 
rocce magmatiche mioceniche da A. Dini ed E. Pandeli. La petrografia e l’ analisi 
microstrutturale delle rocce metamorfiche e degli orizzonti cataclastico-milonitici 
è stata condotta da E. Pandeli, F. Menna e S. Vannetti. Gli aspetti relativi alle mi-
neralizzazioni e risorse lapidee sono stati curati, da M. Benvenuti ed E.Pandeli. 
Per i depositi quaternari hanno contribuito anche M. D’Orefice e R. Graciotti. 
Le analisi biostratigrafiche sono state effettuate da M. Chiari (radiolari), M. 
Marcucci (calpionelle) e V. Reale (nannoplancton calcareo).

Cenni sulla idrogeologia dell’isola sono stati curati da G.Principi.
Lo studio della parte a mare è stato coordinato da F. Fanucci†, a cui si sono 

affiancati i rilevatori D. Morelli e A. Cuppari. Fino ad oggi la zona marina attor-
no all’Isola d’Elba non disponeva di cartografia geologica generale dettagliata. 
Uniche cartografie geologiche finora disponibili, ma a piccola scala, sono quelle 
dello Structural Model of Italy e della Neotectonic Map of Italy, entrambe prodot-
te dal Progetto Finalizzato CNR GEODINAMICA negli anni ’80.

2. - CRITERI  UTILIZZATI PER IL RILEVAMENTO E PER LE PROCEDURE 
ANALITICHE

2.1. - Parte a Terra

2.1.1. - Rilevamento geologico

Il criterio di rilevamento seguito è quello per la cartografia di unità litostra-
tigrafiche (gruppi, formazioni e membri), che è stato esteso anche alle succes-
sioni metamorfiche, comprese quelle dell’aureola termometamorfica del Monte 
Capanne. Solo nel caso delle unità stratigrafiche metamorfiche di età pre-alpi-
na (pre-triassiche) distinte nell’Unità Porto Azzurro è stato adottato il termine 
Complesso (Complesso di Monte Calamita), ammesso dal Quaderno n.1 del 
Servizio Geologico d’Italia per i casi di porzioni di basamento cristallino polide-
formate, nelle quali risulta difficile definire un preciso ordine stratigrafico delle 
unità litologiche (in questa carta distinte come litodemi). 
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Per le rocce magmatiche neogeniche le osservazioni sul terreno hanno riguar-
dato: 1) identificazione delle caratteristiche litologiche e tessiturali delle rocce, 2) 
foliazioni e lineazioni mineralogiche (specialmente l’orientazione preferenziale 
dei fenocristalli di feldspato potassico), 3) misure di giacitura dei corpi intrusivi; 
4) identificazione di eventuali effetti termometamorfici. La tipologia petrografica 
primaria delle rocce è stata trasferita nella cartografia; solo in rarissimi casi l’alte-
razione è talmente intensa da renderne difficoltoso il riconoscimento. 

Nell’Isola d’Elba centro-occidentale le rocce neogeniche costituiscono un 
complesso intrusivo di unità plutoniche e ipoabissali. In particolare  le rocce ipo-
abissali sono porfiriche o macroporfiriche, con masse fondamentali a grana da 
olocristallina fine a petroselciosa; in quest’ultimo caso l’aspetto microscopico 
della roccia è tipicamente vulcanico, mentre per le rocce a grana medio-fine risul-
ta di tipo plutonico. Pertanto, per le rocce ipoabissali a grana fine è stata utilizzata 
la nomenclatura delle rocce vulcaniche di Le Maitre et alii (1989), per le rocce 
ipoabissali faneritiche, che sono sistematicamente associate alle rocce plutoniche, 
viene seguita la nomenclatura delle rocce plutoniche (Artini, 1941). 

Ciascuna unità magmatica ipoabissale è stata denominata in base ai caratte-
ri litologico/tessiturali (es. Porfido di San Martino), mentre, per quanto riguar-
da le unità plutoniche, queste sono denominate con termini composizionali (es. 
Monzogranito di Monte Capanne) derivanti dalla classificazione chimica delle 
rocce plutoniche Q’-ANOR di Streckeisen & Le Maitre (1979). L’uso della no-
menclatura delle rocce plutoniche e di termini tessiturali, quali porfido e aplite, 
rispetta, inoltre, la tradizione della letteratura geologica regionale (es. Marinelli, 
1955, 1959a). L’analisi petrografica delle arenarie (con granulometria arenitica 
e ruditica minuta) è stata effettuata con i metodi dell’analisi modale di Gazzi-
Dickinson (Gazzi, 1966; Dickinson, 1970;  Zuffa, 1980, 1985). 

L’attribuzione cronologica delle varie unità litostratigrafiche è basata talora 
sulle notizie bibliografiche, ma principalmente sullo studio delle associazioni a 
nannofossili calcarei, rinvenuti nei litotipi marnoso-calcarei, e delle associazioni 
a radiolari, in quelli diasprini. Gli schemi biostratigrafici a nannofossili calcarei 
utilizzati sono quelli “standard” proposti per il Mesozoico e per il Cenozoico, 
in particolare per il Cretacico: Sissingh (1977), Bown et alii (1998) e Burnett 
(1998); per il Paleogene: Martini (1971) e Okada & Bukry (1980). Per le asso-
ciazioni a radiolari è stata utilizzata la zonazione di Baumgartner et alii (1995) 
che comprende 22 UAZ (Unitary Association Zone) comprese tra l’Aaleniano e 
l’Aptiano.
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2.1.2. - Rilevamento geomorfologico

Questa parte delle note illustrative fa riferimento alle caratteristiche geo-
morfologiche dell’isola e nasce in parallelo con il progetto pilota dell’ISPRA, 
Dipartimento Difesa del Suolo - Servizio Geologico d’Italia “Carta Geomorfologica 
dell’Arcipelago Toscano” (D’Orefice et alii, 2009) di cui l’Isola d’Elba è par-
te integrante. Le considerazioni geomorfologiche qui esposte sono anche frutto 
dell’integrazione con tale progetto e ne seguono le linee espositive anche se con 
un dettaglio minore. Per eventuali approfondimenti si rimanda a tale lavoro.

2.2. - Parte a Mare

2.2.1. - Premessa

Il Foglio della nuova Carta Geologica d’Italia a scala 1:50.000 comprendente 
l’Isola d’Elba (316-317-328-329 dello schema I.G.M) racchiude una superficie mari-
na di estensione superiore a quella della superficie occupata dall’Isola stessa (fig. 1). 

Le aree a mare dell’Isola d’Elba, toccate marginalmente negli anni ’60, ’70 
e ’80 da parecchie campagne di esplorazione per puri scopi scientifici o per la 

Fig. 1 - Morfobatimetria dei fondali circostanti l’Isola d’Elba. Sono riportate le rotte seguite nel corso 
delle indagini sismiche. Le linee continue si riferiscono alla campagna condotta appositamente per il 
Progetto CARG. Le linee tratteggiate si riferiscono a dati forniti dalla Regione Toscana. BC- Bacino 
di Capraia; BF- Bacino di Fetovaia; BR- Paleo-barra sommersa; CE- Canale dell’Elba; BA- Canale 
di Piombino. DP- Dorsale di Pianosa.
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realizzazione di progetti finalizzati, sono state esplorate in dettaglio solo in aree 
ristrette.  Queste ultime sono state prese in considerazione per scopi specifici 
all’interno di indagini a larga scala su tutto l’Arcipelago Toscano, ma comunque 
in modo non idoneo a una cartografia di dettaglio del tipo richiesto dalle norme 
del Servizio Geologico d’Italia (ISPRA). 

2.2.2. - Metodologie di indagine

In base all’esame critico sulla attendibilità e utilizzo dei dati raccolti in via pre-
liminare è stata effettuata, nella prima decade di novembre 2004, una campagna 
ad hoc di sismica ad alta risoluzione (fig. 1), utilizzando uno Sparker multipunte 
(sistema Geo-Trace 7). Come mezzo nautico è stata scelta la m/n TETHIS del 
Laboratorio C.N.R. GEOMARE Sud. La resa tecnica ottimale dei mezzi impiega-
ti e il grado di risoluzione dei profili ottenuti dopo le operazioni di elaborazione è 
risultato tale da giustificare pienamente le scelte operative fatte in partenza. Non 
sono stati effettuati campionamenti diretti, per cui ci si riservava la possibilità di 
una seconda campagna, limitata alle zone sub costiere, che non è stato possibile 
condurre per mancanza di mezzi economici. Comunque i dati di letteratura risul-
tavano, a questo proposito, più che sufficienti.

Nel frattempo altri dati di sismica ad alta ed altissima risoluzione venivano 
acquisiti dalla Regione Toscana a fini di reperimento di sabbie relitte per il ripa-
scimento di litorali. Attorno all’isola veniva acquisita una rete di dati Subbottom 
CHIRP utile come completamento e taratura dei dati da noi ottenuti. Detti dati 
sono stati trasferiti al Progetto CARG Elba per cortese disponibilità del Dott. 
Luigi Cipriani del Settore “Tutela del Territorio e della Costa” della Regione 
Toscana.

Dati di Side-scan Sonar erano stati ottenuti in precedenza nel corso di un 
Progetto orientato alla mappatura delle praterie di fanerogame. La grande massa e 
attendibilità dei dati sedimentologici già esistenti escludevano la necessità di una 
campagna di campionamenti superficiali in esteso.
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II - CENNI STORICI 

1. - Parte a terra

Nelle Note Illustrative della seconda edizione del Foglio 126 Isola d’Elba alla 
scala 1:100.000 (Barberi et alii, 1969a, 1969b) i cenni storici citano numerosi 
autori che si sono interessati dell’Isola d’Elba dalla fine del ‘700 agli anni ses-
santa del ‘900, senza però approfondire, per molti di loro, l’impulso dato alla co-
noscenza geologico-mineralogica dell’isola. Sembra quindi opportuno, in questo 
contesto, prendere in considerazione gli autori più importanti, che ci permettono 
di comprendere l’evoluzione delle idee sulla lunga e complessa evoluzione geo-
logica dell’isola. Per questo scopo ci baseremo quasi interamente sull’introduzio-
ne storica che Bortolotti et alii (2001b) hanno pubblicato nel volume speciale 
di Ofioliti dedicato all’Isola d’Elba; in molti casi si tratterà di una traduzione 
solo leggermente modificata e autorizzata dagli autori (tutti coinvolti in questo 
Progetto) e dalla rivista. 

Partiremo dalla notevole monografia di Lotti (1886) che accompagna la pri-
ma edizione della Carta Geologica (Lotti, 1884) (fig.  2).  Egli interpretò tutte 
le formazioni affioranti nell’Isola d’Elba come costituenti un’unica successione 
autoctona che dagli scisti pre-siluriani giungeva fino ai calcari e alle arenarie 
dell’Eocene.

Si deve a Termier (1909, 1910) il riconoscimento della presenza di unità al-
loctone. Egli distinse, infatti, tre serie, quella inferiore era considerata autoctona 
e le due superiori alloctone e separate da superfici di sovrascorrimento. La Serie I 
comprendeva il granito di Monte Capanne e la sua aureola metamorfica, i flysch 
con i filoni di “microgranito” e marmi, micascisti e gneiss; la Serie II compren-
deva gli “Schistes Lustrés”, identici a quelli della Corsica, con serpentiniti al tet-
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to; la Serie III, poggiante tettonicamente ora sulla Serie I oppure sulla Serie II, 
comprendeva la successione siluriano-liassica non metamorfica di Lotti fino al 
complesso ofiolitico ritenuto eocenico. 

Questa sua idea fu fortemente avversata per molti anni dagli autori italiani, de-
cisamente autoctonisti: tra questi Lotti (1910), Aloisi (1910), Novarese (1910), 
etc.

De Wijkerslooth (1934), modificando lo schema tettonico di Termier, pro-
pose che la “Serie II” venisse considerata una porzione della successine toscana 
metamorfica e non l’equivalente degli “Schistes Lustrés”. Le sei unità tettoniche 
da lui riconosciute venivano inserite in due complessi: il Complesso I (”Unterer 
Schuppenteil”) e il Complesso II (“Oberer Schuppenteil”). 

Il Complesso I comprendeva: 
a- “Toscaniden I Autochthon”, costituita dagli gneiss di Punta Calamita e 
dalla successione metamorfica della costa orientale; 
b- “Toscaniden I-Parautochthon”, costituita dagli “Schistes Lustrés” di 
Termier; 
c- “Liguriden-Decke und Bedeckendes Autochthon-Semiautochthon” 
(Falda Ligure e Autoctono-Semiautoctono sepolto) con la serpentinite di 
Ortano e la massima parte di terreni liguri dell’anello metamorfico del 

Fig. 2 - Carta geologica dell’Isola d’Elba redatta da Lotti (1887) in scala 1:25.000. 
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Monte Capanne, coperti in trasgressione dal flysch “Eocenico”. 
Il Complesso II comprendeva: 

d- “Toscaniden I-Autochthon”, costituito dai termini carbonifero-triassici 
della successione toscana; 
e- “Toscaniden II-Decke”, con la successione toscana giurassica coperta in 
trasgressione dal flysch “Eocenico”; 
f- “Liguriden-Decke”, con le ofioliti e la loro copertura giurassica. 
L’impilamento della varie unità tettoniche sarebbe stato causato dallo sci-
volamento delle varie unità da una “Ligurische Geoantiklinale”, localiz-
zata nel Mar Tirreno. 

Cadish (1929) e Collet (1938) (fig. 3) hanno accettato, con poche modifi-
che, lo schema di Termier. Può essere interessante notare che Collet, come poco 
prima proposto da Staub (1933), accetta l’idea di una provenienza delle unità 

tettoniche da E.
Beneo & Trevisan (1943) e Beneo (1948) hanno proposto una suddivisione 

della pila tettonica in quattro unità (fig. 4): 
I - gli gneiss autoctoni del Calamita, la loro copertura metamorfica con al 
tetto serpentiniti, e una successione trasgressiva non metamorfica; 

Fig. 3 - Schema tettonico dell’Isola d’Elba proposto da Collet (1935, 1938). 1- Gneiss del Calamita; 
2- “Schistes lustrés”; 3- Falda di La Spezia; 4- Falda ofiolitica e radiolaritica; 5- Terziario; 6- 
Graniti terziari.
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II - “Falda I”, la “Serie del Lido” costituita da una successione basale 
di filladi, marmi e serpentiniti, una successione carbonifero-triassica fil-
ladico-arenacea e, al tetto, una successione carbonatico-argillitica retico-
giurassica media non metamorfica; 

Fig.  4 - Schema tettonico dell’Isola d’Elba (ridisegnato da Beneo, 1948). Autoctono: a- Gneiss 
del Calamita; b- Serie sedimentaria metamorfica; c- Serie sedimentaria non metamorfica; d- 
Monzogranito di Monte Capanne; e- Porfidi quarzitici. Alloctono: “Falda I”: f- Serie sedimentaria 
metamorfica; g- serie sedimentaria non metamorfica; “Falda II”: h- serie ofiolitica; “Falda III”: 
i- Flysch; “Falda III1”: j- Flysch. k- limite occidentale della Falda I; l- limite orientale della Falda 
II; m- limite orientale della Falda III; n- limite orientale della falda III1. B. Sezione E-O dell’isola.
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III - “Falda II”, la successione ofiolitica; 
IV- “Falda III” e “Falda III1”, la serie dei Flysch che giacciono sui prece-
denti complessi e anche sul granito autoctono del Monte Capanne. 

Trevisan (1950) ha modificato il modello istituendo cinque complessi tet-
tonici: 

- Complesso I, comprendente gli gneiss del Calamita dei precedenti autori, 
e coperto direttamente da tutti gli altri complessi; 
- Complesso II, formato dalle rocce metamorfiche di Ortano e della Valdana 
(in parte paragonate agli “Schistes Lustrés”), con una lente di serpentinite 
al tetto; 
- Complesso III, comprendente la successione di tipo Toscano del Carbonifero-
Giurassico medio di tipo toscano; 
- Complesso IV, corrispondente alle “Argille scagliose ofiolitifere”, con le 
ofioliti e la loro copertura titonico-eocenica, forse in successione continua 
sul complesso III;
- Complesso V, rappresentato da un flysch calcareo-marnoso arenaceo eo-
cenico e forse anche oligo-miocenico, che viene considerato eteropico con 
il Macigno sul continente.

Trevisan (1951) ha suggerito, inoltre, che le varie unità dell’Elba siano parte di 
un’unica successione smembrata e in parte metamorfosata dalle intrusioni dei grani-
toidi. Pertanto, sulla base di questa ipotesi, l’autore ha considerato l’unità ofiolitica 
Monte Strega come stratigraficamente intercalata entro le successioni di tipo tosca-

Fig. 5 - Distribuzione areale dei Complessi dell’Isola d’Elba, (da Trevisan, 1951; vedi testo). Croci- 
Monzogranito di Monte Capanne.
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Fig. 6 - Schema dei rapporti stratigrafici  tra le successioni dell’Isola d’Elba, metamorfiche e non 
metamorfiche, e la successione toscana dell’Appennino Toscano. 1- Argilliti; 2- Conglomerati quar-
zitici (“anageniti”) e quarziti; 3- Marmi; 4- “Cipollini” e “Scisti Lucenti” (= Schistes Lustrés); 
5- a- Dolomie, b- Calcari vacuolari, c- Calcari ad Avicula contorta; 6- Calcari Massivi hettangia-
ni (“Calcare Massiccio”); 7- Calcari sinemuriani; 8- Calcari selciferi; 9- Argilliti; 10- Marne a 
Posidonomya; 11- “Argille e Calcari”; 12- Serpentiniti; 13- Gabbri; 14- Basalti; 15- Diaspri; 16- 
Calcari a Calpionelle; 17- “Scaglia”; trasg.- trasgressione (da Trevisan, 1951).

Fig. 7 - Schema dell’ipotetico scivolamento gravitativo dei complessi a partire da una successione 
unica. a- prima superficie di scorrimento; b- seconda superficie di scorrimento (da Trevisan, 1950).
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no. Infine egli ipotizzò che l’impilamento delle varie unità fosse legato a due suc-
cessivi eventi di tettonica gravitativa a vergenza orientale connessi rispettivamente 
ai sollevamenti dei plutoni di Monte Capanne e di Porto Azzurro (figg. 5, 6, 7).

Negli stessi anni Bonatti & Marinelli (1953) hanno fornito preziose indica-
zioni sulla petrografia delle rocce ignee e metamorfiche dell’isola.

Bellincioni (1958) ha riconosciuto la locale sovrapposizione delle “argille 
scagliose ofiolitifere” sulle unità del Flysch a ovest di Colle Reciso.

Bodechtel (1960, in Bodechtel 1964a, 1964b) (fig. 8) ha riconosciuto nella 
parte orientale dell’isola cinque unità tettoniche sovrastanti gli Gneiss di Monte 
Calamita considerati autoctoni.  In particolare ha riconosciuto (dal basso verso 
l’alto della pila tettonica): 

a- un parautoctono comprendente i Complessi II e III di Trevisan, con gli 
“Schistes Lustrés” di Termier datati come paleozoici; 
b- una Schuppenzone comprendente i termini basali del Complesso IV di 
Trevisan; 
c- un complesso calcareo-diasprino-ofiolitico (la parte alta del Complesso 
IV di Trevisan); 
d- i flysch calcarei di Valdana e Capoliveri (Complesso V di Trevisan); 
e- la successione paleozoico-mesozoica dell’Elba centrale (includente par-
te del Complesso IV di Trevisan).

Richter (1962) ha affermato che le formazioni toscane e liguri si erano depo-
sitate in uno stesso bacino, e quindi ha negato grandi spostamenti orizzontali tra 

Fig.  8 - Schema dell’unità tettoniche 
dell’Isola d’Elba orientale. 1- Autoctono; 
2- Successioni mesozoiche e paleozoiche 
dell’Elba centrale tra Colle Reciso e Valdana; 
3- Scaglie di Flysch di Valdana e Capoliveri; 
4- Complesso ofiolitico; 5- “Schuppenzone” 
suddivisa in tre scaglie minori (A, B, C dalla 
base al tetto); 6- Successioni “parautoctone” 
meso-paleozoiche lungo la costa orientale 
dell’isola. x x x- Flysch dell’Elba centrale (da 
Bodechtel, 1964a).
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le varie unità tettoniche.
Wunderlich (1962, 1963) (fig. 9) ha sostenuto una sostanziale autoctonia di 

tutte le successioni presenti, interessate da grandi pieghe coricate e sovrascorri-
menti. Inoltre ha ipotizzato che al limite Giurassico-Cretacico sia avvenuto un ra-
pido cambiamento delle condizioni di deposizione, passanti da miogeosinclinale 
ad eugeosinclinale.

Tutti gli autori precedenti hanno sostenuto che la successione ofiolitica si 
fosse originata sullo stesso basamento delle altre successioni (figg. 7 e 8) e che 
le ofioliti rappresentassero la testimonianza del magmatismo giurassico presenti 
nella parte occidentale dell’area toscana.

Il Gruppo di lavoro dell’Università di Pisa (Barberi & Innocenti, 1965; 
Raggi et alii, 1965, 1966; Barberi et alii, 1967a, 1967b, 1969a, 1969b) ha curato 
il rilevamento della seconda edizione della Carta Geologica d’Italia alla scala 
1:100.000 ed ha anche prodotto (come detto nell’Introduzione) una carta geo-
logica dell’isola alla scala 1:25.000 in due fogli (Barberi et alii, 1967a). Questi 
lavori hanno proposto alcune variazioni minori allo schema di Trevisan: asse-
gnano i Complessi I, II e III al Dominio Toscano e il IV e V al Dominio Ligure, 
e il Complesso V viene diviso in due subunità. Questo modello evolutivo (fig. 
10a, b) ha rappresentato fino al 2001 il punto di partenza per tutti gli studi geo-

Fig. 9 - Schema tettonico dell’Isola d’Elba. Da O verso E: a- Monzogranito del Monte Capanne con 
b- sua aureola termo metamorfica; c- Flysch con d- porfidi; e- Complesso ofiolitico di Monte Orello 
e Monte Castello; f- copertura mesozoica; g- pre-Mesozoico della Valdana, Capoliveri e costa orien-
tale; h- giacimenti a ferro; i- assi di piega (da Wunderlich, 1963). 
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logici sull’Isola d’Elba. Per quanto riguarda le fasi tettoniche, i Complessi II-IV 
sarebbero sovrascorsi sul Complesso I in un’unica fase, in quanto giacciono tutti 
direttamente sul Complesso I; il Complesso V invece sarebbe sovrascorso solo 
successivamente; infine, una terza fase, disgiuntiva con faglie normali, avrebbe 
interessato soltanto l’Elba orientale. L’ordine di successione degli eventi tettonici 
sarebbe così riassumibile: 

a- sovrascorrimento del Flysch cretacico su quello eocenico; 
b- intrusione dei dicchi acidi nei flysch; 
c- messa in posta gravitativa  dei Complessi II-IV sul Complesso I; 
d- scivolamento gravitativo del Complesso V sugli altri; 
e- tettonica disgiuntiva con faglie normali e mineralizzazioni.

Nessuno dei lavori precedenti si è occupato del tipo di basamento su cui le 
sequenze ofiolitiche si erano formate. Infatti per l’Appennino settentrionale, dopo 
le idee precorritrici di Glangeaud (1957), solo alla fine degli anni ‘60, in se-
guito all’affermarsi della teoria della Tettonica delle Placche, Decandia & Elter 
(1969), Abbate et alii (1970), e Boccaletti et alii (1971) proposero modelli di 
oceanizzazione con la formazione di un bacino con crosta oceanica (Bacino 
Ligure-Piemontese) come luogo di formazione delle successioni liguri ofiolitiche.

Parea (1964) ha pubblicato il primo studio sedimentologico sui flysch dell’El-
ba Centrale (Complesso V). 

Perrin (1969) ha riconosciuto nell’Elba orientale quattro sottoinsiemi tettoni-
ci. Successivamente, Perrin (1975) ha distinto nell’isola due edifici tettonici di-
stinti: un edificio tettonico centro-orientale appartenente alla catena appenninica 
e comprendente i Complessi I-III di Trevisan, ma avente una strutturazione più 
articolata, con i vari complessi suddivisi in unità tettoniche minori; un edificio tet-
tonico occidentale, ad affinità alpina, comprendente il Complesso IV di Trevisan 
e l’aureola termometamorfica di Monte Capanne.  Secondo questa concezione, 
nella zona centrale dell’Isola d’Elba passerebbe il limite tra Alpi e Appennini in 
sostanziale accordo con Elter & Pertusati (1973).

Aiello E. et alii (1977) hanno interpretato i Flysch dell’Elba come depositi di 
una conoide sottomarina ubicata presso il margine corso-sardo (vedi anche Sagri, 
1969).

Nello stesso anno un gruppo di lavoro delle tre Università toscane guidato da 
G. Raggi ha rivisitato l’edificio elbano (Boccaletti et alii, 1977). Questi autori, 
pur confermando l’architettura tettonica di Barberi et alii (1967a, 1967b, 1969a, 
1969b), hanno posto l’attenzione su diversi problemi stratigrafici e strutturali e 
hanno sottolineato la presenza di una superficie tettonica principale a basso an-
golo a tetto del Complesso I sul quale poggiano in giacitura embricata gli altri 
complessi soprastanti.

Soffel (1981) ha studiato il paleomagnetismo delle unità ofiolitiche dell’Elba 
orientale trovando due componenti di magnetismo residuo, di cui la più antica 
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Fig. 10 - a- Schema tettonico e sezione E-O dell’Isola d’Elba; b- Colonne stratigrafiche dei Complessi 
I-V. gc- Complesso I; go- scisti macchiettati, porfiroidi e scisti porfirici; Tc- calcari dolomitici con 
filladi, calcare a cellette e marmo giallo; G- marmo, cipollini e calcescisti; Cf- filladi calcarifere e 
calcescisti; Cs- arenarie e conglomerti quarzitici con livelli carboniosi; Tv- anageniti; Td- calcari ad 
Avicula contorta; Gc- Calcare massiccio; Gm- argille marnose e marne; S- serpentine; G-;gabbro; 
D-  diabasi; Gd- radiolariti; Cc- calcari con Calpionelle; Ca- Argilloscisti con calcari silicei; Ef- ar-
gilliti con calcari e arenarie; Cf- calcari marnosi con arenarie calcarifere; g- Granodiorite del Monte 
Capanne; m- Quarzo-monzonite di Porto Azzurro; p- Porfidi (da Barberi et alii, 1969b).
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veniva attribuita al Cretacico inferiore.
Spohn (1981) e Reutter & Spohn (1982) hanno sostenuto che la strut-

turazione dell’unità ofiolitica dell’aureola del Monte Capanne è tettono-
metamorfica e di età pre-miocenica, quindi pre-intrusione. Inoltre questi 
autori attribuiscono al flysch paleocenico di Fetovaia un ambiente di de-
posizione tipo piggy back nel prisma d’accrezione appenninico terziario.

Barrett (1980, 1981, 1982) studia le successioni ofiolitiche dell’Ap-
pennino Settentrionale e dell’Isola d’Elba ricostruendo sezioni geologi-
che, colonne stratigrafiche ed ambiente geodinamico. Per i diaspri forni-
sce dati geochimici e ne descrive la natura risedimentata.

Bouillin (1983) interpreta le strutture duttili dell’aureola del Monte 
Capanne come connesse con l’intrusione del plutone. 

Voisenet et alii (1983) hanno riconosciuto una successione Argille a Palombini 
- Formazione Varicolore alla base delle Arenarie di Ghiaieto (Complesso V), e da-
tano con nannofossili al Cretacico superiore il flysch dell’Elba. 

Baumgartner (1984) ha attribuito all’Oxfordiano superiore-probabile 
Kimmeridgiano i radiolari dei Diaspri di Monte Alpe della successione ofio-
litica elbana. Questa età è stata in seguito leggermente modificata da Conti & 
Marcucci (1986), Marcucci & Marri (1990), Chiari et alii (1994), Marcucci & 
Conti (1995); Chiari et alii (2000) definiscono, invece, un’intervallo temporale 
più ampio (Oxfordiano medio-superiore - Kimmeridgiano superiore).

Centamore et alii (1988) dettagliano gli aspetti geomorfologici relativi alle 

Fig.  11 - Sezione dell’Isola d’Elba orientale da Monte Fabrello a Monte Arco secondo Keller & 
Pialli  (1990).
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superfici di spianamento relitte ed alla evoluzione morfotettonica dell’isola.
Keller & Pialli (1990) (fig. 11) hanno distinto, entro il Complesso III di 

Trevisan, l’Unità Massa (la successione epimetamorfica di Rio Marina com-
prendente la Formazione di Rio Marina paleozoica superiore e il sovrastante 
Verrucano triassico) dalla sovrastante Falda Toscana (Calcare Cavernoso - Marne 
a Posidonomia). Suggeriscono inoltre un’evoluzione in tre fasi: 

a- accrezione cretacico-eocenica per underplating; 
b- collisione del prisma di accrezione con il margine adriatico e sovrascor-
rimento delle Liguridi sul continente; durante questa fase avvenne anche 
un ulteriore raccorciamento della pila tettonica che portò all’interposizio-
ne della serpentinite ligure tra il Complesso II (riferito ancora interamente 
alla successione toscana metamorfica del nucleo Apuano con a tetto lo 
Pseudomacigno) e la soprastante Unità di Massa, per l’attivazione tardiva 
di un sovrascorrimento in ”fuori sequenza“; 
c- fase estensionale con faglie normali ad alto angolo, a basso angolo (es. 
Faglia di Zuccale) e intrusioni di granitoidi a partire dal Miocene superiore. 

Pandeli & Puxeddu (1990) hanno studiato in dettaglio e tentativamente at-
tribuito al Paleozoico l’intera successione metamorfica del Complesso II; hanno 
inoltre interpretato le evaporiti triassiche di Barberi et alii (1969a, 1969b) alla 
base dei marmi come breccia tettonica del Terziario superiore.

Duranti et alii (1992) hanno datato al Cretacico inferiore la successione cal-
cescistoso-filladica (definita come Unità degli Scisti carbonatici di Punta dell’Ac-
quadolce) della parte superiore del Complesso II di Trevisan, correlandola alle 
Argille a Palombini del Dominio Ligure.  Inoltre legano la scistosità principale 
(S2) delle rocce calcescistoso-filladiche all’intrusione forzata del Monte Capanne. 
Inoltre forniscono il quadro generale zoneografico del metamorfismo termico 
dell’Elba Orientale.

Deino et alii (1992) hanno datato la scistosità principale (S2) della suddetta 
successione a 19,68±0,5 Ma, escludendo così  la responsabilità di almeno gran 
parte del suo metamorfismo sin-cinematico ai plutoni tardo miocenici.

Pertusati et alii (1993) (fig. 12) e Daniel & Jolivet (1995) forniscono modelli 
dettagliati dell’evoluzione tettonico-magmatica dell’Isola d’Elba. Secondo questi 
autori la Faglia di Zuccale, considerata anche da loro una struttura estensionale, 
si è attivata subito dopo l’intrusione di Porto Azzurro ed è stata deformata dal 
sollevamento finale dei corpi magmatici e dalle successive faglie normali ad alto 
angolo. 

Negli anni ’90 un gruppo di lavoro dell’Università di Firenze, che in segui-
to ha eseguito il rilevamento per la presente Carta Geologica d’Italia alla scala 
1:50.000, ha iniziato lo studio della parte orientale dell’Isola. 

Bortolotti et alii (1991) hanno riconosciuto quattro subunità tettoniche nel 
Complesso IV; dal basso: Subunità Acquaviva, Sassi Turchini, Monte Serra e 
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Volterraio. Bortolotti et alii (1994b) hanno definito la Formazione di Nisportino 
un’unità stratigrafica interposta tra i Diaspri di Monte Alpe e i Calcari a Calpionella 
nell’Unità Ofiolitica (ex Complesso IV di Trevisan, 1950) e riconosciuto una 
nuova Unità tettonica interposta tra le Unità Toscane e l’Unità ofiolitica Monte 
Strega: l’Unità tettonica Gràssera. 

Bortolotti et alii (1994a) e Tartarotti & Vaggelli (1994) hanno caratteriz-
zato le serpentiniti dell’Elba orientale, notando che l’unica differenza tra quelle 
del Complesso II e quelle del Complesso IV è l’intensa evoluzione tettono-meta-
morfica delle prime.

Mellini & Viti (1994) descrivono la tessitura retrograda di serpentinizzazione 
e gli effetti del metamorfismo termico della serpentinite di Rio Marina. 

Pandeli et alii (1995) hanno riconosciuto a Capo Castello e all’Isola dei Topi, 
a nord di Cavo, una successione metamorfica mesozoica-terziaria di tipo toscano 
includente i termini dalla Maiolica allo Pseudomacigno, che rappresenterebbe 

Fig. 12 - Carta geologica schematica e sezione geologica dell’Isola d’Elba. 1- Depositi quaternari; 
2- Aureola metamorfica del Monte Capanne; 3- Monzogranito di Porto Azzurro; 4- Porfidi granitici e 
granodioritici e apliti; 5- Monzogranito di Monte Capanne. Complesso V: 6- Flysch cretacico e flysch 
paleocenico-eocenico. Complesso IV: 7- Coperture sedimentarie delle ofioliti (Giurassico superiore-
Cretacico inferiore\”medio”); 8- Diabasi; 9- Gabbri; 10- Serpentiniti. Complesso III: 11- Successione 
Toscana (Triassico-Oligocene). Complesso IVa: 12- Serpentiniti; 13- Argille a Palombini metamor-
fiche (parte alta del Cretacico). Complesso II: 14- Metacalcari (Hettangiano?); 15- Micascisti, por-
firoidi e meta-sedimenti terrigeni associati (Cambriano-Ordoviciano?). Complesso I: 16- Micascisti 
a cordierite ed andalusite di Monte Calamita (Paleozoico inferiore ?). (da Pertusati et alii, 1993).
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parte dell’originaria prosecuzione stratigrafica della successione Formazione di 
Rio Marina - Verrucano già riferite da Keller & Pialli (1990) all’Unità di Massa.

Corti et alii (1996) hanno presentato dati preliminari sul nuovo rilevamento 
dell’Isola Elba, e tra l’altro hanno correlato l’Unità Acquadolce (parte alta del 
Complesso II di Trevisan) e l’Unità Gràssera con gli “Schistes Lustrés” della 
Corsica “alpina” e dell’Isola di Gorgona. 

Aiello (1997) definisce per le radiolariti dell’Unità ofiolitica Val di Vara, 
compresi gli affioramenti elbani, le facies sedimentarie che caratterizzano queste 
pelagiti.

Muhlstrasser & Frisch (1998) hanno studiato i sistemi di faglia dell’Elba 
nord-orientale, identificando tre fasi tettoniche distinte: compressionale la prima; 
estensionale la seconda (come risposta all’impilamento gravitativo delle unità tet-
toniche) e la terza, pliocenica, connessa alla messa in posto del plutone di Porto 
Azzurro.

Aiello I.W. et alii (2004), rivisitando i dati paleomagnetici di Soffel (1981) 
e collegandoli ai propri, riguardanti una vasta area compresa tra la Liguria e la 
Toscana meridinale e l’Isola d’Elba, li interpretano come una magnetizzazione 
secondaria riferibile ad una anomalia negativa del Miocene superiore.

Al termine del rilevamento dell’Elba orientale Babbini et alii (2001), 

Fig.  13 - Pila tettonica dell’Isola d’Elba centro-orientale. PU- Unità Porto Azzurro; UO- Unità 
Ortano; AU- Unità Acquadolce (a- Subunità Valdana, b- Subunità Santa Filomena); MU- Unità 
Monticiano-Roccastrada; TN- Falda Toscana; GU- Unità Gràssera; OU- Unità Monte Strega (a- 
Subunità Acquaviva; b, b1- Subunità Monte Serra; c- Subunità Sassi Turchini; d- Subunità Volterraio; 
e- Subunità Magazzini; f- Subunità Bagnaia); EU- Unità Lacona; CU- Unità Ripanera (da Bortolotti 
et alii, 2001a).
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Benvenuti et alii (2001), Bortolotti et alii (2001a) propongono un nuovo mo-
dello strutturale ed evolutivo cui ora accenneremo, senza scendere nei particolari, 
in quanto si tratta del modello seguito in queste note, del quale parleremo diffu-
samente  nei capitoli dedicati alla stratigrafia e alla tettonica. In sintesi, i cinque 
complessi di Trevisan (1950) sono stati rivisti in un contesto più complesso, or-
ganizzato in nove unità tettoniche (fig. 13), che dal basso sono: 

a- Unità Porto Azzurro (Complesso I di Trevisan); 
b- Unità Ortano (parte inferiore del Complesso II); 
c- Unità Acquadolce (parte superiore del Complesso II); 
d- Unità Monticiano-Roccastrada (parte inferiore del Complesso III); 
e- Falda Toscana (parte medio-superiore del Complesso III); 
f- Unità Gràssera (parte sommitale del Complesso III); 
g- Unità Ofiolitica (Complesso IV), suddivisa in sette sub unità;
h- Unità del Flysch Paleogenico (parte inferiore del Complesso V);
i- Unità del Flysch Cretaceo (parte superiore del Complesso V).

Nello stesso volume speciale di Ofioliti (Vol. 26, 2a, 2001) sono state pub-
blicate anche le guide geologiche dell’Elba orientale (Benvenuti et alii, 2001a, 
2001b) e occidentale (Coli et alii, 2001); oltre a lavori di dettaglio sulla geologia 
e geofisica del Mar Tirreno settentrionale (Cassano et alii, 2001; Pascucci et alii, 
2001), sui caratteri litostratigrafici e petrografico-mineralogici degli argillosci-
sti dell’Unità Gràssera (Pandeli et alii, 2001a) e dei metasedimenti dell’Unità 
Acquadolce (Pandeli et alii, 2001b) e sull’evoluzione strutturale delle unità me-
tamorfiche e anchimetamorfiche dell’Elba orientale (Elter & Pandeli, 2001). 
Infine, Garfagnoli et alii (2005) hanno ricostruito la stratigrafia e l’evoluzione 
metamorfico-deformativa delle unità esposte nel Promontorio di Monte Calamita.

Per quanto riguarda i corpi magmatici, le ricerche moderne sono iniziate negli 
anni ’50.

Bonatti & Marinelli (1953) e Marinelli (1955, 1959a) hanno pubblicato 
importanti sintesi sui complessi magmatici elbani e le relative aureole termo-
metamorfiche. Marinelli (1961) ha riconosciuto inoltre l’origine anatettica dei 
plutoni acidi elbani. Serri et alii (1991, 1993) e Innocenti et alii (1992) hanno 
confermato l’origine anatettica delle plutoniti acide definendo per esse anche un 
mescolamento con magmi subcrustali e ne hanno proposto un modello di messa 
in posto. Westerman et alii (2003), Gagnevin et alii (2004), Dini et alii (2007) e 
Farina et alii (2010) hanno recentemente rivisitato il plutone del Monte Capanne, 
proponendo per esso nuovi modelli di messa in posto. 

Le rocce cornubianitiche che circondano i plutoni sono state studiate da 
Barberi & Innocenti (1965, 1966), Barberi et alii (1967b), Bouillin (1983), 
Duranti et alii (1992) e Rossetti et alii (2007). 

Altri studi di dettaglio sul plutone del Monte Capanne sono stati pubblicati da 
Poli et alii (1989), Poli (1992), Westerman et alii (2003), Gagnevin et alii (2004, 
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2005, 2008, 2010) e Dini et alii (2007). Studi strutturali condotti da Boccaletti 
& Papini (1989) hanno evidenziato in questo plutone la presenza di due principali 
domi magmatici. Bouillin et alii (1993) hanno usato invece la suscettività ma-
gnetica per dettagliare la modalità di messa in posto del granitoide.

Il complesso granitoide laccolitico-plutonico-filoniano dell’Elba centro-occi-
dentale è stato studiato dettagliatamente e ricostruito da Westerman et alii (2000, 
2004), Dini et alii (2002, 2006) e Rocchi et alii (2002). Le caratteristiche alterazioni 
a sericite (“euritizzazione”) di questi corpi aplitico-porfirici nell’Elba centrale sono 
state prese in esame da Maineri et alii (2003) che le legano alla circolazione di fluidi 
tardo magmatici durante l’attività della Central Elba Fault (= CEF). 

Conticelli et alii (2001) hanno studiato il dicco mafico di Monte Castello 
intrusi nell’Unità (ofiolitica) Monte Strega, presso Porto Azzurro, Pandeli et alii 
(2006) i filoni porfirici di Capo d’Arco nell’Unità Acquadolce.

Orlandi et alii (1990), Pezzotta (1993, 1994) e Orlandi & Pezzotta (1997) 
hanno studiato le apliti e le pegmatiti del complesso dei dicchi del Monte Capanne, 
mentre Daniel & Jolivet (1992, 1995) hanno studiato la struttura dell’aureola ter-
mometamorfica.

Dini (1997a, 1997b) ha eseguito studi geologici, geocronologici, mineralogici 
e geochimici sui dicchi dell’Elba centrale, definendone cinque tipi principali. 

I filoni a quarzo e tormalina legati all’intrusione del Monzogranito di Porto 
Azzurro sono stati studiati da Dini et alii (2008).

Per quanto riguarda le datazioni radiometriche sui corpi magmatici, i molti 
lavori eseguiti suggeriscono per l’intrusione di Monte Capanne un’età intorno ai 
6,8 Ma (Ferrara et alii, 1961: 6-7 Ma; Eberarhardt & Ferrara, 1962: 7,6-9,8 
Ma; Borsi & Ferrara, 1971: 7 Ma; Juteau et alii, 1984: 5,8-8,1 Ma; Ferrara 
& Tonarini, 1985, 1993: 6,4-7,2 Ma; Boccaletti et alii, 1987: 7,9-8,1 Ma). 
L’intrusione di Porto Azzurro mostra invece un’età sui 5-6 Ma (4,9-5,9), come 
quella dei dicchi aplitici e del termometamorfismo (Saupé et alii, 1982: 5,1-6,2 
Ma; Ferrara & Tonarini, 1985, 1993: 4,9-6,2 Ma; Maineri et alii, 2003: 5,9 Ma). 

I laccoliti e i dicchi che tagliano il Monzogranito di Monte Capanne e i flysch 
hanno mostrato un’età vicina a quella dello stesso monzogranito (Ferrara et alii, 
1961: 5,7-7,5 Ma; Ferrara & Tonarini, 1985, 1993: 5,1-7,3 Ma; Boccaletti et 
alii, 1987: < 8 and < 9 Ma; Dini et alii, 1996: < 7,2-8,4 Ma; Borsi & Ferrara, 
1971: 8,5-9 Ma; Eberhardt & Ferrara, 1962: 6,4 Ma; Juteau et alii, 1984: 8,2-
9,5; Dini & Laurenzi, 1999: 6,8-7,2 Ma; Maineri et alii, 2003: 8.5 Ma). L’età di 
6,7 Ma per i fenomeni di sericitizzazione dei corpi magmatici nell’Elba centrale 
è stata definita da Maineri et alii (2003). 

Molti lavori hanno anche trattato le famose mineralizzazioni dell’isola, sfrutta-
te dall’8°-7° secolo A.C. fino al 1981, anno di chiusura della Miniera del Ginevro 
(Capo Calamita). Dopo l’ultima guerra si possono citare i lavori di Debenedetti 
(1951, 1952), Beneo (1952), Cocco & Garavelli (1954), Gilliéron (1959), 
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Dimanche (1971), Calanchi et alii (1976), Tanelli (1995a, 1995b), Orlandi & 
Pezzotta (1997).

In particolare, i minerali a prevalente magnetite associati agli skarn del Monte 
Calamita e di Cannelle-Torre di Rio sono stati descritti da Dimanche (1971) e 
Tanelli (1977). 

Deschamps (1980) e Deschamps et alii (1983) hanno studiato le mineralizza-
zioni di Rio Marina-Rialbano. Queste ultime sono state datate a 5,3 Ma da Lippolt 
et alii (1995).

L’origine epigenetica o singenetico-metamorfica delle mineralizzazioni a 
ferro dell’Elba è stata discussa da Tanelli (1983), Tanelli & Lattanzi (1986), 
Zuffardi (1990) e Lattanzi et alii (1994), in particolare: 

a- i modelli “plutonistico-epigenetici” considerano le intrusioni come 
sorgente del calore che favoriva la circolazione di fluidi idroterma-
li (Debenedetti, 1951; Beneo, 1952; Penta, 1952; Gillieron, 1959; 
Marinelli, 1959b, 1983; Dechomets, 1985); 
b- i modelli “singenetico/idrotermale-metamorfici” sottolineano l’importan-
za dell’evento tettono-magmatico neogenico nel metamorfismo e nella par-
ziale rimobilizzazione di precedenti corpi minerari di origine sedimentaria 
o idrotermale-sedimentaria di età triassica e/o paleozoica (e.g., Bodechtel, 
1964b, 1965; Deschamps et alii, 1983; Lattanzi & Tanelli, 1985).

Lo stato dell’arte sui giacimenti a ferro dell’Isola d’Elba è stato recentemente 
riassunto da Tanelli et alii (2001).

2. - Parte a mare

Mentre la nutrita letteratura sui diversi aspetti minero-petrografico-geologici 
dell’isola annovera lavori della fine del ‘700, nessuna notizia sulle aree marine 
circostanti compare nelle “Note illustrative della Carta Geologica d’Italia alla 
scala 1:100.000; Foglio 126, Isola d’Elba”, edite dal Servizio Geologico d’Ita-
lia nel 1969, con l’unica eccezione di un lavoro (Bianchi, 1943) riguardante gli 
effetti morfologici dell’eustatismo. Nondimeno, negli anni ’40 del secolo scorso 
l’interesse per queste aree fu risvegliato dalla necessità di compiere ricerche di 
tipo minerario sui sedimenti circostanti il settore sudorientale dell’Isola (Zabelli, 
1941; Greco & Camanzi, 1941), Si cominciò a parlare di spiagge relitte sottoma-
rine come corpi di interesse economico. Il discorso venne ripreso negli anni ’70 
nell’ambito del Progetto Finalizzato del CNR “Oceanografia e Fondi Marini”, 
subprogetto “Risorse Minerarie”, che ebbe come risultato una serie di lavori mi-
rati, ma contenenti anche importanti dati generali (Barletta et alii, 1976; Aiello 
E. et alii, 1979; Bartolini et alii, 1979, 1986; Aiello E. et alii, 1980). In partico-
lare venne delineata per la prima volta la morfologia dei fondali e la distribuzione 
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e dinamica dei sedimenti, fornendo anche informazioni sul sottofondo marino. 
Lo studio proseguì sino a tutti gli anni ’80 e l’area rientrò anche negli interessi di 
altri progetti con finalità sismostratigrafiche, strutturali e geodinamiche (Fanucci 
et alii, 1979; Rehault, 1981; Fanucci  et alii, 1982), i cui risultati furono com-
pendiati in numerose pubblicazioni e nelle carte “Structural Model of Italy” e 
“Neotectonic map of Italy”, edite dal CNR nel 1983. 

Negli anni ’90 gli interessi si focalizzarono soprattutto su studi a carattere geo-
dinamico, mirati ad elaborare modelli di apertura del Tirreno, e sulla sismostra-
tigrafia dei principali bacini (Zitellini et alii, 1986; Chiocci et alii, 1986, 1991; 
Bouillin et alii, 1992). 

Un esteso lavoro (Bartole et alii, 1991) riguardò l’inquadramento dell’Arci-
pelago Toscano nel contesto evolutivo e geodinamico del Tirreno settentrionale 
e dell’Appennino, con importanti acquisizioni sismostratigrafiche e strutturali. 
Detto studio fu reso possibile da indagini geofisiche sui bacini, condotte a fini di 
ricerca di risorse potenziali, con mezzi di sismica ad altra penetrazione. Questo 
filone di ricerca è culminato più di recente con indagini di sismica crostale del 
progetto francese LISA e del progetto CROP. 

Altri temi trattati negli anni ’80 e ’90 riguardarono la magnetometria e l’evo-
luzione tardoquaternaria dell’area (Bozzo et alii, 1984; Eriksson & Savelli, 1989; 
Collina-Girard, 1999). Nel decennio in corso gli studi di dettaglio sulla zona 
circostante l’Elba diventano rari, mentre continua l’interesse generale sull’evolu-
zione geodinamica dell’area tirrenica (Contrucci et alii, 2005; Mauffret et alii, 
1999; Pascucci, 2005, cum bibl.).
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III - INQUADRAMENTO GEOMORFOLOGICO

Il Foglio comprende un’area emersa ed una sommersa per le quali verranno 
definiti di seguito i lineamenti morfologici.

1. - Parte a terra

Questa parte delle note illustrative fa riferimento alle caratteristiche geomor-
fologiche dell’isola, e nasce in parallelo con le attività svolte nel progetto pilota 
dell’ISPRA (Servizio Geologico d’Italia) “Carta Geomorfologia dell’Arcipelago 
Toscano”, di cui l’Isola d’Elba è parte integrante (D’Orefice et alii, 2009). A 
questo lavoro si rimanda per eventuali approfondimenti. L’inquadramento geo-
morfologico è anche frutto dell’integrazione di tale progetto e ne segue le linee 
espositive, anche se con minori dettagli. 

L’Isola d’Elba si colloca di fronte alla costa toscana tra Livorno e il Promontorio 
dell’Argentario, ed assieme alle altre isole dell’Arcipelago Toscano forma un arco 
convesso rivolto verso la Corsica.

L’isola è caratterizzata da una elevata energia del rilievo con versanti ripidi ed 
altezze a volte consistenti, come la culminazione del Monte Capanne (1.018 m) 
costituito da un plutone monzogranitico. 

La storia geologica dell’isola è legata all’evoluzione dell’orogene appennini-
co che la collega strettamente alle vicende geologiche della Toscana. In particola-
re la presenza del grande plutone monzogranitico di Monte Capanne a occidente 
e dell’intrusione monzogranitica di Porto Azzurro a oriente, assieme al particolare 
assetto morfostrutturale ed alla presenza di un grande numero di altre litologie, 
ha condizionato sensibilmente le varie fasi della sua evoluzione geomorfologica, 
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contribuendo a separarla in vari distretti geomorfologici nei quali hanno agito 
ed agiscono tuttora processi morfogenetici distinti. Fra tali settori si possono di-
stinguere: quello occidentale (Monte Capanne - Monte Perone), quello centrale 
(Monte San Martino - Monte Orello), quello sud-orientale (Monte Calamita) e  
quello nord-orientale (dorsale Monte Castello - Monte Serra).

L’Isola d’Elba ha una forma caratteristica che si sviluppa principalmente in 
direzione est-ovest, ma sulla base dei settori già distinti si possono evidenziare 
una varietà di forme che si differenziano sia per la loro geometria, sia per le loro 
caratteristiche morfologiche. Si può riconoscere una forma allungata in direzione 
nord-sud nei rilievi della parte orientale, con alcune singolarità (piana di Mola) 
che ne interrompono la continuità morfologica. La parte centrale si caratterizza 
principalmente per la presenza di un generale restringimento articolato in va-
rie insenature, con due strozzature più importanti (Golfo di Campo - Golfo di 
Procchio e Golfo Stella - Golfo di Portoferraio) che collegano la parte orientale a 
quella occidentale. La parte occidentale, ben diversa dalle altre, si presenta come 
un’area dalla forma planimetrica pseudo-circolare, indubbiamente condizionata, 
nei processi e nelle forme, dagli aspetti geologici dominanti dovuti alla presenza 
del plutone monzogranitico del Monte Capanne. 

Sulla base della suddivisione nelle macroaree appena descritte e a causa delle 
diverse condizioni geomorfologiche e dei relativi processi, verranno descritte se-
paratamente le caratteristiche geomorfologiche di ogni settore.

1.1. - Settore occidentale 

La geologia dell’isola, ed in particolare quella della sua porzione occidentale 
rappresentata in fig. 14a, b dall’area Monte Capanne - Monte Perone, è il risultato 
di molteplici processi, che hanno interagito, a partire dagli eventi distensivi tardo-
orogenici, con la messa in posto del plutone del Monte Capanne, la cui risalita ha 
generato un complessivo innalzamento che ha coinvolto la crosta oceanica e le 
sue coperture sedimentarie. 

Le principali caratteristiche geologiche di questo settore, soprattutto dell’in-
torno di Monte Capanne, sono l’esteso affioramento monzogranitico, bordato da 
depositi della successione ofiolitica termometamorfica, interessata da fasi defor-
mative sia duttili sia fragili. Su questi materiali hanno agito processi esogeni che 
hanno determinato la formazione di coperture detritiche sia d’origine primaria sia 
secondaria ed hanno portato all’attuale assetto geomorfologico.

Questo settore mostra una netta differenza fra parte settentrionale e meridio-
nale, imputabile alla diversa esposizione dei versanti e ad una generale diversità 
degli agenti morfogenetici principali e delle forme ad essi collegate. La preva-
lente conformazione montuosa, la costituzione litologica e la storia strutturale 
dovrebbero privilegiare i processi dovuti alla gravità. Pur in tale contesto altre 
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Fig. 14 - a -Carta di distribuzione dei sistemi geomorfologici dell’Isola d’Elba; b- Tabella sinotti-
ca dei sistemi geomorfologici dell’Isola d’Elba.

b
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tipologie di processi, legati principalmente all’alterazione meteorica, risultano di 
una certa importanza. 

I processi legati alle acque incanalate evidenziano nella parte settentrionale la 
presenza di aste fluviali relativamente incise che costituiscono bacini mediamente 
sviluppati. Nella parte meridionale i bacini sono meno gerarchizzati, privi quindi 
di tributari di una certa importanza, e anche meno incisi rispetto al settore setten-
trionale. In entrambi i casi si nota un sostanziale allineamento fra le aste fluviali 
e i principali sistemi di fratture sia primarie da raffreddamento sia secondarie da 
rilascio distensionale di stress meccanici. A tali fratture sono, inoltre, legate anche 
altre forme strutturali ben evidenti, quali superfici strutturali generate da joint se-
condari, paralleli alla superficie topografica, che determinano piani preferenziali 
di esfoliazione, ed anche superfici di distacco e scivolamento di ammassi rocciosi. 
Questi riforniscono di materiale detritico i versanti ed il reticolo fluviale nei cui 
canali si possono in seguito generare consistenti movimenti di massa. 

Fra i processi di alterazione delle rocce, l’esfoliazione determina la formazio-
ne di duomi (cima del Monte Capanne) e combinata con la generale alterazione 
(weathering) lungo le superfici dei joint che s’intersecano fra loro nelle rocce 
monzogranitiche, porta alla formazione di materiale granulare che in alcuni casi 
origina coltri di accumulo di alcuni metri, comunemente denominati sabbioni.

I fenomeni franosi di questo settore sono indubbiamente influenzati dalle sca-
denti caratteristiche geomeccaniche delle rocce affioranti e dalla loro giacitura. I 
principali movimenti risultano scivolamenti di blocchi di roccia su superfici pree-
sistenti e crolli legati alla presenza di famiglie di joint che s’intersecano. 

I movimenti di massa più importanti da un punto di vista della pericolosità 
s’individuano all’interno della rete idrografica, dove s’incanalano materiali detri-
tici di varie tessiture (dalle sabbie ai blocchi anche di dimensioni metriche) che 
generano spesso debris flow che si accumulano allo sbocco delle valli principali. 
Questi fenomeni, con il progressivo accumulo di materiale, hanno a loro volta ge-
nerato conoidi detritiche anche di una certa consistenza. Nella parte più ripida dei 
versanti meridionale e occidentale si verificano numerosi fenomeni di trasporto 
in massa di detrito causati dall’evoluzione di alcune frane, che convogliandosi nei 
canali sfociano a mare insistendo, anche in maniera pericolosa, sull’unica strada 
che, circoscrivendo il Monte Capanne, collega la parte meridionale con quella 
settentrionale dell’isola (strada denominata ”anello occidentale n. 25”).

Un caso interessante si trova nell’area della foce del Fosso Barione (a monte 
di Pomonte), dove è presente un’importante unità lito-geomorfologica, costituita 
da un conoide di origine mista più giovane delle altre unità presenti in zona. La 
petrografia prevalente dei clasti appartenenti a tale unità è monzogranitica visto 
che la quasi totalità dell’area del suo bacino idrologico insiste sul plutone del 
Monte Capanne. In questo conoide, così a ridosso del monte e che quindi risente 
in maniera consistente dell’influenza dell’energia di rilievo, uno dei principali 
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processi che hanno agito è il trasporto di massa, in flussi concentrati di detrito 
lungo il corso d’acqua. Questa tipologia di trasporto è caratterizzata dalla notevo-
le eterogeneità dimensionale del materiale depositato e da una matrice costituita 
da sabbia con scarsa percentuale di materiale fine.  I blocchi, anche di dimen-
sioni metriche, ed il materiale litoide hanno un buon grado di arrotondamento 
(D’Orefice et alii, 2009). 

L’intero bacino del Rio di Pomonte è caratterizzato dalla presenza di una este-
sa copertura di materiali di alterazione del monzogranito. All’interno di questi 
materiali si sono verificati in epoca storica alcuni fenomeni di instabilità, classifi-
cabili come soil slip - debris flow (Campbell, 1975) che hanno avuto conseguenze 
anche sulle infrastrutture (principalmente vie di comunicazione) dell’abitato di 
Pomonte. Il più recente dei fenomeni di questo tipo è il movimento franoso ve-
rificatosi nell’ottobre 1990 alle pendici del Monte Capanne, che ha raggiunto il 
mare dopo avere percorso tutta la valle provocando la distruzione di due ponti; 
alcune abitazioni sono state minacciate dal passaggio del flusso. Questa tipologia 
di fenomeni è caratterizzata da una velocità molto elevata (maggiore di 5 m/s).

Per quanto riguarda le forme derivanti dai processi erosivi di versante, queste 
si accentrano principalmente nella parte settentrionale, anche per il fatto che la 
copertura vegetale e lo sviluppo di suoli risulta maggiore rispetto a quella della 
parte meridionale, dove l’erosione si concentra più in fossi di forma lineare, con-
dizionati probabilmente dalla presenza dei joint precedentemente descritti.

Particolare influenza in questo settore risulta avere l’erosione marina sulle 
coste, con forme di erosione concentrate sulle falesie che possono raggiungere 
diverse decine di metri di altezza.

1.2. - Settore centrale 

Per quanto  riguarda le forme legate ai processi sui versanti, in questo settore 
(fig. 14a, b) compreso nell’area Monte San Martino - Monte Orello, possiamo 
distinguere soprattutto scarpate di degradazione, con processi di distacco di ma-
teriale per piccole frane di crollo. Queste alla base sviluppano depositi di ver-
sante relativamente grossolani. Vi si possono associare frane di scorrimento di 
dimensioni ridotte che, originando piccole scarpate, innescano nuovi processi di 
degradazione e accumulo di materiale detritico. 

Altre forme di degradazione di questo tipo si ritrovano sulle scarpate struttu-
rali presenti nell’area di Monte Castello e Monte Orello; queste, all’aumentare 
dell’inclinazione degli strati, generano localmente ripide creste monoclinali 
(hogback). 

Fra i fenomeni gravitativi di una certa importanza vi sono piccole frane di 
scorrimento, soprattutto nelle fasce detritiche che raccordano i versanti più ripidi 
di Monte Castello, Monte Pericoli, Monte Orello con i fondovalle. Questo pro-
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cesso di accumulo nel tempo ha conferito ad alcune valli minori (valle del Fosso 
Forcioni e Fosso Gorgonnato) un tipico aspetto a conca. Rari sono i colamenti che 
si possono svilupare sui depositi di tali versanti. 

Per quanto riguarda il detrito di versante e i depositi colluviali in particolare, 
si può citare la monografia dedicata alla “Carta Geomorfologica dell’Arcipelago 
Toscano” (D’Orefice et alii, 2009), che riporta testualmente: “localmente, lungo 
la strada che conduce alla Miniera della Crocetta, è stato possibile osservare la 
presenza di due generazioni di depositi colluviali. Quella più antica è alterata da 
un suolo profondo, rubefatto, lisciviato, con caratteristiche screziature e zone di 
concentrazione di ferro ridotto, che richiamano i caratteri di una vera e propria 
plintite, anche se il grado di cementazione non è elevato”. Questo processo denota 
caratteristiche di pedogenesi derivanti da un’alterazione profonda in condizioni 
stabili. Tale materiale, allo sbocco delle valli principali, si trova localmente inter-
calato con depositi di conoide alluvionale. 

In questo settore si concentrano i principali corpi sedimentari di origine flu-
viale, infatti le principali forme di accumulo rilevate sono costituite dai depositi 
alluvionali dei fondovalle attuali ed hanno estensioni di alcuni km2, come nel 
caso delle aree di Lacona e Magazzini - Schiopparello. Questi corpi si raccordano 
ai versanti più acclivi mediante depositi colluviali o di versante, e talvolta con 
conoidi alluvionali inattive. Alcuni di questi conoidi, insieme alle loro pianure 
alluvionali, sono state localmente incise dagli attuali corsi d’acqua e formano 
delle scarpate d‘erosione fluviale inattive dove adesso agiscono fenomeni di de-
gradazione dei versanti, o sono state parzialmente rimodellate dai processi erosivi 
(Lacona - Pian dei Lari, Procchio). Questi terrazzamenti non hanno una distinzio-
ne certa in ordini. 

In corrispondenza della costa i materiali alluvionali che compongono le pianu-
re si congiungono senza soluzione di continuità con i depositi di spiaggia (Marina 
di Campo, Lacona, Procchio) per cui l’individuazione di un limite preciso fra 
questi materiali risulta difficile.

Forme eoliche sono state individuate presso Marina di Campo, Procchio, 
Golfo di Lacona e nel Golfo Stella, e sono rappresentate da cordoni dunari di 
limitata estensione, a volte intensamente antropizzati e vegetati. Altri depositi 
eolici, costituiti da sabbie cementate, da moderatamente a scarsamente elabora-
te, con stratificazioni incrociate planari, e che localmente poggiano direttamen-
te sul substrato, sono stati identificati lungo la costa di Capo Stella e nell’area 
di Viticcio, Scaglieri e Biodola. Come rilevato anche dagli autori della “Carta 
Geomorfologica dell’Isola d’Elba”, questi materiali sono caratterizzati da oriz-
zonti intensamente alterati e da un paleosuolo relitto con figure pedogenetiche 
che definiscono un forte processo di lisciviazione e una conseguente presenza di 
argilla di neoformazione illuviale. Tali depositi affiorano anche sotto il livello del 
mare, a prova del fatto che si sono formati in un periodo in cui il mare si trovava 

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



41

ad un livello inferiore rispetto all’attuale. 
La parte costiera è articolata in tratti di coste alte e basse che corrispondono 

alle principali insenature. Le spiagge hanno una granulometria prevalentemente 
sabbiosa. In alcuni casi esse raggiungono estensioni superiori al chilometro, con 
presenza di barre e cordoni litoranei emersi; in altri casi vi si notano fenomeni di 
arretramento per processi erosivi connessi alla dinamica marina. A Cala di Mola 
si riconosce un’antica laguna costiera, che si estendeva verso l’interno per circa 1 
km ed era sbarrata verso mare da un cordone dunare, di cui rimangono solo alcuni 
lembi residui nel tratto costiero settentrionale dell’insenatura.

Nelle aree costiere, soprattutto se in presenza di spiagge, si trovano i principali 
centri abitati, la cui attività antropica ha modificato sensibilmente alcune delle 
forme preesistenti. A Portoferraio, ad esempio, la presenza dell’area portuale e 
delle opere connesse hanno alterato profondamente la morfologia della costa, così 
come l’ha modificata la presenza delle saline, oggi in disuso. 

In questo settore sono rilevabili varie superfici suborizzontali che si trovano 
a quote differenti sui versanti e talvolta sulla sommità dei rilievi. Tali superfici 
sono state attribuite a processi erosivi. Esse infatti incidono litotipi differenti del 
substrato, piegati e dislocati, e non sono inoltre ricoperte da depositi successivi.

Tra le principali forme di origine antropica vanno citate anche le miniere 
inattive a cielo aperto, che hanno lasciato nel paesaggio scarpate e superfici di 
sbancamento. Sono presenti, inoltre, alcune aree estrattive ancora in attività (ver-
sante settentrionale del Monte Orello, Miniera della Crocetta ad ovest di Porto 
Azzurro).

1.3. - Settore sud-orientale 

In questo settore, rappresentato dall’area di Monte Calamita (fig. 14a, b), af-
fiorano prevalentemente litotipi pre-quaternari, mentre i depositi quaternari han-
no un’estensione piuttosto limitata e sono costituiti principalmente da sedimenti 
eolici, da depositi di spiaggia emersa, alluvionali, di versante e da coltri eluvio-
colluviali.

Il rilievo che domina l’area sud-orientale dell’isola è il Promontorio del Monte 
Calamita, che a partire dai suoi 412 m di quota massima giunge fino alla costa, 
ove si trovano imponenti falesie attive, di altezza poco inferiore ai 100 m. Queste 
aree, interessate da un’intensa azione erosiva del mare, sono caratterizzate anche 
da numerose piccole grotte di origine marina.

La struttura generale dell’area è rappresentata dal rilievo del Monte Calamita, 
che influenza anche la rete di drenaggio: vi si trovano infatti corsi d’acqua ad 
alveo fisso, con sviluppo pressoché rettilineo e poco gerarchizzati, che giungono 
dopo brevi percorsi sulla costa. I depositi di versante, costituiti da materiale per 
lo più grossolano, affiorano su alcuni versanti meno acclivi e nelle valli a “V” dei 
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torrenti che scendono dal Monte Calamita, a volte occludendone parzialmente il 
percorso.

Depositi di spiaggia emersa si rinvengono all’interno delle piccole baie, e 
sono costituiti da materiale estremamente eterometrico (sabbie grossolane e gros-
si blocchi arrotondati). 

In numerose aree, soprattutto nella parte orientale del Monte Calamita, si sono 
sviluppati processi erosivi diffusi (erosione per inter-ril e rill). Questo processo 
è stato favorito dagli incendi boschivi che recentemente hanno interessato vaste 
aree.

I processi legati alla gravità, quali movimenti di massa, si ritrovano lungo le 
coste alte a falesia, e sono rappresentati da piccoli movimenti franosi prevalen-
temente di crollo e di ribaltamento. Questi processi formano numerosi depositi 
di detrito di versante, eterometrici e a spigoli vivi, costituiti da clasti poligenici 
di rocce micascistose, quarzitiche e carbonatiche, con scarsa matrice sabbiosa e 
tessitura a supporto di clasti. 

Alcuni depositi di natura prevalentemente eolica affiorano lungo la costa occi-
dentale rocciosa del Monte Calamita e penetrano a volte all’interno del rilievo lun-
go alcune valli (Stecchi, Madonna delle Grazie, Morcone, Pareti e Innamorata). 
Questi depositi sono costituiti da sabbie a grana da medio-fine a grossolana e in 
minor misura da ghiaie minute. La tessitura è generalmente open-work. Il grado 
di cementazione è spesso così elevato da generare vere e proprie arenarie e mi-
croconglomerati. 

L’attività antropica è caratterizzata dalla presenza di miniere a cielo aper-
to, come ad esempio la Miniera del Polveraio (Punta della Calamita), che con 
un’estensione planimetrica di circa 2 km2, rappresenta uno dei più vistosi esem-
pi di attività mineraria dell’isola, o le miniere di dimensioni più contenute del 
Ginepro e dei Sassi Neri.

1.4. - Settore nord-orientale 

Questo settore, rappresentato dall’area di Monte Grosso e Monte Arco verso 
oriente (fig. 14.2) e dall’area di Monte Strega e Monte Castello nella sua parte 
occidentale (fig. 14.1), è contraddistinto da una dorsale, con direzione N-S, ge-
ologicamente molto complessa. Vi si trovano frequenti alternanze di formazioni 
con litotipi molto diversi: calcari, diaspri, basalti, gabbri e rocce metamorfiche 
in genere, che con il loro complesso assetto strutturale hanno influenzato la geo-
morfologia di questo settore. Il controllo strutturale è testimoniato dalla presenza 
di faccette triangolari in varie parti dell’area (Valle di Ortano, Valle del Frasso). 
Anche il drenaggio è influenzato dall’assetto strutturale e dalle presenza di nu-
merose faglie che orientano i corsi d’acqua, in direzione NO-SE. I singoli corsi 
d’acqua si sono sviluppati in prevalenza ad alveo fisso generando forme a “V”. 
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Questa peculiarità, legata anche alla relativamente alta energia del rilievo, fa sì 
che non si siano sviluppate superfici particolarmente estese nei depositi fluviali. 
Al contrario, forme e depositi legati alla gravità sono principalmente diffusi ed 
attivi nell’area costiera, dove sono associati alle forme strutturali, e si presentano 
come fenomeni di crollo in corrispondenza degli affioramenti rocciosi. 

In generale la morfologia del versante orientale risulta fortemente modificata 
dall’intervento antropico. In particolare si notano estese aree a terrazzamenti sia 
integri sia in degradazione.

Sul versante occidentale il paesaggio appare caratterizzato da maggiori valori 
medi di acclività rispetto al versante orientale. Sono presenti anche brusche va-
riazioni d’inclinazione dei versanti, in corrispondenza dei litotipi maggiormente 
resistenti. In particolare, soprattutto in coincidenza dell’affioramento di diaspri, si 
rinvengono scarpate di degradazione attive. Coltri e falde di detrito, attive e inat-
tive, sono ubicate soprattutto nella porzione meridionale del versante occidentale 
(tra Nisporto e Magazzini). 

Alcuni movimenti di massa classificabili come frane di scorrimento e debris 
flow sono presenti a monte dell’abitato di Nisportino, mentre altri, di minore 
estensione, interessano spesso le coltri di alterazione dei diaspri. 

La costa presenta aspetti morfologici simili sui due versanti ed è caratterizzata 
da una falesia di circa 25 m di altezza. Le spiagge, racchiuse solo nelle piccole 
baie che si aprono nella costa alta, sono costituite prevalentemente da materiali 
grossolani (ghiaie e ciottoli). I depositi di origine eolica, se pur ben evidenti, sono 
stati rinvenuti solo presso Cala Mandriola e Cavo.

2. - Parte a mare - Morfologie e strutture superficiali

Nel Foglio Isola d’Elba, la superficie marina compresa è più vasta di quella 
occupata dall’isola stessa (fig. 1). La batimetria di dettaglio che costituisce la base 
cartografica su cui sovrapporre tutte le informazioni morfologico-geologiche del 
Foglio è stata fornita dall’Istituto Idrografico della Marina Militare. Quanto segue 
deriva altresì da un’elaborazione, in chiave geomorfologico-strutturale di dati di 
sismica ad alta e altissima risoluzione

	 L’area è parte della estesa piattaforma continentale che raccorda l’Elba 
al continente verso E, mentre ad O la ricollega alla Dorsale di Pianosa e, attra-
verso quest’ultima, all’Isola di Capraia.  I limiti di detta piattaforma sono ben 
definiti solo in direzione del Canale di Corsica, vasto bacino i cui fianchi sono 
caratterizzati da scarpate relativamente ripide, di modo che il passaggio tra scar-
pate e piattaforma è segnato da una brusca rottura di pendio (shelf-break). A S e N 
dell’isola i limiti sono meno definiti, ma comunque quasi del tutto esterni all’area 
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occupata dal Foglio, così come il limite occidentale. Nel Foglio sono incluse parti 
delle principali depressioni tettoniche che circondano l’isola. A N l’area include 
buona parte del Bacino di Capraia con la Valle dell’Elba. Quest’ultima si ricollega 
al Bacino di Fetovaia che separa l’isola dalla Dorsale di Pianosa, mentre a SE si 
apre il Bacino di Punta Ala, che non ha evidenza morfologica. A S la piattaforma 
fa parte dei Bacini di Pianosa e di Montecristo (Pascucci, 2005) di cui rappresenta 
una parte marginale. 

Per meglio definire i limiti delle piattaforme di prevalente costruzione sedi-
mentaria, come quella in esame, si applica sovente il seguente criterio (Vanney, 
1977): viene considerata tale solo quella parte del prisma sedimentario modellata 
dalle ultime fasi di oscillazione glacioeustatica del livello marino del Pleistocene 
superiore, mentre alle parti dei corpi sedimentari che non sono mai state interes-
sate dal fenomeno, o che non ne sono state più toccate a partire da una fase più o 
meno remota, si riservano le denominazioni di “plateau marginali” (che possono 
avere anche altra natura). Nel nostro caso, anche applicando scrupolosamente 
detto criterio, il limite della piattaforma rimane di difficile definizione nella zona 
nord-Elba (fig. 1), dove non è possibile identificare un ciglio (shelf-break) ben 
delineato (Bartolini et alii, 1979).

Nella piattaforma in esame possono essere riconosciuti, su tutto il contorno 
dell’isola, un settore interno o sublitoraneo la cui morfologia segue abbastanza 
fedelmente l’andamento delle coste, risentendo della morfologia di un substra-
to roccioso ancora subaffiorante, e un settore esterno la cui morfologia dipende 
unicamente dai processi di sedimentazione, tettonici e di erosione sottomarina o 
subaerea delle fasi pleistoceniche di lowstanding del livello medio marino. La 
fascia sublitoranea è:

- pochissimo sviluppata sul lato occidentale, dove il substrato si approfondi-
sce molto rapidamente entro il Bacino di Fetovaia;

- altrettanto poco sviluppata sul versante orientale dove il fondale assume, già 
in prossimità della costa, una morfologia di “raccordo” tra l’isola e il Promontorio 
di Piombino ovvero tra l’isola e la piattaforma del Golfo di Follonica;

- ben estesa sul versante settentrionale, dove segue per ampio tratto l’anda-
mento a golfi e promontori alternati della costa, mostrando a tratti anche rilievi 
isolati e approfondendosi sino ai -80/-90 m. Nel settore meridionale ha andamen-
to simile, ma è meno estesa e si approfondisce al massimo sino ai -60 m.

Le isobate sono molto ravvicinate nei settori di costa alta, mentre si distan-
ziano in corrispondenza dei golfi con sedimentazione importante e del Canale di 
Piombino.

Vistose eccezioni a questa regola si rilevano solamente in corrispondenza di 
Marciana Marina e di Acquaviva (fig. 1): a rientranze della costa corrispondono 
“promontori” sommersi orientati N-S. In entrambi i casi la sismica segnala corpi 
rocciosi subaffioranti che, data la situazione descritta, potrebbero essere costituiti 
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da litologie diverse da quelle costiere. Altre eccezioni meno evidenti risultano 
essere il prodotto di frane sottomarine e costiere in tratti a morfologia abrupta. 

Il settore esterno, praticamente inesistente sul lato occidentale dell’isola, as-
sume ad E, come si è detto, la caratteristica di una soglia con rilievi minori di 
substrato che in due casi affiorano (Isolotti di Palmaiola e Cerboli). A S esso mo-
stra una certa articolazione morfologica del tutto indipendente dalla morfologia 
sublitoranea, mentre a N l’unica particolarità di rilievo è una depressione da cui 
si sviluppa il cosiddetto “Vallone dell’Elba” (Bartolini et alii, 1979), stretto ca-
nale sottomarino, orientato NNO-SSE  che borda il prolungamento settentrionale 
della Dorsale di Pianosa. Si è ritenuto, in base ai criteri geomorfologici adottati 
a livello internazionale, di ridefinirlo come “Canale dell’Elba” (CE, fig. 1), scar-
tando la proposta di Pascucci (2005) che lo indica come “Canale di Capraia” per 
evitare possibili confusioni. 

Un importante promontorio sommerso si delinea a partire dalla batimetri-
ca dei -70 m tra Fetovaia e Pomonte. È orientato in senso NO-SE e separa il 
Bacino di Fetovaia dall’ampia zona pianeggiante che si estende a S dell’isola, 
sino a Punta dei Ripatti. Le uniche movimentazioni importanti in quest’ultima 
zona sono segnalate dagli andamenti della isobata dei -80 m, che evidenzia sia il 
“promontorio” citato che una barra pressoché continua, parallela al ciglio della 
piattaforma, e alcune barre minori (figg. 1 e 15). La sismica mostra che i caratteri 
di dettaglio della zona sono piuttosto complessi. La barra principale si articola 
in una serie di rilievi, fortemente riflettenti, a cui si addossa verso terra un pri-
sma trasparente di sedimento recente (vedi schemi a cornice della carta; fig. 15). 
Essi rappresentano residui di apparati costieri risalenti a una fase di relativa stasi 
della trasgressione postglaciale, che si appoggiano su di una ben definita super-
ficie erosiva. Tra essi e la costa, in posizione intermedia tra la superficie erosiva 
e i sedimenti recenti, si rileva un sottile corpo sedimentario a colmata di una 
depressione determinata dall’esistenza dei rilievi stessi: una tipica situazione di 
paleolaguna o lago costiero. 

A valle della barra la pendenza si accentua per un breve tratto, a cui fa seguito 
un’altra zona pianeggiante con un modesto spessore di sedimento recente che 
ricopre una superficie d’erosione manifestamente più antica di quella su cui gia-
ce la barra precedentemente descritta (vedi schemi a cornice). Il “promontorio” 
che limita a occidente tutta questa zona è un rilievo controllato dalla tettonica e 
costituito da formazioni sedimentarie pleistoceniche. 

Linee strutturali orientate circa NO-SE hanno generato anche la depressione 
da noi detta Bacino di Fetovaia (fig. 16), il cui fianco occidentale è costituito 
dall’alto morfologico-strutturale della Dorsale di Pianosa. La morfologia del fon-
do del bacino è tutt’altro che uniforme; vi si alternano zone in cui un non trascu-
rabile spessore di sedimento (corpo A; fig. 16) ricopre una superficie d’erosione 
attenuandone le asperità, a zone in cui lo stesso corpo sedimentario si presenta 
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eroso e rimaneggiato. La morfologia dei fianchi è determinata da corpi progra-
danti clinostratificati. Quelli del fianco orientale (corpi E; fig. 16) si appoggiano 
direttamente alla superficie d’erosione e sono quindi più antichi o coevi rispetto 
al corpo A, mentre quelli del fianco occidentale (corpi O) ricoprono, con i loro 
livelli frontali, i livelli superiori del corpo A, di cui risultano così più recenti.  Le 
superfici terrazzate di detti corpi si situano costantemente   tra i -80 e i -100 m 
(fig. 15). 

Sul fianco della dorsale compare un rilievo isolato ad asse NO-SE. La sismica 
lo identifica come una piega antiforme isolata, a curvatura assiale piuttosto pro-
nunciata che può essere relazionata a recenti deformazioni in compressione di 
tutta l’area al limite occidentale del Foglio.

Il versante N dell’isola fronteggia il Bacino di Capraia (BC in fig.1). Al di 
sotto della fascia sublitoranea già descritta la morfologia si fa pianeggiante, ma 
con particolarità minori diffuse. La sismica delinea il seguente quadro:

- la batimetrica dei -90 m segna il limite oltre il quale il substrato pre-mioceni-
co subaffiorante si immerge al di sotto di una sequenza sedimentaria estremamen-
te potente, trasgressiva sul substrato stesso, il quale, a batimetrie minori, è coperto 
solo da un sottile livello di sedimento fine olocenico e da alcuni corpi arenacei in 

Fig. 15 - Vista morfo-batimetrica e della copertura tardo-quaternaria (sezioni Chirp) tridimensio-
nale del settore marino sud-orientale. Nelle sezioni Chirp la linea gialla rappresenta la base della 
“coltre”olocenica lutitica. I rilievi localizzabili alle profondità di 80-100 metri rappresentano i relitti 
di un antico  sistema di barre litorali (vedi testo).
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forma di piccole cuspidi o tomboli appoggiati al pendio, costantemente tra i 70 e 
gli 80 metri di profondità (vedi schemi a cornice; fig. 17). Terrazzi deposizionali 
relativamente ampi si rilevano al limite occidentale dell’area tra -90 e -100 m ;

- più al largo affiorano livelli sedimentari giacenti sulla superficie erosiva del-
la massima regressione singlaciale (Wurm III), privi di copertura recente, anzi 
con vistose tracce d’erosione (fig.  16). Quest’ultima ha modellato il fondale a 
rilievi e depressioni alternate, il cui asse, a giudicare dalle batimetrie di dettaglio, 
si dispone NO-SE, particolarmente nella zona antistante Procchio. Questo fatto, 
osservato con minore grado di risoluzione, aveva in passato portato gli scriventi 
e altri Autori a ritenere che il Canale dell’Elba si avvicinasse alla costa, collegan-
dosi in qualche modo al Golfo di Procchio. Al contrario l’asse del canale, tra le 
batimetrie dei -120 e dei -110 m, si presenta poco inciso ma decisamente ruotato 
di circa 120°, disponendosi NE-SO. Il modellamento superficiale di questo tratto 
di piattaforma deve essere imputato a processi idrodinamici che restano ancora 
da identificare;

- ad O di Procchio le strutture da erosione diffusa scompaiono e si rende evi-
dente la modesta depressione che costituisce la vera testata del canale, più mar-

Fig. 16 - Vista morfo-batimetrica e della copertura tardo-quaternaria (sezioni Chirp) tridimensionale 
del settore marino sud-occidentale. Il Bacino di Fetovaia è caratterizzato dalla presenza di una super-
ficie erosiva basale ricoperta a tratti da corpi deposizionali tabulari o clinostratificati, talora caotici 
(accumuli di frana?) sui fianchi della depressione (vedi testo).
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cata nei livelli sottostanti che nella superficie del fondale; i processi di sedimen-
tazione hanno per un certo tempo prevalso su quelli d’erosione producendo una 
colmata, ma localmente si notano anche indizi di erosione attiva; 

- la superficie d’erosione singlaciale si segue sino ai -100 m ed oltre. 
Il tratto compreso tra la testata del canale e il Bacino di Fetovaia ha batimetria 

costante, intorno ai -100 m e qualche piccola depressione chiusa, nonché spora-
dici rilievi puntiformi. All’indagine sismica ad alta risoluzione presenta una zona 
depressa, poco marcata, al pie-
de della ripida scarpata di Monte 
Capanne, con un versante occiden-
tale che risale dolcemente verso la 
dorsale. Il fondo della depressione 
contiene dei corpi di frana. 

La sismica penetrativa confer-
ma che il versante occidentale è oc-
cupato da un plateau tardo-pleisto-
cenico progradante e mostra che la 
depressione, in passato più marcata 
ed estesa, collegava la testata del 
canale al Bacino di Fetovaia, ge-
nerando un unico solco aggirante il 
Monzogranito di Monte Capanne. 
Il solco risulta oggi suddiviso in 
due parti per deposizione di sedi-
menti recenti. 

La parte sudorientale del Foglio 
fa parte del Bacino di Punta Ala 
(BA, fig.1).  Nel settore a S del 
Monte Calamita la morfologia dei 
fondali è essenzialmente determi-
nata dal modellamento della super-
ficie erosiva singlaciale non molto 
modificato dal corpo olocenico, 
mentre ad E quest’ultimo ricopre 
con potenze considerevoli i corpi 
e le morfologie più antiche, livel-
lando il fondale. La transizione tra 
piattaforma e zona sublitoranea è 
qui veramente brusca, determinata 
da faglie dirette, essendo il bacino 
stesso un tipico graben tirrenico.  Fi
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La soglia di Piombino è caratterizzata da fondali a morfologia caotica, sog-
getti ad erosione prevalente, con tasche di deposizione assai limitate come esten-
sione e potenza.
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IV - INQUADRAMENTO GEOLOGICO-STRUTTURALE

1. - Parte a terra

L’Isola d’Elba è ubicata nel Mar Tirreno settentrionale a metà strada fra la 
Toscana (Appennino Settentrionale) e la Corsica (Corsica “Alpina”).  Il com-
plesso edificio tettonico dell’isola è tradizionalmente considerato l’affioramento 
più occidentale della catena orogenica nord-appenninica. Questa è caratterizzata 
dall’impilamento di una serie di unità tettoniche, l’ordine di sovrapposizione del-
le quali segue all’inverso la cronologia della loro tettogenesi. Fin dagli anni ’80 
(vedi sintesi in Principi & Treves, 1984, cum bibl.) la genesi e la strutturazione 
dell’edificio appenninico è stato assimilato a quello degli attuali sistemi arco-
fossa. Le unità tettoniche dell’Appennino Settentrionale possono essere riferite a 
due domini: il Dominio Ligure ed il Dominio Tosco-Umbro-Marchigiano, posto 
ad oriente rispetto al primo. Queste distinzioni erano già presenti in Merla (1951) 
e in Trevisan (1951), che avevano più o meno accettato i venti alloctonisti che 
venivano dalle Alpi (es. Argand, 1924; Staub, 1933 e la già citata sintesi di De 
Wijkerslooth, 1934), dove le Liguridi (Argille Scagliose p.p.) venivano collocate 
più ad O rispetto alle Toscanidi. Tuttavia tutti ancora avevano come riferimento 
geomorfogenetico la “Teoria della geosinclinale” di Dana (1873) più o meno 
rielaborata.  Per approdare ad accezioni più moderne bisogna arrivare alla fine 
degli anni sessanta-inizio anni settanta, con la generale presa di coscienza della 
Tettonica a Zolle e del vero significato delle ofioliti cioè, per quanto riguarda 
l’Appennino, del vero significato paleogeografico delle Liguridi (Abbate et alii, 
1970; Boccaletti et alii, 1971; Elter & Pertusati, 1973; Gianelli & Principi, 
1977; Abbate et alii, 1980; Principi & Treves, 1984, ecc.). Le Liguridi apparten-
gono ad un dominio oceanico, in particolare a quello della “Tetide Occidentale” 
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(Abbate et alii, 1980), mentre le Unità Tosco-Umbro-Marchigiane ad un dominio 
continentale, in particolare a quello della Microplacca Adria.

L’edificio tettonico dell’Appennino Settentrionale (fig.  18) vede le Unità 
Liguri, oceaniche, sovrastare le unità del margine continentale adriatico, ovvero 
le Unità Toscane. Le Liguridi si articolano in unità definibili come “Interne”, ca-
ratterizzate dalla presenza di un basamento ofiolitico e da flysch terminali di età 
cretacico superiore-paleocenica, ed “Esterne”, con olistoliti ed olistostromi ofio-
litici all’interno dei flysch cretacici ed eocenici. Le Unità Toscane, nella parte in-
terna della catena appenninica, sono rappresentate da unità tettoniche basali meta-
morfiche (Unità Toscane Metamorfiche) e dalla sovrastante Falda Toscana anchi- 
e non-metamorfica. Ambedue hanno termini norico-terziari analoghi, mentre le 
rocce paleozoico-carniche sono presenti solo nelle Unità Toscane Metamorfiche. 
Nell’Arcipelago Toscano (Isola di Gorgona e del Giglio) e lungo la costa toscana 
(Promontorio del Monte Argentario) sono inoltre presenti alcune unità oceaniche 
caratterizzate da metamorfismo di alta pressione e bassa temperatura, correlabili 
con le Unità Alpine ”piemontesi” affioranti nella Corsica nord-orientale (Schistes 
Lustrés).  In queste note tutte le successioni appartenenti all’ambiente oceanico 

Fig. 18 - Sezioni interpretative dell’Appennino Settentrionale. A- Transetto ligure-parmense, B- tran-
setto corso-umbro (da Bortolotti et alii, 2001c). 
A: A Gruppo di Voltri e Appennino Ligure-Emiliano; B. Corsica alpina (Nardi et alii,1978; Durand-
Delga, 1984) e Isola d’Elba-Appennino tosco-umbro.
AB- Basamento Adria; AN- Unità tettonica Antola; Ba- Complesso Balano Ligure; CF- U.t. Cervarola-
Falterona; CI- U.t. Caio; CN- U.t. Canétolo; CO- U.t. dei Calcescisti con ofioliti; CS- U.t. Cassio; 
EB- Basamento Europa; EL- U.t. dei Flysch elbani (Lacona e Ripanera); E-P- U.t. Epiliguri; G- U.t. 
Gràssera; GO- U.t. Gottero; HF- U.t. Elmintoidi della Toscana meridionale; L- U.t. Liguride della 
Corsica; MT- U.t. Monticiano-Roccastrada; MV- U.t. Monte Venere-Monghidoro; SCo- Scaglie pa-
rautoctone corse (e.g., Scaglia di Corte); SD- U.t. Sporno-Sillano-Santa Fiora; SL- Schistes Lustrés; 
SV- Zona Sestri-Voltaggio; TM- Massiccio del Tenda; Tu- U.t. Falda Toscana; UM- U.t. Umbro-
Marchigiane; VG- Gruppo di Voltri; VV- U.t. Vara.
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sono state attribuite al Dominio Ligure. Pertanto le Unità Alpine “piemontesi” 
saranno denominate Unità Liguri Metamorfiche.

All’Isola d’Elba sono presenti sia Unità Liguri che Unità Toscane.
I rilevamenti effettuati per la stesura della carta geologica hanno portato ad 

una ricostruzione dell’evoluzione stratigrafico-strutturale dell’Isola d’Elba più 
articolata rispetto al classico schema di Barberi et alii (1969 a, 1969b) che rico-
noscevano cinque “Complessi” tettonici sovrapposti (fig. 10a, b). In particolare, 
è stato infatti utilizzato lo schema geologico definito nella parte centro-orientale 
dell’isola da Babbini et alii (2001) e Bortolotti et alii (2001a) (figg. 13 e18) nel 
quale sono state distinte nove unità tettoniche con numerose sottounità, che con-
tengono successioni deposte in differenti domini paleogeografici: 

- Dominio Toscano; rappresenta un settore del paleo-margine continentale 
della Placca Adria ed è costituito dal basamento cristallino varisico e dalle sue 
coperture sedimentarie, che includono formazioni silicoclastiche del Paleozoico 
e del Triassico medio-superiore, le soprastanti unità carbonatiche e carbonatico-
silicee mesozoiche e quelle essenzialmente terrigene terziarie. Dalla tettonizza-
zione di questo dominio si originarono le Unità tettoniche Porto Azzurro, Ortano, 
Monticiano Roccastrada e la Falda Toscana. Queste unità sono esposte solo nella 
parte centro-orientale dell’isola.

- Dominio Ligure Interno; il basamento, di natura oceanica, è stato tettoni-
camente suddiviso nelle Unità tettoniche Ripanera, Lacona e Monte Strega, che 
include sei subunità (una in meno rispetto a quelle indicate in Bortolotti et alii, 
2001a) nella parte centro-orientale dell’isola. Queste rocce non presentano se-
gni di metamorfismo di età alpina. Nella parte occidentale dell’isola sono invece 
presenti l’Unità (ofiolitica termometamorfica) Punta Polveraia-Fetovaia e l’Uni-
tà Punta Le Tombe, formata da un flysch di età paleogenica. La prima è stata 
generalmente ricollegata all’Unità Monte Strega dell’Elba centro-orientale. Non 
è del tutto esclusa l’attribuzione di parte di questi affioramenti alle unità meta-
morfiche ad alta pressione degli Schistes Lustrés della Corsica (quindi ad una 
Unità Ligure Metamorfica); la seconda potrebbe essere verosimilmente ricondot-
ta all’Unità Lacona dell’Elba centrale. Per la mancanza di una correlazione fisica 
tra le corrispondenti suddette unità dell’Elba centro-orientale e quelle dell’Elba 
occidentale, preferiamo mantenere una distinzione formale tra questi due gruppi 
di Unità Liguri. 

- Altre unità, interessate da metamorfismo di vario grado ed intense deforma-
zioni, sono correlabili con le unità tettoniche piemontesi degli Schistes Lustrés 
della Corsica alpina: sono le Unità tettoniche Acquadolce e Gràssera, da conside-
rare appartenenti alle Unità Liguri Metamorfiche.

In molte di queste unità si sono intrusi corpi magmatici del Miocene superiore 
rappresentati da due grandi plutoni (quello del Monte Capanne ad O, e quello di 
Porto Azzurro ad E), dai complessi laccolitici dell’Elba centrale e dal corteggio 
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di filoni di varia natura che hanno preceduto, accompagnato e seguito la messa in 
posto di questi corpi.

Nel quadro tettonico strutturale dell’Isola d’Elba sono presenti elementi ascri-
vibili a fasi compressive riconducibili a quelle riscontrate nelle Liguridi e nelle 
Toscanidi dell’Arco appenninico; queste sono successivamente complicate per 
l’effetto della risalita dei plutoni di Monte Capanne e di Porto Azzurro. Queste 
risalite plutoniche sono responsabili dell’attivazione di numerose faglie di scarico 
e di scorrimenti a basso angolo (es. la Faglia di Zuccale) tra le unità incassanti e 
all’interno di esse. 

L’edificio tettonico dell’Isola Elba è costituito da 9 unità tettoniche maggiori 
(vedi schema di Bortolotti et alii, 2001a in fig. 13 e la nuova denominazione 
delle unità tettoniche nello schema strutturale della carta e in fig. 43). Dalla base 
al tetto delle pila tettonica, queste sono: 1) Unità tettonica Porto Azzurro sulla 
quale riposa mediante la Faglia di Zuccale l’embrice tettonico delle restanti unità. 
Queste ultime sono le unità tettoniche 2) Ortano, 3) Acquadolce, 4) Monticiano-
Roccastrada, 5) Falda Toscana, 6) Gràssera, 7) Monte Strega, 8) Lacona e 9) 
Ripanera. Le Unità tettoniche Acquadolce e Monte Strega sono suddivise in su-
bunità tettoniche.

Infine l’edificio elbano ha subito gli effetti di una tettonica distensiva ad alto 
angolo che ha “affettato” in senso N-S l’isola, specialmente nella parte orientale. 
Tutta questa tettonica distensiva in parte precede, in parte accompagna, con evi-
denti rapporti, la messa in posto dei plutoni mio-pliocenici e dell’intero corteggio 
di corpi magmatici minori. Inoltre a questi ultimi eventi sono da collegarsi anche 
alle mineralizzazioni, in particolare a quella a ferro, per le quali l’isola è da sem-
pre famosa.

2. - Parte a mare

L’area di margine continentale tirrenico che comprende l’Arcipelago Toscano 
rappresenta una zona ritenuta relativamente stabile tra settori del Tirreno setten-
trionale caratterizzati da forte subsidenza. A N è separata dal Bacino di Viareggio 
e bacini satelliti mediante la Linea di Livorno, insieme di strutture sismogeniche, 
mentre a S vi è una transizione graduale alle aree più depresse. Ad ovest l’area 
è delimitata dal profondo Bacino del Canale di Corsica che la separa dall’isola 
omonima, mentre ad E la soglia del Canale di Piombino costituisce il tramite 
con il continente che ha funzionato da vero e proprio «ponte» di collegamento 
durante le fasi pleistoceniche di basso stazionamento del livello marino. I moti-
vi geologici dominanti dell’area sono rappresentati da piccole isole costituite da 
complessi intrusivi o effusivi, dall’Isola d’Elba, a sviluppo prevalente E-O e a 
struttura complessa, e dalla Dorsale di Pianosa, estesa antiforme ad asse N-S, che 
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borda il Bacino del Canale di Corsica in tutto il suo sviluppo. All’interno dell’area 
sono contenuti bacini meno importanti di quelli che la delimitano, ma tutt’altro 
che trascurabili. I più notevoli per estensione e potenza delle serie sedimentarie 
sono il Bacino di Punta Ala, i Bacini di Pianosa e del Giglio e, a N dell’Elba, il 
Bacino di Capraia.

La tettonica responsabile dell’origine del Tirreno e dell’assetto attuale dell’area 
è stata di natura disgiuntiva. Fasi minori di carattere compressivo o transpressivo 
vengono riconosciute da alcuni Autori nei livelli plio-pleistocenici. L’evoluzione 
geodinamica recente (Pleistocene superiore) è stata caratterizzata da blanda sub-
sidenza nei bacini e da relativa stabilità dei rilievi insulari. La Dorsale di Pianosa 
mostra chiari indizi di innalzamento e si rivela l’elemento tettonicamente più at-
tivo di tutta l’area. 

Nel dettaglio, dovendo schematizzare le situazioni geologiche dei fondali cir-
costanti l’Isola d’Elba compresi nell’area del Foglio (fig. 1), è opportuno procede-
re seguendo una ripartizione dell’area in senso batimetrico, che risponde all’esi-
genza di affrontare problematiche diverse con distinte metodologie. 

La fascia batimetrica sopra i -50 m è caratterizzata per la maggior parte da 
substrato affiorante o subaffiorante. Con quest’ultima espressione si intende indi-
care un basamento roccioso pre-tortoniano (Miocene superiore), vale a dire strut-
turato prima dell’apertura del Bacino Tirrenico, spoglio di sedimento o coperto 
di uno spessore di depositi recenti non superiore ai 2 m. I limitati accumuli sedi-
mentari dei Golfi Stella, Lacona, di Campo, di Procchio, Biodola, di Viticcio e di 
Portoferraio rappresentano la prosecuzione subacquea di pocket-beach o, come 
nel caso di Portoferraio, il risultato della decantazione di sedimenti medio-fini, 
trasportati in sospensione da correnti diverse, in aree di calma relativa (effetto 
baia). I fondali compresi in questa fascia batimetrica collegano l’Elba agli isolotti 
di Palmaiola e Cerboli e al Promontorio di Piombino; in quest’ultimo caso la 
situazione di subaffioramento del substrato è da considerarsi limitata ai -25 m.

La zona esterna alla batimetrica dei -50 m presenta tre situazioni distinte:
- la zona a N del’isola è occupata da un vasto bacino di sedimentazione (già citato 
come Bacino di Capraia). La serie di colmata è nota in dettaglio per i soli livelli 
superiori. Il Plio-Quaternario, nell’area del Foglio, non raggiunge gli 0,25 secon-
di di spessore, vale a dire, approssimativamente, i 500 m. I livelli sono raggruppa-
ti in sequenze parzialmente ricollegabili ai vari sintemi plio-pleistocenici rilevati 
sulla costa, da Castiglioncello a Piombino. Detto bacino è considerato subsidente 
in tutto il Plio-Quaternario ed è limitato ad O dal canale sottomarino, orientato  
N150°E,  detto Vallone o Valle dell’Elba o Canale dell’Elba, di natura controversa 
(vedi capitolo VIII.3.1). Il canale separa il bacino subsidente dal prolungamento 
settentrionale dalla Dorsale di Pianosa, che si ritiene tettonicamente attiva e in 
sollevamento nel Pleistocene superiore;
- La zona a SE è occupata dall’apice settentrionale del Bacino di Punta Ala. 
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Dettagli sulla sedimentazione tardo-quaternaria della zona sono stati ottenuti con 
mezzi ad altissima risoluzione (Chiocci et alii, 1991). Si segnalano ben sei se-
quenze sedimentarie, cinque delle quali sono attribuite alla fase di lowstanding 
del livello marino del Pleistocene superiore, mentre la sesta comprende i sedi-
menti olocenici;
- a S, al di sotto di una limitata copertura quaternaria, si sviluppa una piattaforma 
di abrasione su livelli sedimentari debolmente piegati che sovrastano a loro volta 
un substrato sordo. Detti livelli proseguono verso E andando a costituire il sub-
strato dell’half graben di Punta Ala. Gli scriventi hanno già segnalato formazioni 
di questo tipo in varie zone del margine appenninico tosco-ligure e ritengono 
trattarsi di corpi del Miocene medio molto estesi e fortemente riflettivi, i cui carat-
teri acustici possono accordarsi con i caratteri formazionali di lembi residui della 
stessa età affioranti sporadicamente in Toscana, Liguria e Corsica;

L’area a SO dell’isola ha caratteri determinati dalla tettonica, essendo qui i 
tassi di accumulo sedimentario sensibilmente ridotti.  Le due unità neotettoni-
che rappresentate rispettivamente dall’isola nel suo complesso e dalla Dorsale 
di Pianosa hanno orientamenti strutturali ortogonali. Inoltre, nel Pleistocene su-
periore hanno subito movimentazioni diverse, come indica anche la Neotectonic 
Map of Italy del CNR. Gli studi effettuati in questa sede precisano ulteriormente 
il tipo e l’importanza dei movimenti differenziali da cui prende origine il piccolo 
Bacino di Fetovaia che separa isola e dorsale. La diffusione dei corpi di frana nel 
bacino e lungo le scarpate che lo delimitano evidenzia ulteriormente l’importanza 
della neotettonica in quest’area.

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



57

V - STRATIGRAFIA 

La descrizione delle formazioni seguirà il criterio CARG secondo il quale vie-
ne seguito l’ordine, dall’alto verso basso, dell’impilamento delle unità tettoniche, 
finendo con le coperture sedimentarie Plio?-Quaternarie. 

Date le attuali difficoltà di correlazione tra le diverse unità tettoniche dell’Iso-
la d’Elba occidentale con quelle affioranti nella parte centrale ed orientale, la 
stratigrafia delle due aree, come già accennato, sarà descritta separatamente. 
Per quanto riguarda la stratigrafia delle unità intrusive magmatiche neogeniche, 
anch’essa trattata a parte, è stato scelto il criterio litostratigrafico (vedi Quaderno 
n.1 del Servizio Geologico d’Italia), tenendo in considerazione le relazioni di 
intersezione tra i vari corpi affioranti e la loro età radiometrica; le diverse unità 
sono state denominate unendo il nome geografico con il termine tessiturale (es., 
Porfido di San Martino) o con il termine composizionale per i corpi intrusivi prin-
cipali (es., Monzogranito di Monte Capanne). 

È inoltre da sottolineare che, data la peculiare complessità geologica dell’Iso-
la d’Elba, le diverse unità tettoniche, che derivano da differenti domini paleoge-
ografici (vedi capitolo precedente, Parte a terra), non possono essere raggruppate 
coerentemente per domini di competenza. Infatti, unità appartenenti a domini di-
versi si trovano tra loro ripetutamente intercalate nell’edificio strutturale elbano, 
a differenza di quanto avviene nella Toscana continentale, ove le Unità Toscane 
sono sempre sottostanti alle Unità Liguri. 

Le descrizione delle unità stratigrafiche è stata strutturata secondo la sche-
da proposta dalla Commissione Italiana di Stratigrafia della Società Geologica 
Italiana per il Catalogo delle Formazioni (vedi Delfrati et alii, 2000). La scheda 
prevede riferimenti in forma sintetica delle seguenti voci: nome della formazione, 
sigla, sinonimi, sezione tipo, estensione degli affioramenti, caratteri litologici di 
terreno, caratteri di laboratorio, spessore dell’unità stratigrafica e sue variazioni, 
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rapporti stratigrafici, fossili, attribuzione cronologica, ambiente deposizionale, 
dominio paleogeografico di appartenenza, unità tettonica di appartenenza.  Va 
chiaramente segnalato che in queste note il termine di “Unità”, anche quando 
non singolarmente specificato viene sempre considerato sinonimo di “Unità tet-
tonica”.

1. - Unità tettoniche dell’Elba centro-orientale

Quest’area è posta ad est della linea tettonica all’incirca N-S che va da Colle 
di Palombaia (O di Marina di Campo) a Procchio, ovvero della Faglia normale 
ad alto angolo Colle di Palombaia-Procchio (“s” nello schema tettonico, fig. 43).

1.1. - Unità tettonica Ripanera (Dominio Ligure)

L’Unità tettonica Ripanera rappresenta l’unità tettonica geometricamente più 
alta nella pila strutturale dell’Isola d’Elba ed affiora estesamente nella parte cen-
tro-orientale del Foglio (figg. 19, 43). Questa poggia tramite un sovrascorrimento 
(Sovrascorrimento di Madonna della Lacona, “a” in fig. 43) sull’Unità tettonica 
Lacona nelle zone della Valle di Pontecchio e di Colle Reciso e, tramite la Faglia 
normale a basso angolo di Zuccale (“k” in fig. 43), sulle Unità tettoniche Porto 
Azzurro, Ortano e Monticano-Roccastrada. È inoltre separata dai terreni dell’au-
reola termometamorfica del Monte Capanne dalla Faglia normale ad alto angolo 
Colle di Palombaia-Procchio (“s” in fig. 43).

Questa unità comprende le pelagiti delle Argille a Palombini del Cretacico 
inferiore che passano in alto, con un contatto ora tettonico, ad argilliti varicolori e 
a torbiditi finemente stratificate (“formazione del Golfo di Lacona”); la successio-
ne termina con una successione torbiditica calcareo-silicoclastica del Cretacico 
superiore (”formazione di Marina di Campo”).

Lo spessore dell’unità, comprese le spesse intrusioni di filoni e laccoliti rap-
presentate dal Porfido di San Martino e dal Porfido di Portoferraio, è di circa 
1500 m. 

Le intrusioni neogeniche sigillano il contatto tra l’Unità Ripanera e la sotto-
stante Unità Lacona. 

1.1.1. - Argille a Palombini (APA)
(pb, Palombini shales, Bortolotti et alii, 2001a) 

Le Argille a Palombini dell’Unità Ripanera affiorano unicamente lungo la co-
sta occidentale del Golfo di Lacona. 
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II litotipi principali sono rappresen-
tati da argilliti grigio scure in livelli da 
decimetrici a metrici alternate a strati 
decimetrici di calcilutiti ricche in silice, 
calcareniti fini con spessori fino a 1 m 
e marne.  Le calcilutiti possono essere 
classificate come pelbiomicriti compo-
ste da peloidi e bioclasti (radiolari, cal-
pionellidi e microforaminiferi) immer-
si in una matrice lutitica micritizzata. 
In subordine, sono riconoscibili anche 
frammenti di materiale extrabacinale 
rappresentato da quarzo, feldspati e fil-
losilicati in monocristalli. Le calcareniti 
sono deposte da correnti di torbida dilui-
te rappresentate da strati con sequenze di 
Bouma Td-e e più raramente Td-e (Facies 
F9 di Mutti, 1992) che fanno ipotizzare, 
unitamente al fatto che i livelli emipela-
gici sono privi di CaCO3, un ambiente di 
deposizione riferibile alla piana bacinale 
al di sotto del limite (CCD) di compen-
sazione dei carbonati (Aiello E. et alii, 
1977). Sono presenti anche strati torbidi-
tici silicoclastici con frequenza e spesso-
ri minori (5-15cm) rispetto a quelli cal-
carei e composizione da quarzarenitica a 
subarcosica.  Le argille sono caratteriz-
zate dalla a predominaza dell’illite (40-
60%) con contenuti minori di caolinite 
(20-40%) e clorite (10%).  La presenza 
di strati di quarzareniti e di diffusi livelli 
marnosi, portano a considerare le Argille 
a Palombini affioranti a come rappresen-
tative della parte alta della formazione.

Lo spessore affiorante è di circa 20 m.
Benché il contatto con la soprastan-

te formazione del Golfo di Lacona sia 
ovunque tettonico non è da escludere un 
originario passaggio stratigrafico tra le 
due formazioni. 

Fig.  19 - Colonna stratigrafica dell’Unità 
tettonica Ripanera. I corpi filoniani porfirici 
sono quelli del Porfido di Portoferraio e del 
Porfido di San Martino, di età miocenica.
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Le Argille a Palombini sono state generalmente riferite al Cretacico inferiore 
(Cobianchi & Villa, 1992, cum bibl.) anche se nei settori più a Nord, nell’Appen-
nino Settentrionale, la porzione più alta della formazione è riferibile al Santoniano 
(Marroni & Perilli, 1990).  I campioni da noi studiati hanno fornito un’età 
compresa tra Titoniano superiore e Hauteriviano per la presenza di Waznaueria 
barnesae, Rhagodiscus asper, Micrantholithus obtusus, Cyclageolosphaera 
margerelii, Helenea chiastia, Diazomatolithus lehmani, Crucillipsis cuvillieri, 
Polycostella beckmanii, Hexalitus cfr. noeliae, Nannoconus sp.  Considerando 
che nella corrispondente successione nell’Elba orientale i sottostanti Calcari a 
Calpionelle giungono all’Hauteriviano, la base della formazione dovrebbe es-
sere dell’Hauteriviano e il tetto, visto il probabile passaggio alla “formazione 
del Golfo di Lacona”, dovrebbe essere sempre compresa nel Cretacico inferiore. 
Inoltre Babbini (1996) riporta il ritrovamento di una associazione a nannofossili 
calcarei databile al Neocomiano-Albiano. L’età è quindì probabilmente compre-
sa tra l’Hauteriviano e l’Albiano p.p.

L’ambiente di formazione è una piana abissale in cui giungevano porzioni 
distali di torbide arenacee e torbide calcaree, di incerta provenienza.

1.1.2. “formazione del Golfo di Lacona” (GLF) 
(s, Barberi et alii, 1967; Argilliti Varicolori, Aiello E. et alii, 1977; av, 
Varicoloured Shales, Bortolotti et alii, 2001a) 

La formazione affiora unicamente sul versante occidentale del Golfo di 
Lacona e nella zona di Ripanera. 

È costituita da torbiditi silicoclastiche fini alternate ad abbondanti argilliti e 
siltiti manganesifere (rapporto arenarie/peliti A/P <<1). Le argilliti hanno una co-
lorazione nerastra accentuata dalle diffuse patine manganesifere ed al passaggio 
con la sovrastante “formazione di Marina di Campo” diventano rosso vinaccia 
per uno spessore di 2-10 metri. Gli strati torbiditici sono rappresentati da sequen-
ze Td-e e Tc-e di Bouma (facies F9 di Mutti, 1992), hanno spessori tra 2 e 20 cm e 
granulometrie che mostrano un trend di coarsening and thickening upwards. Le 
impronte di fondo, (burrow cast e flute cast) sono rare. La composizione della 
frazione arenitica di questi strati silicoclastici è riferibile al campo delle arco-
se. La frazione argillosa studiata tramite l’analisi diffrattometrica ai raggi X è 
rappresentata da un’associazione dei minerali argillosi dove predomina l’illite 
(50-55%) con minori quantità di caolinite (10-15%), illite-smectite (5-15%) e 
clorite-vermiculite (5-10%).

Lo spessore affiorante è molto variabile e passa da circa 70 m (spessore par-
ziale) nella zona di Ripanera ai soli 17 m effettivi nella zona del Golfo di Lacona.

La formazione passa bruscamente, con contatto erosivo, alla sovrastante “for-
mazione di Marina di Campo” quando alla base di quest’ultima è presente il 
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“membro delle arenarie di Ghiaieto” (zona del Golfo di Lacona) mentre il passag-
gio è segnato da un graduale aumento degli strati arenitici quando questo membro 
è assente (zona di Ripanera). 

I campioni prelevati per le datazioni col nannoplancton calcareo hanno forni-
to nannofossili molto scarsi e mal conservati (Watznaueria barnesae, W. britan-
nica, Retacapsa crenulata, Diazomatholihtus lehmaii, Micrantholithus obtusus, 
Conusphera rothi e Calcicalathina oblongata), che hanno dato Valanginiano 
inferiore-Barremiano inferiore. Questa datazione è poco congruente con le età 
delle formazioni sotto e sovrastanti. Possiamo solamente prendere in considera-
zione, vista l’età della sovrastante “formazione di Marina di Campo”, un’età che 
dall’Albiano p.p. giunga al Coniaciano/Campaniano p.p.

Tutti i caratteri di queste torbiditi portano a considerarle come depositate da 
correnti di torbida di bassa densità in un ambiente di piana bacinale. 

1.1.3. - “formazione di Marina di Campo” (MPO) 
(C2, Barberi et alii, 1967a; Cf p.p. Barberi et alii, 1969a, 1969b; MC, Marina di 
Campo Fm., Bortolotti et alii, 2001a)

Affiora in tutte le località indicate per l’Unità tettonica Ripanera. Le migliori 
esposizioni si trovano lungo la costa dei Golfi di Lacona e di Campo e lungo la 
strada Portoferraio - Procchio. 

La formazione è costituita da una successione torbiditica con strati silicocla-
stici, calcareo-marnosi e misti; alla sua base è stato distinto, un livello di depositi 
torbiditici arenaceo-conglomeratici canalizzati con geometria lenticolare al quale 
è stato attribuito il nome di “membro delle arenarie di Ghiaieto” (Aiello E. et 
alii, 1978).

Gli affioramenti migliori della facies tipica si trovano tra il Golfo di Lacona e 
Marina di Campo.

La successione torbiditica è caratterizzata dall’alternanza di tre tipologie di 
strati: a- arcose che sfumano verso l’alto a siltiti e argilliti nerastre; b- calcareniti 
fini che sfumano verso l’alto a calcare marnoso e marne; c- strati torbiditici misti 
con base di arcose litica che passa in alto a calcareniti, calcari marnosi e marne.

a- Il rapporto A/P è sempre >1. Gli strati arcosici hanno spessore da deci-
metrico ad un massimo di 6 m con granulometria variabile da arenaria media 
ad arenaria grossolana, e sono organizzati internamente in sequenze di Bouma 
sia complete che incomplete (Tb-c, Ta-b, Ta-c, Td-e; facies F8 e F8 + F9 di Mutti, 
1992). Gli strati con granulometria da arenaria grossolana a rudite presentano 
laminazioni piano parallele e sono riferibili alla facies F7 di Mutti (1992). Sono 
presenti strutture erosive basali rappresentate da groove cast e flute cast e diffu-
si intraclasti pelitici erosi dal substrato.  Il meccanismo deposizionale di questi 
strati è attribuibile a torbiditi ad alta densità in un ambiente di conoide. L’analisi 
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modale sulle areniti ha messo in luce una composizione del tutto simile a quella 
che riscontrata nel “membro delle arenarie di Ghiaieto” (Q50F48L2) (fig. 20). Le 
analisi semiquantitative condotte sulle argilliti hanno mostrano una composizione 
con prevalenza di illite (60-65%) e in minor quantità di caolinite (20%) e clorite 
(5-10%). 

b- Gli strati torbiditici calcareo-marnosi hanno spessori da decimetrici fino a 
5 m e sono costituiti da sequenze di Bouma generalmente incomplete (Tc-e, Tb-e) 
che indicano la deposizione tramite correnti di torbida diluite. 

c- Gli strati torbiditici misti sono meno frequenti, ma possono raggiungere 
spessori fino a 10-12 m. La base è frequentemente costituita da arcose litiche a 
cemento calcareo che verso l’alto passano a calcareniti e marne. Gli strati sono 
deposti da torbiditi diluite con sequenze di Bouma Ta-e, Tb-e. 

Il tetto della formazione non è presente.
Lo spessore della facies tipica è difficilmente calcolabile per la presenza delle 

intrusioni neogeniche, ma può raggiungere 700-900 m circa. 
Questa formazione è stata datata al Campaniano-Maastrichtiano da Voisenet 

et alii (1983) ed al Campaniano da Babbini (1996).  Le associazioni a nanno-
fossili nei campioni da noi prelevati hanno fornito la seguente associazione: 
Watznaueria barnesae, Micula staurophora, Retacapsa crenulata, Cribospherella 
ehrembergii, Eiffelithus eximius, Arkhagelskiella cymbiformis, Calculites obscu-
rus, Microrhabdulus decoratus, Tranolithus minimus, Uniplanarius gothicus, 
Helicolithus trabeculatus, riferibile all’intervallo Turoniano-Maastrichtiano. 
Considerando che il membro basale delle arenarie di Ghiaieto appartie-
ne al Campaniano, l’età della formazione risulta essere Campaniano p.p.- 
Maastrichtiano?.

L’ambiente di sedimentazione è pelagico, di conoide sottomarina.

Fig. 20 - Composizione modale della frazione arenitica della “formazione di Marina di Campo”. 
A- diagramma NCE - CI+NCE - CE (rispettivamente: Noncarbonatici Extrabacinali - Carbonatici 
Intrabacinali+Non Carbonatici Intrabacinali - Carbonatici Extrabacinali) (Zuffa, 1980); B- dia-
gramma Q-F-L (Dickinson, 1970); C- diagramma Lm-Lv-Ls relativo ai frammenti litici (< 63m): 
Lm- frammenti litici metamorfici; Lv- frammenti litici vulcanici. Lv- frammenti litici sedimentari.
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“membro delle arenarie di Ghiaieto” (MPO1)
(C1, Barberi et al.  1967a; Cf p.p. Barberi et alii, 1969a, 1969b; Gh, Ghiaieto 
Sandstones, Bortolotti et alii, 2001a)

Questo membro affiora sul versante orientale del Monte Fonza ed in piccoli 
lembi nella zona della Crocetta a NO di Porto Azzurro, e nello Scoglio Corbella 
a SO di Monte Calamita. Le migliori esposizioni si trovano lungo la spiaggia 
occidentale del Golfo di Lacona.

La successione è costituita da strati da spessi a molto spessi (fino a 4 m) con 
geometria lentiforme, costituiti da arenaria grossolana e conglomerati con clasti 
fino a 10-12 cm. Gli strati presentano contatti basali erosivi e frequenti amalga-
mazioni che raramente preservano gli interstrati argillosi e marnosi. I clasti sono 
sempre ben arrotondati e sono costituiti da metamorfiti di medio e alto grado e 
plutoniti acide. La sequenza di Bouma è rappresentata unicamente dall’intervallo 
Ta mentre sono comuni, in strati a granulometria variabile da arenitica medio-
grossolana fino a ruditica, gradazioni inverse e normali, laminazioni incrociate 
e piano parallele riferibili rispettivamente alle facies F4, F5, F6 e F7 di Mutti 
(1992). La frazione arenitica è caratterizzata da una composizione di tipo arcosico 
(Q49F48L3). I granuli dell’ossatura sono rappresentati da quarzo prevalentemente 
monocristallino, feldspati e in minor misura da litici rappresentati da metamorfiti 
e rari frammenti di calcari micritici (pelbiomicriti). La frazione argillitica è carat-
terizzata dalla prevalenza di illite (65-75%) e in minor misura da illite-smectite 
(5-15%) e clorite-vermiculite (5-15%).

Lo spessore varia da 0 m nella zona di Ripanera a circa 250 m sul versante 
orientale del Monte Fonza.

Il passaggio tra questo membro e la porzione superiore della “formazione 
di Marina di Campo” avviene con la brusca scomparsa dei depositi canalizzati 
e l’arrivo degli strati torbiditici. Benché questo contatto sia sede preferenziale 
di estese intrusioni del Porfido di Portoferraio, è possibile osservarlo in piccole 
esposizioni ad E del Monte Tambone. 

Gli studi biostratigrafici effettuati da Babbini (1996) mostrano associazioni di 
microfossili riferibili al Campaniano. I nostri campioni, che hanno fornito le seguen-
ti microflore: Micula staurophora Watznaueria barnesae, Eiffelithus turriseiffelli, 
E. eximius, Arkhagelskiella cymbiformis, Calculites obscurus, Crybosphaerella 
ehrembergii, Retacapsa crenulata, danno anch’essi come età il Campaniano l’età 
della formazione è quindi Campaniano p.p.

Le caratteristiche sedimentologiche l’assenza di CaCO3 nelle emipelagiti por-
tano a considerare questi depositi come deposti da correnti di torbida ad alta den-
sità in corpi canalizzati in un ambiente di conoide sottomarino al di sotto del CCD 
(Aiello E. et alii, 1978).
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1.2. - Unità tettonica Lacona (Dominio Ligure)

L’Unità tettonica Lacona è rappresentata da una formazione eocenica argil-
litica con scarse intercalazioni di calcari marnosi e depositi da debris flow ad 
elementi ofiolitici (“formazione di Madonna della Lacona”) (fig. 21). Questa af-
fiora in due fasce ad andamento meridiano nelle zone di Colle Reciso e di Casa 
Galletti - La Crocetta (fig. 43). I rapporti di sovrapposizione tra l’Unità Lacona e 
l’Unità Monte Strega nella zona di Casa Galletti - La Crocetta, in parte obliterati 
dalle intrusioni neogeniche, avvengono tramite una faglia normale a basso angolo 
(Faglia dell’Elba Centrale; “n” in fig.  43). Nella zona di Colle Reciso l’Unità 
Monte Strega poggia, sempre tramite una faglia normale a basso angolo (Faglia 
di Colle Reciso, “i” in fig. 43), sull’Unità Lacona. Questo contatto è sottolineato 
da una cataclasite (“brecce di Colle Reciso”, vedi oltre). I rapporti originari tra 
le due unità tettoniche interessate non sono visibili, ma è probabile che le Unità 
Lacona e Ripanera sovrastassero l’Unità Monte Strega.

1.2.1. - ”formazione di Madonna della Lacona” (NDL) 
(E, Barberi et alii, 1967a; Ef, Barberi et alii, 1969a, 1969b; Re, Colle Reciso 

Fm., Bortolotti et alii, 2001a)

Affiora tra Colle Reciso e 
Punta della Contessa. Piccoli af-
fioramenti allungati sono presen-
ti nel versante sinistro del Fosso 
Val Piano fino ad ovest della 
Costa di Case Galletti (Zona del-
la Crocetta) nella parte orientale 
dell’isola.

I migliori affioramenti si han-
no tra Colle Reciso ed in destra 
del Fosso dell’Acqua, e a Punta 
della Contessa.

Litotipi principali sono argilli-
ti grigie in banchi metrici, con in-
tercalazioni fortemente frammen-
tate per l’intensa tettonizzazione 
di calcilutiti silicizzate e marne 
grigio scure, in strati spessi fino 
ad alcuni decimetri, calcareniti 
di spessore variabile, deposte da 
correnti di torbida diluite e mo-

Fig 21 - Colonna stratigrafica dell’Unità tettonica 
Lacona.
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strano sequenze di Bouma Tc-e, Td-e.
Filoni aplitici (Aplite di Capo Bianco) talora sericitizzati (“Eurite” Auctt.), e 

porfidi (Porfido di San Martino e Porfido di Portoferraio) intrudono la “formazio-
ne di Madonna di Lacona”, ma verso il basso non proseguono nell’Unità tettonica 
Monte Strega. 

Gli scarsi nannofossili calcarei rinvenuti nei livelli marnosi danno, per la pre-
senza di Sphenolithus spinifer e in accordo con le nummuliti rinvenute nelle brec-
ce (Nummulites lucasanus) da Raggi et alii, (1966), come età della formazione, 
l’Eocene medio.  

L’ambiente di sedimentazione può essere riferito ad un bacino sintettonico 
probabilmente impostato su un substrato ofiolitico deformato.

“litofacies delle brecce di Punta della Contessa” (NDLa) 
(bn, Barberi et alii, 1967; σ, p.p., Bortolotti et alii, 2001a)

Nella zona di Punta della Contessa e in altri piccoli affioramenti nella zona di 
Colle Reciso affiorano dei depositi di debris flow granulari ad elementi ofiolitici 
con matrice carbonatica. I clasti di queste brecce sono rappresentati da serpenti-
niti, gabbri e basalti, immersi in una matrice calcareo-sabbiosa che spesso contie-
ne numerosi macroforaminiferi (nummuliti). Nella zona di Punta della Contessa 
queste brecce sono a contatto per faglia con serpentiniti che probabilmente appar-
tengono sempre all’Unità Lacona (σ p.p., Bortolotti et alii, 2001a). 

1.3. - Brecce tettoniche interposte tra l’Unità tettonica Monte Strega e la 
sottostante Unità tettonica Lacona

1.3.1. - “brecce di Colle Reciso” (CEC) 

Questo livello sottolinea il contatto dell’Unità tettonica Monte Strega sull’Uni-
tà tettonica Lacona ad ovest di Monte Orello ed include blocchi pluridecametrici di 
basalti, serpentiniti, della “formazione di Madonna della Lacona”, della Aplite di 
Capo Bianco e del Porfido di Portoferraio, in una matrice argillosa derivante dalla 
“formazione di Madonna della Lacona”. La presenza di frammenti del Porfido di 
Portoferraio entro la cataclasite indica, per il suo movimento, un’età più giovane 
di 8 Ma (Rocchi et alii, 2002). Se, come noi ipotizziamo, il movimento è dovuto 
al sollevamento del Monzogranito di Porto Azzurro, la sua età dovrebbe essere 
ancora più giovane della suddetta intrusione (5,9 Ma).  Inoltre questo elemento 
tettonico è stato interessato dai sistemi di faglie N-S datati al Messiniano superiore 
che, pertanto, supponiamo che anche l’età delle brecce sia Messiniano superiore.
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1.4. - Unità tettonica Monte Strega (Dominio Ligure)

L’Unità Monte Strega (fig. 22), è considerata un relitto della “trapped crust” 
della Tetide Occidentale, in origine presso il margine europeo (Corsica). La sua 
successione, attribuita al Supergruppo del Vara, è quì suddivisa in sei subunità,in 
base a discontinuità tettoniche locali. La suddivisione descritta in queste Note e 
mantenuta nello schema tettonico (fig. 43) non viene riportata nella legenda della 
carta, per non appesantirla. 

Il contatto con la sottostante Unità tettonica Gràssera avviene lungo una faglia 
normale a basso angolo (Faglia di San Felo, “f” in fig. 43). 

La successione ofiolitica delle varie subunità differisce solamente per l’assen-
za di qualche formazione o per la diversità degli spessori. Perciò le formazioni 
verranno descritte in un’unica successione stratigrafica (Supergruppo del Vara), 
sottolineando la loro posizione nelle varie subunità tettoniche.

Dal basso le subunità (fig. 43) sono: 
a- Subunità tettonica Acquaviva, costituita da un complesso abbastanza 
tettonizzato di Argille a Palombini con alla base ridotti livelli di “diaspri di 

Fig. 22 - Colonne stratigrafiche delle subunità dell’Unità tettonica Monte Strega.
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Monte Alpe”. Lenti di serpentiniti e oficalciti si trovano sia alla base che 
al tetto di queste sequenze spesso con relazioni non chiare. Talora però 
sembrano costituire la base stratigrafica della subunità.
b- Subunità tettonica Monte Serra, costituita da “oficalciti” alla base, ta-
lora stratigraficamente coperte dai “basalti”, seguiti da “diaspri di Monte 
Alpe”, “formazione di Nisportino”, Calcari a Calpionelle e, nella sua parte 
settentrionale, separata dal corpo principale dalla Faglia normale a basso 
angolo di Casa Unginotti (“l” in fig. 43), Argille a Palombini.
c- Subunità tettonica Sassi Turchini, costituita solamente dalle “serpenti-
niti”.
d- Subunità tettonica Volterraio, costituita da una potente successione di 
“gabbri”, “basalti”, “diaspri di Monte Alpe”, “formazione di Nisportino”, 
Calcari a Calpionelle e, solamente nell’Elba centrale, Argille a Palombini.
e- Subunità tettonica Bagnaia, costituita da “gabbri”, “basalti”, “diaspri 
di Monte Alpe”, “formazione di Nisportino” e Calcari a Calpionelle. Nel 
sovrascorrimento alla base dell’unità sono presenti lame di serpentiniti. A 
questa subunità sono stati ricondotti anche gli affioramenti già attribuiti 
alla subunità tettonica Magazzini da Bortolotti et alii (2001a). 
f- Subunità tettonica Casa Galletti, costituita da piccole scaglie tettoni-
che di “serpentiniti”, “gabbri”, “basalti”, “brecce ofiolitiche”, Calcari a 
Calpionelle, Argille a Palombini, sempre senza chiari rapporti tra di loro. 

Mentre la prima e l’ultima di queste subunità differiscono dalle altre, per la 
loro successione fortemente “ridotta” e, limitatamente alla prima, per l’abbondan-
te presenza di oficalciti, le altre -esclusa la Subunità Sassi Turchini- presentano 
forti similitudini per tipo di successione e dovevano trovarsi paleogeograficamen-
te molto vicine.

Si può aggiungere che la Subunità Volterraio è attraversata da rari filoni sho-
shonitici e calc-alcalini (“filone di Monte Castello” e vedi oltre), mentre in nessu-
na subunità sono presenti filoni acidi.

Successioni metamorfiche appartenenti a questo Supergruppo caratterizzano 
anche i terreni dell’anello metamorfico del Monte Capanne (vedi capitolo V.2 - 
Unità tettoniche dell’Elba occidentale).

I terreni del Supergruppo del Vara affiorano in due larghe fasce ad andamento 
N-S, nella parte orientale dell’isola, tra Capo Vita e Porto Azzurro e nella parte 
centrale tra Portoferraio e la Penisola di Lacona.

Come in Liguria e nella Toscana Marittima, anche nell’Isola d’Elba il 
Supergruppo del Vara inizia con un “basamento oceanico” serpentinitico-gabbri-
co, seguito in discordanza da una copertura vulcano-sedimentaria (Principi et alii, 
2004, cum bibl.). 
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1.4.1 - Basamento ofiolitico

Si può parlare di basamento anche in questo ambiente oceanico in quanto la 
parte basale della successione ofiolitica, almeno nell’areale alpino-appenninico è 
costituita da rocce metamorfiche (metamorfismo oceanico di bassa pressione/alta 
temperatura, vedi Cortesogno et alii, 1987, cum bibl.), coperte in discordanza 
angolare, e in presenza di uno hiatus, da una successione vulcano-sedimentaria 
non metamorfica (basalti e pelagiti oceaniche).

Questo basamento è costituito dalle “serpentiniti”, che affiorano nelle 
Subunità Sassi Turchini e Casa Galletti (oltre che nell’Unità Acquadolce, vedi 
oltre), da serpentiniti che spesso passano gradualmente alle “oficalciti” nelle 
Subunità Acquaviva e Monte Serra, dai “gabbri” e dal “complesso filoniano” nel-
la Subunità Volterraio.

Rapporti tra le ”serpentiniti” e i “gabbri” non sono presenti in nessuna subuni-
tà, mentre filoni e piccole lenticelle di gabbro tagliano talora le serpentiniti. 

L’età dell’evento principale di serpentinizzazione delle peridotiti è Giurassico 
medio, quello genetico primario delle peridotiti è imprecisabile e forse riferibile 
agli eventi precoci proterozoici. I ”gabbri”, in analogia con quanto è documentato 
in Liguria da Rampone et alii (1998), potrebbero appartenere al Giurassico medio. 

1.4.1.1 - “serpentiniti” (SRN) 
(Σ, Barberi et alii, 1967a, 1969a, 1969b; σ, Serpentinites, Bortolotti et alii, 
2001a)

Le “serpentiniti” affiorano in diverse subunità tettoniche, ed in particolare, 
procedendo dal basso: 

a- Nella Subunità Acquaviva, nell’Elba orientale, una fascia continua af-
fiora tra il Fosso delle Maceratoie e Fosso di Gràssera, a nord del quale 
le “serpentiniti” vengono sostituite dalle “oficalciti”; nell’Elba centrale le 
“serpentiniti” formano piccoli affioramenti a sud di Monte Orello, lungo 
la costa.
b- Nella Subunità Sassi Turchini, nell’Elba orientale, formano una fascia 
continua che da Porto Azzurro giunge fino a poco oltre Rio nell’Elba, ed 
un affioramento minore, in finestra tettonica, ad est di Magazzini; nell’El-
ba centrale formano una fascia più o meno sottile e più o meno continua, 
che circonda su tre lati (N, E e S) il Monte Orello, e piccoli affioramenti 
nella piana della Valle di Colle Reciso (Lacona), a punta della Contessa, a 
Sud di San Giovanni e sulla rupe dei Forti di Portoferraio.
c- Nell’Elba orientale piccole plaghe isolate attribuite alla Subunità Monte 
Serra contengono alcuni affioramenti di serpentiniti nei dintorni di San 
Felo.
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d- Alcuni minimi affioramenti si trovano anche nella Subunità Casa 
Galletti.

Le serpentiniti sono rocce di colore verde scuro, d’aspetto massiccio ma in 
genere fittamente fratturate. Si tratta di peridotiti di mantello con tessitura por-
firoclastica a grana grossa, da parzialmente a completamente serpentinizzate e 
interessate da una moderata deformazione plastica. 

Solamente in alcuni tratti del versante orientale dei Sassi Turchini, dove la 
serpentinizzazione è meno intensa, è spesso riconoscibile la paragenesi prima-
ria (Bortolotti et alii, 1991, 1994a; Tartarotti & Vaggelli, 1994). Si tratta di: 
a- lherzoliti povere di clinopirosseno, che mostrano plagioclasio in plaghe mil-
limetriche o minuti dicchi di plagioclasio ± clinopirosseno, interstiziali, prive di 
deformazioni; b- presenti anche harzburgiti a spinello con relitti di olivina e, c- 
rare piccole lenti di dunite, specie nelle zone harzburgitiche. L’olivina è in gene-
rale trasformata in serpentino, il plagioclasio spesso in saussurrite. Le plaghe e i 
dicchi mafici possono essere considerati prodotti della percolazione di un magma 
basico attraverso la parte superiore del mantello in ascesa, che danno origine ad 
un “mantello impregnato”. Si può supporre che queste rocce si trovassero in ori-
gine vicino al transizione mantello-crosta. Filoni rodingitici di colore biancastro, 
con spessore variabile da centimetrico a metrico tagliano la serpentinite Hanno 
bordi cloritico-serpentinitici, e spesso all’interno si riconoscono ancora tracce 
della tessitura originaria, che è per lo più gabbrica, con il pirosseno generalmente 
sostituito da diopside, clorite, vesuviana e idrogrossularia.

La base delle “serpentiniti” non è mai visibile. 
Nella Subunità Acquaviva (a S del Fosso Gràssera) è possibile che queste 

siano talora coperte, direttamente dai “diaspri di Monte Alpe”, ma il contatto non 
è mai chiaramente osservabile. 

Nella Subunità Monte Serra, nel solo affioramento presso San Felo, passano 
gradatamente verso l’alto alle “oficalciti”, per la comparsa di una sempre mag-
giore quantità di fratture a calcite, e a nord del Fosso delle Maceratoie vengono 
sostituite lateralmente dalle ”oficalciti” stesse. 

Il tetto non è presente nella Subunità Sassi Turchini, costituita da sole 
serpentiniti. 

L’età dei protoliti peridotitici, come già detto, non è valutabile, tuttavia, 
per analogia con quelli dell’Appennino Ligure, potrebbero aver subito una fu-
sione parziale nel Permo-Triassico (fasi di rifting) e l’intrusione dei gabbri nel 
Giurassico medio (apertura oceanica incipiente, Rampone et alii, 1996).  L’età 
della serpentinizzazione delle peridotiti (e della rodingitizzazione dei filoni gab-
brici), come effetto retrogrado del metamorfismo oceanico (Cortesogno et alii, 
1987), può essere riferita al Giurassico medio p.p.

Riguardo all’ambiente di formazione, Beccaluva et alii (1980) propendono 
per un coinvolgimento di una porzione di mantello, in risalita adiabatica al di 
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sotto di una dorsale medio-oceanica che,  successivamente, ha subito il denuda-
mento sul fondo ceanico, almeno in parte in zone di faglia trasformante (Gianelli 
& Principi, 1977; Cortesogno et alii, 1987) e/o in una dorsale a lenta espansione 
(Menna et alii, 2007, cum bibl.). Secondo Piccardo et alii (1992) la massima 
parte delle serpentiniti appenniniche (lherzoliti in origine) costituirebbe invece 
la parte superiore del mantello sottocontinentale, risalito tettonicamente fino alla 
superficie lungo piani di scorrimento profondi (detachment), decomprimendosi 
e dando fusi fin dal Permo-Triassico, molto prima dell’apertura dell’oceano nel 
Giurassico medio. I fusi di quest’ultimo periodo deriverebbero invece da un man-
tello astenosferico più profondo e non da quello litosferico direttamente sotto-
stante alle successioni ofiolitiche. Il denudamento del mantello (di tipo galiziano) 
sarebbe dovuto alle fasi terminali del detachment litosferico, cioè solo durante le 
fasi immediatamente precedenti all’oceanizzazione vera e propria (tra i 180 ed i 
170 Ma circa, Principi et alii, 2004, cum bibl.). 

1.4.1.2. - “oficalciti” (OFI) 
(of, Ophicalcites, Bortolotti et alii, 2001a)

Le “oficalciti” affiorano solamente nell’Elba orientale, in due subunità: nella 
Subunità Acquaviva formano una fascia continua tra il Fosso delle Maceratoie 
e il mare nella Cala del Pisciatoio, un affioramento subcircolare a sud di Casa 
Nardelli e in una fascia da O a SE a NE di Santa Caterina; nella Subunità Monte 
Serra, inoltre presso San Felo si trova un piccolo affioramento.

Come detto nel paragrafo precedente, la parte superiore delle “serpentiniti” 
è spesso estesamente tettonizzata e presenta sciami di fratture prive di una dire-
zione preferenziale, anche molto vicine le une alle altre, riempite di calcite spa-
tica, solo raramente ematitizzata. Nel Foglio questa facies, molto rappresentata 
nella Subunità Acquaviva, è stata designata con il termine di “oficalciti”, anche 
se forse sarebbe stato meglio chiamarla “serpentiniti oficalcitizzate”, visto che 
non mostrano tutte le strutture delle tipiche oficalciti della Liguria Orientale (per 
es. mancano le fratture con micriti più o meno arrossate inglobanti frammenti di 
serpentiniti). Questo livello, è caratterizzato spesso da ripetuti episodi di riempi-
mento delle fratture, che evidenziano un’interazione fluido-roccia durante fasi di 
fratturazione, non molto al di sotto del fondo oceanico. Le “oficalciti” sono con-
siderate una breccia tettonico-idrotermale che ha avuto una complessa evoluzione 
strutturale legata alla risalita delle serpentiniti, fino al loro affiorare sul fondo 
oceanico (Cortesogno et alii, 1987; Treves & Harper, 1994).

Nel piccolo affioramento della cavetta di San Felo (Subunità Monte Serra) 
le “oficalciti” sono costituite nella parte più alta da una breccia sedimentaria cui 
passano molto gradualmente.  Questa breccia, che ricorda molto la Breccia di 
Bonassola (Cortesogno et alii, 1987), che si trova al tetto delle “serpentiniti” 
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nella Liguria Orientale, è composta da clasti serpentinitici, di varia pezzatura, con 
abbondante matrice carbonatico-serpentinitica, talora più o meno ematitizzata. Il 
livello sedimentario segue immediatamente l’arrivo delle serpentiniti sul fondo 
oceanico. Verso l’alto, entro questa breccia si ritrovano alcuni pillow basaltici 
sradicati, che sono l’unico ritrovamento di basalti in questa sequenza ridotta, visto 
che le brecce passano direttamente ai “diaspri di Monte Alpe”, tramite un sottile 
livello di argilliti rosse.

Nella Subunità Acquaviva lo spessore affiorante non supera i 100 m, nella 
Subunità Monte Serra è di circa 70 m, compresi i pochi metri di breccia sedimen-
taria.

La base delle ”oficalciti” non è mai visibile nella Subunità Acquaviva; al tet-
to sembrano passare direttamente ai ”diaspri di Monte Alpe” o addirittura alle 
Argille a Palombini, ma i contatti con queste ultime non sono mai evidenti per la 
presenza di una leggera copertura.

Nella Subunità Monte Serra sono comprese tra le “serpentiniti” e i “basalti” (a 
pillow) e/o passano direttamente ai “diaspri di Monte Alpe” spesso tramite pochi 
metri di brecce di pillow.

L’età della fratturazione delle serpentiniti e del riempimento delle fratture 
beanti deve essere successiva alla serpentinizzazione ed all’intrusione di filoni 
basici e di poco precedente e/o contemporanea a quella delle sovrastanti coperture 
vulcano-sedimentarie (vedi oltre), analogamente a quanto descritto per l’Appen-
nino Ligure (Cortesogno et alii, 1987) ed essere quindi compresa nel Giurassico 
medio p.p.

1.4.1.3. - “gabbri” (GBB) 
(Γ, Barberi et alii, 1967a, 1969a, 1969b; Γ, Mg-Gabbros, Bortolotti et alii, 
2001a)

I “gabbri” affiorano in quattro subunità: 
a) Nella Subunità Monte Serra costituiscono solamente un sottile affiora-
mento immediatamente a nord-est di Rio nell’Elba.
b) Nella Subunità Volterraio, nell’Elba Orientale si trovano in tre piccoli 
lembi a nord-est di Porto Azzurro, in una sottile fascia quasi continua tra 
il Fosso Acquaviva e Rio nell’Elba e in altri piccoli affioramenti più a 
nord, fin quasi al mare nel golfo a est di Punta dei Mangani. Alla stessa 
subunità appartiene anche l’affioramento tra il Fosso della Valle e il Fosso 
dell’Acqua, più ad est. Nell’Elba centrale costituiscono una sottile fascia 
abbastanza continua lungo il fianco orientale di Monte Orello, e due pic-
coli affioramenti sul lato occidentale.
c) Nella Subunità Bagnaia formano una sottile fascia che accompagna la 
parte a direzione nord-sud del Fosso di Bagnaia.
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d) Nella Subunità Casa Galletti compaiono infine in due piccoli affiora-
menti.

Va inoltre ricordato che piccole masserelle di gabbro non cartografabili e filo-
ni sparsi si ritrovano entro le serpentiniti della Subunità Sassi Turchini, nel ver-
sante est dei Sassi Turchini, e che una masserella maggiore è stata cartografata 
entro le serpentiniti della stessa subunità sul versante orientale di Monte Orello.

Queste rocce sono quasi sempre così alterate da apparire come una ghiaietta di 
cristalli sciolti di plagioclasio e pirosseno, ed è difficile trovarle come corpi com-
patti. Le migliori esposizioni si trovano sulle pendici orientali di Monte Orello. 

Si tratta di magnesio-gabbri, con grana media-grossolana, raramente pegma-
toide; il plagioclasio è generalmente sub-idiomorfo, clinopirosseno ed ortopi-
rosseno sempre allotriomorfi; è difficile però trovare le loro fasi mineralogiche 
originali, a causa di un leggero metamorfismo oceanico cui sono stati sottopo-
sti nel Giurassico medio, poco dopo la loro formazione. Infatti il plagioclasio è 
trasformato in sericite, prehnite o in aggregati di albite-epidoto, ortopirosseno e 
clinopirosseno (non sempre) in clorite su cui sono cresciuti in seguito aggregati 
di anfibolo attinolitico.

All’interno di un affioramento di gabbri alterati, sul fianco sinistro del Fosso 
Acquaviva poco a N di Porto Azzurro, è stato individuato un corpo non molto 
esteso di cumuliti mafico-ultramafiche in cui sono presenti wherliti e melatroc-
toliti a spinello (Bortolotti et alii, 1994a; Tartarotti & Vaggelli, 1994).  Si 
presentano come rocce molto compatte, di colore verde scuro con scarso plagio-
clasio. Olivina e spinello sono minerali di cumulo, clinopirosseno e plagiocla-
sio di intercumulo. Anche qui l’alterazione è presente e l’olivina è parzialmente 
sostituita da serpentino, lo spinello da magnetite e il plagioclasio da prehnite. I 
rapporti con i magnesiogabbri non sono visibili. Anche a N di Colle Reciso sono 
presenti gabbri cumulitici molto alterati. 

Lo spessore massimo affiorante non supera le poche decine di metri (al massi-
mo circa 70 m), ma la base non è mai visibile, essendo i “gabbri” tagliati alla base 
da superfici di scorrimento.

Il contatto superiore avviene sempre con i basalti, come in tutto l’Appennino 
Settentrionale, anche se il contatto non è mai chiaramente osservabile. Quindi 
anche nell’isola esiste uno hiatus tra basamento e copertura, essendo state queste 
rocce intrusive sottoposte prima, in condizioni ipogee, al metamorfismo oceani-
co, e successivamente esumate sul fondo oceanico e quindi coperte dalle effusioni 
basaltiche.

Non esistono datazioni dei “gabbri” elbani, ma si hanno età radiometri-
che di un gabbro nella vicina Toscana Meridionale (la Bartolina, 157/158 Ma; 
Bortolotti et alii, 1995). Questa età corrisponde (Cohen et alii, 2013, updated 
to 2014) al limite Oxfordiano-Kimmeridgiano. Un’età più antica si ha per i gab-
bri della Liguria orientale (Massiccio del Bracco: 164±14 Ma, corrispondente 
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al Giurassico medio, Rampone et alii, 1998). Anche l’età dei “gabbri” dell’Isola 
d’Elba potrebbe essere Giurassico medio p.p. 

L’ambiente di formazione è una dorsale medio-oceanica dove masse peridotiti-
che in risalita, per decompressione, subirono una fusione parziale. Il fuso magma-
tico si accumulò in alto, sotto la dorsale oceanica ligure e cristallizzò poi, forman-
do rocce gabbriche  che, per la circolazione idrotermale, acquisirono il metamorfi-
smo oceanico di alta temperatura e bassa pressione. Questo tipo di metamorfismo 
vedi b-Parte Occidentale, interessò anche le peridotiti incassanti. Una serie di fasi 
a temperatura decrescente accompagnò l’esumazione di queste rocce,  fino alla 
loro esposizione sul fondo oceanico dove furono  ricoperte da basalti e/o sedimenti 
(vedi Cortesogno et alii, 1987; Principi et alii, 2004, cum bibl.).

1.4.1.4. - “complesso filoniano” (CFI)

Il “complesso filoniano” affiora a sud di Portoferraio, è ben osservabile lungo 
la strada che da Portoferraio sale al Passo del Colle Reciso ed appartiene probabil-
mente alla Subunità Volterraio. L’incertezza di questa attribuzione deriva dal fatto 
che, pur giacendo tettonicamente sull’Unità Lacona, come la Subunità Volterraio 
nel vicino Monte Orello, costituisce un affioramento isolato e delimitato da faglie.

Questo complesso è costituito da un insieme di dioriti, micro-gabbri, dicchi 
plagiogranitici, basalti e ferrobasalti che si intrudono come filoni di tutte le di-
mensioni nei “gabbri”.

Le dioriti mostrano una struttura olocristallina con cristalli euedrali di plagio-
clasio, e sub-edrali di quarzo ed orneblenda e mostrano anche evidenti strutture 
fluidali, con allineamenti di cristalli di anfibolo e plagioclasio. Come minerali 
accessori sono presenti titanite e zircone. I microgabbri hanno una struttura olo-
cristallina e sono costituiti in prevalenza da plagioclasio euedrale e pirosseno 
parzialmente anfibolitizzato. I plagiograniti hanno una struttura granulare olocri-
stallina con plagioclasio euedrale, scarso quarzo subedrale e subordinati anfiboli 
magmatici. Minerali accessori sono epidoto, titanite ed ossidi. I basalti hanno le 
stesse caratteristiche che verranno descritte nel paragrafo seguente.

Un campione di ferrogabbro (CR1 in fig. 24) mostra di avere una marcata 
caratterizzazione geochimica di tipo MORB.

Lo spessore massimo del complesso non sembra superare i 50 m. 
Non esistono datazioni locali di questo complesso ma un dato radiometrico 

su una ferrodiorite nella Toscana Meridionale (La Bartolina, Bortolotti et alii, 
1991, metodo 40Ar/39Ar), indica un’età di 157/158 Ma. In Liguria orientale sono 
segnalate un’età di 161±23 Ma (Bigazzi et alii, 1973; tracce di fissione) e di 163 
Ma in plagiograniti intrusi nelle peridotiti della zona di Masso (Liguria Orientale, 
area Bracco, Cortesogno et alii, 1987). Anche qui l’età potrebbe rientrare nel 
Giurassico medio p.p.
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L’ambiente di formazione è lo stesso dei gabbri; le dioriti ed i plagiograniti 
sono il prodotto della differenziazione magmatica all’interno delle camere mag-
matiche che portava alla formazione di un magma residuale più acido e ricco di 
alcali.

Fig 23 - Diagramma discriminante Th, Ta, 
Hf/3 (Wood, 1980) per i basalti dell’Isola 
d’Elba. Abbreviazioni, N-MORB: basal-
to normale di dorsale medio-oceanica; 
E-MORB: basalto arricchito di dorsale 
medio-oceanica; WPB: basalto alcalino 
entroplacca oceanica; CAB: basalto cal-
calcalino.

Fig 24 - Pattern delle terre rare normalizzati alla composizione della chondrite (Sun and McDonough, 
1989) per i basalti e un ferrobasalto (CR1) dell’Isola d’Elba.
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1.4.2 - Successione vulcano-sedimentaria

La successione vulcano sedimentaria tipica del Supergruppo del Vara (Liguria 
Orientale, vedi Principi et alii, 2004, cum bibl.) inizia con brecce ad elementi 
di gabbro e serpentinite (Brecce di Monte Capra-Framura) seguite dalle effusio-
ni basaltiche con eventuali brecce ad elementi ofiolitici intercalate (Brecce della 
Rossola) e/o al tetto (Brecce di Monte Zenone) e prosegue con pelagiti, prima 
silicee (Diaspri di Monte Alpe), poi carbonatiche (Calcari a Calpionelle) e quindi 
argillitico-calcaree (Argille a Palombini). 

All’Isola d’Elba questa successione si presenta priva delle brecce, (eccetto 
un piccolo affioramento nelle “oficalciti” di San Felo). In compenso, tra le pela-
giti diasprine giurassiche (“diaspri di Monte Alpe”) e quelle calcaree (Calcari a 
Calpionelle) s’interpone una formazione di transizione del Cretacico basale: la 
“formazione di Nisportino” (Bortolotti et alii, 1994b). 

La successione è più o meno completa ad eccezione della Subunità Sassi 
Turchini, costituita di sole “serpentiniti”, della Subuntà Acquaviva ove mancano 
“basalti”, “formazione di Nisportino” e Calcari a Calpionelle e della Subunità 
Casa Galletti, costituita da scaglie tettoniche senza rapporti stratigrafici tra di loro.

1.4.2.1 - “brecce ofiolitiche” (BFO)
(bo, Ophiolitic breccias,  Bortolotti et alii, 2001a)

Costituiscono un piccolo affioramento lungo il crinale in destra del Fosso del 
Borro a NE di Porto Azzurro, nella Subunità Casa Galletti e non presentano con-
tatti stratigrafici primari con le litologie circostanti in quanto si tratta di una delle 
piccole scaglie tettoniche che compongono questa subunità. Si tratta di una brec-
cia poligenica con scarsa matrice e con elementi clastici da centimetrici a deci-
metrici costuiti in gran parte da basalti intrusi da plagiograniti e da plagiograniti, 
gabbri e microgabbri.

Lo spessore massimo affiorante è di pochi metri. 
L’età, per analogia con simili brecce ofiolitiche giurassiche dell’Appenni-

no ligure (Chiari et alii, 2000, Bortolotti & Principi, 2003), è probabilmente 
Giurassico medio?-superiore p.p?

1.4.2.2. - “basalti“ (BST)
(Δ, Barberi et alii, 1967a, 1969a, 1969b; β, Basalts, Bortolotti et alii, 2001a)

I “basalti” sono presenti nelle Subunità tettoniche Monte Serra, Volterraio e 
Bagnaia.

I migliori affioramenti si trovano lungo la strada del Volterraio e su Monte 
Orello. 
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Sono prevalentemente costituiti da pillow-lava tubolari o sferoidali, con un 
diametro massimo di circa 1 m, e subordinatamente da brecce di pillow. Quando 
i pillow sono poco alterati, sulla superficie esterna presentano la tipica struttu-
ra sferulitica con aggregati fibroso-raggiati di plagioclasio inclusi in una massa 
di fondo vetrosa o microcristallina. Talora, come vicino al Passo del Volterraio, 
all’interno di alcuni pillow si osservano delle cavità piatte (pillow shelf) vuote 
o riempite di sedimenti e/o concrezioni, silicei. Queste strutture rappresentano 
i canali lungo cui scorreva il magma, e sono assai utili per individuare l’origi-
nario piano orizzontale e la polarità stratigrafica dei basalti. Verso l’alto sono 
presenti tra i pillow frammenti isolati di diaspri. I pillow lava possono avere due 
tipi di tessitura: a) afirica, e in questo caso la struttura è ofitica o subofitica, il 
plagioclasio è idiomorfo, trasformato generalmente in albite + epidoto o sericite, 
il clinopirosseno è allotriomorfo, generalmente cloritizzato e talora anfibolitizza-
to; b) porfiritica, e in questo caso i fenocristalli di plagioclasio sono idiomorfi o 
subidiomorfi, la massa di fondo ha struttura ofitica o subofitica con plagioclasio, 
clinopirosseno e scarsi ossidi di ferro. I basalti sono in genere caratterizzati da una 
moderata alterazione idrotermale.

Le analisi petrologiche e geochimiche, effettuate dal Prof. Emilio Saccani, che 
sentitamente ringraziamo, presso i laboratori del Dipartimento di Fisica e Scienze 
della Terra dell’Università di Ferrara (le metodologie applicate sono riportate in 
Saccani et alii, 2008a), mostrano tutte evidenze di affinità N-MORB (vedi cam-
pioni V1, MO1 ed MS1 nei diagrammi delle figg. 23 e 24). Il leggero impove-
rimento in REE pesanti (Ho-Lu) rispetto a quelle intermedie è stata osservata 
anche nei basalti della Corsica “Alpina” e delle Liguridi Esterne dell’Appennino 
Settentrionale. Montanini et alii (2008) e Saccani et alii (2008b) interpretano 
questo impoverimento come dovuto ad una genesi dei magmi primari nella zona 
di transizione oceano-continente.

Lo spessore della formazione è assai variabile (da 0 a più di 350 m) sia tra le 
subunità che all’interno della stessa subunità. 

Nella Subunità Acquaviva, la cui successione è estremamente ridotta, i basalti 
mancano, e si passa dalle “oficalciti” a pochi metri di “diaspri di Monte Alpe”, in 
alcune zone anche questi mancano e sembra che si passi direttamente alle Argille 
a Palombini.

Nella Subunità Monte Serra, nell’estremo S dei suoi affioramenti, nella ca-
vetta poco a nord di San Felo, si hanno solamente pochissimi metri di breccia 
di pillow. Lo spessore maggiore si ha nell’affioramento di Casa del Macinino, 
attribuito tentativamente a questa subunità.

Nella Subunità Volterraio i basalti raggiungono i massimi spessori, che pos-
sono superare i 350 m a S delle Panche. Più a N, verso la Punta dei Mangani, lo 
spessore si riduce a circa 120-130 m, e nell’area più orientale, nel Fosso dell’Ac-
qua, a non più di una sessantina di metri. Nell’area di Monte Orello lo spessore 
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si aggira sui 200 m e nella Penisola di Lacona lo spessore visibile (dal livello del 
mare) si aggira intorno ai 150 m. 

Nella Subunità Bagnaia, ove la formazione non è mai completa, lo spessore 
affiorante non supera le poche decine di metri.  

Nella Subunità Volterraio i ”basalti” poggiano sempre sui “gabbri”, con un 
contatto discordante; nella Subunità Monte Serra poggiano sulle “oficalciti”. Al 
tetto passano ovunque, con un contatto stratigrafico netto, ben visibile in molte 
località, ai “diaspri di Monte Alpe”.

Non disponiamo di datazioni radiometriche locali, ma un’età di circa 157 Ma 
(Ar/Ar), corrispondente al limite Oxfordiano-Kimmeridgiano secondo Cohen et 
alii (2013, updated to 2014), è stata ottenuta per i basalti affioranti nella vicina 
Toscana Meridionale (Bortolotti et alii, 1995). Un livello diasprino entro i basal-
ti nella Toscana Meridionale (Terriccio, Chiari et alii, 2000) dà un’età Calloviano 
medio-Oxfordiano. L’età del tetto dei basalti è ricavabile da quella delle micro-
faune a radiolari presenti alla base dei sovrastanti “diaspri di Monte Alpe” (vedi 
paragrafo seguente). Sembrano esserci leggere differenze di età tra le varie subu-
nità. L’età della base che potrebbe anch’essa avere delle leggere differenze, data 
la forte irregolarità nell’ambiente oceanico in cui effondevano, non è noto ma 
sicuramenre più o meno contemporaneo all’età dei “diaspri di Monte Alpe”, cioè 
dovrebbe essere compresa tra Calloviano p.p.? e Oxfordiano inferiore?

L’ambiente di formazione è quello di una dorsale medio-oceanica (vedi anche 
i “gabbri”), più o meno prossima ad una frattura trasformante, dove erano presenti 
bacini con morfologia accidentata (vedi Abbate et alii, 1994, cum bibl.; Principi 
et alii, 2004, cum bibl.). 

1.4.2.3. - “diaspri di Monte Alpe” (DSA)
(di, Barberi et alii, 1967a; Gd, Barberi et alii, 1969a, 1969b; Al, Mt. Alpe Cherts, 
Bortolotti et alii, 2001a)

La formazione è quasi sempre molto ben esposta; gli affioramenti migliori si 
trovano lungo le valli dei Fossi delle Foreste e del Grasso (Subunità Volterraio), 
a est di Bagnaia.

I “diaspri di Monte Alpe” affiorano in tutte le subunità tranne Sassi Turchini 
e Casa Galletti. 

Nella Subunità Acquaviva costituiscono sottilissimi e discontinui lembi lenti-
formi lungo tutta la sua area di affioramento nell’Elba orientale. Un affioramento 
a nord di Punta Puccino nell’Elba centrale è stato tentativamente attribuito a que-
sta subunità. 

Nella Subunità Monte Serra costituiscono affioramenti discontinui lungo tutta 
l’area occupata dalla subunità. 

Nella Subunità Volterraio costituiscono grandi affioramenti quasi continui tra 
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il Fosso del Botro presso Porto Azzurro e il mare a Punta dei Mangani, nell’Elba 
orientale. Nell’Elba centrale un affioramento ad andamento NS occupa il fianco 
orientale della dorsale di Monte Petriciaia ed un piccolo affioramento emerge tra 
la coltre alluvionale di Lacona e la “formazione di Madonna della Lacona”.

Nella Subunità Bagnaia formano alcuni affioramenti tra il Fosso della Valle 
e Bagnaia.

Questa formazione è costituita da una regolare alternanza di a- diaspri rossi, 
e raramente verdastri, sempre a grana finissima, in strati sottili, con laminazione 
parallela, scarsamente ricristallizzati, in cui sono talora presenti strutture riferibili 
a torbiditi, con abbondante presenza di radiolari generalmente ben conservati; b- 
diaspri argillosi e porcellaniti siltose, di colore rosso, in strati sottili, con radiolari 
molto scarsi o mancanti del tutto; c- argilliti siltose rosse, più o meno siliceee da 
millimetriche a, più raramente, decimetriche. Nelle sezioni di un certo spessore la 
formazione presenta, salendo verso l’alto, tre litofacies leggermente differenziate, 
che gradano l’una nell’altra. Sopra a un livello argillitico basale, mai più spesso 
di un metro, si ha: a- la tipica facies della formazione: una regolare successione 
di diaspri rossi sottilmente stratificati con rari e sottili interstrati argillitici; b- 
diaspri, diaspri argillosi, porcellaniti alternati con abbondanti livelli argillitici; 
c- argilliti silicee e porcellaniti siltose con rari strati di diaspro. 

“litofacies delle brecce ofiolitiche” (DSAa).
(al, Ophiolitic Breccias, Bortolotti et alii, 2001a)

Localmente, sulla sinistra del Fosso del Botro a nord di Porto Azzurro, poco 
sopra la base della formazione è stata distinta questa litofacies. Si tratta di un li-
vello lentiforme costituito da una breccia ad elementi di basalto e diaspro, in una 
matrice sabbiosa rossastra ofiolitica. I clasti hanno dimensioni da centimetriche 
a decimetriche. 

Lo spessore non supera poche decine di metri.

Anche in questa formazione lo spessore varia da una subunità all’altra, e an-
che all’interno della stessa subunità. 

Nella Subunità Acquaviva lo spessore non supera mai la ventina di metri, ma 
è in generale minore.

Nella Subunità Monte Serra lo spessore varia da poche decine a circa 100 m.
Nella Subunià Volterraio si ha lo spessore massimo, che può variare dai 120 

a quasi 200 m.
Spessori simili, forse un po’ minori si ritrovano nelle Subunità Magazzini e 

Bagnaia. 
Nelle Subunità Volterraio e Bagnaia i ”diaspri di Monte Alpe” passano molto 

gradualmente alla “formazione di Nisportino”: la transizione è segnata dalla com-
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parsa, tra gli strati diasprini e argillitici, di strati pluridecimetrici di calcari selci-
feri grigio chiari e di abbondanti intercalazioni agillitico-marnose. Nella Subunità 
Monte Serra questa situazione non è presente nel suo affioramento più meridiona-
le, nella cavetta di San Felo, ove si ha il passaggio diretto e abbastanza brusco, ai 
Calcari a Calpionelle. Infine, nella serie ridotta della Subunità Acquaviva si ha un 
passaggio graduale direttamente alle Argille a Palombini. 

Per quanto riguarda l’età, nella Subunità Acquaviva un campione raccol-
to nella parte alta, al passaggio diretto alle Argille a Palombini, lungo la strada 
Rio - Cavo ha dato una associazione a radiolari del Titonico superiore-Valangi-
niano superiore per la presenza di Dicerosaturnalis trizonalis dicranacanthos, 
Pseudodictyomitra carpatica e Thanarla brouweri. La presenza di un’associa-
zione (taxon) di attribuzione incerta (Pantanellium sp. cf. P.  tredecimporatum) 
potrebbe restringere l’età al Berriasiano.

Nelle Subunità Serra e Volterraio, sono stati esaminati campioni della parte 
basale della formazione; nella parte superiore non è stato possibile trovare asso-
ciazioni a radiolari determinabili.

Nella Subunità Monte Serra sono state campionate alla base della formazione 
due sezioni: la prima nella parte più settentrionale dell’isola, lungo il Fosso Gorgoli, 
ha dato un’associazione a radiolari con scarsa preservazione attribuibile all’inter-
vallo Bajociano inferiore/medio-Oxfordiano superiore/Kimmeridgiano inferiore 
(Uaz. 3-10), per la presenza di Bernoullius dicera, la seconda, al Colle la Piana, 
ha dato, nel primo metro dal contatto con i “basalti”, un’associazione a radiolari 
ben preservata attribuibile al Oxfordiano medio/superiore - Kimmeridgiano supe-
riore/Titonico inferiore (Uaz. 9-11) per la presenza di Podocapsa amphitreptera 
e Triactoma blakei, immediatamente sopra un’associazione che per la presenza 
di Archaeodictyomitra minoensis, Podocapsa amphitreptera e Hexasaturnalis 
nakasekoi è attribuibile all’intervallo Oxfordiano medio/superiore-Berriasiano 
basale. Nell’affioramento più meridionale, presso San Felo, Baumgartner et alii 
(1995) indica un’età del Calloviano medio/Oxfordiano inferiore-Kimmeridgiano 
superiore/Titonico inferiore (Uaz. 8-11).

Nella Subunità Volterraio, Elba orientale, sono state campionate due sezioni, 
la prima alle Pietre Rosse ha interessato i primi 6 m della formazione ed ha fornito 
nella parte più bassa un’associazione a radiolari con bassa preservazione che, per 
la presenza di Ristola altissima s.l. è attribuibile all’intervallo Bajociano termina-
le/Bathoniano inferiore-Titonico inferiore/Titonico superiore (Uaz. 5-12), imme-
diatamente sopra è presente un’associazione non ben preservata che indicherebbe 
un’età non più vecchia dell’Oxfordiano medio/superiore (Uaz. 9) per la presenza 
di Podocapsa amphitreptera. La seconda sezione, sopra Rio ha interessato i primi 
12 m della formazione, qui particolarmente spessa. La porzione basale (≈1 m) è at-
tribuibile all’intervallo Bajociano superiore-Bathoniano superiore/Calloviano in-
feriore (Uaz. 4-7) per la presenza di Triactoma blakei e Parvicingula veghae; circa 
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3 m sopra un’associazione con bassa preservazione ha dato un’età non più vecchia 
del Calloviano medio/Oxfordiano inferiore (Uaz. 8) per la presenza di Tethysetta 
mashitaensis; fino al tetto della sezione associazioni con media preservazione han-
no dato un’età attribuibile all’intervallo Bathoniano superiore/Calloviano inferio-
re-Oxfordiano superiore/Kimmeridgiano inferiore (UAZ 7-10) per la presenza di 
Protunuma japonicus, Parahsuum sp. e Pseudodictyomitrella tuscanica.

Una terza sezione, campionata da Baumgartner (1984) circa 200 m più a sud, 
ha dato un intervallo Calloviano medio/Oxfrodiano inferiore-Oxfordiano supe-
riore/Kimmeridgiano inferiore (Uaz. 8-10, Baumgartner et alii, 1995). 

Un’ultima sezione campionata da Conti & Marcucci (1986) ha dato una età, 
aggiornata da Chiari et alii (2000) del Bajociano terminale/Bathoniano inferiore 
-Kimmeridgiano superiore/Titonico inferiore (Uaz. 5-11). Nella stessa subunità 
ad ovest di Monte Orello, Elba centrale, una sezione alla base della formazione ha 
dato un’associazione a radiolari con scarsa preservazione attribuibile all’interval-
lo Calloviano inferiore-Oxfordiano inferiore, per la presenza di Protunuma japo-
nicus e Podobursa andreai.L’età del tetto della formazione, ove le microfaune a 
radiolari mancano completamente, è ricavata dall’età della base della sovrastante 
“formazione di Nisportino”, che appartiene al Berriasiano inferiore. Confrontando 
i risultati delle varie campionature si può ipotizzare che l’età della formazione sia 
compresa tra Calloviano inferiore?/Oxfordiano inferiore-Berriasiano p.p.?

L’ambiente di deposizione è pelagico, in un bacino oceanico profondo al di 
sotto del CCD. 

1.4.2.4. - “formazione di Nisportino” (FNI)
(Ni, Nisportino Fm., Bortolotti et alii, 2001a)

L’affioramento migliore si trova lungo la strada Rio nell’Elba - Nisporto.
La formazione, che affiora principalmente nell’Isola d’Elba, istituita da 

Bortolotti et alii (1994b), rappresenta uno spesso livello di transizione tra i 
“diaspri di Monte Alpe” e i Calcari a Calpionelle. Che nell’isola il passaggio 
tra le due formazioni fosse più complesso che altrove era già stato segnalato da 
Bodechtel (1964a) che parlava di “Zwischenserie” (= Serie di transizione) e da 
Perrin (1969).

Essa affiora nelle Subunità Monte Serra, Volterraio e Bagnaia.
La formazione può essere suddivisa in tre sezioni: basale, centrale (”membro 

della Rivercina”) e sommitale:
a- La sezione basale (spessa circa 20-30 m) è costituita da spessi strati di 

calcari selciferi silicizzati grigi chiari e anche verdastri, intercalati ad abbondanti 
argilliti e siltiti silicee e marnose rossastre. È presente ancora qualche raro stra-
terello diasprino. 

Lo spessore di questa sezione è di circa 20-30 m.
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“membro della Rivercina” (FNI1)
(“Ri”, Rivercina Member, Bortolotti et alii, 2001)

b- La sezione centrale, ben riconoscibile ovunque e formalizzata con il nome 
di “membro della Rivercina” (FNI1), è costituito da un unico banco, spesso da 
15 ad una trentina di metri, di calcilutiti marnose grigie, con frattura a saponetta.

c- La sezione superiore, la più spessa (50-70 m) ha alla base un livello di una 
decina di metri di siltiti ed argilliti rossastre con rari interstrati calcarei silicei, 
spessi da qualche decimetro al metro, che passa in alto ad un livello uniforme e 
non stratificato di argilliti marnoso-siltitiche con rari strati calcarei. Verso l’alto 
la litologia è variabile, si tratta di calcari micritici grigio chiari prevalenti su siltiti 
silicee o marnose, e infine si hanno calcari ben stratificati rosati. La formazione 
termina con un ultimo bancone plurimetrico di argilliti marnoso-siltose. 

Sulle argilliti e siltiti della formazione sono state eseguite da Bortolotti et 
alii, (1994b) analisi semiquantitative a raggi X e analisi sulla mineralogia delle 
argille. Risultano presenti quarzo, calcite, fillosilicati, e più raramente feldspati. I 
fillosilicati presenti sono caolinite, clorite, cl-vermiculite e illite idrata. La presen-
za di quest’ultima suggerisce che la formazione non ha mai raggiunto temperature 
superiori ai 140-150°C, restando sempre nel campo della diagenesi. La presen-
za di questi minerali indicherebbe come sorgente della porzione silicoclastica di 
queste rocce, massicci cristallini di un basamento continentale. 

Lo spessore della formazione può oscillare tra i 90 e i 130 m. Nella Subunità 
Monte Serra la formazione manca completamente nella cavetta di San Felo.

La formazione passa gradualmente alla base ai “diaspri di Monte Alpe”; al-
trettanto gradualmente passa ai Calcari a Calpionelle al tetto, con la graduale 
scomparsa dei livelli siltitico-argillitici.

Nella “formazione di Nisportino” non sono state da noi eseguite nuove ri-
cerche biostratigrafiche.  Ci riferiamo quindi ai dati ricavati da Bortolotti et 
alii (1994b), che hanno eseguito lo studio dei nannofossili calcarei e dei cal-
pionellidi presenti nelle tre sezioni sopra descritte. Nella sezione a- la presenza 
di nannofossili appartenenti alla Zona a Microstaurus chiastius e di Calpionella 
elliptica indica un’età Berriasiano inferiore. Nella sezione centrale (b- “membro 
della Rivercina”) sono presenti nannoflore delle Zone a Nannoconus steinmanni 
e Retecapsa angustiforata, delle Subzone ad Assipetra infracretacea e Percivalia 
fenestrata, il FO di Cruciellipsis cuvillieri, Rucinolithus wisei e Tubodiscus ve-
renae, il LO di Umbria granulosa. L’età dedotta è il Berriasiano medio. Nelle 
calcilutiti della sezione sommitale (c)- sono presenti Calpionellidi della Zona D 
a Calpionellopsis simplex e Cs. oblonga che indicano un’età Berriasiano medio-
superiore, e della Zona D3 a Lorenziella ungarica di Remane (1985), che indica 
un’età Berriasiano terminale-Valanginiano iniziale; la presenza di quest’ultimo 
piano sarebbe però esclusa dall’assenza di Calcicalathina oblongata. 

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



82

Si può concludere che la formazione appartiene al Berriasiano, in particolare: 
la sezione basale a)- al Berriasiano inferiore, la sezione b)- al Berriasiano medio-
superiore p.p.  e la sezione c)- al Berriasiano terminale.

L’ambiente di deposizione della formazione è pelagico oceanico, vicino al 
limite del CCD, come sembra essere suggerito dall’alternanza di depositi silicei 
e carbonatici.

1.4.2.5. - Calcari a Calpionelle (CCL)
(Cc, Barberi et alii, 1967a, 1969a, 1969b; cc, Calpionella Limestones, Bortolotti 
et alii, 2001a)

I Calcari a Calpionelle affiorano in tutte le subunità ad eccezione della 
Subunità Sassi Turchini.

Si tratta di una formazione costituita essenzialmente da un solo litotipo: una 
calcilutite fine molto compatta, di colore bianco o grigio chiaro, in strati da de-
cimetrici a metrici, con frattura concoide. Nella parte basale sono presenti anche 
banchi metrici di argilliti marnose grigio avana, e i calcari possono essere rosati e, 
raramente con selce, mentre nel resto della formazione tra gli strati calcarei sono 
spesso presenti solo spalmature millimetriche di argilliti grigio scuro o nerastre. 
Verso il tetto della formazione gli interstrati argillitici aumentano di numero e di 
spessore e i calcari diventano più scuri.

Lo spessore totale della formazione non è direttamente calcolabile in quanto 
nelle Subunità Volterraio e Bagnaia, in cui compare la base non compare il tetto, 
nella Subunità Monte Serra la faglia a basso angolo di Casa Unginotti (“l” in fig. 
43) separa le aree in cui compaiono la base e il tetto. Essendo lo spessore affio-
rante dalla base di non molto superiore ai 160 m, e quello ove compare il tetto di 
non molto inferiore, si può ipotizzare uno spessore complessivo compreso tra i 
200 e i 250 m. 

Alla base i Calcari a Calpionelle passano gradualmente alla “formazione di 
Nisportino” nelle Subunità Monte Serra (tranne all’estremo S degli affioramenti), 
Volterraio (Elba orientale) e Bagnaia.

Al tetto passano alle Argille a Palombini nelle Subunità Volterraio (Elba cen-
trale) e Monte Serra, con un passaggio altrettanto graduale, segnato dalla compar-
sa quasi improvvisa di una notevole quantità di interstrati di argilliti grigio scure e 
dal cambio di colore da biancastro a grigio scuro dei calcari, che diventano spesso 
anche più marnosi. Nella Subunità Monte Serra, solamente nella cavetta di San 
Felo, la “formazione di Nisportino” manca e il passaggio basale, piuttosto netto, 
avviene con i “diaspri di Monte Alpe”. 

Bortolotti et alii (1994b) hanno rinvenuto alla base della formazione, in se-
zioni campionate nella Subunità Volterraio, microfaune a calpionellidi della Zona 
D3 a Lorenziella. ungarica di Remane (1985), che indica un’età Berriasiano ter-
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minale-Valanginiano iniziale. La contemporanea presensa di Calpionellites sp., 
anche se dubbia, potrebbe indicare il solo Valanginiano. Una nuova campionatura 
a Capo Vita (Subunità Monte Serra), riguardante il tetto della formazione, ha 
dato una scarsa associazione a nannofossili nella quale la presenza di Crucellipsis 
cuvillieri, in un campione, e di Nannoconus steinmanni steinmanni in un altro, in-
dica un’età compresa tra il Valanginiano e l’Hauteriviano. L’età della formazione 
sarebbe così Berriasiano terminale-Hauteriviano p.p. 

L’ambiente di formazione è pelagico, al di sopra del CCD. Più che a varia-
zioni batimetriche si può ipotizzare un abbassamento del CCD (eutrofizzazione 
ed esplosione del fitoplancton a coccolitoforidi e/o a variazioni di circolazione di 
acque superficiali e profonde; vedi discussione in Principi et alii, 2004, cum bibl.).

1.4.2.6 - Argille a Palombini (APA)
(pb, Barberi et alii, 1967a; Ca, in Barberi et alii, 1969a, 1969b; pb, Palombini 
Shales, Bortolotti et alii, 2001a)

La formazione è presente nella Subunità Acquaviva nell’Elba orientale, tra 
Porto Azzurro e la Cala del Pisciatoio, in quella centrale, lungo il fianco sud-
orientale di Monte Orello; nella Subunità Volterraio nell’Elba centrale, con 
un piccolo affioramento nel versante nord-occidentale del Monte Orello; nella 
Subunità Monte Serra in tutto il versante orientale della dorsale il Serrone - Capo 
Vita.

I litotipi principali che caratterizzano questa formazione sono argilliti grigio 
scure in livelli da decimetrici a metrici alternati a calcilutiti grigio chiare più o 
meno silicizzate in strati decimetrici, spesso pervase da un fitto reticolo di vene 
e fratture e caratterizzate da una tipica alterazione a incudine, che deriva dalla 
intensa silicizzazione vicino alle due superfici dello strato. Queste calcilutiti pre-
sentano talora laminazioni, e basi calcarenitiche a grana molto fine. Il rapporto tra 
calcilutiti e argilliti, a forte favore delle prime alla base, si sposta verso la netta 
prevalenza delle seconde salendo nella serie. Sono presenti anche rare arenarie 
quarzose a grana molto fine, che diventano abbondanti solamente negli affiora-
menti della Valle di Ortano.

Lo spessore della formazione è difficilmente definibile per la sua intensa tet-
tonizzazione.

Le Argille a Palombini poggiano, con un contatto molto graduale sui Calcari 
a Calpionelle, e rappresentano il termine più alto della successione dell’Unità 
Monte Strega.

Una campionatura a Capo Vita, alla base della formazione ha fornito un’as-
sociazione a nannofossili calcarei (Crucellipsis cuvillieri, Speetonia colligata, 
Tubodiscus jurapelagicus e Calcicalatina oblonga) indicativa del Berriasiano/
Valanginiano-Hauteriviano. Dato che Berriasiano e Valanginiano sono le età del-
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la “formazione di Nisportino” e dei Calcari a Calpionelle, l’età delle Argille a 
Palombini non è più vecchia dell’Hauteriviano e potrebbe giungere nella parte 
alta, ove non abbiamo dati, all’Albiano-Aptiano e forse al Cenomaniano (vedi ca-
pitolo V.2.2.7.) Unità tettonica Punta Polveraia - Fetovaia, Bouillin, 1984), come 
anche nella vicina Toscana Meridionale (es. Costantini et alii, 2002).  L’età è 
quindi probabilmente Hauteridiano p.p.-Cenomaniano p.p.?

L’ambiente di formazione è una piana abissale in cui giungevano porzioni 
distali di torbide arenacee e calcaree, di incerta provenienza.

1.5. - Unità tettonica Gràssera (Dominio Ligure) 
(Argille Variegate, Trevisan, 1950; Formazione a Posidonia alpina, Barberi et 
alii, 1967a, 1969a, 1969b; Marne della Chiusa, Perrin, 1975).

È esposta in modo quasi continuo secondo un allineamento circa nord-sud, da 
Cavo a Porto Azzurro. Inoltre affiora nell’area di Norsi (Campo del Pero - spiag-
gia di Norsi, fig. 43). 

Si sovrappone, tramite il Sovrascorrimento di La Parata (“b” in fig. 43) a vari 
termini dell’Unità tettonica Falda Toscana a nord di Fosso Fegatelli, e più a sud 
direttamente alle ”brecce di Rialbano”, ed è separata dalla sovrstante Unità Monte 
Strega dalla faglia normale a basso angolo (“f ”, in fig. 43).

È composta in larghissima parte da argilloscisti varicolori (“formazione di 
Cavo”). Solo tra Cavo e l’area a ovest di Torre del Giove (a nord-ovest di Rio 
Marina), alla Parata, alla base di questa formazione è presente un orizzonte di-
scontinuo di calcescisti (“membro dei calcescisti”) (fig. 25). Trevisan (1950) la 
considerava la parte basale dell’”Unità Ofiolitica”; è stata successivamente as-
similata ai Calcari e Marne a Posidonia del Giurassico medio (Barberi et alii, 
1967a, 1969a, 1969b) ed in parte alla Scaglia o Scisti Policromi cretacico-eocenici 
(Boccaletti et alii, 1977; Keller & Pialli, 1990) della Falda Toscana. Viene qui 
considerata (Bortolotti et alii, 2001a e Pandeli et alii, 2001b) una Unità Ligure 
Metamorfica per le sue litologie in parte confrontabili con i Palombini dell’Uni-
tà Monte Strega e con l’argilliti cretacee del Supergruppo del Vara in Liguria 
(Abbate & Sagri, 1970) e per la sua tipica impronta metamorfica anchizonale.

1.5.1. - “formazione di Cavo” (FCV)
(Ca, Cavo Fm., Bortolotti et alii, 2001a).

Questa formazione affiora lungo un allineamento meridiano dall’area di Cavo 
fino a Porto Azzurro. Altri affioramenti sono presenti nelle aree di Cala Seregola 
e di Norsi. Le migliori esposizioni sono lungo la strada della Parata (tra Rio Elba 
e Cavo) e lungo la valle di Rio Ortano. 

È costituita principalmente da argilloscisti varicolori (grigio-verdi, verdi, ros-
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so vinaccia e subordinatamente avana) spesso siltosi e raramente marnosi, con 
tipica frattura a lastre, spesso pervasi da un fitto reticolo di vene di quarzo spesso 
vistosamente deformate. Localmente possono essere presenti intercalazioni centi-
metriche-decimetriche (max 40 cm) di siltiti, diaspri e calcari silicizzati varicolo-
ri, spesso con patine ed impregnazioni bruno-nerastre iridescenti di ossidi di man-
ganese. Alla base della formazione è stato distinto il “membro dei calcescisti”.

Lo spessore massimo apparente della formazione è di circa 200 m.
Il contatto tettonico con la soprastante Unità Monte Strega, è sottolineato dal 

brusco contatto litologico tra gli argilloscisti lastriformi della formazione di Cavo 
e le Argille a Palombini della Subunità Acquaviva. 

L’attribuzione cronologica di questa formazione risulta complessa per l’assenza 

Fig. 25 - Colonna stratigrafica dell’Unità tettonica Gràssera.
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di fossili, sono state proposte analogie con le litofacies metapelitiche varicolori degli 
Schistes Lustrés del Monte Argentario, nonostante il maggior grado di ricristallizza-
zione di queste ultime ed una maggiore presenza di intercalazioni metacarbonatiche 
(Pandeli et alii, 2001b). Per certe sue analogie litologiche con i sedimenti pelitici 
varicolori presenti alla base dell’Unità tettonica Gottero nelle Liguridi dell’Appen-
nino Ligure, o con alcune litofacies degli Scisti di Val Lavagna (del Cretacico) può 
essere ipotizzata una età del Cretacico superiore?

L’ambiente di deposizione è pelagico. 

“membro dei calcescisti” (FCV1)

(Calcari a liste di selce grigio chiari, Barberi et alii, 1967a e Gc pp, Barberi et 
alii, 1969a, 1969b; ca, Calcschist Member, Bortolotti et alii, 2001a) 

Questo membro, presente discontinuamente alla base della formazione, ha il 
suo affioramento tipico presso la località La Parata (a ovest di Torre del Giove) 
sull’omonima strada, dove sormonta tettonicamente le “brecce di Rialbano” e la 
“formazione della Pania di Corfino”. 

È costituito da un livello, potente fino a 15 m, di calcescisti e calcari cristallini, 
talora selciferi, di colore grigio e grigio-bruno con sottili intercalazioni filladiche 
grigio scure. 

Il passaggio alla facies tipica è netto.
Anche per questo membro basale è ipotizzabile un età Cretacico sup.?

1.6. - Unità tettonica Falda Toscana (Domino Toscano)

Tra la base dell’Unità Grassera e le “brecce di Rialbano” , tra Cavo e Porto 
Azzurro, si trova una successione che mostra significative somiglianze, già sot-
tolineate da molti Autori, con gli affioramenti della Falda Toscana della Toscana 
centrale e meridionale, cui viene qui attribuita; pertanto sono stati qui utilizzati, 
quando possibile, gli stessi nomi formazionali (fig. 26). 

La Falda Toscana affiora nella parte orientale dell’isola tra Cavo e Torre del 
Giove (fig. 43), dove si presenta al tetto delle brecce calcareo-dolomitiche, con 
una successione priva della porzione mesozoico superiore-terziaria per lamina-
zione tettonica. È composta alla base da carbonati di mare sottile del Triassico 
superiore-Hettangiano seguiti da sedimenti calcareo-siliceo-marnosi, pelagici, 
del Sinemuriano-Giurassico medio. Più a sud, fino a Porto Azzurro e, nella par-
te centrale dell’isola, nella valle del Fosso Valdana, le formazioni della Falda 
Toscana mancano, e sono presenti le sole “brecce di Rialbano”. 

Questa unità tettonica è separata dalla sottostante Unità tettonica Monticiano 
-Roccastrada da una faglia normale a basso angolo, la Faglia di Monte Arco (“g” 
in fig. 43). 
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I carbonati di tutte le formazioni mostrano diversi gradi di ricristallizzazione, 
con tessiture finemente o grossolanamente cristalline che sostituiscono le origi-
nali tessiture micritiche, tant’è che il nannoplancton delle formazioni pelagiche 
giurassiche è stato completamente distrutto. La ricristallizzazione potrebbe essere 
dovuta al carico della soprastante pila di unità tettoniche (e quindi alla profondità 
del seppellimento) o, più probabilmente, alla presenza di fluidi idrotermali circo-
lanti. Quest’ultima possibilità ben si accorda con il locale alto contenuto di mi-
crocristalli di ossidi di Fe (più rari nelle stesse rocce della Toscana continentale) 
particolarmente in prossimità delle principali faglie distensive, a cui si associano 
anche importanti giacimenti di minerali di Fe. 

Oltre alla ricristallizazione, una dolomitizzazione più o meno intensa e verosi-
milmente sin-diagenetica si è sviluppata nelle formazioni più antiche, carbonati-
che (“formazione della Pania di Corfino”, Calcare Massiccio e, subordinatamen-
te, “formazione del Monte Cetona”). 

La successione stratigrafica è costituita dalle seguenti formazioni, dalla base 
verso l’alto. 

1.6.1. - Formazione della Pania di Corfino (PAC) 
(Td pp, Calcari più o meno dolomitici, 
cavernosi e a cellette, Barberi et alii, 
1969a, 1969b; PC, Pania di Corfino 
Fm., Bortolotti et alii, 2001a)

La formazione è presente tra Fosso 
Baccetti e Torre del Giove; affiora-
menti con caratteri tipici si trovano tra 
Monte Gorgoli e Fosso Calcinaia, a sud 
di Monte Magnani e a sud del Fosso 
del Giove.

I litotipi principali sono dolomie 
grigio scure, brune o biancastre (lo-
calmente rosate per la presenza di mi-
crocristalli di ossidi di ferro) in strati 
metrici. Soltanto nella parte alta della 
formazione sono presenti calcari do-
lomitici in strati decimetrici, con rari 
interstrati marnosi.  La tessitura delle 
dolomie è grossolanamente cristallina 
(saccaroide), tuttavia, anche se la do-
lomitizzazione maschera quasi total-
mente la struttura originaria, localmen- Fig. 26 - Colonna stratigrafica dell’Unità tetto-

nica Falda Toscana (nord di La Parata).
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te sono evidenti relitti di un originario grainstone oolitico. Nelle aree di Monte 
Bicocca e di Monte Magnani si hanno anche corpi di estensione limitata di brecce 
vacuolari o di calcari dolomitici brecciati. La distribuzione areale di queste facies 
non è legata alla stratificazione, ma a zone di frattura o di faglia. 

Lo spessore della formazione è stimato in circa 200 m.
La presenza di strati calcarei e marnosi nella parte alta della formazione sug-

gerisce un passaggio graduale alla “formazione del Monte Cetona”; tuttavia, sul 
terreno, i contatti tra le due formazioni appaiono sempre tettonizzati.

Poiché non sono stati rinvenuti fossili, l’età presunta, in analogia con quella 
della formazione nella Toscana continentale (Fazzuoli et alii, 1988), è Norico-
Retico p.p.

Dolomitizzazione e ricristallizzazione hanno nascosto la maggior parte delle 
strutture e tessiture sedimentarie; è quindi difficile ipotizzare l’ambiente depo-
sizionale: in base ai pochi elementi, si può suggerire la zona marginale di una 
piattaforma carbonatica ad elevata turbolenza. Questa ipotesi si accorda bene con 
le caratteristiche della stessa formazione nell’area-tipo (Fazzuoli et alii, 1985).

1.6.2. - “formazione del Monte Cetona” (FZM)
(Td pp, Calcari neri e strati di marne a Rhaetavicula contorta, Barberi et alii, 
1969a, 1969b; Ce, Mt. Cetona Fm., Bortolotti et alii, 2001a)

Questa formazione affiora da Cala del Telegrafo fino a Case Pellegrini; espo-
sizioni con caratteri tipici si trovano al Monte Bicocco e sul versante meridionale 
del Monte le Paffe. 

I litotipi principali sono calcilutiti grigio scure in strati da decimetrici a metrici 
con intercalazioni marnose decimetriche e, subordinatamente, calcilutiti dolomi-
tizzate ben stratificate o dolomie cristalline saccaroidi in banchi spessi da 1 a 2,5 
m. Nella porzione superiore della formazione sono presenti strati calcarenitici 
grigio-scuri, spessi 20-50 cm, strati decimetrici costituiti da accumuli di bioclasti 
isorientati (coquine) di origine tempestitica e livelli metrici di marne grigio scure, 
avana per alterazione.

Le tessiture degli strati di calcilutiti consistono in mudstone e wackestone bio-
clastici (con pelecipodi, gasteropodi e foraminiferi planctonici), quelle delle cal-
careniti in grainstone e packstone bioclastici e oolitici e le coquine in floatstone 
bioclastici, principalmente con pelecipodi.

Lo spessore misurato della sezione lungo Via delle Fornacelle (strada Cavo - 
Riomarina) è 112 m; lo spessore totale della formazione è stimato in circa 120 m.

Il passaggio al sovrastante Calcare Massiccio non è mai esposto.
I microfossili presenti sono mal determinabili a cause della forte ricristal-

lizzazione, ma vi si possono riconoscere Triasina hantkeni, Glomospirella sp., 
Aulotortus sp. e Gandinella falsofriedli (Ciarapica, com. pers., 1998) che permet-

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



89

tono di attribuire la formazione al Retico p.p. 
L’ambiente di sedimentazione, in base ai caratteri sedimentologici, è simile a 

quello della stessa formazione nella Toscana continentale, e può essere riferito ad 
una rampa subtidale con sedimentazione calcarea e marnosa, spesso interessata 
da tempeste (Ciarapica et alii, 1982, 1987; Stefani & Trombetta, 1989).

1.6.3. - Calcare Massiccio (MAS) 
(Gc pp, Calcare massiccio bianco, grigio chiaro e rosato, Barberi et alii, 1969a, 
1969b; “Calcare Massiccio”, Bortolotti et alii, 2001a)

Il Calcare Massiccio affiora estensivamente al Monte le Paffe e sui due ver-
santi del Fosso Baccetti; uno spettacolare affioramento è costituito dalla grande 
cava, lungo la strada Riomarina - Cavo.

La formazione è costituita da calcareniti grigio chiare o biancastre e da calci-
lutiti grigie massive, talvolta ricristallizzate e dolomitizzate; localmente il colore 
può essere rosato, per la presenza di abbondanti microcristalli di ossidi di Fe.

Nella parte inferiore la formazione è caratterizzata da calcari dolomitici con 
struttura grossolanamente cristallina (saccaroide), e da grainstone oolitici, in-
traclastici, pellettiferi e bioclastici (con pelecipodi, echinodermi e gasteropodi). 
Nella parte superiore sono presenti wackestone e packstone con intraclasti, oncoi-
di, cortoidi, pellet fecali e bioclasti (pelecipodi, gasteropodi, echinodermi e rari 
foraminiferi bentonici), nonché rari mudstone.

Lo spessore della formazione nell’area del Monte le Paffe è valutato in circa 
120 m.

Il passaggio stratigrafico al soprastante ”calcari di Grotta Giusti” non è stato 
osservato, poiché il contatto è sempre tettonico, probabilmente per le differenti 
caratteristiche meccaniche delle due formazioni.  

Non sono stati trovati fossili significativi: l’età presunta della formazione, in 
analogia con gli affioramenti della Toscana continentale (Fazzuoli et alii, 1985; 
Fazzuoli & Sguazzoni, 1986) è Retico p.p.?-Hettangiano.

L’ambiente di deposizione è riferibile alla zona marginale di una piattaforma 
carbonatica con alta turbolenza (barre oolitiche) passante ad aree di laguna. 

1.6.4. - “calcari di Grotta Giusti” (CGU) 
(Gc pp, Calcari sottilmente stratificati, talvolta in banchi di 1-2 m di spessore, 
selciferi, di colore grigio scuro e subordinatamente grigio-chiaro, Barberi et alii, 
1969a, 1969b; GG, Grotta Giusti Limestones, Bortolotti et alii, 2001a)

La formazione è esposta presso Il Cavo, sulle due rive del Fosso Baccetti: 
affioramenti con caratteri tipici della porzione inferiore sono presenti a sud del 
Monte Belvedere e presso la cava di Calcare Massiccio al Monte Le Paffe, mentre 
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altri della porzione superiore si trovano presso il Cimitero del Cavo e lungo la Via 
delle Fornacelle.

La porzione inferiore della formazione è costituita da strati centimetrici di cal-
careniti fini e calcilutiti grigio scure (che divengono chiare verso l’alto), laminate 
orizzontalmente e localmente silicizzate, ricche di noduli e liste di selce grigio 
scura. La parte superiore è costituita da strati spessi da 5 a 100 cm (principalmen-
te intorno a 10-20 cm) di calcilutiti grigie con subordinate calcareniti fini, spesso 
laminate orizzontalmente, con rari noduli e liste di selce.  Il colore diviene più 
chiaro verso l’alto. Strati centimetrici di marne grigio scure e strati decimetrici di 
marne più o meno argillose sono frequenti. Nei calcari sono presenti abbondanti 
microcristalli di ossidi di Fe.

Le tessiture delle calcareniti fini consistono in mudstone/wackestone micro-
sparitici, con abbondante quarzo detritico siltoso, rari bioclasti (lamellibranchi, 
spicole di spugne) e pellets fecali; le tessiture delle calcilutiti consistono in mud-
stone con granuli di quarzo siltoso ed aree silicizzate.

Uno spessore parziale, misurato lungo la strada Riomarina - Cavo, è di 19 m. 
Lo spessore totale è stimato sui 50 m. 

Il passaggio stratigrafico al soprastante Rosso Ammonitico è molto graduale: 
il colore degli strati calcarei e quello dei sottili strati marnosi diventa più chiaro e 
infine biancastro o rosato. 

Poichè non sono stati osservati fossili significativi, l’età presunta, in base alla 
posizione stratigrafica tra Calcare Massiccio e Rosso Ammonitico e in analogia 
con quella della località-tipo presso Monsummano Terme (Fazzuoli & Maestrelli 
Manetti, 1974; Burchietti et alii, 1998), è probabilmente Sinemuriano p.p.? 

L’ambiente di sedimentazione è pelagico, di rampa intermedia; le calcareniti 
fini laminate possono essere interpretate come tempestiti distali.

1.6.5. - Rosso Ammonitico (RSA) 
(Gc pp, Calcari rossicci e rosei nodulari, stratificati, Barberi et alii, 1969a, 1969b; 
ra, “Rosso Ammonitico”, Bortolotti et alii, 2001a)

La formazione affiora da Cavo fino a Monte Gorgoli e a Fosso Recisso e pre-
senta i caratteri tipici al Monte Belvedere, al Monte Gorgoli e a nordest di Monte 
Magnani.

La formazione è costituita da strati, spessi fino a 70 cm (principalmente 5-20 
cm), di calcilutiti grigio-chiare, avana e rosate, con interstrati marnosi centimetri-
ci grigi o rosati; solo raramente sono presenti noduli di selce grigia. Le calcilutiti 
sono pervase da stiloliti, in prevalenza ondulate o sub-parallele alla stratificazio-
ne, così che talvolta la struttura appare grossolanamente nodulare. Nella parte 
inferiore della sezione studiata sono presenti alcuni strati di calcareniti grigie, 
spessi fino a 180 cm. A pochi metri dalla base sono presenti due strati calciruditi 
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di circa 50 cm, che mostrano caratteri di slump e di depositi da debris-flow, con 
clasti selciosi e calcarei centimetrici e decimetrici, passanti verso l’alto a calca-
reniti.

Le tessiture delle calcilutiti sono rappresentate da mudstone con granuli di 
quarzo siltoso e wackestone bioclastici con lamellibranchi, crinoidi e radiolari. 
Abbondanti i microcristalli di ossidi di Ferro.

Uno spessore parziale, misurato lungo la strada Riomarina - Cavo e lungo la 
Cala del Telegrafo, è 62 m; in altre località (Monte Argentiera) lo spessore della 
formazione è circa 100 m. 

Il passaggio al soprastante Calcare selcifero di Limano è molto graduale ed è 
stato posto alla comparsa di un pacco di strati grigio-chiari con selci, con spessori 
tra 70 e 100 cm.

Non sono stati osservati fossili significativi. Sulla base del ritrovamento da 
parte di Lotti (1886) a Cala del Telegrafo di rare ammoniti deformate, identifi-
cate dall’Autore come Arietites sp., e in analogia con il Rosso Ammonitico della 
Toscana (Fazzuoli et alii, 1985; Fazzuoli & Sguazzoni, 1986), l’età presunta è 
Sinemuriano p.p.-Pleinsbachiano p.p.

L’ambiente di sedimentazione è pelagico, con rari episodi di movimento in 
massa dei materiali, forse indicativi di attività tettonica sinsedimentaria.

1.6.6. - Calcare Selcifero di Limano (LIM) 
(Gc pp, Calcari selciferi stratificati di colore grigio chiaro, Barberi et alii, 1969a, 
1969b; Li, Limano Cherty Limestones, Bortolotti et alii, 2001a)

Affioramenti di questa formazione sono presenti al Monte Le Paffe e, con 
minore estensione, al Monte Belvedere - Monte Malpertuso e al Monte Bicocco. 
I caratteri tipici sono visibili lungo la costa di Punta delle Paffe. 

La litologia dominante è costituita da strati di calcilutiti da bianca-
stre a grigie e avana o rosate con alcuni noduli di selce grigia.  La par-
te inferiore della sezione (che affiora lungo la strada ad ovest di Monte.                                                                                                                                           
Le Paffe) è caratterizzata dalla presenza di molti strati spessi da 100 a 360 cm, 
mentre nella parte superiore prevalgono strati spessi 5-30 cm. Gli strati calciluti-
tici sono intersecati da abbondanti stiloliti, parallele alla stratificazione e da giunti 
di clivaggio, inclinati rispetto ad essa.  I giunti di stratificazione consistono in 
stiloliti e in strati millimetrici marnosi e argillitici. 

Sono presenti strati di calcareniti e calciruditi grigie spessi fino a 250 cm. 
Le calcareniti mostrano laminazioni orizzontali; le calciruditi, costituite da clasti 
calcilutitici da millimetrici a centimetrici e da matrice più marnosa, mostrano 
strutture gradate, laminazioni e deformazioni da slump. Questi caratteri sedimen-
tologici indicano una deposizione per processi torbiditici e per mass-flow .

Le tessiture delle calcilutiti consistono in mudstone, talvolta bioturbati e in 
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wackestone bioclastici con radiolari e abbondanti granuli di quarzo siltoso. Sono 
presenti aree silicizzate e molti microcristalli di ossidi di Fe. 

Lo spessore misurato è superiore a 36 m (spessore di una sezione parziale 
misurata lungo la costa di Punta delle Paffe). 

Il passaggio ai sovrastanti Calcari e Marne a Posidonia è stratigrafico e transi-
zionale: la frazione argillosa aumenta sia negli strati calcarei che in quelli marno-
si, il colore diventa grigio e la selce scompare quasi completamente.

L’età presunta, in analogia con l’età della corrispondente formazione della 
Successione Toscana in terraferma (Fazzuoli et alii, 1985; Fazzuoli & Sguazzoni, 
1986), è Pleinsbachiano p.p.-Toarciano p.p.,  

L’ambiente di depositione era pelagico, con frequenti episodi di risedimentatione.

1.6.7. - Calcari e Marne a Posidonia (POD) 
(Gm, Argille marnose policrome, con in alto sporadici livelli di calcari selcife-
ri, Barberi et alii, 1969a, 1969b; mp, Posidonia Marlstones, Bortolotti et alii, 
2001a)

Questa formazione è presente da Punta delle Paffe fino a Fosso Recisso e 
affiora con buone esposizioni lungo la strada Riomarina - Cavo e lungo la costa a 
nordovest di Punta delle Paffe.

La formazione è costituita principalmente da strati spessi 5-20 cm di calcilu-
titi marnose o siltose grigio-chiare o avana, alternate a strati marnosi o argillitici 
grigi, di spessore centimetrico o decimetrico; localmente ci sono strati metrici. 
Le calcilutiti talvolta mostrano laminazioni fini parallele alla stratificazione; sono 
presenti anche strati decimetrici di calcareniti grigio scure finemente laminate con 
filament isoorientati.

Nella porzione superiore della sezione ci sono alcuni strati, spessi da  50 a160 
cm, di calciruditi clasto-sostenute; i clasti sono principalmente calcarei, da centi-
metrici a decimetrici, con contatti stilolitici; sono presenti anche alcuni clasti di 
selce; la matrice calcareo-marnosa è scarsa. 

La tessitura delle calcilutiti consiste in mudstone con abbondanti clasti di 
quarzo siltoso; sono anche presenti cristalli autigeni di quarzo e di ossidi di Fe. 
La tessitura delle calcareniti consiste di packstone/floatstone bioclastici, con fila-
ment e crinoidi.

Lo spessore massimo affiorante è di circa 40 m, ma il tetto non è visibile in 
affioramento in quanto in alto la formazione è tagliata dal Sovrascorrimento di La 
Parata (“b”, in fig. 43).

Le microfacies con filament (Fazzuoli et alii, 1985; Fazzuoli & Sguazzoni, 
1986) e la presenza di Posidonomya bronni (Lotti, 1886; = Posidonia alpina 
Gras), permettono di attribuire la formazione al Giurassico medio p.p. .

L’ambiente di deposizione era pelagico con abbondanti apporti di materiali 
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argillosi e da fenomeni di risedimentazione.

1.7. - “Brecce tettoniche interposte tra l’Unità tettonica Monticiano-
Roccastrada e la Falda Toscana”

1.7.1 - “brecce di Rialbano” (RBC) 
(Calcare Cavernoso Auctt.; Td p.p., Calcari più o meno dolomitici, cavernosi e a 
cellette, Barberi et alii, 1969a, 1969b; cv, “Calcare Cavernoso”, Bortolotti et 
alii, 2001a)

Sono presenti in una fascia orientata nord-sud dal Fosso di Rialbano fino a 
Porto Azzurro, e in una stretta striscia alla Valdana, tra il mare e il Fosso Catenacci. 
Affioramenti tipici si trovano sul fondo della miniera a cielo aperto di Rialbano, 
e lungo il Fosso del Giove.

Queste brecce, che si interpongono tra la Falda Toscana e l’Unità Monticiano-
Roccastrada (fig. 26), si presentano da clasto- a matrice-sostenute, massive o lo-
calmente vacuolari con scarso legante spatico microcristallino.  I clasti sono di 
calcari più o meno dolomitici, talvolta saccaroidi, di colore variabile dal grigio 
scuro al grigio chiaro, biancastro o rosato (per la presenza di microcristalli di 
ossidi di Fe).  I vacuoli, da millimetrici a centimetrici, hanno forma irregolare. 
In aree di limitata estensione la roccia si presenta intensamente fratturata, con i 
frammenti di dimensione fino a submillimetrica, fino ad apparire completamente 
polverizzata. Talvolta questa “polvere” dolomitica, fatta di piccoli cristalli, può 
riempire parzialmente i vacuoli. Presso il cimitero di Riomarina e lungo la Valle 
di Ortano queste brecce carbonatiche includono anche piccoli clasti di filladi che 
riteniamo provenienti dalla sottostante Unità tettonica Monticiano-Roccastrada. 
A Ortano, nella parte alta delle brecce sono presenti frammenti di marne e calca-
ri marnosi debolmente metamorfici, probabilmente provenienti dalla sovrastante 
Unità Gràssera. Inoltre, strutture sedimentarie di origine carsica, principalmente 
tasche con riempimenti di silt calcitici, sono frequenti. 

Questi caratteri sono indicativi di un’origine tettonica delle brecce, originate 
dalla fratturazione meccanica di una formazione carbonatica rigida, identifica-
bile con la sovrastante Formazione della Pania di Corfino. Questo processo di 
estrema fratturazione e di cataclastesi può essere legato alla messa in posto della 
Falda Toscana sull’Unità Monticiano-Roccastrada. Successivamente queste cata-
clasiti, assai più permeabili della sottostante unità tettonica e quindi sede di una 
importante falda acquifera, sono state sottoposte a processi carsici pervasivi, con 
dissoluzione di molti clasti e il riempimento (più o meno completo) delle cavità 
da parte di cristalli di calcite delle dimensioni del silt fino a sabbia fine, seguito da 
una cementazione finale da parte di calcite microcristallina. 

Lo spessore massimo delle brecce è attorno ai 200 m nell’area della Valle di 
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Ortano.
Nella parte alta delle brecce appaiono cenni di stratificazione, che divengono 

sempre più sviluppati, mentre i vacuoli e le fratture diminuiscono: la roccia sfu-
ma in calcari dolomitici fratturati fino al contatto, solitamente tettonizzato, con i 
sovrastanti simili litotipi della Formazione della Pania di Corfino. 

Non sono stati osservati fossili né nei clasti né nella matrice, ma si può ipotiz-
zare un’età del Triassico superiore per la roccia carbonatica originaria, che pre-
senta i caratteri della Formazione della Pania di Corfino. L’età della formazione è 
da ritenersi del Miocene. Successivamente è stata interessata da fenomeni carsici 
fino al Quaternario p.p.   

1.8. - Unità tettonica Monticiano-Roccastrada (Dominio Toscano)
(Porzione inferiore del Complesso III, Cs + Tq, Barberi et alii, 1967a e Cs + Tq, 
Barberi et alii, 1969 a, 1969b; Unità di Rio Marina-Monte Calendozio, Perrin, 
1975; Unità di Massa, Keller & Pialli, 1990).

Questa unità tettonica epimetamorfica (figg.  27 e 43), esposta sia nell’El-
ba orientale (dall’area mineraria di Monte Calendozio - Monte Sassera fino a 
Terranera) che nell’Elba centrale (area di Monte Fabbrello - Norsi) è largamente 
rappresentata da metasedimenti silicoclastici carbonifero-triassici (“formazione 
di Rio Marina” di età permo-carbonifera e Gruppo del Verrucano di età triassica). 
Questi sedimenti ospitano le famose mineralizzazioni ad ematite prevalente nelle 
aree minerarie di Rio Marina e di Terranera (vedi capitolo X.1.1. sulle mineraliz-
zazioni). Nell’area di Cavo (Capo Castello - Capo Scandelli e Isola dei Topi), di 
Capo Pero, e nell’Isola Palmaiola e presso l’area mineraria a nord-nordovest di 
Rio Marina (Valle del Giove), affiorano anche porzioni di successioni giurassico-
oligoceniche ad affinità toscana, essenzialmente metacalcaree e metarenacee (dai 
“calcari cristallini e calcescisti di Valle Giove” allo Pseudomacigno) che dovreb-
bero rappresentare le originarie coperture delle formazioni carbonifero-triassiche. 
Recentemente, Balestrieri et alii (2010) hanno definito un’età del picco meta-
morfico dell’Unità Monticiano-Roccastrada all’Isola d’Elba di circa 30 Ma sulla 
base delle tracce di fissione presenti entro gli zirconi detritici del Verrucano e 
dello Pseudomacigno.

Questa unità tettonica è separata dalla sottostante Unità tettonica Acquadolce 
da una faglia normale a basso angolo, la Faglia di Monte Fico (“e” in fig. 43). Il 
contatto è localmente segnato da cataclasiti includenti scaglie tettoniche di ser-
pentiniti e di “formazione di Rio Marina” (es. affioramento all’uscita dal centro 
abitato di Rio Marina sulla strada per Cavo).
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1.8.1. - “formazione di Rio Marina” (RRN)
(Cs, Barberi et alii, 1967a, 1969a, 1969b; Scisti di Rio Marina, Perrin, 1975; 
Formazione di Rio Marina, Cocozza et alii, 1974; Bagnoli et alii, 1979; RM, Rio 
Marina Fm., Bortolotti et alii, 2001a)

Affiora nell’Elba orientale nell’area di Rio Marina, lungo un tratto costie-
ro immediatamente a nord di questa località (tra area mineraria di Vigneria e 
Malpasso), dall’area di Capo Pero (Punta del Fiammingo) fino alla Cala del 
Telegrafo, dall’area di Monte Fico fino a quella di Monte Arco e nell’area di 
Fosso Reale - Terranera.  È presente anche nell’area Monte Fabbrello - Fosso 
Valdana e presso la spiaggia di Norsi. I migliori affioramenti si trovano lungo la 
costa a nord di Rio Marina (Vigneria - Malpasso).

È costituita da alternanze di filladi grigio scure e nerastre lucenti, di regola 
grafitose, e strati metasiltitici e metarenacei quarzosi di colore grigio (spesso con 
alterazioni giallo ocra o biancastre) generalmente di spessore centimetrico-deci-

metrico. Nelle metarenarie sono talvol-
ta evidenti laminazioni piano-parallele 
o incrociate. Localmente sono presenti 
anche metaconglomerati con clasti su-
barrotondati/arrotondati, di taglia fino 
a decimetrica (max 15 cm), essenzial-
mente costituiti da quarzo bianco e 
grigio in matrice filladico-quarzosa. 
Queste ruditi possono costituire la 
base degli strati arenacei più potenti, 
o si presentano come singoli banchi a 
geometria lenticolare e ad aspetto mas-
siccio o grossolanamente gradato. 

Lo spessore massimo affiorante è 
attorno ai 250 m. 

Il contatto con il soprastante 
Gruppo del Verrucano è netto e ge-
neralmente di natura stratigrafica 
(talora sottolineato da una superficie 
erosiva), anche se localmente risulta 
tettonizzato.  Nel sottosuolo dell’area 
mineraria di Vigneria, tra questa for-
mazione e le sottostanti “serpentini-
ti” dell’Unità Acquadolce (Subunità 
Santa Filomena). è presente un potente 
corpo lenticolare filladico-carbonatico Fig. 27 - Colonna stratigrafica dell’Unità tetto-

nica Monticiano-Roccastrada.
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(Calcari di Vigneria di Gillieron, 1959), non fossilifero, che da noi è stato inter-
pretato come una scaglia tettonica di terreni mesozoici toscani correlabili con i 
“calcari di Valle Giove” (vedi oltre).

Nella formazione sono stati rinvenuti molti fossili marini (pelecipodi, bra-
chiopodi, crinoidi, echinidi, fusulinidi) e resti vegetali (De Stefani, 1894, 1914; 
Bodechtel, 1964a; Kahler and Kahler, 1969; Vai in Cocozza et alii, 1974; Vai, 
1978) che testimoniano un intervallo temporale compreso tra il tardo Carbonifero 
(limite Westfaliano/Stefaniano) e il Permiano inferiore (Autuniano). Non è sta-
to possibile confermare la presenza anche di fossili del Paleozoico inferiore, o 
siluriani, segnalati da Meneghini in Lotti (1910) nelle metapeliti grafitose di 
Vigneria (Orthoceras sp., Carriola cfr. bohemica, Actinocrinus sp.) e del Monte 
Arco (Monograptus sp.). L’età attribuita alla formazione è quindi Westfaliano/
Stefaniano-Autuniano.

L’ambiente di deposizione è da litorale a neritico.

1.8.2. - Gruppo del Verrucano

(Tq, Barberi et alii, 1967a; Tv, Barberi et alii, 1969a, 1969b; Vr, Perrin, 1975; 
Verrucano Group, Bortolotti et alii, 2001a)

Questa successione metasilicoclastica è correlabile con la sequenza tipo del 
Verrucano definita da Rau & Tongiorgi (1974) sui Monti Pisani. Anche all’Isola 
d’Elba sono state distinte le due formazioni dell’area tipo: la “formazione della 
Verruca” e le sovrastanti Quarziti di Monte Serra.

I migliori affioramenti si trovano a nord di Rio Marina.
Sui vari termini del Gruppo del Verrucano riposano in discordanza tettonica 

le “brecce di Rialbano”.

1.8.2.1. - Formazione della Verruca (VEU)
(Ve, Verruca Fm., Bortolotti et alii, 2001a)

Nell’Elba orientale è esposta nell’area di Fosso Reale - Terranera, sul Monte 
Arco e lungo l’allineamento Rio Ortano - Monte Fico - area mineraria di Rio 
Marina - Torre del Giove - Monte Calendozio - Cala del Telegrafo. Inoltre affiora 
tra il Monte Fabbrello e la spiaggia di Norsi. Le migliori esposizioni sono quelle 
delle aree a nord di Rio Marina (area mineraria di Valle Giove), del versante 
meridionale del Monte Sassera, sulla strada tra Rio Marina e Cavo presso l’area 
mineraria di Monte Calendozio e della Punta di Rialbano. 

È formata da un’alternanza di litologie silicoclastiche organizzate di regola 
in cicli di spessore da metrico a decametrico, caratterizzati da diminuzione di 
spessore e grossolanità degli strati verso l’alto (cicli tipo “fining-“ e “thinning-
upwards”). 
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Si possono distinguere le seguenti principali litologie: 
a- metaconglomerati quarzosi (“Anageniti” Auctt.) grigio-chiari e rosati con 

clasti di quarzo bianco e rosa di dimensioni fino a 6 cm. Gli strati metaconglome-
ratici hanno uno spessore da decimetrico a metrico (fino oltre i 5 m), un aspetto 
massivo o grossolanamente stratificato, e talora presentano geometria lenticola-
re alla scala dell’affioramento e superfici di base erosive. Localmente appaiono 
grossolanamente gradati e caratterizzati da laminazioni incrociate nella parte su-
periore degli strati quarzitici grossolani.

- quarziti a grana media e grossolana, di regola poco selezionate (talora inclu-
dono anche piccoli ciottoli dispersi), di colore grigio-rosato e subordinatamente 
verdastro, potenti da pochi centimetri a circa 3 m.

- filladi e metasiltiti rosse e violacee, localmente verdastre e grigie, presenti 
sia come intercalazioni da millimetriche a centimetriche tra litotipi precedente-
mente descritti sia come orizzonti pelitici di spessore fino a 5 m.

Lo spessore massimo di questa formazione è attorno ai 140 m. 
Il passaggio al sovrastante “membro delle quarziti verdi” delle Quarziti di 

Monte Serra è stratigrafico ed avviene attraverso un’alternanza di spessore me-
trico caratterizzata da strati quarzitico-filladici varicolori, spesso caratterizzati da 
laminazioni da piano-parallele ad incrociate.

I litotipi descritti sono simili a quelli osservati negli “Scisti violetti” e nelle 
“Anageniti minute” della Formazione della Verruca del Monte Pisano (cfr. Rau & 
Tongiorgi, 1974) di età Ladinico superiore-Carnico?

L’ambiente di deposizione è fluviale con canali a media-alta sinuosità, con 
associate piane di esondazione.

1.8.2.2. - Quarziti di Monte Serra (QMS)
(Ve, Verruca Fm., Bortolotti et alii, 2001a)

Questa formazione è presente solo dalla Miniera di Valle Giove (a nord di Rio 
Marina) a quella di Monte Sassera - Monte Calendozio. Le migliori esposizioni 
sono sul fianco meridionale del Monte Sassera.

Può essere suddivisa dal basso verso l’alto in due membri:

membro delle quarziti verdi (QMS1) 
(se, Green Quatzites Member, Bortolotti et alii, 2001a)

Una buona sezione di questo membro è presente la strada mineraria tra Le 
Conche e la Miniera di Pistello, sul fianco meridionale del Monte Sassera. 

È rappresentato da quarziti grigio chiaro e verdastre, a grana da fine a media, 
spesso caratterizzate da buona selezione granulometrica. Questo litotipo risul-
ta ben stratificato (strati di spessore da 30 cm a circa 2 m), con geometrie da 
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piano-parallele a cuneiformi. All’interno dei singoli strati sono spesso presenti 
laminazioni piano-parallele, incrociate piane a basso angolo e concave, più rara-
mente bisensoriali alla scala metrica. Sono presenti intercalazioni da millimetri-
che a decimetriche di filladi verdastre e, nella parte inferiore del membro, anche 
strati di metaconglomerati quarzosi grigio-verdi. Questa associazione litologica 
è correlabile con quella dell’omonimo membro della successione tipo dei Monti 
Pisani (vedi Rau & Tongiorgi, 1974). Nella parte media e superiore di questo 
membro possono essere localmente presenti orizzonti metrici costituiti da stra-
terelli di quarziti fini laminate, a geometria lenticolare o ondulata, con frequenti 
ripple simmetrici ed asimmetrici, e filladi verdastre. Quest’ultima associazione 
litologica risulta analoga al “membro degli scisti verdi” presente all’interno delle 
Quarziti del Monte Serra sui Monti Pisani (vedi Rau & Tongiorgi, 1974).

La transizione al sovrastante “membro delle quarziti bianco-rosa” è graduale 
per alternanza di litologie.

Lo spessore di questo membro è di circa 150 m nell’area del Monte Sassera. 
Nonostante l’assenza di reperti paleontologici, la posizione stratigrafica e la 

somiglianza litologica con i corrispondenti metasedimenti fossiliferi dei Monti 
Pisani, permetterebbe una loro possibile collocazione nel Carnico p.p.

Dal punto di vista paleo-ambientale questi metasedimenti possono essere ri-
feriti ad un’area costiera essenzialmente sabbiosa, influenzata dalle maree e dal 
trasporto litoraneo di apporti silicoclastici legati ad un vicino apparato deltizio.

membro delle quarziti bianco-rosa (QMS2) 
(Se, White-pink Quatzites Member, Bortolotti et alii, 2001a)

È presente solo nell’area di Torre del Giove e di Monte Sassera - Monte 
Calendozio, dove è conservata la parte più alta della successione del Gruppo del 
Verrucano legato all’Unità tettonica Monticano-Roccastrada.

Questo membro è costituito da una successione di strati e banchi di spessore 
generalmente metrico di metaconglomerati quarzosi (con clasti fino a 5 cm) di 
colore grigio e grigio-rosato, spesso grossolanamente o discretamente gradati e 
con stratificazione lenticolare “a festoni”, contatti di base vistosamente erosivi e 
amalgamazioni. Sono comuni anche strati a base conglomeratica che sfumano in 
alto a quarziti rosate a grana grossolana e media, talora ciottolose. Localmente 
possono essere presenti discontinue intercalazioni millimetriche-centimetriche di 
filladi violacee e verdastre.

Lo spessore massimo affiorante è di circa 100 m.
Anche in questo caso, dalla correlazione con la sezione tipica dei Monti 

Pisani, è ipotizzabile un’età Carnico p.p.
Questi metasedimenti potrebbero essere riferibili ad un ambiente alluvionale 

di piana costiera con canali a bassa sinuosità o alla parte subaerea canalizzata di 
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un apparato deltizio.

1.8.3. - “calcari cristallini di Capo Pero” (CIE)
(Pe, Capo Pero Limestones, Bortolotti et alii, 2001a)

Affiorano solo nell’area di Capo Pero, in contatto per faglia (cataclasite di 
Capo Pero) con gli ”scisti sericitici”. Sono costituiti da strati da centimetrici a 
metrici di calcari finemente ricristallizzati di colore verdastro e grigio-verdastro, 
talora includenti lenti centimetriche di selci grigio-brune. Tra gli strati carbonatici 
sono di regola presenti intercalazioni filladiche e calcescistose di colore verdastro 
e subordinatamente rossastro. 

Lo spessore massimo affiorante è di almeno 30 m.
L’età è imprecisata per la mancanza di fossili ma, per certe loro analogie li-

tologiche con i Calcari e Marne a Posidonia metamorfiche del Nucleo Apuano, 
potrebbe essere Giurassico medio p.p.

Ambiente marino pelagico.

Le formazioni più recenti della successione toscana metamorfica, probabil-
mente in originaria continuità stratigrafica con i “calcari cristallini di Capo Pero” 
(anche se attualmente, per motivi tettonici, non sono esposti i termini di passag-
gio), sono esposte nell’area di Capo Castello, a nord di Cavo (Pandeli et alii, 
1995) (fig. 28a, b).

1.8.4. - “calcari cristallini e calcescisti di Capo Castello” (CPT)
(Cs, Capo Castello Calcschists, Bortolotti et alii, 2001a)

Affiorano solo nell’area di Capo Castello, al nucleo di una sinforme anticli-
nale.

La porzione basale è costituita da un’alternanza centimetrico-decimetrica di 
calcari cristallini e cipollini di colore biancastro-avana chiaro, talora con liste 
o noduli microquarzitici (selce) ed intercalazioni millimetrico-centimetriche di 
calcescisti e filladi spesso calcaree, varicolori (avana, verdastre e rossastro-vio-
lacee). Verso l’alto i calcescisti, di colore giallastro-avana, verdastro e violaceo, 
divengono prevalenti e passano infine bruscamente, con l’interposizione di un 
orizzonte di alcuni metri di cipollini, a metacalcari selciferi ben stratificati (poten-
za degli strati massimo 20 cm) di colore grigio scuro-nero al taglio fresco e grigio 
chiari per alterazione. Le selci sono di colore grigio chiaro. 

È ipotizzabile una correlazione della porzione inferiore, essenzialmente meta-
calcarea-calcescistosa selcifera, con con i Calcari e Marne a Posidonia p.p. e/o i 
“calcari ad Aptici” e di quella superiore, metacalcarea selcifera, con la Maiolica. 

Lo spessore complessivo della formazione è di almeno 80 m.
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Il contatto con i sovrastanti ”scisti sericitici” è netto. 
Nella parte inferiore, sono stati riconosciuti radiolari calcitizzati, presenti an-

che nella parte superiore metacalcarea selcifera in associazione con probabili rare 
calpionellidi. Anche se i reperti fossili non permettono una sicura attribuzione 
stratigrafica, tenendo conto anche delle caratteristiche litologiche, questa forma-
zione può essere collocata tra il Giurassico medio p.p.? e il Cretacico inferiore p.p.

L’ambiente di deposizione è marino pelagico.

1.8.5. - “calcari cristallini e calcescisti di Valle Giove” (LGI) 
(VG, Valle Giove Limestones, Bortolotti et alii, 2001a)

Questa formazione costituisce alcune scaglie tettoniche intercalate nel 
Gruppo del Verrucano dell’area mineraria di Rio Marina (cantieri di Valle Giove 
e dei Falcacci) dove ha i suoi unici affioramenti. 

La formazione è costituita da strati da centimetrici fino a circa 1 m di spessore 
di metacalcilutiti e metacalcareniti grigie, rosa e verdastre alternati a calcescisti 
e filladi grigie e verdi. Localmente sono presenti livelli di brecce ad elementi 
calcareo-dolomitici di taglia centimetrica (max 20 cm) in matrice calcescistosa 
verdastra.  La porzione superiore della formazione è costituita da filladi più o 
meno carbonatiche e calcescisti di colore verde e rosso fegato.

Lo spessore massimo affiorante di questa formazione è circa 75 m. 
La mancanza di fossili ed i rapporti tettonici con il Gruppo del Verrucano cir-

costante ne rendono problematica l’attribuzione stratigrafica. Deschamps (1980) e 
Deschamps et alii (1983) interpretano questi terreni come un’intercalazione stra-
tigrafica all’interno dei metasedimenti triassici. Non possono però essere escluse 
correlazioni con i termini mesozoici-terziari litologicamente corrispondenti della 
successione toscana metamorfica di Capo Castello (es. gli “scisti sericitici”). La loro 
età è pertanto incerta, ma propendiamo per il Cretacico inferiore?-Oligocene p.p.?

L’ambiente di deposizione è marino pelagico.

Nel sottosuolo dell’area mineraria di Rio Marina e Vigneria, tra la ”formazio-
ne di Rio Marina” e le sottostanti “serpentiniti”, è intercalato tettonicamente un 
corpo lenticolare, potente fino a circa 100 m, denominato “Calcari di Vigneria” 
da Gillieron (1959) e costituito da “calcari compatti grigi, talvolta rosei, alternati 
con scisti calcarei o talcosi, grigio-verdi”. Questa formazione non fossilifera e 
mai affiorante, tentativamente collocata nel Siluriano-Devoniano da Pandeli & 
Puxeddu (1990) sulla base dei reperti fossiliferi ritrovati nell’area di Vigneria da 
Meneghini (in Lotti, 1910), è stata da noi correlata, per le analogie litologiche, 
con i “calcari cristallini e calcescisti di Valle Giove”.
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1.8.6. - “scisti sericitici” (SSR)
(sv, Varicoloured Sericitic Schists, Bortolotti et alii, 2001a)

Affiorano lungo il promontorio di Capo Castello fino alla spiaggia di Cavo 
(Capo Scandelli), nella parte occidentale dell’Isola dei Topi, e lungo la costa a 
sud di Capo Pero.

La porzione inferiore di questa formazione è costituita da filladi viola-rossa-
stre e verdastre con intercalazioni di calcescisti e metacalcari varicolori, talora 

selciferi e/o silicei, e di metacal-
careniti e metacalcilutiti grigie, 
talora con strutture torbiditiche. 
A Capo Scandelli queste ultime 
litologie con sottili intercalazio-
ni filladiche-calcescistose vari-
colori formano corpi potenti fino 
ad oltre 3 m. Con un brusco con-
tatto queste associazioni litolo-
giche passano a quelle della par-
te superiore, costituita da filladi 
verdi, grigie o nerastre con inter-
calazioni di spessore decimetri-
co di metacalcari. Questi ultimi 
sono di regola metacalcilutiti e 
metacalcareniti gradate, a grana 
da medio-grossolana a fine, con 
sequenze Bouma tipo Tb-e e Tc-e. 
L’intervallo sommitale pelitico è 
costituito da marnoscisti grigio 
scuri.  Più raramente sono pre-
senti anche metasiltiti calcaree.

Lo spessore varia tra i 15 ed 
i 50 m.

Localmente la transizione al 
soprastante Pseudomacigno è 

Fig. 28 - a- Carta geologica di dettaglio di Capo Castello; b- Sezioni geologiche.
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graduale, attraverso un orizzonte metrico di filladi varicolori, metasiltiti e rare 
metarenarie calcaree.

I livelli calcescistosi e metacalcarei contengono abbondanti microfossili (glo-
bigerinidi, globorotalidi, orbitoidi, alveoline, piccole nummuliti, resti di echinidi 
e di briozoi) riferibili all’intervallo Cretacico superiore sommitale-Eocene (vedi 
Pandeli et alii, 1995). Non si può escludere una età della base cretacica inferiore 
e del tetto oligocenica, come è documentato per la Scaglia Toscana (es. Foglio La 
Spezia, Abbate et alii, 2005). L’età attribuibile alla formazione è quindi Cretacico 
inferiore p.p.-Oligocene p.p.?

L’ ambiente è marino pelagico nel quale si intercalavano torbiditi calcaree.

1.8.7. - Pseudomacigno (PSM)
(ps, “Pseudomacigno”, Bortolotti et alii, 2001a)

Affiora lungo le coste del promontorio di Capo Castello, dell’Isola dei Topi e 
dell’Isola di Palmaiola; le migliori esposizioni sono quelle dell’Isola di Palmaiola 
e della parte orientale dell’Isola dei Topi.

È costituito prevalentemente da un’alternanza di strati da 50 cm fino a poco 
più di 2 m di metagrovacche torbiditiche quarzoso-feldspatico-micacee gradate, 
di colore grigio, a grana generalmente da media a medio-grossolana e talora con 
base microconglomeratica, alle quali si intercalano filladi e filladi calcaree grigie, 
nerastre e più raramente verdastre e marnoscisti laminati grigio scuri-nerastri di 
spessore centimetrico. Localmente all’interno degli strati arenacei sono ricono-
scibili sequenze di Bouma Ta, Ta/c-e and Ta/d-e. La base degli strati più potenti e 
grossolani è di solito erosiva. Sono anche presenti livelli decimetrici (spessore 
massimo 20 cm) di metasiltiti e metarenarie fini grigie e grigio scure con sequen-
ze Bouma Tb-e, Tc-e e talora anche Td-e.

Questa formazione era stata attribuita al Carbonifero da Barberi et alii (1967b) 
e al Macigno della Falda Toscana da Centamore in Keller & Pialli (1990). 

Lo spessore massimo affiorante è attorno ai 60 m.
Nelle metarenarie Pandeli et alii (1995) hanno riconosciuto rari bioclasti 

con microforaminiferi planctonici e macroforaminiferi quali Discocyclina sp. e 
Lepidocyclina sp., che permettono di attribuire questa formazione all’Oligocene p.p.

L’ambiente di deposizione è pelagico torbiditico di avanfossa.

1.9. - Unità tettonica Acquadolce (Dominio Ligure)
(porzione superiore del Complesso II: c, cp, f ed S, Barberi et alii, 1967 a; 

G, Gf ed S, Barberi et alii, 1969 a, 1969b; parte superiore dell’Unità di Ortano + 
Unità degli Scisti e Cipollini, Perrin, 1975; Unità del Marmo di Ortano + Unità 
degli Scisti Carbonatici di Punta dell’Acquadolce + Unità della Serpentinite di 
Rio Marina, Duranti et alii, 1992); Acquadolce Unit, Bortolotti et alii., 2001a.
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Questa Unità tettonica metamorfica è stata suddivisa in due subunità (figg. 29 
e 43): quella superiore (Subunità Santa Filomena) è costituita da metaserpentiniti, 
quella inferiore (Subunità Valdana) è rappresentata da una successione metasedi-
mentaria con marmi, filladi e calcescisti. Le due subunità sono separate da una 
superficie di sovrascorrimento secondario.

La suddivisione delle due subunità, presente in queste note e nello schema 
tettonico non è riportata nella legenda della carta, come già visto per le subunità 
dell’Unità Monte Strega.

L’Unità Acquadolce (escludendo le serpentiniti di tetto) è stata tradizional-
mente interpretata, assieme alla sottostante Unità Ortano, come una successio-
ne metamorfica paleozoico-mesozoica-(?terziaria) toscana tipo la successione 
delle Alpi Apuane (Barberi et alii, 1969b; Perrin, 1975; Boccaletti et alii, 
1977; Keller & Pialli, 1990). In particolare, la formazione era stata interpretata 
come Calcari e Marne a Posidonia del Giurassico medio (Barberi et alii, 1969a, 
1969b); Scisti Sericitici cretacico-eocenici della successione metamorfica apua-
na (Perrin, 1975; Boccaletti et alii, 1977), non escludendo la presenza anche 
dello Pseudomacigno oligocenico (Keller & Pialli, 1990); la parte marmorea 
come marmi hettangiani con i soprastanti metasedimenti carbonatici pelagici del 
Giurassico inferiore-medio del nucleo metamorfico apuano (Keller & Pialli, 
1990); il solo corpo di marmo con i depositi carbonatici mesozoici della succes-
sione toscana metamorfica Duranti et alii (1992)

Le caratteristiche litologiche e il rinvenimento di associazioni fossilifere a ra-
diolari, calpionellidi e microforaminiferi, rinvenuti in un livello di calcescisti nei 
pressi di Punta dell’Acquadolce ha permesso a Duranti et alii (1992) e Pertusati 
et alii, 1993), di attribuire la formazione (escluso il marmo) alla parte alta del 
Cretacico inferiore, e correlarla con le Argille a Palombini liguri, ricristallizzate 
a causa delle intrusioni magmatiche terziarie. Corti et alii (1996) e Bortolotti et 
alii (2001a) hanno ipotizzato che il marmo debba essere correlato con i Calcari a 
Calpionelle di età Cretacico inferiore delle successioni Liguri.

Questa’unità è separata dalla sottostante Unità Ortano dal Sovrascorrimento 
di Valdana (“d” in fig. 43) sottolineato da una cataclasite (“brecce di Ortano”, 
vedi oltre).

1.9.1. - Subunità tettonica Santa Filomena

1.9.1.1. - “serpent ini t i” (SRN)
(S, Barberi et alii, 1967b, 1969a, 1969b; serpentinite intercalata, Perrin, 1975; 
Unità della Serpentinite di Rio Marina, Duranti et alii, 1992; σ1, serpentinites, 
Bortolotti et alii, 2001a)

Queste rocce sono esposte in continuità lungo un allineamento circa NS tra 
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Rio Marina fino alla zona a sud di Monte Arco; affioramenti minori sono presenti 
nell’area del Fosso Reale - Terranera e del Fosso Valdana fino quasi alla spiaggia 
di Norsi. Gli affioramenti migliori sono i fronti delle cave su ambedue i versanti 
del Monte Fico e della Valle d’Ortano. 

Si tratta di peridotiti di mantello ad aspetto massiccio o localmente foliato, 
prevalentemente di composizione lherzolitico-harzburgitica a spinello, intensa-
mente serpentinizzate (Bortolotti et alii, 1994a; Tartarotti & Vagelli, 1994). 
Queste rocce, di colore verdastro di varia tonalità, sono caratterizzate da una tes-
situra porfiroclastica a grana da fine a media e da un evidente fabric tettonico. In 
particolare, all’interno della massa serpentinitica, a struttura cellulare o a setac-
cio, sono riconoscibili porfiroclasti di clinopirosseno con essoluzioni di ortopiros-
seno, circondati da neoblasti di clinopirosseni. Sono presenti anche porfiroclasti 
di ortopirosseno di taglia centimetrica, generalmente sostituiti da bastite. Vi sono 
inoltre state spesso osservate isorientazioni degli pseudomorfi bastitici e dei grani 
di spinello. Mellini & Viti (1994) descrivono una tessitura retrograda di serpen-
tinizzazione nella parte nord degli affioramenti, mentre la parte sud ha subito gli 
effetti del metamorfismo termico.

Dai caratteri sopra riportati è evidente che la roccia peridotitica ha subito de-
formazioni duttili in condizioni astenosferiche che hanno prodotto la foliazione 
di alta temperatura. Sono inoltre riconoscibili deformazioni più recenti che hanno 

Fig. 29 - Colonna stratigrafica dell’Unità tettonica Acquadolce.
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prodotto fasce di taglio e il kinking dei porfiroclasti di pirosseno, apparentemente 
non accompagnate da ricristallizzazione. 

Lo spessore massimo delle “serpentiniti” è di circa 200 m al Monte Fico. 
L’età del protolito, come già detto per le “serpentiniti” dell’Unità tettonica 

Monte Strega, è indefinibile, probabilmente proterozoico. La serpentinizzazione 
primaria, avvenuta durante l’esumazione è del Giurassico medio p.p.?

,
1.9.2 - Subunità tettonica Valdana

1.9.2.1. - “filladi e metasiltiti di Porticciolo“ (FMI)
(f, Barberi et alii, 1967a; Gf, Barberi et alii, 1969a, 1969b; Unità degli Scisti e 
Cipollini, Perrin, 1975; Unità degli Scisti Carbonatici di Punta dell’Acquadolce, 
Duranti et alii, 1992; fm, Phyllites and metasiltstones, Bortolotti et alii, 2001a)

Questa formazione affiora tra l’area di Punta delle Cannelle - Terranera e Rio 
Marnina e lungo la costa a nord-ovest di Spiaggia del Lido. È particolarmente 
ben esposta lungo i tagli stradali all’ingresso del Residence di Capo d’Arco, nella 
Valle di Ortano e a sud di Rio Marina (Santa Filomena) fino a il Porticciolo. 

La facies tipica è composta soprattutto da filladi, filladi quarzose e metasiltiti 
grigie, grigio scure e grigio-verdastre, con locali livelli grafitosi ed intercalazio-
ni, generalmente di spessore centimetrico-decimetrico, di metarenarie quarzose e 
metagrovacche feldspatiche. Localmente questi ultimi litotipi possono diventare 
prevalenti e di spessore metrico; in particolare poco più a sud di Punta dell’Ac-
quadolce costituiscono un peculiare corpo spesso fino ad alcune decine di metri.

Inoltre, lungo la costa a nord e poco più a monte di  Porticciolo, è presente 
una particolare associazione litologica che è stata cartografata da Babbini et alii 
(2001) come “fc”, ma non riportata in carta: costituisce un corpo potente fino 
ad oltre 30 m ed è costituita da filladi e filladi calcarifere grigio-scure o nerastre 
con intercalazioni spesse fino ad oltre 50 cm di marmi grigi, calcescisti grigio-
verdastri e quarziti.

All’interno di questa formazione sono state distinte due litofacies:

“litofacies dei calcescisti” (FMIa)

Si tratta di marmi e calcescisti, in singoli strati e banchi lenticolari di colore 
grigiastro e di spessore variabile da pochi centimetri fino ad oltre 10 m che sono 
stati distinti in carta, ove cartografabili. Questa litofacies affiora più frequente-
mente tra la Valle di Ortano e Rio Marina. 

Inoltre il rapido passaggio per alternanza di litologie tra questa e la sottostante 
“litofacies dei marmi della Valdana”, presente alla base dell’unità (vedi oltre), 
è sottolineato negli affioramenti del Residence di Capo d’Arco, della Valle di 
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Ortano e del Fosso Valdana, da un particolare corpo, potente da poco più di 1 m 
fino a circa 100 m. Questo è costituito da calcescisti e cipollini a stratificazione 
decimetrica (max 50 cm) e di colore grigio, biancastro e grigio-verdastro. Gli 
strati di calcescisti sono al loro interno costituiti da una fitta alternanza di livelli 
millimetrici o centimetrici di marmi a grana molto fine e filladi grigie, localmente 
grafitose. Nell’affioramento della Valle di Ortano sono presenti anche locali livel-
li con noduli e liste microquarzitiche, probabilmente derivanti dalla ricristallizza-
zione di originarie selci. 

“litofacies dei marmi della Valdana” (FMIb)
(c + cp, Barberi et alii, 1967a; G, Barberi et alii, 1969a, 1969b; parte superiore 
dell’Unità di Ortano, Perrin, 1975; Unità del Marmo di Ortano, Duranti et alii, 
1992; mV, Valdana Marbles, Bortolotti et alii, 2001a)

Affiora nell’Elba orientale tra il Residence di Capo d’Arco e l’area mineraria 
a nord della Valle di Ortano, e tra l’area del Fosso Valdana e la costa a nord-ovest 
della Spiaggia del Lido; le migliori esposizioni sono nelle cave del Residence di 
Capo Arco e di Ortano, e del Fosso Valdana. 

Questa litofacies è presente alla base delle “filladi e metasiltiti di Porticciolo” 
ed è costituita da marmi saccaroidi a grana media e grossolana, massicci o gros-
solanamente stratificati e di colore generalmente da grigio chiaro a biancastro, ma 
talora con aree e bande giallo-brune ed orizzonti dolomitici, specie nella parte alta 
della litofacies. Localmente (ad es. nell’affioramento a nord-ovest della Spiaggia 
del Lido) possono essere presenti intercalazioni millimetriche di filladi o calce-
scisti. 

Lo spessore della litofacies è variabile, ma di solito è tra i 10 ei 20 m. 
Localmente può mancare, verosimilmente per causa di laminazioni tettoniche.

Nell’area del Residence di Capo d’Arco, lungo i versanti orientale e meri-
dionale di Monte Arco, all’interno delle “filladi e metasiltiti di Porticciolo” sono 
presenti alcune intrusioni filoniane (“filoni di Casa Carpini”) a composizione 
quarzo-dioritica (vedi capitolo V.3.11.1).

Estesi fenomeni metasomatici connessi alle intrusioni mioceniche hanno pro-
dotto la locale trasformazione dei litotipi carbonatici in corpi di skarn a silicati 
(wollastonite + pirosseni o hedembergite + ilvaite) e minerali metallici (pirrotina, 
magnetite). Nell’Elba orientale sono noti quelli legati alle intercalazioni marmo-
ree-calcescistose delle “filladi e metasiltiti  di Porticciolo” (skarn di Punta delle 
Cannelle e quello ben più famoso di Torre di Rio) o alla “litofacies dei marmi 
della Valdana” nell’area mineraria tra la Valle di Ortano e il Porticciolo (vedi 
capitolo V.4).

Lo spessore massimo apparente della formazione è di almeno 300 m (tetto non 
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esposto per la sovrapposizione tettonica delle Serpentiniti di Monte Fico.
Le associazioni fossilifere a radiolari, calpionellidi e micro foraminiferi 

(Duranti et alii, 1992), indica la sicura presenza nella formazione della parte alta 
del Cretacico inferiore. Non è esclusa che la parte filladico-metasiltitica possa 
essere attribuita al Cretacico superiore/Terziario inferiore, e la parte marmorea al 
Cretacico inferiore.

L’età della formazione può quindi essere considerata Cretacico inferiore?- 
Paleocene inferiore.

1.10. - “Brecce tettoniche interposte tra le Unità tettoniche Acquadolce ed 
Ortano”

1.10.1. - “brecce di Ortano” (OTN) 
(T1, Formazione evaporitica - Barberiet alii, 1967b; Tc, Dolomie e Calcari 
dolomitici gialli termometamorfici talvolta a cellette - Barberi et alii, 1969b; c2, 
Valdana cataclasite, Bortolotti et alii, 2001a).

Questo livello cataclastico (Bortolotti et alii, 2001a) sottolinea il contatto 
tettonico tra l’Unità Acquadolce e la sottostante Unità Ortano (fig.  29), forma 
un orizzonte più o meno continuo nell’Elba orientale (tra il Residence di Capo 
d’Arco e l’area a monte di Capo Ortano), ed è presente anche lungo la costa del 
Golfo Stella a NO della Spiaggia del Lido (presso la Località Casa Rubini). Gli 
affioramenti migliori sono quelli sui due versanti della valle di Ortano e sulla 
costa del Golfo Stella.

Questa cataclasite ha uno spessore fino a circa 15 m ed è costituita da una 
breccia ricristallizzata bruno-giallastra o grigiastra, di regola vacuolare, ad ele-
menti essenzialmente marmorei (derivanti dalla sovrastante “facies dei marmi 
della Valdana”) di taglia fino ad oltre 50 cm e, nella parte bassa, anche filladico-
quarzitici (derivanti dalle “filladi e quarziti di Rio Ortano”). I clasti sono legati da 
sparite eterometrica (a grana da medio-fine a medio-grossolana). A luoghi questa 
cataclasite può presentare anche una grossolana pseudostratificazione o divenire 
foliata (es. presso la Cava all’ingresso del Residence di Capo d’Arco e nella ca-
letta a SO di Casa Rubini, lungo la costa del Golfo Stella). Localmente (a nord di 
Ortano) essa è traformata in uno skarn a hedenbergite + ilvaite, con locali mine-
ralizzazioni a pirite, pirrotina e calcopirite, verosimilmente connesso alla intru-
sione del Mozogranito di Porto Azzurro (5.9 Ma). Pertanto l’età della cataclasite, 
precedente all’ intrusione, è Messiniano?
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1.11. - Unità tettonica Ortano (Dominio Toscano)
(porzione inferiore, go, del Complesso II, Barberi et alii, 1969 a, 1969b; Unità di 
Ortano p.p., Perrin, 1975; Ortano Unit, Bortolotti et alii, 2001a)

Questa unità tettonica (fig. 30) include formazioni metavulcaniche (“porfiroi-
di”) e metasedimentarie quarzitico-filladiche non fossilifere (gli “scisti di Capo 
d’Arco” e le “filladi e quarziti di Rio Ortano”) correlabili, per analogie litologi-
che, petrografiche e stratigrafiche, con le formazioni di età ordoviciana affioranti 
nella Sardegna centrale e nella Toscana continentale, ad esempio, Porfiroidi e 
Scisti porfirici, e Quarziti e filladi superiori del nucleo metamorfico delle Alpi 
Apuane (Pandeli & Puxeddu, 1990; Duranti et alii, 1992; Pandeli et alii, 1994). 

L’Unità Ortano è esposta in continuità lungo una fascia ad andamento meri-
diano lungo la costa dell’Elba orientale tra il Residence di Capo d’Arco e l’area ad 
est di il Porticciolo (incluso l’Isolotto di Ortano), e nell’area tra il Fosso Valdana e 
la Spiaggia del Lido (fig. 43). 

Gli “scisti di Capo d’Arco” sono geometricamente alla base della successione 
affiorante nelle due aree. Inoltre, nonostante il più elevato grado di metamorfismo 
termico, queste rocce mostrano forti analogie litologico-petrografiche e geochi-
miche con le “filladi e quarziti di Rio Ortano” presenti al tetto geometrico della 
successione (vedi Puxeddu et alii, 1984 e Pandeli & Puxeddu, 1990). Pertanto è 
verosimile che gli “scisti di Capo d’Arco” e le “filladi e quarziti di Rio Ortano” 

Fig. 30 - Colonna stratigrafica dell’Unità tettonica Ortano.
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possano rappresentare un unico orizzonte stratigrafico sui fianchi di una megapie-
ga anticlinale vergente ad oriente, con a nucleo i “porfiroidi” che costituirebbero, 
in questo caso, come qui proposto, la formazione stratigraficamente più antica di 
questa unità tettonica.

Questa Unita tettonica è separata dalla sottostante Unità Porto Azzurro dal 
Sovrascorrimento di Mar di Carpisi (“c” in fig. 43). 

1.11.1. - “scisti di Capo d’Arco” (SOO)
(Scisti macchiettati, go1, Barberi et alii, 1969 a, 1969b; Scisti di Ortano, Perrin, 
1975; Unità dei micascisti di Capo d’Arco, Duranti et alii, 1992; Ar, Capo d’Arco 
Schists, Bortolotti et alii, 2001a)

Questa formazione affiora lungo tutto il tratto costiero dal Residence di Capo 
d’Arco fino a Punta della Madonnella; inoltre buoni affioramenti sono presen-
ti presso la terminazione nord-ovest della Spiaggia del Lido. I migliori affiora-
menti si trovano in quest’ultima area e tra l’insenatura di Ortano e Punta della 
Madonnella.

Gli “scisti di Capo d’Arco” sono costituiti da micascisti, filladi e filladi quar-
zose di colore da grigio-bruno a grigio-verdastro che includono frequentemente 
vene e sottili lenti di quarzo sin-tettonico. Localmente all’interno degli Scisti di 
Capo d’Arco è presente la seguente litofacies:

“litofacies quarzitico-conglomeratica” (SOOa) 

Si tratta di intercalazioni di filladi e quarziti filladiche nerastre e grigio scure, e 
corpi lenticolari da decimetrici a metrici di quarziti e metaconglomerati quarzosi 
poco cerniti, da biancastri a bruno chiari. 

È spesso evidente la ricristallizzazione termometamorfica ed in particolare le 
macchiettature di andalusite e di cordierite (spesso piritizzata). 

Lungo la costa tra il Residence di Capo d’Arco e Ortano e all’Isolotto di 
Ortano le rocce filladico-quarzitiche polideformate sono attraversate da alcuni 
filoni aplitici-microgranitici, di spessore fino a circa 50 cm simili a quelli presenti 
nel Complesso di Monte Calamita. 

Lo spessore apparente massimo affiorante degli “scisti di Capo d’Arco” è 
dell’ordine di 150 m.

Questi metasedimenti non sono fossiliferi. Per la loro posizione geometrica, 
sottostante ai “porfiroidi”, gli “scisti di Capo d’Arco” sono stati correlati in passa-
to con le Arenarie di San Vito - Solanas della Sardegna centrale, di età Cambriano 
superiore-Ordoviciano inferiore e con le Quarziti e Filladi inferiori delle Alpi 
Apuane (Pandeli & Puxeddu, 1990; Duranti et alii, 1992). D’altra parte, l’assen-
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za delle tipiche metagrovacche che caratterizzano le suddette formazioni e certe 
analogie petrografico-geochimiche con i metasedimenti sovrastanti i “porfiroidi” 
(le “filladi e quarziti di Rio Ortano”), porterebbero ad attribuire entrambe le for-
mazioni all’Ordoviciano superiore ed, in particolare, a correlarle con i metase-
dimenti silicoclastici legati alla trasgressione caradociana in Sardegna e con le 
corrispondenti Quarziti e Filladi superiori delle Alpi Apuane. In questa ipotesi, le 
differenze cromatiche che caratterizzano talora i litotipi delle due formazioni po-
trebbero verosimilmente essere legate alla forte impronta termometamorfica che 
caratterizza gli “scisti di Capo d’Arco”. È da ricordare, infine, che, nell’area della 
Valdana, Raggi et alii (1966) considerarono la successione dell’Unità tettonica 
Ortano in continuità stratigrafica con quella del sottostante Complesso di Monte 
Calamita, ma nei successivi lavori (es. Barberi et alii, 1967a, 1969a, 1969b) il 
contatto è sempre stato considerato di tipo tettonico.

Il contatto con i geometricamente sovrastanti “porfiroidi” è netto.
L’età della formazione potrebbe essere Ordoviciano superiore?
Per la possibile correlazione con i sedimenti trasgressivi caradociani della 

Sardegna centrale, l’ambiente di deposizione sarebbe da continentale a neritico.

1.11.2. - “porfiroidi” (PRF)
(Porfiroidi e scisti porfirici in go2, Barberi et alii, 1969a, 1969b; Porfiroidi di 
Ortano, Duranti et alii, 1992; π, Porphyroids, Bortolotti et alii, 2001a).

Affiorano in continuità tra il Residence di Capo d’Arco e l’area ad est de il 
Porticciolo e tra il tratto costiero subito a nord della Spiaggia del Lido ed il Fosso 
Valdana. I migliori affioramenti si trovano sui due fianchi della Valle di Ortano e 
nei tratti costieri immediatamente a sud e a nord di quest’ultima, nonché lungo la 
costa immediatamente a nord della Spiaggia del Lido.

Si tratta di rocce quarzitiche e quarzitico-filladiche, interpretabili come meta-
vulcaniti, ad aspetto massiccio o grossolanamente stratificato (strati fino a 1-1,5 
m di spessore) e di colore grigio di varia tonalità, localmente con livelli nerastri o 
violacei. Queste rocce sono caratterizzate da un’evidente tessitura microghiando-
lare (occhiadina) per la presenza di porfiroclasti, talvolta sub-idiomorfi, di quarzo 
o feldspato (sanidino e plagioclasio acido) di taglia fino a 2-3 mm. Orizzonti di 
metarenarie e di filladi quarzose, ricche in componenti vulcaniche (“scisti porfi-
rici” Aucct.) e di spessore da decimetrico fino ad alcuni metri, sono localmente 
presenti all’interno ed al tetto della formazione. 

Il contatto con gli “scisti di Capo d’Arco” (al letto geometrico) e le “filladi e 
quarziti di Rio Ortano” (al tetto geometrico) è netto.

Lo spessore massimo apparente è di 180-200 m, nella Valle di Ortano.
Queste metavulcaniti acide e i metasedimenti non fossiliferi a loro associati 

sono stati correlati con i Porfiroidi medio-ordoviciani della Sardegna (Puxeddu 
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et alii, 1984; Pandeli & Puxeddu, 1990) che testimoniano l’impostazione di un 
arco magmatico calc-alcalino nel Paleozoico inferiore (Pandeli et alii, 1994, cum 
bibl.). Musumeci et alii (2010) hanno recentemente confermato tale ipotesi con 
la datazione radiometrica degli zirconi (U-Pb, 470-450 Ma) contenuti all’ interno 
delle metavulcaniti e dei meta-sedimenti associati.

L’età della formazione è quindi Ordoviciano medio.
L’amnbiente di deposizione era un continente con vulcanismo calcalcalino.

1.11.3. - ”filladi e quarziti di Rio Ortano” (FQO)
(Quarziti e scisti quarzitici in go2, Barberi et alii, 1969a, 1969b; Metarenarie, 
metasiltiti e metaconglomerati, Duranti et alii, 1992; fi, Silver-grey phyllites and 
quatzites, Bortolotti et alii, 2001a)

Affiorano nell’area a nord del Residence di Capo Arco, a sud e a nord della 
Valle di Ortano e lungo la costa a nord-ovest della Spiaggia del Lido; i migliori 
affioramenti sono sul fianco meridionale della Valle di Ortano. 

La formazione è costituita da filladi e filladi quarzose grigie e grigio-argentee, 
con locali intercalazioni di quarziti e metaconglomerati quarzosi di colore bianca-
stro e grigio chiaro, più raramente anche grigio scure-nerastre. Localmente queste 
ultime litologie costituiscono la seguente litofacies.

“litofacies delle quarziti e filladi nerastre” (FQOa)

Nell’area immediatamente a sud della Valle di Ortano (ed in particolare lungo 
la mulattiera a circa q. 90 m s.l.m. davanti all’Isolotto di Ortano) e nella calet-
ta immediatamente a nord-ovest della Spiaggia del Lido (all’uscita del cunicolo 
scavato per scopi bellici), tra i “porfiroidi” e le “filladi e quarziti di Rio Ortano” 
si interpone questa litofacies (già segnalata da Duranti et alii, 1992) (FQOa in 
carta, ove cartografabile) spessa da alcuni decimetri a circa 15-20 m, costituita da 
quarziti nerastre localmente stratificate (strati di spessore fino a 15 cm) con sottili 
intercalazioni di filladi e filladi quarzose nerastre. 

Le “filladi e quarziti di Rio Ortano” raggiungono uno spessore massimo ap-
parente di circa 60 m.

Su di esse poggia tettonicamente tramite la Faglia normale a basso angolo di 
Monte Arco, l’Unità Acquadolce con l’interposizione della sua potente cataclasite 
basale (“brecce di Ortano”).

Le “filladi e quarziti di Rio Ortano” non contengono fossili, ma per i loro 
caratteri litologico-composizionali e per la posizione geometrica, sono correlabili 
con i depositi silicoclastici trasgressivi dell’Ordoviciano superiore (Caradociano) 
delle successioni paleozoiche della Sardegna centrale e con le Quarziti e Filladi 
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superiori delle Alpi Apuane (Pandeli & Puxeddu, 1990; Pandeli et alii, 1994). La 
formazione potrebbe quindi essere Ordoviciano superiore?

L’ambiente di deposizione è da continentale a neritico.  

1.12 - “Brecce tettoniche interposte tra le Unità tettoniche Ortano e Porto 
Azzurro” e interne all’Unità Porto Azzurro

1.12.1. - “brecce di Zuccale” (RZU). 
(Keller & Pialli, 1991; Pertusati et alii, 1993; Daniel & Jolivet, 1995; c1, 
Zuccale Cataclasite, Bortolotti et alii, 2001a; Collettini & Barchi, 2004; 
Collettini & Holdsworth, 2004; Collettini et alii, 2006, 2009).

Questo livello cataclastico si trova lungo la faglia normale a basso angolo 
(Faglia di Zuccale, “k” in fig. 43) che separa due pile tettoniche: a letto la suc-
cessione delle Unità Porto Azzurro (intrusa dal Monzogranito di Porto Azzurro 
e dal suo corteo filoniano), Ortano, Acquadolce, Monticiano-Roccastrada, a tetto 
la successione delle Unità Ortano, Acquadolce, Monticiano-Roccastrada, Falda 
Toscana, Gràssera, Monte Strega, Lacona e Ripanera (figg. 13 e 43). Le aree tipi-
che di affioramento si trovano a Terranera e a Punta Zuccale (Bortolotti et alii, 
2001a; Garfagnoli et alii, 2005; Vannetti, 2005).

a) Terranera.  Nell’area compresa tra la Spiaggia di Reale e la miniera di 
Terranera (Spiagge Nere) al di sopra dell’orizzonte cataclastico è presente l’Unità 
tettonica Monticiano-Roccastrada, e al di sotto il Complesso di Monte Calamita,  
iniettato da dicchi aplitici e microgranitici che si interrompono vistosamente sul 
contatto tettonico. 

La cataclasite è costituita da una breccia poligenica spessa circa 10 metri per 
lo più di colore ocraceo-giallastro, spesso foliata, in genere matrice-sostenuta ed 
è interessata da mineralizzazioni ad ematite + pirite (adularia) ed idrossidi di ferro 
in vene e diffusioni posteriori alla foliazione. Queste mineralizzazioni sono le 
stesse che sigillano i sistemi di fratture e faglie ad alto angolo della limitrofa area 
mineraria di Terranera (vedi capitolo X.1.1. Giacimenti ferriferi).

I clasti, di regola angolosi/sub-angolosi e di taglia da millimetrica a deci-
metrica (massimo 25 cm), derivano prevalentemente dalla sovrastante Unità 
Monticiano-Roccastrada (filladi e quarziti grafitose della “formazione di Rio 
Marina” e quarziti e filladi verdastre, madreperlacee e violacee del Gruppo del 
Verrucano), e dalle sottostanti Unità Porto Azzurro (filladi e micascisti, marmi e 
calcescisti, apliti e micrograniti) e Acquadolce (filladi e filladi quarzose sericiti-
che e sericitico-cloritiche, metaserpentiniti, metacarbonati?).

Le componenti clastiche marmoreo-calcescistose risultano particolarmente 
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abbondanti negli affioramenti della porzione centrale e superiore della cataclasite 
(parte centrale ed orientale dell’affioramento di Spiagge Nere).  I litotipi meta-
morfici risultano frequentemente interessati da termometamorfismo (es. blastesi 
di biotite, muscovite e anfiboli statici) ed idrotermalismo (es.  epidotizzazioni) 
avvenuti antecedentemente ai fenomeni cataclastici. La matrice è in prevalenza 
carbonatico-filladica, talvolta anche piuttosto quarzosa, ed è di regola interessata 
da diffusione di idrossidi di ferro. Nella matrice non risultano deformazioni duttili 
penetrative, né evidenze di ricristallizzazione statica termometamorfica. Questo 
orizzonte include anche scaglie tettoniche lenticolari di dimensioni metriche-de-
cametriche, costituite dalle “filladi e metasiltiti di Porticciolo” (Unità Acquadolce) 
e da successioni marmoree, talora dolomitiche, saccaroidi e, localmente, vacuo-
lari, di colore biancastro, giallo chiaro-avana e grigio chiaro fino a rosato, con 
locali intercalazioni calcescistose e filladiche grigio-verdastre. Questi litotipi po-
trebbero appartenere ai termini carbonatici della parte superiore dell’Unità Porto 
Azzurro e/o ai metacarbonati associati all’Unità Acquadolce.

b) Punta di Zuccale.  Nell’area compresa tra la spiaggia di Zuccale e Le 
Calanchiole, ad ovest di Capoliveri, al di sopra della cataclasite, che presenta uno 
spessore massimo sui 7 m, è presente la “formazione di Marina di Campo” (Unità 
Ripanera), e al di sotto le “quarziti di Barabarca” e la “formazione di Tocchi” 
(Unità Porto Azzurro). 

La cataclasite, che è in gran parte foliata, può essere suddivisa in più orizzonti:
a- la parte basale è costituita da una breccia cataclastica poligenica di colore ver-
dastro ad elementi di taglia fino ad oltre 5 cm costituiti da elementi derivanti 
dalle sottostanti “quarziti di Barabarca” e “formazione di Tocchi”, legati da una 
matrice cloritica-quarzosa e talora anche carbonatica, localmente interessata da 
mineralizzazioni (quarzo + epidoto e calcite + ossidi di ferro). Sono presenti an-
che scaglie da decimetriche a metriche delle suddette formazioni. 
b- Al di sopra si trova una milonite vistosamente foliata con livelli millimetrici-
centimetrici filladici sericitico-cloritici varicolori e calcescistosi arancio-giallastri 
e rosati con inclusi lenticolari e clasti quarzitici e scaglie tettoniche carbonati-
co-filladiche di dimensioni decimetrico-metriche derivanti dalla “formazione di 
Tocchi”. Questa strutturazione è intersecata da vene di calcite.
c- Segue una cataclasite carbonatica foliata di colore arancio-giallastro ricca 
in vene di calcite, spesso fibrosa, che contiene inclusi lenticolari o sigmoidali, 
provenienti dalle ”quarziti di Barabarca”, dalle formazioni carbonatico-calcesci-
stose dell’Unità Porto Azzurro, dalle serpentiniti ad antigorite±clorite dell’Unità 
Acquadolce e dalla “formazione di Marina di Campo”. Verso l’alto la cataclasite 
,vacuolare, con dimensione dei clasti al massimo centimetrica, è caratterizzata 
dall’abbondanza di vene calcitiche che arrivano localmente a rappresentare la 
maggior parte della roccia. 
d- Al di sopra si trova una cataclasite a grana fine (“gouge”) foliata con elementi 
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clastici fino ad 30 cm derivanti dalla ”formazione di Marina di Campo” in preva-
lente matrice marnoso-argillosa ricca in ossidi/idrossidi di ferro. Questo orizzonte 
presenta silicizzazioni e vene di quarzo.
e- Al tetto si ha una cataclasite non foliata ad elementi eterometrici angolosi pro-
venienti dalla sovrastante “formazione di Marina di Campo” con vene di quarzo 
e di calcite. 

Dato che il movimento della Faglia di Zuccale è verosimilmente legato alla 
risalita del Monzogranito di Porto Azzurro (5.9 Ma) e che la sua superficie è 
dislocata dai sistemi di faglie ad alto angolo N-S sigillate dalle mineralizzazioni 
ad ematite datate 5.4-4.8 Ma, si attribuisce alla breccia un’età del Messiniano 
superiore.

1.12.2. - “brecce della Miniera di Calamita” (BMT)

Questa cataclasite sottolinea il contatto tra la “formazione di Tocchi” e i “mar-
mi di Le Calanchiole” con le sottostanti unità filladico-quarzitiche (le “quarziti di 
Barabarca” e il Complesso di Monte Calamita). Affiora nell’area ad oriente della 
Miniera di Calamita. È costituita da elementi eterometrici, generalmente millime-
trico-centimetrici, ed essenzialmente riferibili al Complesso di Monte Calamita. 
Non presenta evidenze di ricristallizzazione statica, ma talora è interessata da 
idrotermalismo.

L’età, in quanto legata a fenomeni di scollamento tettonici dovuti alla risa-
litra  del plutone messiniano di Porto Azzurro, è da ritenersi probabilmente del 
Messiniano superiore?

1.13. - Unità tettonica Porto Azzurro 
(Complesso I, Trevisan, 1950 e Barberi et alii, 1969b; Unità del Calamita, 
Perrin, 1975; PU, Porto Azzurro Unit, Bortolotti et alii, 2001a) 

Questa unità tettonica affiora estesamente nel Promontorio di Monte Calamita 
(figg. 31 e 43), a nord della Piana di Mola, presso la Spiaggia del Lido e tra Porto 
Azzurro e il Lago di Terranera. È costituita in gran parte da rocce metamorfiche 
polideformate, prevalentemente rappresentate da un complesso di micascisti, fil-
ladi e quarziti paleozoiche (Complesso di Monte Calamita) con una copertura 
metasedimentaria mesozoica. 

Sull’Unità tettonica Porto Azzurro, la più bassa affiorante all’Isola d’Elba ri-
posano, tramite il Sovrascorrimento di Mar di Carpisi (“c” in fig.  43) l’Unità 
Ortano, e tramite la Faglia a basso angolo di Zuccale (“k” in fig. 43) tutte le altre 
unità tettoniche, in giacitura embricata immergente verso occidente. Il contatto 
con la sovrastante pila tettonica è sottolineato da un orizzonte cataclastico-milo-
nitico di spessore metrico-decametrico (“brecce di Zuccale”).
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1.13.1. - Complesso di Monte Calamita (CMI)
(Gneiss del Monte Calamita, Trevisan, 1951; Complesso scistoso di Capo 
Calamita, Barberi et alii, 1967b; gc, Barberi et alii, 1969a, 1969b; Scisti del 
Calamita, Perrin, 1975; Cl, Mt. Calamita Fm., Bortolotti et alii, 2001a) 

Questo complesso costituisce la maggior parte dell’Unità Porto Azzurro ed 
affiora con buone esposizioni sull’intero Promontorio del Monte Calamita e nella 
fascia costiera tra La Mola - Porto Azzurro e l’area mineraria di Terranera.

Dal punto di vista litologico-petrografico in questo complesso metamorfico 
non fossilifero, apparentemente omogeneo a causa della forte ricristallizzazio-
ne termometamorfica derivata dalle intrusioni magmatiche del Miocene supe-
riore (es. Monzogranito di Porto Azzurro, datato circa 5,1-5,9 Ma, Ferrara & 
Tonarini, 1985, 1993; Maineri et alii, 2003), sono state distinte e cartografate tre 
unità litodemiche principali (vedi anche Garfagnoli et alii, 2005), 

“litodema delle filladi con intercalazioni di metarenarie” (CMIa)
(scisti muscovitico-biotitici ad andalusite p.p., Barberi et alii, 1967b).

I maggiori affioramenti si 
trovano nella parte centro-set-
tentrionale del Promontorio di 
Monte.  Calamita, a nord della 
Piana di Mola e lungo la costa 
tra Mola e Terranera.  I migliori 
affioramenti si trovano lungo la 
strada Capoliveri - miniere del 
Calamita e sulle falesie attorno 
a Porto Azzurro fino all’area di 
Spiaggia di Reale - Terranera. Il 
litodema è costituito da alternan-
ze da centimetriche a decimetri-
che di filladi e filladi quarzose, 
talvolta cloritiche, grigie e gri-
gio-verdastre, a tessitura da lepi-
doblastica a granolepidoblastica 
con locali listature millimetriche 
di ossidi di ferro e da metarena-
rie quarzose e metagrovacche 
feldspatiche grigie, a tessitura da 
granoblastica a blastopsammiti-
ca, talora anche a grana grosso-
lana. Orizzonti metarenacei quar-

Fig 31 - Colonna stratigrafica dell’Unità tettonica 
Porto Azzurro.
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zosi lenticolari di spessore da metrico a decametrico sono presenti nell’area di 
Capoliveri - Morcone. Questo litodema è implicato assieme al “litodema dei mi-
cascisti“ (CMIb) in strutture plicative rovesciate nelle quali quest’ultimo è presen-
te al nucleo. Pertanto, in base anche a dati regionali (es. sottosuolo di Larderello 
in Elter & Pandeli, 1990), riteniamo che CMIa risulti stratigraficamente sovra-
stare CMIb. 

“litodema dei micascisti” (CMIb)
(Scisti muscovitici-biotitici con metablastesi plagioclasica, Barberi et alii, 

1967b) 

Affiora solo nella parte meridionale del Promontorio di Monte Calamita 
(Pareti - Innamorata e Poggio Turco - Remaiolo - Costa dei Gabbiani). I migliori 
affioramenti sono visibili sulla strada che porta alla Cala del Remaiolo (davanti 
allo Scoglio di Remaiolo). È costituito da micascisti e filladi di colore da grigio 
argenteo a grigio-verdastro con locali patine di alterazione ocracee. Alla microscala 
è evidente l’alternanza millimetrica di livelli lepidoblastici fillosilicatici a 
muscovite, biotite e clorite e granoblastici essenzialmente costituiti da quarzo. 
Localmente possono essere presenti intercalazioni, anche di spessore fino a 
circa 2 m, di quarziti da grigio scure a grigio brune che localmente (area Pareti 
- Innamorata) possono prevalere sulle componenti metapelitiche.  Nei litotipi 
metapelitici è peculiare la presenza di porfiroblasti pre- e sin-cinematici di pla-
gioclasio acido, spesso a geminazione albite semplice o a sviluppo polisintetico, 
e più raramente di porfiroclasti pre-cinematici di granato a composizione 
almandinica, frequentemente fratturati e cloritizzati o trasformati in 
aggregati pseudomorfi di biotite termometamorfica. 

“litodema delle anfiboliti” (CMIc)

Si trova in forma di corpi lenticolari di dimensioni da metriche a qualche 
decina di metri, all’interno di CMBa (area di Pareti - Morcone e a N di Punta del 
Praticciolo) e di CMBb (Remaiolo). I migliori affioramenti si trovano nell’area di 
Pareti - Morcone. È costituito da anfiboliti a tessitura granonematoblastica, con 
plagioclasio ed orneblenda (in larga parte retrocessa a tremolite-actinolite), di 
colore da verde chiaro a nerastro. Sulla base di dati geochimici, a queste rocce è 
attribuito un protolito basaltico intraplacca (Puxeddu et alii, 1984). Anche questo 
litodema presenta localmente vistosi segni del termometamorfismo miocenico, 
come ad esempio la blastesi di granato grossularitico-andraditico ed hedembergite 
nei corpi anfibolitici dell’area a NE di Morcone.

Nei litodemi CMBa e CMBb sono localmente presenti (es.  Poggio Turco - 
Costa dei Gabbiani e Punta del Praticciolo) anche orizzonti lenticolari, di regola 
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non cartografabili, di filladi e quarziti nerastre ricche in pigmento organico.
In particolare a Punta di Praticciolo affiorano alternanze di filladi grafitose, 

metarenarie grigie e metaconglomerati attribuiti da Puxeddu et al.  (1984) a 
metasedimenti carboniferi.

All’interno del Complesso di Monte Calamita, nella fascia costiera compresa 
tra Terranera - Porto Azzurro e la Costa dei Gabbiani, è caratteristica la presenza 
di un denso reticolo di dicchi aplitici e microgranitici legati all’intrusione del 
Monzogranito di Porto Azzurro, che risultano assenti o scarsi nelle altre aree di 
affioramento (ad es. nella parte occidentale del Promontorio di Monte Calamita). 
Le dimensioni di questi corpi variano da pochi cm a 4-5 m e tagliano generalmen-
te le scistosità della roccia incassante. 

Importanti mineralizzazioni associate al complesso, sfruttate fino ai primi 
anni ‘80 del 20° secolo, sono localizzate nel versante orientale del Promontorio di 
Monte Calamita, nelle aree del Ginevro e Sassi Neri. Si tratta di mineralizzazioni 
a skarn ad ossidi ed idrossidi di ferro associate a fenomeni metasomatici legati 
all’intrusione del Monzogranito di Porto Azzurro (vedi capitoloV.4).

Per le forti deformazioni polifasiche, con piegamenti isoclinali che lo inte-
ressano, del Complesso di Monte Calamita può essere stimato solo lo spessore 
apparente massimo, che si aggira intorno a 800 m.

Il complesso passa superiormente con contatto stratigrafico, spesso tettonizza-
to, alla successione silicoclastica delle “quarziti di Barabarca”. 

L’età delle rocce di questo complesso non può essere definita con certezza, 
data l’assenza di fossili. In base a correlazioni a livello regionale con successioni 
simili presenti nella Toscana continentale (es. Complesso filladico-quarzitico e 
Complesso dei micascisti del sottosuolo di Larderello in Elter & Pandeli, 1990, 
1993, 1994; Quarziti e filladi inferiori e Quarziti e filladi superiori delle Alpi 
Apuane, Quarziti e filladi listate di Buti dei M. Pisani in Pandeli et alii, 1994) si 
può ipotizzare, per gran parte almeno di queste rocce, un’età paleozoica inferio-
re e/o pre-cambriana (vedi Garfagnoli et alii, 2005). Recentemente Musumeci 
et alii (2010) hanno proposto, sulla base dell’età radiometrica U-Pb di zirconi 
detritici, un’età carbonifera per le rocce filladico-metarenacee del Complesso 
di Monte Calamita. Pertanto l’età dell’intero complesso può essere considerata 
Precambraiano?-Paleozoico.

1.13.2. - “quarziti di Barabarca” (FQB)
(Gruppo del Verrucano, Tq, Barberi et alii, 1967b; Formazione del Verrucano Tv, 
Barberi et alii, 1969a, 1969b; Quarziti di Barabarca, Perrin, 1975)

Questa formazione affiora estesamente lungo la costa, nell’area compresa tra 
la la Punta dello Zuccale e Barabarca - Madonna delle Grazie (a sud della Punta 
dello Zuccale). Altri affioramenti sono situati nella zona delle Calanchiole (subito 
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a sud di Lido), a sud del Golfo dell’Innamorata, ad est di Punta del Praticciolo e 
nella zona di Poggio Turco - Remaiolo. I migliori affioramenti si trovano presso 
l’omonima località.

La successione è costituita prevalentemente da alternanze di strati quarzitici 
e metaconglomeratici (“anageniti” Auctt.) grigio chiari di spessore da decimetri-
co fino a metrico (max. 2,5 m). Questi litotipi includono clasti, da sub-angolari 
ad arrotondati, di quarzo bianco e rosa e, subordinatamente, di microquarziti e 
tormalinoliti nerastre, in una matrice quarzoso-micacea. Gli strati, talvolta grada-
ti, mostrano localmente intercalazioni centimetrico-decimentriche di metapeliti 
rosso vinaccia, grigie o verdi. Nell’area delle Calanchiole (a sud della Spiaggia 
del Lido) e di Barabarca - Zuccale, la successione quarzitico-anagenitica passa 
verticalmente ad un’alternanza di quarziti grigie, verdi e rosa-violacee da fini a 
grossolane, e di filladi e metasiltiti varicolori che localmente possono costituire 
corpi di spessore metrico. 

Lo spessore massimo apparente della formazione è stimabile intorno ai 50 m.
Il passaggio alla sovrastante “formazione di Tocchi” è generalmente tettoniz-

zato. Solo nell’area delle Calanchiole è possibile riconoscere l’originario contatto 
stratigrafico, sottolineato dalla comparsa di sottili intercalazioni carbonatiche en-
tro la successione silicoclastica. 

Nonostante l’assenza di fossili, l’età della formazione, per le stringenti analo-
gie litologiche con i litotipi della Formazione della Verruca, porzione basale del 
Gruppo del Verrucano della Toscana (vedi Rau & Tongiorgi, 1974; Pandeli, 2002; 
Garfagnoli et alii, 2005) è attribuibile al Ladinico superiore?-Carnico p.p.. 

L’ambiente di sedimentazione, come per la “formazione della Verruca”, è con-
tinentale fluviale.

1.13.3. - “formazione di Tocchi” (TCC)
(T1 pp, Barberi et alii, 1967a; Td pp e Tc pp, Barberi et alii, 1969 a, 1969b)

Questa formazione, per le analogie litologiche e la posizione stratigrafica, 
viene correlata con la Formazione di Tocchi affiorante in Toscana meridionale 
(Costantini et alii, 1980). 

Affiora nel Promontorio di Monte Calamita lungo la costa a sud di Lido 
(Spiaggia di Le Calanchiole e di Madonna delle Grazie), ove ha le sue migliori 
esposizioni, e nell’area della Miniera di Punta della Calamita. 

È una successione non fossilifera, costituita da livelli metrici-decimetrici di 
dolomie cristalline e metacalcari impuri, da grigi a giallo-arancio, alternati a cal-
cescisti.  Sono inoltre frequenti intercalazioni decimetriche di filladi sericitico-
cloritiche grigie, grigio-verdi, verdi e marroni. Si presenta spesso interessata da 
complesse strutture deformative in quanto costituisce un livello di scorrimento 
tettonico preferenziale.  In particolare presso la Spiaggia della Madonna delle 
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Grazie è ben esposto un orizzonte cataclastico a basso angolo, spesso almeno 5 
m, costituito da elementi eterometrici della formazione: filladi varicolori e meta-
carbonati grigi e rosati-arancio, che localmente presentano una certa isorientazio-
ne (Breccia della Madonna delle Grazie, Perrin, 1975). Inoltre, la formazione è 
localmente sede di mineralizzazioni (es. lo skarn di Punta della Calamita). 

Lo spessore massimo apparente della successione è stimabile tra 100 e 150 m.
Il passaggio ai sovrastanti “marmi di Le Calanchiole”, ben esposto nell’omo-

nima località e nell’area di Punta della Calamita, è stratigrafico, graduale, per 
la progressiva scomparsa della componente pelitica.  Talvolta (es.  miniere di 
Calamita) il contatto, tettonizzato, è sottolineato da un orizzonte cataclastico 
(“brecce della miniera di Calamita”). 

Questa formazione, non fossilifera, viene attribuita, in base alle correlazio-
ni a livello regionale con successioni simili presenti nella Toscana continentale 
(Garfagnoli et alii, 2005), al Carnico p.p.

L’ambiente di deposizione è neritico-litorale. 

1.13.4. - “marmi di Le Calanchiole” (MHM)
(T1, Barberi et alii, 1967a; Tc pp e G1, Barberi et alii, 1969a, 1969b; dc, 
Crystallines Dolostones and Dolomitic Limestones, Bortolotti et alii, 2001a)

Affiorano nell’area mineraria di Punta della Calamita - Punta Rossa, nelle 
Isole Gemini, nell’area tra Capoliveri e la spiaggia della Madonna delle Grazie (ad 
ovest di Capoliveri) e tra Lido e la spiaggia di Le Calanchiole (immediatamente 
a sud di Lido). Alcuni affioramenti minori sono presenti anche a nord della piana 
di Mola. Le esposizioni più caratteristiche sono quelle tra Lido e Calanchiole. 

Questa formazione è generamente suddivisibile verticalmente in due associa-
zioni litologiche: quella inferiore è ben stratificata e costituita da strati marmorei 
e marnoso-dolomitici, di spessore da centimetrici fino a 1,5 m e colore bianco e 
grigiastro (talvolta possono risultare giallastri per infiltrazione di ossidi/idrossidi 
di ferro), con intercalazioni millimetriche-centimetriche di filladi e calcescisti; 
quella superiore è costituita da marmi, marmi dolomitici e dolomie cristalline 
saccaroidi ad aspetto massiccio o grossolanamente stratificato, di colore da gri-
gio chiaro-biancastro a giallastro e localmente caratterizzata da bande bianche e 
grigie. 

Nell’area mineraria di Punta della Calamita (es. nella Miniera Macei Alti), 
questi litotipi sono interessati da estese mineralizzazioni e trasformazioni meta-
somatiche in corpi di skarn (vedi capitolo V.4). 

Lo spessore massimo apparente affiorante (tetto non esposto a causa del con-
tatto tettonico con le sovrastanti unità tettoniche) può essere stimato sui 170 m. 

Per i suoi caratteri litologici e la posizione stratigrafica, la formazione è cor-
relabile con i Grezzoni e i Marmi p.p. delle Alpi Apuane, dei Monti Pisani e della 
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Montagnola Senese (vedi Barberi et alii, 1967b, 1969a, 1969b) ed è quindi del 
Triassico superiore?-Hettangiano?

L’ambiente di deposizione è neritico.

1.14. - Orizzonti cataclastici non cartografabili

Oltre alle cataclasiti descritte nella parte stratigrafica, in quanto cartografabili 
(“brecce” di Zuccale, di Colle Reciso, di Ortano e della Miniera di Calamita), è 
importante descrivere alcune cataclasiti non presenti in carta in quanto non car-
tografabili.

Cataclasite di Capo Pero. 

Affiora lungo una faglia ad alto angolo presso Capo Pero (Faglia di Capo 
Pero, “w” in fig. 43) e mette a contatto i “calcari cristallini di Capo Pero” con gli 
“scisti sericitici” dell’Unità Monticiano Roccastrada. 

La breccia è costituita da elementi eterometrici (fino a 1 m) provenienti dalle 
suddette formazioni. Si hanno in prevalenza clasti di calcari verdi ricristallizzati 
e di filladi. Il cemento è costituito soprattutto da calcite±ossidi/idrossidi di Fe. 

Lo spessore è di circa 9 m.

Cataclasite ofiolitica. 

Affiora solamente lungo la spiaggia ad O di Capo Castello a contatto con le 
sovrastanti Argille a Palombini della Subunità Monte Serra (Unità Monte Strega). 
Verso E questa presenta un contatto tettonico attraverso una faglia normale con 
gli Scisti Sericitici dell’Unità Monticiano-Roccastrada. 

È verosimile che questa cataclasite, della quale non è esposta la base, marchi 
il livello di scorrimento basale dell’Unità Monte Strega sull’Unità Gràssera. Essa 
include clasti di serpentinite, flaser gabbro, calcari tipo Palombini immersi in una 
matrice serpentinitica foliata. 

Lo spessore è di 6-7 m.

Cataclasite di Le Calanchiole.

Presso la spiaggia di questa località, immediatamente a sud della Spaggia del 
Lido, si osserva una superficie tettonica a basso angolo che costituisce localmente 
il contatto tra la Formazione di Tocchi e i soprastanti “marmi di Le Calanchiole” 
appartenenti ambedue all’Unità Porto Azzurro per poi proseguire verso NO entro 
i marmi stessi. 

Tale superficie è orientata N140 ed immerge verso E/SE di circa 20°, dive-
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nendo poi sub-orizzontale verso O/NO. Il contatto tettonico è sottolineato da di-
sarmonie strutturali e da un orizzonte cataclastico centimetrico (massimo 20 cm 
di spessore) costituito da clasti carbonatici di dimensioni centimetriche legati da 
una matrice filladico-carbonatica, localmente ad aspetto farinoso ed incoerente 
per fenomeni di alterazione.

Cataclasite di Madonna delle Grazie

Presso la Spiaggia della Madonna affiora un orizzonte metrico (massimo 5 
m di spessore) già descritto da Perrin (1975) e da lui attribuito ad un processo 
sedimentario. 

Secondo la nostra ricostruzione esso costituisce un orizzonte cataclastico 
interposto tra le “quarziti di Barabarca” (in assetto rovesciato) e la sottostante 
Formazione di Tocchi (affiorante nella parte meridionale della spiaggia stessa). 
L’aspetto d’insieme della cataclasite è in larga parte caotico, anche se gli elementi 
spigolosi risultano localmente concentrati in livelli preferenziali. I clasti, di taglia 
da millimetrica fino a decimetrica, sono rappresentati in larghissima parte dalle 
litologie della “formazione di Tocchi” (filladi varicolori, marmi e calcescisti rosa-
arancio, ecc.), talora interessati da termometamorfismo. Gli elementi carbonatici 
di taglia maggiore risultano frequentemente caratterizzati da fenomeni fragili di 
boudinage. La matrice, fillosilicatica e fillosilicatica-carbonatica, risulta foliata 
anche se non presenta evidenze di ricristallizzazione. Gli indicatori cinematici 
riconosciuti in questo orizzonte (es. pieghe asimmetriche di trascinamento, strut-
ture tipo “book-shelf”) danno componenti di taglio generalmente “top-to-the-E/
SE”. Queste cataclasiti si presentano interessate da fenomeni idrotermali con vene 
e diffusioni di quarzo, nonché da fratturazione tardiva con riempimenti a calcite 
e ossidi/idrossidi di ferro.

2. - Unità tettoniche dell’Elba occidentale

Il panorama geologico dell’Elba occidentale è dominato dalla cupola magma-
tica intrusiva a composizione monzogranitica del Monte Capanne (vedi capitolo 
V.3.5.) che costituisce la maggior parte delle rocce affioranti. Nelle sue parti peri-
feriche e geometricamente soprastanti, sono conservate porzioni di varia estensio-
ne delle unità tettoniche incassanti il plutone monzogranitico, ad esempio, sul suo 
versante occidentale, l’Unità tettonica Punta Le Tombe che giace sopra l’Unità tet-
tonica Punta Polveraia-Fetovaia, attraverso una superficie a basso angolo (Faglia 
di Fetovia, “o” in fig. 43). A differenza dell’Unità Punta Le Tombe, che risulta 
sostanzialmente esente da ricristallizzazione, l’Unità Punta Polveraia-Fetovaia 
costituisce l’aureola cornubianitica del plutone del Monte Capanne intensamente 
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interessata dai fenomeni di metamorfismo termico indotti dal monzogranito (vedi 
Marinelli, 1959a; Barberi & Innocenti, 1965, 1966). I contatti tra il corpo mag-
matico e le rocce incassanti cornubianizzate conservano localmente gli originari 
rapporti intrusivi (es. tra Pomonte e Fetovaia, tra Punta del Timone e il Semaforo, 
tra Cavoli e Colle di Palombaia, tra Procchio e Spartaia); altrove i contatti risultano 
invece interessati da evidenti fenomeni di scorrimento tettonico differenziale di 
varia entità (es. San Piero). 

Entrambe le unità sono riferibili al Dominio Ligure, per le quali è ancora 
in discussione la diretta correlazione con le unità oceaniche esposte nell’Elba 
centro-orientale. Infatti, Barberi et alii (1969a, 1969b) correlarono direttamente 
le due unità presenti attorno al Monte Capanne con le Unità Liguri dell’Elba 
centro-orientale, ovvero con il Complesso IV di Trevisan (= “Unità Ofiolitica” di 
Bortolotti et alii, 2001a; Unità Monte Strega in carta) e, in parte, con il Complesso 
V di Trevisan (= “Unità del Flysch Paleogenico” e “Unità del Flysch Cretaceo” 
di Bortolotti et alii, 2001a; Unità Lacona e Unità Ripanera, in carta). Più re-
centemente, alcuni autori hanno ritenuto la strutturazione tettono-metamorfica 
dell’Unità Punta Polveraia-Fetovaia antecedente all’intrusione del Monzogranito 
di Monte Capanne, e hanno correlato queste rocce con gli “Schistes Lustrés” del-
la Corsica Alpina (Perrin, 1975; Spohn, 
1981; Reutter & Spohn, 1982; Coli 
et alii, 2001; Scappin, 1998).  Per altri 
autori le deformazioni duttili di queste 
successioni ofiolitiche sarebbero legate 
all’intrusione forzata del monzogranito 
(Bouillin, 1983; Bouillin et alii, 1994; 
Daniel & Jolivet, 1992, 1995).

Se esiste una corrispondenza con le 
Unità tettoniche dell’Elba centro-orien-
tale, la pila Unità Ripanera, Lacona e 
Monte Strega, formatasi prima dell’in-
trusione del monzogranito, è stata da 
questo in gran parte obliterata. L’Unità 
Ripanera è assente. Le due unità tetto-
niche riconosciute in carta: Unità Punta 
le Tombe e Unità Punta Polveraia-
Fetovaia dovrebbero corrispondere, 
la prima all’Unità Lacona, la seconda 
all’Unità Monte Strega.  All’interno 
di questa unità, nell’area Spartaia - 
Colle di Palombaia, le “serpentiniti” 
potrebbero appartenere alla Subunità 

Fig. 32 - Colonna stratigrafica dell’Unità tet-
tonica Punta le Tombe.
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Sassi Turchini e la sovrastante successione “diaspri di Monte Alpe” - Calcari a 
Calpionelle - Argille a Palombini   alla Subunità Volterraio. Nell’area Bagno - 
Monte Perone, “serpentiniti” e “gabbri” potrebbero appartenere alla Subunità 
Sassi Turchini e i sovrastanti “basalti” alla Subunità Volterraio; nell’area ad ovest 
del Monte Capanne, le “serpentiniti” potrebbero appartenere alla Subunità Sassi 
Turchini e la sovrastante successione alla Subunità Volterraio.

2.1. - Unità tettonica Punta le Tombe (Dominio Ligure) 

Questa unità tettonica affiora unicamente nell’area immediatamente a NO 
di Punta di Fetovaia con buone esposizioni tra la costa e la strada panoramica 
(Faglia di Fetovaia “o” in fig. 43). Poggia sull’Unità tettonica Polveraia-Fetovaia 
attraverso una superficie tettonica localmente marcata da un orizzonte cataclasti-
co con elementi ofiolitici, per lo più serpentinitici, immersi in una matrice ofio-
litica cloritizzata. A differenza della sottostante Unità Punta Polveraia-Fetovaia, 
questa unità non presenta vistosi segni di ricristallizzazione termometamorfica e 
risulta intrusa da sporadici dicchi e filoni-strato del “leucogranito di Sant’ Ilario”. 
All’interno di essa sono state distinte le seguenti formazioni (fig. 32).

2.1.1. - “serpentiniti” (SRN) 
(Σa, serpentiniti lherzolitiche harzburgitiche, Barberi et alii, 1967a; om pp, 
Barberi et alii, 1969a, 1969b)

Si tratta si serpentiniti massicce verdastre scure, localmente foliate e breccia-
te, caratterizzate da patine verdastre steatitico-talcose. Presentano uno spessore 
massimo relativo di 30-40 metri e passano in alto alla “litofacies delle brecce  di 
Punta Le Tombe”, presente alla base dei ”calcari e marne di Monte Agaciaccio”. 

L’età della serpentinizzazione oceanica è Giurassico medio p.p.? (si veda 
l’omologa formazione dell’Unità Monte Strega).

2.1.2. - “calcari e marne di Monte Agaciaccio” (GAC)
(C2  pp, Barberi et alii, 1967a; f, Barberi et alii, 1969a, 1969b)

Questa successione torbiditica è costituita da calcari marnosi e calcareniti fini 
grigi e grigio scuri e, più raramente, da arenarie calcaree in strati da decimetrici 
fino a quasi un metro di spessore, alternati ad argilliti, argilliti marnose, siltiti 
calcaree e marne di colore nocciola a nerastro ed aspetto fissile. Nei litotipi cal-
carei sono spesso riconoscibili strutture torbiditiche ed in particolare le sequenze 
di Bouma Tc-e e più comunemente Td-e. Nella parte basale è presente la seguente 
litofacies.
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“litofacies delle brecce di Punta le Tombe” (GACa) 
(b1 e b2 in Barberi et alii, 1967a).

Si tratta di depositi di debris flow rappresentati da brecce ofiolitiche clasto-
sostenute, da monogeniche (con elementi serpentinitici) a poligeniche (anche 
con elementi di gabbri, di basalti, di rocce carbonatiche e silicee) con matrice 
calcareo-siltosa e/o cloritico-serpentinitica (debris flow granulari). Sono presenti 
anche brecce ad aspetto massiccio o grossolanamente stratificato, ricche in ma-
trice pelitico-siltosa foliata di colore nerastro, includente elementi da millimetrici 
a metrici di calcari silicei, calcari marnosi, diaspri e ofioliti (debris flow coesivi 
= “olistostroma” Auctt.). Alle brecce (es. a tetto dell’“olistostroma”) sono asso-
ciati orizzonti di argilloscisti bruni e siltiti di colore grigio-verdastro includenti 
strati di spessore generalmente decimetrico e a geometria lenticolare, di metare-
narie verdastre a grana generalmente da grossolana a media e brecce poligeniche 
minute con elementi prevalentemente ofiolitici. Non mancano olistoliti di taglia 
anche metrica-decametrica generalmente costituiti da serpentiniti, sia associati 
alle brecce sia, più raramente, come corpi isolati nelle porzioni più alte della 
formazione. Gli olistoliti sono rappresentati anche da porzioni della copertura 
vulcano-sedimentaria (es. un olistolite di taglia decametrica, includente il contat-
to tra basalti e diaspri, affiora poche centinaia di metri a ovest di Punta le Tombe).

Nel suo insieme questa formazione è correlabile con la “formazione di 
Madonna della Lacona” (Unità Lacona) dell’Elba centrale e, a scala regionale, è 
stata assimilata per analogie stratigrafiche alla Formazione di Lanciaia affiorante 
in Toscana Meridionale (Reutter & Spohn, 1982; Bortolotti et alii, 2001a).

I “calcari e marne di Monte Agaciaccio” presentano uno spessore massimo 
affiorante (tetto non esposto) di circa 100 m, mentre la “litofacies delle brecce di 
Punta le Tombe” presenta uno spessore molto variabile (da metrico a decametrico). 

Reperti fossiliferi sono stati rinvenuti unicamente nella “litofacies delle brec-
ce di Punta le Tombe”: per il ritrovamento di nummuliti (Lotti, 1886; Bouillin, 
1983) e di foraminiferi planctonici (Globorotalidi in Perrin, 1975; Acarenina 
sp., Globigerina higginsi, Acarenina bullbrocki, Morozovella cf. aragonensis in 
Spohn, 1981), l’età della formazione è riferibile al Paleocene-Eocene. 

L’ambiente di sedimentazione è marino pelagico.

2.2. - Unità tettonica Punta Polveraia-Fetovaia (Dominio Ligure)

Questa è l’unità tettonica, termo metamorfica, è la più bassa della pila tet-
tonica affiorante nell’Elba occidentale, essendo direttamente in contatto con il 
sottostante plutone del Monte Capanne (fig. 43). A parte i più estesi affioramenti 
della zona di Marciana Marina - Monte Perone, questa aureola cornubianitica 
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è esposta in fasce più o meno 
ristrette e discontinue attorno 
al plutone (Punta Polveraia e 
Punta di Fetovaia, Procchio - 
Spartaia, Colle di Palombaia - 
San Piero - Sant’Ilario) a causa 
dei fenomeni di erosione a cui è 
stata sottoposta particolarmente 
nelle zone topograficamente più 
elevate del corpo monzograniti-
co. I migliori affioramenti sono 
esposti lungo la strada pano-
ramica occidentale tra Patresi 
e Chiessi, tra Pomonte e Punta 
di Fetovaia e tra Cavoli e Colle 
di Palombaia, nonché lungo la 
costa tra Procchio e Spartaia - 
Isola Paolina. 

Queste rocce cornubianiti-
che, poli-deformate (la zone-
ografia del metamorfismo di 
contatto che interessa pervasi-
vamente queste litologie sarà 
descritto in dettaglio nel relativo 
paragrafo), sono spesso attraver-
sate da dicchi e corpi laccolitici riferibili al Porfido di Portoferraio, ai micro-
leucograniti e apliti del corteo del Monte Capanne, nonché al successivo Porfido 
di Orano; negli affioramenti della zona di Marciana sono presenti anche corpi 
di Aplite di Capo Bianco (es.  presso la Miniera di Caolino o di San Rocco, a 
nord di Marciana) e dicchi di Porfido di San Martino (es.  area di Maciarello). 
Negli affioramenti di Punta Polveraia - Punta del Timone, di Cavoli - Colle di 
Palombaia e a Spartaia, il Porfido di Portoferraio appare localmente coinvolto 
nelle strutture deformative duttili osservabili nella successione ofiolitica meta-
morfica. Talora questi porfidi presentano, specie quando risultano di piccolo spes-
sore, una evidente foliazione tettonica, congruente con quella delle rocce incas-
santi. Nonostante la complessa evoluzione metamorfica e deformativa dell’Unità 
Punta Polveraia-Fetovaia, è stato possibile riconoscere ovunque i protoliti dei 
vari termini dell’originaria successione stratigrafica costituita sia dal basamento 
ofiolitico che dalle formazioni di copertura vulcano-sedimentarie. Pertanto, per 
la denominazione delle singole formazioni, che verranno descritte a partire da 
quelle del basamento ofiolitico, sarà utilizzato lo schema stratigrafico dell’Unità 

Fig.  33 - Colonna stratigrafica dell’Unità tettonica 
Punta Polveraia - Fetovaia.
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Monte Strega dell’Elba orientale (fig. 33). 
Nella successione di questa Unità, non fossilifera, manca la Formazione di 

Nisportino e le età sono riprese dalle omonime formazioni dell’Unità tettonica 
Monte Strega e identici vengono considerati gli ambienti di deposizione.

2.2.1. - “serpentiniti” (SRN) 
(Σa, oliviniti, Barberi et alii, 1967a; om pp, Barberi et alii, 1969a, 1969b)

Queste rocce sono tra i litotipi più rappresentati nell’aureola termo-metamor-
fica. L’affioramento più esteso è quello che dall’area del Monte Perone raggiunge 
la costa a Bagno (ad E di Marciana Marina); le migliori esposizioni sono lungo 
la strada che da Pila porta a Sant’Ilario, lungo la strada tra Colle di Palombaia e 
San Piero, sulla panoramica tra Chiessi e Orano e lungo il tratto costiero tra Punta 
Polveraia e Punta Nera. 

Si tratta di rocce cristalline olomelanocrate massicce di colore verde scuro-
nerastro con patine di alterazioni verdastre e rosso-brune. Risultano talora brec-
ciate e attraversate da vene biancastro-verdastre costituite largamente da steatite 
e magnesite. Localmente (es. Punta Nera) è peculiare alla mesoscala la blastesi 
termometamorfica di olivina su serpentino. 

“litofacies delle serpentiniti con filoni ” (SRNa).

In alcune località le serpentiniti sono attraversate da numerosi filoni basal-
tici.  In particolare, a S di Pomonte, ad est del Monte Perone è stata distinta la 
litofacies denominata “litofacies delle serpentiniti con filoni” per la particolare 
abbondanza di questi filoni. Altrove (es. Punta Polveraia, area del Colle di Orano) 
sono presenti anche filoni di gabbri rodingitizzati di colore biancastro-verdastro 
non cartografati.  

Localmente possono essere presenti a tetto delle “serpentiniti” orizzonti di-
scontinui, non cartografabili per l’esiguo spessore, di brecce ofiolitiche general-
mente poligeniche e, ad ovest di Colle d’Orano, anche di brecce monogeniche a 
soli elementi di serpentina.

Lo spessore relativo massimo di questa formazioneè di circa 75-100 m.
Presentano contatti netti sia con le intrusioni gabbriche che con le soprastanti 

formazioni vulcano-sedimentarie di copertura. 
L’età dei protoliti peridotitici non è valutabile, l’età della serpentinizzazione 

può essere riferita al Giurassico medio p.p. 
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2.2.2. - “gabbri” (GBB ) 
(Γa, anfiboliti, Barberi et alii, 1967a; om pp, Barberi et alii, 1969a, 1969b)

L’affioramento più esteso è quello che inizia poco a nord di Monte Perone e 
raggiunge il mare nell’area a nord-ovest di Bagno.  Inoltre i “gabbri” sono ben 
esposti lungo la strada panoramica a nord di Pomonte (Punta della Testa) e lungo 
la Penisola di Fetovaia. Queste rocce sono costituite prevalentemente da gabbri 
ad ossidi di Mg, con tessiture isotrope, da fini a pegmatoidi, con plagioclasio da 
euedrale a subedrale e clinopirosseni anedrali, interstiziali. Sono presenti anche 
piccole intercalazioni di micro-gabbri, costituite da plagioclasi e clinopirosseni 
subedrali e da una piccola percentuale di ortopirosseni (Bortolotti et alii, 1984). 
Negli affioramenti della Penisola di Fetovaia e di Pomonte è da sottolineare la 
presenza, in contatto primario con i gabbri ad ossido di Mg, di filoni e lenti di 
gabbri ad ossidi di Fe e Ti di colore verde scuro-nerastro e a grana medio-grosso-
lana (Bortolotti et alii, 1984), Questi mostrano generalmente grana molto fine 
(micro-gabbri) e sono caratterizzati da un’associazione mineralogica di plagio-
clasio, clinopirosseno ed abbondanti ossidi di Fe e Ti (> 20% del volume totale 
della roccia). Sono abbastanza frequenti orizzonti di metagabbri milonitici (tipo 
“flaser”), sia nei termini ad ossidi di Mg che di Fe (es. nella Penisola di Fetovaia 
o presso Chiessi). La successione è localmente attraversata da filoni di basalto, 
di spessore da pochi centimetri a qualche metro, che mostrano al contatto con 
l’incassante bordi di raffreddamento (chilled margin) e tagliano tutte le strutture 
precedentemente descritte, comprese le tessiture milonitiche. Pertanto, queste ul-
time sarebbero da riferirsi agli eventi di metamorfismo oceanico giurassici ( vedi 
Cortesogno et alii, 1987) e non ai processi duttili legati alla messa in posto del 
Monzogranito di Monte Capanne.

“litofacies dei gabbri con filoni ” (GBBa)

Nella zona a sud di Pomonte, dove i filoni basaltici sono particolarmente nu-
merosi tanto che è stata cartografata la litofacies denominata “litofacies dei gabbri 
con filoni”. Le analisi su questi filoni (FE2 e PO1, nei digrammi delle figg. 23 e 
24) hanno evidenziato la loro stretta affinità MORB.

Lo spessore minimo della formazione è di circa 50 m, ma non disponiamo di 
dati per poter ipotizzare quanto questa sequenza prosegua al di sotto del livello 
del mare. 

I “gabbri” passano in alto ai “basalti” in varie località (es. a nord del Monte 
Perone) e raramente alla copertura sedimentaria (es. ai “diaspri di Monte Alpe 
nella Penisola di Fetovaia tramite un orizzonte di “brecce ofiolitiche”).

L’età dei “gabbri” è Giurassico medio p.p. 
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2.2.3. - “brecce ofiolitiche” (BFO)
(Ophicalcitic breccia e Ophiolitic breccia, Reutter & Spohn, 1982)

In alcuni affioramenti (es. Penisola di Fetovaia) i ”gabbri” presentano alla loro 
sommità orizzonti di brecce ofiolitiche o di oficalciti che sono state congiunta-
mente cartografate come “brecce ofiolitiche”.

Queste brecce, interposte tra la base della copertura vulcano-sedimentaria e 
i ”gabbri” in alcune località (es. nella Penisola di Fetovaia), sono costituite da 
clasti, da spigolosi a sub-arrotondati, di gabbro, di basalto e subordinatamente 
di serpentiniti, in matrice serpentinitico-cloritica, talora anche più o meno carbo-
natica. Le dimensioni dei singoli elementi possono variare da 1-2 cm a qualche 
decimetro. Frequentemente i clasti di gabbro sono caratterizzati da struttura mi-
lonitica acquisita verosimilmente durante gli eventi di metamorfismo oceanico. 

I contatti con i “gabbri” sottostanti possono localmente essere marcati da su-
perfici di taglio discrete. Sulla Penisola di Fetovaia sono presenti veri e propri 
orizzonti di oficalciti. Queste sono caratterizzate da una grossolana e vistosa fo-
liazione, materializzata da orizzonti millimetrico-centimetrici grigio scuro-verdi, 
alternati a livelli rosso mattone (ricchi in ematite) ed a livelli discontinui, spessi 
da 1 a 2-3 cm di calcite bianca. I livelli grigio-verdi sono generalmente materiale 
ofiolitico di varia natura, prevalentemente costituito da porzioni spesso interes-
sate da un vistoso boudinage di filoni basaltici. All’interno di questi livelli, si 
trovano anche clasti di natura serpentinitica e\o gabbrica, anch’essi intensamente 
deformati e cataclasati, lungo la direzione della foliazione principale della roccia. 
Questi livelli possono assumere un’intensa pigmentazione rossa, causata da feno-
meni di ematitizzazione. In queste brecce sono presenti anche livelli di sedimenti 
carbonatici micritici rossastri ricchi in ossidi. 

Il contatto con i sovrastanti “diaspri di Monte Alpe”, localmente tettonizzato, 
può essere sottolineato da un orizzonte decimetrico discontinuo di arenarie ofio-
litiche (es. nella Penisola di Fetovaia).

Lo spessore di queste brecce può variare da pochi centimetri ad un massimo 
di 3 m nella Penisola di Fetovaia.

L’età di queste brecce può essere ricavata in via indiretta in base ai dati 
dell’Unità tettonica Monte Strega. Esse si trovano alla base dei “diaspri di Monte 
Alpe” (Calloviano inferiore?/Oxfordiano inferiore?-Berriasiano p.p.?) e conten-
gono livelli oficalcitizzati (Giurassico medio-superiore). Dovrebbero quindi ap-
partenere al Giurassico medio?-superiore p.p.? 

2.2.4. - ”basalti” (BST) 
(Δa, anfiboliti, Barberi et alii, 1967a; om pp, Barberi et alii, 1969a, 1969b)

Sono presenti in quasi tutte le successioni affioranti attorno al Monte 
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Capanne, pur mancando in quelle dell’aureola orientale (San Piero - Sant’Ilario 
e di Procchio). Il migliore affioramento è quello dell’area di Punta della Crocetta 
presso Marciana Marina.

Si tratta di metabasalti massicci o a pillow (es.  nell’affioramento di Punta 
della Crocetta) generalmente faneritici, ma con dimensione dei cristalli minuta o 
microcristallina. Sono rocce mesocrate, che presentano colore verde scuro, talora 
verdognolo e bruno-rossastro per alterazione. Presentano contatti primari con il 
basamento ofiolitico (“serpentiniti” e ”gabbri”). 

I campioni analizzati (OG1 e MA1 nei diagrammi delle figg. 23 e 24) mostra-
no una chiara affinità MORB.

Lo spessore massimo stimabile può arrivare ai 200 m. 
In diversi affioramenti (es. Cavoli - Colle di Palombaia e a sud di Pomonte) 

passano in alto ai “diaspri di Monte Alpe” e in alcune esposizioni passano diretta-
mente alle Argille a Palombini (es. tra Punta Nera e Punta del Timone). 

L’età dovrebbe essere Calloviano p.p.-Oxfordiano inferiore ?

2.2.5. - “diaspri di Monte Alpe” (DSA) 
(di e h pp, Barberi et alii, 1967a; co pp,  Barberi et alii, 1969a, 1969b)

Sono esposti generalmente in tutte le aree in cui affiorano le formazioni della 
copertura sedimentaria del basamento ofiolitico. Le migliori esposizioni sono lungo 
la strada tra Pomonte e Punta di Fetovaia e lungo la costa di Spartaia - Isola Paolina. 

Sono metaradiolariti da rosse a verdi, talora anche azzurro-verde e biancastre 
(es., presso la spiaggia di Colle di Palombaia), in strati di spessore da pochi cm 
fino a 25 cm, localmente intervallati da   interstrati argillitici millimetici più o 
meno silicei.

Lo spessore è estremamente variabile e può raggiungere un massimo apparente 
di circa 20 m. 

Al tetto passano stratigraficamente in modo piuttosto brusco ai Calcari 
a Calpionelle o direttamente alle Argille a Palombini (es.  lungo la Penisola di 
Fetovaia).

A causa della ricristallizzazione termo-metamorfica, connessa all’intrusione 
terziaria del Monte Capanne, che normalmante li ha trasformati in quarziti a grana 
minuta, non sono state possibili datazioni paleontologiche mediante i radiolari. 
L’età della formazione è compresa tra Calloviano inferiore?/Oxfordiano inferiore? 
e Berriasiano p.p.?

2.2.6. - Calcari a Calpionelle (CCL) 
(hc, Barberi et alii, 1967a; mc, Barberi et alii, 1969a, 1969b)

Anche questa formazione è presente dove affiorano le altre formazioni della 
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copertura del basamento ofiolitico, ed in particolare è ben esposta lungo la strada 
panoramica a sud di Pomonte, tra la Sedia di Napoleone e Punta Nera, nonché 
sulla costa di Spartaia. 

Si tratta di marmi silicei di colore biancastro, grigio, verdastro e bruno, gene-
ralmente foliati e spesso includenti liste e noduli microquarzitici (selci ricristalliz-
zate). In varie località (es. Spartaia, Punta del Timone - Sedia di Napoleone) sono 
evidenti blastesi termo-metamorfiche a wollastonite, granato, vesuviana e piros-
seno. Talvolta sono presenti strati decimetrici e banchi, potenti fino a circa 2 m, 
di marmi saccaroidi biancastri (es. in località Marmi tra Sant’Ilario e Procchio). 
Ai litotipi carbonatici possono intercalarsi livelli da centimetrici a decimetrici di 
metapeliti biotitiche grigio-nerastre e brune e calcescisti varicolori (verdi, brune, 
giallastre, violacee) che risultano ben rappresentate nella parte inferiore di questa 
formazione negli affioramenti di Spartaia - Procchio, ove costituiscono anche sot-
tili bandature all’interno dei sovrastante parte marmorea stratificata.

Lo spessore apparente è piuttosto variabile nei diversi affioramenti, raggiun-
gendo un massimo di circa 10-20 m.

I Calcari a Calpionelle passano in alto in modo graduale, anche se piuttosto 
rapido, per incremento della componente pelitica alle Argille a Palombini. 

Data l’assenza di reperti fossiliferi, l’età dovrebbe essere Berriasiano termi-
nale-Hauteriviano p.p. 

2.2.7. - Argille a Palombini (APA) 
(h pp, Barberi et alii, 1967a; co, Barberi et alii, 1969a, 1969b)

Questa formazione costituisce il termine stratigraficamente più elevato della 
successione in esame ed è presente negli affioramenti delle aree di Pomonte - 
Punta di Fetovaia, di Punta del Timone - Sedia di Napoleone (con buoni affiora-
menti lungo la costa e la strada panoramica), di Marciana, di Maciarello - La Cala, 
di Procchio e di San Piero. Si tratta di metapeliti biotitiche, talora siltose, di colore 
grigio scuro, nerastre e grigio-rossastro scuro con frattura a lastre e scagliosa, alle 
quali si intercalano livelli di meta-calcari silicei e di colore grigio che presentano 
uno spessore da centimetrico fino a quasi un metro e ad andamento lateralmente 
discontinuo. Localmente possono essere presenti intercalazioni di metasiltiti e di 
meta-quarzoareniti. In vari affioramenti di Marciana - Maciarello e di Procchio 
questa formazione è rappresentata anche da successioni costituite essenzialmente 
da metapeliti e metasiltiti con livelli di metarenarie quarzose che Spohn (1981) ha 
correlato con gli Scisti di Val Lavagna. 

Lo spessore relativo della formazione (come nell’Elba orientale, non è espo-
sto mai il tetto stratigrafico) è molto variabile, data anche la natura plastica dei 
suoi litotipi che generalmente affiorano in corrispondenza del nucleo di sinclinali 
(es.  lungo la panoramica tra Pomonte e Fetovaia e tra la Sedia di Napoleone - 
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Punta Nera), e può raggiungere gli 80 m. 
L’età può essere considerata Hauteriviano p.p.-Cenomaniano p.p.?
L’ambiente di deposizione è una piana abissale con torbiditi calcaree distali.

3. - Unità magmatiche neogeniche

Le rocce magmatiche neogeniche dell’Isola d’Elba fanno parte della Provincia 
Magmatica Toscana (Marinelli, 1967; Westerman et alii, 2004, cum bibl.) che 
dalla costa nord-orientale della Corsica (lamproiti di Sisco, 14 Ma) si estende 
nell’Arcipelago Toscano, nell’alto Lazio (Monti Cimini, 1,4-0,9 Ma, e Monti del-
la Tolfa, 4,2-2,1 Ma), in Toscana meridionale (es., Campiglia, 4,5 Ma, e Monte 
Amiata, 0,3-0,2 Ma). Dal concetto genetico legato all’anatessi di crosta continen-
tale di Marinelli (1967), si è passati, anche attraverso studi isotopici e geochi-
mici, ad identificare per questi prodotti, sia intrusivi che effusivi, una diversa af-
finità petrogenetica, da crustale a mantellica. In particolare, sono evidenti diversi 
gradi di interazione tra magmi di provenienza mantellica e magmi felsici crustali. 
Pertanto il concetto originario della Provincia Magmatica Toscana è cambiato e 
mantiene solo un significato spaziale e temporale all’interno della storia evolutiva 
dei magmi dell’Appennino e del Mar Tirreno (Peccerillo et alii, 1987; Innocenti 
et alii, 1992; Serri et alii, 1993; Poli, 2004). Le unità magmatiche elbane fanno 
parte di un complesso plutonico-ipoabissale in cui è evidente il diretto legame tra 
le masse plutoniche ed il corteo filoniano subvulcanico ad esse legato.

Le principali unità intrusive dell’Isola d’Elba sono (fig, 34) i Monzograniti 
di Monte Capanne e Porto Azzurro, i Porfidi di San Martino e Portoferraio, il 
Microgranito di Punta del Nasuto e l’Aplite di Capo bianco..

Tenendo conto anche dei corpi filoniani minori si possono distinguere due 
raggruppamenti 1) le rocce ipoabissali porfiriche (Porfido di Portoferraio, Porfido 
di San Martino, Porfido di Orano, “filone di Monte Castello”, “filoni di Casa 
Carpini” e “filoni di Monte Capo Stella”), 2) le rocce faneritiche plutoniche 
(Monzogranito di Monte Capanne, Monzogranito di Porto Azzurro, Microgranito 
di Punta del Nasuto e Aplite di Capo Bianco).

È importante anche ricordare in quali Unità tettoniche e formazioni questi 
corpi magmatici si sono intrusi; partendo dalle unità più giovani: 

-  “filone di Monte Castello”: Unità ”ligure” Monte Strega;
-  Monzogranito di Porto Azzurro: Unità “toscana” Porto Azzurro, in partico-

lare il Complesso di Monte Calamita;
- Porfido di Orano: Monzogranito di Monte Capanne, aureola termometamor-

fica dell’Elba occidentale e, localmente, Unità “ligure” Ripanera, Porfido di San 
Martino e “leucogranito di Sant’Ilario”;

- “leucogranito di Punta del Cotoncello”: Monzogranito di Monte Capanne e 
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aureola termometamorfica dell’Elba occidentale;
- “leucogranito di Sant’Ilario”: Monzogranito di Monte Capanne e aureola 

termometamorfica dell’Elba occidentale;
-  Monzogranito di Monte Capanne: Unità “liguri” Punta le Tombe e Punta 

Polveraia-Fetovaia (corrispondenti all’Unità “ligure” non metamorfica Monte 
Strega dell’Elba orientale);

-  Porfido di San Martino: Unità “ligure” Ripanera, Porfido di Portoferraio e, 
localmente, aureola termometamorfica dell’Elba occidentale;

-  Porfido di Portoferraio: Unità “ligure” Ripanera e, localmente, Unità “ligu-
re” Lacona;

-  Microgranito di Punta del Nasuto: Porfido di Portoferraio;
-  Aplite di Capo Bianco: Unità “ligure” Ripanera e, localmente, Unità “ligure” 

Lacona, Porfido di Portoferraio e aureola termometamorfica dell’Elba occidentale.

Fig. 34 - Carta geologica di dettaglio dell’area di Monte Castello, con la traccia (fuori scala) in aran-
cione del “filone (shoshonitico, SHO) di Monte Castello” che affiora tra le faglie di Monte Castello e 
dell’Acquacavalla. CEF- Faglia dell’Elba centrale.
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I “filoni di Casa Carpini” e “filoni di Monte Capo Stella” che non sono stati 
datati, sono intrusi  nelle Unità “ligure metamorfica” Acquadolce” e nell’ Unità 
”ligure” Monte Strega. 

3.1. - Aplite di Capo Bianco (ACB)

(apliti porfiriche, Matteucci, 1898; apliti porfiriche a tormalina, Marinelli, 1955; 
Aplite porfirica tormalinifera ed Eurite, Barberi et alii, 1967a; Aplite porfirica 
ed Eurite, Barberi et alii, 1969a, 1969b; α pp, Capo Bianco Porphyritic Aplites, 
Bortolotti et alii, 2001a)

L’aplite costituisce cinque affioramenti lungo il crinale tra Marciana e Punta 
del Nasuto nell’Elba occidentale. Nell’Elba centrale costituisce affioramenti di-
scontinui lungo la costa tra Capo d’Enfola e Portoferraio che continuano verso 
sud fino a Colle Reciso e all’area mineraria della Crocetta - Buraccio (ad ovest di 
Porto Azzurro). Le esposizioni migliori sono sulle falesie attorno a Punta Capo 
Bianco, ad ovest di Portoferraio. 

Si tratta di una roccia subvulcanica porfirica, classificabile come granito a 
feldspato alcalino, che in affioramento si presenta di colore bianco con sfumature 

Fig. 35 - Carta della distribuzione dei corpi magmatici. EBF- Faglia Colle di Palombaia-Procchio; 
CEF- Faglia dell’Elba centrale; ZF- Faglia di Zuccale.
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azzurrine e rosate, intensamente fratturata, con formazione di piccoli blocchi a 
spigoli vivi. 

Nell’Elba occidentale l’Aplite di Capo Bianco è incassata nel Porfido di 
Portoferraio e nelle rocce dell’Unità Punta Polveraia-Fetovaia legate all’aureola 
di contatto del plutone di Monte Capanne (fig. 35). La geometria dei corpi intru-
sivi, i rapporti di intersezione con le unità intrusive più giovani e la deformazione 
indotta dal plutone indicano che si tratta di un unico sill intruso all’interno del 
complesso ofiolitico e successivamente smembrato e obliterato dall’intrusione del 
Porfido di Portoferraio e del Porfido di San Martino (vedi oltre).

Nell’Elba centrale l’Aplite di Capo Bianco, originariamente appartenente ad 
un unico sill, si trova nell’Unità Lacona e nella parte basale dell’Unità Ripanera, e 
risulta generalmente inglobata’ entro il Porfido di Portoferraio. Le apliti dell’area 
della Crocetta - Buraccio sono state intensamente sericitizzate dai fluidi tardo-

Fig. 36 - Rappresentazione schematica del domo costituito dal complesso di laccoliti, disposti come 
un “Christmas-tree”, e dal Monzogranito di Monte Capanne, attraversati dai filoni di Porfido di 
Orano (da Westerman et alii, 2004).
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magmatici/idrotermali connessi all’intrusione del Monte Capanne che, sono stati 
convogliati lungo la Faglia normale a basso angolo dell’Elba centrale (CEF, “n” 
in fig. 43), presente alla base delle Unità Lacona e Ripanera. Queste apliti, l’al-
terazione delle quali è stata datata circa 6,7 Ma, sono attivamente coltivate per 
l’industria ceramica visto l’alto contenuto in potassio, presso la Miniera della 
Crocetta (Maineri et alii, 2003). 

La tessitura delle apliti è porfirica, per la presenza di fenocristalli di quar-
zo, feldspato potassico, oligoclasio e muscovite (dimensioni comprese tra 1 e 5 
mm). Il contenuto in fenocristalli è estremamente variabile, da circa il 10% a circa 
1-2%. La massa fondamentale, costituita da albite, quarzo, feldspato potassico e 
zinnwaldite è afanitica e di colore biancastro, porcellanacea. Sono spesso presen-
ti concentrazioni di tormalina, generalmente fibroso-raggiata, di colore nero. La 
tormalina forma con la zinnwaldite concentrazioni planari che conferiscono alla 
roccia una struttura pseudo-stratificata, con strati di alcuni centimetri di spessore. 
Questa caratteristica è assente negli affioramenti della zona di Marciana, dove è 
tipica anche l’assenza di tormalina, e le più ridotte dimensioni dei cristalli della 
massa fondamentale. Accessori relativamente diffusi sono xenotimo, monazite, 
ossidi di Nb e Ta del gruppo ilmenorutilo-strüverite e wolframoixiolite. 

L’Aplite di Capo Bianco è il corpo intrusivo terziario più antico dell’isola, con 
una età di messa in posto di circa 8-8,5 Ma (età Rb-Sr e 40Ar-39Ar su muscovite; 
Dini et alii, 2002; Maineri et alii, 2003). L’età è Tortoniano superiore.

3.2. - Microgranito di Punta del Nasuto (SUT) 
(Nasuto microgranite, Dini et alii, 2002)

Questa roccia, inclusa da Marinelli (1955) nel gruppo comprensivo delle roc-
ce porfiriche, è un corpo microgranitico porfirico che affiora in una limitata area  
lungo la costa settentrionale dell’Elba occidentale, nella zona di Punta del Nasuto 
(NO di Marciana Marina). 

La composizione è sienogranitica. La tessitura è caratterizzata da piccoli fe-
nocristalli di quarzo, plagioclasio zonato (andesina-oligoclasio), feldspato potas-
sico e biotite inglobati in una massa di fondo microgranulare formata da quarzo, 
feldspato potassico e plagioclasio oligoclasico. Notevoli sono i fenomeni di al-
terazione idrotermale, con formazione di cavità lenticolari con clorite e idrossidi 
di ferro. In queste rocce sono assenti gli inclusi microgranulari mafici, nonché gli 
xenoliti di altra natura.

Questo corpo magmatico non è stato datato isotopicamente, ma è chiaramen-
te intruso da dicchi del Porfido di Portoferraio. Pertanto per esso è ipotizzabile 
un’età di poco precedente a 8 Ma. L’età è Tortoniano superiore p.p.
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3.3. - Porfido di Portoferraio (FID) 
(Porfidi granodioritici o gradue nitici pp, Barberi et alii, 1967a; Porfidi 
granodioritici dell’Elba centrale p.p., Porfido granitico di Marciana e Porfidi 
granitici di Portoferraio, Barberi et alii, 1969a, 1969b; α, Capo Bianco Porphyritic 
Aplites p.p., Bortolotti et alii, 2001a) 

Queste rocce presentano le loro migliori esposizioni nella parte sommitale 
delle scogliere tra Acquaviva e Punta di Sansone (a SO di Capo d’Enfola); altri 
buoni affioramenti si trovano nella parte meridionale dell’isola, presso Capo di 
Fonza, che limita ad occidente il Golfo di Lacona. 

Nella precedente cartografia il Porfido di Portoferraio era considerato un’uni-
ca formazione con il Porfido di San Martino (Barberi et alii, 1967a), successiva-
mente Dini et alii (2002) vi hanno distinto le due formazioni magmatiche sulla 
base di: i) dimensioni dei mega/fenocristalli di feldspato potassico, ii) presenza 
di xenoliti e/o inclusi microgranulari mafici, iii) caratteri geochimici e isotopici, 
iv) età isotopica. 

Il Porfido di Portoferraio è decisamente porfirico, con un colore variabile da 
grigio a bianco, fino a bruno-rossastro, secondo il grado di alterazione idroterma-
le. La fratturazione è generalmente spaziata e quasi sempre associata ad alterazio-
ne idrotermale. Questa diminuisce la resistenza meccanica della roccia, per cui gli 
affioramenti sono caratterizzati da grandi blocchi con spigoli arrotondati. 

Il Porfido di Portoferraio costituisce un laccolite composito a livelli multipli 
(fig. 35), attualmente smembrato in due porzioni principali a causa della comples-
sa storia tettonica. 

Nell’Elba occidentale (zona di Marciana) affiorano tre corpi principali, incas-
sati nelle metaofioliti e negli hornfels pelitico-carbonatici dell’aureola di contatto 
del plutone del Monte Capanne. La giacitura è inclinata verso NO con direzione 
NE-SO. Numerosi dicchi subverticali si propagano dai livelli principali dentro 
l’incassante.  Il corpo più spesso ingloba i corpi di Aplite di Capo Bianco e di 
Microgranito di Punta del Nasuto, tagliandoli con numerosi dicchi. Le termina-
zioni sud-occidentali dei tre livelli sono troncate dal corpo plutonico del Monte 
Capanne, che ha indotto intense ricristallizzazioni e deformazioni, coerentemente 
a quanto osservato nelle rocce termometamorfiche incassanti. I livelli di Porfido 
di Portoferraio avevano originariamente un’estensione di una decina di chilome-
tri, come indicato dal ritrovamento di livelli di questa formazione magmatica, 
fortemente deformati e ricristallizzati, nella porzione di aureola di contatto tra 
Colle di Orano e Pomonte. 

Nell’Elba centrale un potente corpo di Porfido di Portoferraio (con direzione NS, 
immersione a ovest) affiora nell’Unità Lacona e, più estesamente, nella parte basale 
dell’Unità Ripanera, attraversando tutta l’isola, dalla costa settentrionale (zona di 
Capo d’Enfola - Portoferraio) fino alla costa meridionale (zona di Capo Fonza). 
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Nella parte settentrionale dell’isola, questo corpo intrusivo ha uno spessore 
notevole (circa 400 m) e ingloba i corpi di Aplite di Capo Bianco; verso sud il 
corpo intrusivo si divide in numerosi filoni-strato sub-paralleli collegati da dicchi 
sub-verticali.

Il Porfido di Portoferraio ha composizione variabile da monzogranito a sieno-
granito. La tessitura fortemente porfirica è caratterizzata dalla presenza di feno-
cristalli di feldspato potassico (sanidino di bassa temperatura), di dimensione da 
pochi millimetri fino a 2 cm associati a fenocristalli millimetrici di quarzo, spesso 
bipiramidale, plagioclasio (andesina-oligoclasio) e biotite, immersi in una pasta 
di fondo allotriomorfa quarzoso-feldspatica, a grana fine. Tra i minerali accessori 
si segnalano tormalina, zircone, apatite, monazite, allanite e thorite. La tormalina 
può formare aggregati di taglia fino ad 1 cm, di cristalli prismatici, o tende a sosti-
tuire i K-feldspati, sia i fenocristalli che nella massa di fondo. L’alterazione idro-
termale ha prodotto una disseminazione di calcite e sericite sui plagioclasi, e si 
è sviluppata clorite e sericite su biotite. Anche in queste rocce sono molto rare le 
inclusioni microgranulari mafiche, così come gli xenoliti di metamorfiti scistose.

Una datazione isotopica Rb-Sr ha dato per il Porfido di Portoferraio un’età di 
circa 8 Ma, simile a quella del’Aplite di Capo Bianco (Dini et alii, 2002), cui è 
chiaramente posteriore, come è osservabile in affioramento dai suoi rapporti di 
intersezione con i corpi aplitici. L’età è Tortoniano superiore p.p.

3.4. - Porfido di San Martino (PFM)
(Porfidi granodioritici o granitici p.p., Barberi et alii, 1967a; Porfidi granodio-
ritici dell’Elba centrale p.p., Barberi et alii, 1969, 1969b; π, St. Martino and 
Portoferraio Porphyries p.p., Bortolotti et alii, 2001a)

Questi porfidi sono ben esposti lungo la strada tra Marina di Campo e Lacona. 
La caratteristica più rilevante è la presenza di numerosi megacristalli di feldspato 
potassico (sanidino di bassa temperatura) di dimensioni fino a 15 cm (circa 50-
300 per m2) che producono una tessitura fortemente porfirica osservabile anche 
a grande distanza. I megacristalli di feldspato potassico in genere sono distribuiti 
e orientati in modo casuale ma localmente assumono una decisa isorientazione 
per flusso magmatico. Come già osservato per il Porfido di Portoferraio, anche 
questa formazione magmatica ha subito intensi fenomeni di idrotermalizzazione 
che producono una notevole variabilità di colore da grigio a bianco, fino a bruno-
rossastro. Anche in questo caso la fatturazione è spaziata e produce affioramenti 
con grandi blocchi a spigoli arrotondati. 

Il Porfido di San Martino costituisce un laccolite composito a livelli multipli 
(fig. 35) attualmente smembrato in due parti principali a causa della complessa 
evoluzione tettonica. 

Nell’Elba occidentale, gli affioramenti della zona di Marciana sono costituiti 
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da alcuni dicchi subverticali potenti fino a 50 m ed estesi in direzione E-O per circa 
2,5 km incassati nelle rocce ofiolitiche e sedimentarie metamorfiche dell’Unità 
Punta Polveraia-Fetovaia, e tagliano le unità intrusive più vecchie. Questi dicchi 
rappresentano la zona di alimentazione del laccolite vero e proprio attualmente 
affiorante nell’Elba centrale.  Le estremità occidentali dei dicchi in prossimità 
del contatto con il plutone del Monte Capanne sono fortemente deformate e 
ricristallizate coerentemente con la strutturazione dell’aureola di contatto.

Nell’Elba centrale il laccolite a livelli multipli del Porfido di San Martino è 
ospitato nell’Unità Ripanera, al di sopra del laccolite del Porfido di Portoferraio. 
Anche in questo caso i corpi intrusivi tagliano le precedenti unità intrusive.  Il 
laccolite è costituito da tre livelli principali, immergenti verso ovest, collegati da 
alcuni dicchi subverticali. Il corpo più spesso occupa la posizione stratigrafica più 
elevata, si estende in direzione NS dalla zona di Procchio fino al Golfo di Marina 
di Campo, e raggiunge uno spessore massimo di 700 m nella zona centrale per 
poi suddividersi in livelli più sottili alle estremità settentrionale e meridionale. 

Il Porfido di San Martino ha composizione monzogranitica; i fenocristalli pre-
senti, oltre al prevalente K-feldspato in megacristalli, sono in ordine decrescente 
di abbondanza, il quarzo spesso euedrale, il plagioclasio zonato (andesina-oligo-
clasio) e la biotite. Tra gli accessori comunemente si rinvengono zircone, apatite, 
monazite e tormalina (quest’ultima nell’Elba centrale). L’alterazione idrotermale 
ha prodotto anche in queste rocce la trasformazione più o meno spinta del pla-
gioclasio in aggregati sericitico-calcitici, la cloritizzazione della biotite e la seri-
citizzazione del K-feldspato. Abbastanza frequenti sono gli inclusi mafici micro-
granulari e gli xenoliti di rocce metasedimentarie foliate con biotite, plagioclasio, 
sillimanite, granato, spinello verde e raro corindone.

L’età di messa in posto è di 7,4-7,2 Ma (età Rb-Sr e 40Ar-39Ar), in accordo con 
i rapporti di intersezione con l’Aplite di Capo Bianco e il Porfido di Portoferraio 
osservabili in campagna. L’età è Tortoniano terminale-Messiniano basale.

3.5. - Monzogranito di Monte Capanne (MZM)
(Intrusione granodioritica del Monte Capanne, Marinelli, 1959; Granodiorite del 
Monte Capanne, Barberi et alii, 1967a, 1969a, 1969b; Granodiorite du Monte 
Capanne, Perrin,1975 e Bouillin, 1983; Monte Capanne pluton, Dini et alii., 2002) 

Questo corpo plutonico (Dini et alii, 2002; Westerman et alii, 2003, 2004; 
Gagnevin et alii, 2004, 2005), il più grande dell’intera Provincia Magmatica 
Toscana, costituisce gran parte dell’Isola d’Elba occidentale (figg. 34 e 35) ed 
i suoi affioramenti, salvo locali coperture detritiche, sono pressoché continui su 
di un’area a forma di cupola emisferica estesa per circa 42 km2, con diametro di 
circa 10 km, e culminante con il Monte Capanne (m 1018). Le diverse facies del 
plutone (vedi anche Farina et alii, 2010) (fig. 36) sono ben esposte nelle seguenti 
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località: “facies di San Piero” (MZMc) nell’area della cava attiva Corridoni 
presso San Piero; la “facies di San Francesco” (MZMb) nella omonima località 
presso la chiesa di San Giovanni (strada San Piero - Monte Perone); “facies di 
Sant’Andrea” (MZMa) presso il Capo Sant’Andrea. 

Queste rocce ignee leococratiche hanno una composizione modale tra 
granodioritica e monzogranitica. 

“facies di Sant’Andrea” (MZMa)

La “facies di Sant’Andrea”, nelle parti periferiche del plutone, ha tipica tes-
situra porfirica, caratterizzata da numerosi megacristalli prismatici (generalmente 

Fig. 37 - Monte Capanne: carta geologica e sezione schematica NO-SE. Le facies petrografiche di 
Sant’Andrea, San Francesco e San Piero, in cui è stato suddiviso il Monzogranito di Monte Capanne, 
sono rappresentate schematicamente come tre livelli che si estendono per tutto il plutone. Questi 
livelli assumono nella parte alta del monte una forma convessa. (da Dini et alii, 2007).
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150-200, ma localmente fino a 300 cristalli/m2), tipicamente euedrali, di orto-
clasio pertitico di dimensioni fino a diversi cm (mediamente attorno ai 5 cm di 
lunghezza, max 20 cm) che presentano spesso orli pecilitici.  In questa facies, 
ed in particolare nel settore sud-orientale del plutone, sono inoltre presenti fre-
quenti inclusi sferoidali-ellissoidali microgranulari mafici di colore grigio scuro-
verdastro e di dimensioni fino a metriche (max 3 m) (Perugini & Poli, 2003; 
Westerman et alii, 2003). Queste rocce hanno composizione da tonalitica a mon-
zogranitica e sono costituite principalmente da una massa a grana fine di plagio-
clasio andesinico e biotite nella quale sono presenti xenocristalli rotondeggianti e 
di regola riassorbiti di K-feldspato e di quarzo, nonché rari cristalli di pirosseno, 
talora trasformati in aggregati fibrosi di anfiboli. Tali inclusi mafici derivano dal-
la risalita di fusi mantellici poco miscibili con il soprastante magma anatettico 
dando così luogo al cosiddetto fenomeno di “mingling” (eventualmente incorpo-
rando elementi del magma felsico come i fenocristalli di K-feldspato), nonché 
alla parziale ibridizzazione del magma anatettico stesso (“magma mixing”) (Poli 
et alii, 2002; Dini et alii, 2002). 

“facies di San Francesco” (MZMb)

La “facies di San Francesco” presenta caratteristiche transizionali tra quelle 
di San Piero e di Sant’Andrea. Dal punto di vista composizionale è da sotto-
lineare il maggiore contenuto in Ca (fino ad An45) del nucleo dei plagioclasi e 
la presenza di aggregati di anfibolo (probabilmente in sostituzione di originari 
pirosseni) nelle “facies di San Piero” e di San Francesco rispetto alla “facies di 
Sant’Andrea”. Inoltre le tre facies mostrano piccole, ma sistematiche variazioni 
sul contenuto in elementi maggiori ed in tracce, della composizione isotopica e 
dei cristalli di biotite.

“facies di San Piero” (MZMc)

La “facies di San Piero” è quella meno evoluta (o “normale”) e più omogenea, 
in quanto presenta una tipica tessitura granulare ipidiomorfa di taglia medio-fine, 
costituita da plagioclasio (andesinico-oligoclasico di regola zonato con nucleo 
andesinico; 38% vol), quarzo (27% vol), ortoclasio (22% vol), e biotite (13% 
vol); gli accessori sono apatite, zircone, monazite, allanite e talora anche tormali-
na e ossidi (magnetite). I fenocristalli di K-feldspato sono in genere scarsi. 

Il corpo intrusivo, anche se si presenta per lo più sostanzialmente isotropo, 
mostra foliazioni e lineazioni mineralogiche legate all’orientazione dei cristal-
li di biotite e dei fenocristalli di ortoclasio che sono particolarmente ben svi-
luppate nelle parti sud-orientali del plutone secondo una direzione NNE-SSO 
(Boccaletti & Papini, 1989). Tali orientazioni sono state legate dagli autori ai fe-
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nomeni di flusso magmatico ed evidenziano in generale la presenza di due cupole 
magmatiche culminanti con il Monte Giove ed il Monte Capanne, come è anche 
desumibile dai dati di suscettività magnetica-AMS ottenuti per l’intera plutonica 
affiorante da Bouillin et alii (1993).

Fenomeni di alterazione esogena impartiscono a queste rocce colorazioni 
bruno-rossastre e particolari forme di erosione quali tafonature ed esfoliazioni 
cipollari con formazione in posto di blocchi sferoidali o di lastre; inoltre, nei casi 
di alterazione più spinta la roccia monzogranitica può trasformarsi in una coltre 
eluviale/colluviale sabbiosa grossolana.

L’età isotopica è attorno ai 6,9 Ma (Dini et alii, 2002). L’età è Messiniano 
inferiore p.p.

3.6. - “leucogranito di Sant’Ilario” (LSI) 

Questi corpi filoniani leucogranitici, ben esposti in località Il Prado sotto il 
cimitero di San Piero, hanno spessore da pochi cm fino ad alcune decine di metri. 
Intersecano sia il corpo monzogranitico del Monte Capanne che la sua aureola 
termometamorfica e sono a loro volta tagliati dal Porfido di Orano. Dal punto di 
vista composizionale, il “leucogranito di Sant’Ilario” è costituito in larga parte 
da sienograniti, talora porfirici, e, subordinatamente, da apliti granitiche, spesso 
tormalinifere (una zona intensamente filonizzata di quest’ultime è ben esposta 
lungo la strada panoramica a sud di Pomonte, sul contatto tra ”basalti” e ”diaspri 
di Monte Alpe”). I costituenti mineralogici dei leucograniti sono quarzo, ortocla-
sio e plagioclasio, oligoclasico e meno frequentemente albitico, e quantità mi-
nori (in genere meno del 5%) di biotite (meno abbondante, ma generalmente di 
dimensioni maggiori rispetto a quella presente nel monzogranito) e/o tormalina. 
Localmente sono presenti anche scarse quantità di muscovite.

Particolarmente nell’area di San Piero e di Sant’Ilario, questi corpi intrusivi 
risultano tabulari e sono strettamente associati a delle vene aplitico-pegmatitiche 
con quarzo, ortoclasio e plagioclasio oligoclasio-albitico e cristalli di grossa taglia 
tra i quali le famose tormaline elbaitiche, il berillo, i granati spessartitici, la petalite 
e la pollucite (Pezzotta, 2000). Le pegmatiti sono in forma di filoncelli, di spessore 
da decometrico fino a 2 m, che talora tagliano vistosamente i corpi leucograniti-
ci. I corpi pegmatitici principali sono stati segnalati nella carta geologica con un 
asterisco. Altrove (es. presso il Fosso dell’Ogliera e Punta del Timone) si presen-
tano come dicchi che tagliano le rocce dell’Unità Punta Polveraia-Fetovaia o il 
Monzogranito di Monte Capanne (es. presso Chiessi e la cima del Monte Capanne).

Non sono disponibili datazioni radiometriche, ma i rapporti di intersezione con 
gli altri corpi magmatici, lo collocano tra i 6,9 Ma della “facies di San Piero” del 
apparato plutonico del Monte Capanne e i 6,85 Ma del Porfido di Orano, che in-
trude tutti questi corpi magmatici e l’incassante. L’età è Messiniano inferiore p.p.
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3.7. - “leucogranito di Punta del Cotoncello” (NCL)

Affiora nell’omonima località. 
Si tratta di un dicco esteso per circa 500 m e di spessore max attorno ai 100 m 

che taglia il corpo monzogranitico del Monte Capanne (“facies di Sant’Andrea”); 
è disposto parallelamente al contatto di quest’ultimo con le rocce dell’aureola 
termometamorfica.  Anch’esso ha composizione monzogranitica, con modeste 
concentrazioni di megafenocristalli di K-feldspato, assenza di inclusi microgra-
nulari mafici e una massa cristallina di fondo di dimensioni più fini rispetto al 
Monzogranito di Monte Capanne. 

Per l’età valgono le stesse considerazioni fatte per il ”leucogranito di 
Sant’Ilario”. L’età è Messiniano inferiore p.p.

3.8. - Porfido di Orano (PFN) 
(Filoni a massa fondamentale scura, Marinelli, 1955; Porfido blu, Cornelius, 
1957; Rioliti, Juteau et alii, 1984; Orano dykes, Poli et alii, 1989; Filons som-
bres, Bussy, 1990.)

In questa unità magmatica sono stati collettivamente riuniti più di 100 dicchi 
mafici a composizione piuttosto variabile, ma sempre ricchi in biotite-flogopite, 
che costitituiscono uno sciame sia nella parte occidentale che centrale dell’isola. 
Buone esposizioni di questi dicchi sono quelle presenti lungo la strada principale 
presso Colle d’Orano. 

Questa formazione intrusiva è stata cartografata da Lotti (1884) e da Barberi 
et alii (1967a) come appartenente all’unità dei Porfidi s.l. e quindi raggruppata 
insieme agli altri porfidi monzogranitici e sienogranitici (qui suddivisi in Porfido 
di San Martino e Porfido di Portoferraio). 

Il Porfido di Orano si presenta frequentemente idrotermalizzato ed il colore 
in affioramento passa dal tipico bruno-grigio scuro dei dicchi non alterati, ad un 
colore verde, grigio chiaro e bianco a seconda dell’intensità della ricristallizza-
zione subita. La fratturazione presenta una spaziatura molto variabile così come 
pure l’aspetto della roccia all’affioramento, con blocchi a spigoli vivi nelle por-
zioni non alterate e blocchi arrotondati nelle zone idrotermalizzate. Costituisce un 
sciame di dicchi sub-verticali a direzione prevalente est-ovest la cui parte basale 
affiora nel settore nord-occidentale del Monte Capanne, mentre la parte superiore 
si trova intrusa nelle Unità tettoniche Ripanera e Lacona nell’Elba centrale, che si 
scollarono dalla copertura del plutone e traslarono tettonicamente verso est lungo 
la faglia normale a basso angolo dell’Elba centrale (CEF, vedi oltre). Nell’Elba 
occidentale i dicchi tagliano sia il Monzogranito di Monte Capanne sia l’aureola 
di contatto, con potenze osservabili fino a 50 m ed una estensione in direzione di 
oltre 7 km. Nell’Elba centrale i dicchi tagliano le Unità Ripanera e Lacona e le 
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altre unità intrusive porfiriche già descritte (figg. 34 e 35).
La composizione media del Porfido di Orano è granodioritica, anche se sono 

presenti termini fino a quarzo-monzodioritici. Tipica è la costante presenza di 
fenocristalli di plagioclasio a zonatura complessa e compozione nei limiti labra-
dorite-oligoclasio, e biotite con composizioni sia ricche in Fe che in Mg, talo-
ra presenti anche in uno stesso dicco. Sporadicamente presenti tra i fenocristalli 
anche il clinopirosseno, generalmente profondamente trasformato in actinolite 
e clorite, e olivina, totalmente sostituita da aggregati di fillosilicati magnesiaci. 
In alcuni campioni è stata rinvenuta anche rara Mg-hastingsite. Frequenti anche 
xenocristalli di grandi dimensioni, fortemente arrotondati, di quarzo e feldspato 
potassico. La massa fondamentale, da fine a molto fine, è costituita dall’associa-
zione plagioclasio e flogopite-biotite con feldspato potassico e quarzo. Accessori 
comuni sono l’apatite, lo zircone e l’allanite; piú saltuari sono la magnetite e 
l’ilmenite, la perrierite e la thorite. Sono comuni gli inclusi mafici con tessiture 
doleritiche microgranulari, mentre rari sono gli xenoliti di metamorfici.

Il Porfido di Orano ha un età di messa in posto di 6,85 Ma (40Ar-39Ar) e rap-
presenta l’ultimo evento intrusivo del complesso magmatico dell’Elba centro-
occidentale. L’età è Messiniano inferiore p.p.

3.9. - Monzogranito di Porto Azzurro (MZS)
(Quarzomonzonite di Fosso Mar di Carpisi, Barberi et alii, 1967a; Quarzo-
monzonite di Porto Azzurro, Barberi et alii, 1969a, 1969b; Monzogranito, Serri 
et alii, 1991; γ, La Serra-Porto Azzurro Monzogranite, Bortolotti et alii, 2001a) 

Questa unità magmatica affiora tra Cala di Mola ed il Fosso di Mar di Carpisi 
ad ovest di Porto Azzurro; affioramenti minori sono presenti lungo la costa tra la 
Spiaggia di Barbarossa e Capo Bianco, a NE di Porto Azzurro. Le migliori espo-
sizioni sono lungo la strada del Fosso di Mar di Carpisi (a nord-est della Spiaggia 
del Lido di Capoliveri) che porta alla Miniera di Case Buraccio - La Crocetta e sul 
fianco orientale della valle stessa. La sua presenza in profondità nelle aree di San 
Felo e di Santa Caterina a NE di Porto Azzurro e a NE della Miniera di Terranera 
è documentata in alcuni sondaggi minerari esplorativi. 

Il monzogranito è intruso nel Complesso di Monte Calamita.
La composizione di queste rocce eterogranulari ipidiomorfe è simile a quel-

la delle parti più acide del Monzogranito dil Monte Capanne includendo quarzo 
(circa 31% vol), plagioclasio (circa 30% vol) a composizione essenzialmente oli-
goclasica, spesso zonato con nucleo andesinico, ortoclasio (circa 24% vol), biotite 
(circa 16% vol) frequentemente in via di cloritizzazione, e accessori quali apatite, 
zircone, magnetite e tormalina; inoltre è comune la cordierite, di regola pinitizzata. 
Spesso la tessitura diviene porfiroide per la presenza di fenocristalli di ortoclasio 
pertitico anche di dimensioni centimetriche ed in quantità max di 50 cristalli/m2. 
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Nel monzogranito mancano gli inclusi mafici microgranulari. 
Il Monzogranito di Porto Azzurro ha prodotto inoltre nell’Unità Porto Azzurro 

incassante un corteo filoniano costituito da sciami di leucograniti, micrograniti 
e apliti (“Filoni granitici ed aplitici con sacche pegmatitiche”, Barberi et alii 
(1967a). Rari filoni sono stati riconosciuti anche all’interno degli ”scisti di Capo 
d’Arco” lungo la costa tra Capo d’Arco e Ortano e all’Isolotto di Ortano.

Le rocce del corteo filoniano non sono cartografabili alla scala della carta. 
Sono state comunque  riportate  mediante soprassegno le aree più intensamente fi-
lonizzate, corrispondenti alla parte orientale del Promontorio del Monte Calamita 
e all’area di Porto Azzurro.

Buoni affioramenti di questi dicchi, di spessore generalmente da pochi cm 
fino a poco più di 1 m (max circa 20 m sulla strada tra Capoliveri e le miniere del 
Monte Calamita), si trovano lungo la strada panoramica e la sottostante falesia, 
immediatamente ad occidente di Porto Azzurro. 

Micrograniti e leucograniti presentano tessitura granulare ipidiomorfa con 
plagioclasio oligoclasico-andesinico, quarzo, ortoclasio, accompagnati in gene-
re da basse quantità scarsa biotite e/o muscovite, cordierite; i minerali accessori 
sono apatite, zircone, tormalina shorlitica, magnetite. 

L’ortoclasio prevale sul plagiocasio intermedio-acido nelle apliti che local-
mente presentano porzioni ricche in tormalina nera; possono essere presenti an-
che la muscovite, andalusite, cordierite e granato.

Questi filoni sono localmente tagliati da vene idrotermali di quarzo e tormali-
na a composizione shorlitico-dravitica; inoltre, fenomeni di metasomatosi a tor-
malina e quarzo possono essere presenti sul contatto tra i filoni leucogranitici e le 
rocce cornubianitiche incassanti (Dini et alii, 2008). 

Questi filoni granitici e aplitici presentano età radiometriche sostanzialmente 
coeve con quelle del Monzogranito di Porto Azzurro, che risulta attorno ai 5,9 Ma 
(Saupé et alii, 1982; Maineri et alii, 2003).

Datazioni 40Ar-39Ar condotte sulla muscovite delle metapeliti e metapsammiti 
del Complesso di Monte Calamita, hanno messo in luce un’età di 6.23 Ma per il 
termometamorfismo connesso all’ intrusione del monzogranito ( Musumeci et al., 
2010). L’età è Messiniano superiore p.p.

3.10. - “filone di Monte Castello” (mc)
(μ, Mt. Castello Dyke, Bortolotti et alii, 2001a)

Questo dicco mafico (Conticelli et alii, 2001), esposto a nord di Monte 
Castello (NNO di Porto Azzurro) (fig. 37), si è intruso nell’Unità Monte Strega, 
dove attraversa con assetto indeformato la spessa gauge della Faglia di Monte 
Castello (“p” in fig.  43) e, dirigendosi a N, sembra scomparire nella Faglia 
dell’Acqua Cavalla (“q” in fig. 43).  
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È costituito da una roccia porfirica grigio scura e bruna con xenocristalli di 
plagioclasio (a composizione bytwnitico-labradoritico), clinopirosseno augitico, 
olivina (di regola completamente alterata in serpentino o smectite), e talvolta an-
che di ortoclasio di dimensioni fino a 10 cm. La massa di fondo è costituita da 
clinopirosseno, sanidino, plagioclasio intermedio-basico ed accessori quali ma-
gnetite ed apatite. Il filone ha una composizione totale shoshonitica con una chia-
ra affinità alcalino-potassica.

L’età isotopica (39Ar/40Ar) è di circa 5,83 Ma (Conticelli et alii, 2001). L’età 
è Messiniano superiore p.p.

3.11. - Corpi filoniani di dimensioni non cartografabili

3.11.1. - ”filoni di Casa Carpini” (cc)
(lamprofiri - kersantiti, Debenedetti, 1952; +, Casa Carpini Lamprophyries, 
Bortolotti et alii, 2001) 

Si tratta di due dicchi porfirici (Pandeli et alii, 2006) di colore grigio e grigio 
chiaro esposti lungo i versanti orientale e meridionale di Monte Arco, all’interno 
delle “filladi e metasiltiti di Porticciolo” (uno affiora lungo la strada poco oltre 
l’ingresso del Residence di Capo d’Arco). Questi filoni, il cui spessore varia da 
circa 50 cm a poco più di 2 m, tagliano nettamente le foliazioni delle rocce me-
tamorfiche incassanti. La loro composizione è quarzo-dioritica e contenengono 
fino al 23% di minerali femici (biotite) (Pandeli et alii, 2006). In particolare, pre-
sentano una tessitura microcristallina porfirica costituita da plagioclasio, biotite 
(di regola più o meno cloritizzata), quarzo, K-feldspato, e rara muscovite in cui 
sono dispersi xenocristalli di quarzo, plagioclasio e K-feldspato.  I fenocristalli 
di plagioclasio presentano una composizione albitico-oligoclasica (An 9-23%) e 
leggere zonature normali; la variabilità del contenuto di An è più ampia nei mi-
crocristalli della massa di fondo (An 5-34%). Questi filoni sono petrograficamen-
te diversi dal “filone di Monte Castello” e dai molti dei dicchi associati ai plutoni 
granitici e ai laccoliti dell’Isola d’Elba. Analogie si osservano con il Porfido di 
Orano a composizione monzogranitica, granodioritica e quarzo-monzodioritica. 
Le caratteristiche petrologiche e geochimiche  sono tipiche delle rocce interme-
dio-acide dell’Isola d’Elba, derivanti da mixing fra un magma calcalcalino inter-
medio-femico del tipo di quelli dell’Isola di Capraia e un fuso crostale analettico, 
ma suggeriscono un ruolo dei magmi mafici più importante rispetto agli altri corpi 
magmatici elbani (Pandeli et alii, 2006). 

Data l’alterazione dei cristalli di biotite, i tentativi per la datazione radiome-
trica sono risultati finora negativi. In ogni caso, dato che tagliano la strutturazione 
tettono-metamorfica polifasica delle rocce incassanti, sono senz’altro attribuibili 
alla Provincia Magmatica Toscana e, in base ai caratteri composizionali, mostra-
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no una consanguineità con il Porfido di Orano, datato 6,85 Ma, che rappresenta 
l’ultimo prodotto magmatico dell’Elba occidentale. 

3.11.2. - ”filoni di Monte Capo Stella” (ms)
(*, Monte Capo Stella Dykes, Bortolotti et alii, 2001a)

Lungo la costa orientale del Promontorio di Capo Stella, in corrispondenza 
del fosso a N/NE di Casa Mazzari, affiorano filoni (Bortolotti et alii, 2001a), 
di spessore da 70 a 130 cm e di colore grigio-bruno/beige, intrusi in fratture ad 
alto angolo con direzione per lo più NO-SE, nei basalti a pillow dell’Unità Monte 
Strega. Questi filoni hanno una struttura olocristallina porfirica con fenocristalli 
ipidiomorfi di plagioclasio (talora a struttura decussata) e xenocristalli di quarzo 
in una pasta di fondo costituita da plagioclasi, K-feldspato, quarzo, anfiboli mo-
noclini (orneblenda) e biotite (Pandeli et alii, 2010). Questi minerali femici, che 
talora sono presenti anche come microfenocristalli o glomeroporfiri, presentano 
spesso alterazioni cloritiche. Rari sono invece i fenocristalli centimetrici (max 
2,5 cm) di ortoclasio. Sia i fenocristalli di plagioclasio che quelli presenti nella 
massa di fondo hanno una composizione oligoclasio-andesinica. Si notano anche 
frequenti sostituzioni dei plagioclasi da parte di epidoto, presente anche come 
impregnazioni o piccole vene spesso associate al quarzo. Tra gli accessori sono 
presenti zircone, titanite e apatite. Spesso si nota una generalizzata riduzione delle 
dimensione medie dei cristalli (fino a una tessitura afanitica) nella parte dei filoni 
a contatto con l’incassante che, a scala microscopica, presenta strutture globose e 
una generale alterazione fillosilicatica della pasta di fondo, verosimilmente in ori-
gine ipocristallina. Vene di quarzo attraversano localmente il contatto tra i filoni 
e i basalti a pillow incassanti. 

Le caratteristiche composizionali e tessiturali di queste rocce a composizio-
ne quarzo-dioritica ricordano quelle dei “filoni di Casa Carpini” di natura calc-
alcalina. Al momento non sono disponibili datazioni radiometriche di questi corpi 
magmatici.

4. - SKARN CON MINERALIZZAZIONI METALLICHE (sk)
(k, Silicati ferro calciferi, Barberi et alii, 1967a, 1969a, 1969b; sk, skarns, 
Bortolotti et alii, 2001a)

Questi skarn sono presenti solo nell’Elba orientale e sono rappresentati da 
silicati ferro-calcici metasomatici (es. hedembergite, ilvaite, epidoto), talora as-
sociati a minerali di Fe (pirrotina, pirite, magnetite) (Tanelli, 1977; Tanelli et 
alii, 2001). Essi sostituiscono generalmente rocce carbonatiche (e.g i calcesci-
sti dell’Unità Acquadolce), ma sul Promontorio del Monte Calamita sono local-
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mente associati ai corpi ortoanfibolitici (es. quelli dell’area di Morcone - Pareti). 
Gli skarn sono legati al termometamorfismo derivante dalla messa in posto del 
Monzogranito di Porto Azzurro (5,1-5,9 Ma). Molti corpi di skarn non sono car-
tografabili (es. quelli del Promontorio del Monte Calamita), ma saranno descritti 
in dettaglio nel capitolo del termometamorfismo.

5. - DEPOSITI DELLE AREE SOMMERSE

5.1. - Coltre di alto stazionamento (HST)

È un insieme abbastanza omogeneo di corpi deposti nel corso della fase di 
alto stazionamento del livello marino che dura tutt’ora. Viene cartografata solo 
laddove il suo spessore supera i 2 m.  Si distinguono i seguenti tipi di sistemi de 
posizionali:

5.1.1. - Deposito di spiaggia sommersa
Sedimenti del sistema deposizionale litoraneo (g8). Si tratta prevalentemente 

dei depositi dei principali golfi e insenature. La litologia è in genere sabbioso-
ghiaiosa, più grossolana sulle vere  e proprie spiagge sommerse, mentre più al 
largo sfuma in una litologia definibile come sabbia pelitica.

Età: Olocene

5.1.2. - Deposito di piattaforma interna
Sistemi deposizionali di piattaforma interna (g19). Interessano mediamente la 

fascia batimetrica al di sopra dei -80 m.  Non  sempre occupano aree concentriche 
alle zone dei depositi litoranei; talora si presentano in accumuli isolati, talora in 
aree allungate intercalate a zone prive di HST. Le litologie sono definibili come 
peliti da poco a molto sabbiose.

Età: Olocene

5.1.3. -  Deposito di bacino
Sistema deposizionale del Bacino di Punta Ala (m11). Si è deciso di stralciare 

detto sistema da quelli di piattaforma interna in quanto caratterizzato da forte 
indice di accumulo sedimentario determinato principalmente da apporti di ma-
teriale fine da S. L’HST raggiunge potenze relativamente elevate per la zona e la 
litologia è esclusivamente pelitica

Età: Olocene
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5.2. - Corpi della trasgressione postglaciale (TST)

Laddove la coltre di alto stazionamento riduce il suo spessore a meno di 2 m, 
affiorano corpi di facies  deltizia e  prodeltizia, paleocordoni litoranei e depositi 
di retrospiaggia, lagunari o di lago costiero, che possono essere riferiti ad una fase 
della trasgressione postglaciale in cui l’apporto detritico compensava parzialmen-
te o totalmente la risalita del livello marino (Younger Dryas?). Nell’area vi è un 
solo insieme di tali corpi ad una batimetria media di -80 m

Età Tardo Pleistocene-Olocene

5.3. - Deposito di frana sottomarina (g17)

Di fronte a Capo d’Arco e a SO di Punta di Fetovaia, al limite della Carta, 
sono state cartografate due piccole frane sottomarine di materiale clastico etero-
metrico.

Età: Tardo Pleistocene-Olocene

5.4. - Corpi pleistocenici indifferenziati (sti)

Al di sotto della superficie erosiva singlaciale (ST) in assenza dei depositi 
precedentemente descritti affiorano livelli sedimentari, generalmente progra-
danti verso il depocentro dei bacini, riferibili a cicli eustatici precedenti il ciclo 
Wurmiano, senza che siano possibili ulteriori distinzioni da riportare in carta.

Età: Pleistocene superiore

5.5. - Substrato indifferenziato (sci, rappresentato solo negli schemi sismostra-
tigrafici)

In più zone, sottocosta e in rilievi del fondo isolati affiorano corpi roccio-
si, sordi al segnale acustico, che abbiamo scelto di definire genericamente come 
substrato indifferenziato in quanto solo con campionature dirette, non previste 
nell’ambito del Progetto, si sarebbe potuto operare una qualche distinzione.

Età: varia, non nota

6. - DEPOSITI CONTINENTALI QUATERNARI 

6.1. - Deposito alluvionale terrazzato (bn)
(aa, terraced alluvial deposits, Bortolotti et alii, 2001a)

Questi depositi rappresentano antiche piane alluvionali e costiere relitte, de-

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



149

bolmente inclinate e di raccordo tra i rilievi collinari ed il mare. Essi sono incisi 
dal reticolo idrografico olocenico. A questi depositi fluviali possono essere corre-
lati i conoidi alluvionali inattivi e fortemente rimodellati, ubicati in corrisponden-
za dello sbocco delle principali incisioni vallive nelle piane alluvionali.

Nel complesso si tratta di ghiaie eterometriche, eterogenee, poco arrotondate, 
sciolte e immerse in abbondante matrice sabbioso-limosa di colore bruno rossastro. 

Lo spessore di questi depositi è, nella maggior parte dei casi, difficilmente 
valutabile, ma in alcune scarpate d’erosione fluviale connesse con le dinamiche 
attuali, si possono raggiungere e superare i 10 m.

Età: Pleistocene superiore.

6.2. - Deposito eolico (d)

Antichi depositi di natura prevalentemente eolica affiorano in più punti del-
la fascia costiera dell’Elba centrale e orientale. In particolare essi si rinvengono 
tra Cala del Pisciatoio e Cala Cancherelli, nei pressi di Portoferraio (Valle di 
Lazzaro), a Viticcio, nel Golfo della Biodola (Scaglieri), lungo i due versanti del 
promontorio di Monte Capo Stella, in alcune valli tra la Punta di Zuccale e la Cala 
dell’Innamorata e a nord-est di Capoliveri (Fosso delle Conce), tra la Spiaggia del 
Lido e il versante orientale del Monte Zuccale e intorno a Cavo. Tra le località 
citate i migliori affioramenti si riscontrano lungo la costa occidentale del Monte 
Calamita (tra Punta di Barabarca e la Madonna delle Grazie). I sedimenti eolici 
ammantano le antiche coste rocciose scolpite nel substrato e spesso risalgono, con 
spessori anche di decine di metri, le valli fluviali, giungendo, a volte, fino a circa 
100 m s.l.m., come nel caso della valle che dalla Spiaggia della Madonna delle 
Grazie sale verso Capoliveri.

Dal punto di vista granulometrico, i depositi eolici sono costituiti prevalente-
mente da sabbie da grana fine a grossolana e, in minor misura, da ghiaie minute 
(granuli di diametro tra 2 e 4 mm). Essi presentano una matrice quasi del tutto 
assente; la maggior parte dei vuoti intergranulari è riempita da due generazioni 
di cemento carbonatico. Il grado di cementazione è spesso così elevato da gene-
rare vere e proprie arenarie e microconglomerati. Al loro interno, questi depositi 
sono caratterizzati da stratificazione incrociata a grande scala, di tipo planare; in 
essa prevalgono i foreset con giaciture ad alto angolo, ed immersioni verso terra. 
Inoltre sono presenti rizoconcrezioni ed intercalazioni di paleosuoli rubefatti e di 
brecce di versante. L’analisi petrografica ha consentito di classificare questi de-
positi come quarzo-areniti bioclastiche; esse, infatti, annoverano tra i costituenti 
principali bioclasti carbonatici (frammenti di gusci di lamellibranchi, gasteropo-
di, echinodermi, briozoi, alghe rosse nodulari e foraminiferi bentonici), clasti si-
licatici perlopiù monocristallini (granuli di quarzo e feldspati) e litici (D’Orefice 
et alii, 2007).
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Intercalati ai depositi eolici solitamente si rinvengono paleosuoli rubefat-
ti (colore 2,5 YR 4/6 - rosso) quasi del tutto decarbonatati e arricchiti in argil-
la.  Sulla materia organica totale contenuta nei paleosuoli affioranti nell’Elba 
orientale a nord di Cala del Pisciatoio (Cala Mandriola) e nel Promontorio del 
Monte Calamita a nord della Madonna delle Grazie (Stecchi) sono state ef-
fettuate nel 2009 (M. D’Orefice e R. Graciotti, com. pers.) tre datazioni 14C 
mediante la tecnica AMS, che hanno fornito un’età di 21.400-20.350 cal BC 
(CeDaD-LTL2880A) nel caso di Cala Mandriola, e un’età di 21.900-20.950 cal 
BC (CeDaD-LTL2882A) e 25.081 ± 220 BP (CeDaD-LTL2886A), nel caso di 
Stecchi. 

Queste datazioni differiscono da quelle precedentemente effettuate da 
Cremaschi & Trombino (1998) su piccoli frammenti di carbone contenuti nei 
paleosuoli di Cala Cancherelli e di Madonna delle Grazie, che hanno fornito 
rispettivamente un’età 14C non calibrata di 40.831 ± 1.373 BP e 48.000 ± 1.900 
BP. Nonostante le evidenti differenze di età tra i due gruppi di datazioni, di cui 
il secondo chiaramente al limite del metodo, la formazione in esame ricade, co-
munque, all’interno dell’ultimo glaciale e quindi durante un basso stazionamento 
del livello marino. La continuazione dei depositi eolici per diversi metri al di 
sotto del livello del mare attuale e la loro erosione ad opera dell’odierna dinamica 
marina, confermano un equilibrio di questi corpi sedimentari con una linea di 
costa più avanzata di quella attuale. In queste condizioni, emergeva progressi-
vamente dal mare un fondo sabbioso, che costituiva la zona d’alimentazione dei 
depositi in questione.

Età: Pleistocene superiore

6.3. - Deposito di frana (a1)
(f, landslide debris, Bortolotti et alii, 2001a)

Nella parte occidentale dell’Isola d’Elba i fenomeni franosi sono prevalente-
mente concentrati in corrispondenza delle rocce dell’aureola termometamorfica 
del plutone monzogranitico del Monte Capanne, soprattutto dove i rapporti giaci-
turali con il versante rappresentano forti fattori d’instabilità. Nel resto dell’isola i 
movimenti franosi sono meno frequenti e principalmente distribuiti in corrispon-
denza delle coste alte a falesia, modellate nel substrato metamorfico e sedimen-
tario e sottoposte ad un’intensa dinamica marina.

I depositi di frana sono essenzialmente connessi a fenomeni di crollo, di ri-
baltamento e di scorrimento, a volte multiplo, mentre rarissimi sono i colamenti.

Numerosi fenomeni di crollo e ribaltamento interessano i versanti del Monte 
Capanne, i più estesi dei quali si trovano nella parte terminale della Valle di 
Chiessi (confluenza tra il Fosso di Chiessi e il Fosso della Gneccarina), alle pen-
dici occidentali del Monte di San Bartolomeo e nei pressi del Colle di Palombaia. 
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Essi sono, infine, presenti alla base delle pareti rocciose subverticali che con-
traddistinguono la porzione orientale di Monte Castello (settore nord-orientale 
dell’Elba) e lungo le coste alte a falesia che bordano l’isola.

I corpi di frana legati a un movimento di scorrimento possono essere sia di 
tipo rotazionale e sia traslativo.

Frane di scorrimento rotazionale, contraddistinte da uno stile di attività mul-
tiplo sono osservabili lungo il tratto di versante che sottende la costa fra Punta 
del Timone e Punta della Fornace (Monte Capanne occidentale). In particolare, in 
località Case Peria sono stati identificati due scorrimenti principali, le cui testate 
sono riconoscibili a 235-250 m s.l.m. Questi fenomeni franosi sono stati interes-
sati da una recente ripresa del movimento nelle porzioni inferiori, estese fino alla 
linea di costa (D’Orefice et alii, 2009). Sempre nell’area del Monte Capanne, 
sono da segnalare gli scorrimenti multipli che insistono sul tratto meridionale del 
promontorio di Punta della Madonna, ad ovest di Marciana Marina e i versanti 
settentrionali del Monte Perone (Fosso di Redinoce, Fosso dell’Acqua Calda). 
Un’altra frana di scorrimento è quella che interessa Colle Carene (Elba centrale), 
il cui movimento è testimoniato dai danni osservabili lungo la strada che collega 
Colle Reciso con Portoferraio. 

Frane di scorrimento si manifestano anche nella zona tra Monte Grosso e 
Monte Gorgoli e a monte dell’abitato di Nisportino (Elba nord-orientale). Altre 
frane di scorrimento di minore estensione, impostate al contatto tra roccia e co-
pertura detritica, coinvolgono spesso le coltri d’alterazione dei ”diaspri di Monte 
Alpe”.

Una frana per colamento inattiva, che interessa la copertura detritica, è sta-
ta riconosciuta subito ad est del Residence del Sole, sulla destra idrografica del 
Fosso della Madonnina, poco prima del suo sbocco nella Piana di San Giovanni.

Per semplificare la rappresentazione cartografica, rendendo più agevole la let-
tura della carta geologica, tra i depositi di frana sono stati inclusi anche i depositi 
di debris flow, considerate le loro analogie con i fenomeni franosi. I debris flow, 
molto frequenti nell’Isola d’Elba, sono quasi esclusivamente concentrati all’in-
terno delle valli, che, con direzione radiale, si dipartono dalla sommità del Monte 
Capanne per raggiungere direttamente il mare, superando in una breve distanza 
(4-5 km) un dislivello di circa 1.000 m.

Accumuli da debris flow, sebbene di dimensioni minori, sono stati anche indi-
viduati nell’Elba nord-orientale e in particolare nel versante a monte di Nisportino 
(Valle delle Fiche), nella valle del Fosso dei Mangani, nel bacino idrografico del 
Fosso di Gràssera (a NE di Rio nell’Elba) e tra Ripabianca e la Punta di Rialbano 
(a nord di Rio Marina). 

Questi depositi si presentano massivi, generalmente matrice-sostenuti, scarsa-
mente assortiti e privi di embricatura o di strutture interne. La matrice è ghiaioso 
sabbiosa grossolana, solo localmente limosa. La gradazione è frequentemente in-
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versa, con blocchi rotondeggianti di taglia plurimetrica in prossimità della super-
ficie. Lenti isolate di depositi ghiaiosi grossolani e limosi indicano l’alternanza 
di debris flow con eventi di più bassa energia, a carattere torrentizio, del mezzo 
di trasporto. 

Di solito gli accumuli da debris flow che interessano il settore del Monte 
Capanne occupano completamente il fondo dei tratti medio-terminali delle in-
cisioni vallive, spingendosi fino al mare, dove progradano sommersi per diverse 
decine di metri. L’alimentazione di queste colate è da ricondurre agli accumuli 
detritici presenti lungo i tratti superiori dei versanti e alla base delle pareti roccio-
se scolpite nel substrato. 

In particolare, nella Valle dell’Uviale di Marciana questi depositi raggiungo-
no il loro spessore maggiore. La giustapposizione e sovrapposizione delle colate 
ha generato un corpo detritico complesso, dove non sempre sono riconoscibili i 
limiti fra i diversi lobi. L’intero corpo detritico è stato poi inciso dall’erosione flu-
viale, che ha generato scarpate anche superiori ai 10 m (D’Orefice et alii, 2009). 

Fenomeni di debris flow si sono verificati anche in tempi recenti (ottobre 
1990) nella valle di Pomonte (versante meridionale del Monte Capanne), con 
effetti distruttivi sulle infrastrutture viarie (ponti) presenti nel centro abitato omo-
nimo. Considerando che i debris flow spesso raggiungono il mare e che, proprio 
in concomitanza dello sbocco sul litorale delle principali valli sono ubicati i mag-
giori centri abitati, risulta evidente l’elevato grado di rischio a cui questi insedia-
menti sono soggetti (D’Orefice et alii, 2009).

Età: Pleistocene-Olocene

6.4. - Deposito di versante (a)
(d, debris p.p., Bortolotti et alii, 2001a)

Si tratta di accumuli detritici, situati alla base di versanti acclivi. Il loro spes-
sore è molto variabile da 1-2 m a più di 5 m e talora presentano evidenze di 
stratificazione (es. settore meridionale del Monte Capanne e Valle di Nisporto). I 
depositi detritici sono costituiti generalmente da clasti eterometrici, generalmente 
eterogenei, non classati, angolosi, immersi in matrice sabbioso-siltosa, spesso di 
colore rossastro e con tessitura da clasto sostenuta a matrice sostenuta. 

Essi hanno una composizione legata a quella delle rocce affioranti sottostanti 
o circostanti. Sono spesso associati agli affioramenti del Gruppo del Verrucano, 
“basalti”, ”diaspri di Monte Alpe” e Calcari a Calpionelle nell’Elba orientale, e a 
quelli del Monzogranito di Monte Capanne e della sua aureola cornubianitica (tra 
Pomonte e Colle d’Orano).

Caratteristici accumuli di blocchi lastriformi con dimensioni da qualche deci-
metro ad anche 3-4 m sono presenti su versanti settentrionali del Monte Capanne. 
Depositi di questo tipo sono stati spesso interpretati come crioclastici, e quindi 

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



153

associati a condizioni climatiche di tipo periglaciali.
Età: Pleistocene superiore-Olocene

6.5. - Coltre eluvio-colluviale (b2)
(d, debris p.p., Bortolotti et alii, 2001a)

I prodotti eluviali sono particolarmente abbondanti in corrispondenza del plu-
tone monzogranitico del Monte Capanne. In quest’area il processo d’alterazione 
meteorica del substrato monzogranitico, di tipo fisico-chimico (arenizzazione), 
ha originato un materiale granulare compreso fra la sabbia grossolana e la ghiaia 
fine con uno scheletro di frammenti litici sino a 3-5 cm di diametro massimo. Gli 
spessori di questo materiale d’alterazione possono arrivare a 1,5-2 m, ma media-
mente si mantengono nell’ordine di qualche decimetro. Inoltre, in gran parte del 
settore meridionale del Monte Capanne e in alcune zone del settore settentrionale 
(presso Serra Ventosa a NO del Monte Giove, nel versante a nord del Santuario 
di Madonna del Monte e in località Pietra Acuta) l’alterazione meteorica, lungo i 
sistemi di joint fra loro ortogonali, ha generato blocchi isolati, talvolta impilati a 
costruire veri e propri tor (D’Orefice et alii, 2009).

Coltri eluviali d’alterazione meteorica, limitate a piccole aree sub-pianeg-
gianti, sono infine presenti lungo la fascia costiera occidentale del Promontorio 
del Monte Calamita (Punta di Praticciolo, di Sugarello, Barabarca). Esse sono 
costituite da accumuli detritici eterometrici, generalmente grossolani, composti 
prevalentemente da regolite e, in misura minore, da suoli.

I depositi di origine colluviale ammantano con spessori in genere superiori 
al metro porzioni rilevanti dei versanti collinari. L’abbondanza di questi depo-
siti è stata sicuramente favorita dall’intensa deforestazione, avvenuta in conse-
guenza dello sfruttamento minerario dell’Elba sin dai tempi protostorici e storici, 
congiuntamente con lo sfruttamento insediativo (agricoltura e pastorizia), e dai 
numerosi incendi che si sono susseguiti in quest’isola; fattori questi che hanno 
condotto all’instaurarsi di ripetute dinamiche di erosione accelerata del suolo e di 
dilavamento dei versanti (D’Orefice et alii, 2009).

Generalmente si tratta di sedimenti fini, massivi, sabbioso-limosi, in genere 
di colore rossastro, contenenti clasti di varia natura e manufatti antropici. I clasti, 
spesso a spigoli vivi, hanno dimensioni variabili dal centimetro al decimetro e 
non presentano un’orientazione prevalente.

Età: Olocene

6.6 - Deposito alluvionale (b)
(a, Recent alluvial and beach deposits p.p., Bortolotti et alii, 2001a)

Si tratta di depositi attualmente in evoluzione all’interno degli alvei e delle 
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zone golenali interessate da piene occasionali, spesso incassati nei sedimenti flu-
viali più antichi o nelle rocce del substrato. A volte, allo sbocco delle valli nelle 
piane alluvionali e costiere, i corsi d’acqua sono incisi all’interno di un antico 
conoide alluvionale e delimitati da scarpate fluviali di alcuni metri di altezza.

Gli alvei che ospitano questi depositi sono connessi a corsi d’acqua in genere 
a regime temporaneo, caratterizzati da forti alternanze stagionali.

Dal punto di vista granulometrico i depositi alluvionali attuali sono contrad-
distinti da una spiccata variabilità. Negli alvei racchiusi nel fondo delle brevi e 
ripide vallecole incise nei rilievi elbani (Monte Calamita, Monte Capanne, dorsali 
Monte San Martino - Monte Orello e Monte Castello - Cima del Monte - Monte 
Serra), i depositi alluvionali sono essenzialmente rappresentati da elementi gros-
solani poco elaborati, che vanno dalla ghiaie ai blocchi. In corrispondenza delle 
principali piane alluvionali e costiere, leggermente inclinate verso mare, i depo-
siti alluvionali sono, invece, costituiti da materiali più fini, corrispondenti a limi, 
sabbie e ghiaie sciolte. Le ghiaie, in genere eterometriche, eterogenee e scarsa-
mente elaborate, sono immerse in una matrice sabbioso-limosa di colore bruno-
rossastro.

All’interno di questi depositi non è raro rinvenire scorie metalliche d’epoca 
etrusca, romana e medievale, derivanti dal processo di fusione dei minerali fer-
rosi.

Recenti lavori di regimazione idraulica, con edificazione di argini artificiali, 
hanno rettificato e notevolmente ristretto la sezione naturale dei principali alvei 
fluviali.

Lo spessore di questi depositi è variabile e localmente può superare alcuni metri.
Età: Olocene

6.7. - Deposito di spiaggia (g2)
(a, Recent alluvial and beach deposits p.p., Bortolotti et alii, 2001a)

I depositi di spiaggia emersa sono estremamente variabili dal punto di vi-
sta granulometrico; si hanno infatti spiagge costituite da sabbie prevalentemente 
silicoclastiche, medio-grossolane e ben classate, spiagge formate da sedimenti 
misti sabbioso-ghiaiosi e spiagge costituite interamente da ghiaie grossolane, da 
poligeniche a monogeniche, arrotondate e ben assortite. A luoghi, in corrispon-
denza dello sbocco in mare di alcuni corsi d’acqua, o in presenza di ripide falesie 
i depositi di spiaggia sono formati essenzialmente da grossi blocchi arrotondati.

Le spiagge a granulometria prevalentemente sabbiosa, in gran parte concen-
trate nel settore centrale dell’isola sono le più estese dell’Elba. Gli esempi più 
significativi sono quelli di Marina di Campo, Lacona e di Procchio.

Le spiagge ghiaiose, dopo quelle sabbiose, sono le più diffuse dell’Elba e loca-
lizzate soprattutto nelle anguste insenature della costa rocciosa del Monte Capanne, 
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lungo il tratto di costa alta tra Portoferraio e Viticcio e tra Rio Marina e Cavo.
I depositi di spiaggia prevalentemente sabbiosi-ghiaiosi sono i meno diffusi 

nell’isola. Degni di nota sono quelli di Cavo, Margidore, Norsi e Ottone.
Date le loro ridotte dimensioni areali, nei depositi di spiaggia sono stati in-

clusi i depositi eolici di retrospiaggia attualmente stabilizzati dalla vegetazione. 
Essi sono localmente presenti presso Marina di Campo, Procchio, alle spalle 
della Spiaggia Grande nel Golfo della Lacona e nel Golfo Stella (Spiaggia del 
Margidore). A Cala di Mola, presso Porto Azzurro, sono presenti i lembi residui 
di un cordone dunare di limitate dimensioni, attualmente quasi del tutto obliterato 
dalla recente realizzazione di opere portuali.
Lo spessore può raggiungere alcuni metri.
Età: Olocene 

6.8. - Deposito lagunare (e1) 

Depositi lagunari sono stati cartografati a Marina di Campo, Schiopparello-
Magazzini e Cala di Mola. In particolare, a Marina di Campo sono state individua-
te tre aree lagunari nella fascia retrostante l’esteso corpo sabbioso di origine eolica: 
le prime due sono situate immediatamente alle spalle del centro abitato, in località 
Stagno, e ad est della località Albarelli, mentre la terza è ubicata tra la zona dei 
campeggi e la località la Serra. Questi depositi, in genere subaffioranti, sono for-
mati da argille limose molto scure e plastiche, con elevato contenuto di resti vege-
tali e di macrofaune fossili, tra cui gusci di Cerastoderma, foraminiferi e ostracodi. 
Il loro spessore è variabile tra i 4 m, in località Stagno, e gli 8 m circa, in località 
la Serra. Alcune datazioni al radiocarbonio, effettuate sui gusci di Cerastoderma o 
sulla sostanza organica, inquadrano la formazione di questi depositi in un interval-
lo temporale che va da circa 6.600 anni BP a meno di 3.400 anni BP.

Le lagune costiere di Schiopparello-Magazzini e Cala di Mola progressi-
vamente si sono trasformate in aree palustri, dove attualmente, in un ambiente 
caratterizzato dalla presenza di acque dolci, sedimentano argille scure ricche in 
materia organica. 

Lagune costiere erano anche presenti presso Lacona, Procchio, San Giovanni; 
le loro modeste dimensioni non ne hanno, comunque, consentito la loro rappre-
sentazione cartografica. 

Età: Olocene

6.9. - Discarica (h1)
(r, mining waste p.p., Bortolotti et alii, 2001a)

Rientrano in questa tipologia di depositi le discariche minerarie e le discariche 
per lo stoccaggio di rifiuti solidi urbani (RSU). 
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Le discariche minerarie, formate da consistenti accumuli di materiale lapideo 
eterogranulare, sono ubicate in corrispondenza delle aree minierarie del Monte 
Calamita (miniere del Polveraio, del Ginevro e dei Sassi Neri) e di quelle della 
zona di Rio Marina (miniere di Vigneria e Rioalbano).

Per quanto concerne le discariche per lo stoccaggio di RSU, va segnalata, 
per la sua importanza, quella ubicata in località Literno, nel comune di Campo 
nell’Elba.

Età: Olocene

6.10. - Deposito antropico (h)
(r, mining waste p.p., Bortolotti et alii, 2001a)

Si tratta di depositi eterogenei ed eterometrici dovuti all’ammassamento e 
allo spostamento dei materiali per la realizzazione di terrapieni e colmate per le 
opere d’urbanizzazione e per gli impianti industriali. 

Età: Olocene

7. - APPENDICE

7.1 - Cavità carsiche

Sono note diverse cavità carsiche nella parte orientale dell’Isola d’Elba 
(Dellavalle, 1994). Tra queste riporteremo le due più importanti per ritrova-
menti di reperti paleontologici e antropologici. 

7.1.1 - Grotta di Reale (Porto Azzurro)

La Grotta di Reale, che ha una lunghezza di circa 25 m e larghezza da poco 
più di 2 m a 8, si apre nelle “brecce di Rialbano” a circa un chilometro dalla 
Spiaggia di Reale (presso Porto Azzurro), e a 30 m s.l.m., sul fianco settentrio-
nale di una collinetta sovrastante il Fosso di Reale, risulta uno dei siti paleon-
tologici più importanti dell’Isola d’Elba. Vi si èstata infatti rinvenuta, entro i 
terreni clastici essenzialmente argilloso-limosi misti a pietrame, costituenti il 
fondo calpestabile della grotta stessa, una fauna fossile a vertebrati quaternari. 
La prima segnalazione di questi resti si deve al paleontologo Nesti (1823). I resti 
fossili sono stati riveduti in seguito da Forsyth Major (1873), Portis (1890) e 
Del Campana (1909-1910). Quest’ultimo fornisce la descrizione più dettagliata 
dell’associazione faunistica che ruisulta composta da:

Equus caballus Linnaeus, Rhinoceros merki Yaeger, Sus scrofa Linnaeus, 
Hippopotamus amphibius Linnaeus, Cervus capreolus Linnaeus, C. elaphus 
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Linnaeus, Lepus meridionalis (Genè), L. timidus Linnaeus, Ursus spelaeus 
Rosenmüller, U. mediterraneus Forsyth Major, Felis spelaea Goldfus, F. lynx 
Linnaeus, Testudo graeca Linnaeus. Le determinazioni di Del Campana sono sta-
te riprese da altri autori: Malatesta (1950), che eseguì nuovi scavi negli anni 
1948 e 1950; Azzaroli et alii (1990), in una revisione dei fossili continentali delle 
isole dell’Arcipelago Toscano, e Rustioni & Mazza (1993), con la descrizione 
dei resti del piccolo orso conservati presso il Museo di Geologia e Paleontologia 
dell’Università di Firenze. 

Sulla base della differente colorazione dei resti, Azzaroli (in Azzaroli et alii, 
1990) ipotizza che i fossili descritti da Del Campana (1909-1910) provengano da 
due differenti livelli stratigrafici, entrambi riferibili al Pleistocene superiore. Il di-
verso stato di fossilizzazione però non necessariamente implica la provenienza da 
livelli stratigrafici distinti; inoltre i saggi di scavo eseguiti da Malatesta (1950) 
hanno individuato un solo livello fossilifero a vertebrati.

L’associazione faunistica della Grotta di Reale è costituita da un insieme di 
vertebrati continentali che non mostrano alcun segno di endemismo insulare e 
quindi risale a un momento in cui l’isola era collegata alla terraferma.  

Per quanto riguarda l’attribuzione cronologica della fauna, le presenze di 
Rhinoceros mercki (= Dicerorhinus kirchbergensis) e di Hippopotamus amphi-
bius sono importanti poiché entrambe le specie scompaiono, in Europa, durante 
le prime fasi della glaciazione Wurmiana (OIS 4). La presenza di Ursus spelaeus 
d’altronde porta a collocare l’associazione faunistica della Grotta di Porto Reale 
durante la seconda parte del Pleistocene Medio.

7.1.2 - Grotta di San Giuseppe

Questa cavità, conosciuta popolarmente come “Tana dei Turchi”, è ubicata a 
poca distanza da Rio Marina in località “Il Piano” (Cremonesi, 1967; Mallegni, 
1973;  Zecchini, 1981; Cremonesi &  Grifoni Cremonesi, 2001). È uno dei più 
importanti siti antropologici per lo studio dell’Eneolitico (2.000-1.800 anni a. C.) 
ed è considerata “uno dei templi dell’età del rame italiano” (Zecchini, 1981). Si 
tratta di una grotta sepolcrale collettiva che si apre nelle “brecce di Rialbano”, 
lunga circa 30 m e larga dai 2 ai 3 m, che consta di un lungo corridoio centrale e di 
due camere laterali. Vi sono stati trovati corredi funebri (decine e decine di vasi, 
pentole, scodelle, ciotole, vasi a fiasco, punte di freccia, pugnali di rame, ecc.), 
riferibili alla fase finale della cultura di Rinaldone, e gli scheletri di non meno di 
80 individui che non sembrano appartenere alla cosiddetta “razza mediterranea” 
classica (o danubiana), ma a quella detta “paleomediterranea” (Mallegni, 1972). 
Questi individui potrebbero rappresentare il primo arrivo dei cercatori di metalli 
sull’isola (Cremonesi, 1967). 
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VI - CARATTERI GEOLOGICI DELL’AREA SOMMERSA

1. - I principali bacini sedimentari

Il margine continentale circostante l’Isola d’Elba è caratterizzato da tre prin-
cipali aree bacinali, delimitate ad E dalla Dorsale di Pianosa) (fig. 1). I dati del 
presente studio confermano che quest’ultima struttura è stata attiva nel corso del 
Pleistocene, sollevandosi in conseguenza di deformazioni compressive. Le strut-
ture generate da detta tettonica sbloccano la dorsale rispetto al Bacino di Capraia, 
dando luogo ad un depocentro minore, mentre l’asse vero e proprio del bacino è 
spostato verso terra.

Il bacino è occupato, alla base, da sequenze sedimentarie poggianti su strut-
ture a vergenza appenninica a 1,8 sec (tempi doppi) di profondità: secondo una 
interpretazione (Mauffret et alii, 1999) del profilo crostale LISA 07 (fig. 38), in 
corrispondenza approssimativa con il depocentro del bacino si situerebbe il fronte 
di un thrust crostale che ha determinato l’accavallamento del basamento della 
dorsale sul basamento dell’Adria e sulle strutture vergenti a NE che lo ricoprono. 
Analoghe indicazioni fornisce il profilo CROP M 10 (Finetti et alii, 2001).

I più antichi livelli sedimentari sembrano, nei profili crostali, implicati in una 
fase tardiva della stessa tettonica di accavallamento che avrebbe rimobilizzato il 
fronte della struttura crostale anzidetta (fig. 38; corpo A). In realtà detta situazione 
deformativa è comune a vaste aree del Tirreno settentrionale. I sedimenti tetto-
nizzati facevano già parte di aree bacinali databili al Miocene inferiore-medio 
(Bacini Paleotirrenici; Fanucci & Nicolich, 1984), deformati da una fase com-
pressiva del Miocene medio-superiore, che precede la fase disgiuntiva tirrenica. 

Una superficie di discordanza limita superiormente i livelli descritti ed è sor-
montata da un corpo sedimentario a livelli indisturbati, potente in media 0,55 sec.
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(fig. 38, corpo B), limitato a sua volta da una superficie di discordanza attribuibile 
alla fase erosiva messiniana. Il corpo viene ritenuto parte (Mauffret et alii, 1999) 
della colmata del bacino attuale, formatosi nel Miocene superiore a seguito della 
tettonica disgiuntiva tirrenica e riattivato in subsidenza dopo la fase di erosione 
messiniana.

La sequenza sedimentaria che determina la quasi definitiva colmata del bacino 
(plio-pleistocenica) è potente 0,42 sec e suddivisa in due livelli principali da una 
superficie meno evidente rispetto a  quelle già citate (superficie A sulle figure a 
cornice della Carta Geologica) 

Il corpo B pare troppo potente per rappresentare solo il Miocene superiore. 
Più verosimilmente, secondo alcuni dati inediti dei Progetti Finalizzati, esso va 
associato in parte al corpo A come sequenza di colmata di un antico bacino, par-
zialmente deformata, mentre la sequenza “tirrenica” inzia a partire da una super-
ficie di discordanza, poco visibile sui profili crostali. Dati analoghi, ottenuti con 
sparker 6KJ (Fanucci et alii, 1979), mostrano che, in aree poco deformate a N 
dell’isola, il corpo B si presenta come una successione monotona di strati forte-
mente riflettenti che finiscono per assorbire totalmente, in profondità, l’energia di 
emissione. Sono limitati superiormente dalla già citata superficie di discordanza, 
ben delineata e regolare, su cui i livelli plio-pleistocenici si appoggiano in onlap. 
Non sono mai stati segnalati nel bacino, livelli attribuibili alle formazioni evapo-
ritiche messiniane.

L’alta risoluzione fornisce altre immagini, di maggior dettaglio, della stessa 
situazione nell’area S del Bacino, più prossima alla costa elbana:

- in continuità con la superficie sommitale del corpo B compare, sottocosta, 
un “substrato acustico semisordo”che può rappresentare tanto il substrato pre-
neogenico, che lo stesso corpo B meno energizzato;

- a tratti esso mostra “tasche” occupate da sedimenti tiltati, alloggiati in pic-
coli half graben, tagliati dalla stessa superficie regolare che modella il substrato 
(vedi sezione a cornice della carta).

Da tutto ciò si può dedurre che le fasi erosive messiniane hanno prodotto nel 
Bacino di Capraia la formazione di una piattaforma d’erosione, piuttosto che forti 
incisioni, confermando i dati della sismica penetrativa.

Il depocentro del bacino è individuato da importanti faglie che interessano an-
che parte della sequenza plio-quaternaria e che causano una marcata subsidenza 
tettonica, localizzata, seguita da una subsidenza meno marcata, ma generalizzata.

La zona sudorientale dell’isola fronteggia il Bacino di Punta Ala e la vasta 
piattaforma del Golfo di Follonica che ne è la propaggine settentrionale. In lette-
ratura (Contrucci et alii, 2005; Pascucci, 2005;) il Bacino di Punta Ala viene de-
scritto come una depressione ad asse N-S, di una certa importanza. I dati sismici 
ad alta penetrazione (Profilo LISA 08; fig. 39) mostrano un’ampia depressione, 
profonda sino a 2 sec, che si riduce progressivamente di ampiezza verso N.  Il 
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depocentro è strutturato ad half graben e contiene corpi sedimentari cuneiformi 
(sintettonici). La superficie di discordanza che li limita superiormente segna an-
che un notevole ampliamento del bacino, che viene poi colmato da due impor-
tanti corpi sedimentari, separati da un orizzonte fortemente riflettente. Anche in 
questa zona non sono stati reperiti livelli francamente evaporitici. I dati ad alta 
risoluzione evidenziano un corpo pleistocenico di spessore notevole, caratteriz-
zato da numerose sequenze sovrapposte, separate da importanti superfici erosive. 
Ogni singola superficie è sormontata da corpi duniformi e cordoni litoranei ed 
è riferibile ad un ciclo di regressione-trasgressione del livello marino di origine 
glacioeustatica. I dati evidenziano anche una coltre olocenica lutitica (HST, corpo 
di alto stazionamento recente ed attuale del livello marino) di potenza insolita, 
alimentata anche da apporti del Fiume Ombrone, che la corrente generale del 
Tirreno convoglia verso NO (fig. 40).

Di minore importanza rispetto ai precedenti, un piccolo bacino senza nome 
separa la Dorsale di Pianosa dall’Isola. A SO è compreso tra la struttura della 
dorsale e il massiccio di Monte Capanne che si approfondisce rapidamente verso 
occidente (fig. 41). È parzialmente colmato da corpi sedimentari progradanti di 
opposta provenienza (ora dall’isola, ora dalla dorsale sottoposta episodicamente 
ad erosione). Sul fianco orientale della depressione si notano masse anomale a 
risposta acustica sorda o caotica, interpretabili come corpi di frana. Per alcuni di 
essi si trova riscontro nella morfologia della costa (nicchie di distacco) per cui si 
ritiene che rappresentino i prodotti di frane subaeree. Si propone la denominazio-
ne di Bacino di Fetovaia (figg. 1 e 41).

Verso N il piccolo bacino si prolunga in una depressione erosiva o, quanto 
meno, dovuta a una colmata incompleta da parte dei corpi progradanti provenienti 
da O. La depressione è caratterizzata qui da corpi sedimentari di esiguo spessore 
che, a loro volta, ricoprono il substrato, digradante verso NO in maniera gradua-
le. L’ipotesi che possa trattarsi parzialmente di un solco erosivo, già avanzata su 
base geomorfologica, è avvalorata dal fatto che, lungo tutto lo sviluppo della de-
pressione, le sequenze pleistoceniche mostrano evidenze di paleocanali con assi 
generalmente ubicati ad E, in prossimità dell’affioramento del substrato.

In più punti le sequenze sedimentarie di colmata del piccolo bacino presen-
tano troncature erosive, indizio di fasi di emersione, almeno parziale, della de-
pressione da attribuirsi alle regressioni marine, di origine glacioeustatica, del 
Pleistocene superiore (fig. 41).
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2- Le sequenze sedimentarie

2.1. - Il Miocene

Il substrato dei bacini in questione è rappresentato sostanzialmente dalle strut-
ture dell’edificio appenninico. Le sequenze di copertura più antiche sono cono-
sciute con un certo dettaglio solo nel Bacino di Capraia e sono state descritte nel 
paragrafo relativo. È opinione condivisa che esse rappresentino corpi neogenici 
depositati a seguito di una fase distensiva precoce, segnalata anche in Corsica 
(Rehault, 1981), in seguito interessati da fasi tardive di natura compressiva 
(Bartole, 1995; Fanucci & Nicolich, 1984). 

Con il Miocene superiore si delinea l’assetto degli attuali Bacini di Capraia e 
di Punta Ala. Nel primo si definiscono un depocentro principale in corrispondenza 
dell’asse morfologico ed uno minore, tra il nuovo elemento morfostrutturale della 
Dorsale di Pianosa e il bacino stesso. I corpi sedimentari con cui inizia la colmata 
nei depocentri dei bacini sono attribuiti al Miocene superiore pre-evaporitico, per 
analogia con quanto noto per i bacini toscani.

2.2. - Il Plio-Pleistocene

I livelli plio-pleistocenici sono presenti ovunque nei principali bacini (sono 

Fig.  38 - Profilo sismico crostale LISA 07 (da Mauffret et alii, 1999, modificato). P-Q- Plio-
Qiaternario; B- Miocene superiore; A- livelli miocenici deformati.
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conosciuti con maggior dettaglio nel Bacino di Capraia) e mostrano la classica 
suddivisione acustica comune a tutto il Mediterraneo occidentale:

- la superficie “messiniana” è coperta da un corpo semitrasparente che contiene 
solo localmente alcuni riflettori marcati, ricollegabili, nella zona, ai calcari biocla-
stici affioranti a Pianosa (Pliocene inferiore-medio; Colantoni & Borsetti, 1973); 

- verso l’alto si afferma gradualmente una successione con riflessioni interne 
sempre più marcate e numerose; 

- una superficie di discordanza, di importanza regionale, già ricordata (sup. A 
su schema a cornice della carta) separa i livelli descritti da una serie di sequenze 
sedimentarie separate da superfici di erosione riferibili ai cicli glacio-eustatici del 
Pleistocene. La presenza di più superfici sovrapposte mette in luce l’importanza 
della subsidenza nella evoluzione dei bacini principali. Al loro interno si forma 
precocemente una piattaforma di costruzione sedimentaria che evolve seguendo 
uno schema costante: 

-una superficie erosiva taglia i livelli di un corpo di high standing (HST) del 
livello marino;

-verso il largo essa  interessa corpi clinostratificati depositati nel corso della 
regressione (FST) e si collega alla superficie deposizionale del corpo deposto 
durante la fase di low standing del livello marino (LST):

-è sormontata da corpi depositatisi durante la trasgressione successiva (TST), 
coperti a loro volta da un nuovo corpo di high standing.

Se la subsidenza è marcata, ma tendenzialmente compensata da un forte ap-

Fig. 39 - Profilo sismico crostale LISA 08 (da Contrucci et alii, 2005, modificato). Notare le riflessioni 
di forte intensità e ampiezza sulla piattaforma elbana.
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porto di materiali terrigeni, si osserveranno parecchie sequenze del tipo descritto 
entro il prisma sedimentario che costituisce la piattaforma. In queste condizioni 
il fronte della piattaforma prograderà costantemente verso il largo e contempo-
raneamente il prisma sedimentario aggraderà, mantenendosi nella condizione di 
subire ancora, allo stesso modo, gli effetti di un successivo ciclo di oscillazione 
glacioeustatica.

Entro il Bacino di Capraia si osservano due serie di corpi progradanti sia da O 
che da E, che non si fondono, lasciando, al centro dell’area, una zona depressa da 
cui trae origine il solco sottomarino del Canale dell’Elba. Verso N, fuori Foglio, i 
livelli pleistocenici si ispessiscono notevolmente, articolandosi in un numero cre-
scente di sequenze del tipo detto: se ne contano sino ad otto (cicli del IV ordine).

2.3. - Il tardo Pleistocene

La sismica ad altissima risoluzione mette in evidenza i tratti principali della 
superficie erosiva che si è formata durante la fase di basso stazionamento del 
livello marino corrispondente alla fase glaciale WIII.  Laddove è modellata in 
sedimenti pleistocenici più antichi ha una pendenza ridottissima e caratteri di 
superficie subaerea, diffusamente canalizzata. La si osserva particolarmente bene 
nell’area S del Foglio, dove i canali appaiono ben incisi e privi di riempimenti 
grossolani (fig. 41). La trasgressione versiliana fu estremamente rapida nelle sue 
fasi iniziali, tanto da non permettere la formazione di corpi sedimentari terrigeni, 
che si svilupperanno solo nella fase tardiglaciale (o Younger Dryas). Nel Bacino 
di Capraia la superficie corrispondente si presenta poco articolata, punteggiata da 
piccoli rilievi con minimi dislivelli. 

In più aree essa è coperta da corpi sedimentari del sistema trasgressivo tardo 

Fig. 40 - Sezione CHIRP di fronte a Punta Calamita (B-19) che mostra i rapporti tra i corpi tardo-
quaternari nella zona. HST- Coltre di alto stazionamento; TST- Corpi della trasgressione postglacia-
le. Nell’inserto le linee rosse si riferiscono alla campagna condotta appositamente per il Progetto 
CARG. Le linee blu si riferiscono a dati forniti dalla Regione Toscana.
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pleistocenico (TST), depositatisi durante la risalita postglaciale del livello marino, 
molto diversificati da zona a zona. Alcuni colmano depressioni erosive preesisten-
ti, altri formano piccoli corpi clinostratificati in prossimità di fonti locali di apporto 
terrigeno. Altri ancora costituiscono rilievi duniformi e cuspidati. Tra questi ultimi 
vi possono essere sia cordoni di paleospiaggia precocemente cementati che corpi 
acusticamente opachi, assimilabili a piccole bioherme, analoghe a quelle rilevate 
entro il Golfo di La Spezia (Breslau & Edgerton, 1969; Fierro et alii, 1982). 

Della situazione complessa che si presenta come una paleolaguna limitata da 
imponenti cordoni litoranei si è già detto in precedenza. Essa caratterizza quasi 
tutto il limite meridionale del Foglio ed è attribuibile anch’essa alla fase tardigla-
ciale 

Alcuni dei rilievi duniformi che interessano la parte bassa della superficie 
wurmiana possono rappresentare un esempio di depositi di basso stazionamento 
(LST) del livello marino. L’area del Foglio non comprende corpi clinostratificati 
riferibili con sicurezza alla fase di lowstanding o alla precedente regressione for-
zata. 

2.4. - L’Olocene 

Si suole indicare, con l’espressione Highstanding Systems Tract (HST), l’in-
sieme dei corpi sedimentari, di natura prevalentemente lutitica, depositatisi nelle 
fasi finali della trasgressione postglaciale e in seguito alla stabilizzazione del li-
vello marino alla quota attuale. Anche in questo caso i vari settori di piattaforma 

Fig. 41 - Profilo Sparker che mostra una sezione del Bacino di Fetovaia con numerose fasi di colmata 
ed erosione. Le linee tratteggiate indicano le troncature erosive (vedi testo)
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che circonda l’Isola d’Elba presentano situazioni diversificate che vanno descritte 
separatamente.

Il settore sudorientale

Questa zona è l’unica, nei limiti del Foglio, in cui l’Olocene compare con 
potenze di una certa importanza su ampie superfici. È composto da due corpi. 
Il livello inferiore colma le depressioni della superficie risultante dall’erosione 
subaerea e dalla presenza dei corpi depositatisi nel corso della trasgressione po-
stglaciale.  Questi ultimi hanno prevalentemente caratteri di accumuli sabbiosi 
localizzati (paleocordoni litorali). Il livello superiore, acusticamente trasparente, 
copre quasi tutta l’area, assottigliandosi verso terra (vedi schemi a cornice e fig. 
17), e tende a livellare la superficie della piattaforma. Il corpo inferiore fa ancora 
parte del sistema trasgressivo (TST), rappresentando l’ultima fase di detto sistema 
deposizionale, mentre il corpo superiore si identifica con il sistema di alto stazio-
namento del livello marino (HST). I due livelli sono separati da un netto riflettore 
che corrisponde alla maximum flooding surface (MFS), vale a dire alla superficie 
che segna una variazione nei meccanismi di sedimentazione e nei caratteri dei se-
dimenti depositati, al termine della trasgressione postglaciale. Appena accennate 
le stratificazioni acustiche nel corpo superiore, costituito quasi esclusivamente da 
lutiti.

Il settore occidentale 

Morfologicamente è caratterizzato dal Bacino di Fetovaia, che si prolunga a N 
in una depressione erosiva che circonda l’isola e si apre verso NE. Vi si riscontra 
la presenza di corpi di basso stazionamento e trasgressivi di una certa importanza, 
mentre il corpo di alto stazionamento è rappresentato prevalentemente da un cu-
neo sottile che si ispessisce gradualmente, ma di poco, verso terra (fig. 41). Non 
mancano, nella zona, i dissesti gravitativi anche a carico di sedimenti recenti, già 
descritti nel capitolo sulla geomorfologia.

La piattaforma settentrionale

La più evidente caratterizzazione di questa zona è data da una superficie 
d’erosione che modella sia corpi riferibili a sequenze pre-wurmiame, sia livel-
li trasgressivi. Non vi si rilevano spessori apprezzabili di sedimento olocenico. 
Quest’ultimo costituisce, come nel settore precedente, un sottile cuneo che si 
raccorda al prisma costiero (fig. 16) e che livella le asperità e i terrazzi riferibili 
alle ultime fasi della trasgressione postglaciale e/o a precedenti eventi eustatici. 
Analoghe situazioni riguardano la piattaforma meridionale, dove il sedimento 
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olocenico è, al più, rilevabile solo all’interno dei piccoli golfi.

2.5. - I sedimenti superficiali

Si è visto che, per gran parte dell’area investigata, la coltre sedimentaria 
dell’HST ha spessori inferiori ai 2 m e risulta quindi non mappabile. D’altronde 
essa è presente su vaste superfici, sia pure come una sottile coltre, di modo che le 
campionature tramite benne ci fornirebbero un quadro oggettivo della sedimenta-
zione in atto. Vi sono però aree  in cui le campionature possono aver interessato 
esclusivamente corpi sedimentari più antichi e inoltre vaste superfici di fondale 
soggetti a prevalente erosione. Per questi motivi si sono cartografate le litologie 
dei sedimenti superficiali solo nelle aree in cui la coltre olocenica ha spessori 
superiori ai 2 m, ottenendo un quadro largamente prevedibile:
-  nelle aree bacinali prevalgono le peliti che sfumano a peliti sabbiose nelle aree 
di mixing con sedimenti più grossolani rimaneggiati;

-  le aree in prevalente erosione (come il Canale di Piombino) sono occupate da  
piccoli accumuli di peliti molto sabbiose o da sabbie pelitiche;

-  le aree sublitoranee (piattaforma interna) sono quasi esclusivamente caratteriz-
zate da sabbie pelitiche;

-  le aree litoranee e l’interno dei golfi sono occupate da sabbie sino a sabbie 
ghiaiose e ghiaia.
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VII - LE AUREOLE TERMOMETAMORFICHE 

Vengono qui descritte le associazioni mineralogiche legate al metamorfi-
smo di alta temperatura e bassa pressione nelle rocce incassanti dei due princi-
pali corpi magmatici intrusivi e dei relativi cortei filoniani: il Monzogranito di 
Monte Capanne (età isotopica  6,9 Ma, Dini et alii, 2002) nell’Elba occidentale, 
e il Monzogranito di Porto Azzurro (età isotopica 5,9 Ma, Saupé et alii, 1982; 
Maineri et alii, 2003) nell’Elba orientale, e dei loro cortei filoniani. Oltre ai dati 
reperibili in letteratura (Elba orientale: Barberi et alii, 1969a, 1969b; Dimanche, 
1971; Deschamps, 1980; Bouillin, 1983; Duranti et alii, 1992; Pertusati et alii, 
1993; Tanelli et alii, 2001; Garfagnoli et alii, 2005; Elba occidentale: Barberi 
& Innocenti, 1965, 1966; Spohn, 1981; Bouillin, 1983; Daniel & Jolivet, 1995; 
Coli et alii, 2001; Rossetti et alii, 2007), sono stati utilizzati anche dati inediti ot-
tenuti da campionamenti ed analisi petrografico-mineralogiche effettuate durante 
il rilevamento della presente carta geologica. Le associazioni mineralogiche lega-
te a metamorfismo di alta temperatura e bassa pressione riconosciute nelle diverse 
aree sono state attribuite a paragenesi di basso (= Facies delle Cornubianiti ad 
albite ed epidoto, Turner & Verhoogen, 1960; Turner, 1968), di medio (= Facies 
delle Cornubianiti ad orneblenda, Turner & Verhoogen, 1960; Turner, 1968) 
e di alto grado (= Facies delle Cornubianiti a pirosseno, Turner & Verhoogen, 
1960; Turner, 1968) o delle Cornubianiti a K-feldspato-cordierite in Winkler 
(1974), tenendo anche in considerazione le zoneografie metamorfiche proposte 
da Yardley (1989), Kerrick (1991) e Bucher & Frey (1994). 
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1. - L’aureola dell’Elba orientale

Nell’edificio tettonico dell’Elba orientale sono evidenti i segni del metamor-
fismo termico legato al Monzogranito di Porto Azzurro (fig. 42), o ad altri corpi 
intrusivi non affioranti, nell’area del Promontorio del Monte Calamita. Il legame 
tra i fenomeni di metamorfismo termico ed il Monzogranito di Porto Azzurro è 
testimoniato non solo dai rapporti geometrico-genetici che il plutone conserva 
ancora con la parte più interna dell’aureola (costituita dall’Unità tettonica Porto 
Azzurro), ma anche dalle datazioni radiometriche ottenute per le blastesi termo-
metamorfiche presenti nelle rocce metapelitiche paleozoiche dell’Unità Porto 
Azzurro, che risultano sostanzialmente coeve con il plutone stesso (Saupé et 
alii, 1982). La restante porzione dell’aureola termometamorfica, che impronta le 
unità embricate sovrastanti l’Unità Porto Azzurro, ha subito invece fenomeni di 
smembramento connessi a scollamenti e traslazioni tettoniche a basso angolo di 
entità plurichilometrica (es. la Faglia di Zuccale, “k” in fig. 43,, Pertusati et alii, 
1993; Daniel & Jolivet, 1995) in relazione alla risalita del Monzogranito di Porto 
Azzurro. Infatti, i dati geologico-strutturali e quelli mineralogico-petrografici in-
dicano che le porzioni dell’edificio tettonico esposte nell’area compresa tra Cavo, 
Rio Marina e Porto Azzurro e in quella compresa tra Valdana, Norsi e Spiaggia 
del Lido, oggi separati dalla Faglia di Zuccale, erano originariamente in continu-
ità (Pertusati et alii, 1993). In generale, all’interno della prima zona il grado di 
metamorfismo termico diminuisce sia in modo centrifugo che risalendo la pila 
tettonica (dall’Unità Ortano fino all’Unità Monticiano Roccastrada) dall’area del 
Residence di Capo d’Arco a quella di Rio Marina, e nella seconda diminuisce 
dalla Spiaggia del Lido all’area di Norsi. Tale distribuzione è comunque local-
mente complicata dalla presenza di risalite di fluidi profondi ad alta temperatura, 
avvenute per mezzo di sistemi di faglie a medio-alto angolo e fratture, che hanno 
prodotto nelle rocce incassanti associazioni mineralogiche di più alto grado ri-
spetto alla suddetta zoneografia (es. lo skarn di Torre di Rio presso Rio Marina 
già descritto in Lotti, 1886). Dalla ricostruzione della zonazione mineralogica 
dell’aureola termometamorfica legata al Monzogranito di Porto Azzurro (vedi ol-
tre) si può dedurre, per quest’ultima, uno spessore complessivo di oltre 400-500 m. 

1.1. - Distribuzione delle associazioni mineralogiche legate al termometa-
morfismo

Di seguito la distribuzione delle associazioni mineralogiche legate al ter-
mometamorfismo verrà descritta per le tre aree tipiche dell’Elba orientale: 
Promontorio del Monte Calamita, Aree Porto Azzurro - Rio Marina e Norsi - 
Valdana - Spiaggia del Lido.
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1.1.1. - Promontorio del Monte Calamita

Le rocce interessate dai fenomeni termici sono quelle dell’Unità Porto Azzurro 
(Garfagnoli et alii, 2005 cum bibl.). Gran parte delle rocce affioranti sul promon-
torio, dalle aree nord-occidentali fino a quelle della Miniera di Calamita, mostra-
no associazioni mineralogiche termometamorfiche di basso grado con biotite + 
muscovite + albite ± clorite ± andalusite (facies delle cornubianiti ad albite ed epi-
doto) o con biotite + andalusite + muscovite + plagioclasio intermedio-acido (± 
cordierite pinnitizzata) che indicano il passaggio al medio grado (facies delle cor-
nubianiti ad orneblenda). La blastesi di porfiroblasti di andalusite, di dimensioni 
da millimetriche fino a circa 1 cm, è particolarmente evidente nella parte orientale 
del promontorio. Nei litotipi marmorei calcareo-dolomitici è talora osservabile la 
blastesi di flogopite. I corpi di skarn ospitati nelle unità carbonatiche mesozoiche 
dell’area mineraria di Punta della Calamita (associazioni a tremolite-actinolite + 
andradite + hedembergite + ematite + magnetite + pirite ± calcopirite ± pirrotina 
in Torrini, 1990; Tanelli et alii, 2001) e quelli associati ai corpi metabasitici 
paleozoici nell’area di Pareti - Morcone (associazioni a clinopirosseno salitico + 
plagioclasio intermedio + grossularia in Barberi et alii, 1969a, 1969b) rientrano 
nel medio-basso grado. In particolare Torrini (1990) distingue nella Miniera di 
Calamita due tipi principali di skarn che passano l’uno all’altro in modo piuttosto 
brusco: quello a ilvaite-hedembergite, legato a fluidi di più alta temperatura (T = 
450-500°C) e di natura riducente, e quello a granato, connesso ad una successiva 
circolazione di fluidi ossidanti e di più bassa termalità. Nelle aree sud-orientali ed 
orientali, ove è evidente anche una maggior numero di intrusioni filoniane apliti-
co-microgranitiche (che testimoniano così la prossimità del contatto con il corpo 
plutonico), la ricristallizzazione statica è di grado più alto, infatti, l’associazione 
mineralogica delle facies delle cornubianiti ad orneblenda presenta lo sviluppo di 
cordierite ± andalusite1 ed i corpi di skarn associati (aree minerarie del Ginevro 
e di Sassi Neri) sono costituiti da hedembergite/diopside + andradite/grossularia 
+ plagioclasio calcico (~ 540°C), ai quali seguono geneticamente quelli a Fe-
pargasite + Fe-tremolite + orneblenda + magnetite + pirite ± pirrotina di termalità 
tra i 500 e i 400°C (Dimanche, 1971; Del Tredici, 1990; Tanelli et alii, 2001). 
Sempre nelle aree della minerarie del Ginevro e di Sassi Neri si passa localmente 
ad associazioni mineralogiche di alto grado (facies delle Cornubianiti a pirosse-
no) a K-feldspato + plagioclasio calcico + cordierite + andalusite + corindone. 
Dato le evidenti analogie litologiche e di evoluzione metamorfica delle rocce pa-
1 Nelle aureole termometamorfiche la comparsa di cordierite precede quella di andalusite, ma nel 
caso delle cornubianiti del Promontorio del M. Calamita e, più in generale, dell’Elba centro-orientale 
sembra avvenire l’opposto. Questo dell’Elba non è comunque un caso particolare in quanto la stessa 
zoneografia metamorfica è riportata per altri complessi termometamorfici dell’America Settentrionale 
e del Giappone (Winkler, 1967, 1976; Turner, 1968; Facies Series 1-Type 1c and Facies Series 
2-Type 2a in Kerrick, 1991).
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leozoiche del Complesso di Monte Calamita con quelle presenti nel sottosuolo di 
Larderello (Garfagnoli et alii, 2005), si assume anche per le prime un campo ter-
mo-barico dell’evento termometamorfico con P = 1,5-2 kb e T = 500-600°C, ma, 
nelle parti più interne delle aureole, localmente anche 620°C (cfr., Batini et alii, 
1983; Carella et alii, 2000; Musumeci et alii, 2002; Gianelli & Ruggeri, 2002). 

1.1.2. - Area Porto Azzurro-Rio Marina

Le isograde del metamorfismo termico ricostruite tagliano sostanzialmente 

Fig. 42 - Zonazione del metamorfismo di contatto nell’Elba orientale con le relative isograde (da 
Pertusati et alii, 1993). 1) Monzogranito di Porto Azzurro; 2) Complesso V (Unità Ripanera e 
Lacona); 3) Complesso IV (Unità Monte Strega); 4) Complesso III (Unità Gràssera, Falda Toscana, 
Monticiano-Roccastrada); 5) Complesso IVa (Unità Acquadolce Subunità Santa Filomena); 6) 
Complesso II (Unità Acquadolce Subunità Valdana, e Unità Ortano); 7) Complesso I (Unità Porto 
Azzurro); 8) linee isoterme, temperature in gradi Celsius; 9) Faglia di Zuccale.
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nel loro insieme i principali contatti tettonici tra le diverse unità embricate (Unità 
Ortano, Unità Acquadolce e Unità Monticiano-Roccastrada), anche se localmen-
te possono essere presenti riattivazioni fragili delle suddette superfici durante o 
dopo l’evento termometamorfico (vedi le “brecce di Ortano”, capitolo V.1.10.1.). 
In generale:

a) dall’area del Residence di Capo d’Arco fino a Capo Ortano i corpi roc-
ciosi presentano il grado metamorfico più elevato (580°C, fino ad oltre 600°C) 
con associazioni di medio- e alto-grado a biotite + cordierite + andalusite ± 
granato ricco in spessartina ± K-feldspato, nei protoliti pelitici-metarenacei, e 
a olivina+tremolite + talco, nei protoliti magmatici ultrabasici. Nei protoliti car-
bonatici si ha calcite + clinopirosseno salitico + tremolite-actinolite + quarzo + 
plagioclasio intermedio-calcico, ma nell’area del Residence di Capo d’Arco è 
presente clinopirosseno salitico + wollastonite + K-feldspato ± scapolite essen-
zialmente meionitica (facies delle Cornubianiti a pirosseno); 

b) l’area di Porticciolo (nord di Capo Ortano) - Ortano - fianco meridionale 
ed orientale di Monte Arco e quella immediatamente a sud del Residence di Capo 
d’Arco presenta associazioni di T @ 460-550°C con biotite + andalusite + plagio-
clasio intermedio ± cordierite ± granato (protoliti pelitico-metarenacei), calcite + 
tremolite-actinolite + quarzo ± biotite ± diopside (protoliti carbonatici) e antigo-
rite + olivina + tremolite (protoliti magmatici ultrabasici); 

c) le aree Rio Marina - Acquadolce - Monte Arco e Reale - Terranera, dove si 
hanno associazioni di T < 500°C (< 400°C attorno all’abitato di Rio Marina) con 
biotite ± andalusite ± muscovite (± clorite) (protoliti pelitico-metarenacei), anfi-
bolo calcico + tremolite-actinolite + biotite + muscovite o calcite + biotite (pro-
toliti carbonatici) e da antigorite + diopside + olivina (~ 400-450°C) a serpentino 
antigoritico + diopside (< 400°C) (protoliti magmatici ultrabasici).

È da sottolineare la presenza all’interno delle zone caratterizzate da grado 
medio-basso e basso di locali corpi di skarn caratterizzati da associazioni minera-
logiche di grado sensibilmente più alto (es. lo skarn ad hedembergite + ilvaite di 
Torre di Rio, immediatamente a sud di Rio Marina, simile a quelli della Miniera di 
Calamita per i quali è stato stimata una temperatura di formazione di 450-500°C).

1.1.3. - Area Norsi - Valdana - Spiaggia del Lido

In accordo con Pertusati et alii (1993) si nota una generale polarità progra-
da del termometamorfismo spostandosi dall’area di Norsi verso la Spiaggia del 
Lido - Valdana, con temperature massime di circa 550-600°C.  In particolare, 
nelle “filladi e metasiltiti di Porticciolo” (Unità Acquadolce) esposte sulla costa, 
sono presenti biotite e biotite ± andalusite ± granato statici, mentre nelle inter-
calazioni di filladi calcaree e di calcescisti degli affioramenti più meridionali, 
si nota la blastesi statica di clinopirosseno, granato e, talora, anche di wollasto-
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nite. L’associazione clinopirosseno ± tremolite-actinolite è presente localmente 
nei metacarbonati della sottostante “litofacies dei marmi della Valdana” presso 
Felciaio - Casa Rubini (lungo la costa tra la spiaggia di Norsi e quella del Lido), 
ed inoltre nei marmi gialli dell’area della cava di Valdana, Barberi et alii (1969a, 
1969b) segnalarono la presenza di periclasio (indicativo del passaggio dal medio 
all’alto grado).  Proseguendo sempre lungo la costa, nelle ”filladi e quarziti di 
Rio Ortano” dell’Unità Ortano è presente discontinuamente biotite + tremolite-
Fe-actinolite, biotite + andalusite e ± clinopirosseno, mentre è stata riconosciu-
ta l’associazione biotite + cordierite (in larga parte pinnitizzata) ± andalusite  ± 
K-feldspato negli “scisti di Capo d’Arco” affioranti alla Spiaggia del Lido. 

Recentemente, Musumeci & Vaselli (2010) hanno documentato nell’area in 
esame la presenza di zone di taglio duttili, a vergenza verso E/SE, che avrebbero 
portato alla scagliatura ed al raddoppio tettonico dell’aureola termometamorfica 
avvenuti durante la messa in posto del Monzogranito di Porto Azzurro.

Deve essere sottolineata la blastesi di alta temperatura a wollastonite + biotite 
nei litotipi delle Argille a Palombini (Unità Monte Strega) affioranti sulla costa 
ad ovest della Spiaggia di Norsi (vedi anche Bouillin, 1983) che risulterebbe in 
contrasto con la zonazione da noi proposta e per la quale riteniamo potrebbero 
essere avanzate due ipotesi genetiche: 1) Queste rocce facevano parte dell’anello 
termometamorfico del Monte Capanne (che include corripondenti litotipi interes-
sati dalla stessa impronta termica) che sono state poi traslate nell’attuale posizio-
ne ad opera delle faglie di scollamento a bassa angolo connesse alla risalita del 
suddetto plutone (es. Faglia dell’Elba Centrale, “n” in fig. 43); 2) la blastesi di 
alta temperatura potrebbe essere legata all’intrusione del Monzogranito di Porto 
Azzurro, ma derivare da effetti di ricristallizzazione legati alla locale risalita di 
fluidi metasomatizzanti profondi. Comunque, il ritrovamento di tali associazioni 
mineralogiche lungo le foliazioni di piano assiale di pieghe serrate (vedi anche 
Bouillin, 1983) rende più verosimile una correlazione con le analoghe strutture 
D2 presenti nella Unità Punta Polveraia-Fetovaia cornubianitizzata dall’intrusio
ne monzogranitica del Monte Capanne (vedi oltre).

2. - L’aureola dell’Elba Occidentale

A differenza di quanto descritto per le successioni dell’anello cornubianitico 
legato al Monzogranito di Porto Azzurro nel quale sono presenti fenomeni di 
scorrimento tettonico differenziale posteriori alla ricristallizzazione termome-
tamorfica e di entità anche plurichilometrica (vedi la Faglia di Zuccale, “k” in 
fig. 43), quelle presenti attorno al Monzogranito di Monte Capanne conservano 
diffusamente in rapporti magmatici con quest’ultimo plutone. Infatti, solo in po-
chi casi sono evidenti fenomeni di scollamento e di traslazione tettonica interni 
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all’aureola termometamorfica (es. lungo il fianco occidentale del monzogranito) 
e/o sul contatto con il sottostante plutone (es. area di San Piero - Sant’Ilario). A 
differenza dell’area di San Piero - Sant’Ilario (vedi anche Barberi & Innocenti, 
1966), tali traslazioni risultano comunque verosimilmente di limitata entità come 
testimoniato dalla sostanziale identità delle associazioni mineralogiche di alta 
temperatura presenti nelle rocce da una parte e dall’altra delle superfici tettoniche 
stesse. In generale le rocce esposte dell’aureola del Monte Capanne presentano 
un grado di metamorfismo termico variabile dal medio all’alto grado (T 600°C e 
P = 1-2 kb secondo Westerman et alii, 2004 e Rossetti et alii, 2007) e solo nel 
settore della Penisola di Fetovaia è stato documentato il passaggio fino al basso 
grado in poche centinaia di metri dal contatto con il corpo intrusivo. Talvolta 
sono stati evidenziati anche localizzati aumenti del grado metamorfico legati a 
variazioni positive di permiabilità delle rocce incassanti (dovute ad esempio a 
fenomeni di idrofratturazione: Rossetti et alii, 2007) che hanno favorito una più 
facile risalita dei fluidi metasomatizzanti. Le associazioni mineralogiche di alta 
temperatura si presentano in gran parte statiche o mimetiche sulle pre-esistenti 
anisotropie litologiche e strutturali delle rocce, ma talora risulta evidente anche la 
loro crescita sin-cinematica lungo la scistosità di piano assiale delle pieghe F2 (es. 
negli affioramenti di Spartaia) e la foliazione milonitica di alta temperatura legata 
a fasce di taglio sin-intrusive (es. ad ovest della Spiaggia di Colle di Palombaia). 
Localmente è inoltre osservabile il comportamento duttile dei litotipi carbonatici 
rispetto a quello più tendenzialmente fragile dei litotipi pelitici, tipico nei feno-
meni di ricristallizzazione legati alla messa in posto di corpi plutonici (vedi anche 
Marinelli, 1975; Bouillin, 1983; Pertusati et alii, 1993). Lo spessore dell’au-
reola di contatto è stimabile in almeno 350-400 m (vedi anche Bouillin, 1983), 
come è desumibile dalla distanza tra le facies ricchissime in granato statico nelle 
Argille a Palombini, sul contatto con il plutone alle spalle dell’abitato di Fetovaia, 
e gli affioramenti della stessa formazione sull’omonimo promontorio, interessati 
da una ricristallizzazione termica di basso grado.

Seguono le descrizioni delle principali associazioni mineralogiche legate a 
metamorfismo di alta temperatura e bassa pressione nelle diverse aree di affiora-
mento prodotte dall’intrusione del Monzogranito di Monte Capanne nel basamen-
to ofiolitico e nelle soprastanti coperture vulcano-sedimentarie delle successioni 
oceaniche mesozoiche dell’Unità Punta Polveraia-Fetovaia.

Nelle due aree principali di affioramento (Punta Nera - Semaforo - Punta 
Polveraia e Aia - Maciarello - Marciana - Marciana Marina - Monte Perone), le 
associazioni mineralogiche relative ai diversi litotipi rientrano nel metamorfismo 
termico di medio grado o di passaggio all’alto grado (T 460-550° C). 

In particolare:
- nelle rocce ultramafiche: serpentino (generalmente antigoritico) + olivina 
forsteritica (di regola in forma di minuta blastesi sulle strutture cellulari del 
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serpentino) + anfibolo tremolitico e subordinatamente antofillitico ± talco 
(± clorite ± calcite), ma localmente (tra Punta Nera e Punta Polveraia e 
presso Colle di Palombaia) anche con olivina (in grossi neoblasti) + anfibolo 
tremolitico e subordinatamente orneblenda cummingtonitica e antofillitica + 
talco; 

- nei metabasalti: plagioclasio intermedio + orneblenda + epidoto ± granato 
andraditico ± clinopirosseno; 

- nei metadiaspri: quarzo + biotite ± muscovite ± tremolite-actinolite ± clorite 
± epidoto ± diopside ± andalusite ± cordierite e talora ± granato andraditico;

- nelle rocce pelitiche: è tipica l’associazione biotite + muscovite + andalusite 
+ quarzo ± cordierite ± plagioclasio intermedio-calcico ± K-feldspato ± 
tremolite-actinolite ± clinopirosseno salitico;

- nelle rocce metacalcaree e calcescistose: è presente calcite + clinopirosseno ± 
plagioclasio intermedio-calcico e calcite + clinopirosseno diopsidico + quarzo 
+ wollastonite ± biotite ± granato grossularitico ± epidoto ± plagioclasio 
intermedio ± K-feldspato ± tremolite.  Localmente (es.  nelle Argille a 
Palombini a nord di Punta Polveraia) in queste cornubianiti calc-silicatiche 
sono frequenti livelli di colore rosa-bruno ricchissimi in granato (granatiti) 
e in wollastonite (anche in forma di rossette e/o di fasci distinguibili alla 
mesoscala).
Le paragenesi di alto grado (T > 580-600°C) sono presenti nell’area di Spartaia 

- Punta dell’Agnone - Procchio - Marmi e di Cavoli - Colle di Palombaia, entro 
le successioni metacalcaree-calcescistose più prossime al contatto con il plutone, 
nelle quali è assente il quarzo. 

In particolare tali paragenesi sono costituite da calcite + clinopirosseno + 
K-feldspato ± plagioclasio calcico ± biotite, calcite + granato grossularitico + ve-
suviana + clinopirosseno salitico ± scapolite ± wollastonite ± K-feldspato ± pla-
gioclasio intermedio-calcico (fino a bitownitico), calcite + clinopirosseno salitico 
+ wollastonite ± scapolite, mentre wollastonite + clinopirosseno senza calcite è 
stata riconosciuta solo localmente a Procchio - Punta dell’Agnone e a l’Aia (a NO 
di Marciana). I blasti di granato, vesuviana e scapolite talora inglobano pirosseni 
e wollastonite, mentre la scapolite (generalmente meionitica) tende localmente a 
sostituire il plagioclasio. Nelle metapeliti è tipica l’associazione biotite + musco-
vite + cordierite + andalusite ± plagioclasio calcico + K-feldspato ± clinopirosse-
no salitico. In queste associazioni è comune anche la tormalina.

A Spartaia - Punta dell’Agnone, nelle litologie calcescistose sono comuni 
vene di vesuviana + granato ± wollastonite con salbanda di wollastonite che si 
propagano solo raramente negli orizzonti più francamente marmorei circostanti; 
altrove sono state riconosciute anche vene a clinopirosseno ± scapolite. Rossetti 
et alii (2007) legano queste vene a fenomeni di idrofratturazione da parte dei 
fluidi metasomatizzanti che circolavano durante l’evento di metamorfismo ter-
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mico. In diverse aree (es. Marmi, Procchio - Spartaia), il contatto tra cornubianiti 
calcescistose-marmoree e plutone è spesso marcato da un’orizzonte decimetrico-
metrico (max 2 m) cornubianitico masiccio di colore da bruno a verdastro e a 
tessitura granoblastica costituito da plagioclasio intermedio + quarzo + biotite + 
K-feldspato, clinopirosseno + plagioclasio intermedio ± K-feldspato ± scapolite, 
granato + vesuviana + wollastonite + clinopirosseno ± plagioclasio intermedio-
calcico ± K-feldspato e clinopirosseno + scapolite + plagioclasio intermedio.

Condizioni di metamorfismo termico di basso grado o di passaggio al medio 
grado (T 500°C) sono presenti, invece, in gran parte delle rocce ultrafemiche 
dell’area di San Piero - Sant’Ilario, dove è tipica l’associazione serpentino + an-
fibolo (tremolite-ferroactinolite e subordinatamente antofillite) ± talco ± clorite. 
In prossimità del contatto con il plutone tali rocce sono costituite da abbondante 
tremolite ± anfibolo rombico con locale inizio di blastesi di olivina (es. cava a 
sud del Belvedere di San Piero). L’assenza della facies a olivina + tremolite + 
talco nelle rocce ultrabasiche prossime al corpo plutonico e il ritrovamento di 
superfici striate al tetto del plutone stesso, fanno ipotizzare una laminazione tet-
tonica della parte più interna dell’anello termometamorfico nell’area di San Piero 
- Sant’Ilario.

Anche molti degli affioramenti dei metasedimenti dell’Unità Punta Polveraia 
-Fetovaia tra Pomonte e la Penisola di Fetovaia presentano associazioni termome-
tamorfiche di medio-basso grado (cornubianiti ad albite-epidoto secondo Barberi 
& Innocenti, 1965) come le rocce metacarbonatiche a calcite + quarzo + albite 
+ epidoto clinozoisitico ± plagioclasio intermedio-acido(± K-feldspato ± clinopi-
rossenodiopsidico ± biotite) e quelle quarzitiche biotite + quarzo ± clinopirosse-
no diopsidico ± epidoto ± orneblenda ± muscovite. Condizioni di metamorfismo 
termico di grado basso sono osservabili nelle corrispondenti successioni esposte 
lungo la Penisola di Fetovaia, dove i litotipi pelitici delle Argille a Palombini, 
ancora riconoscibili come argilliti/argilloscisti, presentano generalmente blastesi 
solo a biotite ± muscovite, mentre le intercalazioni calcaree sono caratterizzate da 
incipiente ricristallizzazione statica. In affioramenti vicini al contatto con il pluto-
ne (es. alle spalle dell’abitato di Fetovaia) o in ristrette zone dove sono presenti 
numerosi filoni aplitici-microgranitici (es.  lungo la panoramica presso il Fosso 
dell’Ogliera), le suddette rocce metasedimentarie tornano ad essere improntate da 
associazioni termometamorfiche da medio ad alto grado (es. calcite + wollasto-
nite + clinopirosseno salitico + granato grossularitico + scapolite ± vesuviana ± 
K-feldspato ± epidoto sui metacalcari e olivina + tremolite + ercinite). 

Tutte le rocce sedimentarie interessate da metamorfismo termico dell’anello 
del Monte Capanne sono tagliate da vene idrotermali a quarzo, quarzo ± epidoto 
± adularia ± calcite, calcite e ad ossidi/idrossidi di ferro, mentre nelle rocce de-
rivanti da peridotiti serpentinizzate sono localmente tipiche le vene di magnesite 
(es. l’area di San Piero - Sant’Ilario). 
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VIII - TETTONICA

1. - STRUTTURE A TERRA 

Come accennato nell’Inquadramento geologico-strutturale (vedi cap.  IV.1.), 
l’edificio tettonico dell’Isola Elba è così costituito (fig. 43):

a- Nell’Elba centro-orientale da 9 unità tettoniche (fig .13). Dalla base al tetto, 
queste sono: 1) Unità tettonica Porto Azzurro sulla quale riposa mediante la Faglia 
di Zuccale l’embrice tettonico delle restanti unità. Queste ultime sono le unità tet-
toniche 2) Ortano, 3) Acquadolce, 4) Monticiano-Roccastrada, 5) Falda Toscana, 
6) Gràssera, 7) Monte Strega, 8) Lacona e 9) Ripanera. L’Unità Acquadolce e 
Monte Strega sono suddivise in subunità. 

b- Nell’Elba occidentale, anche se è verosimile  che le unità tettoniche pre-
senti, formatesi prima dell’intrusione del Monzogranito di Monte Capanne e ora 
in parte interessate da forte termometamorfismo, corrispondano a unità descritte 
per l’Elba orientale, per la mancanza di una correlazione fisica si è preferito man-
tenere una distinzione tra le due pile tettoniche. Per questo motivo le due unità 
tettoniche   qui distinte hanno una propria nomenclatura: Unità tettonica Punta 
Polveraia-Fetovaia (= Unità Strega?), intrusa e ricristallizzata dall’intrusione  del 
Monzogranito di Monte Capanne  e la sovrastante Unità tettonica Punta le Tombe 
(= Unità Lacona?). 

In questo capitolo verrà descritta prima la struttura interna delle diverse unità 
e subunità, quindi seguirà la descrizione delle principali superfici tettoniche (so-
vrascorrinmenti principali, faglie di trasferimento, faglie normali a basso ed alto 
angolo) sia per l’Elba centro-orientale che per l’Elba occidentale.
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1.1. - Elba centro-orientale

1.1.1 - Struttura interna delle unità tettoniche

1.1.1.1 - Unità tettonica Ripanera

La “formazione di Marina di Campo” mostra diverse deformazioni plicative. 
L’assetto generale è riconducibile ad una monoclinale, con pendenza prevalente 
verso ovest, localmente interessata da pieghe da metriche ad ettometriche, da aperte 
a chiuse, a volte anche strette. I piani assiali sono da subverticali ad inclinati, ed im-
mergono generalmente verso ovest. L’assetto tettonico è complicato dalle numerose 
intrusioni del Porfido di San Martino e del Porfido di Portoferraio, di dimensioni 
assai variabili (da metriche a chilometriche per il corpo centrale dei due porfidi). 

Le migliori esposizioni di questa unità tettonica lungo la costa del Golfo di 
Campo, permettono di ricostruirne la storia deformativa. Sono presenti pieghe 
rovesciate da metriche a decametriche, da strette a chiuse con assi orientati N-S 
e piani assiali immergenti verso ovest. Spostandosi ad ovest, gli assi delle pieghe 
subiscono una rotazione parallelizzandosi al contatto tettonico che separa l’unità 
dal Monzogranito di Monte Capanne e la sua aureola termometamorfica (Faglia 
di Colle di Palombaia - Procchio “s” in fig. 43). 

Il Porfido di San Martino e il Porfido di Portoferraio, messi in posto preferibil-
mente lungo la stratificazione, sigillano queste strutture. 

Pieghe più o meno aperte, con piani assiali subverticali ed assi orientati in-
torno a N360° deformano le strutture precedenti. Queste strutture vengono inte-
ressate, talora con l’implicazione dei porfidi, da faglie distensive ad alto e basso 
angolo, generalmente immergenti verso est. 

L’Unità Ripanera sovrasta l’Unità Lacona attraverso il Sovrascorrimento di 
Madonna della Lacona (“a” in fig. 43).

1.1.1.2 - Unità tettonica Lacona

Le deformazioni riscontrate nella “formazione di Madonna della Lacona”, 
unica formazione di questa unità tettonica, sono rappresentate da pieghe isoclinali 
con frequenti fenomeni di boudinage nei livelli più competenti e zone di taglio a 
basso angolo. Data la scarsezza degli affioramenti non è stato possibile mettere in 
evidenza l’eventuale presenza di più fasi deformative. Il forte contrasto di com-
petenza tra le litologie presenti fa assumere alla formazione un assetto caotico. 

L’Unità Lacona giace sopra l’Unità Monte Strega tramite la Faglia a basso 
angolo dell’Elba centrale (“n” in fig. 43) tra Porto Azzurro e Magazzini, e sotto 
la medesima unità tra Spiaggia Margione e Portoferraio tramite la Faglia a basso 
angolo di Colle Reciso (“i” in fig. 43).
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1.1.1.3. - Unità tettonica Monte Strega

Fase preorogenica oceanica

Le ofioliti dell’Isola d’Elba, analogamente alle altre ofioliti dell’Appennino 
Settentrionale, hanno avuto una complessa storia metamorfica e deformativa 
pre-orogenica, legata alla formazione ed evoluzione dell’oceano giurassico della 
Tetide Occidentale (vedi Cortesogno et alii, 1987; Bortolotti et alii, 2001a, cum 
bibl.; Menna et alii, 2007). Le strutture principali sono legate alla risalita e al 
denudamento tettonico delle porzioni più profonde della crosta oceanica. Durante 
questo processo, all’interno delle peridotiti e dei gabbri si sviluppano zone di 
taglio milonitiche (T 600-900°C) che accompagnano la progressiva esumazione 
della litosfera sul fondo oceanico (visibili solo negli affioramenti di Fetovaia e 
Pomonte). Seguono quindi le fasi precoci di serpentinizzazione (T 500-300°C) 
delle peridotiti e la contemporanea rodingitizzazione dei filoni gabbrici e basaltici 
intrusi nelle peridotiti stesse. Le tessiture milonitiche sono poi tagliate da filoni 
basaltici. . Si realizzano in seguito esumazioni tettoniche che portano al denuda-
mento, sul fondo oceanico anche di serpentiniti e gabbri, su cui si formano brecce 
tettonico-idrotermali (oficalciti s.l.), talora con tessitura cataclastica e brecce se-
dimentarie tipo debris flow.

Fasi  orogeniche 

All’interno dell’Unità tettonica Monte Strega vengono distinte 6 subunità 
tettoniche che dal basso verso l’alto sono le Subunità Acquaviva, Monte Serra, 
Sassi Turchini, Volterraio, Bagnaia, Casa Galletti. Le varie subunità presentano 
assetti deformativi molto simili tranne le subunità di base (Subunità Acquaviva) e 
quella di tetto (Subunità Casa Galletti). Ad eccezione della Subunità Bagnaia, le 
restanti subunità tettoniche sono separate tra loro da sovrascorrimenti secondari. 
La Subunità Bagnaia poggia in discordanza tettonica sulle Subunità Monte Serra, 
Sassi Turchini e Volterraio, mediante una faglia normale a basso angolo (Faglia 
normale a basso angolo di Fosso dell’Acqua, “h” in fig. 43), la cui attività è ricol-
legabile alla risalita del Monzogranito di Monte Capanne..

Subuni tà  te t tonica Acquaviva

Questa subunità tettonica è caratterizzata da una successione ofiolitica ridotta, 
costituita da un basamento serpentinitico-oficalcitico coperto da sottili livelli dia-
sprini, o direttamente da Argille a Palombini. I contatti tra le varie litologie sono 
spesso tettonici o tettonizzati. Vicino ai contatti con le altre litologie le serpentini-
ti sono interessate da zone di taglio spesso associate a livelli cataclastici paralleli 
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ai contatti. Gli strati calcarei delle Argille a Palombini sono spesso oggetto di 
deformazioni per boudinage.

Le varie formazioni sono spesso ripetute per la presenza di pieghe isoclinali 
e/o sovrascorrimenti minori, tanto che questa subunità potrebbe essere anche as-
similata ad uno shear complex.  

Subunità  te t tonica Monte Serra

Questa subunità è caratterizzata dalla presenza di pieghe ettometriche da incli-
nate a raramente rovesciate, accompagnate da pieghe parassite, con assi orientati 
N340-N360 (fig. 43) e piani assiali da verticali ad inclinati immergenti ad O. Una 
successione di tre sinformi ettometriche con rispettive antiformi è ben osservabile 
lungo la costa tra la Cala dell’Inferno e Cala del Pisciatoio a N di Nisporto. A est 
di Cavo una faglia normale a basso angolo immergente di 30° verso N-NE (Faglia 

Fig. 43 - Schema tettonico dell’Isola d’Elba. Sovrascorrimenti principali: a- Madonna della 
Lacona; b- La Parata; c- Mar di Carpisi; d- Valdana. Faglie normali a basso angolo: e- Monte 
Fico; f- San Felo; g- Monte Arco; h- Fosso dell’Acqua; k- Zuccale; i- Colle Reciso; l- Casa 
Unginotti; m- Punta di Rialbano; n- Elba centrale-CEF; o- Fetovaia. Superfici tettoniche ad 
alto angolo - Faglie normali a direzione NE-SO: p- Monte Castello; q- Acquacavalla. Faglie 
di trasferimento:  r- Cima del Monte. Faglie normali a direzione N-S: s- Colle Palombaia - 
Procchio; t- San Giuseppe; u- Santa Caterina; v- Terranera; w- Capo Pero; x- Monte Orello.
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di Casa Unginotti, “l” in fig. 43) porta alla sovrapposizione della parte sommi-
tale della successione della subunità sulle sottostanti Unità Gràssera e Subunità 
Acquaviva già impilate. Nella zona di Capo Vita questo blocco ribassato, costitu-
ito da Calcari a Calpionelle e Argille a Palombini, è intensamente deformato da 
pieghe con lunghezza d’onda da metrica a decametrica ed assi orientati circa NS 
leggermente immergenti verso N e piani assiali molto inclinati immergenti ad O. 
A questa fase di piegamento fa seguito una fase caratterizzata da pieghe blande 
coassiali alle prime ma con piani suborizzontali. Parallelamente ai piani assiali 
di queste pieghe si sviluppano zone di taglio con trasporto tettonico prevalente 
verso O. 

Subuni tà  te t tonica Sassi  Turchini 

Questa subunità tettonica, formata unicamente dalle “serpentiniti”, è caratte-
rizzata da numerose zone di taglio immergenti verso O. 

Subuni tà  te t tonica Volterraio 

All’interno di questa subunità tettonica le deformazioni hanno una distribu-
zione molto variabile.

I “diaspri di Monte Alpe” ad E di Monte Castello ed a N del Volterraio sono 
deformati da pieghe chiuse con lunghezza d’onda di alcune decine di metri e piani 
assiali immergenti ad alto angolo verso O. A N-O di Rio nell’Elba i “diaspri di 
Monte Alpe” e i “basalti” formano invece una monoclinale deformata da blande 
pieghe ettometriche. Tutta la successione affiorante nella zona a S di Cima del 
Monte mostra una serie di pieghe con lunghezza d’onda di alcune centinaia di 
metri, i cui piani oscillano intorno alla verticale. Gli assi variano da N340, a N del 
Volterraio, a N360 più a S ed immergono leggermente verso N (fig. 43). I piani 
immergono ad alto angolo verso O o S-O indicando un trasporto tettonico verso 
N-NE. Le deformazioni che interessano “basalti” e “gabbri” seguono a grande 
scala le deformazioni delle coperture diasprino-calcaree.

Queste strutture vengono deformate da blande pieghe probabilmente associate 
a faglie normali a basso angolo. Nella zona di Magazzini un sovrascorrimento 
secondario immergente verso S-O provoca un locale raddoppio della successione. 

Subuni tà  te t tonica Bagnaia 

La tettonica di questa subunità è molto simile a quella della Subunità 
Volterraio, ma gli assi hanno un andamento prevalente N315°, che indicherebbe 
una sua rotazione antioraria di circa 30° acquisita probabilmente durante lo sci-
volamento che ha portato alla sua individuazione. 
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Subunità  te t tonica Casa Gal le t t i

Si tratta di un complesso di piccole scaglie tettoniche costituite da vari ele-
menti della successione ofiolitica, i cui rapporti non sono chiari: probabilmente si 
tratta di una serie di sovrascorrimenti minori, est-vergenti, che hanno completa-
mente sconvolto ogni ordine stratigrafico.

Per uniformare la descrizione, come fatto per la Subunità Acquaviva, abbiamo 
preferito il termine Subunità a quello forse più consono di “Shear complex”. 

L’Unità Monte Strega giace al di sopra dell’Unità Gràssera tramite la Faglia 
normale a basso angolo di San Felo (“f” in fig. 43).

1.1.1.4. - Unità tettonica Gràssera 

Le metapeliti della “formazione di Cavo” sono caratterizzate da una folia-
zione S1 molto penetrativa definibile come uno slaty cleavage che deforma sia 
la stratificazione che le vene a Qz ± Cc. Questa anisotropia planare è associata a 
pieghe F1 da chiuse a serrate con direzioni degli assi variabili tra N280° a N40° e 
con superfici assiali immergenti frequentamente verso SE. Le lineazioni minera-
logiche (sericite e/o minerali argillosi) sui piani di foliazione sono orientate N-S. 
Indicatori cinematici (radiolari con deformazioni tipo s) indicano un senso di 
trasporto “top-to-the-SE” (Elter & Pandeli, 2001).

La foliazione S1 è deformata da pieghe F2, da aperte a chiuse, con assi da 
N300 a N50° e piani assiali  suborizzontali. Le pieghe F2 sono interessate da un 
clivaggio di frattura penetrativo e da crenulazioni che producono sulla foliazione 
lineazioni d’intersezione fittamente spaziate. Sono stati osservati anche fenomeni 
di “boudinage” sin-D2 in corrispondenza di livelli più competenti.

Un’ultima fase deformativa D3 è caratterizzata da pieghe con geometria tipo 
“kink” simmetrici con direzioni assiali da N320 a N5°. 

Nel “membro dei calcescisti” (affioramento de La Parata) sono presenti pieghe 
F2 chiuse-serrate con asse N320-360° e foliazione di piano assiale S2 spaziata alla 
scala millimetrica che traspone la S1 ancora riconoscibile nei microlithon. Rare 
figure di interferenza tra F2 e F1 indicano un piegamento coassiale. Per l’evento 
D2, sulla base degli indicatori cinematici (es.  asimmetria delle pieghe, zone di 
taglio con geometria S-C, etc.) si ricostruisce una direzione di trasporto tettonico 
“top-to-the-NW” (Elter & Pandeli, 2001). La S2 è deformata da un clivaggio di 
crenulazione associato a pieghe aperte F3 con asse circa N-S. L’Unità Grassera è 
sovrapposta alla Falda Toscana attraverso il Sovrascorrimento di La Parata (“b” 
in fig. 43) tra quest’ultima località e Cavo; più a sud il contatto è per faglia nor-
male ad alto angolo (Faglia di Santa Caterina, “u” in fig. 43).
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1.1.1.5. - Unità tettonica Falda Toscana 

Questa unità tettonica è caratterizzata da due diversi assetti stratigrafico-strut-
turali:
a- nella porzione meridionale dell’Elba orientale (La Parata - Porto Azzurro) 

e nella parte sud orientale dell’Elba centrale (Valdana) la Falda Toscana è 
rappresentata solo dalle “brecce di Rialbano”.

b- Nella parte settentrionale dell’Elba Orientale (La Parata - Cavo), oltre alle 
“brecce di Rialbano” sono presenti anche formazioni che coprono l’intervallo 
Triassico-Giurassico medio della Successione Toscana.
Questi differenti assetti stratigrafico-strutturali richiamano quelli della 

Toscana meridionale dove viene distinta una “Serie Toscana Ridotta”, nella quale 
sono presenti generalmente solo i termini basali della successione, vicino a zone 
dove si sviluppa la “Serie Toscana” completa. La genesi di queste strutture “ridot-
te” è stata attribuita recentemente all’azione di faglie estensionali mioceniche a 
basso angolo crostali e/o intralitosferiche (Bertini et alii, 1991; Decandia et alii, 
1993, 2001; Bortolotti et alii, 2001a).

Le formazioni triassico-hettangiane presentano solo blandi piegamenti.  La 
“formazione della Pania di Corfino” e la “formazione del Monte Cetona” for-
mano una monoclinale leggermente immergente verso N (ma a Monte Bicocca 
anche verso SO).

Il Calcare Massiccio è affetto solo da deformazioni fragili. Nelle sovrastanti 
formazioni del Giurassico inferiore/medio sono riconoscibili diverse tipologie di 
strutture: pieghe decimetriche concentriche, a geometria serrata, con direzione as-
siale da N315° a N-S (a Punta delle Paffe anche E-O), e pieghe aperte da metriche 
a decametriche con assi diretti N-S.

In alcune zone (per esempio a Valle Baccetti) tra i “calcari di Grotta Giusti” 
ed il sovrastante Rosso Ammonitico c’è una discrepanza tra le direzioni assiali, 
attribuibili a scorrimenti differenziali tra queste formazioni. 

Nell’area di Monte Arco e a nord-est di Porto Azzurro questa unità poggia 
tettonicamente sull’Unità Monticiano-Roccastrada attraverso la Faglia normale a 
basso angolo di Monte Arco (“g” in fig. 43); più a nord fino a Cala del Telegrafo 
il contatto tra le due unità avviene attraverso la Faglia normale ad alto angolo di 
Terranera (“v” in fig. 43).

1.1.1.6. - Unità tettonica Monticiano-Roccastrada 

La successione paleozoica (“formazione di Rio Marina”) e la successione 
mesozoica-terziaria toscana epimetamorfica di Capo Castello (Cavo, Pandeli 
et alii 1995) sono caratterizzate da complessi piegamenti polifasici. Le litologie 
prevalentemente quarzitiche del Gruppo del Verrucano hanno registrato solo par-
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zialmente queste stesse deformazioni che sono evidenti, localmente, solo negli 
orizzonti più pelitici. 

In particolare, la foliazione principale (S1 = Ser + Qtz ± Chl ± Cal) è gene-
ralmente parallela alla stratificazione e associata a pieghe isoclinali F1, di taglia 
centimetrico-metrica e con vergenza verso NE. Gli assi sono orientati  da N320 
a N10°. Il fianco rovesciato di una megapiega F1 coricata è stato cartografato a 
Capo Castello - Isola dei Topi (Pandeli et alii, 1995). Le lineazioni mineralogiche 
(Ser + Qtz ± Chl) ed i “reduction spot” che si trovano sulla foliazione principale 
sono orientati da N320 a N360°. È inoltre stato riconosciuto un senso di taglio 
“top-to-the-NE” per la D1 da indicatori cinematici associati alla foliazione princi-
pale (Elter & Pandeli, 2001). Questo evento è stato datato, in base alle tracce di 
fissione entro zirconi dwetrici dello “pseudomacigno” di Cavo, a circa 30 Ma da 
Balestrieri et alii (2010).

La foliazione principale è deformata da pieghe D2, decimetriche-decametri-
che, da aperte a strette e con cerniere da tonde a subarrotondate. Gli assi sono 
orientati da N300 a N35° ed i piani assiali hanno giacitura da molto inclinata a 
sub-verticale. Alle pieghe F2 è associato un clivaggio di crenulazione spaziato da 
zonale a discreto. La vergenza delle F2 è di regola verso NE, ma localmente vi 
sono anche pieghe vergenti ad O. Pieghe blande-aperte F3 con assi NS e superfici 
assiali da sub-orizzontali a debolmente inclinate deformano le strutture prece-
denti. A queste pieghe sono associati clivaggi di crenulazione zonali e clivaggi 
di frattura. 

Nell’area di Monte Arco e a nord-est di Porto Azzurro, su questa unità poggia 
tettonicamente la Falda Toscana attraverso la Faglia normale a basso angolo di 
Monte Arco (“g” in fig. 43); più a nord fino a Cala del Telegrafo il contatto tra le 
due unità avviene attraverso la Faglia normale ad alto angolo di Terranera (“v” 
in fig. 43).

L’unità sovrasta tettonicamente l’Unità Acquadolce per mezzo della Faglia 
normale a basso angolo di Monte Fico (“e” in fig. 43), localmente con associate 
cataclasiti.

1.1.1.7. - Unità tettonica Acquadolce

L’unità è stata suddivisa in due subunità tettoniche: la Subunità Valdana e la 
sovrastante Subunità Santa Filomena, separate da una superficie di sovrascorri-
mento secondario. 

Strutture plicative sono evidenti solo nella Subunità Valdana. L’evento me-
tamorfico-deformativo più antico è rappresentato dalla scistosità S1 (= Ser/Mu + 
Qtz ± Chl ± Ab ± Cal), generalmente parallela ai limiti geologici, che localmente 
è identificabile solo come un relitto intrafoliare interno alla S2. La S1 è associata a 
rare pieghe isoclinali centimetriche/decimetriche. Le strutture deformative duttili 
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più evidenti, alla scala da centimetrica a decametrica, sono connesse all’evento 
D2. Si tratta di pieghe da strette ad isoclinali, con cerniere tonde e giacitura da 
inclinata ad orizzontale. Gli assi hanno direzioni da N320 a N100°; la vergenza 
non è definibile. A queste strutture plicative è associata una foliazione di piano 
assiale S2 che risulta spaziata alla scala sub-centimetrica. In genere la S2 è data da 
un clivaggio di crenulazione discreto, ma localmente può divenire una scistosità 
continua (S2 = Ser + Qtz ± Chl ± Cal ± Ab). Questa scistosità è stata datata circa 
19 Ma da Deino et alii (1992). 

All’evento deformativo D2 è associato anche il locale sviluppo di pieghe a 
guaina. Frequentemente, la scistosità principale osservabile alla mesoscala è una 
foliazione composita data dalla sovrapposizione di S1 e S2. La direzione delle li-
neazioni mineralogiche (per lo più da N350 a N50°) sui piani della scistosità prin-
cipale S2 è simile a quella rilevata nell’Unità Ortano, ma gli indicatori cinematici 
(es., porfiroclasti tipo s e tipo d) ad essa associati indicano un senso di taglio 
“top-to-the-SW” in molti degli affioramenti dell’Elba orientale e “top-to-the-SE” 
in quelli di Capo d’Arco e di Norsi (Elter & Pandeli, 2001). Eventi deformativi 
tardivi (D3) hanno prodotto pieghe blande, da aperte a chiuse, con sottili crenula-
zioni zonali (S3) o clivaggio di frattura/kink debolmente spaziati, le cui lineazioni 
d’intersezione con la S2 mostrano orientazioni comprese tra N20 e N70° per le 
crenulazioni e tra NS e N60-70° per le fratture. Nella “litofacies dei calcescisti” 
lungo il molo di Rio Marina, ove sono ben esposte le pieghe isoclinali-serrate F2, 
tra la S2 e le crenulazioni S3 sono presenti strutture di taglio tipo S-C sin-D3 che 
indicano un senso di scorrimento “top-to-the-NE”. Anche nell’Unità tettonica-
Acquadolce i minerali termometamorfici (Bt, Mu, And, Amp, Cpx, Wol, Grt) si 
sovrappongono alla S2 e, almeno a parte, anche alle crenulazioni tardive. 

Questa unità poggia sull’Unità Ortano attraverso il Sovrascorrimento di 
Valdana (“d” in fig. 43) con associate cataclasiti (“brecce di Ortano”, vedi capi-
tolo V.1.10.1). 

1.1.1.8. - Unità tettonica Ortano 

Considerando l’ipotesi di una correlazione tra gli Scisti di Capo d’Arco e 
le”filladi e quarziti di Rio Ortano”, risulterebbe che questa unità si sia strutturata 
come un’anticlinale (con i ”porfiroidi” al nucleo) a sviluppo ettometrico-chilome-
trico e a vergenza orientale (fig. 43). 

Alla mesoscala la foliazione principale (S1 = Ser/Mu + Qtz ± Chl ± Ab), ge-
neralmente parallela ai contatti litologici e molto penetrativa, è la foliazione di 
piano assiale di pieghe isoclinali est-vergenti decimetriche-decametriche. Gli assi 
e le lineazioni di intersezione e mineralogiche presenti sulla S1 sono orientati ge-
neralmente da N20 a N50°. Gli indicatori cinematici (porfiroclasti tipo s, pieghe 
di taglio, nastri di quarzo policristallino, strutture a domino, ecc.) associati alla 
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S1 evidenziano un senso di taglio “top-to-the-W/NW” per gli affioramenti della 
Spiaggia del Lido e di Capo d’Arco, ed un senso “top-to-the-N/NE” gli affiora-
menti dell’area di Ortano (Elter & Pandeli, 2001).

Anche in queste rocce sono presenti, anche se raramente, relitti di scistosi-
tà intrafoliari alla S1 e probabilmente riferibili alla fase sudetica dell’Orogenesi 
Varisica (Pandeli et alii, 1994, cum bibl.).

Le strutture D1 sono deformate da pieghe metriche-decametriche F2, da chiu-
se a strette, con cerniere arrotondate/sub-arrotondate ed assi orientati da N350 
a N70°. Il suo clivaggio di crenulazione spaziato S2 produce lineazione d’inter-
sezione (direzione N30 a N60°). Un successivo clivaggio di frattura orientato 
all’incirca NS, localmente mineralizzato, è associato a pieghe F3 di tipo blando-
aperto. I minerali statici legati al termometamorfismo (Bt, Ms, Crd, And) risulta-
no posteriori a D2. 

Nell’area Fosso di Mar di Carpisi - Spiaggia del Lido, il contatto tra l’Unità 
Ortano e la sottostante Unità Porto Azzurro avviene tramite il Sovrascorrimento 
di Mar di Carpisi (“c” in fig. 43) che verso nord è tagliato dalla Faglia di Zuccale 
(“k” in fig. 43). 

1.1.1.9. - Unità tettonica Porto Azzurro 

Il riconoscimento delle strutture presenti nelle rocce metamorfiche di età pa-
leozoico-mesozoica di questa unità tettonica è reso difficoltoso per gli effetti del 
metamorfismo termico neogenico. Le analisi strutturali eseguite nell’area di Porto 
Azzurro - Terranera e nel Promontorio di Monte Calamita hanno permesso di 
evidenzire alcuni eventi. 

La scistosità principale di tutte queste rocce è in generale quella ricollegabile 
al primo evento tettono-metamorfico alpino (D1). In particolare questa foliazione 
è altamente penetrativa e di tipo continuo (S1 = Ser/Ms + Qtz + Chl + Ab + Cc) e, 
in genere, risulta parallela alle partizioni litologiche. S1 costituisce la foliazione 
di piano assiale di pieghe isoclinali che raramente sono preservate. Nelle aree me-
ridionali e sud-occidentali del Promontorio del Monte Calamita, le F1 presentano 
assi N-S e superfici assiali immergenti ad O. 

Nelle rocce paleozoiche sono stati localmente riconosciuti relitti strutturali 
pre-D1 come “mica fish” (Ms ± Chl ± Qtz ± Bt) e porfiroclasti (es. Grt) pre-cine-
matiche rispetto alla S1 che sono stati attribuiti all’orogenesi varisica (Garfagnoli 
et alii, 2005, cum bibl.).

L’evento D2 è rappresentato alla mesoscala da pieghe di taglia da centimetrica 
a metrica, a geometria da serrate ad isoclinali con cerniera da tonda ad acuta che 
deformano la S1. L’orientazione degli assi è in genere NE-SO, ma la loro immer-
sione mostra significative variazioni attorno al Promontorio di Monte Calamita a 
causa dei successivi eventi deformativi. La vergenza è verso SE. La foliazione di 

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



189

piano assiale di queste pieghe è un clivaggio di crenulazione da zonale a discreto 
(S2 = Op + Ms/Ser ± Chl ± Qtz), di regola spaziato alla scala da millimetrica a 
centimetrica. 

Anche all’evento D3 sono associate strutture plicative, ma di tipo simmetrico, 
per lo più aperte e con superficie assiale molto inclinata fino a sub-verticale. La 
foliazione di piano assiale (S3) è un clivaggio di crenulazione al quale talora è 
associata la riorientazione degli opachi. È da sottolineare che la crescita dei mine-
rali termometamorfici (es. andalusite) è avvenuta prima e durante la D3. A questo 
evento deformativo o ad un successivo D4 è legata la mega-antiforme con asse 
NO-SE  alla scala dell’intero promontorio.

Questa unità è separata dal sovrastante embrice tettonico tramite una delle 
più importanti faglie normali a basso angolo dell’isola, la Faglia di Zuccale (“k” 
in fig. 43) con associate cataclasiti (“brecce di Zuccale”, vedi capitoli V.1.12.1 e 
VIII.2.1.2.2.).

1.2. - Elba Occidentale

1.2.1. - Unità tettonica Punta Polveraia-Fetovaia 

La successione di questa unità tettonica è caratterizzata da diffusi fenomeni 
di ricristallizzazione, essenzialmente di tipo statico, legati all’intrusione magma-
tica terziaria del Monte Capanne. Localmente i fenomeni termometamorfici sono 
chiaramente associati a strutture deformative duttili (es. pieghe, fasce di taglio 
milonitiche).

Dove l’impronta termometamorfica è di grado più basso (es. nella Penisola 
di Fetovaia), è stato possibile definire anche l’evoluzione pre-orogenica, ovvero 
oceanica del basamento ofiolitico. Gli eventi deformativi più antichi riscontrabili 
nella successione ofiolitica sono quelli legati alle fasi oceaniche registrate dal 
basamento gabbrico-peridotitico, dove sono rappresentati dallo sviluppo di zone 
di taglio milonitiche che danno origine ad orizzonti di gabbri foliati con strut-
tura gneissico-occhiadina. Lo spessore delle zone di taglio è variabile da pochi 
decimetri a più di 2 m e la loro estensione laterale può localmente superare i 
10 m. I filoni basaltici tagliano nettamente queste fasce milonitiche sottolinean-
do così l’antecedenza di queste strutture. Localmente possono essere associate a 
questa fase deformativa anche pieghe intrafoliari, prevalentemente isoclinali, con 
dimensioni da centimetriche a decimetriche. Dopo l’intrusione di filoni basaltici 
segue la formazione di brecce metasomatizzate oficalcitiche (le “oficalciti”) come 
conseguenza dell’esposizione delle peridotiti sul fondo oceanico e della rapida 
espulsione di fluidi idrotermali, la circolazione dei quali è connessa alla presenza 
di numerosi sistemi di fratture in una zona prospiciente alla dorsale oceanica. I 
fluidi portano sia ad una progressiva sostituzione nella peridotite serpentinizzata 
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incassante da parte di calcite, ematite, talco e clorite sia alla precipitazione nelle 
fratture degli stessi minerali (Cortesogno et alii, 1981). 

L’evoluzione deformativa duttile posteriore alle fasi oceaniche è registrata 
prevalentemente all’interno delle coperture sedimentarie. Nel basamento ofioli-
tico le deformazioni post-oceaniche non hanno apparentemente determinato de-
formazioni duttili, ma solo la ricristallizzazione termometamorfica legata all’in-
trusione del Monzogranito di Monte Capanne. Nelle coperture meta-sedimentarie 
sono stati distinti invece i seguenti eventi deformativi:

Evento D1 - Questa fase metamorfica è rappresentata da una foliazione S1, 
spaziata alla scala millimetrica-submillimetrica, generalmente parallela alla su-
perficie di stratificazione S0. Questa foliazione è evidente in gran parte dei litotipi 
ed in particolare in corrispondenza delle cerniere delle pieghe legate all’evento 
deformativo D2, ove S1 risulta deformata dal suddetto evento e intersecata dalla 
foliazione di piano assiale legata alle F2. Raramente sono state osservate sul terre-
no strutture plicative D1 alle quali associare la foliazione S1 (es. negli affioramenti 
di Fetovaia, della panoramica a SO di Casa Peria tra Punta Nera e La Sedia di 
Napoleone e di Spartaia). Si tratta generalmente di pieghe isoclinali centimetri-
che-decimetriche, sradicate e/o con geometria talora tipo sheath fold (Passchier 
& Trouw, 1996), e generalmente coassiali alle F2. A seconda del protolito, la 
foliazione S1 è marcata da allineamenti di calcite, quarzo, fillosilicati e minerali 
opachi (per lo più ossidi e materiale organico).  In ogni caso la forte impronta 
termometamorfica connessa all’intrusione del Monzogranito di Monte Capanne e 
la pervasività delle strutture dell’evento D2 hanno obliterato in larghissima parte 
i rapporti di blastesi/deformazione associati alla fase D1. Non è chiaro, quindi, se 
lo sviluppo della stessa sia da correlarsi ad un evento metamorfico antecedente 
a D2 o costituisca lo stadio iniziale di D2 nel caso di una evoluzione progressiva 
della deformazione. 

Evento D2 - Le strutture plicative D2 sono le più evidenti a tutte le scale di 
osservazione e sono riconoscibili in tutti gli affioramenti, salvo quelli ove sono 
presenti solo le rocce del basamento ofiolitico. Nelle coperture sedimentarie le 
F2 sono rappresentate da pieghe non cilindriche di dimensioni da centimetriche a 
decametriche, da serrate ad isoclinali, con asimmetrie molto accentuate. La linea 
di cerniera è generalmente da curva a molto curva fino a descrivere geometrie 
tipo sheat fold (es.  nell’area di Spartaia); localmente sono riconoscibili anche 
cerniere appuntite come nel caso delle pieghe tipo “chevron” nei diaspri dell’area 
di Spartaia - Isola Paolina. La geometria di queste pieghe è generalmente di tipo 
simile e corrisponde alle classi 1C, 2 e 3 di Ramsay (1967). 

La foliazione di piano assiale S2 risulta pervasiva a tutte le scale ed è 
rappresentata da un clivaggio di crenulazione, in genere zonale, ma talora di tipo 
discreto, e spaziato alla scala millimetrico-centimetrica. Sono peculiari in alcune 
rocce (es.  nei Calcari a Calpionelle) degli evidenti fenomeni di rifrazione del 
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clivaggio alla scala centimetrica in corrispondenza dei ripetuti passaggi litologici-
reologici. Lungo la S2 sono allineati in genere fillosilicati (biotite e muscovite), 
quarzo, calcite e minerali opachi (per lo più ossidi).  In alcuni casi   lungo tale 
foliazione si allineano anche minerali tipicamente termometamorfici (es. 
cordierite, pirosseni; vedi anche Boullin, 1983). Solo localmente sono presenti 
lineazioni di estensione, mentre sono comuni lineazioni d’intersezione tra la S0\\
S1 e la S2. 

La distribuzione degli elementi planari e lineari di tali strutture è variabile 
tra i diversi affioramenti. Infatti le immersioni degli assi legati alle F2 hanno le 
seguenti orientazioni: tra NNO e NE nell’area di San Piero; NNE e SO nell’area 
di Cavoli - Colle di Palombaia; tra NNO e N nell’area della Penisola di Fetovaia; 
NNO e tra SSE e SSO nell’area tra Pomonte ed il Fosso dell’Ogliera; SSO e tra N 
e NNO nell’area di Punta Nera; SO e tra NE e E nell’area di Punta Polveraia; tra 
NO e N nell’area di Maciarello; tra N e NE nell’area di Marciana; a SO e tra NO 
e NNE nell’area di Spartaia - Procchio. Anche le lineazioni di intersezione tra la 
S0\\S1 e la S2 sono congruenti con la suddetta distribuzione degli assi che risultano 
sostanzialmente sub-parallele ai contatti dell’aureola termometamorfica con il 
Monzogranito di Monte Capanne.  I piani assiali delle F2 hanno generalmente 
immersioni a medio angolo verso l’esterno dell’anello termometamorfico nei 
diversi settori, ma possono presentare variazioni di inclinazione (fino a sub-
verticali) su distanze di poche decine di metri probabilmente a causa del loro locale 
ripiegamento ad opera del successivo evento deformativo D3. Per quanto riguarda 
la direzione del trasporto delle F2, nella zona di Spartaia risulta verso i quadranti 
settentrionali mentre nella parte occidentale dell’aureola termometamorfica è 
verso i quadranti occidentali. 

In diverse località (es.  Spartaia, costa ad ovest della spiaggia di Colle di 
Palombaia) sono state riconosciute fasce di taglio milonitiche di spessore da 
decimetrico a decametrico.  L’immersione della foliazione milonitica e i sensi 
di taglio desunti attraverso indicatori cinematici (porfiroclasti tipo s e d, pieghe 
asimmetriche) mettono in evidenza una direzione di trasporto tettonico quasi 
sempre verso l’esterno del massiccio intrusivo del Monte Capanne. 

Localmente i filoni di Porfido di Portoferraio intrusi nell’Unità Punta Polveraia-
Fetovaia, sono implicati nelle strutture deformative associate all’evento D2 
sviluppando una foliazione generalmente di tipo milonitico con evidenti tessiture 
occhiadine-porfiroclastiche (es. area a nord di Chiessi, area di Spartaia). Questi 
filoni possono essere affetti da boudinage. 

Le giaciture degli elementi strutturali lineari e planari della D2 rispetto al corpo 
intrusivo del Monte Capanne, la neo-blastesi di minerali di media-alta temperatura 
lungo la scistosità S2 e il coinvolgimento dei filoni di Porfido di Portoferraio in 
queste strutture, consentono di legare l’evento duttile D2 ad una intrusione di tipo 
forzato del Monzogranito di Monte Capanne (vedi anche Bouillin, 1983; Daniel 
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& Jolivet, 1995).  In ogni caso, queste strutture sono antecedenti agli ultimi 
prodotti magmatici dell’area in quanto sono tagliate dai filoni di “leucogranito di 
Sant’Ilario” e Porfido di Orano. 

Evento D3 - Le strutture D2 risultano localmente deformate dai piegamenti 
legati all’evento D3. Le pieghe F3 sono di tipo da aperto a chiuso e di taglia da 
metrica a decametrica. La zona di cerniera è sempre curva ed il piano assiale 
presenta una giacitura a basso angolo. La distribuzione dell’orientazione degli 
assi si discosta poco rispetto agli assi delle F2 nei diversi affioramenti.  Infatti 
risulta sostanzialmente N-S nei settori occidentali (es.  tra Pomonte ed il Fosso 
Ogliera, tra Punta Nera e Colle di Orano) e NNO-SSE nell’area di Spartaia. 
Alla foliazione di piano assiale di queste pieghe non è associata alcuna blastesi, 
mentre è sempre presente un clivaggio di crenulazione di tipo zonale o di frattura 
(localmente riempito da mineralizzazioni idrotermali quali calcite, quarzo, 
epidoto e adularia). Queste strutture sono correlate ai fenomeni di scarico delle 
coperture del Monzogranito di Monte Capanne durante la sua risalita (Reutter & 
Spohn, 1982; Coli et alii, 2001).

A questa fase sono legate anche strutture fragili a scala fino a ettometrica-
chilometrica e con giacitura mediamente da medio a basso angolo.  Queste 
strutture dislocano le rocce dell’Unità Punta Polveraia-Fetovaia della parte 
occidentale del massiccio del Monte Capanne separando la porzione che conserva 
rapporti magmatici con il plutone (esposta lungo la fascia Case Peria di Colle 
d’Orano - Semaforo - Punta del Timone) da quella a mare (esposta nell’area tra 
Punta della Fornace e Punta Nera). È verosimile attribuire a questa fase anche la 
sovrapposizione tettonica dell’Unità Punta le Tombe su quella Punta Polveraia 
-Fetovaia attraverso la Faglia normale a basso angolo di Fetovaia (“o” in fig. 
43) che può essere ritenuta il corrispondente occidentale della Faglia dell’Elba 
Centrale (“n” in fig. 43). 

Nelle rocce cornubianitiche del settore occidentale dell’anello 
termometamorfico, i dati di campagna sembrano localmente mostrare che il 
Porfido di Orano sigilla le strutture fragili D3. In altre aree (es., immediatamente 
ad est del Belvedere di San Piero), nelle rocce cornubianitiche in prossimità del 
contatto con il plutone e nelle porzioni più periferiche del corpo magmatico stesso 
sono rilevabili superfici striate con giacitura a basso angolo, sub-parallela al 
contatto stesso, e con direzioni di scorrimento radiali rispetto al Monte Capanne. 
Tutte queste strutture sono interpretabili come superfici di scollamento interne 
alle coperture del plutone e, pertanto, ad esse potrebbero essere geneticamente 
legate anche le strutture plicative F3. In questa ipotesi, tali superfici di scollamento 
potrebbero verosimilmente essere coeve con la Faglia dell’Elba Centrale. 

È da sottoineare la presenza di sistemi di fratture spaziate ad alto angolo 
nell’area di Spartaia - Procchio, orientati circa NE-SO, ESE-ONO, ENE-SSO e 
SSE-NNO, che tagliano le strutture D2 ed in larga parte riempite da associazioni 
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Fig. 44 - Carta dei filoni e delle fratture nel plutone del Monte Capanne nell’Elba occidentale (da 
Boccaletti & Papini, 1989).

Fig. 45- Distribuzione delle fratture nel plutone monzogranitico di Monte Capanne: a- diagramma a 
rosa, b- curve di isodensità (contour diagram), proiezione equiareale emisfero inferiore.
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mineralogiche di alta temperatura (quali grossularia, vesuviana e wollastonite). 
Questi sistemi fragili potrebbero essersi originati durante l’evento D3 e aver 
veicolato localmente verso l’alto fluidi pneumatolitici profondi, oppure derivare 
da fenomeni di idrofratturazione sostanzialmente coevi ai fenomeni metasomatici 
legati al metamorfismo di contatto (Rossetti et alii, 2007) in tempi posteriori a 
D2 ed antecedenti a D3.

“Evento D4” - L’ultimo evento deformativo è rappresentato da sistemi di 
fratture e faglie ad alto angolo, marcate a volte da mineralizzazioni ad ossidi e 
solfuri di ferro, che tagliano indistintamente tutte le strutture precedentemente 
descritte, nonché il contatto tra le rocce dell’anello termometamorfico ed il plutone 
stesso, proseguendo poi all’interno di quest’ultimo. Queste strutture sono state 
utilizzate per la messa in posto dei filoni del Porfido di Orano ed, in minor misura, 
del “leucogranito di Sant’Ilario”.  Le orientazioni più rappresentate per queste 
strutture fragili sono NE-SO, tra ENE-OSO e E-O, NNE-SSO e, subordinatamente, 
circa NO-SE (vedi anche la carta geologica schematica di Boccaletti & Papini, 
1989, in fig. 44). Nuovi dati strutturali acquisiti durante il rilevamento della carta 
sono riportati in fig. 45 nella quale si riconosce una direzione preferenziale delle 
fratture attorno all‘E-O. Tali elementi fragili sono stati attribuiti dai suddetti autori 
a fenomeni tensionali legati al raffreddamento del plutone.

Inoltre, un importante lineamento strutturale ad alto angolo è osservabile 
all’interno delle successioni di copertura del plutone lungo l’allineamento Colle di 
Palombaia - Pila - Procchio (Eastern Border Fault - Faglia bordiera orientale-EBF 
in Maineri et alii, 2003 = Faglia Colle di Palombaia - Procchio, “s” in fig. 43). Si 
tratta di una faglia normale, a direzione per lo più NNE-SSO, che ribassa verso est 
l’Unità Ripanera rispetto all’Unità Punta Polveraia-Fetovaia (qui rappresentata 
largamente da metaserpentiniti intruse dal “leucogranito di Sant’Ilario”).  È 
verosimile che questo elemento strutturale dislochi la Faglia dell’Elba Centrale 
(CEF, “n” in fig. 43) sul fianco orientale del massiccio intrusivo e che sia legato 
alla formazione della piana di Campo. 

1.2.2. - Unità tettonica Punta le Tombe

Gli effetti del termometamorfismo in questa unità tettonica sono blandi ri-
spetto all’Unità Punta Polveraia-Fetovaia e talora assenti. La ricristallizzazione 
associata alle deformazioni risulta ben evidente solo nelle porzioni pelitiche dei 
“calcari e marne di Monte Agaciaccio”. Nell’unità sono state riconosciute 4 fasi 
deformative:

Fase D1 - Le strutture attribuite a questa fase sono rappresentate da una sci-
stosità (S1) parallela alla stratificazione e da un associato boudinage dei livelli 
calcareo-marnosi. La scistosità S1 è riconoscibile alla mesoscala e microscala, 
specie nei litotipi pelitici, ed è rappresentata da un clivaggio di crenulazione di 
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tipo zonale. 
Il boudinage è ben evidente nella “litofacies delle brecce di Punta le Tombe” 

dove i livelli di debris flow granulari e le arenarie ofiolitiche sono isolati da con-
tatti tettonici a basso angolo nelle peliti foliate. Sul terreno non è comunque chia-
ra l’associazione con strutture plicative. 

Fase D2 - La scistosità S1 è piegata da pieghe metriche/decametriche, da 
strette a isoclinali con assi orientati ONO-ESE e piani assiali immergenti verso 
i quadranti di NE. L’asimmetria delle pieghe indica una direzione del trasporto 
tettonico verso i quadranti meridionali. Solo le pieghe di dimensioni maggiori 
(decametriche) interessano anche le ”serpentini” sottostanti ai “calcari e marne di 
Monte Agaciaccio”. La geometria delle pieghe F2 può essere ricondotta alle classi 
1C e 2 di Ramsay (1967).

Fase D3 - Pieghe metriche blande, con assi orientati in direzione NO-SE e 
piani assiali sub-orizzontali, ripiegano tutte le strutture delle fasi D1 e D2. Nei 
“calcari e marne di Monte Agaciaccio” le pieghe F3 sono associate a faglie a basso 
angolo spesso con giacitura parallela alla stratificazione e con senso di trasporto 
verso S. Anche la sovrapposizione tettonica tra le Unità Punta Polveraia-Fetovaia 
e Punta le Tombe è riconducibile a questa fase deformativa. Questo contatto, im-
mergente verso S di circa 30°, è marcato da un livello di circa due metri di serpen-
tinite foliata con chiari indicatori cinematici (strutture C’, asimmetria di pieghe) 
che danno senso di trasporto del blocco di tetto verso i quadranti meridionali. 
Questa fase deformativa è verosimilmente legata alla risalita del Monzogranito 
di Monte Capanne. 

Fase D4 - L’ultima fase deformativa è rappresentata da faglie normali ad alto 
angolo con andamento SO-NE e ESE-ONO e rigetto metrico/decametrico e da 
vene sub-verticali riempite di calcite. Questa fase deformativa fragile è correlabi-
le con la fase D4 riconoscuta nella Unità Punta Polveraia-Fetovaia. 

2. - Superfici tettoniche principali

Tra le diverse superfici tettoniche distinte in carta, vengono qui descritte quelle 
principali, cui è stato attribuito un nome (vedi fig. 43), suddivise in due tipologie:

2.1. - Superfici tettoniche a basso angolo tra le unità

L’assetto strutturale dell’edificio elbano è caratterizzato, specialmente nella 
parte centrale e orientale dell’isola, dalla presenza di numerose superfici tettoni-
che a basso angolo (sovrascorrimenti e faglie normali) che delimitano unità e su-
bunità tettoniche, e suggeriscono un generale trasporto tettonico verso est. Intorno 
al Monte Capanne (vedi capitolo VIII.1.2) (fig. 43) queste superfici tendono ad 
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assumere una distribuzione centrifuga rispetto al corpo intrusivo monzogranitico. 
I contatti tra le unità tettoniche possono essere quindi  ricondotti a: 
1- Sovrascorrimenti principali, attribuibili a fasi tettoniche pre-Miocene me-

dio, legate alle fasi collisionali dell’orogenesi appenninica; 
2- Faglie normali a basso angolo, attribuibili alle fasi distensive pre-intru-

sioni (pre-tortoniane) e quelle connesse agli eventi di messa in posto dei corpi 
magmatici, ovvero sinintrusioni, del Tortoniano-Messiniano. 

Alcuni contatti a basso angolo hanno avuto una complessa evoluzione, in 
quanto originari sovrascorrimenti che sono stati successivamente ripresi come fa-
glie normali a basso angolo, durante fasi di inversione tettonica. Anche queste su-
perfici tettoniche, riportate in Babbini et alii, (2001) e Bortolotti et alii (2001a), 
come ”Superfici a basso angolo di complessa interpretazione“ sono state inserite 
tra le faglie normali a basso angolo, tenendo conto della tipologia dell’ultimo 
movimento. Qui di seguito verranno descritti separatamente i due tipi di superfici 
sopra citate.

2.1.1- Sovrascorrimenti principali 

2.1.1.1. - Sovrascorr imento di  Madonna del la  Lacona

Questo sovrascorrimento (“a” in fig. 43) separa l’Unità tettonica Ripanera dal-
la sottostante Unità tettonica Lacona. Affiora nell’Elba centrale ad ovest di Casa 
Galletti, mentre più a nord la superficie si perde all’interno dei porfidi; inoltre è 
esposta ad ovest di Monte Orello, tra Colle Reciso e Punta della Contessa. Ha una 
giacitura suborizzontale o immerge debolmente ad ovest. Questo sovrascorrimen-
to è precedente alla messa in posto del Porfido di Portoferraio (circa 8 Ma), che la 
taglia. La presenza di foraminiferi dell’Eocene medio a tetto dell’unità tettonica 
sottostante (“formazione di Madonna della Lacona”, Unità Lacona) indica un li-
mite inferiore alla sua età di attivazione. 

2.1.1.2 - Sovrascorr imento di  La Parata

Questo sovrascorrimento (“b” in fig 43) separa l’Unità tettonica Gràssera dal-
la Falda Toscana e/o dalle sottostanti “brecce di Rialbano”. Questo contatto è ben 
esposto lungo la strada Rio Elba - Cavo, in località La Parata. Affiora inoltre pres-
so Cavo, a Poggio Belvedere ed ad ovest di Monte Bicocca, dove la “formazione 
di Cavo” poggia sul Rosso Ammonitico e sui Calcari e marne a Posidonia. Questi 
contatti in passato erano stati considerati stratigrafici, dato che la formazione di 
Cavo era considerata parte dei Calcari e marne a Posidonia. 

Non può essere del tutto escluso che la sovrapposizione tettonica dell’Uni-
tà Gràssera su varie formazioni della Falda Toscana e anche sulle “brecce di 
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Rialbano” sia correlabile con la situazione strutturale della “Serie ridotta” in 
Toscana meridionale (Decandia et alii, 1993) e, quindi, che questa superficie sia, 
almeno come ultimo movimento, una superficie tettonica a basso angolo pre-in-
trusioni. 

2 1.1.3. - Sovrascorr imento di  Mar di  Carpis i

Questo sovrascorrimento (“c” in fig. 43) separa l’Unità tettonica Ortano dalla 
sottostante Unità tettonica Porto Azzurro e corre a mezza costa sul versante de-
stro del Torrente Mar di Carpisi fino alla Spiaggia del Lido. Sopra Case Puccini 
è troncato dalla Faglia di Zuccale (“k” in fig. 43). Questa superficie si è pertanto 
formata antecedentemente alla Faglia di Zuccale ed è stata attribuita tentativa-
mente agli eventi compressivi pre-magmatici. D’altra parte non è da escludere 
quanto sostenuto da Bortolotti et alii (2001a) che hanno interpretato questo ele-
mento strutturale come una superficie tettonica a basso angolo legata alla tetto-
nica gravitativa causata dal sollevamento del Monzogranito di Monte Capanne. 
In quest’ottica  rappresenterebbe una vicariante profonda della Faglia dell’Elba 
Centrale (CEF, “n” in fig. 43). 

2.1.1.4. - Sovrascorr imento di  Valdana 

Questo sovrascorrimento (“d” in fig. 43) separa l’Unità tettonica Acquadolce 
dalla sottostante Unità tettonica Ortano. La superficie è presente sia a tetto (nelle 
aree di Ortano e Capo d’Arco) che a letto (costa tra Spiaggia del Lido e Norsi) 
della Faglia di Zuccale (“k” in fig. 43) che la disloca. Per la mancanza di folia-
zioni penetrative e per la ricristallizzazione della cataclasite associata  “brecce di 
Ortano”) e per la mineralizzazione a skarn presente lungo la faglia stessa, l’età 
del sovrascorrimento risulterebbe compreso tra quella delle deformazioni duttili 
dell’Unità Acquadolce (19 Ma, Deino et alii, 1992) e la formazione dello skarn di 
Torre di Rio, legato al plutone di Porto Azzurro (5,9 Ma, Maineri et alii, 2003). 
Nella cataclasite associata sono stati rilevati indicatori cinematici quali strutture 
S-C e porfiroclasti tipo s e d che indicano un senso di trasporto “top-to-the-E”. 

2.1.2. - Faglie normali a basso angolo

Sono comprese in questa categoria le faglie normali a basso angolo formatesi 
in regime distensivo post-orogenico. Si è suddiviso queste strutture in: a- Pre-
intrusioni, b- Sin- e Post-intrusioni; questa suddivisione non è presente in carta.
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2.1.2.1. - Faglie pre-intrusioni

Faglia  di  Monte Fico

Tra Rio Marina e Porto Azzurro e più a SO nell’area della Valdana, l’Uni-
tà tettonica Monticiano-Roccastrada è scorsa sull’Unità tettonica Acquadolce. 
Questa faglia a basso angolo (“e” in fig. 43) è ben esposta nell’area di Vigneria 
(Rio Marina) dove la sommità delle “serpentiniti” dell’Unità Acquadolce è brec-
ciata ed include scaglie metriche di lembi della sovrastante “formazione di Rio 
Marina” (Unità Monticiano-Roccastrada). Non sono stati trovati  indicatori cine-
matici certi. L’attuale sovrapposizione è sicuramente posteriore al metamorfismo 
a Scisti Verdi presente in queste unità che ha fornito evidenti foliazioni ai clasti di 
“formazione di Rio Marina”, mentre la matrice della breccia in cui sono immersi 
ne è priva. Inoltre, la presenza di skarn identici sia nei “calcari cristallini e calce-
scisti di Valle Giove” (Unità Monticiano-Roccastrada) presenti nel sottosuolo di 
Rio Marina alla base dell’omonima formazione (Calcari di Vigneria di Gilliéron, 
1959), che nei livelli di calcescisti entro la sottostante Unità Acquadolce (es. 
skarn di Torre di Rio), fa ipotizzare che le due unità fossero già sovrapposte al 
momento della formazione degli skarn e, quindi, questa superficie è da noi inter-
pretata come faglia normale a basso angolo pre-intrusioni.

Fagl ia  di  San Felo 

Questa superficie (“f” in fig.  43), ben visibile lungo la strada della Parata 
ed a NO di Cavo, segna la sovrapposizione dell’Unità tettonica Monte Strega 
sull’Unità tettonica Gràssera. Ovunque le Argille a Palombini non metamorfiche 
della Subunità Acquaviva giacciono sopra gli scisti varicolori anchimetamorfi-
ci della “formazione di Cavo” (Unità Gràssera). La sovrapposizionde dell’unità 
non-metamorfica ligure sulle metapeliti dell’Unità Gràssera fa pensare ad un mo-
vimento estensionale pre-intrusioni analogo a quello che ha portato alla forma-
zione della ”Serie Ridotta“ in Toscana meridionale (Decandia et alii, 1993) in 
corrispondenza dei primi eventi distensivi (serravalliano-tortoniani) che hanno 
interessato la catena appenninica (Carmignani & Kligfield, 1990). 

Fagl ia  di  Monte Arco 

Questa faglia (“g” in fig. 43) separa la Falda Toscana dalla sottostante Unità 
tettonica Monticano-Roccastrada. Affiora solamente ad ovest di Monte Arco, tra 
Barbarossa e Terranera e a nord della spiaggia di Norsi. Altrove le due unità sono 
separate dalla Faglia normale ad alto angolo di Terranera (“v” in fig. 43). Questo 
contatto, nella Toscana continentale è tradizionalmente legato alla “Serie Ridotta”.
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2.1.2.2. - Faglie sin-intrusioni.

Faglia  di  Fosso del l ’Acqua 

Questa struttura affiora a NE di Magazzini. Benché l’assetto del contatto (vedi 
carta), immergente verso i quadranti occidentali, abbia le caratteristiche di un 
sovrascorrimento est-vergente, la Faglia di Fosso dell’Acqua (“h” in fig. 43) è 
considerata la parte frontale di una faglia normale a basso angolo est-vergente. 
Lungo la sua superficie la Subunità Bagnaia è scivolata verso est accavallandosi 
sulle Subunità Volterraio, Sassi Turchini e Monte Serra, già impilate tra di loro.

Il contatto è ben visibile lungo la strada del Volterraio, ed è sottolineato, a tratti, 
da sottili scaglie di serpentiniti e da un orizzonte cataclastico di alcuni metri. Le 
formazioni della Subunità Bagnaia vicino al contatto (“diaspri di Monte Alpe” e 
”formazione di Nisportino”) sono fortemente laminate e piegate, e gli indicato-
ri cinematici rilevati presso il contatto indicano chiaramente un trasporto “top to 
the E”. Questa faglia, posteriore all’accavallamento tra le varie subunità della sua 
stessa Unità Monte Strega, e che interrompe la Faglia di trasferimento di Cima del 
Monte (“r” in fig. 43) e le terminazioni laterali della faglia normale ad alto angolo 
più nordoccidentale del sitema NE-SW, sembra essere stata generata da fenomeni 
di scarico delle unità di copertura durante il sollevamento del Monzogranito di 
Monte Capanne. Pertanto sarebbe contemporanea alla Faglia dell’Elba Centrale 
(CEF, “n” in fig. 43).

Fagl ia  di  Zuccale 

Questa (“k” in fig. 43), assieme alla Faglia dell’Elba centrale (“n” in fig. 43), 
è la struttura di scorrimento più importante dell’isola (figg. 13 e 43). Inizia presso 
Terranera, ad est di Porto Azzurro, dove emerge con un piano a basso angolo 
immergente verso oriente, salvo locali ondulazioni verso O, osservabili lungo la 
costa, e prosegue, dislocata da faglie normali ad alto angolo tardive, nelle aree 
a nord e nord-ovest di Porto Azzurro con giacitura sub-orizziontale.  Presso il 
Fosso Mar di Carpisi, sul fianco orientale di Monte Fabrello, è caratterizzata da 
un piano immerso ad est. La si ritrova, inoltre, in giacitura da circa suborizzon-
tale a poco inclinata verso occidente, nel Promontorio del Monte Calamita (es. 
Punta di Zuccale). Quasi ovunque la superficie è sottolineata dalla presenza delle 
“brecce di Zuccale” con indicatori cinematici, generalmente con polarità ”top-to-
the-E“. Localmente alcuni indicatori in senso opposto suggeriscono riattivazioni 
complesse.

La Faglia di Zuccale mette a contatto, tramite un orizzonte cataclastico deca-
metrico (“brecce di Zuccale”), l’Unità tettonica Porto Azzurro con le sovrastanti 
unità già embricate (dall’Unità Ortano all’Unità Lacona). I clasti già termometa-
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morfosati della cataclasite sono legati da una matrice non ricristallizzata. Inoltre, 
in un piccolo affioramento presso Poggio la Serra questa faglia taglia anche il 
Monzogranito di Porto Azzurro (5,9 Ma) intruso nell’Unità Porto Azzurro, e pres-
so il Lago di Terranera taglia i filoni aplitici intrusi nella stessa unità. È inoltre 
probabile che la Faglia di Zuccale dislochi anche i “filoni di Case Carpini” ed il 
“filone di Monte Castello” intrusi, rispettivamente, nell’Unità Ortano e nell’Unità 
Monte Strega.

Le faglie tardive ad alto angolo ad andamento NS, in parte mineralizzate ad 
ematite ed adularia tagliano, invece, questa superficie a basso angolo. Datazioni 
sull’adularia presente in queste mineralizzazioni hanno dato un’età di circa 5,3 
Ma (Lippolt et alii, 1995). La Faglia di Zuccale si è quindi formata tra i 5,9 Ma 
(età del Monzogranito di Porto Azzurro) e i 5,3 Ma (età delle mineralizzazioni 
delle faglie ad alto angolo tardive), cioè nella parte più alta del Messiniano. Essa 
è stata successivamente interessata da una blanda ondulazione. Il rigetto orizzon-
tale è stimabile intorno ai 6-7 km.

Per definire la complessa evoluzione di questa fascia di taglio, è importante 
esaminare in dettaglio le strutture presenti nelle cataclasiti che l’accompagnano 
nelle due zone tipiche di affioramento (Bortolotti et alii, 2001a; Garfagnoli et 
alii, 2005; Vannetti, 2005).

a) Terranera.  Nell’area compresa tra la Spiaggia di Reale e la miniera di 
Terranera (Spiagge Nere) al di sopra dell’orizzonte cataclastico che, salvo locali 
ondulazioni, immerge verso oriente, è presente l’Unità Monticiano-Roccastrada, 
e al di sotto il Complesso di Monte Calamita, iniettato da dicchi aplitici e micro-
granitici che si interrompono vistosamente sul contatto tettonico. 

La cataclasite, spesso foliata, si presenta blandamente piegata sia alla meso-
scala che alla scala dell’intero affioramento, ed è interessata da mineralizzazioni 
ad ossidi/idrossidi di ferro che risultano posteriori alla foliazione stessa e che 
sigillano le fratture e le faglie ad alto angolo della limitrofa area mineraria di 
Terranera.

La struttura foliata è dovuta all’allineamento dei clasti, ma nella matrice non 
risultano deformazioni duttili penetrative e relative blastesi. 

Le litologie marmoree e calcescistose mostrano alla mesoscala un compor-
tamento essenzialmente fragile con clivaggi di frattura (talora associati a pie-
ghe asimmetriche fino a coricate) e boudinage anche a scala subcentimetrica. 
Pertanto, sarebbe da escludere la natura milonitica attribuita da Pertusati et alii 
(1993) a questo orizzonte cataclastico. Bortolotti et alii (2001a), sulla base delle 
precedenti considerazioni, propendono per una sua genesi essenzialmente “fred-
da”, avvenuta dopo l’intrusione del Monzogranito di Porto Azzurro, verosimil-
mente in un ambiente ricco di fluidi, e prima delle precedentemente alle minera-
lizzazioni a ferro.
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Gli indicatori cinematici osservati nella cataclasite (vergenza di mesopieghe 
asimmetriche o rovesciate, clasti intrafoliari tipo “mantled” e “faulted”, ecc.) ri-
velano un senso di trasporto tettonico per lo più “top-to-the-E/NE”, ma local-
mente anche “top-to-the-W o -SW”.  Inoltre, nel letto della faglia costituito dal 
Complesso di Monte Calamita sono evidenti strie di frizione orientate SO-NE ed 
alcuni piani di scorrimento subparalleli immergenti N250° che tagliano le strut-
ture duttili delle rocce filladiche e dislocano “en echelon” i filoni aplitici con un 
senso di movimento “top-to-the-NE”. Anche nella “formazione di Rio Marina”, 
immediatamente sovrastante la cataclasite, sono localmente riconoscibili strutture 
deformative (“duplex”, strutture S-C) congruenti con il senso di trasporto gene-
rale “top-to-the-NE” definito nella cataclasite e, pertanto, verosimilmente legate 
all’attività della faglia.

Nelle scaglie carbonatico-calcescistose sono presenti anche pieghe serrate/
isoclinali e strutture di taglio (sigmoidi, s-type porphyroclast, ecc) associate ad 
una scistosità milonitica sviluppata antecedentemente al termometamorfismo, 
sempre in un contesto di taglio con senso di trasporto “top-to-the-E/NE”.

b) Punta di Zuccale.  Nell’area compresa tra la spiaggia di Zuccale e Le 
Calanchiole, ad ovest di Capoliveri, al di sopra della cataclasite è presente la 
“formazione di Marina di Campo” (Unità Ripanera), e al di sotto le “quarziti di 
Barabarca” e la “formazione di Tocchi” (Unità Porto Azzurro).

Anche questo orizzonte è in gran parte foliato. La foliazione immerge verso 
occidente, anche se è interessata localmente da blandi piegamenti ad ampio rag-
gio. All’interno delle diverse parti della cataclasite sono stati definiti i seguenti 
indicatori cinematici:

1- nella parte basale, il contatto tettonico con la sottostante Unità Porto 
Azzurro è segnato da striature con fibre di calcite e solchi orientati O-E deformati 
da pieghe blande con asse N-S. Gli indicatori cinematici legati a questa superficie 
forniscono sensi di scorrimento sia “top-to-the-E e to-the-E /SE” (“lunette”, gra-
dini con placchette calcitiche fibrose, tension-gash, strutture S-C), sia “top-to-W e 
-W/SW” (solchi e scanalature di trascinamento con tracce degli elementi abrasivi, 
fratture ad alto angolo, fratture estensionali).

2- In questa parte sono presenti strutture S-C associate alla milonite che danno 
un senso di taglio “top-to-the-SE”. La foliazione è in genere tagliata da vene di 
clorite + epidoto, ma localmente queste risultano deformate a boudin e cataclasa-
te denotando una parziale riattivazione delle strutture milonitiche in un contesto 
deformativo fragile. Questa strutturazione è intersecata da vene di calcite.

3- La cataclasite carbonatica è caratterizzata dall’abbondanza di vene calci-
tiche.  Parte di questo fitto intreccio di vene calcitiche risulta spesso piegato e 
ruotato fino a disporsi parallelamente alla foliazione. Alla microscala sono par-
ticolarmente evidenti anche fenomeni di silicizzazione (microquarzo) in bande 
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o in diffusioni. Inoltre sono presenti venature e sistemi di fratture ad alto angolo 
con riempimenti di ossidi/idrossidi di ferro (ematite, goethite ± pirite) di regola 
antecedenti a vene tardive di calcite fibrosa.

4- Nel “gouge” sono presenti silicizzazioni e vene di quarzo a giacitura sub-
verticale, tagliate dalle vene tardive a calcite. Inoltre sono frequenti le strutture 
deformative di taglio tipo S-C, C e C’-shear band e “augen” che indicano un sen-
so di movimento “top-to-the-E e -E/NE”. Queste strutture risultano localmente 
interessate da mesopieghe asimmetriche a vergenza O/SO.

La complessa strutturazione (crack-seal structure) delle vene calcitiche mette 
in luce il ruolo fondamentale dei fluidi nella formazione di questa cataclasite. 
In particolare Collettini & Holdsworth (2004) e Collettini et alii (2006) 
ipotizzano più cicli di circolazione di fluidi sovrapressurizzati ricchi in CO2 e la 
successiva idrofratturazione durante lo sviluppo polifasico della cataclasite.

Dai dati sopra riportati, sono inoltre da sottolineare due aspetti peculiari della 
Faglia di Zuccale (Bortolotti et alii, 2001a; Garfagnoli et alii, 2005; Vanetti, 
2005): 

a- La presenza di indicatori cinematici anche verso ovest e l’immersione 
sempre verso ovest del piano di faglia nei suoi affioramenti più occidentali, 
nonché il suo blando piegamento ed ondulazioni.  Questi elementi potrebbero 
essere messi in relazione al bombamento tardivo dell’area di La Serra - Monte 
Calamita, legato agli ultimi stadi di risalita del complesso plutonico (evento D4 di 
Garfagnoli et alii, 2005).

b- La complessa fascia di taglio in esame avrebbe iniziato la sua evoluzione in 
ambiente duttile a tetto dell’Unità Porto Azzurro (vedi i relitti di strutture miloni-
tiche nelle litologie calcescistose) per poi riattivarsi in un contesto più superficiale 
e “freddo”, ma ricco in fluidi, dando luogo allo spesso orizzonte di  cataclasiti fo-
liate. I fenomeni milonitici potrebbero essere messi in relazione con i primi stadi 
di messa in posto del corpo monzogranitico all’interno dell’Unità Porto Azzurro 
o essere ereditati da eventi traslativi sin-metamorfici precedenti di carattere regio-
nale (es. evento D2). 

Fagl ia  di  Col le  Reciso 

Questa faglia (“i” in fig. 43), seguibile lungo il fianco occidentale di Monte 
Orello e a Portoferraio separa l’Unità tettonica Monte Strega (Subunità Volterraio) 
dalla sottostante Unità tettonica Lacona. Questo contatto è segnato da un orizzon-
te cataclastico con indicatori cinematici (strutture S-C, asimmetrie di pieghe) che 
indicano un senso di trasporto verso O. La leggera inclinazione verso E fa pensare 
a un sovrascorrimento retrovergente, inoltre gli indicatori cinematici indicano un 
senso di movimento “top-to-the-W”. Questa superficie viene da noi invece inter-
pretata come la rampa frontale di uno scarico O-vergente delle unità di copertura 
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del Monzogranito di Porto Azzurro. 
La presenza di frammenti del Porfido di Portoferraio entro la cataclasite del-

la faglia indica, per il suo movimento, un’età più giovane di 8 Ma (Rocchi et 
alii, 2002). Se, come noi ipotizziamo, il movimento è dovuto al sollevamento del 
Monzogranito di Porto Azzurro, la sua età dovrebbe essere ancora più giovane 
della suddetta intrusione (5,9 Ma). Inoltre questo elemento tettonico viene inte-
ressato dai sistemi di faglie N-S che sono stati datati Messiniano superiore che, 
pertanto, supponiamo essere anche l’età delle faglia.

Fagl ia  di  Casa Unginot t i 

La superficie di questa faglia (“l” in fig. 43), tracciabile tra Cavo e Cala del 
Piscatoio, non è esposta. La geometria del contatto indica una direzione O-NO/E-
SE ed una immersione verso NE non superiore a 30°. Lungo questa superficie 
le coperture della Subunità Monte Serra sono scivolate verso N-NE sulla stessa 
subunità, sulla Subunità Acquaviva, e sull’Unità Gràssera. Pertanto l’attività del-
la faglia è avvenuta posteriormente all’accavallamento dell’Unità Monte Strega 
sull’Unità Gràssera. In particolare può essere messa in relazione, come la Faglia 
di Zuccale (“k” in fig.  43), con la messa in posto del Monzogranito di Porto 
Azzurro, e rappresentare quindi uno scorrimento tardivo. 

Fagl ia  di  Punta  di  Rialbano

Questa faglia (“m” in fig. 43) è seguibile nella zona mineraria tra la Punta 
di Rialbano e la Punta del Fiammingo (poco più a NO di Capo Pero). Abbassa 
verso oriente l’Unità tettonica Gràssera rispetto all’Unità tettonica Monticiano-
Roccastrada. Presenta una mineralizzazione a quarzo e ossidi di ferro. Anche que-
sta faglia potrebbe essere legata ai fenomeni di scollamento causati dall’intrusio-
ne del Monzogranito di Porto Azzurro.

Fagl ia  del l ’Elba Centrale  -  CEF
(Central Elba Fault, Maineri et alii, 2003). 

Questa faglia (“n” in fig. 43) che sovrappone le Unità tettoniche Lacona e 
Ripanera, già intruse dai sistemi di laccoliti e di filoni aplitici e porfirici, compreso 
il Porfido di Orano (Bouillin et alii, 1994; Daniel & Jolivet, 1995; Westerman 
et alii, 2004; Maineri et alii, 2003), all’Unità tettonica Monte Strega nell’Elba 
centro-orientale. In particolare, avrebbe permesso lo scollamento e la traslazione 
di circa 10 km verso oriente delle due unità di tetto. Questo fenomeno sarebbe le-
gato alla risalita del Monzogranito di Monte Capanne (Bortolotti et alii, 2001a; 
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Maineri et alii, 2003). Nell’Elba centrale-occidentale la Faglia dell’Elba Centrale 
non affiora, in quanto sul versante orientale del Monte Capanne è ribassata ver-
so la piana di Campo dalla Faglia normale ad alto angolo di Colle Palombaia-
Procchio (“s” in fig.  43); nell’area di Colle Reciso soggiace all’Unità Monte 
Strega ad opera del retroscorrimento lungo la Faglia normale a basso angolo di 
Colle Reciso. Nell’Elba centro-orientale la Faglia dell’Elba Centrale affiora im-
mediatamente ad oriente dell’area mineraria della Crocetta-Buraccio dove l’Unità 
Lacona è sovrascorrsa sulla Subunità Casa Galletti (Unità Monte Strega). Questa 
faglia dovrebbe rappresentare la rampa frontale dello scivolamento E-vergente 
delle Unità Lacona e Ripanera sulle subunità tettoniche dell’Unità Monte Strega, 
ed è troncata dalla più giovane Faglia di Zuccale.  È importante ricordare che 
durante il movimento di questa faglia sono stati veicolati fluidi idrotermali che 
hanno causato le metasomatosi potassiche (“euritizzazione” Auctt.) dei corpi apli-
tici e porfirici presenti nella parte bassa delle Unità Lacona e Ripanera. Tali altera-
zioni, che non interessano la sottostante Unità Monte Strega, sono datate 6,7 Ma 
da Maineri et alii (2003).

Fagl ia  di  Fetovaia

Questa faglia (“o” in fig. 43) mette a contatto l’Unità tettonica Punta Le Tombe, 
non-metamorfica, con la sottostante Unità tettonica Punta Polveraia-Fetovaia, ov-
vero con le rocce termometamorfiche dell’ anello del Monte Capanne nell’’ area 
immediatamente a NO della Penisola di Fetovaia. Come già accennato essa è da 
ritenersi il corrispondente occidentale della Faglia dell’Elba Centrale (CEF).

2.2. - Superfici tettoniche ad alto angolo

All’Isola d’Elba sono riconoscibili almeno tre tipologie di faglie ad alto an-
golo:

1- Faglie normali con andamento NE-SO.
2- Faglie di trasferimento (transfer fault). 
3- Faglie normali ad andamento N-S.
Rispetto alle faglie a basso angolo precedentemente descritte, i primi due tipi 

di faglie ad alto angolo nell’Elba centro-orientale sono più antiche delle faglie 
normali a basso angolo sin-intrusioni, mentre il terzo è sicuramente successivo a 
quest’ultime. 

2.2.1. - Faglie normali ad alto angolo a direzione NE-SO

Queste faglie sono presenti, nell’Elba orientale, all’interno dell’Unità tetto-
nica Monte Strega, tra l’area di Porto Azzurro e quella di Magazzini e nord di 
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Rio nell’Elba, e nei terreni delle Unità Falda Toscana e Monticiano-Roccastrada 
sempre a nord di Rio Elba. Inoltre, faglie con lo stesso andamento sono presenti 
nelle Unità Ortano e Acquadolce alla Valdana - Spiaggia del Lido e nell’Unità 
Porto Azzurro sul Promontorio di Monte Calamita, nell’Elba orientale più a N, e 
nella zona della Valdana. In particolare, nell’area tra Porto Azzurro e Magazzini, 
un sistema di faglie NE-SO è presente a sud della Faglia di trasferimento di Cima 
del Monte (fig 37 e “r” in fig. 43). Si tratta di quattro faglie normali che nel loro 
insieme disegnano il Graben di Cima del Monte ad andamento OSO-ENE inter-
rotto (come le stesse faglie) a NE dalla Faglia di Cima del Monte.

Le più evidenti di queste faglie sono le faglie di Monte Castello e dell’Ac-
quacavalla.

Fagl ie  di  Monte Castel lo  e  del l ’Acquacaval la

La Faglia di Monte Castello (fig. 34 e “p” in fig. 43) delimita a SE la porzione 
più ribassata del Graben. La superficie di faglie, immersa a NO, mostra numerose 
strie dip-slip con senso di ribassamento verso NO. Mette a contatto i “diaspri di 
Monte Alpe” di Monte Castello con la “formazione di Nisportino” e con i Calcari 
a Calpionelle della dorsale di Cima del Monte. In particolare nella zona di Monte 
Castello taglia quasi a 90° una serie di pieghe da decametriche ad ettometriche 
con asse circa NS. Nella zona di faglia si è formata una banda di gauge larga 
qualche metro.

L’antitetica Faglia dell’Acquacavalla (”q” in fig. 43), immersa a SE, forma, 
poco più a NO, l’altro fianco del Graben di Cima del Monte e interessa in modo 
speculare le stesse formazioni.

Tra queste due faglie si può seguire il “filone (shoshonitico) di Monte Castello” 
datato a 5,8 Ma (Messiniano superiore, Conticelli et alii, 2001, vedi capitolo 
V.3.10.) che attraversa con assetto indeformato la spessa gauge della Faglia di 
Monte Castello e sembra scomparire nella Faglia dell’Acquacavalla.

Questo sistema di faglie, la cui formazione precede l’intrusione del filo-
ne dovrebbe quindi essere più antico del Messiniano superiore.  (Tortoniano?-
Messiniano?).

2.2.2. - Faglie di trasferimento

È stata riconosciuta una sola faglia di questa tipologia: la Faglia di Cima del 
Monte (fig. 34 e “r” in fig. 43). 

Si tratta di una faglia verticale con andamento NO-SE che affiora nell’area 
compresa tra Porto Azzurro e l’entroterra di Magazzini. Lo specchio principale 
non è riconoscibile, ma localmente (es., nella parte Nord di Cima del Monte, dove 
giustappone i ”basalti” a N e i ”diaspri di Monte Alpe” a S) vi sono numerosi 
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specchi di faglia minori e/o vicarianti con molte strie suborizzontali di difficile 
interpretazione per il senso di movimento. Questo però è ben visibile in carta 
dove la faglia sposta con movimento sinistro il sovrascorrimento secondario tra 
le Subunità Volterraio e Monte Serra, trasferendolo verso SE per cira 1,3 km. È 
interessante notare che le di faglie normali ad alto angolo ad andamentto NE-SO 
si interrompono contro questa faglia di trasferimento.

2.2.3. - Faglie normali ad alto angolo a direzione N-S

Questo sistema di faglie ad alto angolo ad andamento circa N-S è il sistema 
fragile più recente. È ben sviluppato soprattutto nell’Elba orientale, dove queste 
strutture interessano tutta la pila delle unità tettoniche e tagliano anche la Faglia 
di Zuccale. Ha una direzione circa parallela alle strutture che bordano, a mare, il 
Canale di Piombino e sono responsabili dell’allineamento meridiano della costa 
orientale dell’Isola. Sistemi congruenti sono stati segnalati intorno all’isola nella 
parte a mare (vedi Carta Geologica).

Sono facilmente seguibili sul terreno svariate faglie di questo sistema, evi-
denziate nello schema tettonico di fig. 43; le più importanti sono da occidente ad 
oriente: 

-la Faglia di San Giuseppe, (“t” in fig. 43), immersa ad O, presente soltan-
to nella zona a valle di Rio, separa la Subunità Sassi Turchini ad O dalla 
Subunità Acquaviva ad E;
-la Faglia di Santa Caterina (“u” in fig. 43), immersa ad O, seguibile da 
Porto Azzurro a Cavo, separa la Falda Toscana ad E dalla Unità Gràssera 
ad O;
 -la Faglia di Terranera (“v” in fig. 43), immersa ad O, seguibile da Terranera 
fino quasi a Cavo, separa la Falda Toscana a O dalle Unità Acquadolce e 
Monticiano-Roccastrada ad E;
-la Faglia di Capo Pero (“w” in fig. 43), immersa probabilmente ad E, limi-
tata a sud dell’omonima località, separa le’Unità Gràssera e Monticiano-
Roccastrada ad O dalla Subunità Acquaviva ad .  

Queste faglie materializzano una struttura a pilastro tettonico che nella zona di 
Cavo viene complicata da faglie minori che dislocano i terreni della Falda Toscana 
e dell’Unità Monticiano-Roccastrada con la formazione di piccoli Graben. ove 
affiora l’Unità Gràssera. 

Faglie normali con la stessa direzione sono presenti anche nell’Elba centrale: 
la più importante è la Faglia di Monte Orello (“x” nello schema tettonico, fig. 43), 
immersa ad O, che attraversa tutta l’isola tra Portoferraio e il Golfo Stella. Questa, 
ad O di Monte Orello, rialza i ”basalti” ad E, rispetto i Calcari a Calpionelle e 
“diaspri di Monte Alpe” ad O. Più a sud, a mare, attorno al Promontorio di Capo 
della Stella sono presenti analoghi lineamenti tettonici.
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Inoltre nell’Elba occidentale, tra la spiaggia a sud di Colle di Palombaia a S, 
e Procchio a N, la Faglia di Colle di Palombaia-Procchio (“s” in fig. 43) divide il 
Monzogranito di Monte Capanne e la sua aureola termometamorfica (Unità Punta 
Polveraia-Fetovaia) dalla “formazione di Marina di Campo” (Unità Ripanera). 
Questa faglia, denominata Faglia bordiera orientale (EBF) da Maineri et alii 
(2003), ha un senso di ribassamento verso E ed è probabilmente divisa in vari 
segmenti, tutti con direzione circa meridiana. 

Localmente, lungo alcune di queste faglie (es. la Faglia di Terranera nell’omo-
nima miniera) sono situati importanti depositi ferrosi ricchi in ematite, datati 5.4-
4.8 Ma (Lippolt et alii, 1995).

3. - STRUTTURE A MARE

Sul Foglio possono essere riportate solo le strutture che interessano i livelli 
superficiali. La maggior parte di esse è raffigurata con linee tratteggiate poiché, a 
rigore, non si tratta di strutture evidenti sul fondo ma di linee che deformano livel-
li del Pleistocene superiore a risposta duttile (faglie cieche). In altri casi si tratta di 
strutture che regolano il brusco passaggio dalla zona costiera ai bacini. Con i dati  
sismici a disposizione è stata redatta una mappa, a scala 1:200.000 delle principali 
strutture che interessano i diversi corpi e livelli descritti e ne condizionano l’as-
setto (schema a cornice della carta).

Al fine di inquadrare la tettonica in questione in un contesto un poco più am-
pio di quello delimitato dai margini del Foglio si è presa in considerazione anche 
l’area della Dorsale di Pianosa. In quella zona sono state evidenziate numerose 
strutture che condizionano la morfologia dei fondali, prevalentemente di natura 
compressiva e transpressiva. La dorsale si presenta come un sistema tettonico 
peculiare, indipendente dal resto dell’area, attivo nel Pleistocene e, forse, tuttora 
in evoluzione.

Per quanto riguarda le strutture classicamente “tirreniche”, esse tagliano deci-
samente la sommità del corpo B (fig. 38) e si propagano talvolta anche in livelli 
plio-pleistocenici, arrivando però, come si è detto, solo  a tratti a influenzare indi-
rettamente i livelli sommitali.

Le articolazioni più importanti della costa sud dell’isola, vale a dire i Golfi 
Stella, della Lacona e di Campo, si riflettono nel substrato della piattaforma come 
un’ampia depressione tettonica asimmetrica (più profonda verso E), ben visibile 
sulle linee sismiche EO. Le linee perpendicolari alla costa mostrano un’evidente 
differenza di comportamento del substrato acustico:

- di fronte ai tratti di costa esterni al sistema dei tre golfi, il substrato si appro-
fondisce gradualmente verso il largo sino a che modeste strutture (faglie dirette) 
ne disturbano la regolarità;
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- in corrispondenza dei golfi il substrato, sottocosta, si presenta articolato in 
rilievi e piccoli bacini sedimentari interni ai golfi stessi: più al largo si approfon-
disce, entrando a far parte della vasta depressione già citata.

Le orientazioni tettoniche prevalenti sono, all’interno del sistema dei golfi, 
quelle circa NS ed EO, mentre all’esterno compaiono anche direttrici NO-SE e 
altre perpendicolari a queste ultime. Si tratta sempre di faglie dirette a limitato 
rigetto.

Queste ultime famiglie di strutture descritte interessano anche altri settori del-
la piattaforma circostante l’isola:

- le linee NE-SO riguardano quasi tutto il settore settentrionale, al largo, e 
gran parte del settore orientale;

- le linee NO-SE interessano l’area del Bacino di Pianosa e parte del settore 
settentrionale del Bacino di Capraia,  sottocosta;

- nelle altre zone torna a dominare il sistema N-S, mentre l’E-O tanto comune 
nel Tirreno settentrionale, non compare se non localmente. 

Fig. 46 - Carta batimetrica della piattaforma e scarpata a nord dell’Isola d’Elba in cui si evidenzia 
l’andamento del Canale dell’Elba (da Bartolini et alii, 1979 modificata). Sono indicate le tracce dei 
profili sismici illustrati nelle figure seguenti.
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Il sistema orientato NO-SE disloca il substrato e i livelli sedimentari sotto-
stanti la superficie d’erosione messiniana; si tratta di strutture di una fase mioce-
nica, solo occasionalmente riattivate dalla distensione “tirrenica”.

Solo in alcuni tratti della fascia costiera  si osservano situazioni interpretabili 
come riattivazioni molto recenti di faglie dirette. D’altronde, essendo l’articolata 
morfologia costiera dell’isola evidentemente condizionata da varie associazioni 
tra le direttrici tettoniche descritte, occorre ammettere che linee attive abbiano 
assunto, almeno per punti, una certa importanza nel Quaternario. Il condiziona-
mento può essere dovuto sia a faglie attive che a sistemi di giunti con analoga 

Fig. 47 - Profilo Sparker (Batosc) che taglia il Canale dell’Elba. Le lettere b e c indicano riflettori 
notevoli per l’evoluzione delle colmate. (Transetto 11 in figura 46).

Fig. 48 - Profilo Sparker (IDE-04/48) che motra i caratteri morfo-stratigrafici del Canale dell’El-
ba nella posizione più prossima all’isola. Sono evidenziate le principali superfici di discordanza. 
(Transetto 12 in figura 46).
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orientazione. 
In ogni caso, siccome entro la fascia sublitoranea si realizza un disaccoppia-

mento tra l’isola e bacini marcatamente subsidenti, è necessario ammettere un’at-
tività continua o in più fasi durante il Plio-Quaternario di strutture coincidenti con 
detto limite. Il loro posizionamento non è sempre agevole, dato che le indagini si-
smiche si arrestano spesso ad una non trascurabile distanza dalla costa. Ad O e a S 
dell’isola le famiglie di strutture responsabili della situazione sono note; ancor più 
evidente è la situazione del lato settentrionale dell’isola, dove l’approfondimento 
del substrato pre-miocenico verso il Bacino di Capraia si realizza in breve spazio.

Entro il Bacino di Capraia e al suo bordo occidentale talune linee hanno subi-
to processi di inversione a seguito degli stress compressivi originati dall’attività 
della Dorsale di Pianosa. 

3.1. - Il Canale dell’Elba

Le carte batimetriche dell’Alto Tirreno pongono in evidenza, tra le altre par-
ticolarità dell’Arcipelago Toscano, un solco (“Canale dell’Elba”, fig. 1) orientato 
grosso modo in senso NO-SE che separa gli alti morfologici culminanti nelle 
due isole di Capraia e di Gorgona e si spinge in direzione dell’Isola d’Elba, bor-
dando il fianco E del prolungamento settentrionale della Dorsale di Pianosa. La 
sua orientazione risulta anomala rispetto a quella degli altri elementi morfologici 
dell’area. I suoi caratteri non sono quelli di un vero e proprio canyon in quanto, in 
base alle scarse notizie reperibili in letteratura, non sembra possedere una testata 
ben definita verso terra; verso il largo si amplia in una vasta depressione priva 
di connotazioni precise. Citato come “Vallone o Valle dell’Elba” detto canale ha 
costituito l’oggetto di studi collaterali a quelli sopra descritti, in quanto la sua 
parte alta rientra ampiamente nei limiti del Foglio. Per lo studio sono stati usati 
prevalentemente dati sparker originariamente ottenuti nell’ambito del Progetto 
Finalizzato “Oceanografia e Fondi Marini” del C.N.R. e dati CHIRP e sedimen-
tologici ottenuti da una campagna effettuata ad hoc, oltre ai dati ricavati in ordine 
al presente progetto.

All’inizio dello studio, dato l’andamento rettilineo della depressione morfolo-
gica in questione, vi era il sospetto che la sua esistenza fosse condizionata da una 
importante linea tettonica. Vi è in effetti evidenza del fatto che la valle sia situata 
per alcuni tratti in corrispondenza di strutture attive nelle coperture sedimentarie 
più antiche del Bacino di Capraia ma, in realtà, le strutture hanno determinato 
l’esistenza di una paleodepressione che ha funzionato per un certo tempo da ca-
nale di drenaggio, ma che non ha più influenza sull’esistenza dell’avvallamento 
attuale. In sostanza la depressione ha origine dalla contrapposizione di corpi se-
dimentari clinostratificati progradanti sia dal continente che dalla dorsale. Non 
del tutto coevi, di importanza diversa e sfalsati batimetricamente, detti corpi, pur 
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avvicinando gradualmente i loro fronti nel corso del Pleistocene, non sono mai 
giunti a saldarsi (fig. 46), favorendo il mantenimento di un’area canaliforme in 
cui hanno ripetutatamente agito correnti trattive a forte potere erosivo. Queste 
ultime hanno determinato il “ringiovanimento” del canale laddove si era episo-
dicamente avuta una quasi completa colmata (fig. 47). Avvicinandosi all’isola il 
canale devia verso SO e si collega ad un’altra depressione erosiva, già descritta.

In conclusione, si ha a che fare con un insieme di solchi residuali in cui si in-
canalano episodicamente forti correnti trattive di fondo, che hanno azione erosiva 
diversificata per tratti: sensibile sul fianco occidentale dell’isola, attenuata nel 
tratto a orientamento SO-NE, quasi nulla nel settore di piattaforma che fronteggia 
il Golfo di Procchio e poi sempre più marcata in profondità lungo il solco orienta-
to NNO-SSE (figg. 46 - 50), che si propone di ridenominare “Canale dell’Elba”.
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IX - EVOLUZIONE GEOLOGICA DELL’ISOLA D’ELBA

Generalmente nelle note illustrative delle carte geologiche del Progetto CARG, 
la parte dell’evoluzione geologica si limita a considerare la parte più superficiale 
delle strutture, senza entrare nei problemi della geodinamica profonda. Nel caso 
dell’Isola d’Elba, con la sua estrema complessità strutturale, dovuta alla messa in 
posto di potenti ed estese masse magmatiche, abbiamo pensato di dedicare un certo 
spazio ai problemi riguardanti anche l’interazione tra l’evoluzione delle strutture 
superficiali e quelle a sviluppo litosferico. A questo scopo abbiamo approfittato di 
un lavoro in progress (Principi G., Bortolotti V. & Pandeli E.) che è un’evolu-
zione di quanto già proposto in Bortolotti et alii (2001a), per presentare un’inter-
pretazione più approfondita di questa interazione. Per visualizzare meglio questo 
problema riportiamo in seguito alcune figure riprese dal lavoro stesso, parzialmen-
te modificate (figg. 52-60)

La strutturazione tettonica dell’Isola d’Elba è il risultato di una complessa 
successione di eventi deformativi che hanno interessato sia le Unità Liguri che 
quelle Toscane. 

Inoltre la pila tettonica dell’Isola d’Elba ha evidenti peculiarità rispetto a quel-
la della parte continentale dell’Appennino Settentrionale. In particolare può es-
sere sottolineata: 

1- la presenza sopra l’Unità tettonica Monte Strega (correlabile con l’Unità 
tettonica Vara dell’Appennino) dell’Unità tettonica Lacona; 

2- la presenza tra le Unità tettoniche Monte Strega e Falda Toscana, ambedue 
non metamorfiche, dell’Unità tettonica Gràssera, debolmente metamorfica; 

3- la mancanza delle Unità Liguri Esterne e dell’Unità tettonica (Subligure)
Canétolo; 

4- la presenza tra le Unità tettoniche Monticiano-Roccastrada e Ortano 
dell’Unità tettonica Acquadolce, formata da una lama di serpentiniti (Subunità 
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Santa Filomena) e dai sottostanti metasedimenti (Subunità Valdana) di età meso-
zoica, correlabili con gli “Schistes lustrés” presenti nell’Isola di Gorgona (Orti 
et alii, 2002). Per descrivere l’evoluzione deformativa dell’Isola d’Elba va tenuto 
conto dei seguent dati geologici:

1- L’età degli eventi magmatici 
(filoni aplitici e porfirici, e laccoliti: 
8,5-7,2 Ma; Monzogranito di Monte 
Capanne: 6,9 Ma; “filone (shosho-
nitico) di Monte Castello”: 5,8 Ma; 
Monzogranito di Porto Azzurro: 5,9 
Ma) e loro relazioni con gli eventi de-
formativi.

2- L’età sin-intrusioni della Faglia 
a basso angolo di Zuccale nell’Elba 
orientale che separa Unità tettonica 
Porto Azzurro, già intrusa dal corteo 
filoniano legato al Monzogranito di 
Porto Azzurrro, dal sovrastante em-
brice tettonico costituito dalle restanti 
unità.

3- Il sovrascorrimento dell’Unità 
tettonica Ripanera sull’Unità tettonica 
Lacona e la maggior parte delle defor-
mazioni presenti all’interno delle due 
unità che precedono l’intrusione dei 
filoni aplitici e porfirici e dei laccoliti 
datati tra 8,5 e 7,2 Ma. Queste defor-
mazioni sono verosimilmente non più 
antiche dell’Eocene superiore (l’età 
dell’Unità Lacona).  Durante l’intru-
sione del Monzogranito di Monte 
Capanne queste unità dovevano tro-
varsi al di sopra o prossime al plutone.

4- La scistosità S2 delle filladi 
e dei calcescistidell’Unità tettoica 
Acquadolce, legata all’evento tettono-
metamorfico retrogrado D2 è datata 19 
Ma (Deino et alii, 1992), il che esclu-
de qualsiasi legame genetico della 
scistosità stessa con i fenomeni me-
tamorfici e deformativi connessi alla Fi
g 
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Fig. 52 - Eventi nell’intervallo Cretacico superiore-Burdigaliano nel sistema Corsica-Elba-Appennino 
Settentrionale. a- neoautoctono corso; b- depositi eocenici della crosta rimasta in sopra-subduzione 
(trapped crust) e del margine continentale orientale della Corsica; c- depositi episuturali (piggy-
back) dell’Oligocene-Miocene inferiore; d- depositi di piggy-back dell’Eocene; e- depositi cretacici 
della trapped crust e del margine continentale orientale della Corsica; f- torbiditi di fossa e piana 
abissale, liguri e di avanfossa toscane; g- torbiditi del margine passivo cretacico alimentate dal mar-
gine continentale dell’Insubria; h- depositi emipelagici di piana abissale; i- eventi metamorfici e 
deformativi, con le loro età radiometriche e facies metamorfiche: ECL- eclogiti, BS- scisti blu; GS- 
scisti verdi; j- discordanze e lacune di sedimentazione; k- fasi dell’impilamento delle falde.
LO- Arenarie di Lozari; SL- “Schistes lustrés”; SO- Formazione di Solaro; PA- Arenarie di Palasca; 
CCHO- depositi oligocenici del Canale di Corsica; CCHE- depositi eocenici del Canale di Corsica; 
TR- Flysch di Tralonca; NO- Arenarie della Gere de Novella; MA- Flysch calcareo della Balagne 
e Arenarie di Macinaggio; EL- Unità Ripanera; PU- Unità Lacona; LA- Formazione di Lanciaia; 
OPH- Ofioliti del Supergruppo del Vara; MV- Flysch di Monteverdi Marittimo; MM- Formazione 
di Monte Morello; SI- Formazione di Sillano; SF- Formazione di Santa Fiora; PF- “Pietraforte”; 
AC- Canetolo “Argille e Calcari”; GV- Formazione di Groppo del Vescovo; AN- Formazione di 
Antognola; MS- Formazione di Monte Senario; MG- “Macigno”; PMG- “Pseudomacigno”; SP- 
“Scaglia Toscana”; VM- Marne di Vicchio; CE- Arenare di Monte Cervarola; FA- Arenarie di Monte 
Falterona; SV- “Scisti varicolori” (da Bortolotti et alii, 2001a).
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messa in posto del Monzogranito di Monte Capanne, ed ancor meno a quella del 
Monzogranito di Porto Azzurro.

5- Le caratteristiche strutturali definite per le unità dell’edificio tettonico el-
bano (Elter & Pandeli, 2001; Bortolotti et alii, 2001a) suggeriscono che il loro 
impilamento fu realizzato in gran parte tra la fase D2 riconosciuta nell’Unità tet-
tonica Acquadolce (19 Ma) e l’intrusione del Monzogranito di Porto Azzurro (5,9 
Ma). Al di là dei fenomeni di scorrimento legati alla Faglia di Zuccale, e a quelli 
verticali legati alle faglie normali tardive N-S, soltanto un blando, tardo piega-
mento interessò l’intero edificio tettonico già costituito e la faglia stessa.

6- Nell’Elba centrale i sovrascorrimenti tra le diverse unità tettoniche antici-
pano gli eventi 1) e 2) suddetti. Infatti la pila tettonica nell’area di Norsi - Spiaggia 
del Lido, dall’Unità tettonica Porto Azzurro almeno fino all’Unità tettonica 
Monticiano-Roccastrada, è geometricamente sottoposta alla Faglia di Zuccale ed 
in essa è conservata l’originaria continuità di zoneografia metamorfica legata all’ 
intrusione del Monzogranito di Porto Azzurro. Verso oriente la Faglia di Zuccale, 
invece, provoca lo smembramento dell’originario anello termometamorfico del 
Monzogranito di Porto Azzurro (vedi capitolo VII.1).

7- La presente sovrapposizione tettonica delle Unità tettoniche Ripanera e 
Lacona sull’Unità Monte Strega risulta posteriore alla intrusione dei dicchi apli-
tici e porfirici datati 8,5-7,2 Ma. Infatti, questi ultimi si interrompono contro la 
superficie di sovrascorrimento.

8- I processi metasomatici di sericitizzazione (“euritizzazione”: 6,7 Ma in 
Maineri et alii, 2003), che hanno interessato i dicchi aplitici e porfirici nella parte 
basale dell’Unità tettonica Ripanera, anticipano l’intrusione del Monzogranito 
di Porto Azzurro. Questo evento metasomatico è stato legato alla circolazione di 
fluidi connessi all’intrusione del Monzogranito di Monte Capanne, che scorre-
vano lungo la superficie tettonica di base delle Unità Ripanera e Lacona (Faglia 
dell’Elba Centrale), scollate dalle coperture del plutone e scorse verso est per 
gravità, sulle unità tettoniche dell’Elba centro-orientale.

9- I sistemi di faglie normali ad alto angolo orientate NE-SO all’interno 
dell’Unità tettonica Monte Strega e intruse dal “filone (shoshonitico) di Monte 
Castello” (5,8 Ma) sono precedenti alla Faglia dell’Elba centrale perchè si inter-
rompono contro quest’ultima. 

10- La Faglia di trasferimento di Cima del Monte ha prodotto solo movimenti 
tra le diverse subunità tettoniche dell’Unità tettonica Monte Strega (es. la disloca-
zione della Subunità Volterraio rispetto alle sottostanti subunità).

11- Le faglie normali ad alto angolo a direzione circa NS dislocano l’intera 
pila tettonica ed anche il Monzogranito di Porto Azzurro e la Faglia di Zuccale. 
Successivamente, i giacimenti ad ematite (Terranera, Rio Marina), datati 5,4-4,8 
Ma (Lippolt et alii, 1995), si sono messi in posto all’interno di queste strutture.

La ricostruzione di dettaglio dell’evoluzione tettonica dell’Isola Elba terrà 

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



218

Fi
g. 
5
4 

- 
Se

zi
on

e 
sc

he
m

at
ic

a 
de

l 
si

st
em

a 
or

og
en

ic
o 

C
or

si
ca

-A
pp

en
ni

no
 S

et
te

nt
ri

on
al

e 
du

ra
nt

e 
il 

C
re

ta
ci

co
 s

up
er

io
re

-P
al

eo
ce

ne
 i

nf
er

io
re

. T
- 

M
as

si
cc

io
 

de
l 

Te
nd

a.
 N

el
la

 p
ar

te
 p

iù
 p

ro
fo

nd
a 

de
l 

pr
is

m
a 

d’
ac

cr
ez

io
ne

, l
e 

fr
ec

ce
 p

ic
co

le
 i

nd
ic

an
o 

il 
flu

ss
o 

pl
as

tic
o 

ve
rs

o 
l’

al
to

. I
n 

qu
es

ta
 fi

gu
ra

 e
 n

el
le

 s
eg

ue
nt

i, 
il 

co
rs

iv
o 

è 
ut

ili
zz

at
o 

pe
r 

le
 fo

rm
az

io
ni

 d
ur

an
te

 la
 lo

ro
 d

ep
os

iz
io

ne
 e

 i 
ca

ra
tte

ri
 n

or
m

al
i p

er
 le

 u
ni

tà
 g

ià
 a

cc
re

te
; 

lo
 s

pe
ss

or
e 

de
i s

ed
im

en
ti 

e 
de

lle
 u

ni
tà

 
te

tto
ni

ch
e 

è 
es

ag
er

at
o.

 L
a 

sp
es

sa
 li

ne
a 

ro
ss

a 
ra

pp
re

se
nt

a 
il 

pi
an

o 
di

 s
ub

du
zi

on
e 

ob
liq

uo
 in

 tr
an

sp
re

ss
io

ne
 s

in
is

tr
a.

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



219

conto dei dati geologici sopra riportati e per l’inquadramento geodinamico si ispi-
rerà al modello di Treves (1984) e Principi & Treves (1984), ripreso da Abbate 
et alii (1986, 1994), e da Bortolotti et alii (2001a) che ammettono un unico 
sistema orogenico “appenninico” Corsica - Appennino Settentrionale. Secondo 
questo modello durante la chiusura dell’area oceanica della Tetide e le succes-
sive fasi sin-collisionali ensialiche, la subduzione immerge verso ovest. Viene 
esclusa l’ipotesi dell’inversione del piano di subduzione da est-immergente ad 
ovest-immeregente dopo le fasi liguri dell’Eocene (vedi Molli, 2008 e Molli & 
Malavieille, 2010, cum bibl.). 

Per quanto riguarda le fasi post-collisionali, caratterizzate da una diffusa di-
stensione e assottigliamento litosferici accompagnati da un magmatismo essen-
zialmente anatettico, il modello adottato (vedi anche Bortolotti et alii, 2001a) è 
ispirato a quello di Coli et alii (1991) (fig. 51). 

L’evoluzione tettonica dell’Isola Elba può essere suddivisa in due principali 
stadi che Bortolotti et alii (2001a) hanno distinto rispettivamente come Fasi 
pre- e sin- collisionali pre-burdigaliane e Fasi estensionali post-burdigaliane 
(figg. 52 e 53).

Fig.  55 - Sezione schematica del sistema orogenico Corsica-Appennino Settentrionale durante il 
Paleocene superiore-Eocene inferiore. T- Massiccio del Tenda; S- scaglia di Serra di Pigno; frecce 
sinuose- percorso dei fluidi idratanti che risalgono dalla placca in subduzione. La spessa linea rossa 
rappresenta il piano di subduzione obliquo in transpressione sinistra.
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Per quanto concerne queste note illustrative, l’evoluzione dell’isola può esse-
re così articolata: 

1. - Stadio pre-magmatico

Questo stadio può essere a sua volta suddiviso in tre fasi principali:

Fig. 56 - Sezione schematica del sistema orogenico Corsica-Appennino Settentrionale durante l’Eo-
cene medio-Oligocene inferiore. Il Massiccio del Tenda (T), la scaglia di Serra di Pigno (S), gli 
Schistes lustrés ed i corpi eclogitici durante la riesumazione arrivano fino agli Scisti Verdi. Le Unità 
Corse retrovergenti della trapped crust si mettono in posto sul margine corso, le torbiditi neoautoc-
tone eoceniche che in parte ricoprono queste unità vengono coinvolte nelle deformazioni. Le Unità 
Liguri sovrascorrono sul margine continentale adriatico. Il prisma d’accrezione ligure si disattiva e si 
scompone e cominciano a delinearsi sul suo fronte le prime avanfosse ensialiche (foredeep).
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1.1. - Fasi pre-collisionali

Comprendono gli eventi verificatisi prima della collisione tra i paleomargi-
ni europeo (blocco sardo-corso) e adriatico (settore toscano-laziale) avvenuta 
nell’Oligocene inferiore per la subduzione dell’Oceano Ligure interposto (figg. 
54 e 55).

L’evento deformativo più antico riconoscibile nell’edificio tettonico elbano 

Fig. 57 - Sezione schematica del sistema orogenico Corsica-Appennino Settentrionale durante l’Oli-
gocene superiore - Miocene inferiore-medio. a- “Schistes Lustrés” e Calcescisti con Ofioliti (rocce 
metamorfiche duttili della parte profonda del prisma di accrezione: Unità tettoniche Acquadolce e 
Gràssera nell’Elba centrale e orientale) e loro traiettorie di esumazione (verso l’alto e verso Est); 
b- Liguridi della Corsica e Liguridi Interne; c- Liguridi Esterne ed epi-Liguridi; d- Unità Toscana 
Metamorfica; e- Unità Umbra Metamorfica; T- Massicio del Tenda; S- scaglia di Serra di Pigno; 
P- Unità tettonica Lacona; L- Formazione di Lanciaia; UO- Unità Monte Strega; UC- Complesso di 
Canétolo; Probabili sovrascorrimenti fuori-sequenza: a- Unità tettonica Ripanera sulla Unità tetto-
nica Lacona; b- Flysch di Monteverdi Marittimo (porzione interna) sulla Formazione di Lanciaia. 
Frecce verticali sinuose- alimentazione del magmatismo calcalcalino a largo della Sardegna e della 
Corsica occidentale; frecce verticali sinuose tratteggiate- alimentazione del magmatismo tholeiitico 
legato all’apertura del Bacino Ligure-Balearico; linee ondulate: anomalizzazioni (fronte di fluidi in 
risalita) del mantello litosferico. X, Y, Z- variazioni nel tempo del limite litosfera/astenosfera.
L’area in riquadro è mostrata in dettaglio in fig. 59.
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è documentato nelle rocce paleozoiche dell’Unità Porto Azzurro e dell’Unità 
Ortano. Si tratta di relitti di scistosità pre-alpina che sono stati attribuiti a scala 
regionale alla fase scistogena sudetica dell’Orogenesi Varisica (Pandeli et alii, 
1994; Garfagnoli et alii, 2005).

Nelle rocce ofiolitiche delle Unità Monte Strega, Punta Polveraia-Fetovaia e 
Punta le Tombe sono riconoscibili fenomeni deformativi e di metamorfismo ocea-
nico (alta T e bassa P) di età giurassica (es., deformazioni duttili-fragili nei gabbri, 
tagliati dai filoni basaltici non deformati), o formazione di brecce (es., le oficalciti 
e altre brecce ofiolitiche giurassiche) legati ai processi di espansione oceanica. Nel 
Cretacico-Eocene segue la fase di chiusura con l’attivazione di un piano di subdu-
zione intra-oceanico ovest-vergente e di un prisma di accrezione in cui sono stati 
implicate tutte le Unità Liguri (Principi & Treves, 1984; Bortolotti et alii, 2001a; 
Principi et alii, in preparazione) che acquisiscono deformazioni precoci (“alpine” 
). I primi eventi compressivi nelle successioni liguri elbane potrebbero essere i pie-
gamenti e sovrascorrimenti presenti, all’interno dell’Unità Monte Strega, che han-
no portato alla sua strutturazione in varie sub-unità tettoniche. Per quanto riguarda 
le Unità Ripanera, i piegamenti al suo interno sono più giovani del Campaniano 
(età della “formazione di Marina di Campo”) e la sua sovrapposizione all’Unità 
Lacona non è più vecchia dell’Eocene medio (età della “formazione di Madonna 
della Lacona” dell’Unità Lacona). Inoltre le brecce ofiolitiche nell’Unità Lacona, 
contenenti nummuliti, testimonierebbero eventi deformativi di età eocenica. Non 
si può escludere che eventi deformativi-metamorfici di età eocenica abbiano inte-
ressato anche l’Unità Acquadolce. In questo caso l’impilamento delle Unità Liguri 
e Liguri Metamorfiche sarebbe cominciato prima dell’inizio della fase collisionale. 

La geodinamica di queste fasi è schematizzata nelle figg.  54, 55 e 56.  In 
particolare nelle figg. 54 e 55 è rappresentata la fase iniziale della subduzione 
ovest-immergente (vedi Principi & Treves ,1984; Abbate et alii, 1986, 1994, 
Bortolotti et alii, 2001a).

L’unica variante consiste nell’introduzione di una trascorrente in coincidenza 
delle zone di subduzione per significare il non cilindriamo dell’avvicinamento dei 
due margini continentali durante queste fasi e della forte obliquità con la quale 
l’Adria, salendo verso N, si accostava al margine Iberico/Europeo attivando una 
fascia di trascorrenza che nella fig. 54 e successivae viene stilizzata in rosso tra la 
Corsica e l’oceano Ligure. Dall’Eocene medio-sup. le convergenze Adria-Europa 
acquisiscono più un andamento E-W (vedi Handy et alii, 2010) e le trasformanti 
delle prime due figure sono inglobate nel nuovo sistema tettonico come vie preco-
stituite di svincolo. In questo schema le Unità Liguri non metamorfiche (al mas-
simo con un’impronta anchizonale) del Supergruppo del Vara, che appartengono 
alla crosta oceanica rimasta in sopra-subduzione (trapped crust), possono aver 
contribuito alla formazione dei primi elementi del prisma d’accrezione sul suo 
bordo orientale. Le Unità Liguri Metamorfiche hanno raggiunto le zone più pro-
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fonde del prisma d’accrezione o hanno proseguito lungo il piano di subduzione, 
acquisendo un metamorfismo di alta pressione e bassa temperatura (dalla facies 
degli Scisti Blu fino a eclogitica), prima di essere esumate sia prima che durante 
il serraggio (figg. 56 e 57), ricristallizzando nella facies a Scisti Verdi. 

1.2. - Fasi sin-collisionali 

Le fasi collisionali comprendono la successione di eventi che hanno portato 
all’impilamento delle Unità oceaniche Liguri e Liguri Metamorfiche su quelle 
del paleomargine adriatico (Dominio Toscano), e alla tettonizzazione del paleo-
margine continentale stesso (Boccaletti et alii, 1980; Principi & Treves, 1984; 
Carmignani & Kligfield, 1990) (fig. 57). L’inizio di questa fase è collocabile cro-
nologicamente alla fine dell’Eocene medio (età più giovane delle Liguridi Esterne, 
e contemporanea ai primi prodotti calcalcalini della Sardegna (Lustrino et alii, 
2009), e si protrarrà poi fino al Miocene. È durante questi eventi che le Unità 
Porto Azzurro, Ortano, Monticiano-Roccastrada, e anche l’Unità Acquadolce ac-
quisiscono la loro impronta metamorfica principale in facies Scisti Verdi, con lo 
sviluppo della tipica scistosità che estesamente le pervade.

In particolare, il raccorciamento ensialico del Dominio Toscano, le cui unità 
tettoniche sottoscorrono al blocco delle Unità oceaniche Liguri durante l’Oligo-
cene superiore-Miocene inferiore (fig. 58-1) avviene in corrispondenza dell’even-
to tettono-metamorfico principale D1, datato 27 Ma nel nucleo metamorfico delle 
Alpi Apuane (Kligfield et alii, 1986; Carmignani & Kligfield, 1990) e 30 Ma 
nell’Unità Monticiano-Roccastrada all’Isola d’Elba (Balestrieri et alii, 2010). 
Questa fase è qui testimoniata dal piegamento isoclinale sin-metamorfico ed 
est-vergente delle unità toscane metamorfiche (Unità Porto Azzurro, Ortano e 
Monticiano-Roccastrada). Inoltre, tenendo conto della datazione a 25 Ma del me-
tamorfismo in facies Scisti Blu degli “Schistes Lustrés” dell’Isola di Gorgona 
(Rossetti et alii, 2001), anche l’Unità Acquadolce verosimilmente raggiunse nel-
lo stesso momento il picco di metamorfismo in alta pressione durante il quale si 
sviluppò la scistosità S1 (Elter & Pandeli, 2001; Pandeli et alii, 2001).

Durante questo stadio le Unità Liguri Metamorfiche (Schistes Lustrés) termi-
nano la loro traslazione sulle Unità Toscane e probabilmente raggiungono anche 
aree più ad est dell’Isola d’Elba come dimostrano gli affioramenti presenti all’Iso-
la del Giglio, all’Argentario (Ricci, 1972; Decandia & Lazzarotto, 1980; Elter 
& Pandeli, 2002) e presso Roselle (c/o Grosseto) (Ricci, 1972).

L’evento di ripiegamento delle Unità metamorfiche toscane, (evento D2, datato 
14 -12 Ma nel nucleo metamorfico delle Alpi Apuane da Kligfield et alii,1986), 
nonché la riequilibratura e la deformazione in facies Scisti Verdi dell1Unità 
Acquadolce (datata 19 Ma da Deino et alii, 1992) è stato attribuito da vari autori 
(Fazzuoli et alii, 1994; Jolivet et alii, 1998; Bortolotti et alii, 2001a; Carosi et 
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Fig. 58 - Dettaglio della transizione dalle fasi compressive del serraggio ensialico all’inizio delle 
distensioni tirreniche: 1- da 27 a 19 Ma (Chattiano-Aquitaniano); 2- da 14 a 12 Ma (Serravalliano); 
3- da 12 a 9 Ma (Tortoniano).
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alii, 2004) e da noi stessi ad un ultimo evento di raccorciamento, che ha portato 
all’esumazione dei nuclei metamorfici. Secondo altri autori questo evento viene 
invece considerato l’inizio dei fenomeni distensivi post-collisionali dell’edificio 
strutturale (“Core Complex Stage”, Carmignai & Kligfield, 1990; Elter M. & 
Sandrelli, 1995; Carmignani et alii, 1994, 1995).

Fig.  59 - Sezione schematica del sistema orogenico Corsica-Appennino Settentrionale durante il 
Langhiano-Messiniano. a- Basamento europeo (Corsica); b- Neoautoctono medio-eocenico del-
la Corsica; c- Scaglie di Corte; d- Falda Toscana; e-“Schistes Lustrés” e Calcescisti con Ofioliti 
(Liguridi metamorfiche di alta pressione dell’Appennino); f- Liguridi non-metamorfiche ; g- Unità 
Lacona; h- Unità Ripanera; i- Unità Cervarola e Unità Umbre non metamorfiche; Unità toscane 
metamorfiche:j- Unità Monticiano-Roccastrada, k- Unità Ortano (Isola d’Elba), l- Unità Porto 
Azzurro (Isola d’Elba); m- Depositi lacustri neogenici; n- Corpi magmatici basici nel mantello supe-
riore; o- Corpi magmatici acidi anatettici; p- Basamento umbro metamorfico. 1 e 2a- Faglie princi-
pali di scollamento ovest-vergenti; 2b- Faglia principale di scollamento est-vergente. A, B, C- Limiti 
successivi tra la placca che subduce ed il mantello litosferico e astenosferico, dovuti allo spostamento 
verso Est della zona di subduzione. Linee verticali sinuose- alimentazione del magmatismo di sopra-
subduzione. linee ondulate- anomalizzazioni (fronte di fluidi di subduzione in risalita) del mantello 
litosferico. T- Massiccio del Tenda. S- Scaglia di Serra di Pigno. L’area nel riquadro è mostrata in 
dettaglio in figura 60.

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



226

Le Unità Porto Azzurro, Ortano e Monticiano-Roccastrada, che presentano 
caratteristiche tettono-metamorfiche simili, potrebbero derivare dalla scagliatura 
tettonica di un’unica originaria successione paleozoico-terziaria metamorfica tipo 
quella esposta lungo la Dorsale Medio Toscana (es., i nuclei delle Alpi Apuane e 
dei Monti Pisani). Infatti, durante e dopo l’evento D2 si originarono su scala re-
gionale importanti scagliature tettoniche a vari livelli all’interno delle successioni 
toscane ed, in particolare, entro quelle metamorfiche (es., Complesso a scaglie 
tettoniche in Elter & Pandeli, 1990; Bertini et alii, 1991; Pandeli et alii, 1991).

Infine, durante gli ultimi impulsi compressivi della fase D2, l’edificio tetto-
nico già costituito al di sopra delle Unità Toscane metamorfiche in esumazione 
è oggetto localmente anche di fenomeni estensionali sin-tettonici che portaro-
no, tra l’altro, alla sovrapposizione della Falda Toscana sull’Unità Monticiano-
Roccastrada e a scorrimenti e ripiegamenti Tirreno-vergenti della Falda Toscana 
e delle Unità Toscane metamorfiche, ben documentati a scala regionale (es. La 
Spezia) (Fig. 58-2).

Nella parte profonda della zona in serraggio, il prisma d’accrezione forma-
to durante la “fase ligure”, terminata nell’Eocene superiore-Oligocene inferiore, 
subisce un doppio carreggiamento e viene spinto sia sul margine còrso (back 
thrusting) che sul margine adriatico, in parte anche scomponendosi e attivan-
do numerose strutture fuori sequenza (come forse l’accavallamento dell’Unità 
Ripanera su quella di Lacona). 

1.3. - Fase estensionale pre-intrusioni 

I fenomeni estensionali già iniziati durante le ultime fasi tettoniche compres-
sive (estensione sin-orogenica), portarono alla definitiva risalita ed emersione 
dell’edificio orogenico, dovuta sia al riequilibrio isostatico al termine delle fasi 
di impilamento, che alla risalita dell’astenosfera nell’area dove poi si svilup-
perà il Mar Tirreno (Boccaletti & Guazzone, 1972; Boccaletti et alii, 1985, 
1990; Malinverno & Ryan, 1986; Kastens & Mascle, 1988, 1990; Channel & 
Mareschal, 1989; Jolivet et alii, 1990; Serri et alii, 1991; Carmignani et alii, 
1995). L’inizio dei processi di estensione nell’area tirrenica corrisponde all’aper-
tura del Bacino Corso, posto immediatamente ad occidente dell’Isola d’Elba, 
avvenuta durante il Burdigaliano superiore-Langhiano, come si ricava dall’età 
dei primi sedimenti del bacino (Bartole et alii, 1991; Bartole, 1995) e dell’in-
trusione dei lamproiti di Sisco in Corsica (15 -13,5; Ma in Serri et alii, 1993). È 
pertanto verosimile immaginare di collocare in tempi di poco posteriori all’even-
to D2 (post -19 Ma, Serravalliano superiore?-Tortoniano) l’esumazione dell’in-
tero edificio tettonico elbano, limitrofo al Bacino Corso, mediante sistemi di fa-
glie normali a basso angolo che variamente smembrarono e giustapposero unità 
provenienti da diversi livelli strutturali, come l’inserimento tettonico dell’Unità 

  P
ROGETTO 

 
    

  C
ARG



227

Acquadolce tra le Unità Toscane (Unità Ortano e Monticiano-Roccastrada ) (figg. 
56c e 57). Alla fine di questa fase la strutturazione tettonica principale dell’Iso-
la d’Elba era ultimata (vedi la pila tettonica dall’Unità Porto Azzurro all’Unità 
Monte Strega nell’area tra Spiaggia del Lido e Norsi (Bortolotti et alii, 2001a). 
L’edificio elbano fu poi interessato, a partire dal Tortoniano, dalle successive fasi 
estensionali regionali ad alto angolo e da scollamenti tettonici legati alle intrusio-
ni magmatiche.

Questa fase è rappresentata in figura 59, dove lo schema di assottigliamento 
utilizzato è quello di Coli et  alii (1991) (vedi fig. 51) derivato dall’ interpreta-
zione di alcuni profili sismici profondi (20-30 km) lungo il transetto Mar Ligure 
- Deiva Marina - Parma. Riferendoci a questo schema nel transetto in esame, la 
faglia listrica principale parte in superficie dal margine corso (fig 58) ed arriva 
al limite crosta-mantello (Moho) al di sotto del Canale di Corsica - Dorsale di 
Pianosa, per proseguire poi lungo questa superficie di minor resistenza verso E. 
La faglia antitetica parte in superficie dal margine toscano già deformato e va 
a raccordarsi in profondità con la faglia listrica principale circa all’altezza del 
Canale di Corsica. Una serie di faglie listriche minori e di faglie ad alto angolo 
finiscono di definire una specie di sinclinorium all’altezza del Canale di Corsica e 
di anticlinorium all’altezza dell’Isola d’Elba. Horst e Graben minori si realizzano 
sia sul margine adriatico che su quello corso. 

2. - Stadio sin-intrusioni magmatiche 

La messa in posto dei corpi magmatici intrusivi mio-pliocenici (es., il 
Monzogranito di Monte Capanne) è responsabile del termometamorfismo e 
della messa in posto finale delle unità tettoniche elbane. In particolare nell’Elba 
occidentale l’attività magmatica inizia durante il Tortoniano superiore, 
mentre nell’Elba orientale nel Messiniano.  A scala regionale, la risalita della 
astenosfera calda e l’incremento dell’entità dell’estensione litosferica produce 
l’assottigliamento crostale e la genesi e risalita di magmi anatettici (fig. 60A, B, C).

Per l’Elba occidentale possono essere definiti i seguenti eventi in ordine 
cronologico: 

a) intrusione di dicchi aplitici e porfirici e di laccoliti (8,5-7,2 Ma) nelle 
Unità Liguri presenti nell’area del Monte Capanne, ovvero nelle Unità Punta 
Polveraia-Fetovaia, Punta Le Tombe, Lacona e Ripanera; 

b) intrusione forzata del plutone monzogranitico del Monte Capanne 
(età radiometrica di 6,9 Ma) con termometamorfismo e deformazioni duttili 
nell’incassante Unità Punta Polveraia-Fetovaia; 

c) intrusione dei dicchi basici di Orano (6,85 Ma) all’interno del corpo 
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Fig. 60 - Sezioni schematiche dell’Isola d’Elba tra 6,8-7 e 0 Ma (Tortoniano superiore-Attuale). A- 
Sollevamento finale del plutone di Monte Capanne e conseguente sviluppo delle faglie normali a 
basso angolo che determinano una delaminazione della pila tettonica verso Ovest (FET: Faglia di 
Fetovaia) e verso Est (CEF: Faglia dell’Elba Centrale); B- Sollevamento finale del plutone di Porto 
Azzurro e sviluppo delle delaminazioni divergenti, verso Ovest (REC: Faglia di Colle Reciso) e verso 
Est (ZUC: Faglia di Zuccale); C- Sviluppo di faglie normali ad alto angolo e contemporanea forma-
zione di mineralizzazioni. 
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monzogranitico ormai in condizioni fragili/semi-fragili, e nella sua aureola 
termometamorfica.

Durante la risalita e messa in posto del Monzogranito di Monte Capanne, 
parte della sua copertura ligure (le Unità Ripanera e Lacona e probabilmente 
anche parte dell’Unità Monte Strega dell’Elba centrale) inizia a scollarsi ed a 
scivolare verso oriente lungo la Faglia dell’Elba Centrale (CEF in Dini, 1997a; 
Maineri et alii, 2003). Simili fenomeni di scivolamento si sviluppano anche verso 
occidente (vedi la sovrapposizione dell’Unità Punta le Tombe non metamorfica 
sulle cornubianiti dell’Unità Punta Polveraia-Fetovaia lungo la Faglia di 
Fetovaia) (Trevisan, 1951; Pertusati et alii, 1993; Bouillin et alii, 1994; Daniel 
& Jolivet, 1995; Bortolotti et alii, 2001b) (fig.  60A). A questi fenomeni di 
scarico attorno al plutone sono dovuti anche i piegamenti in cascata tardivi, 
osservabili nelle successioni dell’anello termometamorfico.  Inoltre, durante il 
movimento delle Unità Lacona e Ripanera verso oriente, si attivò la circolazione 
di fluidi metasomatizzanti, lungo la superficie di scollamento (CEF), responsabili 
della sericitizzazione dei filoni aplitici e porfirici intrusi nelle sovrastanti Unità 
Ripanera e Lacona (6,7 Ma in Maineri et alii, 2003). La Faglia dell’Elba Centrale 
porta probabilmente anche alla esposizione dei corpi laccolitici dell’Aplite 
di Capo Bianco al suo letto. Questi vengono poi erosi e mediante un trasporto 
fluviale depositati nella Toscana marittima durante il Messiniano superiore p.p.-
Pliocene (i cosiddetti ciottoli “euritici” di Pandeli et alii, 2009).

A circa 5,9 Ma si mette in posto all’interno dell’Unità Porto Azzurro il 
Monzogranito di Porto Azzurro (fig. 60B) ed il suo corteo filoniano aplitico-mi-
crogranitico (alcuni di questi filoni arrivano ad intrudere anche l’Unità Ortano) 
producendo l’aureola termometamorfica che impronta le unità inferiori del-
la pila tettonica dell’Elba centro-orientale (dall’Unità Porto Azzurro all’Unità 
Monticiano-Roccastrada) e formando, tra l’altro, vari corpi di skarn talora as-
sociati a giacimenti a magnetite dentro le Unità Porto Azzurro (miniere di Punta 
Calamita, del Ginevro e di Sassi Neri) e Unità Acquadolce (skarn di Punta delle 
Cannelle, di Porticciolo - Ortano e di Torre di Rio). 

Di poco successiva all’intrusione del Monzogranito di Porto Azzurro è la mes-
sa in posto del “filone di Monte Castello” (5,8 Ma) all’interno del sistema di faglie 
normali ad alto angolo a direzione NE-SO (faglie di Monte Castello e dell’Acqua 
Cavalla) che disloca l’Unità Monte Strega dell’Elba centro-orientale. Questo si-
stema di faglie (fig. 43) comprende le più antiche faglie normali ad alto angolo 
dell’edificio tettonico elbano e viene dislocato dalle faglie di trasferimento a dire-
zione NO-SE (vedi Faglia di Cima del Monte, capitolo VIII.2.2.2.). Data la man-
canza di datazioni radiometriche, resta ancora da chiarire se l’intrusione dei filoni 
di Capo d’Arco nell’Unità Acquadolce e dei filoni di Monte Capo Stella nell’Uni-
tà Monte Strega possa essere ricondotta allo stesso evento magmatico. Durante 
l’ascesa del Monzogranito di Porto Azzurro (ma posteriormente ai fenomeni di 
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metamorfismo termico) e immediatamente dopo l’intrusione del “filone di Monte 
Castello” si origina, al di sopra della cupola intrusiva e all’interno dell’incassante 
Unità Porto Azzurro, la Faglia a basso angolo di Zuccale. Questo elemento tetto-
nico, tra i più importanti dell’Elba, provoca lo scollamento e a traslazione verso 
oriente, sull’Unità Porto Azzurro, dell’embrice tettonico (dall’Unità Ortano alle 
Unità Ripanera e Lacona) (fig. 60B). Aiello I.W. et alii (2004) attribuiscono a 
queste fasi messiniane l’acquisizione dell’impronta magnetica inversa riscontrata 
nei diaspri dell’unità Monte Strega, analogamente anche ad altri diaspri dell’Uni-
tà Vara lungo la costa ligure-toscana. Questa rimagnetizzazione per gli autori è 
strettamente legata all’effetto dei fluidi magmatici e post magmatici in queste aree 
interne dell’orogene appenninico.

È verosimile pensare che fino all’attivazione della Faglia di Zuccale (fig. 43) 
la porzione più orientale dell’edificio tettonico (tra Porto Azzurro e Cavo) fosse 
ancora in contatto o almeno contiguo a quella affiorante nell’area tra la Spiaggia 
del Lido, Norsi e Monte Orello. Anche la Faglia di Colle Reciso, che sovrappone 
verso occidente l’Unità Monte Strega alle Unità Ripanera e Lacona, e la Faglia di 
Casa Unginotti presso Cavo sembrano legate allo stesso evento tettono-magma-
tico di risalita del Monzogranito di Porto Azzurro. Inoltre, è possibile che alcune 
delle superfici tettoniche di sovrascorrimento e/o scivolamento pre-intrusioni si 
siano riattivate durante questo stadio. Al termine di questi scorrimenti l’intero 
edificio è stato interessato da un blando piegamento (Elter & Pandeli, 2001) che 
ha deformato anche le superfici tettoniche principali (es., vedi le ondulazioni della 
Faglia di Zuccale). 

3. - Stadio post-intrusioni magmatiche 

Gli ultimi eventi geologici dell’Isola d’Elba sono legati allo sviluppo di faglie 
normali ad alto angolo (fig. 43) con direzione NS che sono ben riconoscibili non 
solo nei settori orientali dell’isola tra Porto Azzurro e Cavo, ma anche nell’area 
tirrenica circostante (es., Canale di Piombino) (fig. 60C). In particolare, queste 
faglie risultano sostanzialmente continue e hanno permesso la formazione di evi-
denti strutture positive (es., l’Horst di Rio Marina - Monte Calendozio), nonché 
probabilmente dell’area depressa del Canale di Piombino. Un’altra importante 
faglia a direzione in prevalenza circa meridiana è la Faglia Colle di Palombaia-
Procchio, presente sul fianco orientale del Monte Capanne, che ribassa, verso la 
piana di Campo, le Unità Ripanera e Lacona, e la sottostante Faglia dell’Elba 
Centrale (CEF), rispetto alle rocce dell’anello termometamorfico (Unità Punta 
Polveraia-Fetovaia) del Monzogranito di Monte Capanne.

Le faglie dell’Elba orientale sono state successivamente sigillate dai corpi mi-
nerari ad ematite (per lo più con giacitura filoniana) datati a 5,3-4,8 Ma da Lippolt 
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et alii (1995).Nelle aree bacinali marine sono state messe in evidenza strutture ri-
feribili a varie fasi deformative, prevalentemente postintrusive. In particolare nel 
Bacino di Capraia, poco a N dell’Isola d’Elba, sono ben rilevabili unità sedimen-
tarie mioceniche pretortoniane interessate da strutture di tipo compressivo, che 
compaiono anche nell’area del Foglio. Già in passato la presenza di queste suc-
cessioni in varie parti del Tirreno settentrionale aveva portato alla formulazione 
del concetto che i “bacini paleo tirrenici” (Fanucci & Nicolich, 1984) fossero ge-
nerati per distensione, e successivamente deformati da un episodio compressivo a 
cui faceva seguito la vera e propria distensione tirrenica, iniziata nel Tortoniano. 
Nel contesto dei rapporti-isola-bacini occorre poi sottolineare che studi in corso 
evidenziano strutture tettoniche di tipo compressivo (e/o trans-pressivo) che han-
no interessato nel Plio-Pleistocene la Dorsale di Pianosa, con il coinvolgimento di 
zone assai prossime alla costa sud-occidentale dell’isola e con fenomeni di inver-
sione di strutture fragili normali antecedenti. Naturalmente non va sottovalutata 
l’importanza della tettonica verticale plio-pleistocenica che ha separato l’isola 
dalle aree bacinali intensamente subsidenti (in particolare il Bacino di Capraia). 
Rimangono non definiti alcuni problemi di una certa importanza: a) le cause della 
deformazione della Dorsale di Pianosa e la ragione per cui l’isola non sembra es-
serne implicata (inerzia legata alla presenza delle masse plutoniche?); b) il signi-
ficato del grande sovrascorrimento crostale visibile su tutti i documenti sismici ad 
alta penetrazione (fig. 38), che sembra interessare le zone bacinali sia a N che a S 
dell’isola, ma che non ha apparente riscontro nelle strutture rilevabili sul terreno.
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X - RISORSE MINERARIE ED ATTIVITÀ ESTRATTIVE

Le grandi risorse di minerali dell’Isola d’Elba (Tanelli et alii, 2001 cum 
bibl.), ed in particolare quelli ferriferi, hanno reso celebre questa piccola isola 
del Mediterraneo “generosa di inesausti metalli” (Virgilio, Eneide, X, 174) che 
è stata definita da Lotti (1877) come un “meraviglioso museo all’aria aperta”. 
L’attività mineraria, che copre un intervallo temporale di oltre 2000 anni, fino alla 
chiusura dell’ultima miniera attiva, quella del Ginevro avvenuta nel 1981, ha la-
sciato profonde tracce non solo nel paesaggio elbano, ma anche nella evoluzione 
storico-culturale. In particolare, i giacimenti a Fe della costa orientale dell’Elba 
sono stati coltivati estesamente a partire dal I° millennio A.C.  (prima Età del 
ferro), forse già a partire dall’VIII° secolo A.C., anche se le prime testimonianze 
certe di un’attività metallurgica si hanno solo nel VI° secolo A.C. a Populonia, e 
nel IV° secolo A.C. sul territorio elbano. Dopo un periodo di intensa coltivazione 
sotto il dominio romano, protrattosi fino al V° secolo D.C., si hanno scarse do-
cumentazioni di attività minerarie e metallurgiche fino all’XI° secolo quando la 
Repubblica di Pisa entrò in possesso delle miniere elbane, che mantenne sostan-
zialmente fino al XIV° secolo. Per i successivi quattro secoli le miniere caddero 
sotto la giurisdizione degli Appiani, che di fatto ne appaltarono la coltivazione 
ai Medici prima ed agli Asburgo-Lorena poi. Con il Congresso di Vienna (1815) 
tutta l’Elba, comprese quindi le miniere a Fe della parte orientale, venne inclusa 
nel Granducato di Toscana. Alle coltivazioni già effettuate sin da epoche antiche 
nelle zone di Rio Marina - Rio Albano, si affiancano nell’Ottocento i nuovi lavori 
minerari effettuati nel Promontorio del Monte Calamita ed a Terranera - Capo 
Bianco. Con l’Unità d’Italia le miniere elbane divennero proprietà demaniale e, 
a partire dal 1899, furono date in concessione a varie Società. L’estrazione mine-
raria fu poi progressivamente ridotta nel tempo per cause economiche e non per 
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esaurimento dei giacimenti fino alla chiusura della Miniera del Ginevro nel 1981. 
Si calcola che i giacimenti a ferro elbani nel loro complesso abbiano fornito non 
meno di 60 milioni di tonnellate di minerale. 

I minerali ferriferi dell’Elba non hanno solo rappresentato una fonte di rile-
vante interesse economico-industriale e strategico, bensì anche un oggetto di pri-
mario interesse scientifico. Essi hanno infatti contribuito allo sviluppo delle cono-
scenze mineralogiche, minerogenetiche e giacimentologiche in campo internazio-
nale (Tanelli, 1995a) a partire dai classici (e.g., Teofrasto, Strabone, Diodoro 
Siculo, Plinio) per arrivare, attraverso i “padri” delle scienze mineralogiche nel 
‘500-‘600 (e.g., Biringuccio, 1540; Agricola, 1558; Stenone, 1669), ai più noti 
mineralisti dell’Ottocento e del Novecento (e.g., de L’Isle, 1772; Dolomieu, 
1784; Hauy, 1801; Foresi, 1865, 1867; Cocchi, 1871; D’Achiardi, 1873; Roster, 
1876; Lotti, 1887; Millosevich, 1914; Carobbi & Rodolico, 1976; Marinelli, 
1983; e molti altri). 

1. - MINIERE

1.1. - Giacimenti ferriferi

I giacimenti a ferro ad ossidi prevalenti sono caratteristici dell’Elba orienta-
le e sono legati alle quattro unità inferiori dell’edificio strutturale (Unità Porto 
Azzurro, Ortano, Acquadolce e Monticiano-Roccastrada).  In particolare sulla 
base delle caratteristiche giaciturali e mineralogiche, si possono distinguere due 
principali tipologie di giacimenti a Fe, ovvero mineralizzazioni a prevalente ema-
tite o a prevalente magnetite che, tra l’altro, fatta eccezione per Terranera, si tro-
vano in due distinti areali, l’uno a N, l’altro a S di Rio Marina (fig. 61).

1.1.1. - Mineralizzazioni a prevalente ematite (± pirite)

Sono incassate per lo più in formazioni dell’Unità Monticiano-Roccastrada 
(“formazione di Rio Marina” e Gruppo del Verrucano), nonché nella soprastante 
cataclasite (“brecce di Rialbano”) alla base della Falda Toscana (giacimenti di 
Rio Marina, Rio Albano, Terranera).

Le mineralizzazioni presentano varie giaciture e dimensioni, ovvero strati-
formi, in ammassi ed in vene. In ogni caso, nel settore minerario che va da Cala 
Seregola - Rio Albano fino a Rio Marina ed in quello di Terranera, le strutture tet-
toniche prodottesi durante le fasi distensive controllano in modo marcato la giaci-
tura dei corpi minerari (Debenedetti, 1951, 1952; Gillieron, 1959; Deschamps et 
alii, 1983; Bortolotti et alii, 2001b). In particolare, i principali corpi ad ematite 
-pirite (± limonitizzata) dei giacimenti di Rio Albano e di Rio Marina, associati 
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alla “formazione di Rio Marina” e al Gruppo del Verrucano, sono controllati da 
sistemi di faglie normali in gran parte con direzione circa N-S ed immersione ad 
E (es. Rio Marina), ma anche verso ovest (es. Le Conche, ad ovest del Fosso di 
Rialbano - Monte Sassera). A Rio Marina, nell’area di Valle Giove, Deschamps 
et alii (1983) riconoscono tuttavia la presenza di un particolare orizzonte litolo-
gico (“scisti verdi mineralizzati”) all’interno del Gruppo del Verrucano triassico, 
contenente delle mineralizzazioni stratiformi a pirite. Questo livello potrebbe rap-
presentare, secondo i suddetti autori, una testimonianza relitta di un adunamento 
singenetico di Fe, la cui rimobilizzazione avrebbe dato luogo ai prevalenti corpi 
in vene ed ammassi estesamente coltivati. È invece assai peculiare la giacitura 
del giacimento di Rio Marina “profondo”, esplorato tramite sondaggi e coltivato 
parzialmente negli anni ‘50-‘60. Questa mineralizzazione, costituita anch’essa 
da ematite più o meno compatta e variabili quantità di pirite, è sviluppata lungo 
il contatto tettonico tra la “formazione di Rio Marina” ed i “calcari cristallini e 
calcescisti di Valle Giove” (Calcari di Vigneria di Gillieron, 1959) nella parte in-
feriore dell’Unità Monticiano-Roccastrada, ovvero in prossimità della superficie 
di sovrascorrimento con la sottostante Unità Acquadolce. Dai dati bibliografici 
risulta che i “calcari cristallini e calcescisti di Valle Giove” risultano fortemen-
te affetti da fenomeni di “skarn” e, pertanto, la presenza di mineralizzazioni ad 
ematite (anziché magnetite) in associazione a corpi di skarn costituisce un’inte-
ressante anomalia nel quadro dei giacimenti a Fe dell’Elba. Anche il giacimento 
ad ematite-pirite con cappelaccio limonitico di Terranera, incassato nella “for-
mazione di Rio Marina”, è impostato lungo la Faglia normale ad alto angolo con 
direzione N-S, che mette in contatto le rocce paleozoiche con litotipi filladici 
dell’Unità Acquadolce (Bortolotti et alii, 2001a). La mineralizzazione interessa 
localmente anche faglie e le unità geologiche sottostanti, ovvero le “brecce di 
Zuccale” e il Complesso di Monte Calamita dell’Unità Porto Azzurro (cfr. Lotti, 
1886). Lo scavo risultante dai lavori minerari, dopo il loro abbandono, è stato 
riempito da acque in parte marine in parte dolci, andando a costituire il noto la-
ghetto di Terranera, caratterizzato da un chimismo decisamente acido. Da notare 
che le mineralizzazioni di Terranera si trovano a breve distanza dalle mineraliz-
zazioni di skarn di Punta delle Cannelle presso Capo d’Arco, pur non mostrando 
apparentemente con esse alcuna evidente relazione.

Nei suddetti corpi minerari la mineralizzazione principale ad ematite è accom-
pagnata da variabili quantità di pirite e/o limonite (associazione di idrossidi di Fe, 
prevalentemente costituita da goetite). Secondo Debenedetti (1952) a Rio Marina 
l’ematite tende ad occupare le porzioni più superficiali delle mineralizzazioni, 
mentre la pirite predomina in quelle più profonde, tanto da determinare l’interru-
zione della coltivazione una volta raggiunti dei tenori in S del tout-venant trop-
po elevati. La limonite, derivante in larga parte dall’alterazione meteorica della 
pirite, è particolarmente abbondante nei cantieri di Rio Albano e nella porzione 
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più occidentale della Miniera di Rio Marina (Debenedetti, 1952). Sempre a Rio 
Marina e a Terranera, l’ematite è talora accompagnata anche da adularia. Lippolt 
et alii (1995) hanno ottenuto datazioni radiometriche dell’ematite (specularite) di 
4,8-6,4 Ma a Rio Marina e di 7,3 Ma a Terranera con il metodo 238U+230Th/4He 
e di 5,39 Ma, attraverso l’isocrona dell’He; gli stessi autori hanno ricavato una 
età di 5,32 Ma con il metodo K/Ar sulla adularia associata all’ematite. Dato che 
l’età dell’intrusione del Monzogranito di Porto Azzurro è di 5.9 Ma e che le mi-
neralizzazioni interessano anche la cataclasite della Faglia di Zuccale, riteniamo 
significative, per le mineralizzazioni ad ematite dell’Elba orientale, solo le data-
zioni più recenti 5,4 Ma. 

Ai minerali a ferro si accompagnano localmente anche numerose altre fasi, 
molte delle quali di interesse prevalentemente collezionistico (vedi Tanelli et 
alii, 2001). Una limitata coltivazione ha interessato delle locali concentrazioni di 
galena e bismutinite nei cantieri Falcacci e Zoccoletto a Rio Marina (Debenedetti, 
1952).

Da un punto di vista delle strutture e tessiture dei minerali ferriferi, l’ematite a 
Rio Marina si presenta in masse compatte, in forma ocracea e terrosa, ma anche in 
bellissimi cristalli, noti ed apprezzati in tutto il mondo, con habitus da micaceo a 
lamellare (le famose “rosette”) o da lenticolare a romboedrico, o in forma di gros-
si cristalli ad aspetto metallico lucente (oligisto). Ulteriore caratteristica peculiare 
dei cristalli di ematite di Rio Marina è la loro iridescenza, dovuta soprattutto alla 
presenza di sottili pellicole di alterazione di idrossidi di Fe (goetite). Quest’ultima 
fase, che rappresenta il componente principale delle “limoniti”, oltre che in mas-
se terrose o compatte si ritrova anche in bellissime concrezioni stalattitiche. La 
pirite, in forma generalmente cubica o pentagonododecaedrica, è il minerale di 
Fe che, secondo gli studi di Deschamps et alii (1983), si sarebbe formato per pri-
mo a Valle Giove (Rio Marina), per poi trasformarsi parzialmente in ematite (± 
adularia e pirite di seconda generazione) durante l’evento magmatico idrotermale 
mio-pliocenico. Vari studiosi, tra cui Strüver (1869), D’Achiardi (1873), Panichi 
(1909), si sono interessati delle caratteristiche morfologiche della pirite di Rio 
Marina, che si presenta comunemente con habitus pentagonodecaedrico, risul-
tante spesso dalla combinazione del pentagonododecaedro (210) con l’ottaedro 
(111) e/o il cubo (100).

La magnetite è invece un minerale abbastanza raro nelle zone minerarie di Rio 
Albano, di Rio Marina e di Terranera. 

1.1.2. - Mineralizzazioni a prevalente magnetite (± solfuri)

Sono, incassate nelle Unità Porto Azzurro, Ortano ed Acquadolce (es. Ginevro, 
Sassi Neri, Calamita e Ortano).

Il carattere distintivo di questi giacimenti è dato dalla predominanza di ma-
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gnetite come minerale utile di Fe (con la sola eccezione di Ortano, dove si sono 
coltivati i solfuri di Fe), e dall’associazione spaziale con corpi di skarn. 

Il giacimento del Ginevro (magnetite ± calcopirite ± pirrotina ± sfalerite ± 
pirite e rara galena) è situato nella costa orientale del Promontorio del Monte 
Calamita (6 in fig. 61): è costituito da due lenti subparallele con direzione circa 
N-S ed immersione ad O, la più occidentale delle quali ha un’estensione di circa 
200 m (lunghezza) x 25 m (larghezza) x 90 m (profondità) (Gillieron, 1959). Tali 
lenti sono associate ad un particolare tipo di skarn a Fe-pargasite (± grossularia 
± plagioclasio ± epidoto ± actinolite ± pirosseno diopsidico-hedembergitico ± 
ilvaite ± titanite) che sfuma verso l’esterno in un guscio di cornubianiti calci-
che che presentano un contatto concordante con le rocce paleozoiche incassanti 
(Complesso di Monte Calamita). Secondo Dimanche (1971) queste cornubianiti, 
che hanno successivamente subito una parziale trasformazione in skarn, sarebbe-
ro l’unica testimonianza di un protolito carbonatico all’interno del Complesso di 
Monte Calamita.

Situazione per molti aspetti simile si riscontra nel giacimento dei Sassi Neri, 
situato più a N del precedente (7 in fig. 61). Anche qui un piccolo lago si è forma-
to in seguito all’invasione da parte del mare degli scavi di coltivazione effettuati a 
cielo aperto. Il giacimento è costituito da due corpi minerari a magnetite e silicati 
di skarn, posti a quote diverse, aventi giacitura sub-orizzontale, lunghezza intorno 
a 160 m e spessore variabili tra 1 e 20 m (Tanelli et alii, 2001). Sia al Ginevro 
che ai Sassi Neri si osservano numerose apliti che tagliano il Complesso di Monte 
Calamita e mostrano parziali fenomeni di metasomatosi con formazione di skarn.

La situzione giaciturale del giacimento di Punta Calamita, situato nella par-
te meridionale del promontorio, è diversa. Infatti, qui le mineralizzazioni a ma-
gnetite prevalente sono localizzate entro le formazioni cristalline essenzialmente 
carbonatiche triassico-giurassiche (“formazione di Tocchi” p.p.  e “marmi delle 
Calanchiole”), talora brecciate, presenti a tetto del Complesso di Monte Calamita 
(5 in fig. 61). I litotipi carbonatici sono stati interessati da intensi processi meta-
somatici, che hanno portato alla formazione di due principali tipi di skarn, l’uno 
a granato (andradite) prevalente, l’altro ad ilvaite-hedenbergite. La magnetite si 
trova in ammassi e lenti di forma e dimensione variabili all’interno dei due tipi di 
skarn. Specialmente nei cantieri settentrionali (es., Macei e Vallone) sono stati an-
che parzialmente coltivati corpi a solfuri (pirrotina ± pirite, calcopirite, sfalerite, 
arsenopirite) al contatto tra le mineralizzazioni a magnetite e gli skarn a granato 
andraditico-spessartinico. Sono caratteristici di questa area mineraria anche mi-
nerali di alterazione (quali azzurrite, malachite, allofane cuprifero e crisocolla) e 
anche rame nativo.

Altri giacimenti di questo tipo sono presenti sulla costa orientale dell’Isola 
d’Elba tra Capo d’Arco e Rio Marina, nonché nell’immediato entroterra. In par-
ticolare, nell’area di Ortano - Porticciolo, posta poco più a Sud di Rio Marina, i 
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giacimenti (Ortano, 3 in fig. 61 e Tignatoio, 2a in fig. 61) sono localizzati nel-
le formazioni marmoree-calcescistose alla base dell’Unità Acquadolce, nonché 
nella sottostante cataclasite ad elementi prevalentemente marmorei (“brecce di 
Ortano”). A Ortano sono stati coltivati dei corpi a solfuri prevalenti (pirite, pirro-
tina ± calcopirite, e scarsa magnetite, ematite, sfalerite e galena) associati a skarn 
ad hedenbergite, ilvaite, quarzo e calcite, mentre nella Miniera del Tignatoio il 
minerale principale estratto era limonite con quantità minori di pirite, pirrotina, 
calcopirite ed arsenopirite. In entrambe le miniere la mineralizzazione risultereb-
be legata ad un sistema di faglie normali, a prevalente direzione N-S ad immersio-
ne verso E, e subordinatamente anche a faglie a direzione E-O (Gottardi, 1962).

Nell’area mineraria di Capo d’Arco veniva coltivata limonite, ma originaria-
mente si dovevano avere caratteristiche simili al giacimento di Ortano, in quanto 
localmente associati all’idrossido di Fe sono stati rinvenuti anche pirite, magneti-
te, pirrotina, ematite, calcopirite e arsenopirite. 

La magnetite, minerale di gran lunga prevalente in questo settore minera-
rio, presenta la caratteristica peculiare, di essere spesso pseudomorfa di ematite 
lamellare (Cocco & Garavelli, 1954). D’altra parte, studi recenti (Tanelli et 
alii, 2001) hanno evidenziato come anche i cristalli idiomorfi di magnetite, se 
opportunamente trattati con reagenti chimici, mostrino delle strutture lamellari 
riconducibili al medesimo fenomeno della pseudomorfosi su probabile ematite, 
con successiva ricristallizzazione.  In alcuni casi, gli attacchi di struttura hanno 
anche evidenziato un passaggio da un habitus cubico (nucleo del cristallo) ad uno 
rombododecaedrico (habitus esterno). Secondo i suddetti autori, la magnetite di 
Sassi Neri e Calamita risulta di genesi precedente rispetto alle fasi di skarn cui 
si trova associata, essendo spesso tagliata da venuzze contenenti soprattutto Fe-
pargasite (Sassi Neri) o grossularia ed andradite (Calamita). Al Ginevro, invece, 
la magnetite sarebbe coeva con i silicati di skarn, particolarmente grossularia e 
Fe-pargasite (Dimanche, 1971). La pirite si presenta in cristalli pentagonododeca-
edrici, cubici o ottaedrici.

I solfuri rappresentano in genere delle fasi tardive nella sequenza paragenetica 
delle mineralizzazioni in esame. Tra di essi, hanno una certa importanza la pirroti-
na (sia monoclina che esagonale: Tanelli, 1977), particolarmente abbondante ad 
Ortano e Calamita, e la pirite, presente un pò dovunque anche se mai in quantità 
particolarmente rilevanti. La pirite, secondo Natale (1974), presenta una tipica 
zonatura caratterizzata da un nucleo centrale a “bassa cristallinità” di tipo fram-
boidale, del tipo di quello osservato in altri giacimenti a Fe come Niccioleta, in 
Toscana meridionale, o nelle Alpi Apuane (cfr. Benvenuti et alii, 1986).

Da segnalare infine la presenza, nella Miniera di Calamita, di alcuni rari mi-
nerali secondari, tra cui la minguzzite [K3Fe(C2O4)3·3 H2O], un raro minerale 
“organico” scoperto per la prima volta proprio a Calamita da Garavelli (1955).
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1.1.3. - Genesi dei giacimenti

Per quanto riguarda la genesi dei suddetti giacimenti a ferro, sono due le prin-
cipali linee di pensiero che storicamente si sono fronteggiate: le teorie “plutoniste 
- epigenetiche” da un lato, e le teorie “singenetico-metamorfiche” dall’altro.

Teorie ”plutoniste-epigenetiche”

Secondo i fautori storici di queste teorie (De Launay, 1906; Lotti, 1929; 
Stella, 1933; Beneo, 1952; Debenedetti, 1952; Gillieron, 1959) i giacimenti a 
Fe elbani dovrebbero la loro formazione interamente ed esclusivamente ai pro-
cessi magmatici e magmatico-idrotermali connessi alle intrusioni mio-plioceni-
che.  In altre parole, le intrusioni avrebbero fornito sia l’energia che la materia 
per i giacimenti: “....appare quindi logico che i giacimenti ferriferi… siano da 
riguardarsi come depositi formatisi per processi di estrazione magmatica da quel 
granito terziario” (= Monzogranito di Porto Azzurro) (Lotti, 1929). In tempi più 
recenti, sulla scorta delle nuove acquisizioni in campo geochimico e giacimento-
logico, favorite in modo rilevante dalle tecnologie di indagine analitica sempre 
più raffinate (spettroscopia elettronica, inclusioni fluide, isotopi, ecc.), altri autori 
hanno proposto modelli genetici “plutonisti” più raffinati e complessi, secondo i 
quali le intrusioni avrebbero rappresentato sempre la sorgente di calore, ma non 
necessariamente (o esclusivamente) quella dei fluidi e degli elementi da essi tra-
sportati (Wagner, 1980; Marinelli, 1983; Dechomets, 1985). Marinelli (1983), 
ad esempio, suggerisce che la sorgente del Fe vada ricercata in “soluzioni gene-
rate da processi di granitizzazione periferica degli stock intrusivi” con mobilizza-
zione del metallo dalla biotite magmatica.

Teorie “singenetico-metamorfiche”

Il modello genetico proposto da vari altri autori (Deschamps et alii, 1983; 
Tanelli, 1983; Zuffardi, 1990; Lattanzi et alii, 1994; Tanelli et alii, 2001) in-
voca invece l’esistenza di una fase metallogenica precedente l’evento tettono-
magmatico appenninico. In particolare questo evento pre-appenninico, singene-
tico, potrebbe essere stato caratterizzato da apporti di Fe in contesti geologici di 
tipo sedimentario e/o vulcano-sedimentario. Questa ipotesi deriva dal fatto che 
la maggior parte delle mineralizzazioni a ferro (es., quelle di Rio Marina e di 
Terranera) si collocano in un determinato orizzonte stratigrafico, indipendente-
mente dall’attuale pertinenza strutturale. Bodechtel (1965) a questo proposito 
sottolineava che le mineralizzazioni di Fe dell’Elba e di altri distretti della Toscana 
si trovano sempre “nei 150-200 metri superiori della serie permo-triassica il cal-
care dolomitico del Retico (= Calcare Cavernoso Auctt.) costituisce sempre il 
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tetto del giacimento”. In particolare, la porzione permo-carbonifero/triassica delle 
Unità Porto Azzurro e Monticiano-Roccastrada sembra rappresentare l’incassan-
te preferenziale dei giacimenti ferriferi elbani (cfr.  anche Tanelli & Lattanzi, 
1983). A proposito dell’esistenza di corpi minerari a ferro singenetici, Deschamps 
et alii (1983) ipotizzano per il giacimento di ematite e pirite di Valle Giove (Rio 
Marina) un precursore triassico rappresentato da degli scisti piritosi (“scisti verdi 
mineralizzati”), ricchi in clorite poi trasformata in biotite, associati al Gruppo 
del Verrucano: la concentrazione di Fe potrebbe essere dovuta ad apporti di ferro 
“lateritico” continentale (cfr. Annoni et alii, 1980) e/o vulcano-esalativo, tenuto 
conto della accertata presenza di un vulcanismo permo-triassico (cfr. Martini et 
alii, 1986; Pandeli et alii, 1994; Pandeli, 2002). A possibili apporti di Fe di tipo 
vulcano-esalativo e/o sedimentario in uno stadio pre-appenninico fanno riferi-
mento vari altri autori, tra cui Bodechtel (1965), Tanelli (1983), Zuffardi (1990) 
e Tanelli et alii (2001). Durante l’evento magmatico appenninico si sarebbero 
poi verificati fenomeni di metamorfismo, metasomatosi e rimobilizzazione a vari 
livelli degli accumuli singenetici.

Per i giacimenti a ferro legati ai corpi di skarn dell’Isola d’Elba restano co-
munque aperti alcuni nodi problematici, ovvero: 
- a S di Rio Marina, in corripondenza dei giacimenti di magnetite “associati” 
a skarn, la magnetite appare precedente ai silicati di skarn (Calamita, Sassi 
Neri) e/o pseudomorfa su ematite (Calamita, Sassi Neri, Ortano) (Cocco & 
Garavelli, 1954; Tanelli et alii, 2001);

- le intrusioni correlate agli skarn elbani (di tipo “granitico”) sono più acide 
rispetto a quelle comunemente trovate in associazione a giacimenti di skarn a 
magnetite (di tipo dioritico: Einaudi et alii, 1981);

- il minerale di ferro originario è ematite e non magnetite, come nella stragrande 
maggioranza dei giacimenti di skarn del mondo;

- al Ginevro, quantunque la magnetite sia giudicata da Dimanche (1971) coeva 
con lo skarn ad anfibolo, non ne è stata accertata l’eventuale pseudomorfosi 
su ematite, rilevata in tutti gli altri casi;

- il peculiare giacimento a solfuri di Ortano - Tignatoio, pur associato a corpi di 
skarn, sembra impostato lungo sistemi di faglie normali con andamento coin-
cidente con quelle nelle quali sono ospitati i corpi minerari ad ematite della 
vicina area di Rio Marina.
Questi dati pongono dei seri interrogativi sulla fondatezza di una correlazione 

genetica oltre che spaziale tra mineralizzazioni ferrifere e skarn all’Elba.

1.2. - Altre risorse minerarie

A parte i giacimenti a ferro, sull’isola sono stati coltivati le seguenti minera-
lizzazioni (fig. 59):
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- a rame (dall’epoca pre-romana al Monte Perone, Pomonte, Punta Le Tombe, 
Santa Lucia, Colle Reciso - Monte Orello, Norsi, Acqua Calda), associate alle 
rocce serpentinitiche e, subordinatamente, ai basalti;

- a magnesite (nel 19° e 20° secolo a San Piero - San Florio e Sant’Ilario), in 
vene e filoni, anch’esse associate alle rocce ofiolitiche;

- manganese (nel 20° secolo ai Magazzini e Volterraio) nei diaspri dell’Unità 
Monte Strega;

Inoltre sono coltivati i corpi intrusivi di apliti porfiriche (Aplite di Capo 
Bianco) affette da metasomatizzazione potassica (le cosiddette “euriti”, utilizzate 
come fondenti per le industria ceramica; Maineri et alii, 2003) presenti nella parte 
basale dell’Unità Ripanera (Miniera della Crocetta-Buraccio a nord della Piana 
di Mola), all’interno del Porfido di Portoferraio. Erano coltivate anche nelle cor-
nubianiti del versante nord-orientale del Monte Capanne (Miniera di San Rocco, 
a nord di Marciana).

2. - Risorse lapidee

La distribuzione areale delle cave delle risorse lapidee è riportata in fig. 61. 
La risorsa lapidea più nota e utilizzata già dall’Epoca Romana sono le rocce “gra-
nitoidi” del Monte Capanne ed in particolare quelle della facies di San Piero con 
tessitura più uniforme. Le cave attualmente attive sono la Cava Corridoni presso 
San Piero e alcune piccole cave nella Valle Buia (nell’entroterra di Seccheto). 
In passato sono state attive altre cave, oltre quelle dell’area di San Piero e di 
Seccheto (Valle Buia e Polveraia; in entrambe sono ancora visibili abbozzi di 
colonne in alcuni specchi di cava), quali quelle di Sant’Ilario e di Cavoli (in pros-
simità del mare).  Particolarmente le cave di Cavoli e di Seccheto-Valle Buia, 
per la facilità di imbarco del materiale, sono state utilizzate in antichità per co-
lonne ed ornamenti di importanti monumenti romani (es., Pantheon, Colosseo), 
paleocristiani (es. le basiliche di San Giovanni in Laterano e di San Paolo fuori 
le mura a Roma), medioevali (es.  il Duomo ed altre chiese di Pisa), del 400’-
600’ (es.  le famose vasche chiamate “tazze” del Giardino di Boboli a Firenze. 
Probabilmente a questo giardino era destinata anche l’incompiuta scultura de “La 
Nave”, abbandonata su di un pianoro presso Cavoli), e del ‘700 (es. la Reggia di 
Caserta) fino al ‘900 (es. la stazione di Santa Maria Novella e lo stadio di Campo 
di Marte a Firenze). Nelle cave ancora attive si estraggono blocchi principalmente 
per la produzione di cordoli stradali ed, in minor misura, di scale, piastrelle per 
pavimentazione esterna e oggetti da decorazione (vasi, fontane, portali, vasche, 
caminetti, ecc.).

Anche le rocce marmoree (“litofacies dei marmi della Valdana” alla base 
dell’Unità Acquadolce) sono state oggetto di estrazione (come risulta dalle cave 
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della Valdana, dell’area del Residence di Capo d’Arco e di Ortano), così come 
il Calcare Massiccio della Falda Toscana presso Cavo. Queste rocce sono state 
utilizzate anche come refrattario per l’industria siderurgica di Piombino e, in 
tempi meno recenti, anche di quella di Portoferraio, quando era in attività.

Le “serpentiniti” a tetto dell’Unità Acquadolce sono state coltivate a 
Monte Fico, tra Ortano e Rio Marina, fino a tempi recenti, sempre per l’industria 
siderurgica.

Infine, sono ancora in attività le cave di Calcari a Calpionelle di Colle 
Reciso (in passato estratto anche a Crestinone presso Magazzini), utilizzato come 
materiale da costruzione o pietra.

3. - IDROGEOLOGIA

I dati riportati in questo capitolo provengono dal lavoro di Bencini & Pranzini 
(1986), cui si rimanda per maggiori particolari.

Nell’Isola d’Elba la piovosità media minima di 600 mm/a caratterizza tutte le 
aree costiere meridionali e, a nord, solo il Promontorio di Portoferraio. Il massimo 
assoluto si colloca a Marciana, nel versante N di Monte Capanne, con valori intor-
no ai 950 mm/a per scendere, verso NE, a 880 mm/a sulle aree costiere intorno a 
Procchio. Altri massimi relativi si hanno nell’area centrale dell’isola sulla dorsale 
di Monte San Martino (750 mm/a) e nella parte orientale nella zona di Cavo (750 
mm/a), per decrescere fino a 650 mm/a nella zona di Rio Marina. Questa distribu-
zione delle piogge è da imputare più all’esposizione ai venti che non all’orografia 
dell’isola: infatti i venti dominanti soffiano da NE e da N. 

L’isola è caratterizzata da un clima mite (T media annua calcolata di 15,2°C). 
L’indice di aridità (metodo di De Martonne, 1926) per tutta l’isola mostra che 

nel periodo estivo si hanno due mesi di clima arido e due di clima semiarido tra 
aprile e settembre.

Il drenaggio superficiale dell’isola è poco gerarchizzato (vedi cap. III.1).
Il censimento delle sorgenti dell’isola eseguito nel 1950 ne elencava 129. Di 

queste nel 1986 ne rimanevano attive 100; le cause principali del prosciugamento 
sarebbero l’abbassamento delle falde freatiche e l’incuria. Nel 1986 però veniva-
no rilevate 65 nuove sorgenti, portando quindi il numero delle sorgenti attive a 
165. Oltre novanta di queste alimentano gli acquedotti comunali.

Adottando la classificazione di Desio (1963) si riconoscono 75 sorgenti di 
emergenza, 63 di faglia o frattura, 25 di contatto e 3 di sbarramento. Ben 47 di 
quelle classificate di emergenza sono sul Monte Capanne (per lo più nei sabbioni 
di copertura e nel monzogrznito microfratturato e alterato).

Solo 13 sorgenti hanno una portata superiore ad 1 l/s e di queste solo 8 hanno 
una portata maggiore di 2 l/s. Escludendo quelle captate per gli acquedotti, solo 
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le sorgenti di Fosso Malocci (Marina di Campo) hanno portate (da 3 a 10 l/s a se-
conda della stagione) interessanti per ulteriori captazioni. La portata totale media 
nell’isola è intorno ai 66 l/s, che rappresenta l’1,6% degli afflussi meteorici. Se ne 
deduce che il ruolo delle sorgenti nel ciclo idrologico dell’isola è molto scarso e 
quindi la permeabilità media delle rocce risulta molto bassa.

L’influenza della temperatura dell’aria su quella delle acque è importante, 
quindi le acque provengono da zone poco profonde. Poche sono le eccezioni, tra 
queste la sorgente “Acquacalda” di Lacona (70 m s.l.m.), legata al contatto ba-
salti/serpentiniti che, avendo una temperatura costante intorno ai 20°C, potrebbe 
avere un ciclo idrico abbastanza profondo. 

Dal punto di vista geochimico Bencini et alii (1986) riportano, per 11 sorgenti, 
i valori di pH, di conducibilità elettrica, di durezza, le analisi chimiche quantitati-
ve complete riguardo a Na+, K+, Mg2+, Ca2+, HCO3

-, Cl-, SO4
2-. 

Le sorgenti sono distribuite su tutta l’isola e sono rappresentative delle litolo-
gie più diffuse.

Le acque delle sorgenti nel Monzogranito di Monte Capanne sono clorurato-
alcaline, bicarbonato-alcaline e bicarbonato-alcalino-terrose (vicino al contatto 
con le ofioliti dell’anello metamorfico). Le sorgenti situate nella ”formazione di 
Marina di Campo”, nei “basalti” e nei Calcari a Calpionella rientrano nel campo 
delle acque bicarbonato-alcalino-terrose. La sorgente nei “diaspri di Monte Alpe” 
è geochimicamente molto vicina a quelle del monzogranito, ma per la maggiore 
quantità di Ca2+ e Mg2+ è spostata nel campo delle acque solfato-alcalino-terrose. 
Le sorgenti del Complesso di Monte Calamita rientrano nel campo delle acque 
clorurato-alcaline. Per gli Autori queste sono fortemente contaminate dall’acqua 
marina (sotto forma di aerosol). 

Nelle piane costiere maggiori, dove la stragrande maggioranza dei pozzi inter-
cetta il livello freatico, il sistema acquifero si può considerare come monostrato. 
Va purtroppo aggiunto che praticamente tutte le falde di queste pianure sono in-
quinate dall’acqua del mare e che, in molti casi, il grado di potabilità è fortemente 
compromesso. 

La Piana di Marina di Campo è la più estesa dell’isola. I suoi acquiferi sono 
costituiti dai livelli di sabbie e ghiaie intercalati nei limi, dalle ghiaie presenti 
sopra il substrato e, vicino alla costa, dalle sabbie marine. La coltre alluvionale 
arriva a spessori anche di 50 m. La falda ha gradienti idraulici bassi (1%). A 
settembre l’incrocio con il livello del mare avviene oltre un km all’interno della 
linea di riva. Sulla base delle analisi geochimiche Bencini et alii (1986), pensano 
che in origine le acque fossero bicarbonato-alcalino-terrose, in accordo anche con 
le litologie del substrato, successivamente sarebbero state contaminate dall’ac-
qua marina e, specialmente quelle più prossime alla costa, sarebbero diventate 
clorurato-alcaline, come è dimostrato anche dalla conducibilità elettrica che in 
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settembre supera il valore di 2.000 μS. 

La Piana di Portoferraio può essere divisa in due parti, una, ad occidente, 
molto piatta, rappresentata dal bacino del Torrente della Madonnina, l’altra, ad 
oriente, dalla piana costiera di San Giovanni. Nella prima il gradiente idraulico è 
dell’1% nella seconda oltre il 2%. In settembre questa falda si deprime fortemente 
ed a valle l’intersezione del livello del mare con la tavola d’acqua si sposta di 700 
m verso terra. 

L’acquifero è formato da livelli e ghiaie limose, sabbie e sabbie limose. Sulla 
base delle analisi geochimiche effettuate da Bencini et alii (1986) le acque rien-
trano nel campo delle acque solfato-alcalino-terrose e nelle clorurato-alcalino-
terrose. 

La falda della Piana di San Giovanni è preservata dall’ingressione di acqua 
marina, sia per l’alto gradiente idraulico sia per la natura fortemente limosa delle 
alluvioni vicine alla costa.

La Piana di Schiopparello è formata da due sistemi vallivi che si amalgamano 
solo vicino alla costa. I depositi sono essenzialmente limosi con percentuali va-
riabili di sabbia e ghiaia e, nell’area di una vecchia palude costiera a Sciopparello, 
limoso-argillosi. 

Il gradiente idraulico delle falde è alto, compreso tra 2 e 2,5%.
L’acquifero è molto povero, con bassa permeabilità, fatto che, unitamente 

all’alto gradiente idraulico (2,5-2,7%), ostacola l’ingressione in falda dell’acqua 
marina, come è confermato anche dai valori della conducibilità elettrica. 

La Piana della Mola, nella parte centrale, ha un modesto acquifero (spessori 
bassi della coltre alluvionale) e molto inquinato dall’acqua marina in tutte le sta-
gioni. Nella spiaggia di Mola l’acquifero risulta formato da acque solfato-alcali-
no-terrose, con inquinamento trascurabile da parte dell’acqua del mare. Gli autori 
spiegano questa stranezza col fatto che la piana interna sia inquinata da acqua 
marina introdotta da fratture nel substrato, mentre nella zona costiera il substrato 
filladico molto impermiabile e la natura fortemente limosa dei sedimenti ostaco-
lano l’infiltrazione di acqua marina.

Le Piane di Porto Azzurro e di Barbarossa hanno ambedue una modesta coltre 
alluvionale ed i pozzi pescano anche nell’acquifero del substrato. 

I depositi alluvionali sono formati per lo più da limi sabbiosi. La superficie 
della falda, a differenza delle altre piane, è sempre sopra il livello del mare ed ha 
un alto gradiente idraulico (3%). 

La conducibilità elettrica è sempre bassa, con un piccolo incremento nella 
stagione secca. 
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La geochimica delle acque di un pozzo della parte medio-alta della Valle del 
Fosso del Botro, ne indica la natura bicarbonato-alcalino -terrosa.

La buona qualità di queste acque è spiegata con la presenza sulla costa delle 
rocce scistose e abbastanza impermeabili che le preservano dall’infiltrazione di 
acqua marina. 
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