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RIASSUNTO

Il presente lavoro propone una serie di ricercgaaidanti la criosfera alpina e la sua attuale fase
evolutiva, nel contesto delle variazioni climatidheatto a scala globale. L'attenzione e statdteavo

al gruppo montuoso dell'Ortles-Cevedale, individiardue aree campione su cui svolgere le
indagini. Sul settore meridionale e stata scedttalval de La Mare, mentre sul settore setterdafen

e stata scelta la vedretta Alta dell'Ortles.

La tesi € composta di quattro parti principaliuija parte iniziale in cui si introduce la mateiip,
una seconda parte in cui si descrivono le aretudicse le campagne di misura sul terreno, iii) una
terza parte in cui si propongono i risultati detidagini di terreno, e iv) una quarta parte in i
descrive l'implementazione e l'applicazione di urdeilo per la simulazione del bilancio di massa
glaciale.

Le indagini di campagna sono state focalizzateghiacciai, sul permafrost e sul comportamento
delle variabili meteorologiche ad alta quota. Leuné di bilancio di massa sui ghiacciai del Careser
e de La Mare confermano un trend negativo in atfmarire dagli anni ‘80 del secolo scorso e
accentuatosi dopo il 2003. Tuttavia il comportaroetei due ghiacciai € tutt'altro che omogeneo,
come evidenziato dai risultati delle misurazione ¢fanno messo in evidenza importanti differenze
anche tra aree glacializzate geograficamente nvadine. Sul ghiacciaio de La Mare il bilancio di
massa nel 2008 e nel 2009 é stato misurato cotednehe diverse (metodo glaciologico diretto e
metodo idrologico). | due metodi hanno fornito liati analoghi e la loro combinazione ha
consentito di conseguire una maggiore robustezia walutazione del bilancio annuale su un
ghiacciaio caratterizzato da notevole difficoltaadcesso.

Le indagini sul regime termico del suolo e sullatibuzione del permafrost sono state eseguite
combinando indagini geomorfologiche, misure di temafura delle sorgenti e misure di
temperatura superficiale del suolo. Le ricerchef@wnano la presenza di permafrost alpino
discontinuo mediamente oltre i 2700 m di quotastesio tuttavia importanti differenze dovute alle
condizioni micro-climatiche locali, che in ambienératterizzati da orografia complessa esibiscono
una elevata variabilita spaziale. Coerentemente qu@nto riportato nella letteratura scientifica,
all'interno dell'area di studio la distribuziond germafrost sembra essere controllata dalla geiota
dall'esposizione prevalente. Tuttavia importantiedenze ed eccezioni esistono nel caso dei rock
glaciers, che grazie alla loro conformazione sonogrado di favorire la conservazione del
permafrost a quote insolitamente basse.

Le indagini sul comportamento delle variabili metdogiche hanno riguardato la stima degli
afflussi di precipitazione ad alta quota, la vaitigbspaziale e temporale dell'albedo e la citdici
diurna della copertura nuvolosa. Per ottenere stutendibili di precipitazione alle quote piu
elevate € necessario un adeguato processamendatdgrezzi misurati dai pluviometri, che tenga
conto dell'errore strumentale. Tale errore nonfattaf trascurabile, e aumenta in funzione della
velocita del vento e della frequenza delle preagidni solide, inficiando considerevolmente il
calcolo dei gradienti pluviometrici verticali e cpmomettendo l'estrapolazione dei dati dalle
stazioni di misura alle aree prive di strumentagioh'albedo € una variabile chiave nella
regolazione del bilancio energetico e dell'ablagignlla superficie dei ghiacciai. Le osservazioni
eseguite per mezzo di una stazione meteorologit@matica installata su ghiacciaio e tramite
campagne di misura con albedometro portatile cordao la sua elevata variabilita spaziale e
temporale. L'eterogeneita dell'albedo del ghiaéclegata soprattutto alla percentuale di copertura
detritica superficiale. Sui ghiacciai investigatietnersa una significativa relazione tra albedo e
quota, dovuta al progressivo accumulo di detritam@urita verso i settori frontali. | dati di
radiazione globale misurati da due stazioni metegrche automatiche installate in alta val de La
mare, hanno consentito di mettere in evidenzast&sta di una ciclicita diurna piuttosto regolare



della copertura nuvolosa, durante la stagione &stiovuta alla convezione termica. Questa ciclicita
e in grado di apportare una variabilita significatidell'energia disponibile per I'ablazione in
ghiacciaio.

Sulla vedretta Alta dell'Ortles nell'estate 2008state eseguite ricerche multidisciplinari, narat
all'accertamento di condizioni ottimali per unafpeazione profonda prevista nel 2011, finalizzata
al prelievo di una carota di ghiaccio da utilizzger scopi di ricostruzione paleoclimatica. Le
osservazioni hanno riguardato I'ambito glaciologichimico-fisico e geofisico e confermano la
presenza di ghiaccio "freddo", tassi di accumulibongrossimi a 800 mm/anno, e spessori massimi
del ghiacciaio pari a circa 75 m. Questi risulsaino incoraggianti e indicano condizioni favorevoli
per le future indagini paleoclimatiche.

La conoscenza dei processi fisici che regolanccdiaulo e l'ablazione in ambiente glaciale,
acquisita e migliorata per mezzo delle indaginitelireno, ha consentito di implementare un
modello di simulazione del bilancio di massa glecidl modello € basato su un approccio
modellistico di tipo concettuale, che ha lo scopondliorare il metodo "grado giorno" mediante
l'introduzione di un indice morfo-energetico ricevadal modello digitale del terreno.

L'implementazione del modello in ambiente glaciale comportato l'inserimento di

parametrizzazioni in grado di descrivere i procedsminanti che controllano I'accumulo e
I'ablazione, tra cui la redistribuzione della nevVeffetto raffreddante delle superfici glaciali,

l'albedo e la copertura nuvolosa. I modello hanitor ottime performances, ottenute utilizzando
input meteorologici provenienti esclusivamente tazisni collocate al di fuori dei ghiacciai. Le

nuove parametrizzazioni che sono state propostdapezdistribuzione della neve e per il ciclo
diurno della copertura nuvolosa sono in grado dooare significativi miglioramenti nella

simulazione del bilancio di massa. L'aspetto piticor da cogliere riguarda la variabilita spaziale
dei processi di accumulo, governata dalla redistitine eolica e gravitativa del manto nevoso. |
processi di ablazione sono fortemente influenzalliedfetto raffreddante delle superfici glaciali e
dalla copertura nuvolosa, che mostrano un'eleaiabilita nel tempo e nello spazio.



ABSTRACT

This work focuses on the alpine cryosphere angdragsent evolution, in connection with the global
ongoing climate change. The research was carrié¢dnotwo experimental areas of the Ortles-
Cevedale massif (European Alps, Italy): i) the upgexctor of val de La Mare and ii) the vedretta
Alta dell'Ortles. These experimental sites are tledan the southern and northern parts of the
mountain group, respectively.

The work is composed of four main parts: i) a fpart which introduces the research topic, ii) a
second part which describes the study areas aladcenpaigns, iii) a third part with the results of
field investigations and iv) a fourth part whichsdabes the implementation and application of a
model for the simulation of the glacier mass batanc

The field investigations were mainly focused oncgdes, on permafrost and on the behavior of
meteorological variables at high altitude. The masance measurements on Careser and La Mare
glaciers confirm the negative phase, which worsesiece 2003. However the behavior of the two
glaciers is not homogeneous, and noticeable diftm® in mass balance exist even at short
distances. In 2008 and 2009 the mass balance dfdra glacier was measured by combining two
different methods (direct glaciological and hydgtal method). The two techniques provided
similar results, and their association appearsniwense the robustness of the mass balance
estimates, in a glacier with problematic access.

The researches on the ground thermal regime amdaberst distribution were accomplished by
means of observations regarding the periglaciaingephology, the temperature of springs and the
temperature of ground surface. The investigationsfion the existence of discontinuous
permafrost above 2700 m, on average. Anyway, theraaglimatic conditions exhibit high
heterogeneity in alpine areas with complex topdgya@nd strongly influence the permafrost
presence. As reported in literature, in the studya dhe permafrost distribution is mainly contrdlle
by the elevation and by the prevailing aspect. Rglekiers are important exceptions, since they
allow the preservation of permafrost at lower attés and in otherwise unfavorable areas.

The investigations on the behavior of meteoroldgiariables were mostly focused on the
estimation of precipitation at high altitude, or tpatial and temporal variability of surface atbed
and on the daily cycle of cloud cover. Raw preaijain data coming from raingauges need to be
accurately processed, in order to obtain reliabtar@ations of precipitations at high elevationseTh
gauge error is not negligible and increases wighvtind speed and frequency of snowfalls. The use
of uncorrected data lead to wrong calculation @cpitation vertical gradients and invalidate the
extrapolation of precipitations from weather stasido ungauged areas. Albedo is a key variable in
glaciers, since it regulates the energy balance abidtion rates. Its high spatial and temporal
variability was assessed by means of incoming artdoing shortwave radiation measurements
carried out by an automatic weather station plamezt a glacier surface. Additional information
came from distributed measurements of albedo omdearand La Mare glaciers, by means of a
portable albedometer. The ice albedo is strondéted to the debris cover and to the elevation. The
automatic weather stations which operates in tipeupector of val de La Mare provided incoming
global radiation data which were used to spotlighdiurnal cycle in cloud cover. This cycle is
recursive in summer, and it is caused by thermalection. This behavior lead to significant
effects on the availability of energy for glacieeltrprocesses.

The multidisciplinary investigations executed imsuer 2009 on the vedretta Alta dell'Ortles were
aimed to gain useful indications in perspectiveadfiture drilling operation, which is foreseen in

2011 for paleoclimatic investigations. Glaciologjoghemical, physical and geophysical analyses
were accomplished, which confirmed the presencedat” ice, net mass gains in the latest years



which averages 800 mm/year, and maximum ice degthend 75 m. These results are encouraging
and indicates the possibility that a climate higtierpreserved in the Ortles ice.

The knowledge which was acquired about the physiocatesses which regulate the accumulation
and ablation on glaciers, by means of the field maigns, allowed the implementation of a model
for the simulation of the glacier mass balance. @ms were to build up an operational tool,

derived from the temperature-index modeling apgtoec snow and ice melt, which preserves
simplicity and wide applicability. The temperatunglex modeling scheme was improved by
including the distributed clear-sky shortwave glataaiation as an energy index in a multiplicative

melt algorithm. Model implementation involved tha@meterization of major processes controlling
accumulation and ablation on glaciers. Among thin@,snow redistribution, glacier cooling effect,

surface albedo, and cloud cover were taken intoowdc Simulation results confirmed the

efficiency of the modeling approach, which only sisirrently available off-site meteorological

data (temperature and precipitations). The paramat®ns proposed for the snow redistribution

and for the diurnal cycle of cloud cover leadednsigant improvements to the simulation of

accumulation and ablation processes. Snow redisivib remains the most difficult process to

model by using simple and empirical redistributiechemes based on a DTM. Melt processes
simulations appear to be strongly influenced bygdlaeier cooling effect, and by the cloud cover,

which show a strong variability in space and time.
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CAPITOLO 1 - INTRODUZIONE

1.1 Motivazioni ed obiettivi

Il sistema climatico terrestre e attualmente sdggadl un‘inequivocabile fase di riscaldamento. La
temperatura media globale e aumentata di 0.76°(ltislo secolo, e gli effetti piu tangibili di
questo riscaldamento interessano le risorse di aayl@accio del pianeta, in diffusa riduzione, e il
livello medio dei mari, in fase di innalzamento.e3ta variazione climatica non é stata lineare, ma
ha visto l'alternarsi di due fasi di temporaneoasesto raffreddamento culminate attorno al 1915 e
1975, e due fasi di sensibile rialzo termico dileuprima é culminata attorno al 1950, la seconda &
tuttora in atto. Cosi come il riscaldamento noriagosuniforme nel tempo, altrettanto eterogeneo e
stato il suo manifestarsi nello spazio (Intergoweental Panel on Climate Change - IPCC, 2007). |
cambiamenti climatici agiscono sulle aree di alteotg in modo complesso. Esistono evidenze
strumentali che comprovano un maggior riscaldameiatite aree montuose rispetto alla media
globale o emisferica Tuttavia persistono incertezedla quantificazione degli effetti delle
variazioni globali su queste aree, legate sia sflarsita di misurazioni, sia alla difficolta nel
simulare le condizioni climatiche tramite modellatematici (Beniston et al., 1997). Auer et al.
(2006) hanno implementato il database HISTALP, @ueoglie le principali serie di osservazioni
climatiche relative alla cosiddetta "Greater AlpRegion”, un‘area che comprende le Alpi europee
e le regioni immediatamente prospicienti. Dall'@adi queste serie climatiche emerge come la
catena alpina sia interessata da fenomeni di acgdibne delle variazioni climatiche, che hanno
comportato un riscaldamento di 1.2°C nell'ultimodde, decisamente superiore rispetto alla media
globale. Le precipitazioni mostrano una variazioneno significativa e variabile sia a livello
stagionale, sia a livello regionale, con variaziopposte tra il settore nord-occidentale (+9%) e
quello sud-orientale (-9%).

| sistemi montuosi costituiscono un elemento chidekciclo idrologico, poiché da essi traggono
origine molti dei sistemi fluviali del mondo. | bac di alta quota presentano caratteristiche
peculiari dal punto di vista idrologico, che siduagono in un’elevata sensibilita alle variazioni
climatiche. Sulle Alpi europee il limite superiodella copertura forestale continua si colloca
mediamente sui 2000 m. Oltre tale quota € normaknpresente una copertura vegetale spesso
discontinua, costituita da piante erbacee ed axeusthe si estende, nelle localizzazioni piu
favorevoli, fin verso i 2700-2800 m. A quote supérsi ritrovano in prevalenza superfici prive di
vegetazione e costituite da depositi detritici dioahmenti di roccia in posto. Il processo di
pedogenesi € molto lento e i suoli che si formaaoni spessori e capacita di ritenzione idrica
ridotti. L'assenza di una copertura forestale curdi implica il venir meno dei processi di
protezione del suolo e di mitigazione della vulbdra del territorio operati dallo strato arboreo
con particolare riferimento alla riduzione dellaz® impattante delle precipitazioni, riduzione dell
velocita del deflusso superficiale, elevata indifilita e conducibilita idrica, elevata ritenzione
idrica, rallentamento della velocita di propagaeiodellacqua che viene temporaneamente
trattenuta nei macropori. Un altro importante éffetsercitato dal bosco e la riduzione del deflusso
totale a causa degli effetti sui flussi di evapmae (traspirazione e evaporazione dell’acqua
intercettata). Sui bacini di alta quota, privi dipertura forestale, questi processi sono molto meno
efficaci o del tutto assenti, con conseguente daegione dei picchi di piena, riduzione dei tempi
di risposta, aumento del deflusso totale, diminoeidel deflusso di base. Va tuttavia ribadito il
ruolo, spesso preminente del substrato litologidelea conformazione tettonica nel determinare la
circolazione sotterranea e il regime delle sorg@ila Fontana, 1996).

Un elemento caratteristico di queste aree € cdstitiallacriosferadefinita come la “porzione della
terra in cui I'acqua si trova allo stato solidoi. ambito alpino fanno parte della criosfera la neve
stagionale, i ghiaccial, il permafrost, il terrecangelato e il ghiaccio che si forma su corsi diacq
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e laghi. L'importanza della criosfera alpina nellagolazione dei deflussi aumenta con la quota,
tanto che si parla comunemente di regime "nivaigiciale” o "periglaciale”, per indicare regimi
di deflusso con spiccata stagionalita, dominatiad&lsione di neve e ghiaccio. Data I'elevata
sensibilita alle condizioni ambientali, la criosferostituisce un importante fattore di amplificawo
della risposta idrologica alle variazioni climatgtsui bacini di alta quota. Essa rappresentareolt
un preciso indicatore utilizzabile per il monitogay delle variazioni del clima. | ghiacciai e le
calotte glaciali, ad esempio, costituiscono la gNidente manifestazione del cambiamento
climatico in atto, e sono quindi variabili stratelge per l'osservazione e l'individuazione di questi
cambiamenti (Barry, 2006; Haeberli, 2006; Haebetlal, 2007). L'IPCC ha riconosciuto la loro
importanza e ha incluso i dati sulle fluttuaziofaggali su tutti i rapporti pubblicati, fin dal 109
(Houghton et al.,, 2001Lemke et al, 2007). Il Global Climate Observings@&yn (GCOS),
promosso dalla World Meteorological Organizatioda’UNESCO (United Nations Educational,
Scientific and Cultural Organization) ha avviategifici programmi di osservazione ed elaborato
protocolli internazionali di monitoraggio sia pewmamto riguarda i ghiacciai (programma GTN-G
Global Terrestrial Network for Glaciers) che il pefrost (programma GTN-P Global Terrestrial
Network for Permafrost) (GCOS, 2003, 2004). E iresjo ambito, ad esempio, che il World
Glacier Monitoring Service (WGMS) raccoglie e pubali dati standardizzati di bilancio di massa
e di fluttuazione delle fronti dei ghiacciai a scalobale (IUGG (CCS) - UNEP - UNESCO -
WMO 2005, 2008). Fra gli indicatori chiave utilizzalall'’Agenzia Europea per 'Ambiente per
descrivere l'impatto dei cambiamenti climatici irur&pa, quelli legati ai sistemi criosferici
occupano un posto di primo piano (European Enviemrmgency, 2008).

Esiste quindi la necessita di osservare il compuetao della criosfera in ambito alpino, sia per
individuarne possibili tendenze evolutive, sia peigliorare la comprensione dei processi che
agiscono su di essa e che regolano l'interazi@nelima, criosfera e regime idrologico dei bacini

d'alta quota. La misurazione delle variabili corseealla criosfera pone pero difficoltd oggettive,
dovute in primo luogo alle particolari carattegbi ambientali in cui ci si trova ad operare. Le
tecniche di Remote Sensing consentono in alcunidiagtenere informazioni dettagliate su vaste
aree. Non e tuttavia possibile, neanche in quesi, rescindere totalmente dalle osservazioni
dirette sul terreno, indispensabili per la calibvae dei sensori da remoto e per I'implementazeone

validazione degli algoritmi di restituzione. Alcurgromettenti tecnologie innovative, come il

Laserscan, sono in fase di sviluppo e le primeieggbni nell'ambito della criosfera alpina hanno
dato risultati incoraggianti (Arnold et al., 200&eems et al., 2006; Fairweather et al., 2006; ¢H6fl

et al., 2007)

In questo contesto, la modellistica numerica disita si pone come uno strumento potenzialmente
molto utile per il miglioramento della comprensiate processi fisici in atto, e per estrapolare nel
tempo e nello spazio le osservazioni che per radmgistiche, economiche e di opportunita
vengono eseguite su scala locale. | recenti sviltggmologici consentono attualmente di lavorare
con modelli a base fisica molto complessi. Le n@gioni ambientali sono divenute molto piu
agevoli e precise, grazie alla disponibilita creseali sistemi di data-logger e sensori meteorologi
automatici, che possono funzionare in aree remetenmlti mesi, senza l'intervento umano. E'
quindi possibile sviluppare modelli complessi, madp di descrivere in modo molto dettagliato i
processi fisici in atto. Se da un lato questi pesgr tecnologici hanno portato innegabili
miglioramenti alla conoscenza dei processi, daligbermangono grossi limiti di applicabilita per
questo tipo di modelli in aree prive di misurazioai causa dell'estrema variabilita spaziale e
temporale delle variabili ambientali coinvolte n@bcessi di scambio energetico e di massa. E'
quindi necessario bilanciare la complessita dei etioth base al loro ambito di applicazione,
tenendo conto della risoluzione temporale e spaziahiesta, della disponibilita dei dati di inpat,
delle finalita pratiche della modellazione (Hocldalansson, 2005).

Le ricerche presentate in questa tesi sono foedézaulla misurazione e sulla modellazione
dellimpatto delle variazioni climatiche sulla @fera del gruppo Ortles-Cevedale, situato sul

18



versante meridionale delle Alpi europee. Le indalganno riguardato il bilancio di massa glaciale,
il regime termico del suolo, la distribuzione delmafrost, la meteorologia e l'idrologia di dueeare
campione scelte come rappresentative delle fasoeetiche sommitali di questo esteso gruppo
montuoso. La parte "conoscitiva” della tesi si paoene obiettivo quello di descrivere lo stato
attuale della criosfera e del clima nell'area didsi, cercando di individuare eventuali trend
evolutivi. La parte "modellistica” ha invece lo poodi proporre uno strumento di modellazione del
bilancio di massa glaciale con forte connotaziopglieativa, in un contesto ordinario per quanto
concerne la disponibilita di dati misurati. Il nmedld sviluppato con il lavoro di dottorato fornisce
un significativo contributo nell’ambito di un inessante dibattito in atto nella comunita scierdific
che ha recentemente rivalutato I'impiego di approuadellistici piu semplici, di carattere generale,
ma comungue in grado di individuare e coglieredaura dei processi dominanti che controllano in
modo prevalente la dinamica evolutiva spazio temlpodei sistemi naturali. Lo sviluppo del
modello ha comportato I'analisi di una mole coesitt di dati ambientali, che ha consentito di
approfondire alcuni aspetti chiave dell'interazidree atmosfera e criosfera. E' stato inoltre posto
l'accento sull'importanza di un adeguato processtongei dati meteorologici da utilizzare come
input.

La tesi inizia con una parte introduttiva, in cui gopone un inquadramento generale delle
componenti della criosfera, descrivendone gli amtliitpertinenza e i processi fisici coinvolti.
Segue una descrizione dell'area di studio e dellmpagne di misura, che fornisce una
caratterizzazione fisica e climatica del gruppo taoso in oggetto, con particolare enfasi sulle due
aree sperimentali su cui si sono concentrate lagimd di terreno. In questa sezione si illustramo |
tecniche di misurazione e le attrezzature utilezatpprofondendo alcuni aspetti pratici degni di
rilievo. La terza parte descrive gli esiti dellesomazioni e di alcuni approfondimenti riguardahti i
comportamento delle variabili meteorologiche aa ajtiota. La quarta parte affronta I'argomento
della modellazione del bilancio di massa glacidiescrivendo il modello implementato durante il
dottorato e la sua applicazione sui ghiacciai posti a misure di bilancio. In questa sezione si
discutono gli aspetti piu critici dell'applicaziomsodellistica, (come ad esempio il calcolo dei
parametri di input o il processamento dei dati metlogici). Si enfatizzano inoltre alcuni elementi
innovativi nell'approccio alla simulazione dei pessi di accumulo e ablazione, e si analizzano i
risultati della modellazione evidenziando gli asipeeritevoli di ulteriori analisi.
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1.2 Componenti della criosfera alpina
1.2.1 Ghiacciai e neve stagionale
Definizioni

Neve tipo di precipitazione che cade sotto forma dstaifli di ghiaccio. La forma dei cristalli
dipende dalle condizioni durante la formazioneinddirno della nube e durante la caduta. Le
variabili piu importanti nel determinare la formane la temperatura e la saturazione in vapore
acqueo. In gran parte si tratta di cristalli ranafi di forma esagonale, spesso aggregati sottaafor
di fiocchi. La precipitazione assume carattere sevoon temperature inferiori, uguali o di poco
superiori a zero gradi centigradi (L'HGte et a002), tuttavia normalmente per poter dar luogo ad
accumuli misurabili al suolo, la precipitazione davvenire con temperature prossime o inferiori al
punto di congelamento. L'accumulo della neve alcsda luogo alla formazione del manto nevoso.
Una volta accumulatasi, la neve subisce un procedssmetamorfismo che porta al graduale
arrotondamento dei cristalli, all'aumento dellaoldimensione media e al aumento della densita del
manto nevoso (Gray e Male, 1981).

Ghiacciaia persistente massa costituita di ghiaccio, newaire fasi di trasformazione, sedimenti,
detrito e acqua, che si forma su terraferma e chausve per effetto della forza di gravita,
trasferendo massa da una zona superiore dove goexal processi di accumulo di masase@ di
accumulg, ad una zona inferiore dove prevalgono le perditanassa grea di ablaziong |
ghiacciai si formano dove la neve persiste per anni consecutivi, senza mai fondere
completamente. Il metamorfismo della neve porta fdkmazione deghiaccio di ghiacciaio La
temperatura € la principale variabile che contrqliasta trasformazione, influendo sulle modalita e
sul tempo necessario al raggiungimento dello sthdade. Il passaggio da neve a ghiaccio avviene
molto piu rapidamente sui ghiacciai delle aree temaige, dove c'e alternanza di fusione e
ricongelamento, rispetto ai ghiacciai delle arelpodove la temperatura permane al di sotto del
punto di congelamento per tutto I'anno. La nevdase di trasformazione, che ha superato una
stagione di fusione senza essere direttamenteotnaafa in ghiaccio, viene chiamdien. Il firn
diventa ghiaccio quando le cavita che consentormasisaggio di aria, al suo interno, vengono
completamente sigillate sotto forma di bolle d'afiRaterson, 1981; Benn e Evans, 1998).

La trasformazione della neve in ghiaccio

Nelle aree di accumulo dei ghiacciai gli strathéive si accumulano di anno in anno. Gli strati piu
profondi si trasformano gradualmente in ghiacciagkiacciaio, attraverso la graduale riduzione
della porosita e aumento di densita del materiaalensita passa dai valori tipici della neve faesc
(50-200 kg ni) ai valori tipici del ghiaccio di ghiacciaio (830 kg m®). Il firn possiede valori
intermedi di densita, tra 400 kghe 830 kg rif (Figura 1).

Nelle aree polari e ad alta quota, dove la fusi@ressente o trascurabile, i principali meccanismi
che portano ad un aumento di densita sono: i) trdaigione eolica, ii) i movimenti dei singoli
cristalli rispetto a quelli vicini, iii) il cambiasento di forma e dimensioni dei cristalli, iv) la
deformazione interna dei cristalli. La redistribume eolica rompe i fiocchi di neve in cristalli piu
piccoli, che vengono compattati in accumuli con gi@ntipiche di 350-400 kg th La neve si
compatta anche per effetto del peso degli stragi ¢la via si sovrappongono, che causa un
riassestamento dei cristalli. Questo processo mipadtazione € favorito dal cambiamento di forma
e dimensioni dei cristalli, che da una conformagionziale complessa con diramazioni e rientranze
tendono ad assumere una conformazione sferica eliomensione media crescente, a causa della
migrazione delle molecole d'acqua indotte dai gnatilidi tensione di vapore interni al manto
nevoso. | cristalli tendono quindi a unirsi neidopunti di contatto e questo processo, detto
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"sinterizzazione" comporta un aumento della densitana diminuzione della porosita. Infine, i
cristalli si deformano a causa dei movimenti luqgani di scorrimento interni, che si verificano
guando aumenta la pressione causata dagli stpxasanti.

A latitudini e altitudini inferiori la transizionela neve a ghiaccio € molto piu rapida, poiché e
facilitata dai processi di fusione che si verifioan superficie o all'interno del manto nevoso. La
dimensione media dei cristalli aumenta molto pipidamente, perché i grani piu piccoli fondono
per primi. La presenza di acqua di fusione indtulita il compattamento dei cristalli, lubrificdo

i punti di contatto. La formazione di policristalé accelerata dai fenomeni di fusione e
ricongelamento. Parte dell'acqua di fusione cheqgb@rverso il basso, infatti, viene trattenuta nei
pori del manto nevoso, e ricongela successivamgutado le temperature si abbassano, per
esempio durante la notte o al termine della stag@stiva. Il ricongelamento di grandi quantita di
acqua sotto forma di strati e lenti di ghiacciotitosce una forma di transizione molto rapida, e
avviene quando l'acqua di fusione, durante la p&zame, incontra strati di neve o ghiaccio al di
sotto del punto di congelamento.gtiaccio sovrimpostoo ghiaccio di sovrimposizionesi forma
per coalescenza di numerose lenti e corpi di gloagtzone di intensa percolazione (Figura 2).

La velocita di transizione da neve a ghiaccio difgequindi dalla disponibilita di acqua di fusione.
Tale transizione puo avvenire a pochi metri di pnalita (10-15) e nell'arco di pochi anni (3-5) su
ghiacciai a bassa quota posti in aree temperatetrenpuo richiedere piu di un secolo e avvenire a
profondita superiori a 50-60 m in aree polari, dtavéusione e assente (Paterson, 1981).
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Figura 2 - Sottile strato di ghiaccio sovrimposto a valle deshow line (a destra). A sinistra si osse
I'affioramento del ghiaccio di ghiaccia piu scuro. Area di ablazione del ghiacciaio de Lar®k] il 12-08-
20009.

Suddivisione teorica di un ghiacciaio in z

Come visto in precedenza, un ghiacciaio € fondaah®ente costituito da un settore superiore ¢
prevalgono i processi di accumulo ea di accumulo) e un settore inferiore dove prevaigi
processi di ablazione (area di ablazione). L'aieacdumulo a sua volta pud essere suddivis
differenti zone a seconda delle caratteristichieles in cui si trovano. In Figura 3 si riporta |
schema teorico proposto da Benson, (1961), e opdesMiller (1962) e Paterson (1981),
intende descrivere la suddivisione dell'area duamdo su un ipotetico ghiacciaio al termine d
stagione di ablazione. La zona superiore si trovstantemete sotto gli 0°C, e non € quin
interessata da fusione. Questa zona e defidry-snow zonk Piu in basso la temperatura dell'c
supera gli 0°C per almeno un breve periodo deldaia cui lunghezza aumenta con il dimint
della quota. Questa seamzona e definitspercolation zon€ ed e separata dalla precedente ¢
"dry-snow ling. La profondita raggiunta dall'acqua di percolagicaumenta al diminuire con
quota, e ad un certo punto (allaél-snow liné, che delimita superiormente lwet-snow zorig
tutto lo spessore della neve accumulatasi duraintetno é interessato da percolazione, e v
portato a 0°C durante l'estate a causa dei fenoniencongelamento interno. A quote inferi
l'acqua ricongelata & cosi abbondante da fce una massa continua di ghiaccio sovrimpc
piuttosto che lenti separate. Questa zona si chiésuperimposedce zon", ed € delimitata
superiormente dallannual snow lin (limite della neve), e inferiormente dalequilibrium line
(linea di equilibrig. La linea di equilibrio & anche il limite infer® dell'area di accumulo, do
I'accumulo annuale € bilanciato esattamente defane annuale. In caso di mancata formaz
della superimposeite zone, al termine della stagione di ablazion@ashine e equilibrium line
coincidono. Ovviamente non tutte le zone sono miteseei casi reali. E' inoltre importar
osservare che questa suddivisione e soggettaaziani di anno in anno, a seconda dell'andam
climatico. Le uniche drgnow zones si tvano nelle zone piu interne della Groenlandia
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Antartide e sulle aree montuose piu elevate di Kslas Yukon. Anche in queste aree, tuttavie
possono avere brevi periodi di fusione durantdates Normalmente un ghiacciaio presenta
alcune dek aree riportate nella suddivisione teorica. Adrgse, alcune ic-cap in zone polare al
termine dell'estate presentano un'area di accumastituita unicamente dalla superimpc-ice
zone, e un‘area di ablazione. | ghiacciai delle iemesl basse latituni, invece, presentano
tipicamente una wethow zone e un‘area di ablazione, mentre mancahtuttie le dry-snow,
percolation e superimposéck zones.
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Figura 3- Suddivisione teorica di un ghiacciaio.
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Figura 4 -Tipica suddivisione della superie di un ghiacciaio delle latitudini temperate afrténe
dell'estate.
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Geomorfologia glaciale

In questo paragrafo si descrivono brevemente lendodi terreno piu comuni in ambiente
epiglaciale e proglaciale.

Forme epiglaciali

Crepacci fratture che si aprono sulla superficie dei gti@¢ in risposta a sforzi e tensioni
differenziali dovute al movimento. Possono aventfarettilinea o arcuata ed la loro lunghezza puo
variare da qualche metro a chilometri. La loro zimae puo essere sia longitudinale sia trasversale
rispetto al flusso del ghiacciaio e la loro profi@douo superare i 30 metri. Il crepaccio che si
sviluppa alla testata del ghiacciaio viene normal®e detto trepaccio terminale (o
"bergschrund).

Seracchi blocchi di ghiaccio a forma di torre e pinnacoteiginati in corrispondenza di gradini
rocciosi o in aree di intersezione del flusso glkxidove si ha la formazione di numerose fratture
trasversali e longitudinali che si intersecanafitente. Laseraccatd € una zona ricca di seracchi
che si forma nel punto in cui il ghiacciaio supenagradino roccioso.

Bédieres canali superficiali incisi nel ghiaccio dalle aeqdi fusione, con forma solitamente
serpeggiante e meandriforme. Si formano per l'&zi@mosiva dell'acqua che scorre per
ruscellamento concentrato e possono essere profamclee qualche metro sul settore inferiore
dell'area di ablazione.

Inghiottitoi: detti anche fozzf, o "mulini", sono cavita di forma sub-cilindrica dalle pasedrticali,
entro le quali normalmente confluiscono le acquéusdione che scorrono nelle bédieres. Di solito
gli inghiottitoi si formano in corrispondenza diepacci o altre cavita presenti sulla superficie dei
ghiacciai, in zona di ablazione.

Funghi e coni di ghiaccio forme che si originano per ablazione differerezialfunghi sono formati
da un blocco roccioso sostenuto alla base da urbgasn ghiaccio che si forma grazie alla
protezione esercitata dal blocco roccioso nei amiifrdei raggi solari, rispetto alla superficie
circostante. | coni di ghiaccio si formano per lmgressiva emersione di tasche di detrito fine
accumulatosi in cavita interne al ghiacciaio inwstgal trasporto da parte delle acque di fusione.
Una volta venuti a giorno, questi depositi proteggd ghiaccio sottostante dalla radiazione solare,
formando dei coni con nucleo di ghiaccio.

Morene medianeaccumuli di detrito di forma allungata e dispastformare bande longitudinali
rilevate rispetto alla superficie del ghiacciaid. f8rmano in corrispondenza di confluenze o
affioramenti rocciosi, per accumulo concentratoddirito proveniente dalla degradazione delle
pareti rocciose. Si presentano rilevate a caudallakzione differenziale.

Forme proglaciali di erosione

Circhi: avvallamenti dal fondo piatto e poco inclinatwgandati da pareti verticali, aperti sul fianco
di una montagna poco sotto le creste. Verso vailsgmtano normalmente una contropendenza o un
deposito morenico, che puo determinare la formazdipiccoli laghi.

Arétes creste rocciose affilate delimitate da ripidegbaverticali. Si formano per il progressivo
ingrandimento di circhi e valli glaciali contigugrodotto dall’erosione dei ghiacciai ospitati ablo
interno.

Valli a U: valli con profilo trasversale a forma di U, céeaizzate da ripide pareti e da un
fondovalle pianeggiante e allargato. Queste valloisnano per I'erosione esercitata da una lingua
glaciale che scorre in una valle precedentementfonnata a V dall'erosione fluviale.
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Rocce montonateocce di forma allungata, asimmetrica e arrottadiall'erosione glaciale. Di
solito sono allungate in direzione del flusso giéeicon una porzione verso monte caratterizzata da
pendenza lieve e una porzione verso valle piu aipidlora verticale, piu scabra. La superficie di
queste forme di erosione e tipicamente solcatatriEuse, solchi, scannellature, incisi dal detrito
inglobato nel ghiaccio in movimento.

Trimlines si tratta di evidenti limiti presenti su pareticciose che consentono di delimitare lo
spessore massimo raggiunto da un ghiacciaio nentecpassato. Il limite é visibile grazie al
diverso grado di alterazione superficiale dellacracche sull'area precedentemente ricoperta dal

ghiaccio si presenta piu liscia, priva di vegetagie poco o nulla interessata da crioclastismo.

Forme proglaciali di accumulo

Morene insieme dei materiali deposti direttamente daghiacciaio. Si tratta di depositi caotici
privi di selezione granulometrica, generalmente stoatificati e di composizione litologica che puo
essere anche molto varia. Il detrito varia in disiene dai grossi massi alle sabbie e alle ardille.
clasti possono essere spigolosi oppure striatccstéati, con gli spigoli leggermente smussati, e i
ciottoli con forma allungata tendono spesso a dssecondo la direzione prevalente del flusso del
ghiacciaio. Si distinguono diversi tipi di moreriee morene lateralihanno la forma di argini e
creste longitudinali, sono disposte ai lati di dimgua glaciale e si estendono fino alla fronte del
ghiacciaio. Lemorene frontaliformano invece dei cordoni detritici disposti ienso trasversale
all'asse vallivo, e vengono deposte da fronti dagtiai in avanzata. Queste morene delimitano la
posizione di massima avanzata raggiunta dal glaexci

Kames depositi fluvioglaciali che si formano per desne di sabbia e ghiaia da parte delle
acque di fusione, all'interno di cavita o frattutel ghiaccio. Iterrazzi di kamesi formano per
riempimento di aree depresse tra il ghiaccio eriieno deglacializzato.

Esker depositi fluvioglaciali stratificati di sabbia ghiaia, conformati a cresta, dall'andamento
meandriforme, che si formano in corrispondenzandtanale subglaciale.

Classificazione

Dal punto di vista termico si distinguono tre Wpighiacciai: i)temperatj ii) freddi, iii) politermici.

Nei ghiacciai temperati tutta la massa € alla teatpea di fusione. Durante la stagione invernale
gli strati superiori risentono delle condizionieste e presentano temperature inferiori al punto di
congelamento, ma l'impulso freddo invernale vienaltnente eliminato durante I'estate, anche per
effetto del ricongelamento dell'acqua di fusionedatta in superficie, che percola in profondita..
Nei ghiacciai freddi la temperatura € costantematdi sotto del punto di fusione, su tutto lo
spessore, e tende ad aumentare in profondita paimeente per effetto del calore geotermico. Nei
ghiacciai politermici invece si ha la presenzadsisettori temperati, sia di settori freddi. | gteai
freddi si trovano soprattutto nelle aree polari, gh#gacciai o settori di ghiacciaio freddi si posson
trovare anche sulle catene montuose delle mediedati, ad alta quota. Il regime termico dei
ghiacciai ha dirette conseguenze sulla loro dinansicsui processi di erosione e di deposizione,
dovute alla presenza o assenza di acqua allo leaido al loro interno e al contatto ghiaccio-
roccia (Benn e Evans, 1998).

Dal punto di vista morfologico si possono distinguevari tipi di ghiacciaio, derivanti
dallinterazione tra clima e topografia locale. &chema generale di classificazione morfologica
riportato in Tabella 1 é stato proposto da Ommanfi®69) e successivamente sviluppato da
Ostrem (1974), Armstrong et al. (1973) e Sugdepnt® J1976). Data la prevalenza di termini in
lingua inglese non traducibili in italiano, si ripg@ la nomenclatura originaria.
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First-order classification Second-order classificabn

Ice sheet and Ice cap, Ice dome

unconstrained by topography Ice stream
Outlet glacier

Glaciers constrained Icefield

by topography Valley glacier

Transection glacier
Cirque glacier
Piedmont lobe
Niche glacier

Glacieret
Ice apron
Ice fringe

Marine glaciers Ice rise

Glacier ice shelf

Sea-ice ice shelf

Tabella 1 - Classificazione morfologica dei ghiagci

Processi di accumulo

Nel tipico ciclo annuale del manto nevoso si possadistinguere due fasi principali, pleriodo di
accumuloe il periodo di ablazioneDurante il periodo di accumulo si ha un genealenento
dell’equivalente in acqua del manto, che subisoegssi di metamorfismo diversi a seconda che sia
costituito da neve umida o asciutta. Il period@actumulo € generalmente dominato da condizioni
di neve asciutta ad alta quota e sui ghiaccian questo caso i processi metamorfici dipendono
dalla presenza o meno di un gradiente termiconéd¥no del manto (Male, 1980; Gray e Male,
1981). Durante il periodo di accumulo avviene laggiar parte dei processi di redistribuzione
spaziale del manto nevoso, ad opera del ventoe vBdhnghe. Questi processi assumono maggiore
rilevanza a mano a mano che aumenta la quota,sa chall’accresciuta velocita media del vento e
dell'assenza di vegetazione arborea.

Per quanto riguarda il vento, si distinguono tren@pali meccanismi di azione, rappresentati in
figura 5: i) creep spostamento in superficie delle particelle di enékoppo pesanti per essere
sollevate dal vento, igaltazione movimento delle particelle di neve in prossindtilla superficie,
fino a pochi centimetri da essa, gpspensionemovimento delle particelle di neve sospese ia,ari
fino a decine di metri dalla superficie (PomeroBrein, 2001). L'azione del vento € in grado di
asportare completamente il manto nevoso dai sitepposti, (come creste, dossi e aree convesse in
generale) e di creare importanti accumuli di nesiesiti di deposizione, dove la velocita del vento
diminuisce (conche, avvallamenti, aree sottoveisjpetto a bruschi cambi di pendenza). Spesso |l
vento agisce gia durante gli eventi di precipitagioompedendo la formazione del manto nevoso in
alcune aree e creando sovraccumuli in altre; guestomeno, dovuto alla variabilita spaziale del
campo di vento, & definitodéposizione preferenzidleLe perdite per sublimazione indotte dalla
redistribuzione eolica possono essere localmegtefisiative e superare i 700 mm di equivalente in
acqua in prossimita delle creste montuose piu ésg§Ssrasser et al., 2008).

In aree montuose caratterizzate da ripidi peraialanghe mobilizzano importanti quantita di neve.
Si possono distinguere due tipi principali di vaae, raffigurati in figura 6: i) valanghe di neae
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debole coesionesi innescano negli strati piu superficiali delma e si staccano da un singolo
punto, allargandosi e trascinando sempre piu nevante la caduta fino a formare un percorso
triangolare (sono le piu frequenti); ii) valanghendvea lastroni si innescano a causa di rotture
interne al manto nevoso e interessano normalmenfe settori di versante e strati di neve piu
spessi, mobilitando normalmente piu neve rispeli® walanghe a debole coesione. Le aree di
distacco di queste valanghe presentano generalrpengienze comprese tra 25 e 45°, mentre le
aree in cui si arrestano hanno pendenze inferi@B°aUn terzo tipo di redistribuzione gravitativa,
non ascrivibile a queste due categorie, riguardaagiricamenti che provengono dalle pareti e dai
ripidi pendii rocciosi con pendenza superiore a50%- troppo ripidi per poter trattenere
significative quantita di neve durante gli eventprkecipitazione (McClung e Schaerer, 1993).

Velocita

del vento SDSPE"TPE/\AJ

r\/

Figura 5 - | tre principali meccanismi di azionellderedistribuzione eolica del manto nevoso.

Le valanghe sono normalmente innescate dalla prasdinstrati deboli interni al manto nevoso o
strati non ben collegati, come ad esempio brinfowdo, brina di superficie, croste da fusione e
rigelo. Nel caso delle valanghe a debole coesibnseserva spesso un loro innesco in prossimita di
rocce scoperte, che si surriscaldano con lirraggrao solare provocando una diminuzione locale
della coesione della neve. Le valanghe possondrénetsere innescate da un appesantimento del
manto, conseguente ad un aumento di temperaturicliean seguito a precipitazioni piovose.
L’acqua piovana o derivante dalla fusione puo neodtgire da lubrificante se raggiunge e scorre su
una superficie parzialmente o interamente impermeegbchweizer et al., 2003).

- lastroni debole
2 coesione
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Figura 6 - | due principali meccanismi di aziondldeedistribuzione gravitativa del manto nevoso.
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Nei bacini di alta quota, privi di copertura foi@st i processi di redistribuzione sono in grado di
mobilitare consistenti volumi di neve, dando orgimd un pattern di distribuzione molto
disomogeneo e complesso. Al termine della stagthreecumulo si osserva, di conseguenza, una
scarsa 0 assente correlazione tra quota ed equigdle acqua del manto nevoso, a differenza di
quanto avviene al di sotto del limite del boscoeléwgeneralmente evidente I'effetto di incremento
orografico sulle precipitazioni. Ad esempio, ghiacgosti a breve distanza possono presentare
valori di accumulo estremamente diversi (Machguthlg 2006a), e anche all'interno dello stesso
ghiacciaio si puo osservare un'elevata variabspaziale dell’equivalente in acqua del manto
nevoso (Plattner et al., 2004). Il pattern di disizione spaziale al termine della stagione di
accumulo e generalmente molto simile di anno inoamome risultato del persistente controllo
esercitato dalla topografia e dalle condizioni éiithe (Erickson et al., 2005).

Un ulteriore processo di accumulo é rappresentatoicbngelamento interno dell'acqua di fusione.

Tale ricongelamento avviene durante la stagionabdizione. Nella prima parte della stagione
l'acqua di fusione prodotta in superficie percaigorofondita, dove tende a ricongelare trovando
strati con temperature ancora negative. Al proeedetla stagione di ablazione tutto lo spessore
della neve diventa isotermico. Al termine dellaggtae di ablazione si ha il congelamento

dell'acqua liquida trattenuta dal manto nevoso, reppresenta una voce positiva del bilancio di
massa, talora non trascurabile (Reijmer e Hock8200

Processi di ablazione

Con il termine "ablazione" si fa riferimento a tutprocessi in grado di provocare perdite di massa
a carico di neve e ghiaccio. Sono inclusi quingdiablazione eolica, ii) valanghe di ghiaccio (dry
calving), iii) distacco di icebergs in acqua (icepealving), iv) fusione seguita da deflusso, v)
evaporazione e sublimazione.

L'erosione eolicae gia stata discussa a proposito dei processidistribuzione della neve. In
alcune aree, come ad esempio lungo i margini dallette polari soggetti a forti venti catabatici,
essa puo rimuovere importanti quantita di nevernylcalvinginteressa i ghiacciai che terminano a
monte di ripidi pendii, dalla cui fronte si stacoahlocchi di ghiaccio. Pud inoltre avvenire al
margine di ghiacciai polari, che normalmente prem®sm una fronte ripida. iceberg calving
avviene per distacco di blocchi di ghiaccio dattante di ghiacciai che terminano in acqua.

La fusione I'evaporazionee lasublimazionesono i tre processi di passaggio dell'acqua it
solido allo stato liquido, dallo stato liquido abtato gassoso, e dallo stato solido allo stateagas
rispettivamente. Le perdite di massa attribuibiligaesti tre processi possono avvenire sia in
superficie, sia all'interno delle cavita al di sati essa (in questo caso si parla di "ablaziotexna”,
Ambach, 1955). La fusione e il processo di ablazidominante su gran parte dei ghiacciai, dove la
temperature supera il punto di fusione per almema parte dell'anno. La sublimazione domina
invece su ghiacciai collocati su aree fredde cemitiali, come le Dry Valleys antartiche, dove l'aria
e molto secca.

Fusione, evaporazione e sublimazione richiedonatidpenergia, che possono provenire da fonti
diverse. L'ablazione attraverso questi tre procsgene quando il bilancio energetico in supegfici

diventa positivo e dopo che il ghiaccio e statagtoralla temperatura di fusione (Dingman, 1994).
L'acqua di fusione che percola tende a ricongedarée temperature all'interno del manto nevoso
sono sotto il punto di congelamento. Questo pracesmporta il rilascio di calore latente (334 Jg

. Nel caso continui la fusione in superficie, glrati interessati da percolazione vengono
gradualmente portati a condizioni di isotermia &.0Parte dell'acqua di fusione prodotta e
trattenuta dal manto nevoso stesso, normalmenié 3r&% del peso anche se alcuni studi hanno
evidenziato valori massimi di ritenzione pari aP@%lel peso (Gray e Male, 1981; De Quervain,
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1948). Input aggiuntivi di energia oltre tale candne comportano la percolazione di acqua di
fusione sul terreno. Quando lintensita della fagiaaggiunge il suo massimo, il 20% o piu del
peso del manto e costituito da acqua, gran palt gigale € in transito sotto I'effetto della fordia
gravita.

L’energia disponibile per la fusione della neve pséere espressa come segue:

Q. =@1-a)Q, +Q, +Q, +Q, +Q, +Q, —dU/dt 1

dove:

Qm = flusso energetico disponibile per la fusione

a = albedo

Qsi = radiazione incidente ad onda corta

Qn = flusso netto ad onda lunga

Qn = flusso netto di calore sensibile (tramite scantbrbolento)
Qe = flusso netto di calore latente (tramite scanmbrbolento)
Qq = flusso energetico per conduzione

Qo = flusso energetico della pioggia

dU/dt = tasso di variazione dell’energia interna del tnarevoso

Ad alta quota e sui ghiacciai delle medie latitudiflusso energetico disponibile per la fusione é
dominato dalla radiazione ad onda corta (radiaz®wolare). Poiché la radiazione ad onda corta
gioca un ruolo dominante nel bilancio energetiaocdpertura nuvolosa e l'albedo della superficie
sono cruciali nel determinare la quantita di ereedie € assorbita e che si rende disponibile per la
fusione. L’albedo varia in funzione della dimensgaiei grani, della loro forma, della densita, del
contenuto in acqua liquida della neve, della caparhuvolosa, dell’angolo di incidenza dei raggi
solari, della rugosita e della concentrazione dpunta alla superficie. Assume valori massimi
attorno a 0.9 in caso di neve fresca asciuttap@eve umida a grani piccoli, 0.45 per neve umida
a grani grossi, fino a raggiungere valori attorn0.a in caso di neve satura d’acqua e ricca di
impurita in superficie. Su ghiaccio di ghiacciagsame valori attorno a 0.35, anche se puo scendere
sotto lo 0.1 in caso di ghiaccio molto sporco ep&rto da limo. L'albedo del firn & inferiore a
quello della neve stagionale e varia a seconddetiella causa del progressivo accumularsi di
impurita sulla superficie e dell'accrescimento diametro dei cristalli (Gray e Male, 1981,
Oerlemans 2000, 2001).

A differenza di quanto avviene per la radiazionkars) la quantita di radiazione ad onda lunga
riflessa dalla neve e dal ghiaccio € trascurabipaticamente tutta viene assorbita. Normalmente
pero il flusso ad onda lunga rappresenta una pediienergia dal ghiacciaio poiché la quantita
emessa e superiore rispetto a quella assorbitaadiazione termica in arrivo € quella emessa da
ozono, anidride carbonica e soprattutto dal vaporpieo (81% del totale): il flusso di radiazione a
onda lunga in entrata varia quindi in funzione atipitto della quantita e temperatura del vapore
acqueo atmosferico, mentre il flusso in uscita latikamente costante in condizioni di fusione.

Normalmente negativo dunque, il bilancio della aa@hne termica sul ghiacciaio diventa positivo

in condizioni di avvezione di aria caldo-umida, aalo coperto, alta umidita relativa ed elevate

temperature.
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Gli scambi turbolenti di calore sensibile e caltatente possono essere rilevanti, soprattutto in
inverno o in estate in condizioni di alta temperata ampia variabilita spaziale della velocita del
vento. Il flusso di energia e determinato dai rispegradienti di temperatura e umidita. Questi
scambi energetici sono di secondaria importanzsos&ontati con i termini radiativi, ma giocano
spesso un ruolo rilevante nel determinare l'intiéndella fusione.

L'importanza dei termini dipendenti dalla temperatdell'aria, rispetto ai termini radiativi del
bilancio energetico, € inversamente proporziondecmota. La temperatura dell'aria sulle superfici
glaciali presenta un comportamento particolare, assimilabile a quanto avviene nella libera
atmosfera. Poiché le superfici di ghiaccio e neme mossono superare gli 0°C, esercitano un effetto
raffreddante sulla massa d'aria soprastante nelinagli essa sia a temperature positive. L'ar& co
raffreddata, piu densa, si muove verso valle lulagdirezione della massima pendenza e origina il
cosiddetto "vento di ghiacciaio". L'effetto raffdahte aumenta lungo il percorso della massa d'aria
verso il basso, e il risultato finale & duplicela)temperatura dell'aria sopra i ghiacciai &€ @ada
rispetto a quella della libera atmosfera a paritaqubta, ii) il gradiente termico verticale é
fortemente ridotto rispetto alla libera atmosfeeaguell e Smeets, 2001).

Il flusso energetico proveniente dal terreno € co@ponente trascurabile nel bilancio energetico,
se confrontato con le componenti radiative e tabig. La fusione prodotta da questo flusso é
irrilevante su brevi periodi di tempo, ma puo essggnificativa a livello stagionale, specie se si
in presenza di manti nevosi con temperatura pra@ssir9°C. Il flusso di energia dal terreno puo
essere sensibilmente alterato dalla presenza dngbeast, terreno congelato o ghiaccio di
ghiacciaio alla base del manto nevoso (Woo efl@B2; Oerlemans, 2001; Hock, 2005).

| flussi energetici apportati dalle precipitazigriovose sono di ridotta portata e dipendono dalla
temperatura della precipitazione stessa; generadnseriratta di energia fornita alla superficie del
ghiacciaio, che si trova a zero gradi, per raffeaddnto di pioggia a temperatura superiore.

L’entita della variazione di energia all'internomianti nevosi spessi e dei ghiacciai € generalmente
trascurabile rispetto agli scambi energetici trpesficie e atmosfera, eccezion fatta per il fludso
calore latente derivante dalla percolazione di aadjufusione, in grado di elevare la temperatura
interna del manto nevoso in modo sensibile allimidella stagione di ablazione. Quando in
superficie c’e ghiaccio, I'unico processo € la amridne molecolare; in presenza di neve o firn,
invece, si ha anche convezione per moto di arexgndanulare che trasporta calore e vapor d’acqua.
| flussi energetici sono molto ridotti, ma influsw sul metamorfismo dei cristalli di neve.

Il bilancio di massa glaciale

Il bilancio di massa in un punto qualsiasi di umaghiaio € lavariazione di massa che ha luogo in
un dato intervallo di tempo, risultante dalla somnadgebrica di accumulo e ablazione
Normalmente il bilancio di massa é riferito ad wripdo annuale, compreso tra due successivi
momenti di minimo del bilancio. Questi corrispondogeneralmente al termine della stagione di
ablazione, quando si forma la cosiddettagerficie estivg cioeé uno strato superficiale usualmente
ricco di impuritd, con una crosta superficiale dtaraente differenziato per densita, forma e
dimensione dei cristalli, rispetto agli strati nevahe ad essa si sovrappongono durante la
successiva stagione di accumulo.

La Figura 7 illustra I'andamento tipico annuale loiédncio di massa. Nella prima parte dell'annata
di bilancio la curva che descrive I'andamento dé&nbio in funzione del tempo mostra un
andamento ascendente. Il valore massimo di bilaraggiunto durante I'anno e dettbilancio
invernalé' (by). Il momento in cui viene raggiunto questo puntordhssimo (cioe la fine del
periodo di accumulo) divide I'annata di bilancioumma stagione invernale e in una stagione estiva.
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La variazione di massa che avviene durante lamstagestiva viene dettditancio estivd (bs). Il
"bilancio nettd (bn) € la variazione di massa durante un'annata dndiib, e pud essere espressa
come la somma algebrica del bilancio invernale kehilancio estivo, oppure come la somma
algebrica delldaccumulo totale(c;) e dell"ablazione totalé(a):

b, =b,, + bg = ¢, + a; 2

Tutti i valori sono normalmente espressi come a#eti equivalente in acqua, in millimetri o metri
(mm w.e. oppure m w.e.). Il bilancio netto puo @&sste valori positivi 0 negativi, al prevalente
dell'accumulo o dell'ablazione. L'accumulo totakEbéazione totale non corrispondono con bilancio
invernale e bilancio estivo, poiché i processiatiwaulo e di ablazione possono avvenire in ogni
stagione. Nella letteratura tecnica e stato intitedbconcetto di bilancio invernale e bilancidies

per motivi pratici, visto che accumulo totale eaabne totale sono praticamente impossibili da
misurare direttamente (dstrem e Brugman, 1991).
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Figura 7 - Tipico andamento annuale del bilanciarthissa su un punto collocato nella zona di accurdulo
un ghiacciaio.

| valori di bilancio invernale (f) e bilancio estivo (§ misurati su singoli punti vanno in seguito
integrati sull'intera superficie del ghiacciaiotepbsto a misura di bilancio di massa. | termire ch
fanno riferimento all'intero ghiacciaio sono andlog quelli validi per i singoli punti, ma sono
rappresentati con caratteri maiuscoly,(Bs, B,). Sono normalmente espressi in termini volumetrici
di solito in milioni di metri cubi di acqua. Tutt@y normalmente la grandezza utilizzata per
esprimere la variazione annuale (o stagionale)atisa di un ghiacciaio éhilancio medio(b,, b,

by

bn) ottenuto come 8BS (0 B/S, o B/S), dove "S" e la superficie del ghiacciaio.

Alla fine dell’anno di bilancio si possono generalmte riconoscere sul ghiacciaio due zone distinte:
una superiore dove e rimasta una parte dell’accnmeloso (zona di accumulo), e una inferiore
dove e venuto alla luce il ghiaccio sottostant® lkeh potuto cosi subire una certa fusione (zona di
ablazione). Generalmente un ghiacciaio e in coadizdi equilibrio quando, al termine della
stagione di fusione, almeno il 65% della sua sugiere in zona di accumulo: valori superiori
indicano bilanci generalmente positivi, mentre vaioferiori indicano bilanci in deficit. Bisogna
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sottolineare, comunque, come questa sia una regulairica valida per la maggior parte dei
ghiacciai, ma soggetta ad una marcata variabdgath soprattutto all'ipsometria del ghiacciaila al
forma prevalente di alimentazione, al clima localalla copertura detritica (Braithwaite & Muller,
1980). Il rapporto tra area di accumulo e areddatal ghiacciaio € dettAccumulation Area Ratio
(AAR). Il gradiente verticale di bilancio in zona ablazione € normalmente maggiore rispetto al
gradiente in zona di accumulo. Questo spiega perahpEneralmente necessario un valore di AAR
pari a 0.65 (e non, ad esempio 0.50) per avereizonddi bilancio prossimo a zero.

La misurazione del bilancio di massa

La misurazione del bilancio di massa implica neameamente alcune semplificazioni e assunzioni,
per motivi di ordine pratico:

a) generalmente si pone come data iniziale delditandi bilancio il primo di ottobre, e come data

finale il 30 di settembre: questo raramente rishieckandamento reale del bilancio sul ghiacciaio,

visto che I'ablazione puo concludersi anche divgisini prima o dopo di questa data. Non si puo
pensare perd di poter misurare il bilancio esattdenel termine della stagione di fusione,

soprattutto per ragioni logistiche ma anche peeihplice fatto che il passaggio da condizioni di
ablazione a condizioni di accumulo non avviene guasi nello stesso momento in tutta la

superficie glaciale, soprattutto in apparati conexole estensione altitudinale. In questo caso e
quindi piu corretto parlare di accumulo, ablazienalancio “annuali”

b) si assume che gli unici processi di scambio dssa esistenti siano quelli che avvengono sulla
superficie, trascurando quindi tutti gli altri, pmimis il cosiddetto “accumulo interno”. come visto
nei ghiacciai temperati il ricongelamento di paté’acqua di fusione all’interno del ghiaccio d de
firn delle annate precedenti pud essere in prinpacgsimazione trascurato. Un altro processo non
considerato e la fusione alla base del ghiaccfaio,presente in ghiacciai temperati. Il motivo che
spinge ad escludere questi fenomeni e esclusivantestrema difficolta di misurazione o stima,
anche empirica, degli stessi, e la loro scarsa litappa rispetto ai processi superficiali

c) si assume che i valori di accumulo e di ablazionsurati presso un numero finito di punti siano
sufficientemente rappresentativi e che si possapsdtre il bilancio reale del ghiacciaio integrand
sull’intera superficie le misure effettuate sui puatessi.

| principali metodi utilizzati per la misurazioneldilancio di massa sono:

1) metodo glaciologico diretto (di superficiegi tratta dell'unico metodo basato su misarsitu. Si
misura direttamente il bilancio presso un insienappresentativo di punti, generalmente
rappresentati da paline in zona di ablazione eagyidtrincee e carotaggi nella zona di accumulo.
La misurazione del bilancio consiste nel deternararvariazione di livello della superficie tra due
date. La variazione di livello, moltiplicata per dansita del materiale interessato dalla variazione
(neve, ghiaccio o firn), fornisce il valore deldtio in quel punto. La densita del ghiaccio viene
assunta costante e pari a 900 kg.mQuella della neve e del firn viene misurata meigia
campionamento in trincea o tramite carotaggio dallgerficie. Le misure puntuali vanno poi estese
allintera superficie del ghiacciaio. Questo pusees fatto calcolando una relazione tra bilancio e
guota, oppure eseguendo una mappatura del bilantiano o tramite software GIS. La mappatura
della copertura nevosa in differenti date duraatstdgione estiva € un'osservazione aggiuntiva che
si rivela molto utile nell'estrapolazione dei dditbilancio puntuali. Ogni ghiacciaio € comunque un
caso a sé stante, per cui il numero di punti dunaisla loro localizzazione, e la tecnica da ugare
I'estrapolazione del bilancio all'intera superfigeno adeguati caso per caso. Si tratta del metodo
piu accurato, anche se impegnativo dal punto davdei costi, della logistica e del tempo richiesto
per l'acquisizione e I'elaborazione dei dati (Bragn Ostrem, 1991; Kaser et al., 2003).
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2) metodo geodetico (topograficai rilevano le variazioni altimetriche medianileswi topografici.

Il principale limite del metode rappresentato dal fatto che non e possibile stalé distribuzione
spaziale del bilancio sul ghiacciaio, poiché es$o ovimento e i vettori spostamento non sono
paralleli alla sua superficie: cosi, in zona diwanalo si verificano degli abbassamenti fittizi, e
nella zona di ablazione degli innalzamenti fittimoltre, in zona di accumulo si verifica una
continua compattazione degli strati di neve e fon) un abbassamento aggiuntivo che non implica
necessariamente una perdita di massa. Altro ligiie necessita di stimare le densita di ghiaccio,
neve e firn se si vuole ricavare la variazione teffe in massa da quella volumetrica. Questo
metodo viene comunemente utilizzato in combinaziona altri, per validazione, oppure per
conoscere la variazione di massa su intervalligiumali.

3) metodo idrologicoconsiste nel misurare i termini del bilancio idgico e calcolare il bilancio
con la relazione B= P - R - E (P = precipitazioni, R = deflussi, Eevaporazione). Il limite
principale del metodo consiste nella difficile valzione della distribuzione spaziale delle
precipitazioni, e in secondo luogo nell'imprecigodi stima dell'evaporazione e nella possibile
presenza di accumuli temporanei di acqua all’'irdetei ghiacciai.

4) "reconnaissance methddsi basano sull'osservazione della collocazicgliadinea di equilibrio,

al termine della stagione di fusione, sulla sup&rfdel ghiacciaio. Non si perviene ad un risultato
preciso, ma si stima semplicemente I'andamentéadelta di bilancio in base al rapporto tra area
di accumulo e area totale (AAR). Una stima piu {m@@uo essere fatta se si dispone di una serie di
bilanci di massa eseguiti in modo diretto in presesh, poiché esiste una netta correlazione tra
bilancio e quota della linea di equilibrio. Ben pmprecisa invece si rivela la stima su ghiacciai
non precedentemente sottoposti a misure direttdadicio (Braithwaite, 1984).

Il metodo glaciologico diretto, pur comportando certo costo e un non trascurabile impegno
logistico ed organizzativo, viene riconosciuto coih@iu adeguato per la misurazione a lungo
termine del bilancio di massa glaciale. Attualmenatgpresenta lo standard di riferimento a livello
internazionale. Il World Glacier Monitoring Servjoarganizzato dall'international Association of
Hydrological Sciences (IAHS), lo United Nations EHowmental Progamme (UNEP) e lo United
Nations Educational, Scientific and Cultural Orgaation (UNESCO), raccoglie e pubblica con
cadenza biennale i risultati dei bilanci di massigunati con queste modalita in un campione
significativo di apparati glaciali in tutto il mondHaeberli et al., 2003). Le altre procedure sono
utilizzate nel caso sia impossibile operare in mdutetto, oppure come verifica delle misurazioni
dirette. E' infatti consigliabile abbinare due o paetodi per determinare I'attendibilita dei risilt
ottenuti sul lungo termine.

Tecniche di modellazione del bilancio di massa

La modellazione distribuita del bilancio di massdi grande interesse dal punto di vista pratico e
scientifico, poiché consente di migliorare la careoeza dei processi e di predire I'evoluzione delle
risorse nivo-glaciali in risposta a possibili saenelimatici futuri. E' inoltre un'importante
componente nel monitoraggio dei ghiacciai, perceémgtte: i) di collegare diverse tipologie di
osservazione (misure di variazione frontale, miglidglancio di massa, catasti dei ghiacciai)dii)
estrapolare queste misure nel tempo e nello sgdtachguth et al., 2006b). Paul et al., (2007)
raccomandano di riconsiderare le tradizionali teloaidi estrapolazione del bilancio di massa,
utilizzando modelli di bilancio di massa in comhkiitme con software e tecniche GIS. L'uso di
modelli per I'estrapolazione delle misure punteskguite su paline e trincee, al posto di semplici
regressioni con la quota, puo consentire I'ottentmeli profili di bilancio di massa piu realistici,
visto che solo con i modelli si puo riuscire a treocento della variabilita locale della topograféa,
della sua influenza sulla distribuzione di accumaimblazione (Arnold et al., 2006b).

33



La complessita dell'approccio modellistico deve eess commensurata alle finalita della
modellazione e alla risoluzione spaziale e tempordie si desidera ottenere nelle simulazioni
(Hock and Jansson, 2005). Tuttavia il limite pnpade nella modellazione del bilancio di massa
nivo-glaciale e rappresentato dalla disponibilitéadla qualita delle variabili meteorologiche in
input, che si contrappone ad un estrema varialsiptiziale e temporale delle condizioni climatiche
e dei processi di accumulo e ablazione. Per edeperativo”, quindi, un modello deve essere in
grado di: i) funzionare con risultati soddisfacargando solo dati di input normalmente disponibili
(che di solito sono temperature, precipitaziorliraadello digitale del terreno - DTM); ii) essere i
grado di cogliere i processi dominanti che goveonginscambi di energia e di massa su neve e su
ghiacciaio.

| modelli pit complessi sono quelli a base fisiQuesti modelli calcolano accumulo e ablazione
utilizzando una descrizione rigorosa, su basedjst tutti i processi coinvolti negli scambi di
massa ed energia tra atmosfera e superficie. dipnarincipale risiede nella capacita di calcolare
con precisione il bilancio energetico e il bilanciomassa, contribuendo inoltre al miglioramento
della comprensione dei singoli processi. Tuttawilizzo di questo tipo di modelli implica la
conoscenza, per misura o per stima, di numerosabiameteorologiche. Inoltre, la necessita di
simulare un gran numero di processi impone l'@dizli molti parametri, che devono essere
adeguatamente stimati per ottenere simulazionn@itbdi. Questi limiti costituiscono un serio
problema nel momento in cui si intende applicaraaddelli su aree "ungauged" (cioe prive di
strumenti di misura), al di fuori del loro ambitoiohplementazione, che corrisponde generalmente
a bacini sperimentali di piccole dimensioni e camoma dotazione sensoristica e strumentale
(Bloschl, 1999).

I modelli piu semplici sono di tipo "concettualeg, usano le variabili meteorologiche piu
comunemente disponibili (ad esempio la temperatiellaria) come indici dei processi che
governano l'accumulo e I'ablazione, piu che comatiper il calcoli di rigorosi bilanci energetidi.
metodo piu diffuso e conosciuto di questo tipo éosiddetto "metodo grado-giorno" (Bergstrom,
1986), che utilizza la temperatura dell'aria comea indice per il calcolo della fusione. Questi
modelli sono semplici da applicare e da calibrarelanno buoni risultati soprattutto nel caso di
simulazioni "concentrate”. Sono pero altamente e@mpe la loro applicabilita sui sistemi glaciali
risente dell'elevata complessita ed eterogeneiia dariabili e dei processi fisici coinvolti, che
richiede generalmente approcci di tipo distribuitooltre, il metodo grado-giorno si rivela
eccessivamente sensibile alla temperatura dell'an@ntre in ambito glaciale la componente
radiativa del bilancio energetica € di solito &lttb che trascurabile.

Tra i numerosi approcci modellistici proposti intégatura (Hock, 2005) i modelli di fusione ad
indice morfo-energetico costituiscono probabilmente buon compromesso tra semplicita,
parsimonia rispetto ai dati meteorologici richiastinput, e capacita di cogliere la variabilitd de
processi di accumulo e fusione. Questi modelli aoata migliorare il metodo grado-giorno,
aggiungendo alla temperatura dell'aria un indiceforenergetico distribuito, dato dalla radiazione
solare misurata o simulata a partire dal DTM (Cazand Dalla Fontana, 1996; Hock, 1999;
Pellicciotti et al., 2005).

L'applicazione di questi modelli in ambiente gédeideve tener conto dei processi dominanti che
agiscono sull'accumulo e sull'ablazione, desdrntprecedenza. Per quanto riguarda I'accumulo si
possono citare: i) i gradienti orizzontali e veatidelle precipitazioni, ii) la redistribuzione lea e
valanghiva della neve. L'ablazione e invece prenateente controllata da: i) i gradienti termici
verticali, ii) I'effetto di raffreddamento dei gligai, iii) I'albedo, iv) la copertura nuvolosa, k&)
variazione dell'importanza relativa delle componéet bilancio energetico a diverse quote. Gran
parte delle ricerche finora svolte sui ghiacciai iguardato i flussi energetici e i processi di
ablazione. | processi di accumulo sono stati, infremto, meno studiati, probabilmente a causa
della mancanza di un'adeguata base sperimentagss&muindi I'accumulo € simulato usando
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semplicemente i gradienti verticali di precipitaro senza considerare la redistribuzione della.neve
Il risultato € un aumento lineare dell'accumulo uota che, come discusso in precedenza, non
trova riscontro nella realta. A questo propositochiguth et al. (2006a) hanno evidenziato come
"...significativi miglioramenti nella modellaziongel bilancio di massa glaciale possono essere
raggiunti focalizzandosi sui processi di accumul®"simili conclusioni sono recentemente giunti
anche Klok e Oerlemans (2002).
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1.2.2 Permafrost e terreno congelato
Definizioni

Terreno congelatosuolo o roccia in cui tutta o parte dell'acquiristiziale si trova sotto forma di
ghiaccio. Il terreno perennemente o0 stagionalmeptegelato puo essere presente in tre forme
principali: hard, plastic oppuredry. La prima forma é fermamente cementata dal gloasciggetta

a frattura "fragile" (cioé non preceduta da defarimae) e non deformabile sotto carico. La forma
"plastic” &€ cementata da ghiaccio ma possiede @tapviscose a causa dell'elevato contenuto di
acqua allo stato liquido, ed & quindi comprimilsitéto carico. La forma "dry", invece, possiede un
contenuto molto basso di acqua (sia essa liquidangelata) e non € cementata dal ghiaccio; la
comprimibilita sotto carico é la stessa del materi@on congelato (U.S.S.R., 1969, 1973; Van
Everdingen, 1976).

Permafrost terreno (suolo o roccia, comprendenti anche idggtio e il materiale organico in essi
contenuti) che rimane per almeno due anni conseadi una temperatura pari o inferiore a 0°C
(Van Everdingen, 1998). Non €& necessariamente taogeperché il punto di congelamento
dell'acqua al suo interno puo essere inferiore @, @ esempio in presenza di sali disciolti. Il
contenuto di acqua di un suolo interessato da gdevsta(allo stato solido o liquido) € molto
variabile e pud anche essere nullo; tuttavia gémerate il permafrost contiene ghiaccio in varie
forme e aggregazioni e talora il ghiaccio puo rappntare la componente prevalente in termini di
volume (Muller, 1943; van Everdingen, 1976).

Processi

Il clima e il fattore principale che determina gota I'esistenza del permafrost. Tuttavia altriciat
concorrono a determinare la temperatura supesiaal terreno, che é direttamente correlata alla
distribuzione spaziale, spessore e temperaturpetetafrost. Tra questi si possono citare: il tipo e
la densita della vegetazione, la copertura nevesepndizioni di drenaggio e il tipo di suolo, le
condizioni microclimatiche (Burgess & Smith, 2008eginbottom, 2000). In ambito alpino la
copertura nevosa riveste una notevole importanagigce in duplice modo. Durante l'inverno si
puo avere un effetto isolante, nel caso in cuidnto nevoso si formi precocemente e raggiunga
rapidamente spessori sufficienti, che inibisceaffreddamento del suolo. Oppure ci pud essere
I'effetto contrario, nel caso in cui la copertuevasa arrivi tardi oppure il manto nevoso rimaniga d
limitato spessore. Durante la stagione estiva,elsigtenza della neve sul terreno isola il terreno
dalle condizioni atmosferiche esterne e prolungtase con temperature attorno a 0°C, tipica del
periodo di fusione della neve. In questo modo, d@ezin cui la neve persiste piu a lungo
mantengono temperature del suolo piu basse e sogmdo di preservare il permafrost anche a
guota relativamente bassa. In zone ad orografigplassa le condizioni topoclimatiche possono
variare considerevolmente, anche a breve distqezaeffetto della topografia locale. La pendenza,
I'esposizione e I'ombreggiamento del rilievo citaage influiscono infatti in modo decisivo sulla
quantita di radiazione globale incidente, e coneatemente sul bilancio energetico del suolo.
Anche la granulometria superficiale esercita untradio significativo sulla temperatura del terreno.
La presenza di materiale grossolano ha infatti €fette raffreddante sul suolo, dovuto al
movimento dell'aria nelle cavita presenti tra istldHumlum, 1997; Bernhard et al., 1998). La
presenza di specchi d'acqua e di ghiacciai generdérlimita la presenza di permafrost, almeno
sulle catene montuose delle medie e basse latifymtiithé I'acqua liquida (bacini lacustri, fiunm)
ghiacciai temperati mantengono il terreno a temtpegamaggiori o uguali a 0°C; il permafrost puo
essere presente sotto i ghiacciai freddi o a bes#dd (ad esempio ghiacciai di alta quota o
ghiacciai polari).
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| tipici profili termici invernali ed estivi di urierreno interessato da permafrost sono illustrati i
figura 8 (Seppi, 2006). Si definiscstfato attivd la porzione superficiale che subisce fusione e
ricongelamento. La sua porzione inferiore e deifiiivola del permafrost e puo essere collocata

a varia profondita (tipicamente pochi decimetri@elone artiche, 2-5 m nelle aree alpine prossime
al limite del permafrost discontinuo). Sotto ladkvdel permafrost la temperatura € perennemente
inferiore a 0°C. Il punto dove la variazione aneudeélla temperatura € inferiore a 0.1°C e detto
“Depth of Zero Annual Amplituti€ZAA) e si colloca tra 10 e 20 m di profonditasaconda delle
condizioni climatiche e della conducibilita termidal suolo. Sotto la ZAA la temperatura aumenta
per effetto del calore geotermico fino a superanevamente gli 0°C in corrispondenza della
cosiddetta base del permafrostLo spessore del terreno compreso tra la tavola base del
permafrost va da pochi metri a piu di un migliaiovetri nelle aree polari.

Tavola del permafrost
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Figura 8 — Profilo termico verticale estivo e inwate di un terreno interessato da permafrost e
terminologia (Seppi, 2006).

A seconda della distribuzione spaziale, si parlapdrmafrost €ontinud, “discontinud o
“sporadicd. Generalmente il primo e presente dove la tentpesianedia annua dell’aria (MAAT)

e inferiore a -8°C, il secondo con MAAT comprese-8 e -1°C, il terzo puo essere presente anche
con temperature superiori a -1°C. E’ da sottoliaeiaifatto che questa classificazione, nata per
definire il permafrost delle alte latitudini, poso adatta per il permafrost alpino dove prevalgono
condizionamenti climatici locali. Il limite inferre teorico del permafrost discontinuo sul versante
meridionale dell’arco alpino (basato sulla MAAT -di°C) si colloca mediamente attorno a 2600-
2700 m (Haeberli, 1985), anche se recenti studinbaevidenziato come il limite reale sia
localmente inferiore, anche in modo sensibile (Baed al., 2004; Seppi et al., 2003), evidenziando
ancora una volta il carattere di discontinuitaimportanza delle condizioni locali.
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Geomorfologia periglaciale

Il termine ‘periglaciale’ fa riferimento ad ambienti caratterizzati da leasemperature,
indipendentemente dalla posizione spaziale risgttghiacciai.. Le forme caratteristiche di questi
ambienti sono il risultato dell'azione intensa delo, spesso in combinazione con la presenza di
permafrost. La presenza di ghiacciai nel presentelgassato non influisce su questi processi e
non e elemento distintivo di questi ambienti.

| “rock glacier§ sono le forme probabilmente piu caratteristictesagiate alla presenza del
permafrost. Sono definiti come “corpi geologici tsti da materiale sciolto di varia granulometria
frammisto a ghiaccio”. | depositi, conformati a éob a lingua, sono sempre inclinati verso valle e
nettamente rilevati rispetto al terreno circostaheno dimensioni molto varie, generalmente sono
larghi da alcune decine a poche centinaia di nedtrnghi da alcune centinaia fino a due migliaia di
metri. Le scarpate laterali sono alte da 10 a 3@ometri e presentano pendenze elevate, specie
nelle forme attive (30-40°). La superficie € freqieanente caratterizzata dalla presenza di rughe,
solchi, contropendenze e cavita (figura 9).

Figura 9 - Foto aerea di un rock glacier nel grup@rtles-Cevedale. (Ortofoto digitale della Provianc
Autonoma di Trento. Nulla osta dell'IGM alla diffaise N. 280 del 22/07/1996 controllato ai sensiael
legge N. 68 del 02/02/1960).

Dal punto di vista morfodinamico di distinguono ti@ di rock glaciers (Barsch, 1996):
- attivi: depositi in cui e presente il permafrost e datathovimento

- inattivi: depositi in cui € presente permafrost ma privindvimento

- relitti: depositi completamente privi di permafrost ablorterno e senza movimento

Per quanto concerne la genesi dei rock glaciesyrsd progressivamente configurate due scuole di
pensiero. Quella europea sostiene la genesi “perale”, I'altra, americana, sostiene invece la
genesi “glaciale” del ghiaccio in essi contenuttiréoa ghiaccio interstiziale, infatti, & frequente
trovare corpi di ghiaccio “massivo” all'interno deack glaciers, del tutto simile a quello che si
forma sui ghiacciai) (Clark et al., 1998). Il dibtt permane tuttora aperto e nessuna delle due
teorie sembra soddisfare completamente quantossinas sul terreno. La storia evolutiva dei rock
glaciers é piuttosto complessa e appare chiarondme e possibile attribuire a queste forme
un’origine esclusivamente glaciale o periglacigkglielmin et al., 2004). Processi morfogenetici

sia glaciali sia periglaciali possono dare origiae forme analoghe, ma sembra tuttavia
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indispensabile che per la genesi e I'evoluzionardrock glacier si debbano verificare condizioni

ambientali favorevoli all’esistenza del permafr@daeberli, 2000). La presenza di rock glaciers,
quindi, puo essere considerata come indicatrida geésenza di permafrost in ambiente alpino, sia
essa attuale (nel caso di forme attive) o pregr@gsdacaso di forme inattive o relitte).

Tra le altre forme periglaciali diffuse in ambierathpino, legate soprattutto al fenomeno del gelo
discontinuo, si ricordano isuoli strutturati’ e i "lobi di soliflusso e geliflussol suoli strutturati
presentano una dislocazione del materiale supadicche da origine a forme geometriche
particolari, come poligoni, cerchi, gradini, stparallele, lastricati. Queste forme si originano pe
effetto dell'alternanza di gelo e disgelo, soptaita carico di terreno umido, di tessitura fine e
poroso, che tende a rigonfiarsi in modo pronunc@giando avviene il congelamento dell'acqua
interstiziale. 1 movimenti del terreno favorisconoa graduale separazione granulometrica del
materiale, che tende ad organizzarsi spazialmemieaihdo le geometriche tipiche osservabili in
superficie (Castiglioni, 1979). Ikbliflussd e un flusso lento verso valle di materiale nongslato

e imbevuto d'acqua. La presenza di un substratgetato o di cicli gelo-disgelo non fa parte della
definizione originale del termine (Andersson, 190B)ttavia una componente del soliflusso puo
essere anche il creep (lento scivolamento verde)valcarico di terreno congelato. La velocita di
scivolamento & molto variabile, e il processo puérduogo sia in aree interessate da permafrost,
sia in aree con gelo stagionaldéobi di soliflussosono forme isolate a forma di lingua, larghi famo
25 metri e lunghi anche piu di 150 metri. Comunemearesentano una fronte ripida, che puo
essere 0 meno ricoperta di vegetazione, e una faigesuperiore relativamente uniforme. Il
geliflussocomporta il lento scivolamento verso valle di male non congelato, su un substrato
congelato. E' un tipo di soliflusso, che implicageesenza di gelo stagionale o di permafrost
(Washburn, 1979).

Tecniche di indagine

Esistono diverse tecniche d'indagine utilizzate gmroscere le condizioni termiche del terreno e
per evidenziare l'eventuale presenza di permaf@sesti metodi vengono applicati con finalita di
studio dei processi, monitoraggio delle variaziogli tempo, mappatura della distribuzione spaziale
e modellazione del permafrost. Segue una breveidiese delle principali tecniche di misura.

Monitoraggio del regime termico della superficiel deiola questo tipo di monitoraggio viene
eseguito mediante l'installazione di mini-loggefse registrano in continuo e ad intervalli regolari
la temperatura della superficie del terreno (Scapo2009). Lo scopo € quello di ricavare
informazioni sullo stato termico del sottosuolopatire dai dati misurati in superficie nel corso
dellanno (Delaloye, 2004). Un esempio dellandameipico della temperatura superficiale del
terreno in un‘area probabilmente interessata dagfesst € proposto in Figura 10. | parametri che
generalmente si vanno a calcolare sono la temparaihedia annua della superficie del suolo
(MAGST — Mean Annual Ground Surface Temperatura)teimperatura di equilibrio invernale
(WEQT — Winter Equilibrium Temperature; si trattlld temperatura del suolo nella seconda parte
dell'inverno, quando non ci sono piu variazionirsfggative della temperatura), la somma dei
gradi—giorno negativi (Frezind — Freezing Indexdice di gelo) oppure la durata della fase di zero
curtain (periodo durante il quale la temperatureesattamente di 0°C). Questo metodo €
intensamente utilizzato, non solamente nei terssdiimentari sciolti (e.g. Hoelzle et al. 1999;
Ishikawa 2003), ma anche nelle pareti rocciose (&rgber et al. 2003).
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Figura 10 — Profilo termico verticale estivo e immale di un terreno interessato da permafrost e
terminologia (Scapozza, 2009).

Monitoraggio del profilo termico verticaleconsistono nella misurazione della temperatuda de
suolo mediante termistori collocati a varie profitdhde collegati ad un data-logger posto in
superficie. La catena di termistori viene di sold@lata all'interno di un foro eseguito mediante
carotaggio verticale. Si tratta delle misure pitegwe ed affidabili per il monitoraggio del
permafrost nel tempo. Questo tipo di misurazionealle base di programmi nazionali e
internazionali di monitoraggio, come il programmA&CE (Permafrost and Climate in Europe; cf.
Harris et al. 2001,) e il programma svizzero PERM@8rmafrost Monitoring Switzerland; cf.
Vonder Muhll et al. 2004).

Misure BTS consistono nella misurazione della temperatutia swperficie del terreno, alla base
del manto nevoso (BTS - Bottom Temperature of wiStgow coverHaeberli 1973, Hoelzle 1992).
Questo tipo di misurazione viene eseguito nel perjgrimaverile, quando normalmente lo spessore
della neve al suolo € massimo, e immediatament@apiche inizi la stagione di ablazione.
L'obbiettivo € di misurare la temperatura di edwib invernale (WEQT — Winter Equilibrium
Temperature), per ricavare informazioni sullo staonico del suolo in profondita, e quindi sulla
presenza o assenza del permafrost. Rispetto atonaggio del regime termico della superficie del
suolo mediante mini-loggers ha il vantaggio cheossfbile eseguire misure distribuite, piuttosto
che puntuali. Affinché le misure siano significatie necessario che il manto nevoso sia spesso
almeno 80-100 cm. La temperatura misurata, infatéye risentire il meno possibile delle
condizioni climatiche esterne. La probabilita degieesenza di permafrost viene indicata dalla
seguente tabella (Haeberli, 1973; Hoelzle, 1992):

BTS <-3°C Permafrost probabile

-3°C < BTS <-2°C| Permafrost possibile

BTS >-2°C Permafrost improbabile
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Misure di temperatura alle sorgenta temperatura delle sorgenti € un metodo rapui@fficace
per determinare la presenza di permafrost in upaceedimentario (Haeberli, 1975). L'acqua di cui
si misura la temperatura non € il prodotto dellsidne del ghiaccio del permafrost, ma
transitandovi a contatto, per esempio in un roekigt, si raffredda fortemente (nel caso di acqua d
origine meteorica) o conserva la sua bassa temyar@tel caso di acqua di fusione della neve). La
misurazione e molto semplice e consiste nellimm@rgin sensore termometrico nell’acqua e
attendere che il valore di temperatura si sia kabito, prima di annotare la misura. II miglior
momento per compiere delle misure di temperatutie dmrgenti € verso fine estate — inizio
autunno, quando il manto nevoso € di regola complehte assente. La neve in fusione, in effetti,
puo falsare le misure e quindi l'interpretazione rikultati (Scapozza, 2009). E' inoltre necessario
aver cura di fare la misura sul punto piu a monteui sgorga l'acqua, perché la temperatura varia
piuttosto rapidamente una volta che l'acqua entracontatto con le superfici esterne.
L'interpretazione convenzionale delle misure di pematura delle sorgenti {Té presentata nella
tabella seguente:

0°C < Ts <1°C| Permafrost probabile

1°C < Ts <2°C| Permafrost possibile

Ts >2°C Permafrost improbabile

Indagini geofisicheconsistono nello utilizzo di particolari prop@aetisiche del permafrost per la
sua identificazione, delimitazione e studio detlaittura interna. Le variabili di maggior interesse
per lo studio del permafrost e per poterlo distargudal substrato circostante sono la temperatura e
il contenuto in ghiaccio. Tre sono i principali paretri geofisici utilizzati per distinguere il
materiale congelato da quello non congelato: istiegta elettrica (aumenta bruscamente a 0°C su
rocce e suoli porosi, aumenta esponenzialmentei@u a granulometria fine a mano a mano che
aumenta la percentuale di acqua interstiziale data)e ii) permittivita dielettrica (governa la
velocita di propagazione delle onde georadar, engbta significativamente tra materiale congelato
e scongelato), iii) velocita di trasmissione dellee sismiche (che aumenta con il congelamento
allinterno di materiali porosi umidi). La tomogiafelettrica, i sondaggi elettrici verticali, il
georadar e la rifrazione sismica sono i metodiygilizzati per le prospezioni geofisiche su rock
glaciers e su pendii interessati da permafrosteReceviews dettagliate sull'argomento si possono
trovare in Hauck and Kneisel (2008) and Kneisell e(2008).

Misure topografiche servono per studiare la deformazione dei corgritde interessati da
permafrost, e vengono applicate soprattutto penikurazione delle velocita superficiali dei rock
glaciers, al fine di determinare il loro grado diivata e di monitorare eventuali variazioni nel
tempo, in risposta alle variazioni climatiche. Aegto scopo si possono utilizzare strumenti di tipo
tradizionale come il teodolite, oppure tecnichepdi recente implementazione, come il GPS
differenziale (Krainer e Mostler, 2000; Lambiel el@loye, 2004), l'aerofotogrammetria (Kéaéb et
al., 2003), il laserscanner (Bauer et al., 2003)néerferometria (Rott & Siegel 1999). Kaab e
Vollmer (2000) passano in rassegna le diverse dbenidisponibili, evidenziando come da
procedure manuali di misura applicate su singatitp{generalmente grandi massi), si sia passati a
procedure di confronto multi-temporale completaraedigitali che forniscono le misure di
deformazione su tutto il corpo detritico studiato.

Censimento e caratterizzazione dei rock glacieranolte aree alpine i rock glaciers costituiszon
l'unica evidenza geomorfologica della presenzaiddgto pregressa) del permafrost. Data la loro
diffusione sul territorio (che dipende in primisldacondizioni climatiche, litologiche e struttuial

in alcune aree relativamente abbondante ed estesaampio range altitudinale, essi rappresentano
un utile indicatore che pud essere utilizzato s&x pna prima approssimativa mappatura

41



dell'estensione areale del permafrost, sia pealidazione di strumenti modellistici. La morfologia
superficiale di questi depositi e il grado di comazione vegetale sono spesso sufficienti aidini
una prima classificazione del loro grado di atiyithe eventualmente pud essere corroborata da
altre osservazioni qualitative (ad esempio la peenaa di nevai fino ad estate avanzata) o
guantitative (ad esempio misure di velocita supet oppure BTS) (Barsch 1996, Urdea 1998,
Frauenfelder & Kaab 2000). Questi censimenti sdat eealizzati in diverse aree alpine, come ad
esempio in Svizzera (Brown et al., 1998), Austtigely, 1998), Spagna (Martinez de Pison et al.,
1998) e Italia (Guglielmin e Smiraglia, 1998; Barenal., 2004; Seppi et al., 2005).

Mappatura e modellazione del permafrost

Mappatura basata su evidenze geomorfologichebasa sul riconoscimento di forme di terreno
chiaramente collegabili alla presenza del permafrios forme piu utilizzate a questo scopo in
ambito alpino sono i rock-glaciers, e la tecnica piile all'individuazione del loro movimento (e
quindi del loro grado di attivita) e la fotogrammatdigitale (cf. K&édb & Vollmer, 2000) o
l'interferometria (Rott & Siegel, 1999). Tuttaviamche forme attualmente non attive possono
conservare permatfrost al loro interno, e in alotasi anche forme relitte. Anche alcuni tipi di
morene di spinta possono servire allo scopo. Questeene sono formate da fronti glaciali in
avanzata, che causano una deformazione plastieaic@ di sedimenti pro-glaciali congelati. La
deformazione avviene relativamente lontano dabthaté glaciale, a causa della trasmissione degli
sforzi operata dai sedimenti congelati. Questo tipmorena e stata studiata sia in aree artiche, si
in aree montuose di latitudini inferiori, come icédinavia o sulle Alpi ( Haeberli, 1979; Eybergen,
1986). Anche alcune morene a nucleo di ghiaccics@us essere usate come indicatori della
presenza di permafrost. Deposte su pendii ripidgste morene possono presentare un lento
scivolamento verso valle (creep), come permafrespérsaturato”, e danno origine a forme di
terreno simili ai rock glaciers (dstrem, 1964; Htrdler et al., 1996). Forme proglaciali come
suoli strutturati e lobi di soliflusso non sono iratori di permafrost in senso stretto, perché
possono essere collegate anche al solo gelo sédgiohuttavia, forme di questo tipo di grandi
dimensioni e ben sviluppate sono spesso colledjatpr@senza di permafrost (Hoelzle et al., 1993).

Mappatura basata sul remote sensimgediante sensori installati su mezzo aereo oasellise
possibile identificare e mappare alcuni aspettiegalbili alla presenza di permafrost. Tra questi si
possono citare le forme di terreno, la coperturgetede e i pattern vegetazionali, oppure la
copertura nevosa (Cannone, 1999; Gruber e Ho&la@l).

Mappatura basata su indagini di tipo termico e sartiche geofisichel metodo piu utilizzato e la
classica misura BTS, vista la sua semplicita, gteaidotto e la possibilita di campionare ampie
aree di territorio in breve tempo. Tuttavia l'infazione ricavata dalle misure BTS non é
collegabile alla temperatura del suolo in modotthre univoco, vista I'elevata variabilita del BTS
da un anno all'altro, a causa della diversa evohezidel manto nevoso. E' quindi consigliabile
ripetere le misure per piu anni consecutivi, a fit ricavare informazioni con diverse condizioni d
innevamento. L'utilizzo di tecniche geofisiche o la tomografia elettrica, il georadar e la
rifrazione sismica, consente di caratterizzare apde ristrette e permette una migliore
interpretazione delle misure BTS, utile ai fini ldemappatura o modellazione dell'estensione
spaziale del permafrost.

Modellazione mediante modelli empirico-statistopuesti modelli mettono in relazione la presenza
(documentata) del permafrost con uno o piu fattgpoclimatici (quota, pendenza, esposizione,
temperatura media dell'aria, radiazione solare)pdssono essere facilmente misurati o calcolati. |
processi di scambio di massa ed energia che avkengulla superficie del suolo o nello strato
attivo non sono considerati in modo esplicito. Qaesemplificazione comporta sia vantaggi, sia
svantaggi. Questi modelli sono infatti sempliciagmlicare, richiedono pochi dati in input e danno
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risultati coerenti, ammesso che siano ben calilpetiapplicazioni locali o regionali. Hanno pero lo
svantaggio di indicare la presenza o l'assenzapdehafrost, senza fornire indicazioni sulla
probabilita. Assumono inoltre l'esistenza di coraliz stazionarie, e la loro estrapolabilitd nel
tempo e nello spazio € limitata.

Modellazione mediante modelli a base fisisa tratta di modelli "process-oriented”, focahnz
sulla comprensione dettagliata dei flussi energetcl'atmosfera e il permafrost. In questi modell
vengono esplicitamente parametrizzati la radiazewlare, i flussi turbolenti, I'albedo superficiale
la conduzione termica, ecc... Sono modelli complessecessitano di una gran quantita di dati
misurati o calcolati con precisione. Questo appmaowodellistico permette estrapolazioni sia nello
spazio, sia nel tempo ed e particolarmente adattstpdi di sensibilita climatica. Tuttavia I'eléava
mole di dati richiesta in input costituisce un imnte limite. L'output € rappresentato dalla
simulazione della temperatura della superficietelgkeno, che costituisce solo il primo passo per la
simulazione della temperatura del suolo e dell'aiaa permafrost. E' infatti necessario simulare il
cosiddetto "thermal offset”, definito come la diffeza tra la temperatura media annua sulla
superficie del terreno e la temperatura media arallea base dello strato attivo (tavola del
permafrost). La sua simulazione € molto compleasambito alpino, a causa della complessita
dell'orografia, del microclima e delle carattedbg superficiali. Grosse difficolta esistono, ad
esempio, nelle aree in cui lo strato attivo e to$ti da grossi blocchi (Harris and Pedersen, 1998;
Hoelzle et al., 1999; Humlum, 1998).
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CAPITOLO 2 - DESCRIZIONE DELL'AREA DI STUDIO EDELL E
INDAGINI SPERIMENTALI

2.1 Area di studio

Il gruppo dell'Ortles-Cevedale (Figura 11) fa patttle Alpi Retiche meridionali e si estende per
1638 knf. E' delimitato a nord dalla val Venosta e dallaafoi, ad ovest dal passo dello Stelvio
e dall'asta fluviale dell’Adda, a sud dalla vabdie e ad est dalla val di Rabbi e dalla val dtldti

fino alla sua immissione nella val dell’Adige. Uicsterritorio € suddiviso tra le provincie di Bahrg
Trento, Brescia e Sondrio. Le tre cime principal gruppo montuoso sono I'Ortles (3905 m), il
Gran zebru (3851 m) e il Cevedale (3769 m). Quiesteime sono allineate in direzione NW-SE,
lungo una cresta piuttosto affilata sul settorées@tionale e via via piu smussata in direzione del
Cevedale. Dal punto di vista orografico il gruppooinposto da quattro creste montuose principali,
che convergono in corrispondenza del nodo orografiel Cevedale. La cresta montuosa nord-
occidentale é quella del Cristallo, in prossimitdlal quale si colloca la cima dell'Ortles. La caest
settentrionale e quella della Vertana, che si itansslla precedente in corrispondenza della cima di
Solda. La cresta orientale (del Gioveretto) e gueleridionale (delle Tredici Cime) convergono
direttamente sul Cevedale. Il versante meridionlegruppo € drenato dalla Valfurva, val delle
Messi, val di Peio, val di Rabbi e val d'Ultimo.virsante settentrionale € invece drenato dalla val
di Solda, val di Lasa e val Matrtello.

Val Venosta

Val di Orecchia di Lepre
- asa 325

Val di {, rtana Val Martello
Solda L 5
?ﬂe{ e Val d'Ultimo

Gioyeretto
438

Stazioni nivo-meteorologiche
3k Cogolo Pont

¥ Careser diga
¥k La Mare

Val di Rabbi

Val di Peio

‘{{ creste principali

~ laghi e corsi d'acqua

@ ghiacciai

Figura 11 - Inquadramento geografico del gruppol€stCevedale.
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Dal punto di vista geologico il gruppo Ortles-Cealed € costituito da rocce metamorfiche e
sedimentarie, mentre la presenza delle rocce igriegscurabile. Le zone litologiche sono disposte
in fasce sub-parallele, allineate in direzione SW-Rartendo da sud si rinvengono dapprima rocce
metamorfiche di catazona (micascisti e paragnediseamiche con lenti di anfiboliti e ortogneiss),
che formano i settori meridionali delle valli diiBeRabbi e Ultimo. Successivamente, procedendo
verso nord, si trovano rocce metamorfiche di mgspema (micascisti a due miche con lenti di
guarziti e ortogneiss granitici), localizzate sattere centrale della val di Peio, Rabbi e Ultimo.
Gran parte del settore centrale del gruppo € investituito da rocce metamorfiche di epizona
(filladi e filladi quarzifere, micascisti, accompege da lenti di calcari metamorfici, cloroscisti e
prasiniti cloritiche, quarziti e scisti quarziticil] settore sud-occidentale e il settore settentie

del gruppo invece sono costituiti da rocce metaitioefdi mesozona (micascisti e paragneiss a due
miche con lenti di anfiboliti, ortogneiss, calcagccaroidi e quarziti), che prevalgono in val delle
Messi, val Venosta e sui settori centrali e infierdelle valli di Solda, Lasa e Martello. La zona
nord-occidentale del gruppo, comprendente Ortlean@ebru e Cristallo, € invece costituita da
rocce sedimentarie (dolomie stratificate con irtatdicazioni di calcari laminati neri, calcari me
lastriformi). Rocce ignee di natura dioritica e paalioritica in giacitura filoniana sono presenti
sulla zona del Gran Zebru, in alta val d'Ultimoe#lanzona dell'Orecchia di Lepre (Andreatta, 1954;
Desio, 1967).

La litologia influisce in modo determinante sull@mologia del paesaggio e dei sistemi glaciali. Le
rocce metamorfiche danno origine a forme non mapre, con cime di forma piramidale, pendii
non molto ripidi e ampi circhi a bassa inclinaziartee ospitano i principali ghiacciai. Le rocce
sedimentarie invece danno origine a forme piu aspfielenzate dalla giacitura degli strati che in
genere immergono verso nord o nord-ovest. | versaatidionali e orientali, a reggipoggio, sono
quindi molto ripidi e presentano pareti quasi watii mentre i versanti settentrionali e occidental
sono meno ripidi. Le linee di cresta sono tipicateemguzze e seghettate. | ghiacciai occupano
prevalentemente i versanti settentrionali, mentresersanti meridionali e orientali i ghiacciai on
piuttosto rari e generalmente assumono la formeodpide o falda alla base delle pareti (Desio,
1967).

Il gruppo Ortles-Cevedale € il gruppo piu estesamegtacializzato tra quelli collocati sul versante
meridionale dell'arco alpino. Recenti aggiornamentienuti mediante delimitazione dei ghiacciai
da ortofoto scattate tra il 2003 e il 2006 ripoctama superficie glacializzata pari a 37.5%snl
settore alto-atesino, 12.2 krsul settore trentino e 30.3 kmsul settore lombardo del gruppo, per un
totale di 80 kr. (Knoll e Kerschner, 2009). | ghiacciai pit estesio quello dei Forni (sul settore
meridionale del gruppo), il complesso glaciale raiboal Cevedale (La Mare, Forcola, Cevedale e
Lunga), il complesso glaciale del sottogruppo dest@llo (settore nord-occidentale), la vedretta di
Solda e la vedretta di Lasa. Gran parte dei ghaaecin fase di rapido ritiro e perdita di massa. |
ripetuti bilanci di massa negativi si manifestattre che con il ritiro frontale, anche con il
graduale abbassamento della superficie, che pdifeanarsione del substrato roccioso e alla
graduale frammentazione in corpi di ghiaccio di ensioni minori. Un caso emblematico in tal
senso e costituito del ghiacciaio del Careser indgd.a Mare (Carturan e Seppi, 2007).

Dal punto di vista climatico il gruppo Ortles-Cewa&l si colloca in un’area di transizione tra il
regime delle precipitazioni a massimo estivo diotipontinentale, riscontrabile sul settore
settentrionale, e la zona ad influsso mediterrapesta a sud, dove le precipitazioni presentano due
massimi equinoziali. La transizione Nord-Sud silizga con un progressivo aumento delle
precipitazioni invernali ed equinoziali e una dioione delle precipitazioni estive. | totali annui
delle precipitazioni sui fondovalle vanno dai 90thrdella media val di Sole ai 500 mm della bassa
val Venosta, che risulta essere una delle zone n@owvose dellintero arco alpino. Le
precipitazioni aumentano con la quota e sulle ajeeiali si stimano quantitativi medi annui
compresi tra 1400 e 1500 mm sul settore centrdlgrdppo montuoso. L'isoterma media annua di
0°C e collocata attorno a 2500 m e mediante unigmsés pari a 5.4°C/1000 m, calcolato tra le
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stazioni di fondovalle e le stazioni in quota, &gibile stima temperature medie annue di +8.1
1000 m, +2.7°C a 2000 nR2.7°C a 3000 m -7.6°C sulla cima dell'Ortles a 3905 m. (Cartura
al., 2009; Schwarb, 2000).
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2.2 Descrizione dei siti sperimentali e delle campae di misura

Le indagini contenute in questo lavoro di tesi setate focalizzate su due aree campione del
gruppo Ortles-Cevedale. | due siti sperimentaleltsccome rappresentativi dell'intero gruppo
montuoso, sono l'alta val de La Mare e la vedréita dell'Ortles, collocati rispettivamente sul
settore meridionale e sul settore settentriondlgrg@po montuoso.

Le indagini sull’alta val de La Mare hanno riguawadtutti gli ambiti della criosfera, e fanno padie

un contesto di monitoraggi ambientali iniziati neghni 30 del secolo scorso, tuttora in corso.
L’attenzione principale e stata rivolta al bilandiomassa di due ghiacciai, che complessivamente si
estendono su una superficie di 630 ha, tra i 2668740 m di quota. Le ricerche hanno riguardato
anche le nevi stagionali, il permafrost, il regiteamico della superficie del suolo, e l'idrometriei
torrenti alimentati dai ghiacciai. Particolare afione € stata inoltre rivolta al monitoraggio dell
variabili meteorologiche, tramite l'installazioné stazioni automatiche sia sui ghiacciai, sia al di
fuori di essi.

Le ricerche sulla vedretta Alta dell’Ortles son&ziate durante il secondo anno di dottorato. Queste
indagini si collocano nell’ambito di un progettordaierca internazionale sul paleoclima, che vede |l
coinvolgimento di numerose universita e come ppala promotore il Bird Polar Research Center
(Universita dell’Ohio, USA). Il dipartimento TeSAdell'Universita di Padova € coinvolto in queste
ricerche con un Progetto di Ateneo, che é stanfirato nel corso del 2009. La finalita principale
del progetto di ricerca ¢ il prelievo di una cardiaghiaccio dal settore sommitale del ghiacciaio,
3850 m di quota, per la ricostruzione delle coratiziclimatiche nel passato. Nel mese di giugno
2009 € stata eseguita una dettagliata indaginescdiva preliminare, finalizzata al conseguimento
di indicazioni utili per la futura perforazione gpista nel 2011. La partecipazione a queste rieerch
ha consentito di completare le osservazioni eseguival de La Mare, estendendole ulteriormente
verso l'alto e verso nord. L'approccio di studioll'€urtles € di tipo multi-disciplinare, e vede
coinvolti meteorologi, nivologi, esperti di elemeimt tracce nelle carote polari, esperti di geafsi
glaciale e di geomorfologia glaciale e periglacialierenti alle Universita di Padova, Pavia,
Venezia, Innsbruck e all'Ufficio Idrografico delaovincia di Bolzano.

2.2.1 Ricerche in alta val de la Mare

Descrizione del sito sperimentale

L'area sperimentale comprende un bacino situatoteitata della val de La Mare (Figura 13) e
chiuso in corrispondenza della centrale idroet=ttdi malga Mare, a 1930 m. La val de La Mare &
uno dei due sottobacini in cui si suddivide la daPeio in corrispondenza dell’abitato di Cogolo
(1150 m s.I.m.) ed é collocata interamente alfimdedella provincia di Trento. In tabella 2 si

riportano alcune caratteristiche morfometrichetiedaal bacino su cui si sono svolte le ricerche.

Superficie 35.9 km
Quota massima 3769 m
Quota minima 1930 m
Quota media 2903 m
Quota mediana 2922 m
Superficie glacializzata8.22 knf (23%)
Superficie a bosco 0.72 Kr{2%)

Tabella 2 — Principali parametri morfometrici dehino dell'alta val de La Mare.
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Il bacino ha una forma sub-rettangolare e le cumgd lo spartiacque raggiungono quote comprese
tra 3120 m (cima Cavaion) e 3769 m (monte Cevedhi)ette piu elevate sono raggruppate sul
settore occidentale e superano tutte i 3600 m,mment settore orientale le massime elevazioni non
raggiungono i 3400 m. Il valico della Forcola (3082 ¢ il punto piu basso di tutto lo spartiacque e
mette in comunicazione la val de La Mare con l'altd Martello, situata a nord (provincia di
Bolzano); ad est il bacino confina con la val dibBiae ad ovest con la Valfurva (provincia di
Sondrio).

j spartiacque
_~ corsid'acqua

@ laghi

[T ghiacciai 3032 m

Cevedale /N
3769 m A

trincee

e paline di ablazione

+ sondaggi
0 1 2 km

—— e — N * stazioni nivo-meteo

Figura 13 - Corografia dell'alta val de La Mare. lnsso e stata evidenziata la sua posizione a¥mt del
gruppo Ortles-Cevedale. In azzurro sono stati eviiii i due ghiacciai dove vengono eseguite largisli
bilancio di massa.

La scelta dell’'alta val de La Mare é stata dettitanotivazioni di carattere pratico, logistico e di
interesse scientifico. La zona si presta particodéarte ad essere studiata perché pur avendo
un’altimetria considerevole e facilmente raggiuiigildurante tutto I'anno, grazie alla presenza di
una strada che viene utilizzata quotidianamente pgasonale ENEL della diga del Careser.
L'utilizzo per fini idroelettrici delle acque di §ione dei ghiacciai ha favorito un’attivita di sioid
multidisciplinare che si e sviluppata nel tempo dial momento di costruzione della diga, negli
anni ‘30 del secolo scorso. Per il ghiacciaio dafleSer, collocato sul settore nord-orientale del
bacino, esiste la serie piu lunga di misurazionebdancio di massa sulle Alpi italiane; inoltre la
serie di dati nivo-meteorologici di Careser digana delle piu lunghe in Italia sopra i 2500 m ed e
molto preziosa in virtu delle osservazioni dirathe tuttora vengono compiute quotidianamente dal
personale ENEL.
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Il bacino presenta una copertura glaciale che,sepgotta rispetto alla Piccola Eta Glaciale, ¢
grado di influenzare sensibilmente il regime ddludsi. Attualmente sull'alta val de IMare sono
presenti quattro ghiacciai (Figura 14), le cui pyali caratteristiche sono riassunte in Tabell
Molto diffuse sono anche le forme legate al gelecdntinuo e al permafrost. L'80% circa de
superficie del bacino si colloca al di sopral limite “teorico” del permafrost discontinu
corrispondente alla quota dell'isoterma media ar-1/-2°C, che per I'area di studio si collo
attorno ai 260@®700 m (Haeberli, 1985; Seppi, 200t

Ghiacciaio Area (ha) Quota Quota Quota media) Pendenzi Esposizione
minima (m_ | massima (m) (m) media (° prevalente

Rossa 85.1 275 3640 3248 25.7 NE

Venezia 118.2 286¢ 3689 3259 21.¢ E

La Mare 378.7 265: 3769 3285 19.4 E

Careser 240 287( 3279 3057 9.8 S

Tabella 3 -Caratteristiche morfometrichprincipali dei ghiacciai dell'alta val de La Ma.

Figura 14 -1 quattro ghiacciai dell'alta val de La Mare, fotafati nell'estate del 2007. Da sinistra
ghiacciaio del Careser, de La Mare, Venezia e R¢

Misure di bilancio di massa glaci

Il bilancio di massa viene misurato con il metodo iglagico diretto (dstrem e Brugman, 19¢
sul ghiacciaio del Careser e sul ghiacciaio de laaéViLe osservazioni sul ghiacciaio del Car
sono iniziate nel 1967 (Zanon, 1992) e dal 2002gwan condoti dal Comitato Glaciologic:
Trentino della Societa Alpinisti Tridentini (C(-SAT), con la supervisione del Comite
Glaciologico Italiano e nell'ambito di una convemzé che vede coinvolti il CC-SAT, il Museo
Tridentino di Scienze Naturali, La Provinciautonoma di Trento e la facolta di Ingegne
dell’'Universita di Trento (Carturan e Seppi, 200E)autore della tesi partecipa all'attivita
monitoraggio e si occupa dell'organizzazione dviie dell'elaborazione dei dati, facendo pi
del CGT-SAT. Su questo ghiacciaio nellambito dell'attivita ddttdrato sono state esegL
osservazioni complementari, come la mappatura deNe residua e la misurazione dell'ablazi
ad intervalli di due o tre settimane, durante &g&ine estiva. Le misura:ni sul ghiacciaio de L
Mare sono iniziate nell’estate 2003 e sono conddéteDipartimento TeSAF dell'Universita
Padova. Le misurazioni sono state intraprese amobiéttivo di integrare i dati provenienti
ghiacciaio del Careser, in modo da p disporre di una base sperimentale piu completamecia d:
un lato alla caratterizzazione dell'attuale faseaniica dei ghiacciai in quest'area geogra
dall'altro allo sviluppo di strumenti di simulaz®rdel bilancio di massa glaciale. In questi
vengono discusse le indagini eseguite sui due giaiacel triennio 200-2009.

Le misurazioni di accumulo (bilancio invernale) sostate eseguite nel mese di mag
generalmente durante l'ultima decade, prima chmasse la stagione di ablazione. spessore
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della neve e stato misurato mediante sondaggicedirtieseguiti con sondino metallico. ¢
ghiacciaio de La Mare i sondaggi sono stati esegdiintervalli di 50 m lungo transetti rettiline
mentre sul ghiacciaio del Careser si € operango percorsi ottimizzati per la particolz
conformazione del ghiacciaio e per la disposizidee punti fissi, rappresentati dalle paline
ablazione. L'interdistanza tra i punti , dove neece®, € stata adeguata sulla base della vara
locale ditopografia e spessore del manto nevoso. Mediam&ns®no compiuti in totale 3t
sondaggi di spessore, la cui posizione € stataatdecon approssimazione orizzontale di !
mediante GPS (Figura 13). La relazione tra equintalén acqua e spessore manto nevoso, che
serve per convertire gli spessori di neve in altatizequivalente in acqua, é stata valutata mesl
misure di densita in trincea, pesando campionialiendi volume noto prelevati in verticale
partire dalla superficie.

r
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Figura 15 -Misure di accumulo in ghiacciaio. In alto a sinstsondaggi di spessore del manto nevos
destra misure di densita in trincea, in basso laz@®ne tra profondita del manto nevoso ed equivial
cumulato dalla superficie

Le misurazioni di ablamne (bilancio estivo) sono state eseguite duramtstdgione estiva, cc
cadenza media mensile, sia su neve stagionale (olos&bile, per questioni di sicurezza) sie
ghiaccio e firn. L’abbassamento della superfici®@vpcato dalla fusione €& stato wrato in
corrispondenza di paline di alluminio che sonoestafisse nel ghiaccio e che vengono di volt
volta ricollocate per mezzo di una trivella manulalega 2 m (figural6). In area di accumulo
termine dell'estate, I'ablazione e stata mis: per differenza tra I'equivalente in acqua dellaer
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misurato a maggio e I'equivalente in acqua del mast/oso residuo. La conversione dei valol
spessore persi per ablazione in millimetri di egleate d’acqua e stata fatta assumendo una d:
costante, per il ghiaccio pari a 900 m™, per il firn pari a 600 kg i Il limite temporaneo dell
neve residua e la quota della linea di equiliboocs state rilevate per mezzo di GPS portati
rilievi fotografici.

Figura 16 - Misure di bilancio
estvo nellestate 2008 s
ghiacciaio de La Mar. In alto a
sinistra, perforazione del ghiacc
con trivella manuale pe
l'infissione di una palina c
ablazione. In basso a sinistra,
s Scava una trincea a quota 3500
a fine settembre, per misurs

' 'equivdente in acqua della ne
§ residua. In alto a destra |
stratigrafia  all'interno  dells
trincea.

Le misure di accumulo e di ablazione sono statguetge sull'intera superficie del ghiacciaio
Careser, data la sua conformazione e facilita dess. Sul ghiacciaio de La Mare invec
caratterizzato da una maggiore estensione e d&teipza di aree inaccessibili perché troppo ri
0 intensamente crepacciate, l'attenzione é staialifaata sul settore meridionale, limitandc
misurazioni alle se zone accessibili in condizioni di sicurezza (ffeg13). Di conseguenza,

tecnica utilizzata per il ragguaglio spaziale dalisure puntuali € diversa nel caso dei due ghaac
Sul Careser si & potuto procedere mediante unpoltore automatic(Spline) implementato <
software GIS (ArcGis 9.2). Sulla Mare si € inveti#iazato come miglior interpolatore EISMod:
nella versione che ¢ stata ottimizzata per la simohe del bilancio di massa glaciale, nel cordc
dottorato (Capitolo 5).
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Indagini sul regime termico del suolo e sul permsifr

A partire dall'estate 2007, sul bacino dell'altd d@ La Mare sono state intraprese delle
osservazioni finalizzate all'individuazione dellee@ interessate da permafrost alpino e al
monitoraggio del regime termico del suolo. Sondestseguite quattro tipologie d'indagine: i)
analisi geomorfologica per l'individuazione dellerrhe di terreno collegabili alla presenza di
permafrost e gelo discontinuo, ii) misure di tengpera delle sorgenti, iii) rilevamento in continuo
della temperatura superficiale del terreno mediami@i-loggers, iv) misure BTS (Bottom
Temperature of winter Snowcover). Le indagini iatei durante il dottorato vanno ad integrare altre
osservazioni iniziate nel gruppo Ortles-Cevedalpadire dagli anni '‘80 del secolo scorso, con
finalita di monitoraggio e modellazione del pernoafr le L'ultima iniziativa di questo tipo é stata
presa dall'Ufficio geologico della Provincia di fte, che nel corso del 2009 ha iniziato misure di
dettaglio sul settore orientale del bacino, nelbacompresa tra il lago del Careser e le cime
Cavaion e Pontevecchio. Queste ricerche fanno paee progetto europeo Permanet
(http://www.permanet-alpinespace.eu), e sono fizalie alla creazione di un sito di monitoraggio
permanente del permafrost.

Le indagini geomorfologiche sono state svolte ie dtep successivi. In una prima fase si e lavorato
sulle fotografie aeree e sulla cartografia geontogdica disponibile per la zona (Gruppo Nazionale
Geografia Fisica e Geomorfologia, 1986), che hatorsentito di delimitare le macro forme (rock
glaciers) e di identificare le zone su cui focadizz I'attenzione. Successivamente ci si € rechti su
terreno, dove e stato possibile studiare direttaenerock glaciers in modo da dedurne il grado di
attivita attuale. Per questo scopo sono state @saggservazioni riguardanti la litologia supewdie,

il grado di alterazione, la copertura vegetale efohogia dei clasti, la presenza di corrugamenti ed
eventuali affioramenti di ghiaccio. Si & procedutbne alla catalogazione dei rock glacier e alla
loro mappatura, che ha consentito una prima stiell@atiuale areale interessato dal permafrost.

Tra luglio e settembre 2007, dopo l'esaurimentondi@hto nevoso stagionale, si € proceduto alla
misurazione della temperatura di 46 sorgenti, calie tra 2270 e 2990 m di quota(Figura 17).
Dodici di queste sorgenti sgorgano dalla fronteodk glaciers, le altre sono collocate su versante.
Le misure hanno consentito di ottenere informaziaggiuntive sulla presenza o assenza di
permafrost all'interno dei rock glaciers, corrobm@a le tesi sul loro grado di attivita derivanti
dall'analisi geomorfologica. Le misure su versdrdano invece permesso di ricavare informazioni
su aree prive di evidenze geomorfologiche. La teatpea dell'acqua é stata misurata utilizzando
un termometro digitale con sonda esterna “Hann#&ruments”, modello “Checktemp 1”, con
risoluzione di 0,1 °C e precisione + 0,3 °C (daa2e90 °C).

In data 14 ottobre 2007 si e proceduto ad inswllama decina di mini-loggers con sonda di
temperatura esterna (Figura 17), al fine di inian monitoraggio in continuo della temperatura
della superficie del terreno. | termistori sondistastallati ad intervalli altimetrici di circa 20m,
lungo un transetto longitudinale a partire dallacdi malga Mare (2000 m) fino a 3100 m, nei
pressi del passo della Forcola. Sono stati sagl8esmipianeggianti, in modo da ridurre al minimo
gli effetti di pendenza ed esposizione e l'eveittuali una completa erosione eolica del manto
nevoso durante la stagione invernale. | mini-loggmro stati posizionati su superfici costituite da
detrito fine. Alle quote inferiori, fino a 2600 nh,terreno su cui sono stati posizionati € copekdo
vegetazione erbacea. Tre di essi sono stati postick glaciers. La frequenza di campionamento é
stata impostata ad intervalli orari, con registvaei del valore minimo e massimo nell'intervallo. Le
variabili principali che si intendono monitorarensoi) la WEQT (Winter Equilibrium Temperature),
i) la presenza di manto nevoso, iii) la presenizgetb sulla superficie del suolo. In particolaite,
dato di WEQT é stato utile per rilevare la presedzgermafrost sul sito monitorato. | sensori
utilizzati sono costituiti da data-logger miniattzati "Gemini TGP-4020", dotati di sonda esterna
"PB-5001-1M5", con campo di misurazione -40/+125i€pluzione 0.01°C e accuratezza +0.2°C.
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Le misure BTS (Bottom Tempature of winter Snowcover) sono state eseguitmiald del mese
di aprile, nel 2008 e nel 2009. L'area di indagineisponde alla sezione longitudinale del bac
lungo la quale sono stati collocati i n-logger, focalizzando l'attenzione sui siti probabile
presenza di permafrost, oltre i 26000 m e sui rock glacier. Alcune misure sono dtte anche
attorno ai siti d'installazione dei m-loggers, per verificare la rappresentativita sgazielle
misure in continuo. L'obbiettivo delle mre BTS e stato quello di perfezionare la delimiagi
dell'areale interessato dal permafrost, integrateloaltre osservazioni eseguite lungo I'e
principale del bacino dell'alta val de La Mare. Remisurazioni & stato utilizzato una c¢-logger
moddlo "DO 9847 Delta Ohm", cui € stata collegata womda con sensore a termocoppia
risoluzione 0.1°C e accuratezza +0.2°C. Il sensom®llocato sul puntale di un'asta di allumi
costituita da quattro elementi lunghi un metro,i&hili I'uno all'édltro (Figura 17)

Figura 17 -Indagini sul permafrost e terreno congelato. lroatsinistra, alla fronte di un rock glacier r
pressi del passo della Forcola; in alto a destrasuma di temperatura di una sorgente; in bassorassia,
collocazione di un miniegger sulla superficie del terreno; in basso atdgssonda BT.

Misure idrometriche

In data 14 agosto 2007 si e proceduto all'install@ di un idrometro per la misurazione
continuo della portata sul torrente Noce Biancadrbmetro € stato installato in localita Pi
Venezia (2298 m), su una sezione che sottende aindbdi 842 ha, con quota media 3043 m,
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comprende per intero il ghiacciaio de La Mare (Fégi8). Lo strumento di misura € un piezome
alloggiato all'interm di un tubo di ferro zincato che é stato infisstb fondo del torrente e
ancorato ad un grosso masso in destra idrograficaiezometro € un "Keller DC-22 AA"
costituito da due unita, collegate da un cavonitausommersa misura la pressione icatica,
mentre 'unita emersa misura la pressione dell@amn@gistra i dati in un delogger. Lo strumento

registra con frequenza di cinque minuti la diffe®idi pressione (dP) tra le due uni

Per il calcolo della scala delle portate sono statguite misurazioni di portata con il metodo de
diluizione salina (D'Agostino, 2004). Negli annicsassivi si € resa necessaria la ripetizione
misure, visto che l'idrometro e installato su wrealnaturale che puo essere soggetto a variazi
sezione, benché sia stato scelto il punto ritenutospabile nel tratto di torrente a disposizit

Spartiacque del bacino
Corsid'acqua

Laghi
Ghiacciai

AN

sinistra, ’idrometro
(2298 m) e, a destr:
sensore piezometri
1b

Indagini sul comportamento delle variabili meteogpthe ad alta quot

Il monitoraggio nivometeorologico intrapreso durante il periodo di giwlil bacino dell'alta val c
La Mare ha avuto un duplice obiettivo. Dn lato era necessario poter disporre di serie t-
pluviometriche complete per l'implementazione deldeilo di simulazione del bilancio di mas
Dall'altro, era necessario approfondire la conozaea alcuni aspetti chiave nel comportame
delle varidili meteorologiche ad alta quot
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Gli aspetti su cui sono state focalizzate le indialganno riguardat

- la variabilita spaziale e temporale dell'albedghimcciaio

- il comportamento degli afflussi di precipitaziorealta quot

- 'andamentaliurno della copertura nuvolc

- il calcolo della temperatura dell'aria e I'effetédfreddante sulle superfici glaci:

Questi aspetti sono stati studiati per mezzo diigté nivc-meteorologiche automatiche e tran
misure distribuite di albedo c albedometro portatile. Si descrivono qui di segul&
strumentazione utilizzata e il tipo di osservazievolte

Installazione di stazioni nivoreteorologiche automatic

Sul bacino dell'alta val de La Mare sono statealfete due stazionnivo-meteorologiche
automatiche. La prima stazione e stata installatanapletamento della gia esistente strumenta:

in uso presso la diga del Careser (2605 m). Largkceé stata invece installata sul ghiacciaio d

Mare, in area di ablazione, a 288 di quota (Figura 1:

La prima stazione (Figura 19) e in funzione dal gia@004 e ha come scopo principale quell
assicurare la continuita temporale delle misurazidn temperatura, ad integrazione de
osservazioni delle altre due stazioni to-pluviometriche automatiche gia in funzione allaadg!
Careser, di proprieta del'ENEL e della Provinciaténoma di Trento (PAT). La nuova stazic
possiede inoltre caratteristiche e sensori aggiumispetto alle preesistenti, che completan
montoraggio meteorologico del sito, la cui importanzastrategica vista la sua localizzazi
geografica e la lunghezza della serie stc

Anemometro
\)., 5 p s 7
‘ Plranometro

Pluwometro t

ermo- |grometro
Data- Iogger g

Figura 19 —Stazione meteorologica Davis installata pressoi¢mdiel Carese.
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La stazione installata alla digdel Careser € una Davis "Vantage Pro Plus wirelead
alimentazione solare, dotata dei seguenti sel

- termoigrometro a ventilazione forzata (termometro rigabne 0.1°C, accuratezza =0.5¢
igrometro risoluzione 1%, accuratezza

- anemometrovelocita con risoluzione 0.1m/s, accuratezza 1, difszione con risoluzione 22.k
accuratezza +7°)

- pluviometro a bascula (0.2 mm, accuratezza +4%diB0 mm/h, £5% da 50 a 100 mn

- piranometro (risoluzione 1 W/, accuratezza +5%)

- barometro (soluzione 0.1 mb, accuratezza £1 |

Nel vicino schermo Stevenson (capannina di legoohai in disuso ma utilizzato fino al 1992

stato inoltre installato un d«logger ONSET, modello "HOBO Pro F-Temp", che registra la
temperatura dell’aria con riluzione 0.04°C e accuratezza +0.26°C. Questo-logger ha la
finalita principale di monitorare il microclima erno alla capannina, con l'obiettivo di ricav

informazioni utili all'omogeneizzazione della seie@emometrica storica, il cui inizio rise al 1930.

In Figura 20 si descrive la disposizione dellamsintazione presente a Careser |

La seconda stazione automatica (AWS La Mare) a statallata nell'estate del 2005 direttame
sulla superficie del ghiacciaio de La Mare, a 298@i quoa. L'obbiettivo perseguito mediar
I'installazione di questa stazione € quello di stied il comportamento delle variabili ni-
meteorologiche su ghiacciaio e comprendere i méscarche regolano la risposta glaciale
variazioni climatiche. Le prin due stagioni estive sono servite per testare alsaleioni tecnichu
alle numerose problematiche poste da una sperizienta di questo tipo. Dall'estate 200

permanentemente installata una stazione autonwaleta, che funziona durante tuttnno.

—_—

Tavoletta per
neve fresca

Figura 20 -Disposizione della strumentazione r-meteorologica in uso alla diga del Care.
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La Figura 21 illustra la strumentazione installsth ghiacciaio de La Mare, che € composta d
datatogger Campbell Scientific "CR1000", cui sonolegati i seguenti sensori:

- termoigrometro a ventilazione passiva Campbell ScientiftS215" (termometro risoluzior
0.1°C, accuratezza +0.4°C; igrometro risoluzione &éturatezza +49

- anemometro Young "051083- (velocita con risoluzione 0.1 m/s,curatezza +0.3 m/s; direzio
con risoluzione 1°, accuratezza 4

- albedometro Delta Ohm "LP Pyra 05" (I° classe IS@® sensibile alle lunghezze d'or
comprese tra 305 e 2800 nm, risoluzione 1 ?, accuratezza +5%)

- 2 pirgeometri Kipp&Zonen CGRrisoluzione 1 W/ accuratezza +4%)

- nivometro ad ultrasuoni Campbell Scientific SR50&dluzione 1 mm, accuratezza +10 n

La stazione € montata su un treppiede di accigimggiato alla superficie del ghiaccio. | "pie
del supporto affondano nehigiccio per 2-30 cm per effetto del peso e della conduzione ldire:
da parte del metallo. Il successivo ricongelameleibacqua di fusione attorno ai piedi del supp
contribuisce a bloccarlo saldamento al ghiacciademdolo irremovibile. A brevdistanza dalla
stazione & montato, su una struttura costituitaudi@ di alluminio, il nivometro ad ultrasuo
(Figura 21). A completamento della stazione, rst 2008 é stato installato un pluviome
elettronico a bascula (modello Lastem "DQAO3con superficie di raccolta di 1000 cn
risoluzione 0.2 mm, accuratezza +2%) munito di-logger proprio (Campbell Scientific CR51
Non e stato possibile installare il sensore pluwatio nelle immediate vicinanze della AWS, si
superficie del ghieciaio, poiché & impossibile garantire la perfettazontalita necessaria ad
corretto funzionamento del meccanismo basculamg& g8indi optato per un sito su roccia in po
a 200 m in linea d’'aria dalla AWS e alla stessataudove il pluviomeo é stato ancorato p
mezzo di tiranti direttamente sul substrato roari@sgura 22

Pirgeometri

pr

Figura 21 — La stazione nivameteorologica automatica installata sulla supedidiel ghiacciaio de La Mat
a quota 2980 m. Sullo sfondo, il Ceveu.

58



8| Figura 22 - Il pluviometro
" installato a breve distanz
“ dallAWS del ghiacciaio de L
Mare, su roccia in post

Misure distribuite di albedo

Le misure di albedo sono state eseguite durargtatgoni di ablazione 2007 e 2008, tra fine lu
e meta settembréCossi, 2008). Lo strumento utilizzato € un albedtym costituito da du
piranometri a termopila di prima classe secondondama ISO 9060 e secondo la Wc
Meteorological Organization (WMO, 2008). Lo strurtee identico a quello installato sullAW
del ghiacciaio de La Mare. L'albedometro & stato mantat un treppiede e le misurazioni s
state eseguite mantenendolo a un metro di altealim gperficie, con asse perpendicolare al p

di campagna (Figura 23). In questo modo l'areaé@ssata dea misura & stata pari a circa “.

In otto giornate di rilievo sono stati eseguititatale 83 campionamenti (Figura 24), ciascuno ¢
durata di cinque minuti. | dati provenienti dalbadometro sono stati registrati e visualizzati d
apposito datdegger (modello Delta Ohm "DO 9847"), che al terenidella misurazione t
consentito di annotare i valori minimi, massimi edindi radiazione incidente e riflessa. Oltre
valori di radiazione incidente e riflessa, per oganto di misura si & presota delle condizioni
meteorologiche e del substrato al momento dell’'sizjone (stato del cielo, tipologia e alte:
della base delle nubi, presenza o assenza di accuugoerficie, substrato congelato o in fusion
nel caso di neve e firn anche etrofondita, densita e diametro medio dei cristafii)stata inoltre
rilevata la posizione di ciascun punto tramite Gi®8atile e annotata I'ora di inizio misurazio
Al termine dell'acquisizione, infine, e stata sa#dt una fotografia del substrato endo una
fotocamera digitale sulla stessa posizione delatimetro, in modo da poter fare ulter
osservazioni al momento dell’elaborazione dei

Il sito dove effettuare la misurazione e stato tecal corrispondenza di una palina di ablazi
(utilizzata per il calcolo del bilancio di massa) oudi punto rappresentativo di un’ampia porzi
di ghiacciaio. Tutte le misurazioni sono state agedra le ore 9.00 e le ore 16.00 (solari), indm
da evitare le ore in prossimita di alba e tramofi & cercato inoltre, nei limiti del possibile,
eseguire le misure in condizioni di cielo seren@oco nuvoloso. Data la stagione, le condizior
percorribilita e, non ultime, le condizioni di siezza, & stato possibile eseguire le misura:
quasiesclusivamente su ghiaccio di ghiacci:
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ﬁ Stazione nivo-meteorologica automatica

® Misure di albedo

0 2 4 km

Figura 24 -Localizzazione spaziale dei siti di misura dell&db mediante albedometro portatile, ne
stagioni estive 2007 e 2008
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2.2.2 Ricerche sulla vedretta Alta dell'Ortles

Le indagini eseguite sulla parte superiore delldretta alta dell’Ortles si collocano nell’'ambito
un progetto di ricerca internazionale sul paleoalinche vede il coinvolgimento (numerose
universita e come principale promotore il Bird PoResearch Center (Universita dell’Ohio).
dipartimento TeSAF dell'Universita di Padova €& ewilto in queste ricerche con un Progettc
Ateneo, che e stato finanziato nel corso del 2Q@9finalita principale del progetto di ricerca ¢
prelievo di una carota di ghiaccio dal settore satade del ghiacciaio, a 3850 m di quota, pe
ricostruzione delle condizioni climatiche nel pasesdl 12 giugno 2009 é stata eseguita
dettagliata indgine conoscitiva preliminare, finalizzata al consetgnto di indicazioni utili per |
futura perforazione, prevista nel 2011. La partemipne a queste ricerche ha consentit
completare le osservazioni eseguite in val de LaeMastendendole ultermente verso l'alto e
verso nord. L’approccio di studio sull'Ortles e tipo multi-disciplinare, e vede coinvo
meteorologi, nivologi (Provincia di Bolzano), edpati elementi in tracce nelle carote pol
(Universita di Venezia, Bird Polar Researcknter dell’'Universita dell’Ohio), esperti di geofisi
(Universita di Innsbruk) e di geomorfologia glaei@ periglaciale (Universita di Padova e di Pa

Descrizione del sito speriment

I monte Ortles si trova all’'estremita occidentadkella provincia di Bolzano, sul settc
settentrionale del Gruppo Ort-Cevedale (Figura 26). La cima raggiunge i 3905 Ioms.ed €
anche la massima elevazione del settore oriengdlie Alpi Europeela vedretta Alta dell’Ortles
un ghiacciaio di tipo montano, che ricopre quasiiptero il settore sommitale della montagna
pendio che scende con moderata pendenza in dieezriori-ovest (Figura 25). Il ghiacciaio
estende con una superficie i a 105 ha tra una quota massima di 3905 m (chesponde all¢
quota della cima) e una quota minima frontale pa8018 m. L’area di accumulo nei pressi d
cima & sempianeggiante, ma procedendo verso il basso la ftipesi fa via via piu ripid: per
terminare con due lingue che divergono a partireia quota di 3600 m, e che si affacciano
fronti sospese su ripidi gradini rocciosi. La pemrke media del ghiacciaio € pari a 2
I'esposizione media € a neavest. L'alimentazione e quasi essivamente diretta, con un ruc
importante svolto dall'azione eolica nel ridistrifgigli accumuli. Il ghiacciaio si pud consider:
“politermico”, cioe in parte caratterizzato da tesrgture prossime al punto di congelame
dell’acqua, e in parte “freb”, cioe permanentemente al di sotto degli 0°Gdet al., 2001)

Figura 2t - La vedretta Alta
dell'Ortles, ripresa da nor
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Figura 26 -Corografia della vedretta Alta dell'Ortles. In rasg stata evidenziata la sua posizione
all'interno del gruppo Ortles-Cevedale. Le indagiono state eseguite sul settore superiore delcghia.

Alcune peculiarita distinguono questo ghiacciaguesta area geografica dal bacino dell’alta val de
La Mare. Sulla sommita dell’Ortles i processi ddistribuzione eolica del manto nevoso sono
ancora piu estremizzati rispetto ai ghiacciai presionsiderazione in val de La Mare, soprattutto a
causa della maggior quota, che comporta neve paald,” e maggiormente erodibile, e del minor
riparo orografico opposto ai venti dominanti, pnolmti soprattutto dai quadranti settentrionali.
Inoltre I'Ortles si trova piu vicino alla cosiddettinner dry alpine zone”, rispetto alla val de La
Mare. E’ lecito quindi attendersi tassi di accuminferiori, a parita di quota, rispetto ai ghiadcia
posti piu a sud, a causa della maggior ventositkeleclima verosimilmente piu secco. Tuttavia
esistono poche informazioni su questo ghiacciaie potrebbe, ad esempio, beneficiare di
significativi apporti di precipitazione portati darrenti settentrionali. Inoltre la quota piu elevée

il clima conseguentemente piu freddo) potrebbeworiee un significativo accumulo estivo sulle
porzioni piu elevate del ghiacciaio, che dovrebbessere interessate solo sporadicamente
dall'ablazione.

Lo studio intrapreso nel 2009 ha riguardato il pransommitale del ghiacciaio, compreso tra 3800
e 3900 m di quota. Questa zona é stata scelta possbile sito adatto al recupero di una carota di
ghiaccio “freddo”, condizione essenziale per lasawazione del record paleoclimatico che si
intende ricavare dal ghiaccio.
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Indagini glaciologiche

Le misurazioni glaciologiche eseguite sull'Ortleens state finalizzate alla determinazic
dellaccumulo nevoso dell’'inverno 20-2008 e alla valtazione puntuale del bilancio di ma:
degli ultimi 2-3 anni. Lo spessore della neve é stato misurataamied sondaggi eseguiti ¢
sondino metallico ad intervalli di 50 m lungo umrtsetto rettilineo posto trasversalmente
direzione di flusso dellgacciaio. La densita della neve, necessaria pesiaersione degli spess:
in altezze di equivalente d’acqua, € stata miauaditinterno di una trincea, scavata fino a 490
di profondita. Questa trincea ha permesso inoliresdguire dettagliatosservazioni nivologiche
(forma e dimensioni dei cristalli, resistenza perreetrica, stratigrafia), e di prelevare campios
le analisi chimiche degli ioni maggiori e degli mlenti in tracce. Al termine delle misure la trin
e stata riempita con laeve di risulta derivante dallo scavo, e a bregtadiza sono state colloci
due paline di ablazione, sostenute all’'estremitariore da una piastra metallica che ha il com
di impedire lo sprofondamento delle paline nellgene nel firn sottosti¢e. Una delle due paline
stata inoltre dotata di un datagger per la misurazione e la registrazione deltaperatura dell’ari

Le indagini glaciologiche sono state curate dalbeas della tesi, in collaborazione con Robe
Dinale dell'Ufficio Idrogafico della Provincia Autonoma di Bolzano, Philipastner del'EURAC(
di Bolzano e Reihard Pinggera della stazione dall@stale di Prato allo Stelv

Figura 27 —A sinistra e al centro misure glaciologiche in tea; a destra le due paline ablazione
installate nei pressi della cima dell’Ortles (wwwtles.org)

Indagini chimico-fisiche

Una perforazione superficiale, che ha consentitaggiungere 10 metri di profondita, & servita
il prelievo di campioni di neve e firn che, unitamai campioni prelevati sulla parete della trinc
sono stati successivamente trasportati in labocated analizzati al fine di misurare
concentrazione di polveri, ioni maggiori, elemetndéiccia e isotopi stabili. Sui campioni prele\
mediante la pdorazione € inoltre stata misurata la densitaj @ poi proceduto alla misura ¢
profilo termico verticale all'interno del “pozzo’l gderforazione

Le indagini chimicofisiche sono state curate da Paolo Gabrielli detl Blolar Research Cen
(Universita dell'Ohio - USA), in collaborazione con Jacopo Gabrieli e Paallelonga
dell'Universita e IDPACSNR di Venezia e con lassistenza di Matteo Cattadel Musec
Tridentino di Scienze Nature
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Figura 28 -Alcune fasi durante le indagini imico{isiche eseguite sulla vedretta Alta dell'Ortle43-06-
2009. In alto a sinistra, si inserisce il carotigper la perforazione. In alto a destra durant
processamento dei campioni di ghiaccio. In bassmstra pulizia del carotiere prima dprelevamento del

campione di ghiaccio. In basso a destra un campdairiien contenente lenti di ghiacc

Indagini geofisiche

Contestualmente alle misure glaciologiche e aligrel di campioni per le analisi chimiche,
settore sommitale del ghiac@adlell'Ortles sono state eseguite anche indagiofigiehe mediant:
georadar (Ground Penetrating Radar, GPR) finakzalla valutazione degli spessori e all'an
della struttura interna del corpo glaciale. Le messono state eseguite lungo duesetti rettilinei,
uno disposto trasversalmente e lungo 370 m, I'alfisposto longitudinalmente al ghiacciaic
lungo 150 m (Figura 26).

Queste indagini sono state eseguite da Karl KralefitUniversita di Innsbruck, in collaborazio
con Helmut Hausmman dell'Universita di Vienna e Claudio Carraro d#ficio Geologia e prov
materiali della Provincia Autonoma di Bolzal
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Figura 29 -Indagini geofisiche con georadar sul settore supreridella vedretta Alta dell'Ortle
(www.ortles.org).
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CAPITOLO 3 - RISULTATI DELLE INDAGINI SULLA
CRIOSFERA

3.1 Indagini sul comportamento delle variabili meterologiche ad alta quota

Le stazioni nivo-meteorologiche automatiche inatallsul bacino dell'alta val de La Mare e le
indagini di campagna eseguite nell'ambito del dattodi ricerca hanno consentito di approfondire
alcuni aspetti del comportamento delle variabiliteoeologiche connesse al bilancio di massa
glaciale. Gli approfondimenti hanno riguardato:

- la stima degli afflussi di precipitazione ad ajtesota
- la variabilita spaziale e temporale dell'albedghiacciaio
- la ciclicita diurna della copertura nuvolosa dieala stagione di ablazione

3.1.1 Stima delle precipitazioni ad alta quota: vadlazione per mezzo di dati di bilancio di
massa glaciale

La stima delle precipitazioni ad alta quota ha mpbrtanza considerevole nelllambito della
misurazione e modellazione delle risorse idrichistovche gran parte di esse trae origine in aree
montuose (Schéar e Frei, 2005). D'altro canto questatazione é soggetta ad incertezze ed
approssimazioni, che sono dovute a due cause jpaiind) la scarsita o totale assenza di strumenti
di misurazione delle precipitazioni ad alta quailajl difficile ottenimento di misure corrette di
precipitazione in contesti ambientali caratterizzdh elevata ventosita e alta frequenza di
precipitazioni solide (Sevruk, 1989; Molnar andZha, 1989; Schwarb, 2000). La presenza di
sostenuti gradienti verticali, causati dall'effettell'orografia sulle precipitazioni, impedisce una
stima corretta delle precipitazioni basata unicamenlle stazioni poste nei fondovalle. La corretta
valutazione di questi gradienti € fondamentale Ipestima delle precipitazioni ad alta quota, e
implica un adeguato processamento dei dati gregistrati dai pluviometri. Questa correzione &
tanto piu determinante nel calcolo della distrilbn® spaziale delle precipitazioni, quanto piu a
quota elevata si trovano le stazioni di misura.quata infatti influisce sia sulla ventosita media
durante le precipitazioni, sia sulla frequenzaealellecipitazioni solide. Entrambe queste variabili
sono in relazione diretta con l'errore di misuraldapporti di precipitazione (Sevruk, 1982;
Legates, 1987; Goodison et al., 1998; Hood efl@B9; Yang et al., 1998, 2000).

La disponibilita di osservazioni di equivalenteaicqua del manto nevoso presso la stazione termo-
pluviometrica di Careser diga e sui ghiacciai teati ha suggerito una ricerca su questo
particolare aspetto idrologico. Durante il dottoratstata completata una pubblicazione scientifica
su questo argomento (Carturan et al., 2010a). &raache al contributo dato da referi anonimi
durante il processo di revisione da parte dellsstavinternazionale su cui si intende pubblicare
I'articolo, la tecnica di correzione delle precgztoni e la loro estrapolazione alle quote piu alev
sono state ulteriormente affinate, e vengono gseeduito descritte in dettaglio.

Area di studio

Si é scelto di lavorare su un'area di studio pijpianispetto all'alta val de La Mare, in modo da
poter disporre di un numero sufficiente di staziometeorologiche, che potessero fornire le
grandezze meteorologiche necessarie allo studiop@eatura, precipitazioni e velocita del vento).
L’area prescelta & la val di Peio (173%mil bacino & drenato dal fiume Noce, e compreltala
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val de La Mare, collocata sul settore r-orientale (Figura 30). La quota media € pari a 28t
s..m., con un valore minimo alla sezione di chraspari ¢ 952 m e un valore massir
corrispondente a 3769 m sulla cima del Monte Cdeeda copertura glaciale si estende su :
km?, (7% della superficie totale) e influenza in maifgnificativo il regime annuale dei deflut

[] Glaciers
= Watershed boundary

(5) Weatherstations

Figura 30 — Collocazione geodiea dell'area di studio. Per la denominazione deltazioni meteo fal
riferimento alla Tabella 4

Disponibilita e processamento dei ¢

| dati utilizzati includono i) valori giornalieriidemperatura, precipitazione e velocita del vergc
dodici stazioni meteorologiche, collocate sia atérno, sia all'esterno dell'area di studio pe
periodo 1978005; ii) misure su neve nel pero 19602006 alla diga del Careser, che includ
osservazioni sull’equivalente in acqua del mantwose; iii)) dati di bilancio invernale s
ghiacciaio del Careser, per il periodo 1-2005. Le principali caratteristiche delle stazi
meteorologiche songportate in Tabella £

Le stazioni term@luviometriche incluse nello studio sono otto. beolquota varia da 735 m (Mal
a 2605 m (Careser diga). Oltre ai dati meteorolpgigno state raccolte informazioni riguarde
I'eventuale spostamento deB&azioni nel corso del tempo, la sostituzione defitamentazione €
eventuali cambiamenti nelle caratteristiche delbénte immediatamente circostante i siti
misura, oltre alle pratiche di misurazione. Il pitnportante elemento di discontinuita
rappresentato dalla sostituzione della strumentazioanuale, in uso fino agli anni 80 del sec
scorso, con la strumentazione automatica attuakmerttora in funzione. Per quanto riguard:
precipitazioni, i vecchi pluviometri manuali sortats sosituiti da pluviometri a basculla automati
riscaldati durante la stagione fredda. | nuovi regati mantengono la forma e le dimensi
dellimboccatura dei vecchi strumenti manuali (1086%). Per quanto attiene invece ai dati
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temperatura, i vecchi termometri a mercurio a magmmassima, che erano collocati all'interno di
capannine schermanti di legno, sono stati sostitlat sensori digitali, collocati all'interno di
schermi di materiale plastico o metallico, piu pice a ventilazione naturale. L'omogeneita delle
serie termo-pluviometriche e stata valutata mediapiportuni test statistici (Peterson et al., 1998;
Aguilar et al., 2003). Nel caso delle temperatuoeirze serie hanno dovuto essere omogeneizzate,
mentre nel caso delle precipitazioni non si sorsb mecessari interventi di omogeneizzazione, ma
unicamente alcuni riempimenti di lacune utilizzamdiati di stazioni vicine.

Stazione Quota | Localizzazione (esposizione al ventq) Variabili
(ma.s.l.) meteorologiche

1 - Cima Presena 3015 Cresta (aperto) W

2 - Vioz 2950 Cresta (aperto) W

3 - Capanna Presena 2730 Pendio (aperto) W

4 - Careser diga 2605 Pendio (aperto) T, P, W, H8|,

5 - Tonale 1795 Valico (parzialmente protetto) TWP

6 - Pian Palu 1790 Fondovalle (parzialmente pro}ett T, P
Pendio,

7 - Peio 1565 vicino al fondovalle (parzialmente T, P
protetto)
Pendio,

8 - Rabbi 1350 vicino al fondovalle (parzialmente T,P,W
protetto)

9 - Cogolo 1200 Fondovalle (parzialmente protetto) T, P

10 - Mezzana 935 Fondovalle (parzialmente protettp) T,P,W

11 - Caldes 773 Fondovalle (parzialmente protettp) W

12 - Male 735 Fondovalle (parzialmente protettq) PT,

Tabella 4 — Quota, collocazione e variabili metdogiche misurate dalle stazioni incluse nell’ana(is =
temperatura, P = precipitazione, W = velocita dehto, HN = altezza neve fresca, HS = altezza néve a

suolo)

| dati di vento sono necessari per la correziorke geecipitazioni. Essi sono disponibili in modo
continuo e con buona copertura spaziale solo da2.20ra le otto stazioni termo-pluviometriche,
solo quattro sono equipaggiate con anemometri. dpgire provveduto ad aggiungere altre quattro
stazioni anemometriche (Cima Presena, Vioz, Capdmesena e Caldes), in modo da poter
completare la caratterizzazione anemologica delali studio. Dall’analisi dei dati € emerso come
esistano due principali regimi anemologici, bertidis Come si vede in Figura 31, sulle stazioni di
alta quota la velocita media del vento € massimanasi invernali e minima nei mesi estivi. Al
contrario, nei fondovalle le massime velocita dehto vengono mediamente misurate durante
I'estate, mentre la velocita media € minima in imee Questo comportamento trova spiegazione
nella collocazione geografica delle stazioni e 'imdrazione tra i venti di superficie e la
circolazione sinottica a larga scala. In estateileolazione generale & anticiclonica o comunque
caratterizzata da bassi gradienti di pressionest@umndizioni favoriscono lo sviluppo delle brezze
di monte e di valle, mentre nei mesi autunnaliemmali e primaverili € osservabile una maggior
frequenza di condizioni cicloniche con maggiori dieati di pressione tra il versante sud e il
versante nord delle Alpi (Weber and Furger, 2081))la base di queste osservazioni, per il calcolo
della ventosita alle stazioni prive di misure dinte le stazioni anemometriche sono state
raggruppate in due gruppi: i) stazioni di alta quopra i 2000 m) e ii) stazioni di fondovaller Pe
ogni gruppo si e calcolata la velocita media mendi#l vento, che €& poi stata estrapolata sulle
stazioni senza anemometro, sulla base della loralikzazione geografica. Successivamente la
velocita del vento e stata calcolata al livello'@eboccatura del pluviometro mediante I'equazione
del profilo logaritmico del vento, che include glifetti della rugosita e degli ostacoli circostanti
(Fedorova, 1966; Sevruk and Zahlavova, 1994):

69



-1
h H
U,, =U,|log— | log— | (1-0.024a
ha H( gzoj( gzoj ( ) 3
dove Uy, & la velocita del vento all'altezzd (m) dello strumento di misura (m's h & l'altezza
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Figura 31 — Velocita media mensile del vento su staaione di fondovalle e su una stazione d’altatgu

Le misure di neve fresca, neve al suolo e equita@lenacqua della neve fresca disponibili per la
stazione di Careser diga sono utili per la stimbaderecipitazione alla stazione piu elevata tra
quelle incluse nell’analisi. La corretta stima degfflussi meteorici su questa stazione e
determinante per conseguire una valutazione atideddegli afflussi sulle aree sommitali
glacializzate, poiché normalmente tale calcolovsiaée di gradienti verticali di precipitazione e di
regressioni lineari quota/precipitazione. L'equergke in acqua della neve fresca é disponibile per
gli anni 2004, 2005 e 2006. Sulla base di quedtiedatata ricavata una relazione sperimentale tra
temperatura media giornaliera e densita della fimsra caduta in 24 ore. Tale relazione € una
versione modificata della funzione proposta da bagelle (1961):

p(T) =50 T<-15°C
p(T)=667T +150 T >-15°C 4

dove T & la temperatura media giornalierap & la densitd della neve fresca (k§ymQuesta

relazione e stata utilizzata per calcolare I'eql@inte in acqua della neve fresca nel periodo
precedente al 2004.

Le misure di bilancio di massa disponibili sul gluaio del Careser sono utili alla validazione elell
stime degli afflussi derivanti dall’applicazionel seetodo di correzione proposto. Infatti, le misure
di bilancio di massa glaciale possono essere esabe “surrogati” delle misure pluviometriche ad
alta quota, e come controllo delle stime di preaagone (Gerbaux et al., 2005; Tangborn, 1999).
La serie di bilancio di massa invernale del ghiaiccdel Careser € riportata in Figura 32. Le misure
vengono eseguite al termine del mese di maggionsistono nella valutazione dell’equivalente in
acqua del manto nevoso mediante sondaggi di sgessonisure di densita eseguite in trincea.
L’equivalente in acqua del manto nevoso si puo ickemare rappresentativo della precipitazione
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caduta durante tutto I'inverno, poiché le perdite pvaporazione e per fusione sono normalmente
trascurabili.
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Figura 32 — Serie storica del bilancio invernalesomato sul ghiacciaio del Careser

Correzione dei dati di precipitazione

E' gia stata discussa in precedenza l'importanzaurdi corretta stima delle precipitazioni,
soprattutto sulla stazione pluviometrica piu elav@fareser diga, 2605 m) che é strategica per il
calcolo dei gradienti verticali di precipitazione@nseguentemente per le estrapolazioni a quota piu
elevata. Per questa stazione sono disponibiliiidi&quivalente in acqua della neve fresca, quindi
possibile calcolare in via diretta il fattore dircezione delle precipitazioni solide. Il fattore di
correzione medio stagionale per la neXg ¢y a Careser diga e stato calcolato come segue:

we

M-

=
1
I

snow

Pi

-

{0l
Ly

5

dove n e il numero di giorni con precipitazione solidarahte la stagione invernaleyg é
I'equivalente in acqua della neve fresca nel giarred; € la precipitazione giornaliera misurata dal
pluviometro. La serie dei fattori di correzionegstanali e riportata in Figura 33.
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Figura 33 — Serie dei fattori di correzione medigibnali per le precipitazioni solide a Careser dig

Il valore minimo diKgnow € stato calcolato per il 1995 e 1971 (1.16), gquetlassimo € stato
calcolato per il 2003 (2.15). Esiste una signifiatariabilita interannuale (Deviazione Standard =
0.25), specie nel periodo 1993-2006. La sostitizio®el pluviometro manuale con [lattuale
pluviometro automatico, nel 1992, non ha comporthtierenze statisticamente significative tra i
valori medi dei due sottoperiodi. In ogni caso,uaicvalori particolarmente bassi Hinow Negli
ultimi 13 anni potrebbero essere riconducibili alave trasportata dal vento, che potrebbe
attualmente essere annoverata tra le precipitazeoce invece nel caso del pluviometro manuale
non veniva considerata nelle misurazioni. Il valonedio del fattore di correzione nellintero
periodo € pari a 1.57, ed € interessante osseteane questo valore rientri nel range proposto dalla
letteratura per strumenti con caratteristiche sipakti in analoghe condizioni topografiche (WMO,
1994, 2006; Zweifel and Sevruk, 2002).

Nel caso delle precipitazioni piovose a Career ,deggael caso delle precipitazioni liquide e solide
alle altre stazioni pluviometriche, non si dispatienformazioni utilizzabili per una correzione in
modo “diretto” delle precipitazioni (cosi come atstfatto invece per le precipitazioni nevose alla
diga). In questi casi si e utilizzata la proceduessa a punto da Sevruk (1985), che utilizza idiati
vento per correggere i totali mensili di precipitere. Questa procedura tiene conto del fatto che,
normalmente, la velocita media del vento aumentarda le precipitazioni. Inoltre la tecnica di
correzione tiene in considerazione la differentiiciehza dei pluviometri dovuta alla “struttura”
della precipitazione (cioe l'intensita della pioggpd la proporzione di precipitazioni nevose sul
totale mensile). In tabella 5 si riportano i fattdrcorrezione minimi, massimi e medi tra ottolere
maggio per la neve e per la piogd&adow € Krain), Per mesi con precipitazione totalmente nevosa o
totalmente piovos&,in varia tipicamente tra 1.01 e 1.03 nei fondovalleael.05 e 1.09 ad alta
quota, mentrKsnonvaria tra 1.06 e 1.18 nei fondovalle, e tra 1.36.#0 ad alta quota. Il valore
medio di Kgnow @ Careser diga € pari a 1.51, molto prossimo #&readi 1.57 calcolato
sperimentalmente a partire dai dati di equivalémtecqua della neve fresca. Questa congruenza di
valori conferma la bonta della tecnica di correeitwasata sui dati di vento e la sua applicabilita a
altre stazioni considerate nell’analisi.
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Krain Ksncvw

min max | medial min| max| media
Careser diga 1.05 1.10 1.08 1.36 1.70 1.61
Tonale 1.04 1.04 1.04 1.25 1.29 1.28
Pian Palu 1.01 1.03 1.02 1.06 1.18 1.13
Peio 1.01 1.03 1.02 1.06 1.18 1.13
Rabbi 1.01 1.03 1.02 1.06 1.18 1.13
Cogolo 1.01 1.03 1.02 1.06 1.18 1.18
Mezzana 1.01 1.03 1.02 1.06 1.18 1.12
Male 1.01 1.03 1.02 1.06 1.18 1.1p

Tabella 5 — Valori minimi, massimi e medi dei fatth correzione per la pioggia () e per la neve (Ko
per mesi esclusivamente piovosi 0 nevosi

Stima della precipitazione invernale ad alta quota

La distribuzione spaziale della precipitazione aefhl di Peio é stata calcolata per ogni stagione
invernale dal 1978-'79 al 2004-05. Le stime di @p#azione ad alta quota sono state validate
tramite confronto con i corrispondenti valori dilamcio invernale misurati sul ghiacciaio del
Careser. | totali stagionali di precipitazione (@téobre e maggio compresi) sono stati ragguagliati
spazialmente usando il metodo proposto da Gotadrdl. (2007), che consiste in una regressione
lineare pesata della precipitazione con la quo&a. dgni cella 30x30 di un modello digitale del
terreno (DTM), i pesi vengono calcolati in funziodella distanza dalle stazioni pluviometriche,
mediante la seguente relazione:

W =Aex —(dﬂ]
d

0

6

dovel ea sono i parametri della funzione di pesatukaé una distanza limite per la selezione delle
stazioni, edsp € la “crossing distance” che separa ogni cellagia stazione. La “crossing distance”
prende in considerazione sia la distanza orizzergalklidea, sia la componente verticale legata
all'attraversamento delle creste e delle valli. Oggazione é inclusa nei calcoli solo nel casouin ¢
dsp < do. | residui dell’estrapolazione sono quindi caltigbeer ogni cella su cui insiste una stazione
pluviometrica, interpolati sull’area di studio madie una Spline, e sottratti alle prime stime di
precipitazione. Questo metodo e stato applicatostmeesso e cross-validato nell'intera provincia
di Trento. Questa applicazione ha fornito utiliicakioni per i valori da assegnaré@al ea. Per la
val di Peiody e stata posta uguale a 25 km, meritre a sono state poste uguali a 5 e 2
rispettivamente. La distribuzione spaziale dellecgpitazione media invernale non corretta tra il
1978 e il 2005 in val di Peio e riportata in Figudda, mentre in Figura 34b é riportata la
precipitazione corretta, e in 34c la differenzaléraue. La correzione delle precipitazioni consent
di stimare un apporto pluviometrico mediamente n@gge le differenze tra precipitazioni corrette
e precipitazioni non corrette aumentano con la ajuggiungendo un valore massimo di +381
sulle aree sommitali. La differenza media & pa#182 mm, che corrisponde a 31.5°% 1% se
distribuita sull’area della val di Peio.
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Figura 34 — Distribuzione spaziale media (1978-208&lla precipitazione invernale a) non correttd, b
corretta; in c) la differenza tra a) e b)

| due scattergrammi di Figura 35 riportano il conto tra i bilanci di massa invernali misurati sul
ghiacciaio del Careser e la precipitazione caleglpér singole stagioni invernali, sul ghiacciag d
Careser per mezzo di precipitazioni corrette egwrette. La Figura 36 mostra invece I'andamento
temporale del bilancio invernale misurato e calwmla
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Figura 35 — Confronto tra bilancio di massa invelmanisurato sul ghiacciaio del Careser e precipibae
calcolata sul ghiacciaio per mezzo di: a) precigitai non corrette, b) precipitazioni corrette

Le stime di precipitazione ad alta quota sono rateente migliorate in seguito alla correzione
delle precipitazioni. L'indice di efficienza (El,d$h e Sutcliffe, 1970) passa da -1.067 a 0.641,
correggendo le precipitazioni. | dati grezzi foomso stime di precipitazione costantemente
inferiori alle misure, e inoltre “smussano” in modmnificativo la variabilita interannuale degli
afflussi in quota. L'errore medio passa da -38%92.8%, e il Root Mean Squared Error da 410 a
171 mm.
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Figura 36 — Andamento temporale del bilancio di ssa@vernale misurato sul ghiacciaio del Careser,
confrontato con le stime di precipitazione otterudedati corretti e non corretti nel periodo 197005,

La Figura 37documenta I'impatto della correzioned#gi grezzi sulla stima del gradiente verticale
di precipitazione. In questa analisi sono statiusicanche i mesi estivi, in modo da evidenziare le
differenze stagionali. | gradienti sono espressiitkm®, sono riferiti alla quota media della val di
Peio (2365 m) e sono stati calcolati per 'areaghefcciaio del Careser. L’errore cui sono affetti
dati grezzi di precipitazione influisce pesantemmesul calcolo dei gradienti, che vengono
regolarmente sottostimati, soprattutto in inverNei mesi di ottobre e di novembre i gradienti
calcolati per mezzo di precipitazioni non corredssumono addirittura un valore negativo,
indicando un’apparente diminuzione delle precipttazcon la quota. L'aumento dei gradienti che
si verifica utilizzando dati corretti di precipiiane € particolarmente evidente nei mesi invernali,
mentre & piu marginale nei mesi estivi. Questoatinalla diversa frequenza delle precipitazioni
nevose e, di conseguenza, al diverso errore di renisl’andamento medio del gradiente
pluviometrico durante I'anno vede un massimo priemd® e un minimo all'inizio dell’autunno.
Questo comportamento € gia stato descritto indgbdifia (Schwarb, 2000) ed e compatibile con la
climatologia delle precipitazioni dell'area di stodche vede precipitazioni prevalentemente da
sollevamento orografico in inverno, e precipitazigmevalentemente convettive in estate. Il
gradiente medio annuo aumenta dal 5.7 al 19 %; khminimo aumenta da -4.3 (ottobre) a 11 %
km™ (settembre); il massimo passa da 12.6 (agost@)%% k' (aprile).

Osservazioni conclusive

La valutazione quantitativa delle componenti dértio idrologico alla scala di bacino é cruciale
nell’ambito della gestione della risorsa idrica,neodelli idrologici sono strumenti essenziali feer
loro stima. Nell’equazione del bilancio idrologidotermine degli afflussi di precipitazione e di
solito un input meteorologico che deriva da misimaizstrumentali. Tuttavia, i dati grezzi di
precipitazione sono normalmente affetti da errprincipalmente attribuibili alla deviazione del
flusso di vento in prossimita dei pluviometri, chiementano con la quota in modo proporzionale
alla frequenza delle precipitazioni solide. Ne @mse che questi errori hon sono trascurabili in
aree di montagna, e nei modelli idrologici se eadiconto tramite opportuni fattori di correzione.
Spesso i fattori di correzione sono assegnati idomda rispettare I'equazione di continuita, ma in
tal modo si introducono elementi di distorsione prelcesso di calibrazione dei modelli. In aggiunta,
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I'estrapolazione delle precipitazioni su aree prdiestrumenti di misura ad alta quota richiede
un’accurata valutazione dei gradienti verticalpdecipitazione, che & soggetta ad errori grossolani
nel caso di dati pluviometrici non corretti.

Le osservazioni dirette di equivalente in acquandahto nevoso presso le stazioni pluviometriche
collocate ad alta quota si rivelano estremamerilie sia per il calcolo dei fattori di correzionsia
per la stima dei gradienti di precipitazione. D'altanto anche le misure di bilancio invernale sui
ghiacciai sono strategiche, poiché consentono litlara le stime di precipitazione ad alta quota,
dove le misure sono scarse o totalmente assenti.

La procedura di correzione adottata in questo studinsente un’estrapolazione accurata delle
precipitazioni durante la stagione di accumulo aleote piu elevate, come € stato possibile
verificare per mezzo dei dati di bilancio inverndkd ghiacciaio del Careser. | fattori di correaon
calcolati per le stazioni della val di Peio ricadarel range indicato dalla letteratura scientipea

siti analoghi a quota simile nell'arco alpino. Eata trovata una stretta relazione dei fattori di
correzione con la quota, poiché essi sono forteenafiuenzati dalla frequenza delle precipitazioni
solide e dall’esposizione al vento.

a0
—+— Caorrected

---+-- Uncaorrected

40
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Relative gradient (%/kmy}
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Figura 37 — Gradienti medi verticali di precipitazie mensile (% ki) per la val di Peio nel periodo 1978-
2005, calcolati con precipitazioni grezze e concjp#azioni corrette
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3.1.2 Indagini sulla variabilita dell'albedo in ghiacciaio

Le misure distribuite di albedo, eseguite sui gti@adel Caresee de La Mare nelle stagioni esti
del 2007 e 2008, e i dati di radiazione globaledecte e riflessa acquisiti dalla stazione autoca:
(AWS) installata sul ghiacciaio de La Mare, somatigitilizzati per un approfondimento su que
particolare aspai del bilancio energetico. L'importanza dell'albad ghiacciaio deriva dal fati
che, tra le componenti del bilancio energeticorddiazione solare costituisce normalment

componente dominante ed € la principale fonte etiesgper i processi dusione (Greuell et al.

1997, Strasser et al., 2004; Oerlemans, 2000)i pdavenienti dall’AWS della mare confermanc
indicazioni della letteratura scientifica, come asgibile osservare nella Figura 38, che riport:
esempio di calcolo del bilar@energetico per I'estate 20

250

200

150 +

100 1

E
= 50 4
o4 j Figura 38 - Componenti del bilanci
energetico mediate in condizione di fusione
50 ghiacciaio de La Mare, tra il 5 giugno e il :
. settembre 2005, alla stazione automatice
Q, L a, o, Qy quota 2980 m s.I.m

L’albedo della superficie e quindi determinantecpér da un lato regola I'effettiva quantita
radiazione solare che viene assorbita e si rergpodibile per la fusione, dall’altro rappresenta
dei piu importanti feedback che regolano la selis climatica glaciale (Paul et al., 2005; Ho
2005). Gran parte della riflessione pud esserdbaita alle differenze di grandezza tra gr:
all'angolarita e ai legami tra i vari cristalli. Kerose variabili influiscono sul valore di albe
superficiag, che é inversamente proporzionale all’angolodidienza dei raggi solari, dimensic
dei grani, accumulo di impurita e detrito in supeef (e quindi eta della superficie), quantits
acqua liguida, mentre é direttamente proporzioaltespessoreel manto nevoso e alla copert
nuvolosa (Male e Gray, 198:

In ghiacciaio la variabilita spaziale e tempora@dl'dlbedo e attribuibile anche alla presenz:
superfici di diversa natura. Si passa infatti dakkae fresca, con valori di albedo mcelevati, alla
neve residua, la cui superficie va gradualmentelgreto di riflettivita durante la stagione
ablazione, soprattutto a causa del progressivo nagicu di polveri e dellaumentare de
dimensione dei grani, oltre che per la presenzaachu: liquida nelle fasi di fusione
Successivamente durante I'estate emergono il gbiatghiacciaio e localmente anche il firn,
presentano in superficie polveri e detrito accumiilanel corso di piu anni. La progress
scopertura dei tre tipi di batrato porta ad un andamento dell’albedo abbastaaratteristicc
durante la stagione di ablazione (Figura 39). ledlb decresce rapidamente nel momento in ¢
esaurisce la copertura nevosa stagionale e affigidaccio sottostante; segue una fcon valori
bassi e piuttosto stabili, cui possono alternasigoranei picchi di albedo in corrispondenz:
eventuali nevicate estive, fino al momento in duiiferma un manto nevoso stabile, al term
della stagione di ablazione. In tabella 6 sonidenziati i valori di albedo comunemente riportat
letteratura per i dagtrati rinvenibili in ghiacciaic
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Figura 39 — Andamento
dell'albedo medic
giornaliero allAWS del
ghiacciaio de La Mar
nell’estate 200.

0.00

12-giu-06
22-giu-06
2-lug-06
12-lug-06 A
22-lugy-06
1-ago-06
11-ago-06 |
21-ago-06
31-ago-06
10-set-06
20-zet-05

SUBSTRATO ALBEDO
Neve fresci 0.90-0.98
Neve residui 0.20-0.72
Firn 0.30-0.53
Ghiaccic <0.10-0.65

Tabella 6 - Range dei valori di albedo per tipo di substratpaitati piu comunemente
letteratura

Lo scopo dell'analisi & stato quello di descriiergariabilita dell'albedo e proporre delle semg
parametrizzazioni che tengono conto dei fattori ohamti che influiscono sull'albedo, in modo
essere facilmente incorporabili all'interno del mko di simulazione del bilancio di massa desci
in dettaglio nel Capitolo 4.

Analisi e parametrizzazione dell'albedo della r

Sui ghiacciai dell'alta val de La Mare, le misuistribuite con albedometro portatile sono s
eseguite soprattutto suighcio di ghiacciaio. Le misure su neve residuagooio problemi relativ
soprattutto alle condizioni di sicurezza, visto th@eve tende a nascondere le aree crepacci:
pozzi che sono presenti sui ghiacciai investigasinalisi della variabilitedell'albedo della neve
stata quindi eseguita usando i dati misurati d&lR\della Mare, focalizzando l'attenzione sulla
variazione temporale, piu che sulla sua eterogeseiiziale. Recenti studi hanno infatti evidenz
una certa omogeneita spale dell'albedo della neve in ghiacciaio, sopradtper quanto riguarc
la neve residua durante la stagione di ablazionec{Bet al., 2000; Strasser et al., 20(

L’albedo della neve, dipende da:

- forma e dimensione dei grani

- contenuto in acqua liquida

- concentrazione di impurita in superfi

- altre variabili di minore importanza (nubi, inclimane raggi solar

Tra le variabili meteorologiche maggiormente catelcon l'albedo della neve, la tempera
dell’aria gioca un ruolo predominar Essa infatti agisce sulla rapidita di metamorfisseocristalli
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in superficie (arrotondamento, accrescimento, fusioe presenza di acqua liquida). La
concentrazione di impurita € funzione soprattugbtdmpo trascorso dal momento della nevicata,
ma € altresi ben correlata con grandezze ricavddlia temperatura dell'aria (come ad esempio la
fusione cumulata, oppure il cumulo delle temperatuassime dalla nevicata) (Brock et al., 2000).

Si e quindi proceduto nell'analisi dei dati di albegiornaliero misurati dallAWS della Mare,
cercando di individuare una correlazione tra albedmmma termica oraria positiva, cumulata dal
momento di formazione di uno strato nevoso. | datlbedo presi in considerazione sono quelli
delle ore 12.00 solari di ogni giorno in cui, al/s, l'equivalente in acqua del manto nevoso era
superiore a zero. Si é scelto di utilizzare i viattiralbedo delle ore 12 poiché sono quelli che
risentono meno di fenomeni quali il ricongelameswperficiale, I'errore di misura del sensore con
sole basso sull'orizzonte, ed eventuali deviazil@tiasse del sensore dal piano perpendicolare alla
superficie (Jonsell et al., 2003).
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Figura 40 - Relazione tra valori giornalieri di adlolo (ore 12.00) misurati allAWS della Mare e somme
termiche orarie positive

La Figura 40 riporta uno scattergramma con i valoalbedo giornaliero nell'asse delle ordinate e
le somme termiche positive orarie nell'asse delignate. Per I'analisi sono stati usati quattroi ann
di misurazioni, dal 2005 al 2008. Si osserva umadeadecrescita dell'albedo dai valori tipici della
neve fresca a valori attorno a 0.55 per somme tderiino a 500°C. Successivamente la decrescita
dell'albedo € molto piu lenta, avvicinandosi aloval di 0.50 subito prima dell'esaurimento del
manto nevoso, che sul sito dellAWS si verificasdiito verso fine giugno. Si osserva inoltre
un'elevata dispersione dei valori di albedo corsbamme termiche. Questo avviene in caso di
ridotto spessore della neve fresca (<5 cm), corertoa spesso discontinua, su ghiaccio di
ghiacciaio. In questi casi il ghiaccio, piu scurdluisce sul valore di albedo in superficie. Uraata
dispersione si osserva anche per elevate sommekerpositive, tuttavia le differenze di albedo da
un anno all'altro si mantengono su valori inferiati10%. Si osservano inoltre dei temporanei
aumenti dell'albedo con elevati valori di sommaniea (ad esempio nel 2005). Si tratta di episodi
di temporaneo ricongelamento degli strati superitai manto nevoso, dovuti a fasi fredde con
temperature che si mantengono sotto il punto dgetmento anche durante il giorno. Dal grafico
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di Figura 40 si intuisce un andamento di tipo ldgaco dell'albedo in funzione della somi
termica oraria positiva. IPealcolare questa funzione e stata fatta un aggrege dei dati di albed
raggruppandoli in classi di somma termica. In Féigdf si riportano i dati raggruppati in que
modo e I'andamento della funzione che permettealtiotare I'albedo in funziol della somma
termica. La funzione di decadimento assume la sgguderma

a; = 0.8359 — 0.0919 - logy, T, 7

doveos € l'albedo della neveg e la somma termica oraria positi
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Figura 41 -Relazione tra valori giornalieri di albedo (012.00) misurati all'’AWS della Mare, raggrupp
per classi di somma termica positi

Nella Tabella che segue si riportano i valori dbesmlo calcolati con questa funzione
corrispondenza di alcuni valori di somma termitaalore di 0.47, calcolatcon somma termica (
10000°C, puoO essere considerato rappresentativialioetio di fine estate. Le poche mis
eseguite con albedometro portatile alla fine dsflie suggeriscono una possibile sovras
dell'albedo della neve residua (4 osservazioalore medio 0.36). Tuttavia non si dispone
momento di un numero sufficiente di osservaziomiper condizionale il calcolo della funzio
di decadimento con valori di somma termica supea@000 °C
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Somma termica
positiva (°C) Albedo
0.1 0.93
0.3 0.88
0.7 0.85
1.1 0.83
15 0.82
2 0.81
10 0.74
50 0.68
100 0.65
200 0.62
300 0.61
600 0.58
1000 0.56
1500 0.54
2500 0.52
5000 0.50
10000 0.47

Tabella 7 - Alcuni valori di albedo calcolati inrfaione della somma termica positiva utilizzandtulaione
di decadimento ricavata dai dati sperimentali d&WS della Mare
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Analisi e parametrizzazione dell'albedo del ghia

Nella tabella 8 si riporta la localizzazione denpuli misura e i corrispondenti valori albedo del
ghiaccio misurati nelle stagioni estive 2007 e 280QBghiacciai de La Mare e del Careser. |
sperimentali sono stati sottoposti ad un'analisataiall'identificazione dei fattori piu influergul
valore di albedo e all'individuazioni una possibile relazione dell'albedo del ghiaodn la quotz:

L’albedo del ghiaccio esibisce una marcata vaiitabill valore medio di albedo ottenuto media
69 misurazioni si attesta a 0.24, con estremi &i07 e 0.48. Sui ghiacciai investii sono state
rilevate diverse tipologie di ghiaccio, che vanra ghiaccio molto sporco, quasi completame
coperto di detrito e con abbondante acqua di fesiorsuperficie, al ghiaccio bianco, congelat
superficie, molto poroso e totalmente privc copertura detritica (Figura 42). Tale marc
eterogeneita suggerisce che l'adozione di un watme di albedo del ghiaccio, costante nel tel
e nello spazio, puo essere eccessivamente seraflificin sede di modellazione del bilancic
massa glaciale.

'Ghiacc'id.__ri‘iblt__i.? Sporco'in fusi Ghiacc_ﬁ @€ longitudinaliin fusi

Co‘per‘t'ura ae_tntlca
ALBEDO? 0.08 -

Copnaﬂr_t_u:e%(_Je.-trit'gc"i':r '.4% Viaahagy B Copertura detritica: a
ALBEDO{ 0:17 .. % B ALBEDO: 048 :

Ghiaccio biancastre in fusione

e = S A

.

Copertura detritica: 4%
ALBEDO: 0.24

Figura 42 — Alcunesuperfici rinvenute durante le misure di albesu ghiaccic
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Data ¢-08-2007 Data 1-09-2007
Puntc E N Albedc Puntc E N Albedc
palina - 162499¢ 514306: 0.3(| palina ¢ 163119, 514636! 0.3¢
palina ¢ 162524. 514312. 0.21{ palina 51 163176. 514610! 0.3¢
palina * 1625311 514352 0.2(| palina 6/ 163220 514594: 0.3C
palina 1: 162552! 514356 0.2¢] palina 6L 163224 514565( 0.2¢
palina : 162589{ 514360! 0.0¢| palina 7E 163238! 5145421 0.3C
AWS 162596: 514348. 0.21| palina 74 163202: 514536: 0.2t
palina 3E 163188! 514572. 0.3:
Data 1-08-2007 palina 8C 163167. 514544. 0.3¢
Puntc E N Albedc palina 2E 1631361 514550: 0.2¢
Palina 1t 162680¢ 514375: 0.0¢ | palina 1. 163044. 514583 0.3
Palina : 162655. 514358! 0.2 | paline 3L 163047. 514558! 0.1¢
palina : 162611: 514342 0.3Z| palina 9E 163056. 514531 0.21
palina 1  162585. 514347( 0.4¢|palna 10/ 162976! 514549 0.3¢
palina : 162589: 514360« 0.1¢] palina 9(¢ 162966! 514529: 0.3¢
palina 1! 162551: 514369: 0.3% | palina 41 162984. 514521« 0.3¢
palinal: 162551 514356: 0.3€| palina 1E 1630891 514511. 0.17
palina ¢ 162529° 5143521 0.2 palina 8l 163130! 514513! 0.17
palina ¢ 162523( 514311: 0.3¢
palina - 162499 514305 0.3<| Data 2:-08-200¢
palina 1¢  162580! 514296. 0.4C| Puntc E N Albedc
palina 1E 163089 514511: 0.0¢
Data 1¢-07-200¢ punto 163087 514514. 0.1c
Puntc E N Albedc palina 9E 163056. 514531: 0.1t
palina 1(  162680{ 514375 0.07 | palina 31 163047. 514559 0.1¢
palina ¢ 162672( 514373 0.1% | palina 41 162984( 514522 0.2¢
palina : 162656. 514359 0.17| palina 9¢ 162966( 514529! 0.2¢
palina : 162612: 514343t 0.2%| punto 162974! 514540! 0.3:
palina 1: 162603. 514333 0.37| palina 162976. 514548 0.2¢
palina 1!  162586( 514347: 0.3(| palina 1. 163044. 514583! 0.2¢
punto 163054 514586! 0.11
Data 2(-08-200¢ palina 5L 1631761 514610« 0.1¢
Puntc E N Albedc palina 6/ 163220: 5145941 0.1¢€
palina 1(  162680{ 514375 0.07| palina 61 163224 514565« 0.1¢
palina ¢ 162672( 514373 0.1C| palina 7E 163238! 514543 0.1z
palina : 162656. 514359 0.2(| palina 74 163202: 514536« 0.1¢
palina : 162612: 514343t 0.3<| palina 8L 163166¢ 514545: 0.22
palina 1: 162603. 514333 0.37| palina 2E 163135  514550! 0.1¢
AWS 162600: 514349 0.3¢ | palina 8l 1631301 514513 0.12
palina 1!  162586( 514347: 0.34| punto 163120¢ 514503! 0.0¢
palina 1! 162551{ 514369! 0.21
palinal: 162553( 514357 0.2:
palina ¢ 162531: 514353! 0.2¢
palina 1¢  162582! 514297: 0.22
palina : 1625901 514360: 0.1:

Tabella 8 - Misure di albedo sul ghiaccio eseguitédie stagioni estive 2007 e 2008 sul ghiacciaid.de
Mare (a sinistra) e sul ghiacciaio del Careser (@stta)

E' stata dapprima valutata l'influenza della capartetritica sul valore di albedo, poiché e ndte c

il detrito, specie se bagnato, possiede normalméaiesi valori di albedo. Per ricavare la
percentuale di copertura detritica si € procedul® @assificazione automatica dei fotogrammi
acquisiti al termine di ogni misura di albedo. kartica di classificazione & schematizzata in Figura
43, e consiste nella suddivisione del fotogrammigirmario in classi cromatiche con successiva
identificazione del valore tonale “soglia” che cent di distinguere, fotogramma per fotogramma,
il detrito dal sipsrato privo di copertura.
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FOTOGRAMMA ORIGINALE

CONVERSIONE A GRID E SUDDIVISIONE
IN CLASSI CROMATICHE

IDENTIFICAZIONE DEL VALORE TONALE
SOGLIA E QUANTIFICAZIONE DELL'AREA
RICOPERTA DI DETRITO

. T ] T S e
w

£ LA . e .
SR L &
deead U4

Figura 43 — Schema della tecnica di classificazione
usata per quantificare la percentuale di copertura
detritica, a partire dai fotogrammi acquisiti durn

le misurazioni di albedo.
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La copertura detritica si rivela decisiva nel detieare la variabilita spaziale dell'albedo
ghiaccio, come si puo osservare in Figura 44. &sistelevata sensibilita dell’albedo nei confrc
della copertura detritica fino a circa il 5%; paiecta sensibilita decresce asintoticamente.
relazione tra copertura detritica e albedo é atsihe ad una funzione logaritmica. Sulla bas
queste osservazioni, i dati di albedo sono stadidisisi in classi in funzione della copertt
detritica, conampiezza pari ad un’unita percentuale fino al 188 unita dal 10% al 20%, cinq
unita dal 20% al 40% e dieci unita dal 40% al 1Q@% un totale di 25 class
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Figura 44 -Relazione tra albedo del ghiaccio di ghiacciaioezgentuale di coperturdetritica.

In figura 45 sono riportati i valori medi per i dali albedo, raggruppati in classi di copert
detritica. E’ evidente un’aggregazione dei daérspentali in tre sottogruppi, con albedo piuttc
omogeneo al loro interno, separati da enti discontinuita in corrispondenza di ben defivtori
di copertura detritica.
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Figura 45 -Valori medi per i dati di albedo del ghiaccio, raggpati in classi di copertura detritica. Si nc
I'aggregazione dei valori di albedo in tre “clustegori ncipali.
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E’ quindi possibile suddividere le misure in trasdi di copertura detritica (evidenziate nel grafic
con ellissi):

. Classe 1 (CL1): copertura detritica da 0 a 3%
. Classe 2 (CL2): copertura detritica da 3 a 16%
. Classe 3 (CL3): copertura detritica > 16%

| valori “soglia” di copertura detritica (3% e 16%he separano le tre classi consentono quindi di
definire con sufficiente approssimazione il valoredio di albedo del ghiaccio. Considerando poi le
osservazioni eseguite durante il rilievo e riguatdée condizioni del sbodtrato, si € valutata la

possibilita di introdurre un’ulteriore articolazendella classificazione, prevedendo ulteriori 3

sottoclassi per ciascuna classe di coperturaigeatrin funzione di:

. Fusione lenta o assente (FL)
. Fusione attiva (FA)
. Fusione attiva con acqua in scorrimento supatidFH)

In totale si sono ottenute 9 classi, anche se uresse non e rappresentata (classe 3FL, elevata
copertura detritica con fusione lenta o assentelridgura 46 i dati di albedo del ghiaccio sonoistat
raggruppati in funzione della copertura detritiodedle condizioni superficiali del bdrato. Si nota
come [l'eterogeneita di albedo allinterno di ciasauclasse di copertura detritica cala
progressivamente dalla prima classe verso la terzame la sovrapposizione dei valori di albedo
tra prima e seconda classe sia superiore rispeftelda tra seconda e terza. La terza classe fieesen
una ridottissima variabilita di albedo, a dispet&l’ampio range di copertura detritica (dal 16 a
97%). Per quanto riguarda invece sia la preserseriaa di acqua di fusione in superficie, sia
I'anno di esecuzione delle misure, non si evidamzigoarticolari tendenze al raggruppamenti dei
dati.

0.50
L 2 — Fusione lenta
o assente
0.40 - — Fusione attiva
z &
‘: * — Fusione attiva
_‘ con acqua
030 insuperficie
— + 2007
—* ."1
. — 2008
0.20 — ‘_
* =
010 .
0.0o
Classe 1 Classe 2 Classe 3

Figura 46 - Suddivisione dei dati di albedo delagtio in sottoclassi, in funzione della copertusdridica
(in ascissa le tre classi di copertura) e presediziusione lenta (in blu), attiva (in verde) e caequa in
superficie (in rosso). Anno di osservazione: rom907, trattino = 2008.

Questi esiti indicano il ruolo di gran lunga predoamte esercitato dalla copertura detritica nel
determinare il valore di albedo superficiale delghio di ghiacciaio, che si dimostra invece molto
meno sensibile alla presenza di fusione e acqusuperficie. Nemmeno le diverse condizioni
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meteorologiche che hanno accompagnato e precddutmmento delle misurazioni nel 2007 e
2008 sembrano influire piu di tanto sul valore ldeao.

Nel grafico di figura 47 si riportano i valori dlbedo medi per ognuna delle 9 classi ottenute «
combinazione di copertura detritica e presenzafassedi fusione e acqua superficie
L’andamento € generalmente in linea con quants@tteon valori medi di albedo decresct
passando da fusione tena fusione attiva, e quindi a fusione attiva @@orrimento di acqui
Tuttavia neanche i valori medi paiono sufficientaeteedifferenziati all'interno di ogni classe

copertura detritica. Anzi, in un paio di casi (valcerchiati nel grafico) 'andaento & addirittura
opposto a quanto atteso.
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Figura 47 —Valori medi di albedo del ghiaccio calcolati pedati classificati secondo copertura detritici
presenza di fusione lenta, attiva e con acqua amrguento superficial.

In Figura 48 é riportatda variazione dell’albedo con la quota sui due gtig investigati, ¢
settembre 2007 e ad agosto 2008 (sono stati presbnsiderazione solo i rilievi eseguiti ne
stesso periodo su entrambi i ghiacciai). Si possmservare sia un chiaro aumenell’albedo con
la quota, sia un valore di albedo mediamente pssdaell’agosto 2008, rispetto al settembre 2
La correlazione con la quota e la variazione tralde date sono piu evidenti sul ghiacciaio
Careser. Sul ghiacciaio de La Mare, in\, esiste una maggior dispersione e a parita diagsik
possono avere, nella stessa data, valori sensittdnuiversi di albedo. Si osserva in particolara
scarsa variazione di albedo, tra le due date, @i gon ghiaccio piu ricco di detrito in <erficie
(alla fronte e nei pressi di una morena median80® 3n di quota). La variazione di albedo tr
due date €& verosimilmente attribuibile alle diversendizioni di alterazione della superfi
(cosiddetta “weathering crust”), legate alle comhi meteorologiche verificatesi nei gior
precedenti ai rilievi (Jonsell et al., 20(

L'esistenza di una relazione tra albedo e gquotaodapilmente riconducibile ad un gradu
aumento del detrito e delle impurita superficiadild quota della linea equilibrio alla fronte.
Questo tipo di relazione e stato descritto piuevait letteratura (ad esempio, Oerlemans, 1
Koelemeijer et al., 1993) anche se in altri cagi dimostrato assente (Klok et al., 2003; Broc
al., 2000; Greuell et al., 199 La correlazione tra albedo e quota consenteagiqere una semplic
parametrizzazione in grado di descriverne con defite approssimazione la variabilita spazials
tale scopo sono stati calcolati, per ognuno dei glacciai, i valori medi di aedo sui siti
sottoposti a misure in entrambi i periodi -15 settembre 2007 e Z0- agosto 2008). Tali valc
sono riportati in funzione della quota in Figura €@@me si puo vedere, i dati dei due ghiacciai ¢
ben sovrapposti, e consentono di otteluna buona correlazione {R 0.57).
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Figura 48 — Variazione dell'albedo del ghiaccio danquota sui ghiacciai a) del Careser, e b) deMare,
tra il 14-15 settembre 2007 e tra il 20-21 agosio2.

Albedo

0.45
0.40
0.35
*
o A
0.30
¥ = 0.0004x-0.9359 X $':.* .
025 RZ=0.5695
- * /" L
0.20 . / .2
/ *
0.15 - - b Fi 49 — Valori medi di
* —
y/ . o Careser igura . aqn medi di
0.10 albedo in funzione della
¢ ¢ LaMare quota sui ghiacciai del
0.05
Careser e de La Mare,
0.00 nelle due stagioni di
2500 2750 3000 3250 s3sgo ablazione in cui sono state
Quota (m) eseguite le misurazioni.

88



L'equazione riportata nel grafico di Figura 49 &tastutilizzata per calcolare I'albedo in funzione
della quota e ha consentito la creazione di unapaaella distribuzione dell'albedo del ghiaccio,
utilizzabile ai fini della modellazione del bilaocii massa (Capitolo 4).
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3.1.3 Analisi della ciclicita diurna della copertua nuvolosa

| primi tentativi di applicazione e miglioramenteldnodello di bilancio di massa glaciale proposto
da Cazorzi et al., (2005), sui ghiacciai dell'altd de La Mare (Capitolo 4) hanno rivelato che,
utilizzando come indice morfoenergetico la radiaeiglobale potenziale in condizioni di cielo
sereno, l'errore di simulazione a modello calibtettde ad aggregarsi spazialmente. In particolare
si osservava una generale sottostima dell'ablazsufle aree esposte ad est e una sovrastima
dell'ablazione sulle aree con esposizione occiteen®i e quindi ipotizzata l'esistenza di una
ciclicita diurna nella copertura nuvolosa, respbiisadi una disomogenea distribuzione spaziale
dell'energia disponibile per la fusione. Tale ipoteasce dall'osservazione di un comportamento
abbastanza tipico da parte della copertura nuvalbsadurante I'estate, in assenza di perturbazioni
atmosferiche, tende ad essere assente o minimanab pnattino, per poi aumentare durante il
giorno a causa della convezione termica. La coperiuvolosa raggiunge di solito un massimo nel
tardo pomeriggio, quando e altresi frequente ilifiearsi di rovesci sparsi, anche a carattere
temporalesco.

Per trovare un riscontro quantitativo a questaegiobasata su osservazioni qualitative, si e
proceduto ad un confronto tra i valori di radiadoglobale potenziale simulati dal modello in
condizioni di cielo sereno, e i valori effettivanbermisurati sul piano orizzontale dalle stazioni
automatiche installate sul bacino dell'alta valLdeMare. | dati di radiazione misurati sul piano
orizzontale, e quindi utilizzabili ai fini di questnalisi, riguardano le tre stagioni estive 2QATH)6

e 2007 sul ghiacciaio de La Mare e l'estate 200@ diga del Careser. Si € proceduto
preliminarmente ad una taratura del modello inrgate di cielo sereno, in modo da ottenere una
perfetta sovrapposizione tra radiazione misurasimailata. Successivamente é stato calcolato il
rapporto tra radiazione misurata e simulata, s lwaaria. Si € quindi proceduto al calcolo del
valore medio stagionale di questo rapporto, pef ogmin cui la radiazione simulata € superiore a
100 W n¥ (in modo da escludere le ore prossime allalba &amhonto). | risultati a livello
stagionale vengono riportati in Figura 50.
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Figura 50 — Rapporto medio stagionale tra radiaamraria misurata e radiazione simulata in condigio
di cielo sereno, alle stazioni automatiche dellar®a di Careser diga (orario solare).
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Dai dati a disposizione emerge un andamento piottapetitivo, la cui costanza nel tempo é
notevole. Il confronto tra Careser diga e I'AWSlaléllare, sebbene sia possibile solo nell'estate
2007, suggerisce una certa uniformita del fenonmgager quanto riguarda la tempistica, sia per
guanto concerne gli effetti di riduzione rispetlie aadiazione potenziale con cielo sereno.

E' interessante osservare come, di fatto, la parakndi radiazione potenziale disponibile nelle or
del tardo pomeriggio sia mediamente dimezzatafttisadla percentuale disponibile nelle prime ore
del mattino. Questo comportamento ha certamenteifis@tive ripercussioni sui processi di
ablazione in ambiente glaciale che, si é vistopdontemente dipendenti dalla radiazione ad onda
corta. Sembrano quindi confermate le ipotesi itizia&che attribuivano almeno parte
dell'aggregazione spaziale dell'errore di simulaialla ciclicita diurna della copertura nuvolosa
(non simulata nella versione originale del model#)lla base di queste osservazioni, nel Capitolo
4 viene proposta una parametrizzazione che tiem® cb questo fenomeno.

Simili osservazioni vengono riportate nella lettera scientifica meteorologica e climatologica
(Gray e Jadoson, 1977; Kondragunta e Gruber, 1996; Cairns, 18#&gman e Salby, 1996),
tuttavia esse non trovano particolari riscontrieneécenti pubblicazioni relative alla modellazione
del bilancio di massa glaciale, e sono anche pestqumeritevoli di ulteriori approfondimenti.
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3.2 Misure di bilancio di massa glaciale

Nei paragrafi che seguono si presentano i risutlatle misurazioni di bilancio di massa sui
ghiacciai del Careser e de La Mare nel triennio72B009. Per il ghiacciaio de La Mare si propone
inoltre il confronto tra due metodologie di riliewdiretto e idrologico, negli anni 2008 e 2009.

La Tabella 9 riporta le anomalie stagionali di temgpura e precipitazioni alla stazione di Careser
diga nel periodo considerato. La prima annata ldinbio, 2006-'07, e stata caratterizzata da una
stagione invernale decisamente anomala, con spegsgitazioni e temperature molto elevate che
hanno portato ablazione in ghiacciaio in periodtomsueti. L'estate successiva non € stata
eccessivamente calda, nel complesso, ma alcuneteomlacalore tra giugno e luglio hanno
rapidamente fuso la poca neve accumulatasi in mover'anno idrologico 2007-'08 ha presentato
precipitazioni invernali leggermente superiori afteedia, ma temperature estive piu elevate del
normale. L'anno 2008-'09 ha fatto registrare pr&dmni invernali decisamente abbondanti,
tuttavia i prolungati calori estivi hanno in graarfg annullato questi abbondanti accumuli.

Stagione di accumulo (ottobre-maggio) Stagione dblazione (giugno-settembre

Anno Precipitazione (%) | Temperatura (°C) | Precipitazione (%) | Temperatura (°C)
2006-2007 -18.6 +3.2 +24.8 -0.1
2007-2008 +13.2 +0.5 +39.1 +0.3
2008-2009 +67.1 -0.4 -13.4 +1.1

Tabella 9 - Anomalie stagionali di temperatura egipitazioni registrate alla stazione di Caresegalinel
periodo 2007-2009

3.2.1 Misure con il metodo glaciologico diretto

La tabella 10 presenta i valori stagionali e anindibilancio di massa misurati sui ghiacciai del
Careser e de La Mare tra il 2007 e il 2009, e iispondenti valori di quota della linea di equiidor
(ELA) e Accumulation Area Ratio (AAR). Come gia essto in Carturan e Seppi, (2007 e 2009),
in quest'area geografica le condizioni climatichée ecaratteristiche morfologiche dei ghiacciai
determinano un'elevata sensibilita del bilancimdssa alle temperature estive, mentre la sengibilit
alle precipitazioni invernali € minore rispettogauppi montuosi posti piu a meridione e a ghiacciai
con tipo di alimentazione misto (diretta e valangii

Bilancio Bilancio Bilancio ELA (m) AAR
invernale (mm) | estivo (mm) | netto (mm)

Careser 2006-2007 381 -3127 -2746 > 3279 1In
2007-2008 839 -2773 -1934 > 3279 m
2008-2009 1424 -2754 -1330 > 3279 M
Media: 881 -2885 -2003 / 0

La Mare 2006-2007 487 -1062 -575 3328 0.34
2007-2008 961 -1405 -444 3317 0.36
2008-2009 1767 -1669 +98 3210 0.55
Media: 1072 -1379 -307 3285 0.42

Tabella 10 - Risultati delle misurazioni di bilandaii massa nel periodo 2007-2009 sui ghiacciaiCialeser
e de La Mare

E' evidente una prevalenza di valori di bilancigatevi, tuttavia esistono significative differendie
comportamento tra i due ghiacciai sottoposti a m@one. Il ghiacciaio del Careser € molto piu in
disequilibrio con le condizioni climatiche attuabpetto al ghiacciaio de La Mare, come si osserva
sia dai valori annuali di bilancio, sia dalla qudtklla ELA (sempre superiore alla quota massima
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del ghiacciaio), che comporta una sostanziale aasginrarea di accumulo. Il ghiacciaio de La Mare
perde massa ad un ritmo decisamente inferioreggepta ancora una significativa porzione al di
sopra della linea di equilibrio. Su entrambi i gltiai I'anno piu negativo risulta essere il 2007,
mentre il meno negativo € il 2009. La differenzeiannuale, pero, € molto piu elevata sul Careser
rispetto alla Mare, a testimonianza di una sengilglimatica decisamente superiore.

Le Figura 51 riporta la distribuzione spaziale dihncio netto medio annuale nel periodo 2007-
2009 sui due ghiacciai. Solo sul ghiacciaio de Laré/si nota la presenza di un'area di accumulo,
sul settore superiore, mentre il ghiacciaio deleSar presenta valori negativi su tutta la supexfici
La distribuzione del bilancio riflette le condizidmpografiche superficiali. Sul Careser si nota un
distribuzione piuttosto omogenea con valori difigia direttamente proporzionali alla quota. Sulla
Mare la distribuzione € in relazione con la quota énpiu irregolare, cosi come la morfologia
superficiale che determina una rilevante disomoigemella distribuzione degli accumuli nevosi.

ilancio netto

Figura 51 - Distribuzione spaziale
del bilancio netto medio annuale
tra il 2007 e il 2009 sui ghiacciai
del Careser (in alto) e de La Mare
(in basso).

La Figura successiva illustra le serie storichbildincio di massa netto annuale e cumulato sui due
ghiacciai. Per il Careser sono disponibili misurazia partire dal 1967, per la Mare dal 2003. La
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serie piu lunga rende conto di una fase di stazietdafino al 1980, seguita da una fase fortemente
negativa, accentuatasi a partire dal 2003. Negli &9 e '70 il ghiacciaio de La Mare si trovava
invece in una fase con prevalenti bilanci positbasi come attestato da un avanzamento frontale di
320 m culminato nel 1985 (Gruppo Nazionale Geogrkfisica e Geomorfologia, 1986). Tuttavia
anche su questo ghiacciaio a partire dal 1986 @atai una fase di sostenuto ritiro frontale, a
testimonianza di prevalenti bilanci di massa negatontinuata finora. Nel periodo di osservazione
comune (2003-2009) i due ghiacciai presentano wamento sub-parallelo, anche se il Careser
amplifica evidentemente il segnale climatico. DAD2 é possibile osservare una tendenza alla
riduzione del tasso di ablazione, tuttavia questod € imputabile in larga misura ad un aumento
delle precipitazioni invernali, piu che ad una dinEione delle temperature estive. Queste
considerazioni fanno propendere quindi per l'ipotesin'attenuazione temporanea delle perdite di
massa, che potrebbe somigliare al recente periodb-2002.
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Figura 52 - Serie storiche di bilancio di massa pghiacciai del Careser e de La Mare

Data la vicinanza geografica dei due corpi glacialie implica una sostanziale omogeneita di
condizioni climatiche, le notevoli differenze dinaportamento che si osservano tra i due ghiacciai
sono in gran parte ascrivibili alle loro carattecise morfologiche. Ci si riferisce in particolaatia
diversa distribuzione altimetrica delle superfigispmetria), che e direttamente responsabile della
sensibilita climatica di un ghiacciaio (Benn e Geehmh997; Benn e Evans, 1998).

Nei due grafici di Figura 53 si riporta la distr#»ne altimetrica del bilancio di massa (valori ined
nel periodo 2007-2009 per quanto riguarda le corapbnstagionali e valori annuali) e delle
superfici. Nella Figura 54 si confrontano gli andasnta del bilancio in funzione della quota sui due
ghiacciai. Il ghiacciaio del Careser, oltre ad avena quota media di 228 m piu bassa rispetto al
ghiacciaio de La Mare, € caratterizzato da un'ézjpo®e prevalentemente meridionale e da una
pendenza media inferiore (Tabella 3). Gran partla deia superficie (95%) e collocata tra 2900 e
3200 m, e quindi variazioni climatiche anche moglepbssono portare questo ghiacciaio
interamente al di sotto o al di sopra del limitdled@evi persistenti. A partire dagli anni ‘80 il
Careser € venuto a trovarsi quasi costantemengeeia di ablazione. Il ghiacciaio de La Mare
invece presenta una distribuzione altimetrica daligerfici piu favorevole, con circa i 2/3 posti al
di sopra dei 3200 m.
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Figura 53 - Distribuzione altimetrica delle supeife del bilancio di massa medio annuale nel peyiod
2007-2009 sui ghiacciai del Careser (in alto) eldeMare (in basso).

E' pero costituito da due settori morfologicamedtiteersi. Il settore meridionale, che alimenta la
lingua valliva, &€ esposto a nord-est ed é carattatd® da ampi settori sub-pianeggianti, il piu &ste
dei quali si trova tra 3200 e 3300 m di quotaett@re settentrionale invece € piu ripido e raggein
quote piu elevate, ma é esposto a sud-est. Dulam&cola Eta Glaciale (PEG) la lingua valliva
alimentata dal settore meridionale raggiungevalO2m di lunghezza e una quota minima frontale
di 2300 m. Questa lingua ha sempre mostrato osaicilapiu ampie dal termine della PEG (1850
circa) ad oggi, rispetto alle fronti alimentate daftore settentrionale. Questo comportamento e
un'ulteriore conferma dell'importanza dell'ipson@etnel determinare la sensibilita climatica

glaciale.

In Figura 54 si osserva una dipendenza quasi delldilancio invernale rispetto alla quota. Questo
comportamento € dettato in primo luogo dalla reithgzione degli accumuli nevosi, causata
soprattutto dall'azione eolica, ma €& anche il r&aldi una sostanziale assenza di fusione dutante
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stagione invernale a tutte le quote. Alle quotegiavate, oltre i 3300 m, si osserva addirittura un
relazione inversa tra quota e accumuli. Molto pawrelato con la quota risulta invece il bilancio
estivo, cosi come il bilancio netto, almeno finla @uota della linea di equilibrio. Dai grafici vita
evidente quanto il ghiacciaio del Careser sia htteate lontano da condizioni di equilibrio, visto
che il bilancio di massa risulta fortemente negafim sui settori piu elevati.
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| confronti in Figura 54 evidenziano una sostamzi@rrispondenza nella distribuzione altimetrica
del bilancio invernale tra il Careser e La Marebilncio estivo e quello netto annuale invece, a
parita di quota, sono decisamente piu negativCsukser, mentre i gradienti altimetrici di bilancio
netto annuale sono confrontabili (5 mm*nsul Careser e 6 mm sulla Mare). Questo
comportamento € verosimilmente dovuto all'esposiie al feedback dell'albedo. Una minor
durata dell'innevamento durante I'estate si tradhufedti in una piu prolungata ablazione a carico d
ghiaccio, con tassi di fusione piu sostenuti a aadml'albedo ridotto rispetto alla neve. L'albedo
quindi, in combinazione con lipsometria e l'espmsie prevalente del ghiacciaio del Careser,

sembrano essere i principali responsabili dellansaggiore sensibilita climatica.
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Sul ghiacciaio de La mare il settore settentriomaile una condizione di minor disequilibrio, mentre
sul settore meridionale si misurano maggiori perdecisiva si rivela la ripetuta scopertura del
pianoro situato tra 3200 e 3300 m, che a fine esdatpresenta sempre privo di neve residua.
Quest'area semipianeggiante costituisce gran gdattbacino di accumulo del settore meridionale,
ed e la zona in cui si decide, di fatto, 'andamet®l bilancio di massa annuale.

Nel corso dell'estate 2008 e stato fatto un riliepeditivo dei margini glaciali, mediante GPS
portatile e foto da terra, che ha consentito dii@ggre la delimitazione dei due ghiacciai. Il
confronto tra le superfici nel 2003 e nel 2008ustkato in Figura 55.

- Superficie 2003
(283 ha)

l:l Superficie 2008
(225 ha)

Superficie 2003
(403 ha)

Superficie 2008
(364 ha)

Figura 55 - Confronto tra I'estensione dei
ghiacciai del Careser e de La Mare nel
2003 e nel 2008.

Come si puo osservare, stanno avvenendo imporidatiioni di superficie. Oltre al ritiro frontale
(mediamente 35 m/anno sul Careser e 21 m/anno Iglalia) si osserva una generale contrazione
del margine inferiore e l'emersione di affioramendcciosi causata dall'abbassamento della
superficie glaciale. Il dagtrato roccioso sta affiorando a quote piuttostoaie fino a oltre 3500 m
sulla Mare. In alcune aree gli affioramenti vanm@pidamente a congiungersi, formando setti
rocciosi che tendono a smembrare i ghiacciai intaumglaciali separate. Questo processo e
particolarmente evidente sul Careser, dove nelocdedl'estate 2005 si é verificato il distacco
dellintero settore occidentale (34 ha), e di dajoni centrali tra il 2007 e il 2008. Il Caresar

cinque anni ha perso il 20% della sua superficeeMare il 10%.
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Nel caso in cui le condizioni climatiche attuali dbvessero mantenere anche in futuro, i due
ghiacciai sarebbero destinati ad un'ulteriore isgieniduzione. Il ghiacciaio del Careser e destinato
dapprima a frammentarsi e poi ad estinguersi rapgde nel suo settore centro-occidentale,
mentre il settore orientale potrebbe persistere girea 30-35 anni grazie agli ingenti spessori
accumulati durante la PEG (stime recenti riportap@ssori residui massimi vicini a 70 m,

Eisemburger et al., 2001). Il ghiacciaio de La Mereece subirebbe un processo di riduzione e
separazione in corpi glaciali a sé stanti, colloo#te i 3300-3400 m. Un'ipotesi della possibile

copertura glaciale futura & proposta in Figura 56.

|:| Neve e firn
{ [[] ehiaccio

| ] Area deglacializzata

Figura 56 - Ipotetica copertura glaciale residudlsrea dell'attuale ghiacciaio de La Mare, in uat@iro
caratterizzato da condizioni climatiche simili agje degli ultimi 6 anni

98



3.2.2 Misure con il metodo idrologico

Calcolo della scala delle portate e analisi delgbgrammi

Le condizioni particolari in cui si trova ad operail piezometro sul torrente alimentato dal

ghiacciaio de La Mare hanno comportato alcune prohtiche. Il sensore di pressione inferiore,
immerso nel torrente, € molto sensibile e soggetstaratura in caso di urti accidentali o pressioni
eccessive. L'utilizzo di un alloggiamento protedticostituito da un tubo di ferro zincato ha

consentito di prevenire gli impatti diretti del det trasportato sul fondo del torrente, ma non ha
potuto impedire la formazione di ghiaccio nei masvernali. Conseguenza diretta di tale

congelamento e stata una prima staratura del ssnsalrcorso dell'inverno 2007-'08. Una seconda
staratura € avvenuta il 23-07-2009, ed e statasiraiimente causata dal forte impatto di detrito

contro il tubo protettivo, durante un evento dinaeon forte trasporto solido.

Per il calcolo della scala delle portate sono sttilezzate le misure eseguite con la tecnica della
diluizione salina, durante le quali & stata misu@iche l'altezza idrometrica, utile ad un'ulterior
verifica delle misure. In una prima fase, usandalori di altezza idrometrica, si € proceduto alla
omogeneizzazione della serie di misurazioni dieddhza di pressione (dP) tra il sensore immerso e
il sensore emerso del piezometro, in modo da cgemeggli errori dovuti alle starature strumentali.
La Figura 57 riporta tutte le misure di portatagese nei tre anni e i corrispondenti valori di dP
omogeneizzata. Queste coppie di valori hanno coitsehcalcolo della scala delle portate, che
serve per calcolare i deflussi in funzione di d@.cbppie di valori in Figura 57sono abbastanza ben
allineate ed individuano una relazione assimilalal@ una funzione potenza, con elevato
coefficiente di determinazione fR= 0.902). L'uso di due funzioni diverse, con purdb
discontinuita corrispondente a dP = 25 mbar, caesdn migliorare ulteriormente la stima dei
valori di portata. Questi risultati indicano chetato scelto un punto di misura adeguato vistdahe
sezione, pur essendo naturale, non ha subito roadifini tali da determinare una significativa
variabilita temporale della scala delle portatey mssendosi verificati picchi di piena con
considerevole trasporto solido. Ne consegue uratdeyrado di confidenza nella stima dei valori di
portata durante tutto il periodo di funzionamengb mlezometro.
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Figura 57 - Scala delle portate calcolata su valdridP omogeneizzati, mediante due funzioni potenza
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Durante il periodo invernale, caratterizzato daxiali dP molto variabili a causa del congelame
Si € assunta una portata costante calcolata ttembuvalore valido di dP in autunno, e il prir
valore valido di dP al disgelo. La Figura 58 mod'andamento temporale dei valori di port
media oraria relativo ai due anni idrologici 2-'08 e 200809. L'inizio e la fine delle anna
idrologiche sono state poste in coincidenza derngion cui sono state eseguite le misuraz

conclusive di bilacio di massa, con il metodo glaciologico direttnl ghiacciaio de La Mare (:
settembre 2007, 10 settembre 2008, 13 settembr®).2D8 Figura 59 mostra invece i valori

portata media giornaliera e il range di portatarrgatiero, calcolato con diffenza tra il valore
massimo e minimo giornaliero.

12

10

Portata m3fs

2

15/09/07
15/10/07
15/11/07 -
15/12/07
15/01/08

14/02/08
16/03/08
15/04/08
16/05/08
15/06/08
16/07/08
15/08/08
15/09/08

12

10

Portatam3/fs
[=3]

11/08/09
11/08/09

10/09/08
10/10/08 -
10/11/08
10/12/08
12/05/089
11/06/09 -
12/07/08

10/01/09
09/02/09
12/03/00
11/04/00

Figura 58 -Andamento dei valori di portata oraria misurati'‘alfometro del Pian Venezia nell'ani
idrologico 2007-'08 (in alto) e 2008-'09 (in basso).

E' evidente una netta diszione tra stagione accumuloe stagione di ablazione, che nei due
investigati e iniziata nella prima decade di magegth € terminata entro i primi dieci giorni
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ottobre. | deflussi, ancora ridotti fino a meta ggio, tendono successivamente ad aumentare
indicando l'inizio della fase piu calda dell'estdteghiacciaio tende progressivamente a perdere la
copertura nevosa invernale durante la stagionebldizemne, a partire dal settore inferiore. La
scopertura del ghiacciaio, piu che ripercuotersivalori medi di portata giornaliera, produce eifet
sul range di portata giornaliero che aumenta a naamano che si scoprono porzioni di ghiacciaio
piu vaste. Nell'estate 2008 il ghiacciaio si € sctapa luglio, mentre nel 2009 grazie ai maggiori
accumuli nevosi si € scoperto tra fine luglio eimiagosto. Prima della scopertura la differenaa tr
portata minima e massima giornaliera  tipicamete5 nt s*, dopo la scopertura questo range
sale a 2.5 - 3 ths’. Un‘altra differenza che si osserva riguarda immanto del giorno in cui si
verificano i picchi massimi di portata. Con ghiagoiancora totalmente innevato il picco di portata
si verifica verso sera, tra le 19 e le 20, e iwkfl permangono piuttosto elevati anche durante la
notte successiva. Con ghiacciaio scoperto invepécdo si verifica di solito tra le 14 e le 16, e
durante la notte i deflussi calano rapidamente dimaggiungere un minimo pronunciato attorno alle
9 del mattino successivo. Simili osservazioni saportate, ad esempio, da Willis et al., (2002).
Questo comportamento € da attribuire ai tempi dpagazione del deflusso di acqua di fusione
all'interno del manto nevoso, mentre sulla superfiel ghiaccio scoperto la propagazione e molto
rapida. Si possono inoltre osservare alcuni piaihpiena con valori di portata media oraria
superiori @ 6 ms™. In 3 casi ( 30-07-2008, 6-08-2008 e 4-09-200%yatta di picchi dovuti alla
concomitanza di precipitazioni piovose intense falta quota del ghiacciaio, a stagione estiva
avanzata. Negli altri due casi (23-07-2009 e 23089) i picchi di piena non sono stati
accompagnati di precipitazioni, ma sono riconduicéal abbondanti deflussi da fusione in giornate
particolarmente calde e soleggiate. Peculiare picto verificatosi il 23 luglio 2009, con il
ghiacciaio de La Mare ancora in gran parte copdirtteve. Non é escluso che questa piena sia in
parte da attribuire all'improvviso svuotamento di invaso, temporaneamente formatosi sul
ghiacciaio o al suo interno.
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Figura 59 - Andamento temporale della portata megl@naliera e del range di portata giornaliero néiie
anni idrologici 2007-'08 e 2008-'09
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Calcolo delle componenti del bilancio idrologicoautazione del bilancio di massa sul ghiacciaio
de La Mare

| valori di deflusso calcolati dalle portate miserall'idrometro del Pian Venezia, nei due anni di

bilancio, sono riportati in Tabella 11. Gli afflugh precipitazione sono stati calcolati a partiia

dati di Cogolo Pont (1200 m) e di Careser diga §261) (Figura 11). Le precipitazioni sono state

preliminarmente corrette in funzione dell'erromistentale, tenendo conto della localizzazione del
pluviometro, della ventosita media e dello stattedprecipitazioni. A Careser diga si disponeva

inoltre dei valori di equivalente in acqua del ntanevoso (Carturan et al., 2010a; paragrafo 3.1.1)
Successivamente e stato calcolato il gradienteigaustrico verticale tra le due stazioni. Viste le

differenze che normalmente si misurano tra invezdoestate, si € ritenuto opportuno utilizzare

valori di gradiente differenziati in funzione deléagione. Le precipitazioni annuali sono quindi

state calcolate su tutto il bacino in funzione aejuota, ottenendo il valore medio degli afflussi

riportato in Tabella 11.

La stima delle perdite per evaporazione pone i naaiggroblemi, poiché non esistono misurazioni

dirette nell'area di studio. Una valutazione preieme a carattere indicativo della massima
evaporazione possibile é stata fatta calcolandap@etraspirazione potenziale (ETP) mediante la
formula di Hamon (1961):

ETP =0.165-C-U 8

dove C é un coefficiente che tiene conto di variabilirasbmiche (angolo orario al tramonto,
declinazione solare, latitudine)ee lI'umidita assoluta (funzione della temperatweiada). Questa
formula, che si applica su scala giornaliera, hartaggio di consentire stime attendibili di ETP i
funzione della sola temperatura dell'aria e defiatudine del bacino. La temperatura media
giornaliera é stata calcolata suddividendo il badmdue settori principali: i) il ghiacciaio de La
Mare, ii) I'area non glacializzata. Questa suddivie € resa necessaria dalla presenza dell'effetto
raffreddante esercitato dalle superfici glacialilassuemperatura dell'aria. La temperatura e stata
stimata in funzione della quota, applicando i geatligiornalieri calcolati tra le stazioni di Cogol
Pont e Careser diga e applicando in ghiacciaicattore di raffreddamento pari a 0.66 (Carturan et
al., 2010b). Le stime di ETP ottenute sui due settono state mediate utilizzando come peso la
superficie di ognuno. Nei due anni di bilancio IEE® risultata molto simile, 284 mm nel 2007-'08 e
288 mm nel 2008-'09. Queste stime possono essensidesate come valori massimi
dell'evaporazione effettivamente avvenuta. Tuttalea stime non includono le perdite per
sublimazione che avvengono in concomitanza corodpd forte redistribuzione eolica della neve.
E' quindi possibile che la sovrastima dell'evaporaa reale compensi del tutto o in parte i processi
di sublimazione da trasporto eolico, localmente trascurabili, come ad esempio in prossimita
delle creste montuose (Strasser et al., 2008).

Alcune valutazioni dell'evaporazione in bacini diaaquota e in bacini glacializzati sono
rintracciabili in letteratura. Lang (1981) riportalori medi annui variabili tra un minimo di 150 e
un massimo di 350 mm/anno su bacini a quote supaii@000 m. Hoinkes e Lang, (1962) hanno
compiuto uno studio durato due anni sul bacino'Hdiellereisferner (Oetztal, Austria) con quota
media di 2981 m e 58% di superficie glacializzé&tanno combinato osservazioni sul bilancio di
massa glaciale e osservazioni sul bilancio idralmgutilizzando valori di precipitazione corretta
per mezzo dell'equivalente in acqua del manto reeMas loro stima dell'evaporazione ha fornito un
valore medio pari a 180 mm/anno. Moser et al.86)%hanno quantificato I'evaporazione come
residuo del bilancio idrologico nel periodo 197&8%9sul bacino del Vernagtferner (Oetztal,
Austria), calcolando un valore medio di 157 mm/aanm range compreso tra 124 e 186 mm/anno.
Escher-Vetter et al., (2005) hanno usato un vateedio pari a 170 mm/anno nel loro studio sul
bilancio idrologico del bacino del Vernagtferneu¢tp media pari a circa 3100 m, glacializzato per
il 79%). Studi su altri bacini glaciali riportancaleri di evaporazione compresi tra 114 e 221
mm/anno (Braun et al., 1994). Si puo quindi conetedche in bacini con caratteristiche analoghe a
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guello del ghiacciaio de La Mare l'evaporazione imegimmonti a circa 200 mm/anno, con
ragionevole margine di certezza.

Il bilancio idrologico tra due differenti date etdalalla formula:
AS=P—-R—-ET 9

dove 4S € la variazione d'invasd sono gli afflussi di precipitazion® sono i deflussi, &€T &
I'evapotraspirazione. Data la geologia del bacmauestione, dominato da rocce metamorfiche
impermeabili, si pud assumere che i deflussi safgerficiali siano trascurabili e che
I'identificazione dello spartiacque topografico senta di delimitare in modo accurato la porzione
di territorio che viene effettivamente drenata alakzione su cui € installato il piezometro. Si
assume inoltre che le uniche variazioni d'invasgeagano a carico della riserva di neve e ghiaccio
costituita dal ghiacciaio de La Mare, essendo tnagile la presenza di altri nevai e glacionevdti e

essendo assenti laghi e bacini sotterranei.

In tabella 11 si riportano i valori annuali delleneponenti del bilancio idrologico e si mettono a
confronto i bilanci di massa ottenuti mediante iketodo idrologico e mediante il metodo
glaciologico diretto. Nei calcoli del bilancio idogico € stato assunto un valore costante di
evaporazione annuale pari a 200 mm. Il valore dpevazione € stato calcolato anche come residuo
rispetto al bilancio di massa calcolato con metagaciologico diretto. Esiste una buona
corrispondenza tra i due metodi di calcolo delrmila. Nel 2007-'08 il valore finale e praticamente
identico. Nel 2008-'09 il segno del bilancio & pigsi nel caso del metodo glaciologico, mentre &
negativo nel caso del bilancio idrologico, e trdue metodi emerge una differenza di 142 mm.
Questa discrepanza € tuttavia trascurabile rispalttonargine di incertezza con cui vengono
calcolate le componenti del bilancio idrologicoa cui si estrapola il bilancio di massa dai punti
di misura all'intera superficie del ghiacciaio.

L'approccio combinato consente di pervenire a direesindipendenti del bilancio di massa.
Nell'eventualita di una buona corrispondenza trdule stime, come nel caso in oggetto, questo tipo
di approccio aggiunge robustezza alla valutaziaidithncio annuale di un ghiacciaio.

Anno Metodo Metodo idrologico applicato al bacino Calcolo ET come residug
idrologico | glaciologico chiuso al Pian Venezia rispetto al bilancio con
diretto metodo glaciologico diretto
Bilancio P R ET | Bilancio Bilancio
ghiacciaio ghiacciaio
2007-'08 -444 1673 1655 200 -182 -405 218
2008-'09 98 1918| 1738 200 -20 -44 136

Tabella 11 - Valori di bilancio di massa del ghigo de La Mare, ottenuti con metodo glaciologidretto
e con metodo idrologico nei due anni 2007-'08 e8200.
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3.2.3 Sviluppo di una tecnica di estrapolazione ddlilancio di massa mediante regressione
lineare multipla

Nell'ambito delle ricerche sul bilancio di massa dkiacciai dell'alta val de La Mare, é stata
studiata la possibilita di estrapolare le misurentpali alle aree non direttamente investigate,
mediante semplici tecniche di regressione line@art(ran et al., 2009a). In questo paragrafo si
presentano le tecniche sviluppate e si discuteisnlitati ottenuti.

Considerazioni iniziali

La conoscenza della distribuzione spaziale dehbitadi massa glaciale € fondamentale nel caso in
cui si decida di intraprendere studi sulla sengbdlimatica e sulla risposta idrologica di un ipac
glacializzato (Fountain et al., 1999). D'altro @grif presenza di aree inaccessibili € un problema
comune a gran parte delle aree glaciali in cuiosnmono misure di bilancio di massa. Spesso le
zone in cui e possibile eseguire misurazioni direlit bilancio sono scarsamente rappresentative
dell'intero sistema glaciale di una valle; € questb esempio, il caso del ghiacciaio del Careser ne
confronti del sistema glaciale dell’'Alta Val de Mare (Tabella 3).

L’interpolazione ed estrapolazione spaziale dellisune puntuali € inoltre soggetta ad errori,
soprattutto nel caso in cui i dati siano pochi arsp E’ soprattutto in questi casi che i risultati
ottenibili mediante software GIS si dimostrano aetente inferiori rispetto alla mappatura manuale
del bilancio di massa. In ogni caso, comunque,Siasil ragguaglio spaziale eseguito manualmente
implica un certo grado di soggettivita (Kaser ef 2D03). L'utilizzo del gradiente verticale del
bilancio di massa puo dare buoni risultati, purshéisponga di un sufficiente numero di paline
disposte nell’intero intervallo altimetrico del gltiaio (Fountain e Vecchia, 1999). In questi aasi,
tuttavia necessario prestare attenzione all’evémfu@senza di un significativo gradiente latedile
bilancio (Holmlund and Jansson, 1999). Inoltre pasfuno essere cauti nell’estrapolare i risultati a
ghiacciai vicini, con diversa geometria , alimertag, copertura detritica e topografia circostante.

Si é quindi provveduto ad ottimizzare una tecnicasttapolazione che si basa sull'osservazione del
fatto che, di anno in anno, il pattern di distrilmme spaziale del bilancio di massa rimane
abbastanza costante ed e controllato soprattulieotdaografia locale, che influisce sia sui praies
di accumulo, sia sui processi di ablazione. Quéstaica usa attributi topografici direttamente
ricavati dal DTM del bacino per interpretare e dieste la variabilita spaziale dei processi, per
mezzo di un’analisi di regressione. La procedutéutamente non prevede l'utilizzo di dati
meteorologici, soprattutto in relazione all'obdti di mantenere massime la semplicita di
applicazione e la generalizzabilita del metodo.

La procedura é stata sviluppata utilizzando i dabilancio invernalelfw) ed estivo i§s) misurati
dal 2004 al 2006 sui ghiacciai del Careser e dMae (mediamente 125 misurelv e 32 misure

di bs per anno idrologico). Il DTM utilizzato, con dim&ane delle celle pari a 10x10 m, é stato
ricavato da dati LIDAR ad alta risoluzione acquisil settembre 2006 dalla Provincia Autonoma
di Trento.

Estrapolazione del bilancio invernale

| dati di bw sono stati preliminarmente sottoposti ad analistairelazione utilizzando quattro
attributi topografici ricavati dal DTM: quota, peska, esposizione e un quarto attributo
topografico denominatBEA (Relative Elevation Attribute), definito come:

REA =E, -Eqy, 10
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dove E, & la quota media di un’area circolare avente mygiattorno alla cella con quotE,,, .
Questo attributo esprime il grado di esposiziomeatezione di ogni cella nei confronti del vento; i
suo valore € positivo nelle conche, depressiori@eale delle pareti rocciose, mentre € negativo
sulle creste, cime e generalmente nelle aree ceavé&duesto attributo topografico ha inoltre il
vantaggio di poter lavorare con un raggio varighitee consente in definitiva di regolare I'area che
influisce sull’attitudine locale a sovra-accumularsotto-accumulare.

Anno (numerosita) 2004 (103)| 2005 (127)| 2006 (142)
E 0.356 0.489 0.373
a 0.069 -0.041 -0.109
S 0.363 0.323 0.243

REA 0.353 0.240 0.127
REA 0.482 0.364 0.316
REAgo 0.543 0.465 0.378
REAg 0.553 0.497 0.408
REA100 0.541 0.497 0.396
REA:20 0.525 0.483 0.379
REA140 0.494 0.448 0.356
REA60 0.456 0.406 0.331
REA:50 0.410 0.360 0.301
REA0 0.361 0.313 0.269

Tabella 12 - Correlazione (R) tra bw e alcuni ditrti topografici ricavati da DTM (E = quota, =
esposizione, S = pendenza, REARelative Elevation Attribute). | valori di corgzione con livello di
significativita pari a 0.05 sono in grassetto

Da questa prima analisi (Tabella 12) € emerso cordati di bw siano significativamente e
direttamente correlati sia con la quotg Gia conREA, mentre la correlazione positiva con la
pendenza pare del tutto casuale. Si sono quindiattate due tecniche di regressione el

- W1) regressione lineare semplice tra qua)aeow
- W2) regressione lineare multipla tra qudi, REAr, ebw.

06 +

—4— 2004 —8—2005 —%—2006

0.5 +

04 +

0.3 —+
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0.0 : : : : = Figura 60 - Coefficiente di determinazione’(R
della regressione lineare semplice tra bw e E
(quota) e della regressione lineare multipla tra, bw
E e REA(Relative Elevation Attribute).
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| risultati (Figure 60 e 61) confermano un nettoostante miglioramento della correlazione e della
stima del bilancio invernale includendo, nella esgioneREA. La quota da sola riesce a spiegare
circa la meta della varianza spiegata con la regres multipla. Il raggio ottimale per il calcolo d

REA e risultato essere pari a 120 m.

Calculated summer balance (mm w.e.)
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Figura 61 — Bilancio invernale misurato e calcolatsando la regressione lineare semplice con laauot
(W1) e la regressione lineare multipla con quoRREAr, (W2). Quadri pieni = Careser, vuoti = La Mare
La retta indica una relazione 1:1

Un’analisi punto per punto delle coppie di valonsarati-calcolati indica che la quota, da sola,
sottostima I'accumulo sui depositi eolici e lo sastima sulle aree erose dal vento; viceveR&s

da solo tende a sovrastimare l'accumulo a bassaageioa sottostimarlo ad alta quota. La
combinazione tra le due variabili consente di cobr@nsiderevolmente queste lacune, anche se la
semplicita del metodo comporta inevitabilmente aldiimitazioni. Tra queste si pu0 citare una
dipendenza dalla scala del processo di redistriimez{piu localizzato a bassa quota) e 'incapacita
di cogliere i depositi eolici nei pressi di bruschmbi di pendenza.

Sono stati eseguiti tre test di validazione detlecpdure di estrapolazione d®k, per valutarne la
performance e individuare eventuali problemi dertvala una calibrazione eseguita su aree poco
rappresentative. Nel primo test (T1) meta dei ditbw sono stati scelti casualmente per la
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calibrazione e l'altra meta é stata usata perlldazone. Nel secondo e terzo test (T2 e T3) ger |
calibrazione sono stati presi i dati provenientiut@ dei due ghiacciai (Careser in T1, La Mare in
T2), e per la validazione si sono usati i dati praenti dall'altro ghiacciaio. La tabella che segue
mostra i risultati dei tre test, applicati alle deeniche di estrapolazione W1 e W2. | risultatitde
test confermano quelli dell'analisi di regressiopeiché la regressione multipla (metodo W2)
fornisce stabilmente valori piu elevati di R2, valpiu bassi di RMSE e range di valori calcolati
che maggiormente si avvicinano ai range di valssieovati.

Test R | RMSE| Range | Medig

T1 - 2004| Misurato o = 52) 458-1933| 1045
Calcolato (W1) 0.073 313 794-1361| 1101
Calcolato (W2) | 0.372| 252 713-1538| 1053
T2 - 2004| Misurato 6 = 38) 413-1933| 1066
Calcolato (W1) |[0.194| 391 | 984-1142| 1076
Calcolato (W2) |0.248| 368 | 904-1332| 1114
T3 - 2004| Misurato o = 66) 552-1509( 1075
Calcolato (W1) 0.012 190 | 883-1259( 1061
Calcolato (W2) | 0.510| 283 | 476-2203| 967

T1 - 2005| Misurato 6 = 64) 248-1507| 875
Calcolato (W1) |0.260| 245 | 566-1012| 801
Calcolato (W2) | 0.562| 190 508-1177| 815
T2 - 2005| Misurato = 56) 83-1487 881
Calcolato (W1) | 0.225| 298 356-1112| 843
Calcolato (W2) |0.483| 253 | 556-1163| 890
T3 - 2005| Misurato 6= 72) 439-1507| 792
Calcolato (W1) |[0.235| 172 | 692-1029| 842
Calcolato (W2) |0.461| 173 | 466-1379| 723

T1 - 2006| Misurato o= 71) 555-1585( 943
Calcolato (W1) |[0.092| 203 | 637-1169| 963
Calcolato (W2) |[0.230| 189 | 509-1334| 946
T2 - 2006| Misurato 6 = 80) 317-1625| 996
Calcolato (W1) |[0.133] 270 502-1137| 892
Calcolato (W2) |0.258| 244 | 567-1145| 897
T3 - 2006| Misurato = 63) 563-1431| 886
Calcolato (W1) |0.203| 189 | 886-1098| 993
Calcolato (W2) |[0.532| 159 | 737-1448| 981

Tabella 13 - Risultati dei test di validazione apati alle due tecniche di estrapolazione di bwatatteri in
grassetto indicano coefficienti di determinazioR8 ¢on livello di significativita pari a 0.05

Estrapolazione del bilancio estivo

Per quanto riguarda il bilancio estivbs), le variabili indipendenti prese in considerazono
state la quotaH) e la radiazione solare con cielo sereno (Clegrdiation,CSR. Si e scelto di
utilizzare la quota perché e un buon indicatordad&#mperatura dell’aria, che a sua volta e
strettamente correlata con gli apporti di radiagiad onda lunga e con gli scambi turbolenti, oltre
che regolare la frazione delle precipitazioni clagecin forma solida. D’altro canto sia i lavori
presenti in letteratura (Hock and Holmgren, 199@éyl€mans, 2000; Greuell and Smeets, 2001;
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Strasser and others, 2004), sia le osservazionpichenrecentemente alla stazione meteorologica
automatica (AWS) sul ghiacciaio de La Mare, indwashe la radiazione solare ad onda corta
domina il flusso energetico durante la fusione {@an, 2007). Per questo si & deciso di inserire
ancheCSR come variabile indipendente, poiché ci si aspelta consenta di cogliere in modo
migliore la variabilitd spaziale del processo dsifune. Il ciclo diurno della copertura nuvolosa
(paragrafo 3.1.3) agisce, di fatto, come un fattdreredistribuzione della radiazione solare
effettivamente disponibile per la fusione. La pora diCSRche raggiunge la superficie, infatti, &
massima per i siti con esposizione orientale e mmnper i siti esposti ad ovest. Questo ha
importanti ripercussioni sulla rappresentativita d@ori di bs misurati alle paline di ablazione e
sull’estrapolazione ddisin aree prive di punti di misura. E’ stato quimpdoposto un Normalized
Cloud Cover FactorNCCF per ridurre laCSRin funzione dell'esposizione. La sua variazione
durante il giorno e durante I'anno e stata desctuffando una semplice funzione armonica che pone
NCCF pari a 0 per le celle con esposizione corrispotedait’azimut dell’alba, e pari a 1 per le
celle con esposizione corrispondente all’azimuttigehonto:

NCCF = 05- O.SSin{(a +a,)F + al}
11

dovea,, a; e & dipendono dall'azimut di alba e tramonto.C&Rridottag quindi calcolabile come
segue:

RCSR = CSR{1- k[NCCF) 12
dovek e un parametro di calibrazione che varia tra Q e ¢he esprime la massima riduzione di
CSRdovuta alla copertura nuvolosa, per le celle cgposizione che corrisponde all’azimut del
tramonto. La scelta del valore kipiu opportuno non implica I'utilizzo di dati metedogici, ma si

consegue per tentativi successivi in modo da femspondere al meglio i valori misurati ds con
quelli calcolati.

1.0 +

0.9 +

0.6 +

—&—2004 —8—2005 —%—2006

05 | | | | | Figura 62 - Coefficienti di determinazioné?, R
delle regressioni lineari tra il bilancio estivo
(bs) e le variabili indipendenti quota (E),
Clear Sky Radiation (CSR) e Reduced Clear
Sky Radiation (RCSR
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E04s0Y + 3
§04s0Y + 3 |

| dati di bs sono stati preliminarmente omogeneizzati, tenesaddo delle differenza di albedo tra
subdrati (neve, ghiaccio, firn) misurate dall’AWS giliacciaio de La Mare e riscontrate durante le
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sessioni di misura con albedometro portatile (pafag3.1.2). Si sono quindi confrontate tre
tecniche di regressione det

S1) regressione lineare semplice tra quBjees
S2) regressione lineare multipla tra qudia CSR ebs
S3) regressione lineare multipla tra qudia RCSR, ebs
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Figura 63 — Bilancio estivo misurato e calcolat@ndo la regressione lineare semplice con la qustg) (

la regressione lineare multipla con quota e Cleky adiation, (S2), e le regressione lineare miatgon

guota e Reduced Clear Sky Radiation (S3). Quadnipi Careser, vuoti = La Mare. La retta indica una
relazione 1:1

In figura 62 e possibile osservare come, nel casbgila varianza spiegata sia praticamente doppia
rispetto albw. E’ inoltre osservabile come significativi aumeail coefficiente di determinazione si
verifichino solo nel caso del 2004, mentre nel cdsb2005 e del 2006 € necessario introdurre il
ciclo diurno della copertura nuvolosa per ottengremiglioramento apprezzabile. Anche il valore
ottimale di k & diverso (0.1 nel 2004 e 0.2 nel 2005 e 2006)esfau comportamento €
probabilmente da ricondurre alle condizioni clirnh& avutesi nelle tre stagioni di ablazione. Nel
2004 il picco massimo dell'ablazione é stato ragigiun tarda estate, dopo un inizio di stagione
instabile. Nel 2005 e 2006, invece, sono stati sintke giugno e luglio ad essere particolarmente
caldi, seguiti poi da un agosto piu fresco ed ivitta

In figura 63 sono riportati i confronti tra valamisurati e calcolati con i 3 metodi nei 3 anni in
guestione. Come € possibile osservare, l'introchezidellaRCSR consente un miglioramento del
calcolo che si evidenzia con una minore disperseonen un maggior allineamento con la retta 1:1.
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Anche i questo caso, i miglioramenti sono piu appa®ili nel caso delle estati 2005 e 2006, per i
motivi gia menzionati.

R | RMSE Range Mean

T4 - 2004| Measuredrf = 16) 831-2339 1738
Calculated (S1) 0.798 358 908-3109 1892
Calculated (S2) 0.88p 247 738-2833 1855
Calculated (S3) 0.901 275 698-2972 1884

T5 - 2004| Measuredif = 16) 628-2339 1407
Calculated (S1) 0.848 386 1286-2529 1706
Calculated (S2) 0.850 383 1281-2527 1703
Calculated (S3) 0.928 236 1024-2527 1568

T6 - 2004| Measuredif = 17) 1499-2220 1850
Calculated (S1) 0.540 288 1308-1939 1589
Calculated (S2) 0.411 141 1696-2262 1873
Calculated (S3) 0.743 143 1445-2128 1741

T4 - 2005| Measuredif = 15) 1061-2706 1928
Calculated (S1) 0.771 261 951-2959 2003
Calculated (S2) 0.782 243 848-2872 1992
Calculated (S3) 0.845 215 813-2872 1959

T5 - 2005| Measuredif = 13) 1061-2706 1792
Calculated (S1) 0.833 248 989-2863 1827
Calculated (S2) 0.806 282 1096-2925 1890
Calculated (S3) 0.892 173 937-2702 1801

T6 - 2005| Measuredirf= 17) 1439-2378 1830
Calculated (S1) 0.590 175 1541-2132 1795
Calculated (S2) 0.509 262 1811-2432 2018
Calculated (S3) 0.75p 129 1450-2250 1827

T4 - 2006| Measuredrf = 17) 1065-2572 1853
Calculated (S1) 0.732 189 1253-2159 1818
Calculated (S2) 0.659 200 983-2270 1853
Calculated (S3) 0.876 129 1013-2333 1804

T5 - 2006| Measured1f = 16) 1065-2688 1897
Calculated (S1) 0.772 252 1300-2767 1947
Calculated (S2) 0.785 243 1264-2740 1925
Calculated (S3) 0.814 222 1055-2794 1910

T6 - 2006| Measuredif = 18) 1457-2572 1927
Calculated (S1) 0.463 181 1597-2247 1874
Calculated (S2) 0.454 223 1800-2485 2062
Calculated (S3) 0.814 105 1615-2329 1901

Tabella 14 - Risultati dei test di validazione apati alle tre tecniche di estrapolazione di bsttiru
coefficienti di determinazione {Fhanno livello di significativita pari a 0.05

Come perbw, anche perbs sono stati eseguiti tre test di validazione dgil®cedure di
estrapolazione. Nel primo test (T4) meta dei datibg sono stati scelti casualmente per la
calibrazione e l'altra meta e stata usata perlldazone. Nel secondo e terzo test (T5 e T6) qer |
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calibrazione sono stati presi i dati provenientiut® dei due ghiacciai (Careser in T5, La Mare in
T6), e per la validazione si sono usati i dati graenti dall'altro ghiacciaio. La tabella 14 mostra
risultati dei test, applicati alle tre tecnicheedtrapolazione S1, S2 e S2. | risultati dei tedicano
che il miglior metodo e I'S3 (regressione lineandtipla tra quotaRCSR, e bs). Al contrario il
metodo S2 (regressione lineare multipla tra qUOBR e bs) € talora addirittura inferiore anche al
metodo piu semplice, (S1, regressione lineare seenfph quota ®&s). In particolare questo succede
nei test T5 e T6, in cui la regressione viene caldsui dati provenienti da uno dei due ghiaceiai
applicata per estrapolazioni sull'altro ghiaccidiesposizione prevalente dei due ghiacciai li eend
diversi dal punto di vista dell'effetto della cojpea nuvolosa sull'energia disponibile per la fasio
La riduzione della CSR da parte delle nubi € infatdiamente piu efficace sul Careser, a causa di
una maggior presenza di aree con esposizione roeai@i e occidentale.

Calcolo del bilancio netto

Le migliori tecniche di regressione delle componetdgionali del bilancio di massa sono state
combinate per estrapolare i dati sperimentali nais@le paline e per calcolare il bilancio di mass
netto annuale sulla superficie dellintero sistemgiaciale dell’Alta Val de La Mare. Per
I'estrapolazione dbw € stata utilizzata una regressione lineare maltiplquota eREA 2, mentre
perbssi € utilizzata una regressione lineare multiplgubta eRCSR, con k variabile tra 0.1 (nel
2004) e 0.2 (nel 2005 e 2006). Il bilancio nettet&to calcolato come differenza tvav e bs e
sull'intero sistema glaciale del bacino é risultgéoi a -450 mm nel 2004, -1064 mm nel 2005 e -
1011 mm nel 2006.

SNOW COVER ELEVATION MULTIPLE REGRESSION

Net balance (m w.e.)
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Figura 64 — Mappe d’'innevamento per 4 date nel 2@0dinistra) e distribuzione del bilancio netta pe
stesso anno, ottenuto mediante regressione linrgamglice con la quota (al centro) e mediante regjoese
multipla (a destra). | punti neri rappresentangoaline di ablazione. Il ghiacciaio del Careser atst
traslato per entrare nella figura.

A titolo esemplificativo si riportano i risultatigp I'anno idrologico 2003-2004. In figura 64 si
propone un confronto tra la distribuzione spazasé bilancio di massa e il pattern di copertura
nevosa rilevato in quattro date differenti duradtestate. Quest'ultimo confronto si basa
sull’'osservazione che, mediamente, le isolineddahcio di massa corrono parallele alla snow-line
temporanea (Kamniansky e Pertziger, 1996). In &dib si mettono a confronto i valori misurati e
calcolati utilizzando sia la regressione sempliom ¢a quota, sia la regressione multipla. In
entrambi i casi risulta evidente come ['utilizzo uha regressione multipla consenta un sensibile
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miglioramento nella stima del bilancio di massdesatee prive di punti di misura. L'uso di questa
tecnica consente inoltre di svincolarsi dalla ragpntativita spaziale dei punti di misura,
permettendo di cogliere i processi dominanti clgoleno la distribuzione spaziale di accumulo e

ablazione sulle superfici glaciali.
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Figura 65 — Bilancio netto misurato e calcolatoeaplaline di ablazione del ghiacciaio del Caresargdri
pieni) e del ghiacciaio de La Mare (quadri vuotdl 12004, a sinistra mediante regressione linearapie
con la quota, a destra mediante regressione maltipl

Considerazioni conclusive

L'utilizzo di variabili topografiche facilmente agabili da un modello digitale del terreng, @,
CSR, NCCF, REAconsente una buona interpretazione dei processindnti che governano gli
scambi di massa in ghiacciaio. L'analisi di regogss eseguita sui dati di bilancio misurati tra il
2004 e il 2006 sui ghiacciai dell'alta val de Lar®lda fornito valori di varianza spiegata quasi
doppi nel caso del bilancio estivo, rispetto ahbdio invernale. L'uso dREA consente di cogliere i
processi di redistribuzione del manto nevoso e ioriglla stima del bilancio invernale ottenibile
mediante regressione lineare semplice in funzioelka dsola quota. L'uso della CSR consente
miglioramenti sensibili anche nell'estrapolaziors Hdilancio estivo, tuttavia le stime possono
essere ulteriormente migliorate introducendo ltedfdel ciclo diurno della copertura nuvolosa.

Alcuni aspetti rimangono tuttavia irrisolti e riggano soprattutto i processi di accumulo, come ad
esempio la redistribuzione valanghiva, la formaeiai accumuli nevosi in prossimita di bruschi
cambi di pendenza, la diminuzione del bilancio mede al di sopra di una certa quota a causa di
una maggiore efficenza nella redistribuzione eoficdi un possibile appiattimento dei gradienti di
precipitazione. In ogni caso va ricordata la noteveemplicita del metodo proposto, che non
richiede alcun input meteorologico.
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3.3 Indagini sul regime termico del suolo e sullaistribuzione del permafrost
3.3.1 Indagini geomorfologiche

All'interno del bacino dell'alta val de La Mare sostati rilevati e censiti 14 rock glaciers. Nella
Tabella 15 si riporta un elenco di questi rock gex; con le caratteristiche piu rilevanti per
l'identificazione del loro grado di attivita. Indtira 66 si riporta la loro localizzazione spaziale
all'interno dell'area di studio.

D Rock glaciers attivi/inattivi
) Rock glaciers relitti

® Permafrost improbabile
Permafrost possibile

@ Permafrost probabile

Figura 66 - Localizzazione spaziale dei rock glegieensiti nell'alta val de La Mare e delle misudiie
temperatura delle sorgentia numerazione dei rock glaciers corrisponde a lgueportata in Tabella 15.

Tredici di questi rock glacier sono considerabifitétti”, cioe attivi (contenenti permafrost e dota
di movimento) o inattivi (contenenti permafrost pravi di movimento). E' stato possibile giungere
a questa conclusione sulla base di osservazionanignti la morfologia, il grado di alterazione
superficiale del materiale e di copertura vegeti#é deposito, eventuali segni di dislocazione
recente di detrito alla fronte, la presenza di ®mivo-glaciali sui depositi (Barsch, 1996). Queste
osservazioni sono state integrate, dove possitle, misure BTS (Bottom Temperature of winter
Snowcover) e di temperatura delle sorgenti, chenbiaostanzialmente confermato le deduzioni
dell'analisi morfologica. Solo il rock glacier (r1’1), collocato sulla sponda orientale del Lago
Lungo, risulta relitto, con morfologia abbastanpgiattita, forte alterazione e lichenizzazione dei
clasti superficiali e copertura vegetale di tipdameo. Tuttavia la temperatura della sorgente
(+0.5°C) indica la probabile conservazione di urclea di ghiaccio o permafrost “fossile”
all'interno di questo deposito.
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No | Nome Quota | Esp. Geometria | Copertura Forme Sorgente | Attivita
fronte e forma vegetale glaciali (T°C)
1 Dosso di Venezia| 2698 N Tongue- Assente Glacionevati | Presente | Intatto
shaped, nevai (+0.5)
semplice
2 Val Venezia 2520 NE Tongue- Quasi Nessuna Presente| Intatto
shaped, assente (+1.1)
semplice
3 La Mare 2944 SE Tongue- Assente Glacionevati | Presente | Intatto
shaped, nevai (+0.0)
semplice
4 Forcola 2783 SE Tongue- Assente Glacionevati | Presenti | Intatto
occidentale shaped, nevai (+0.8 e
semplice +1.4)
5 Forcola 2837 S Tongue- Assente Glacionevati | Presente | Intatto
shaped, nevai non
complessa misurata
6 Forcola inferiore | 2705 SE Tongue- Assente Nessuna Presente Intatto
shaped, (+1.8)
semplice
7 Cima Marmotta | 3024 SE Tongue- Assente Glacionevati | Presente | Intatto
occidentale shaped, nevai non
semplice misurata
8 Cima Marmotta | 2778 SW Tongue- Assente Glacionevati | Presenti | Intatto
meridionale shaped, nevai (+0.3,
complessa +0.8,
+1.0,
+1.5)
9 Cima Lago 2899 S Tongue- Assente Nevai Assente Intatto
Lungo shaped,
occidentale semplice
superiore
10 | Cima Lago 2702 wW Tongue- Quasi Nevai Presente | Intatto
Lungo shaped e assente non
occidentale lobate, misurata
complessa
11 | Lago Lungo 2558 SW Tongue- Presente, Nessuna Presente| Relitto
shaped e vegetazione (+0.5)
lobate, erbacea
complessa
12 | Cima Lagolungo | 2811 E Tongue- Assente Nevai Assente Intatto
orientale shaped,
semplice
13 | Cima 2731 NW Tongue- Assente Nessuna Presente Intatto
Pontevecchio shaped, (+1.0)
inferiore semplice
14 | Cima 2825 NW Tongue- Assente Glacionevati | Presenti | Intatto
Pontevecchio shaped, nevai (+0.1,
superiore complessa +0.8)

Tabella 15 - Elenco dei rock glaciers censiti radi#i val de La Mare.

Dal punto di vista morfologico si tratta prevalenente di tongue shapédock glaciers (depositi
piu sviluppati in lunghezza che in larghezza), mesbno classificabili comddbate’ (depositi piu
larghi che lunghi) solo alcuni settori appartenentock glaciers con morfologia complessa. In tre
casi si puo parlare dgtacier-derived rock glaciers, cioe derivati da morene a nucleghiaccio o
dall’evoluzione della parte terminale di un ghiaicicoperto di detrito. Questi due apparati si sono
sviluppati su siti che durante la Piccola Eta Glecierano occupati da ghiacciai o glacionevati e
presentano tuttora affioramenti di ghiaccio. Neatri 12 casi si puo invece parlare datus-
derived rock glaciers, derivanti cioé da depositi di fldgHumlum, 1998).
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Considerando l'estensione dei ghiacciai fino ahtee della Piccola Eta Glaciale (PEG, 1850), si
puo affermare che i rock glaciers sono forme pgaittaiffuse in alta val de La Mare. La numerosa
presenza di questi depositi & riscontrabile aneie nalli vicine ed é tipica del settore meriditma
del gruppo Ortles-Cevedale (Seppi et al., 2005). d&riva probabilmente dalla combinazione di
favorevoli condizioni litologiche e strutturali @oe metamorfiche facilmente disgregabili per
crioclastismo) e climatiche (precipitazioni relaiente poco abbondanti) che favoriscono
I'alimentazione dei depositi e la loro formazionegasto dei ghiacciai (Haeberli, 1985; Humlum
1998). Diversamente da quanto si puo osservaaeei limitrofe, dove i rock glaciers raggiungono
lunghezze chilometriche, in alta val de La Mareepaisiti sono di ridotte dimensioni e con la loro
fronte non si discostano in modo significativo dadree di formazione, cioé dalle aree favorevoli
all'aggradazione e conservazione del permafrostqlata minima della fronte varia tra 2520 e
3024 m e la superficie occupata dai rock glaciarsliécata in gran parte oltre i 2700 m. Solo & tr
casi la fronte si colloca sotto i 2700 m, ma sitérai rock glaciers con esposizione settentrionale
(rock glacier del Dosso di Venezia e della val \i@agpoppure di rock glacier relitti (lago Lungo).

Pur con evidenti limiti legati alle ridotte dimeasi dell'area di studio e al basso numero di rock
glaciers presi in considerazione, basandosi satlagini geomorfologiche eseguite in alta val de La
Mare é possibile fare una prima stima del limiteiiore del permafrost discontinuo. Tale limite
dovrebbe collocarsi attorno ai 2700 m in aree cmvalente esposizione meridionale (come la
maggioranza dei casi presi in esame), mentre i® rom esposizione settentrionale il limite pud
scendere a quote inferiori, almeno fino a 2500naltuni casi sporadici, costituiti da rock glasier
relitti, & altresi possibile la locale presenzacdipi di permafrost "fossile” in ambiti territorial
attualmente sfavorevoli alla presenza di permafrost

3.3.2 Misure di temperatura delle sorgenti

Nel corso dell'estate 2007 si e proceduto alla ragane della temperatura dell'acqua in
corrispondenza di 46 sorgenti. La localizzazionazsgle delle sorgenti misurate € riportata in
Figura 66. La Tabella 16 riporta le caratteristiclee siti di misura e i dati di temperatura rilavat
Sono state misurate 13 sorgenti alimentate da gtaakiers, una sorgente su morena, una sorgente
Su roccia in posto e 31 sorgenti alla base di fald®noidi detritici. Si propone qui di seguito
un‘analisi della relazione tra temperatura dellgesati e quota, finalizzata all'individuazione del

limite inferiore del permafrost.

Il primo grafico (Figura 67) riporta la relazionetla quota e la temperatura di tutte le sorgenti
misurate. Il coefficiente di determinazione & altdmama basso @R= 0.32), tuttavia la relazione tra
guota e temperatura e statisticamente significaBegondo I'equazione della retta di regressiane tr
qguota e temperatura, il limite inferiore del perroat "possibile” (temperatura <2°C ) si colloca a
2748 m, mentre quello del permafrost "probabil@mperatura <1°C) si colloca a 2930 m. La
dispersione dei punti suggerisce la presenza diegsy diversi dalla temperatura dell'aria (che e
funzione inversa della quota) nel controllo dekanperatura delle sorgenti e della presenza di
permafrost. Date le caratteristiche del campionerisgentale (ridotta numerosita e prevalente
esposizione meridionale), si e ritenuto opportuealizzare I'attenzione su due di queste variabili,
che caratterizzano i bacini drenati dalle sorgentjuestione: i) la presenza/assenza di rock glacie
i) I'esposizione ai quadranti meridionali o settEmali.
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Sorgente | Data Quota | Esposizione | Caratteristiche Vegetazione Temperatura
No (m) bacino (°C)

1 20-07-2007 2722 SwW Falda, detrito fine Erb. digcma 3.3

2 20-07-2007 2721 SwW Falda, detrito fine Erb. digcma 2.5

3 20-07-2007 2686 W Falda, detrito fine Erb. disooa 2.4

4 20-07-2007 2689 NW Falda, detrito fine Assente 1 2.
5 20-07-2007 | 2738 NW Rock glacier, massi Assente 0 1.
6 22-07-2007 2337 S Falda, detrito fine Erb. camtin 5.0

7 22-07-2007 | 2558 SW Rock glacier, massi Erb. disocoa 0.5

8 22-07-2007 2590 W Falda, detrito fine Erb. camin 4.8

9 22-07-2007 2720 NW Falda, massi Erb. discontinua 1.2

10 22-07-2007 2717 sSwW Falda, detrito fine Erb. icorat 2.7

11 22-07-2007 2738 sSwW Conoide, massi Erb. discoatin 3.7

12 22-07-2007 2737 S Falda, detrito fine Erb. curi 3.9

13 22-07-2007 2270 W Falda, detrito fine Erb. ammi 4.4

14 27-07-2007 | 2520 NE Rock glacier, massi Assente A1
15 22-08-2007 2323 NE Morena, detrito fine Erb.tcoa 4.2

16 26-08-2007 2703 NW Falda, detrito fine Erb. digmua 2.2

17 26-08-2007 2811 W Lobo solif. Erb. discontinua 41
18 26-08-2007 2892 NW Falda, detrito fine Assente 21
19 26-08-2007 | 2917 NW Rock glacier, roccia Assente 0.1

20 26-08-2007 | 2812 NW Rock glacier, massi Assente 8 0
21 26-08-2007 2860 W Falda, detrito fine Assente 3 0.
22 31-08-2007 2805 SE Falda, detrito fine Erb.alisioua 3.8

23 31-08-2007 2600 N Falda, massi Assente 1.0
24 02-09-2007 | 2690 NE Rock glacier, massi Assente 50
25 02-09-2007 2757 E Falda, massi Assente 1.7
26 02-09-2007 2759 E Falda, massi Assente 1.3
27 02-09-2007 2945 SE Falda, massi Assente 15
28 14-09-2007 2636 S Falda, massi Erb. discontinua 5.0

29 14-09-2007 2640 SE Falda, massi Erb. discontinua 4.4

30 14-09-2007 2656 SE Falda, massi Erb. discontinua 35

31 14-09-2007 2646 SE Falda, massi Erb. discontinua 4.2

32 14-09-2007 2618 sSwW Falda, massi Erb. discontinua 2.9

33 21-09-2007 2617 S Falda, massi Erb. discontinua 2.8

34 21-09-2007 2648 sSwW Conoide, massi Erb. discoatin 2.1

35 21-09-2007 | 2709 SE Rock glacier, massi Assente 8 1
36 21-09-2007 2699 SE Falda, massi Assente 1.0
37 21-09-2007 | 2791 SE Rock glacier, massi Assente 401
38 21-09-2007 | 2792 SE Rock glacier, massi Assente 8 0
39 21-09-2007 | 2946 SE Rock glacier, massi Assente 0 0
40 21-09-2007 2940 SE Falda, detrito fine Assente 71
41 21-09-2007 2872 SE Falda, detrito fine Assente 3 3
42 21-09-2007 | 2842 S Rock glacier, massi Assente 0 1.
43 21-09-2007 | 2836 S Rock glacier, massi Assente 9 0.
44 21-09-2007 | 2808 SW Rock glacier, massi Assente 51
45 21-09-2007 2781 W Falda, massi Assente 0.3
46 14-10-2007 2835 SE Roccia Assente 1.0

Tabella 16 - Misure di temperatura delle sorgemsgguite in val de La Mare nell'estate 2007.
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Figura 67 -Valori di temperatura delle sorgenti in funziondlaejuote.

Il secondo grafico (Figura 68) propone una suddivis dei dati di temperatura bea sulla
presenza o assenza di rock glacier nel bacino lomerdga la sorgente. Come si vede, a parit
guota le sorgenti alimentate da rock glaciers mtas® una temperatura dell'acqua mediam
inferiore rispetto alle sorgenti non alimentate ek glaciers. La correlazione tra quote
temperatura non & significativa nel primo cas® = 0.09), mentre & significativa nel secondo ¢
(R?> = 0.36), identificando un limite inferiore del peafrost possibile pari a 2799 m e un lirr
inferiore del permfaost probabile a 2985 |
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Figura 68 -Valori di temperatura delle sorgenti in funziondlaguota, suddivise in base alla presenz
assenza di rock glaciers sul bacino che le alim.
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Suddividendo questi due sottogruppi in funzionel'@sdosizione prevalente si possono fare
ulteriori considerazioni. La Figura 69 riporta lkelazione tra quota e temperatura delle sorgenti
alimentate dai rock glaciers. A parita di quotastegenti alimentate da rock glaciers esposti ali
quadranti settentrionali hanno temperatura mediéenpiu bassa rispetto a quelle alimentate da
rock glaciers esposti ai quadranti meridionalidiltario tende ad aumentare via via che si scende
con la quota, mentre non sembrano esserci differegnificative alle quote piu elevate. La
correlazione tra quota e temperatura e statistinemeignificativa per i rock glaciers con
esposizione settentrionale ¥R 0.55), mentre per i rock glaciers con esposiiomeridionale
sembra non esserci correlazioné €R0.05). Tuttavia, considerando solo i depositatii (rock
glaciers attivi e inattivi, collegabili con permaét "attuale”) ed escludendo il rock glacier relitel
lago Lungo, si ottiene un'elevata correlazionequata e temperatura {R= 0.81). Le equazioni
delle rette di regressione in Figura 69 indicane okl caso dei rock glaciers intatti, sui quadranti
meridionali il permafrost & possibile al di soped 8697 m e diventa probabile oltre i 2832 m. Sui
quadranti settentrionali invece il permafrost eégilmite al di sopra dei 2133 m e probabile oltre i
2632 m, tuttavia soprattutto per il limite infegodel permafrost possibile esistono forti incertgezz
visto che si tratta di un valore estrapolato e mmrata anche la ridotta numerosita campionaria.
Tuttavia le basse temperature misurate alla scegeet rock glacier relitto del lago Lungo
suggeriscono la possibilita di conservazione dinadrost a quote insolitamente basse. In questo
caso il permafrost si conserverebbe in profongitatetto da un deposito a grossi blocchi, almeno
200 m piu in basso rispetto ai limiti indicati daliette di regressione calcolate sui deposititintai
tratterebbe di permafrost fossile, che ormai norireia piu in condizioni di equilibrio con le
condizioni climatiche attuali.
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Figura 69 - Valori di temperatura delle sorgentifumzione della quota, alimentate da rock glacers
suddivise in base all'esposizione prevalente deinga Il rock glacier con esposizione meridionalec
alimenta la sorgente posta a 2558 m é relittoj glitaltri sono intatti.

La stessa analisi in funzione dell'esposizione gdexte € stata eseguita nel caso delle sorgenti non
alimentate da rock glaciers (Figura 70). Pur ptesto una significativa dispersione dei punti, le
rette di regressione suggeriscono un coerente arttandella temperatura con la quota e risultano
guasi parallele. Secondo le equazioni delle rattegtessione, sui versanti esposti a nord il kmit
inferiore del permafrost possibile € posto a 2654mantre il permafrost € probabile a partire dai
2850 m. Sui versanti meridionali invece il permatfre possibile a partire dai 2928 m ed é probabile
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oltre i 3124 m. L'esposizione ai quadranti meridioncomporta quindi mediamente un
innalzamento dei limiti altitudinali pari a 274 m.
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Figura 70 - Valori di temperatura delle sorgentifuimzione della quota, non alimentate da rock gese
suddivise in base all'esposizione prevalente deinoa

3.3.3 Monitoraggio del regime termico della superdie del suolo

La temperatura della superficie del suolo e statarata in continuo da dieci mini-loggers tra il 14
ottobre 2007 e il 29 settembre 2009, in corrispordedi dieci aree campione disposte lungo l'asse
principale dell'alta val de La Mare, tra 2000 e B0 di quota (Figura 71).

All'inizio di aprile 2008 e 2009 si € inoltre pratgo alla misurazione della BTS (Bottom
Temperature of winter Snowcover) su alcune aremifgigtive collocate tra il rifugio Larcher e |l
passo della Forcola (Figura 72). Sono stati presionsiderazione solo i siti che ad inizio aprile
presentavano uno spessore del manto nevoso papeoigre a 100 cm. L'analisi dei risultati delle
misurazioni ha consentito di stimare la WEQT (Wintéquilibrium Temperature), che e
direttamente correlata alle condizioni termichestgtosuolo.

Prima di procedere all'analisi dei dati, le seesrtometriche registrate dai mini-logger sono state
“ritarate” mediante la seguente:

AT = —leit 13

dove AT € la correzione applicata all'intera serie gTé la temperatura rilevata nella fase di

fusione del manto nevoso. Questa temperatura ardeseé pari a 0°C durante I'esaurimento della
neve, a causa dell'intenso flusso di acqua di figs@he scorre sulla superficie del suolo. Eventuali
deviazioni strumentali da 0°C in questa fase somatesconsiderate come starature, e
conseguentemente corrette. Successivamente dairdatsono state calcolate le temperature medie
giornaliere, sulle quali sono stati fatti i calceli confronti con i dati climatici.

Dal punto di vista climatico i due inverni 2007-'@8 2008-'09 hanno presentato significative
differenze, soprattutto per quanto riguarda le cadi di innevamento. Il primo inverno ha avuto
un inizio dell'innevamento stabile relativamenteditzo, avvenuto verso la fine di novembre e
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preceduto da una consistente diminuzione della ¢emyra dell'aria. In seguito le nevicate sono
state scarse e lo spessore del manto nevoso al solwlé mai stato particolarmente abbondante. ||
secondo inverno e invece stato molto nevoso, cornnizo dell'innevamento stabile ad inizio
novembre non preceduto da consistenti cali tern@ueste differenze climatiche sono state
particolarmente utili per le ricerche sul regimentieo della superficie del suolo, perché hanno
consentito di osservare il suo comportamento irdoni contrastanti e di stimare un possibile
comportamento in condizioni "medie”.

Figura 71 - Localizzazione spaziale dei dieci maggers installati nell'area di studio per il moaraggio in
continuo della temperatura superficiale del terreno

| grafici in Figura 73 riportano il confronto tra ktemperature registrate dai 10 mini-loggers nel
2007-'08 e nel 2008-'09. I loggers n° 5, 7 e 10osowllocati sulla superficie di tre rock glaciers
diversi. Gli altri sono collocati al di fuori debck glaciers. Nel caso dei sensori posti a quote
inferiori, fino a 2600 m, le differenze tra le damnate non sono particolarmente rilevanti,
soprattutto se si considera la fase di raggiungimetella WEQT (fine marzo-inizio aprile).
Differenze piu significative esistono invece sugders posti a quote maggiori. Su questi siti nel
mese di novembre 2007 e ben evidente un piccceddfr, che precede una fase di stabilizzazione
della temperatura iniziata con la prima nevicataoaolante, a fine mese. | due sensori piu elevati si
distinguono per la persistenza di forti oscillazimmmiche durante gran parte dell'inverno 2007-'08
a testimonianza della mancata formazione di un oamvoso sufficientemente spesso da
consentire un efficace isolamento dall'atmosfe®a questi due siti lo spessore massimo della neve
e stato raggiunto con le ultime nevicate, durahteese di aprile 2008, che hanno consentito una
breve fase di temperature stabili. Nel corso delliano 2008, invece, la prima nevicata abbondante
si e verificata a fine ottobre e le nevicate ablamiddell'inverno successivo hanno consentito un
ottimo isolamento dall'atmosfera su tutti i senstaita eccezione per il mini-logger 10, posto in
posizione ventosa. Particolarmente eclatante larsité tra le due annate sul mini-logger 9, che
evidenzia piu di ogni altro l'effetto della copegwnevosa sul regime termico della superficie del
suolo.
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Nell'inverno e nella primavera 2008 I'andamentdade#mperatura registrata dai sensori posti in
zone di possibile presenza di permafrost (dal ral :° 10) e visibilmente "disturbato" dalle
condizioni di scarso innevamento e dalla penetrezidel picco di freddo di novembre 2007, che
probabilmente ha condizionato la temperatura dsliperficie del suolo anche per il resto
dellinverno. Tuttavia nella maggior parte dei csigbud osservare una fase di equilibrio principale
ad aprile 2008, e una fase precedente a fine ger2@@8. Nel 2009 invece la fase di equilibrio e
stata raggiunta su gran parte dei sensori tra Mm@@zo e inizio aprile. Queste osservazioni
confermano tra l'altro che le misure BTS, eseguitentrambi gli anni ad inizio aprile, sono state
effettuate nel momento piu opportuno.

2008 2009
Punto Quota TermistoreBTS | Termistore| BTS Differenza| Media
WEQT (5-04) | WEQT (10-04) | 2009- 2008-
2008 2009
Mini-logger 1 2003 +0.3 +0.4 +0.1 +0.35
Mini-logger 2 2206 -0.3 +0.0 +0.5 +0.8 +0.1
Mini-logger 3 2417 -0.1 +0.1 +0.2 +0.0
Mini-logger 4 2608 -0.9 +0.4 +1.5 -0.3
Mini-logger 5 2729 -3.8 -3.1 +0.7 -3.5
Mini-logger 6 2839 -1.9 -1.7 -0.6 +1.3 -1.3
Mini-logger 7 2838 -1.9 -1.7 -0.8 -0.5 +1.1 -1.4
Mini-logger 8 2976 -1.9 -1.6 -0.3 +1.6 -1.1
Mini-logger 9 3104 5.1 -4.0 +1.1 -4.6
Mini-logger 10 2994 -5.3 -3.5 +1.8 -4.4
BTS 1 2936 -4.7
BTS 2 2880 -3.3
BTS 3 2862 -2.7
BTS 4 2852 -1.9
BTS 5 2793 -2.6
BTS 6 2774 -0.4 +0.0 +0.4 -0.2
BTS 7 2825 -2.2
BTS 8 2822 -1.2
BTS 9 2705 -1.0
BTS 10 2700 -1.7
BTS 11 2549 -1.0
BTS 12 2541 +0.3
BTS 13 2540 -0.7
BTS 14 2543 -1.0
BTS 15 2546 +0.2
BTS 16 2536 -0.7
BTS 17 2540 -0.5

Tabella 17 - Sintesi delle misure di temperaturpesticiale del terreno eseguite nel 2008 e nel 2009

In Tabella 17 si riporta una sintesi di tutte lesamazioni riguardanti la temperatura superficiadé d
terreno, nel momento del raggiungimento di condizidi equilibrio termico. Per i termistori si
riporta la WEQT ricavata dai grafici, mentre peniesure BTS si riporta ovviamente l'osservazione
istantanea eseguita il giorno del rilievo. Comeud vedere, le misure indicano la presenza di
permafrost (possibile con temperatura <-2°C, probalcon temperatura <-3°C) quasi
esclusivamente sui rock glaciers, mentre la presahzpermafrost al di fuori di essi sembra
confermata solo sul punto piu elevato, collocaBi@4 m. Le misure confermano sostanzialmente i
risultati delle osservazioni geomorfologiche e e@ldagini sulle sorgenti eseguite su questi rock
glaciers, che li indicavano come sostanzialmentdatti® (attivi o inattivi, con permafrost
all'interno). Sui punti in cui & possibile fare émmti, la differenza tra la temperatura misuragh n
2009 e quella misurata nel 2008 varia tra +0.1 8°€l e tende ad aumentare con la quota. Si
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osserva inoltre come le temperature misurate comsoleda BTS siano regolarmente superiori
rispetto alle contemporanee misure dei mini-loggen differenze di due-tre decimi di grado.
Queste differenze sono in gran parte attribuilhié eiverse condizioni di misurazione (la sonda dei
mini-logger e completamente immersa nel terrenn,lagunta a livello della superficie, mentre la
sonda BTS entra in contatto con la superficie solola sua punta).

Le due Figure 74 e 75 riportano la relazione tratgle temperatura nel 2008 e 2009. Ai fini di
questa analisi i due tipi di misurazione (BTS e WHramite mini-loggers) vengono considerati
perfettamente equivalenti. In entrambi gli anni acgserva un andamento della temperatura
scarsamente influenzato dalla quota a partire @@02n e fino a circa 2500-2600 m, con valori
termici prossimi al punto di congelamento. A qupia elevate invece la temperatura inizia a
scendere e aumenta la correlazione (inversa) tmage temperatura. A paritd di quota le
temperature tendono ad essere piu basse sui rackerg, come gia osservato nel caso delle
misurazioni termiche sulle sorgenti. Tuttavia, @ikt bassa numerosita del campione sperimentale,
non si ritiene opportuno distinguere tra misuregage all'interno e all'esterno dei rock glaciers
nell'analisi che segue, volta a calcolare i poBditniti inferiori del permafrost nell'area invegata.

In Figura 76 si riportano le due serie annuali &tV in funzione della quota. L'andamento della
temperatura in funzione della quota € ben rapptateda una polinomiale di secondo grado, ma
potrebbe altrettanto efficacemente essere rappegaeutilizzando una spezzata con discontinuita
attorno a 2600 m. Secondo tali funzioni, il limiteferiore del permafrost possibile sarebbe
compreso tra 2760 (dati del 2008) e 2925 m (dat2d@9), mentre il limite inferiore del permafrost
probabile si collocherebbe tra 2890 ( dati del 2@08090 m (dati del 2009).
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Figura 76 - Relazione tra quota e Winter Equiltbmi Temperature misurate nel 2008 e nel 2009.

La Figura 72 riporta la collocazione spaziale defiisure per il 2008 e per il 2009. Assieme alle
misure di WEQT e BTS si sono riportate anche lecemloni ottenute dalle misure sulle sorgenti.
Come si puo vedere, le indicazioni delle due tdmnidi misura sono almeno in un caso contrastanti.
Si fa riferimento in particolare al rock glacier rEola Occidentale, dove le temperature delle
sorgenti sono basse ed indicano la probabile praséinpermafrost. Le indicazioni delle misure di
WEQT e BTS sono piu incerte, e suggeriscono laipibsgpresenza di permafrost solo su alcuni
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settori del rock glacier, in particolare sulla zanteriore, prossima alla fronte. Un'altra zona elov
le indicazioni delle due tecniche di misura sonotrstanti € la falda detritica a grossi massigost
gualche decina di metri a valle del rock glacierdéta Occidentale. Queste osservazioni sembrano
quindi suggerire una certa cautela nell'interpietez dei risultati delle misurazioni BTS e WEQT, e
la necessita di combinare piu fonti di informazio@®me si é visto, infatti, la temperatura della
superficie del suolo risente in larga misura di cite avviene all'esterno, ed e influenzata
soprattutto dallo spessore del manto nevoso, dahento di formazione dello stesso e dalle
condizioni termiche che hanno preceduto questo maméa temperatura delle sorgenti, invece,
appare maggiormente collegata alle condizioni telhmidel sottosuolo (presenza/assenza di
permafrost) e scarsamente influenzata dalle comligisterne.

3.3.4 Osservazioni conclusive

Nella Tabella 18 si riportano i limiti altimetrienferiori del permafrost discontinuo, identificati
nell'area di studio per mezzo dei quattro divardidatori utilizzati nelle indagini. Nella Figur& 7
si riporta una rappresentazione grafica dei rifulta

La quota corrispondente ad una temperatura mediaaadi -1°C € stata calcolata a partire dalla
serie termometrica di Careser diga. Il valore atten2655 m, fornisce una prima indicazione di
massima e su scala regionale del limite inferialepgrmafrost discontinuo, secondo il modello di
distribuzione della criosfera alpina proposto d&btali (1985).

Temperaturd Censimento dei Temperature Winter Equilibrium
media annug rock glaciers delle sorgenti Temperature
=-1°C
Periodo 1967-2007 2009 2007 2008 2009
d'indagine
Versanti sud 2707 2928 (2697 su| 5464 2925
Permafrost rock glacier)
possibile Versanti nord 2520 2654 (213_3 Su ) i
2655 rock glacier)
Versanti sud 2707 3124 (2832su) 544, 3090
Permafrost rock glacier)
probabile Versanti nord 2520 2850 (263_2 su ) i
rock glacier)

Tabella 18 - Limiti altimetrici inferiori del pernfeost discontinuo in alta val de La Mare, secondattyo
diversi indicatori

Il censimento dei rock glaciers ha consentito dnate la presenza di permafrost all'interno dei

depositi catalogati come "intatti". La quota inéeg della fronte di questi rock glaciers puo essere
utilizzata per la stima del limite inferiore delrpwfrost, che nell'area di studio secondo questo
indicatore sarebbe presente a partire dai 2520 mversanti con prevalente esposizione

settentrionale e dai 2707 m sui versanti con pezxalesposizione meridionale. Tuttavia si tratta di
depositi con caratteristiche particolari, che possfavorire la conservazione di permafrost in

ambiti altrimenti sfavorevoli (Imhof et al., 2008arris e Pedersen, 1998; Humlum, 1997).

Le misurazioni di temperatura delle sorgenti casdono la tecnica d'indagine che ha fornito la
maggiore numerosita campionaria, tra quelle presmmnsiderazione. Secondo questa metodologia,
I versanti su cui non sono presenti rock glaci@sspno contenere permafrost a partire mediamente
dai 2791 m, con una differenza di circa 200 m tsattori esposti a nord (limite a 2654 m) e quelli
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esposti a sud (limite a 2928 m). Nel caso dei rgkdciers, pero, questi limiti possono ess
sensibilmente inferiori, raggiungendo quote progsan2100 m sui versanti settentrionali (val
ottenuto per regressione lineare).
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Figura 77 -Rappresentazione grafica dei limiti inferiori dedqmafrost discontinuo ottenuti medial
diverse tecniche d'indagine (MAAT = temperatura m@thnua dell'aria; RG = censimento e catalogazi
dei rock glaciers; Tsorg = misure di temperea delle sorgenti su bacini privi di rock glaciefBsorg RG =
misure di temperatura delle sorgenti alimentatealek glaciers; WEQT09 = misure di Winter Equilibmit

Temperature eseguite nel aprile 20

Le misure di WEQT, invece, pongono qualche prob di interpretazione a causa della sc:
numerosita campionaria e del breve periodo di wag@ne. In effetti questo tipo di misura de
essere adeguatamente interpretato, poiché: i) skmenun segnale "indiretto" delle condizi
termiche del sottosuo] ii) esiste una significativa variabilitd interarale, legata soprattut
all'evoluzione della temperatura dell'aria e dehtoanevoso nei mesi che precedono la misuraz
(Imhof et al.,, 2000; Hoelzle et al., 2003; Vonddiihll et al., 2004; Delaloy, 2004). Le
misurazioni in val de La Mare sono state eseguitdue anni con andamento climatico diverso
versanti prevalentemente esposti a sud. A causa a@htteristiche di innevamento, probabilme
solo le misure eseguite nell'aprile 2009 iscono un'informazione utile per la delimitaziond
permafrost. Secondo queste misure, sui versantidioeali il limite inferiore del permafros
discontinuo € posto a 2925 m. Questo valore € anacorrispondenza con il limite sui verse
meridional indicato dalle temperature delle sorgenti estainmeck glaciers. Tuttavia si € visto cl
in certi casi e soprattutto sui rock glaciers, ¢ggiedue tecniche d'indagine possono dare
contrastanti.

In sintesi, si puo affermare che esiste una b corrispondenza tra gli indicatori utilizzati
valutare il limite inferiore del permafrost sui ganti sud con presenza di rock glaciers (Figure
dato "RG" e "Tsorg RG", 2700 m circa), mentre srisanti nord il limite ricavato con regressic
lineare dalle temperature delle sorgenti (2100 m cinc&) trova conferma, a causa della manc:
di rock glaciers con esposizione settentrionalerelggiungano quote cosi basse nell'area di st
Tuttavia recenti indagini sistematiche svolte seftaxe neridionale del gruppo Ortl-Cevedale
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(Seppi, 2006) hanno messo in evidenza la presard@dsiti intatti fino a 2350 m, e relitti fino a
1980 m. Come si e visto nel caso del rock glacgtdafjo Lungo, depositi classificabili come relitti
sulla base di osservazioni di terreno potrebbetimrau conservare permafrost (sporadico) al loro
interno, come indicato dalla bassa temperatura deligente. Al di fuori dei rock glaciers, il limit
inferiore del permafrost sui versanti esposti a seihbra essere collocato attorno ai 2900 m (dato
"Tsorg" e "WEQT09" in Figura 77), mentre sui versaettentrionali I'unica indicazione viene dalle
temperature delle sorgenti, che suggeriscono uiteliattorno ai 2650 m.

Ulteriori indagini sono necessarie al fine di coatpte le conoscenze sull'effettiva distribuzione de
permafrost in quest'area geografica, dalla ripmtigied estensione ad aree piu vaste delle misure di
temperatura delle sorgenti e delle misure di WEgTesecuzione di misure geofisiche e di
spostamento superficiale sui rock glaciers. E'tirapportuno estendere le indagini sulle aree che
attualmente vanno perdendo la copertura glacia@e,sfpudiare la fase di transizione da processi
morfogenetici di tipo glaciale a processi perighiciE' altresi auspicabile la realizzazione di un
censimento di tutte le forme periglaciali presemellintero gruppo Ortles-Cevedale, e
l'implementazione di modelli di distribuzione dermafrost che prendano in considerazione, oltre
alla temperatura dell'aria, anche la radiazionarsot i processi di accumulo e redistribuzione del
manto nevoso.
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3.4 Ricerche sulla vedretta Alta dell'Ortles

Le indagini eseguite il 12 giugno 2009 sul settsoenmitale della vedretta Alta dell'Ortles sono
state descritte nel paragrafo 2.2.2. Si presengaindi seguito i principali risultati ottenuti durie

la giornata di misurazioni, cercando di dare uefiprtetazione finalizzata all'obiettivo principale

della ricerca, cioé I'ottenimento di informaziomilgoclimatiche mediante perforazione profonda del
ghiacciaio, prevista nel 2011 (Barbante et al., 9200

3.4.1 Indagini glaciologiche

| sondaggi eseguiti nell'area sommitale del ghaochanno consentito di ottenere informazioni
sulla distribuzione spaziale della neve. Lo spessetla neve era abbastanza uniforme (media 240
cm), e I'equivalente in acqua medio dello stratalatibile all’'ultimo inverno era pari a 916 mm. |
valori maggiori di spessore, fino a 280 cm, somi shisurati sul settore centrale. Verso i margini
invece lo spessore tendeva a diminuire, con vatonimi di 200 cm. In Figura 78 si riporta un
primo tentativo di spazializzazione del dato diiegiente in acqua della neve. La mappatura é stata
fatta considerando un “buffer” di 50 m attorno @ndaggi.

Figura 78 - Distribuzione spaziale dell’equivalemmeacqua della neve nell'area investigata tramite
sondaggi. | punti rappresentano i sondaggi eseguiéntre i valori numerici si riferiscono all’equilente in
acqua. La trincea e stata scavata al centro, nespr dei due punti ravvicinati, con w.e. 995 e 851

La Figura successiva (79) riporta la sezione rimwatrincea, su cui sono state eseguite le misure
di densita, le osservazioni nivologiche e i pral@ivcampioni di neve per le analisi chimiche. Sono
stati messi in evidenza mediante tratteggio ghtsti polveri che era possibile individuare ad
occhio nudo. Questi strati sono utili ai fini deilterpretazione stratigrafica, unitamente alle
informazioni su forma, dimensioni e coesione datalli riportate sul Modello 4 AINEVA (Figura
80).
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65 cm di neve recente-11 giugno
2009)

- 65 cm

a 130 cndi profondita un seconc
strato di polveri, attribuibile ad t
evento sciroccale con trasportc

sabbia sahariana nella prima m

di aprile 200¢

- 130 cm

a 265 cm di profondita uno strato
polveri segna la transizione al fi
2008. Questo strato polveri € la
superficie estiva 2008. Il fir
sottostante ha caratteristiche fisic
molto diverse dalla ney
soprastante il livello -265cm

- 265 cm

A 390 cmdi profondita un altr
strato di polveri, che probabilmer
indica il passaggio al firn 200
cristallograficamente simile ma c
una maggior durezza rispetto e
strato soprastant

-390 cm

Figura 79 —Sezione verticale del manto nevoso, eseimediante trincea. A destra la descrizione d
strati principali e, in rosso, il livello rispettalla superficie degli strati di polve
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Figura 80 — Modello 4 AINEVA relativo all'analisivologica eseguita in trincea. Il modello riport@sito
delle prove penetrometriche (grafico grigio = tesih sonda; grafico azzurro = test della mano),danfia e
le dimensioni dei cristalli
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Lo strato di 65 cm posto in superficie era piuttostnogeneo ed é riconducibile alla fase fredda ed
instabile verificatasi la settimana precedenteustlita. Alla base di questo strato si osservava un
primo strato di polveri, e fino a 160 cm di prof@aderano presenti piccole lenti di ghiaccio,
formatesi per percolazione di acqua di fusione.sQstrati si sono formati in primavera, tra aprile
e maggio, in un periodo che ha visto alternarsiffaslde ed instabili a fasi piu calde e soleggiate
Al di sotto e fino a 265 cm di profondita non sastati individuati strati di ghiaccio, e la neve si
presentava pilt omogenea, con forme miste in paidéoadate e in parte sfaccettate. Questo strato
e attribuibile all'inverno 2008-2009. A 265 cm diofondita si € invece osservato uno strato di
polveri piuttosto abbondanti e un netto cambiamerdlbe caratteristiche fisiche della neve, con
cristalli di maggiori dimensioni, arrotondati e aggati in policristalli, € una coesione nettamente
superiore agli strati superiori. Queste carattehst sono normalmente osservabili su neve che ha
subito numerosi cicli di gelo e disgelo, e che pnéa quindi un grado avanzato di metamorfismo da
fusione e rigelo. Al di sotto di 265 cm di profotadi quindi, € identificabile il nevato (o firn)
dell’'anno precedente, derivante dalla trasformazidella neve caduta durante lI'inverno 2007-'08 e
conservatasi durante I'estate 2008. Al di sotto2@& cm di profondita il firn si presentava piuttos
omogeneo, fino a 390 cm di profondita, dove unoadtirato di polveri marcava probabilmente il
passaggio al firn 2007, caratterizzato da una neaglyirezza rispetto al firn 2008.

3.4.2 Indagini chimico-fisiche

| risultati delle misurazioni eseguite in trinceadelle analisi dei campioni prelevati tramite
carotaggio sono sintetizzati e messi a confronttarfégura 81. L’'asse delle ascisse riporta la
profondita degli strati. Nella parte alta dellauiig sono riportati i dati relativi al carotaggiclla
parte bassa sono invece riportati i dati relatild &sincea. | due siti distano 13 m I'uno dallial e
sono i due punti ravvicinati disposti trasversalteeal transetto di Figura 78, con w.e. pari a
995mm (trincea) e 951 mm (perforazione).

La densita aumenta con la profondita, sia nellecéa, sia nella carota, raggiungendo valori tipici
del firn a 10 m di profondita (500-600 kg3n Ipotizzando una relazione lineare tra profoneita
densita, la transizione da firn a ghiaccio é caloii¢ attorno a 22-26 m di profondita (assumendo la
densita del ghiaccio di ghiacciaio compresa tra®30.7 kg ri?). Esiste una buona corrispondenza
tra la densita misurata in trincea (linea trattatgyisul secondo grafico dall’alto) e quella misarrat
nella carota (linea continua). Sono inoltre indiadili alcuni picchi di densita, in corrispondertiia
strati particolarmente ricchi di lenti di ghiaccio.

La temperatura mostrava un andamento dapprima esresdra la superficie e 30-40 cm di
profondita, poi lentamente decrescente fino a cqoattro metri di profondita, poi nuovamente
crescente. | valori misurati erano pari a -8°C upesficie, tra -4 e -5°C fino a quattro m di
profondita, per poi aumentare gradualmente fin@.2°C a 10 m di profondita. Il forte gradiente
termico nei pressi della superficie, che presentavaperature prossime a quelle dell’aria, era
ascrivibile alla fase di raffreddamento atmosfegbe si e verificata nei giorni che hanno preceduto
il rilievo. Tra 40 cm e 400 cm di profondita la dimazione di temperatura € spiegabile con la fase
mite verificatasi a maggio, che ha innescato uignassivo riscaldamento a partire dall'alto. | valor
minimi di temperatura in profondita sono stati m&ua 400 cm, e questo e probabilmente il livello
di massima penetrazione della “cold wave” invernalgiugno. La temperatura a 10 metri di
profondita non e eccezionalmente bassa, ma e camuwignificativamente al di sotto del punto di
congelamento, e sembra confermare che, almeno estajsettore, la vedretta Alta dell'Ortles
potrebbe essere “politermica” e che l'interfacdmiagcio-roccia potrebbe essere congelata.

Sulla base delle osservazioni eseguite in trinceai eisultati delle analisi chimiche sui campidaini
neve e firn, é stata tentata una prima interpretezstratigrafica preliminare. In Figura 81 gliagitr
evidenziati in viola sono stati interpretati consérati estivi”’, mentre gli altri sono “strati inveali”.
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Figura 81 — Confronto tra i principali parametri @hico-fisici misurati sui campioni derivanti dalzarota
(parte alta del grafico) e dalla trincea (parte lsa3.

Elevati valori didD indicano temperature elevate durante gli evenprecipitazione. Elevati valori
e picchi negli ioni maggiori (C4 NOs, Al) sono indicatori di strati crostali o prossiralla
superficie, arricchitisi per trasporto e deposieiatalle quote inferiori (turbolenza atmosferica e

134



termiche) oppure da aree geografiche particolarie@empio gli strati di polvere sahariana durante
eventi sciroccali). | valori piu elevati ddD e i picchi degli ioni maggiori sono in buona
corrispondenza, e indicano che il segnale stagtormalabbastanza ben conservato anche in
profondita. Sulla base di queste osservazionite sassibile identificare 5 strati “estivi”, I'utio

dei quali riferibile al 2004. Carota e trincea @m®sno una buona corrispondenza stratigrafica,
anche se tra 200 e 400 cm di profondita e statessacio introdurre un offset di circa 80 cm per far
collimare i due profili verticali. Questo offsebtrerebbe spiegazione in un anomala distribuzione
locale degli accumuli nevosi, dovuta all’azione dehto.

In accordo con questa cronologia preliminare, mealo netto annuale in questo sito del ghiacciaio
e stato pari a 447 mm nel 2008, 444 mm nel 20088 1@m nel 2006, 1191 mm nel 2005.
L’accumulo netto medio annuale e quindi pari a #8ih, ma e caratterizzato da un’elevata
variabilita interannuale. Questa variabilita € cggsa sia al’andamento della stagione di accumulo
(ammontare delle precipitazioni e redistribuziooéca), sia alle condizioni climatiche durante la
stagione di ablazione (temperatura e precipitagiddurante stagioni estive instabili e fresche e
molto probabile che I'ablazione sia pressoché dsserche si formino significativi accumuli di
neve. Al contrario, durante estati calde e secamehe a questa quota si possono verificare
significative perdite per fusione, che vanno adcoare gli strati di neve accumulatisi nei mesi
invernali. Si ritiene tuttavia del tutto ecceziamdh possibilita che l'ablazione estiva riesca a
fondere completamente lo strato invernale , e @iuagere gli strati delle annate precedenti
collocati a maggiore profondita. Tuttavia annaterei particolarmente calde hanno causato perdite
per fusione certamente significative anche in qusgb, con intensa percolazione di acqua negli
strati inferiori di firn. L’acqua di percolazionerde a ricongelare a mano a mano che percola, in
virtu delle temperature negative misurate anchepriofondita. Questi processi di migrazione
verticale e di ricongelamento potrebbero alterai@ Is condizioni termiche del ghiacciaio
(rendendolo “temperato”), sia cancellare in partmmpletamente la stagionalita conservatasi negli
strati piu profondi e, in definitiva, il segnalelgaclimatico.

3.4.3 Indagini geofisiche

Le indagini geofisiche, eseguite con georadar, banesso in evidenza uno spessore della neve
compreso tra 250 e 300 cm, in buon accordo condagyi, mentre la transizione da firn a ghiaccio
di ghiacciaio si collocava mediamente a 24 metrpdifondita. Lo spessore massimo stimato,
comprendente dalla superficie neve, firn e ghigceigisultato pari a 75 m. Le Figure 82 e 83
illustrano i risultati della geofisica. Nell'assell® ascisse é riportata la distanza percorsa lingo
transetti, nell'asse delle ordinate e riportatotampo trascorso tra emissione dell'impulso e
ricezione dello stesso. Il grafico superiore rapprga i dati non traslati, il grafico centrale rjgoi
dati traslati tenendo conto della topografia supitk, e il grafico inferiore riporta l'interpretzeone

piu probabile della struttura interna al ghiaccidia transizione tra firn ghiaccio, e ancor piu la
posizione del bedrock, sono abbastanza chiare ededimite. In particolare, il prolungamento del
bedrock oltre il margine del ghiacciaio ben si mda con gli spessori misurati, conferendo
ulteriore robustezza alle stime strumentali. Egigtaltresi riflessioni interne di origine non ben
definibile. Si potrebbe trattare sia di strati @oclusioni di acqua, sedimento o aria..

La Figura 84 riporta la distribuzione degli spessi@t ghiacciaio, considerando un buffer di 50 m
attorno ai punti di misura. Come ci si poteva aspet gli spessori massimi pari a 75 m sono
collocati al centro del ghiacciaio, mentre decreane abbastanza rapidamente verso i margini.
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Ortler, Juni 2009, GPR 15 MHz
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Ortler, Juni 2009, GPR 15 MHz Distance (m)
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Figura 84 — Distribuzione spaziale degli spessoell'area investigata tramite georadar. La
spazializzazione € stata eseguita selezionandmigbeunti lungo i due transetti e ponendo tre puatn
spessore pari a zero sui tre estremi dell’area camata. | valori negativi si riferiscono ad areetese al
ghiacciaia

3.4.4 Osservazioni conclusive

bY

| primi risultati indicano che il sito e adatto acha perforazione con finalitd di ricostruzione
paleoclimatica e paleoambientale. Tuttavia le d@kevamperature verificatesi durante le ultime
stagioni estive hanno prodotto una certa percat&zidi acqua di fusione, come visibile sia in
trincea sia tramite carotaggio dalle lenti e stdatghiaccio interni al manto nevoso e al nevai. L
percolazione di acqua di fusione, che tende aaigeh mano a mano che scende in profondita e
trova temperature inferiori a 0°C, produce a luraymlare un'alterazione del profilo termico
verticale e una perdita del segnale paleoclimatico.

E' quindi necessario intensificare le ricercheqmmprendere come quest'area glaciale di alta quota
sta rispondendo alle variazioni climatiche in attbe analisi in trincea e mediante perforazione
superficiale (fino a dieci metri di profondita) hen evidenziato il notevole potenziale
dell'approccio multi-disciplinare, poiché solo inciando le informazioni chimico-fisiche e
glaciologiche acquisite € possibile riconoscergtdgionalita negli strati di neve e firn indagati.

In questo contesto, I'applicazione del modello \gyiato sui ghiacciai della val de La Mare
(Carturan et al., 2010b; Capitolo 4) si porra cafeenento decisivo per I'identificazione degli strat
stagionali e, in definitiva, per la datazione delota che verra estratta in futuro e per il dalco
delle variazioni climatiche avvenute nel passato.
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CAPITOLO 4 - MODELLAZIONE DEL BILANCIO DI MASSA
GLACIALE

4.1 Considerazioni iniziali

Uno degli aspetti cruciali della modellazione imge, e a maggior ragione della modellazione
idrologica, e la capacita di "generalizzare", ctietrasferire la conoscenza acquisita in contesti
sperimentali altamente controllati a contesti pdivstrumenti di misura (Sivapalan, 2005).

| recenti progressi tecnologici hanno consentitguiliuppare modelli a base fisica caratterizzati da
un elevato grado di complessita. Questo tipo dramio modellistico pone spesso l'accento sulla
descrizione dettagliata di singoli processi fisecla modellazione e frequentemente ottimizzata per
situazioni specifiche. La complessita di questi pibdmpone pero la disponibilita di una gran
mole di dati di input e di un elevato numero digraetri (Sivakumar, 2008).

| processi naturali sono per loro natura altamea@plessi, e difficilmente misurabili. Diventa
quindi impossibile Simulare tuttd al di fuori dell'ambito strettamente sperimentad emerge la
necessita dicatturare i processi dominarfit{Young et al., 1996; Cazorzi and Dalla Fontar@96t
Grayson and Bloschl, 2000; Woods, 2002). Questaettm presenta numerosi vantaggi, i piu
importanti dei quali sono: i) la necessita di umaninumero di dati di input, ii) un minor numero di
parametri da calibrare, ii) la capacita di cogliéeecaratteristiche fondamentali della risposta
idrologica attraverso la simulazione di pochi pssiehiave (Tesche, 1986).

Questi concetti, sviluppati nell'ambito della mdidékca idrologica, sono ampiamente mutuabili
anche nell'ambito della modellazione del bilancionthssa glaciale. L'installazione di stazioni
meteorologiche automatiche sui ghiacciai ha receatte consentito di sviluppare e applicare
modelli a base fisica, che hanno portato a notguolgressi nella comprensione dei processi fisici
che regolano gli scambi di energia e di massaaviatte difficile applicare questi modelli in bacini
"ungauged" (cioe privi di strumentazione di misursip per insufficiente disponibilita di dati di
input, sia per l'elevata incertezza nella stimandenerosi parametri. Subentrano inoltre problemi di
"scala", poiché spesso le scale temporali e spamiatui sono stati sviluppati e in cui vanno
applicati questi modelli sono diverse (Bloschl, 999 'alto numero di parametri implicherebbe, tra
I'altro, la disponibilita di un adeguata mole dsewsvazioni e di dati necessari per la "validazione
interna” del modello (Refsgaard, 2001), normalmeioie disponibile in bacini ungauged.

Per far fronte a queste difficolta, sono stati <ip numerosi approcci semplificati di tipo
"concettuale”, che trattano le variabili meteoratbg piu come “indici" dei processi fisici che
controllano la fusione del ghiaccio e della nevee come input per precisi calcoli di bilancio
energetico. Il piu semplice e piu utilizzato e sauente il metodo "grado-giorno™ (Bergstrom,
1986), che usa la temperatura dell'aria come umdae per il calcolo della fusione. Questo
metodo funziona bene in applicazioni "concentrage'facile da calibrare e richiede pochi dati
meteorologici in input. Tuttavia si tratta di un to@o altamente empirico, la cui generalizzabilita e
messa a dura prova dalla complessita ed eterogedegdli ambienti glaciali, che normalmente
richiedono l'utilizzo di approcci modellistici dipb distribuito (Hock, 1999; Braithwaite & Zhang,
2000). Inoltre il metodo grado giorno si rivela essivamente sensibile alla temperatura dell'aria,
mentre in ghiacciaio le componenti radiative ddhario energetico non sono generalmente
trascurabili (Oerlemans, 2001).

Come discusso nei paragrafi introduttivi, il bilamcli massa sui ghiacciai e regolato da un certo
numero di processi fisici, alcuni dei quali sona pnportanti di altri € possono essere considerati
"dominanti”. Nel caso dell'accumulo i due aspeiti inportanti di cui tener conto sono costituiti
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dalla variabilita spaziale degli afflussi di pratizione e dalla redistribuzione eolica e grawati
della neve. L'ablazione e invece controllata sdpitat dai gradienti verticali di temperatura,
dall'effetto raffreddante delle superfici glaciagll'importanza relativa delle componenti termiehe
radiative del bilancio energetico (e dalla loroighilita con la quota), dall'albedo superficiale e
dalla copertura nuvolosa.

Un approccio modellistico "applicativo" e generalibile deve tener conto di questi processi
dominanti, ma nello stesso tempo deve rimanereirmpamsoso rispetto ai dati meteorologici
richiesti in input, e al numero di parametri diibedzione. Le variabili meteorologiche piu
comunemente disponibili sono la temperatura dell'ar le precipitazioni. Normalmente queste
misurazioni vengono effettuate nei fondovalle, dttmmcaramente sono disponibili osservazioni sui
ghiacciai o nelle loro vicinanze. Esiste quindnkcessita di un adeguato processamento dei dati in
input, per poter estrapolare correttamente le rasani alle aree glaciali su cui si intende simellar

il bilancio di massa. | dati vanno controllati, dgentuali lacune vanno riempite e le serie devono
essere omogenee. Nel caso delle precipitazionipptr ottenere stime attendibili alle quote piu
elevate si deve tener conto dell'errore strumenthie tende ad aumentare con la velocita del vento
e con la frequenza delle precipitazioni nevoset(€an et al., 2010a).

| processi dominanti dovrebbero quindi essere pata@zaati utilizzando solo i dati di temperatura e
precipitazione, che in molti casi sono gli unicsmbnibili. Tuttavia esistono alcuni di questi
processi che sono praticamente impossibili da sireuse non si hanno informazioni aggiuntive,
come ad esempio la redistribuzione della nevempeertura nuvolosa. Fortunatamente pero questi
processi mostrano spesso un comportamento preledibiina persistenza del pattern spaziale,
controllata in primo luogo dalla topografia locdkerickson et al., 2005). La parametrizzazione di
questi processi diventa quindi possibile senzaothtrre variabili meteorologiche aggiuntive,
mediante I'analisi di modelli digitali del terremo adeguata risoluzione spaziale (DTM), ottenuti
tramite restituzione di rilievi di vario tipo (LIDR, remote sensing, aerofotogrammetria, ecc....).
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4.2 EISModel: I'approccio modellistico

EISModel (Cazorzi et al.,, 2009) e una versione ameinte migliorata del modello distribuito
descritto da Cazorzi e Dalla Fontana (1996). Siardi un modello concettuale ad indice morfo-
energetico, che simula i processi di accumulo @&hzione ad intervalli orari richiedendo in input
unicamente i dati di temperatura, precipitazioniure modello digitale del terreno (DTM). Si
descrivono in seguito le caratteristiche principiali modello e le parametrizzazioni che si sone res
necessarie per la simulazione del bilancio di massghiacciaio. Nella descrizione che segie,
rappresenta lo spazio (pixet)rappresenta il tempo (ore),sta per data juliana £(sl, s2 ...sn)
indicano le stazioni di misura.

4.2.1 Trattamento dei dati di temperatura
Su ogni pixel di quot&Ly la temperaturdy ; € calcolata mediante un gradiente orakig;);
TX,t = TSl,t + LRt(ELX - ELSl) 14

in cui Ts1¢ € la temperatura interpolata alla stazione diinfento ELs;. Il gradiente puo essere: i)
assegnato in input come costante, ii) assegnatgut come variabile oraria, iii) calcolato on-line
nel caso siano date in input almeno due stazioterdperatura. Sulle superfici glaciali il valore di
temperatura cosi calcolato pud essere aggiustatoono da tener conto dell'effetto raffreddante
prodotto dal ghiacciaio. A questo scopo si utilizza algoritmo empirico che mette in relazione
I'effetto raffreddante con la distanza di ogni pidallo spartiacque glaciale lungo le linee di flas
(upstream ice lengthlJGLD). Due valori percentuali di raffreddamento (Cogliractor -CF)
possono essere assegnati in input per due valarGdiD, in modo da consentire al programma di
calcolare i parametni, e y, della retta di regressione. Durante la simulazianemperatura viene
corretta nel caso in cllGLDx > 0 eTx > 0, secondo la seguente equazione:

Tyt = Txs — [0.01Tx (y1 - UGLDx + ¥5)] 15

4.2.2 Trattamento dei dati di precipitazione

| dati grezzi di precipitazione misurati su ograzgbne pluviometrica assegnata in input possono
essere inizialmente normalizzati mediante tre fomziindipendenti e opzionali. La prima tiene
conto dell'errore di misura delle precipitazionlidg® (Snow Correction Facto§CH. Quando la
temperaturaTs; alla staziones €& inferiore alla temperatura soglia neve/pioggian. la
precipitazione viene considerata nevosa e il valagistrato dal pluviometro viene corretto

moltiplicandolo pelSCFE
Py = P SCF se Tst < Tsnow 16
Pg: = Pg, se Tst = Tsnow 17

La seconda funzione di normalizzazione consentecaisiderare la redistribuzione eolica e
gravitativa della neve. La redistribuzione eolicarreéfattore dominante nei processi di accumulo
nevoso su terreno irregolare (Bloschl et al. 199igne calcolato allo scopo un attributo
topografico denominato Relative Elevation AttriuRREA (Carturan et al., 2009), dato dalla
differenza tra la quota di ogni pixel e la quotadmedelle celle circostanti. La quota media
dellintorno viene calcolata in un'area circolade cui raggio viene specificato in input.
Successivamente REA viene convertito in un indice di redistribuzioneliea (REAinde), che
assume valore maggiore di uno nelle aree depressere di uno nelle aree convesse e sulle creste,
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e valore prossimo a uno nelle aree piatte e piaaetgl limiti inferiori e superiori diREAindex
vengono assegnati in input dall'utente. La redigione gravitativa e basata sull'algoritmo di
trasporto e deposizione di massa (mass transportepositionMTD) proposto da Gruber (2007),
applicato con alcuni aggiustamenti. | due fattonedlistribuzione vengono combinati in uno Snow
Redistribution FactorSRF. Come si vede il calcolo &RFsi basa unicamente sul DTM e viene
applicato alla precipitazione solo nel caso inessa sia solida.

Nelle aree montuose la precipitazione normalment@eata con la quota, a causa dell'effetto
dell'orografia. Questo fenomeno puo essere simulatediante una terza funzione di
normalizzazione, utilizzando un gradiente lineagaaminataNABP (% kmi?). In questo modo tutti

I dati di precipitazione possono essere normalizzhtina quota di riferimento.

4.2.3 Simulazione dei processi di accumulo

Su ogni pixel la precipitaziorex ; viene calcolata mediando tramite un Inverse DtafVeighting
(IDW) i dati orari di precipitazione normalizzata:®i ogni stazione:

PX,t = Zs:sl,sn(Ps,t WX,S) 18

considerandd/Ny; il peso di ogni stazions rispetto al pixelX. La precipitazione viene quindi
aggiustata in funzione della quota del pixel w#imdo il gradiente lineafdABP. Se la temperatura
alla quota del pixel e superiore alla soglia nelogfgia, la precipitazione va ad aumentare il
contenuto in acqua liquida del manto nevdsQ\W)), altrimenti la precipitazione € nevosa e va ad
aumentare l'equivalente in acqua del manto nevd8&9( includendo anche l'effetto della
redistribuzione per mezzo 8RE

LQWX == LQWX + PX,t se PX,t > 0 e TX,t 2 TSTLOW 19
WESX == WESX + PX,t SRFX se PX,t > O e TX,t < TSTlOW 20

In condizioni di basse temperature, viene fattagetare una frazione dell'acqua liquida contenuta
nel manto:

LQWy = LQWy — FRZ(Tpmers — Tx,t) e 21
WEsy = WEsx + FRZ(Tyere — Tx.¢) se Txs < Tmeir € WEsy >0 22

doveFRZ & un Freezing factor (mm °thr?)

4.2.4 Simulazione dei processi di fusione

Il manto nevoso fonde quandq: > Tmer € WES > 0. La fusioneMLTyx; converte la neve in acqua
liquida, che va ad aumentare il contenuto in adguéda del manto nevoso:

WEsy = WEsy — MLTy, e  LQWy = LQWy + MLTy, 23

L'acqua liquida in eccesso percola attraverselmtanto nevoso e giunge al terreno o al ghiaccio
circostante. Lo stesso meccanismo di calcolo vagapicato al ghiaccio.
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Fusione da pioggia

Quando la fusione e causata dalla piog#ig: & 0.2 mm) il flusso energetico sulla superficie é
dominato dalla radiazione ad onda lunga e daginbcaurbolenti. In queste condizioni e possibile
assumere una drastica semplificazione del bilagcergetico, poiché la radiazione ad onda lunga e
gli scambi turbolenti sono direttamente correldta demperatura dell'aria. Si usa quindi una
funzione ad indice termico:

MLTx, = (RMF + 0.0125Py )Ty ; 24

doveRMF & un Ranfall Melt Factor (mm °thr?), considerando che I'energia fornita da un mm di
pioggia fonde 0.0125 mm °€

Fusione termica e radiativa

Il cuore del modello € costituito dall'algoritmofdsione (Cazorzi and Dalla Fontana, 1996) che in
sostanza € un "grado-giorno" con fattore di fusieaeiabile sia nello spazio, sia nel tempo.
L'algoritmo di fusione viene attivato quando la paratura dell'arid x; (°C) supera la temperatura

di fusione:

TMy; = Txt — Tmeir 25
MLTx, = [TMF - EMF] TMy, - Ely (1 — ax ;) = CMF - TMy, - Ely (1 — ax ) 26

doveax; € l'albedoElx; € la radiazione globale "potenziale” in condizidnicielo serenoGSR
Wm™), che viene utilizzata come indice energetitMF e EMF coefficienti empirici chiamati
Temperature (mm T °C™) and Energy (mm HW™ m?) melt factorsCMF & il prodotto dei due,
un Combined melt factor (mm h°C* W™ n). E' inoltre possibile utilizzare due algoritmi di
fusione alternativi: un algoritmo “additivo” (Paltiotti et al., 2005) e un algoritmo “combinato”
(Hock, 1999):

MLTx, = [TMF - TMy .| 4+ [EMF - Ely (1 — ay.)] 27

MLTy, = [TMF + EMF - Ely (1 — ay )| TMx, 28

Fusione notturna

La fusione si riduce nelle ore notturne (tra tratoaed alba reali calcolati in funzione dell’orizzen
apparente di ciascun pixel) come conseguenza ddllaione di energia disponibile. In questo
contesto il ruolo dell'indice energetico diventadturabile e la temperatura dell’aria diventa
dominante nei processi di scambio energetico. Bgb i siano adottati I'algoritmo “combinato” o
quello “additivo” viene post&lx = O e la fusione viene determinata dalla sola corapte termica.
La stessa soluzione con I'algoritmo “moltiplicathemnullerebbe la fusione quindi viene poEtq ;

= Elminy ;. Il valore minimo diEl per il pixel X viene ricavato a partire da due valori dati inuhp
Emin €dEmax € varia in funzione della data giuliahél-365), o meglio dell’ora del tramonia; che

e massima al solstizio estiios.e minima a quello invernalers;

Elminy ;= Emin + {0.0025 (Bnax- Emin) * exp[6 (2Tt — 2Ts) / (2Trse— 2Ti5)]} 29

L’algoritmo, totalmente empirico, produce una armsarche ha il minimo, corrispondent&g, in
coincidenza con il solstizio invernale e il massjmarrispondente Bmax IN coincidenza con quello
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estivo. Esso € stato ricavato interpolando i vatanimi rilevati su mappe di radiazione potenziale
giornaliera calcolate per le diverse date.

Calcolo della radiazione globale con cielo sereno

L’elemento chiave per la simulazione & costituiéowha corretta distribuzione dély;che tenga
conto di tutti i fattori che influenzano l'afflusgootenziale di radiazione, in condizioni di cielo
limpido, sui diversi punti della superficie del baw La procedura prevede I'assunzione di alcune
grandezze di carattere generale e una sequenagdii condotti alla scala dei singoli pixel. lltda

di partenza é la densita del flusso radiante eswsférico, nota come “costante solare”. In realta
tale grandezza varia con la variazione della distaierra-sole dovuta all’eccentricita dell’orbita.
Secondo Lee (1980) la radiazione potenziale surBcigeorizzontale é valutabile in funzione di
una costante (solare) stimabile (Granger e Gra90)YLth 1.35 kW rif. Gli effetti del’atmosfera
vengono considerati con esclusivo riferimento albadizioni di cielo limpido, introducendo la
profondita ottica (adimensionale) che influenzadmponente direttaR{) della radiazione a terra
(Ranzi e Rosso, 1991). La componente diffi®d € invece legata alla diffusivita (adimensionale)
che e la frazione di radiazione che viene diffrdttari dal fascio, verso la terra, senza essere
assorbita dalle molecole dell'atmosfera. Nota téudine e la data giuliana, 'algoritmo di Swift
(1976) consente il calcolo della declinazione solarquindi dell’'ora dell’alba e del tramonto
astronomiche. Il calcolo viene quindi caratteripzat base alle specificita topografiche locali; dal
DTM del bacino vengono ricavati per ciascun pix&l dendenza, l'esposizione e l'occlusione
dell'orizzonte. Da tali dati € calcolata la frazéomli cielo visibile per ciascuna cella al netto
dell’auto-ombreggiamento (per pendenza ed espos}ie delle occlusioni prodotte dal contorno
apparente (Dubayah et al., 1990). Si ricava quag@iosizione oraria del sole, lo zenith e I'azimuth
(Oke, 1987 e Lee, 1980). Durante le ore di lucé,caso il sole non sia occluso dall'orizzonte
apparente, viene calcolato I'angolo di incidenzacg@scuna cella di assegnata inclinazione e
orientamentoRd e Ri vengono calcolate in kJ frper ogni intervallo di durate (10, 15, 30 o 60
minuti, specificati in input) di ogni giorno trakel e tramonto. Viene considerato solo un numero
intero di intervalli e vengono trascurate eventdedzioni di intervallo. Dai dati degli intervalli
vengono calcolati i valori orari espressi in W.m

Simulazione dell'albedo

L'albedo gioca un ruolo fondamentale sul bilanciergetico delle superfici glaciali, che alle medie
latitudini € dominato dagli input di radiazione @alda corta (Arnold and others, 1996; Greuell and
Smeets, 2001; Willis and others, 2002). Sulla digerdei ghiacciai possono essere presenti
substrati dalle caratteristiche molto diverse,alakve fresca altamente riflettente al ghiacciooric
di impurita e detrito. EISModel calcola I'albedoagni pixel in funzione della "somma termica” del
manto nevoso, mediante una funzione di decadimenia meccanismo di soglie di equivalente
d'acqua. Ad ogni nevicata viene creato e attivatouovo strato, con albedo pari a quello della
neve fresca (assegnato in input). Quando la termyaraupera il punto di fusione, la somma
termica positiva assegnata allo strato superficial@iene aumentata e l'albedo viene fatto
decrescere come segue:

ETX,O’ = ZTX,O' + TX,O' 30

axe=pP1— B2 loglo(ZTX,a) 31

dovep; e B2 sono i parametri della funzione di decadimentdalbédo, assegnati in input {default
S1=0.90 e, = 0.10}. La somma termica e I'albedo di ogni stnangono tenuti in memoria anche
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nel caso si sovrapponga un nuovo strato di nevecdreLo strato "attivo" € sempre il piu
superficiale, e quando questo fonde completamemteomma termica e il calcolo dell'albedo
ripartono dai valori memorizzati per lo strato eetante. L'albedo del ghiaccio € assunto costante
nel tempo, e pud essere assegnato in input consengolo valore uniforme su tutte le superfici
glaciali, oppure per mezzo di una mappa che nerigdeska variabilita spaziale. All'inizio della
stagione di accumulo (normalmente il primo di oteoBull'emisfero nord) la neve residua viene
considerata firn, e convertita ad un unico strato.

Simulazione della copertura nuvolosa

Durante l'estate é frequente I'osservazione dingarmmento tipico della copertura nuvolosa durante
il giorno, in molte aree alpine. In assenza di yr&dzioni il cielo € prevalentemente sereno al
mattino, ma in seguito la copertura nuvolosa teaslaumentare fino a raggiungere un massimo nel
pomeriggio, a causa dell'attivita termoconvettifi@ @rovoca la formazione di nubi cumuliformi.
Di conseguenza, le aree esposte ad est tendomeeenmre una maggior percentuale di radiazione
"potenziale”, rispetto alle aree con esposizioneidentale. Questo comportamento puo influire
sensibilmente sull'effettiva distribuzione dell'sgia disponibile per la fusione.

Il modello puo opzionalmente utilizzare un Cloudér CI) che tiene conto di questo fenomeno. Il
Cl viene calcolato mediante una funzione armonicen@strica che viene aggiornata su ogni
giorno di simulazione. Il fattor€l & posto uguale a zero sui pixel con esposizionéspondente
all'azimut dell'alba, ed e posto uguale a uno bl gon esposizione uguale all'azimut del tramonto
Viene in seguito usato un fattore di pesatura (€l@orrection FactorCCF, assegnato in input),
per modulare I'effetto dCI suCSR riducendola &CSR

RCSRy, = CSRy (1 — CCF - Cly ) 32

La copertura nuvolosa varia sia nel tempo, sieonghlazio. La variabilita temporale € attribuibile
alla circolazione generale dell'atmosfera e allaveaione termica, e puo essere colta mediante la
procedura di calibrazione dei fattori di fusionedieCl e CCF. La variabilita spaziale dipende
soprattutto dalla circolazione generale atmosfenmga puo essere influenzata ance dall'orografia
locale che da origine alla formazione di persistenbi orografiche. Per tener conto di questa
variabilita spaziale, EISModel puo opzionalmentelurre CSR per mezzo di un fattore
moltiplicativo "climatico” CLI), che viene posto uguale a uno sui pixel "indi=tif, e minore di
uno sui pixel interessati da copertura nuvolosaesfufattore correttivo puo essere assegnato in
input per mezzo di una mappa.

145



4.3 Applicazione di EISModel nel periodo 2003-2008ui ghiacciai dell'alta val
de La Mare

Questo paragrafo descrive I'applicazione di EISMaig ghiacciai del Careser e de La Mare, nel
periodo 2003-2008. L'obbiettivo dell'applicazionedellistica e stato duplice: i) verificare la bonta
delle nuove parametrizzazioni proposte per l'appline del modello in ambito glaciale, e ii)

verificare la possibilita di ottenere buoni ristiltaella simulazione del bilancio di massa mediante
l'utilizzo esclusivo di input meteorologici proventi da stazioni esterne ai ghiacciai.

Nella prima parte si spiega come é stata preplaianulazione, descrivendo il processamento off-
line dell'input meteorologico e il calcolo dei pametri. Nella seconda parte si presentano e si
discutono i risultati della modellazione delle campnti stagionali del bilancio di massa (bilancio
invernale e bilancio estivo), e successivamenfggdone un‘applicazione del modello eseguita su
un singolo run che comprende lintero quinquennid0422008. Per finire si descrive
un‘applicazione nell'anno idrologico 2002-2003 attarizzato da temperature estive estremamente
elevate.

Nella tabella che segue si riporta un inquadramelmuatico del periodo di simulazione. Si tratta di

un periodo molto variabile dal punto di vista dedtendizioni meteorologiche, con alcune stagioni
che possono essere considerate "estreme” (ad esdegiate 2003, oppure l'inverno 2007). E'

quindi un periodo sicuramente adatto a testareritportamento del modello e la sua capacita di
cogliere la variabilita temporale del bilancio dassa glaciale, nonostante la relativa semplicita
dell'approccio modellistico e i pochi dati meteogiti necessari come input.

Stagione di accumulo (ottobre-maggio) Stagione dblazione (giugno-settembre

Anno Precipitazione (%) | Temperatura (°C) | Precipitazione (%) | Temperatura (°C)
2002-2003 +6.7 -0.3 -16.1 +3.0
2003-2004 +21.0 +0.0 -43.8 +0.5
2004-2005 -19.1 +0.2 -13.7 +0.6
2005-2006 -18.7 -0.5 -4.7 +1.2
2006-2007 -18.6 +3.2 +24.8 -0.1
2007-2008 +13.2 +0.5 +39.1 +0.3

Tabella 19 - Anomalie stagionali di temperaturaregipitazioni alla stazione di Careser diga, netipdo
2003-2008, rispetto alla media climatica.

4.3.1 Implementazione del modello

Trattamento dei dati meteorologici di input

| dati di temperatura e precipitazione usati papplicazione del modello sui ghiacciai del Careser
de La Mare (Figure 13 e 14), provengono dalle stazli Careser diga (2605 m) e Cogolo Pont
(1200 m) (Figure 11 e 13). Queste stazioni distagpettivamente 4 km e 8 km dai ghiacciai
considerati, e vista la loro collocazione geogeafst possono considerare al di fuori della sfera
d’influenza microclimatica dei due corpi glaciali.

La Figura 85 mette a confronto i valori orari sitanki di temperatura misurati da queste due
stazioni e dalla stazione automatica collocata gduacciaio de La Mare. La correlazione tra

temperature misurate all'interno e all'esterno glehcciaio € superiore nel caso della diga del
Careser, rispetto a Cogolo Pont. Oltre che allagioag distanza geografica, questo comportamento
e da attribuire alle frequenti inversioni termiahalla maggiore escursione termica giornaliera che
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interessano le stazioni di fondovalle. L'effettaaffreddamento presente in ghiacciaio si manifesta
con un'evidente discontinuita nella c.d. "sengwiklimatica” (definita come il rapporto tra la
variazione di temperatura dell'aria sul ghiaccriila variazione di temperatura al di fuori di esso)
con temperature positive.

L'effetto raffreddante produce un vento di cadui@ spira in modo abbastanza costante sui
ghiacciai durante la stagione di fusione. La mabada che si muove verso il basso, scorrendo
sopra la superficie del ghiacciaio, & soggettaapmtincipali meccanismi di scambio energetico: i)
raffreddamento per cessione di calore sensibile sliperficie, ii) riscaldamento adiabatico. La
pendenza locale della superficie regola la prewaeatell'uno o dell'altro termine. Di conseguenza
sulle aree piu ripide prevale l'effetto di riscattento adiabatico, mentre sulle aree piu pianeggiant
prevale l'effetto di raffreddamento per cessioneattre sensibile (Greuell e Bohm, 1998).

30 ~ 30 4

20 A 20 +

AWS La Mare
AWS La Mare
o

-20 A -20 A

-30 T T T T T ! -30
-20 -10 0 10 20 30 40 -30 -20 -10 0 10 20 30
Cogolo Pont Careser Diga

Figura 85 - Confronto tra misure simultanee di targiura dell'aria all' AWS del ghiacciaio de La Mare
(2980 m), a Cogolo Pont (1200 m) e a Careser daf®b m).

| dati di temperatura oraria misurati a Careseaddga Cogolo Pont sono stati preliminarmente
controllati per verificarne 'omogeneita e integragventuali lacune. In seguito si € cercato di
mettere a punto una procedura di calcolo affidatéléa temperatura in ghiacciaio, a partire dai dat
di queste due stazioni. Le estrapolazioni son@ stanfrontate con i dati misurati allAWS instadlat
sul ghiacciaio de La Mare. | dati di questa stagisano inoltre stati usati per calcolare il fattdre
raffreddamento (Cooling Fact@F), dato dalla pendenza della retta di regressioakedlata con il
metodo dei minimi quadrati) tra i valori di tempema positivi misurati allAWS e le
contemporanee temperature nella “libera atmosfestapolate mediante regressione lineare con la
guota a partire dai dati delle stazioni. Sono staesitati i seguenti metodi di calcolo della
temperatura in ghiacciaio: i) gradiente costante €senz&F, ii) gradiente variabile di ora in ora,
calcolato tra Careser diga e Cogolo Pont, con eas€f. Il miglior metodo per la stima della
temperatura in ghiacciaio € risultato essere quaiutilizza gradienti termici verticali variabdi

ora in ora, con successiva riduzione della tempexahediante u€F medio pari a 0.34.

Come visibile in Figura 86, solo considerando d##f raffreddante esercitato dalle superfici gllacia
e possibile pervenire ad una stima corretta dedlaperatura. Trascurandolo si ottengono
sistematiche sovrastime della temperatura in glaegcsopra gli 0°C. L'effetto raffreddante si e
rivelato variabile nel tempo, con valori massimi @k nell’estate 2006 (0.40) e valori minimi
nell'estate 2008 (0.23). Questa variabilita tem@rsembra essere collegata alla circolazione
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generale dell’atmosfera, con sensibilita climatininima durante fasi calde e anticicloniche e
massima durante fasi instabili e cicloniche (Tab20).
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Figura 86 — Confronto tra temperature misurate é&otate al’AWS del ghiacciaio de La Mare, utilizzo
gradienti variabili di ora in ora, senza (a sinigire con (a destra) introduzione dell'effetto raffdante.

Anche i dati di precipitazione, come quelli di tegmgtura, sono stati preliminarmente controllati per
accertarne 'omogeneita e riempire eventuali lacimeeguito, essi sono stati corretti mediante la
procedura descritta in Carturan et al., (2010ag tdne conto dello stato di aggregazione delle
precipitazioni, della velocita media del vento ¢ giado di protezione dal vento dei pluviometri. |
dati corretti sono quindi stati usati per il catralei gradienti medi verticali di precipitazione,
necessari per linizializzazione del modello. Lab&la 20 riporta i valori medi stagionali dei
gradienti di precipitazioneNABP, espressi in % ki), e da conto della loro marcata variabilita
stagionaleNABPtende ad essere piu elevato durante la stagiomecdimulo, mentre e piu basso (e
piu variabile) durante la stagione estiva. Questmmortamento € probabilmente collegato al tipo
prevalente di precipitazione stagionale (frontale forte componente orografica in inverno, termo-
convettiva in estate).

Anno idrologico | Cooling Factor (CF) Gradiente pluviometrico (% km™)
giugno-settembre | Ottobre-maggio | Giugno-settembre| Anno
2002-2003 / 18.47 25.52 20.17
2003-2004 / 26.10 -5.77 20.28
2004-2005 0.36 21.25 7.27 16.40
2005-2006 0.40 22.63 12.92 18.72
2006-2007 0.30 34.42 14.06 24.58
2007-2008 0.23 32.62 23.99 29.27
Media 0.34 25.76 14.96 22.06

Tabella 20 — Valori medi stagionali del Cooling Face del gradiente di precipitazione, calcolatilléa
serie di temperature e precipitazioni misurate aé&sar diga e Cogolo Pont.
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Calcolo dei parametri di inizializzazione

| valori dei parametri da utilizzare per l'iniziatiazione del modello sono stati in gran parte atiav
dai dati meteorologici e dalle osservazioni spentak eseguite durante il periodo considerato. In
alcuni casi i valori dei parametri sono stati piaila letteratura scientifica. La Tabella 21 ripar
valori dei parametri utilizzati.

La temperatura soglia neve-pioggia € stata detataiper mezzo di una serie di osservazioni
dirette alla diga del Careser (1967-2008) e ulio le misure automatiche di temperatura e
altezza neve dellAWS sul ghiacciaio de La Mare.pafondita ottica e la diffusivita atmosferiche
sono state calibrate confrontando valori calcaatnisurati di radiazione globale durante giorni di
cielo sereno. | dati dellAWS sono stati utilizzpgr la parametrizzazione dell’albedo del ghiaecio
della neve. La distribuzione spaziale dell’albedd ghiaccio € stata inizializzata mediante una
mappa che esprime la sua relazione inversa condtagusando una regressione lineare tra quota e
misure distribuite di albedo eseguite con albedomportatile nelle stagioni estive 2007 e 2008.

(paragrafo 3.1.2).

Parametro di inizializzazione Valore
Temperatura soglia neve-pioggia +1.0°C
Temperatura di fusione 0°C
Massimo contenuto in acqua liquida nel manto neyoso 10%
Fattore di fusione da pioggia 0.3 mm™g!
Fattore di ricongelamento 0.03 mm™a!
Diffusivita atmosferica 0.5
Profondita ottica atmosferica 0.22
Intercetta della funzione di decadimento dell'atbed 0.836
Pendenza della funzione di decadimento dell'albedo 0.092 °C!
Albedo della neve fresca 0.9

Tabella 21 — Parametri di inizializzazione calcolper I'applicazione di EISModel. In grassetto irpenetri
calcolati dai dati sperimentali, in carattere nortea parametri ricavati dalla letteratura.

4.3.2 Simulazione delle componenti stagionali dellancio di massa

La simulazione separata dei bilanci stagionali émale e estivo) € stata eseguita al fine di
conseguire una validazione interna del modello enwttere in evidenza i processi che
maggiormente influiscono sulla variabilita temperdei parametri di calibrazione. La validazione
interna e stata possibile negli anni idrologici @QI05 al 2008, per i quali si dispone dei dati
dellAWS sul ghiacciaio de La Mare (i dati del'lAWS8on vengono utilizzati come input

meteorologico, ma servono per il calcolo dell'¢ffetffreddante stagionale).

Simulazione del bilancio estivo

Mediamente, nel periodo di osservazione, per ighiacciai investigati esistono 19 punti di misura
del bilancio estivo. Il loro numero e inferiore mimero totale di paline installate, perché ai fini
della calibrazione e validazione del modello saiad sisati solo i casi in cui I'ablazione estivade
distinguibile dall'ablazione totale annuale (sittaadei punti in cui e stato misurato 'accumulo
nevoso a fine inverno e dove e nota I'eventualazabhe netta invernale).
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Tra i parametri di inizializzazione descritti nedrpgrafo precedente, solii- (Cooling Factor) e
NABP (gradiente verticale delle precipitazioni) sonatistlifferenziati anno per anno, mentre tutti
gli altri sono stati mantenuti costanti. L'equivate in acqua della neve all'inizio dell’estate atst
inizializzato sulla base delle misure di accumufetauate nel mese di maggio. Non € stato incluso
I'effetto delle nubi. ICMF (Combined Melt Factor, unico fattore di calibramodel modello) é
stato calibrato separatamente per ogni stagionaest

La Figura 87 confronta i valori misurati e simulditibilancio estivo nelle quattro estati considerat
tramite scattergrammi e mappe che rappresentatistiédbuzione spaziale dei punti. Come si vede,
il modello simula piuttosto bene il bilancio estjwle sue performance sono buone anche sui punti
estremi collocati alla fronte (dove prevale la @& di ghiaccio) e sui settori piu elevati dei
ghiacciai (dove la fusione & a carico esclusivdadekve). | dati dei due ghiacciai sono inoltre
equamente ben distribuiti attorno alla retta 1:1gice suggerisce una corretta parametrizzazione
dell'albedo e una buona simulazione della varigb#ipaziale e temporale dell’energia disponibile
per la fusione.

Nonostante i buoni risultati generali della simudae, esistono alcuni aspetti che meritano di
essere descritti. In alcuni punti vicini al margite ghiacciai e in certi anni (vedi ad esempio la
mappa del 2005) la fusione €& sensibilmente sotaséi. Una possibile spiegazione di questo
fenomeno va ricercata nella trasmissione di calarparte delle rocce vicine, e nel fatto che vicino
ad affioramenti rocciosi I'albedo si presenta matarmente basso a causa dell’aumento del detrito
fine. In alcuni casi si osserva inoltre una tendeslfaggregazione spaziale dell’errore, come 8i pu
vedere ad esempio nel 2006 sul ghiacciaio del €arés fusione € prevalentemente sottostimata
Sui settori esposti ad Est e sovrastimata sulle asposte ad ovest. Questo comportamento &
compatibile con il ciclo diurno della copertura oplosa, minima al mattino e massima nel
pomeriggio. Altre locali discrepanze emergono stiicse centrale del ghiacciaio de La Mare, dove
la fusione tende ad essere sottostimata (vedi echm@e la mappa del 2006). In questo punto e
molto probabile che esista un effetto di riscaldaimeadiabatico locale esercitato dal vento di
caduta del ghiacciaio, a valle di un settore paldienente ripido.

Oltre all’algoritmo principale di EISModel (“moltiigativo”), sono stati testati anche i due
algoritmi alternativi per il calcolo della fusionecavati dalla letteratura piu recente (Hock, 1,999
Pellicciotti et al., 2005) e implementati nel pragrma. La Tabella 22 riporta i parametri di
calibrazione dei tre algoritmi, mentre la Tabelld Hporta un confronto tra gli esiti delle

simulazioni, mediante alcuni indici statistici. llEgura 88 confronta infine i risultati dei tre

algoritmi nell’estate del 2005, mediante scattergraae mappe di distribuzione spaziale dell'errore
di stima.

Algoritmo Parametri 2005 | 2006 | 2007 | 2008 | Media 2005-2008
Moltiplicativo | CMF (mm h*°Ckw " nv) | 1.19 | 1.28| 1.16 1.21 1.21
Additivo EMF(mmh'kw'n’) | 5.00| 6.00/ 5.00 6.00 5.50
TMF (mm h'°C?) 0.01| 0.00/ 0.03 0.02 0.02
Combinato EMF(mm R kw™ n7) 1.00| 1.00[ 1.0 1.00 1.00
TMF (mm h*°C? 0.05| 0.07| 0.0§ 0.06 0.06

Tabella 22 — Parametri di calibrazione ottenuti pére algoritmi di EISModel nel quadriennio di
simulazione del bilancio estivo.
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Stagione estiva Algoritmo di fusione

Multiplicativo | Additivo |Combinato

2005 (numerosita: 18) | NS index 0.915 0.812 0.908
RMSE 311 464 325

R® 0.921 0.875 0.915

2006 (numerosita: 26) | NS index 0.805 0.760 0.806
RMSE 352 391 351

R° 0.806 0.794 0.811

2007 (numerosita: 11) | NS index 0.989 0.898 0.979
RMSE 129 390 177

R® 0.989 0.961 0.984

2008 (numerosita: 19) | NS index 0.955 0.902 0.961
RMSE 245 362 228

R? 0.957 0.928 0.961

Tabella 23 — Indici statistici ricavati per confrimtra bilanci estivi misurati e simulati, per ialgoritmi di
fusione (NS = indice di Nash & Sutcliffe; RMSE -oRMean Squared Error; R indice di
determinazione).

Si osserva come la performance del modello siatqstet simile nel caso dell’algoritmo
moltiplicativo e dellalgoritmo combinato. L’algamo additivo, invece, sottostima
sistematicamente I'ablazione a bassa quota e llastiwa ad alta quota. Questi errori non sono
attribuibili né ad un’errata parametrizzazione 'dédedo (come e stato possibile verificare
estremizzando i valori di albedo) né ad una eceassmplificazione del effetto di raffreddamento
(assunto come costante sullintera superficie gleaaata). Infatti, tentando di usare un effetto
raffreddante che aumenta verso il basso, lungaée Idi flusso glaciale, si estremizza ulteriorreent
I'errore, a causa dell’eccessiva riduzione dellageratura dell’aria verso il basso.

In conclusione si puo dire che l'uso di un algodgtapparentemente piu “fisicamente basato” qual
e quello additivo, che separa la componente termigaella radiativa del bilancio energetico, non
trova giustificazione pratica. Questo algoritmotastima I'energia disponibile per la fusione in
basso, e la sovrastima in alto. Questo comportamemrobabilmente da attribuire allimportanza
relativa delle componenti del bilancio energetidue vede prevalere la componente termica a bassa
quota e quella radiativa ad alta quota. Di consermeper poter funzionare a dovere, questo
algoritmo necessita di parametri di calibrazioneriakali nello spazio, che tengano in
considerazione la variabilita spaziale degli inpaergetici. Alle stesse conclusioni sono giunti
anche Carenzo et al. (2009). Inoltre questo appp®icivela eccessivamente sensibile ad eventuali
errori nella caratterizzazione energetica del lmgdoiché assegna un’importanza molto elevata alla
componente radiativa, rispetto a quella termicaalttd canto neanche l'uso dell’algoritmo
combinato, piu complesso rispetto al moltiplicativivova giustificazione, visti i risultati
sostanzialmente identici delle simulazioni.
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Simulazione del bilancio invernale

La capacita del modello di simulare correttamenpeocessi di accumulo € stata valutata rispetto
alle misure di equivalente in acqua (w.e.) dellsena maggio, piuttosto che rispetto ai valori di
bilancio invernale. Le misure di w.e. sono infattigran lunga piu numerose (mediamente 250
punti per anno, rispetto a 35 bilanci invernalipjgmé per la valutazione del bilancio invernale é
necessario conoscere l'ablazione netta invernatepvenuta prima della formazione di un manto
nevoso stabile, in autunno. Poiché questa misaseguibile solo su poche paline, si comprende il
motivo per cui i dati di w.e. sono molto piu numsro

Il bilancio invernale e stata simulato separatam@etr le quattro stagioni considerate (2005-2008),
utilizzando il set di parametri di inizializzaziog& descritto in precedenza e riportato in Tab2lla

e un valore medio costante @MF pari a 1.21mm H'°C*kw n? (derivante dalle simulazioni del
bilancio estivo). Il Cooling Facto€F e stato posto uguale ad un valore medio costande3d,
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mentre il gradiente verticale delle precipitazienstato differenziato di anno in anno, usando i
valori riportati in Tabella 20.

Il miglior set di parametri per la redistribuziodella neve e per il calcolo @§RF(Tabella 24) é
stato individuato mediante confronto tra 1041 ossgoni di w.e. della neve a maggio sui ghiacciai,
e le corrispondenti simulazioni del modello.

Parametro Valore ottimale
Rapporto “Snow input/Snow deposition limit” 1:6
per redistribuzione valanghiva
Slope limit per redistribuzione valanghiva 45°
Raggio minimo per il calcolo REA 40 ma 2700 m
Raggio massimo per il calcolo REA 100 m a 3300 n
Range dREAindex 03-1.7

Tabella 24 — Valori ottimali dei parametri che rdgoo la redistribuzione eolica e valanghiva in EISdél,
calibrati per le stagioni invernali 2005-2008

| tre parametri che controllano la redistribuzisadanghiva tramite I'algoritm®TD sono i) Slope
limit, sopra cui I'accumulo € posto uguale a zédoSnow input, cioé la massa che si stacca e che
viene trasportata a valle; iii) Snow depositionitjnthe controlla il trasferimento gravitativo di
massa alle celle inferiori. | depositi valanghieing stati raramente sondati durante le misure di
accumulo, per motivi di sicurezza. Quindi in questee I'ottimizzazione dei parametri e stata fatta
mediante confronto degli output di simulazione owappe di copertura nevosa estiva.

| parametri che controllano la redistribuzione elsono i) il range dREAindex ii) il raggio di
ricerca per il calcolo dREA L’evidenza sperimentale suggerisce un possihifeemto del raggio
ottimale con la quota, attribuibile al’aumentoldetelocita del vento con la quota e alla morfadogi
del terreno, via via piu smussata sui settori pavai dei ghiacciai. Questa relazione diretta tra
raggio ottimale e quota é stata verificata mediantanalisi dei dati eseguita per fasce altimegrich
che ha consentito di ottenere i valori riportatiTimbella 24. In mancanza di dati sperimentali,ial d
fuori del range altimetrico indicato il raggio atst mantenuto costante.

Stagione invernale senzaSRF conSRF
2005 (numerosita: 365) | NS index -0.373 0.664
RMSE 251.3 124.4

R 0.233 0.689

2006 (numerosita: 214) | NS index -1.383 0.236
RMSE 323.8 183.3

R® 0.280 0.584

2007 (numerosita: 230) | NS index 0.247 0.130
RMSE 196.4 2111

R® 0.400 0.483

2008 (numerosita: 232) | NS index 0.071 0.599
RMSE 304.3 199.7

R 0.319 0.629

Tabella 25 — Indici statistici ricavati per confrintra equivalente in acqua del manto nevoso misuea
simulato, senza e con redistribuzione della nev® fNindice di Nash & Sutcliffe; RMSE = Root Mean
Squared Error; R2 = indice di determinazione).
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In Tabella 25 sono riportati gli indici statisticihe descrivono I'esito della simulazione del bilanc
invernale, ricavati per confronto tra valori diwie. della neve misurati e calcolati dal modello.
Come si puo osservare dalla tabella, I'inclusioegliceffetti di redistribuzione della neve é crueia
per una corretta simulazione dei processi di actmminfatti il gradiente verticale delle
precipitazioni calcolato tra le due stazioni pluvitriche di Careser diga e Cogolo Pont non é
sufficiente, da solo, per cogliere adeguatamenteatabilita spaziale della copertura nevosa. Le
statistiche indicano chiaramente che I'inclusion&@Fconduce ad un significativo miglioramento
della performance modellistica, con I'eccezione27. Gli scattergrammi in Figura 89 mettono a
confronto i valori di w.e. misurati e simulati ssingoli punti, nelle quattro stagioni invernali, a
sinistra solo con il gradiente verticale delle p&azioni, a destra includend®RF. L’allineamento
con la retta 1:1 migliora sensibilmente includei@RF anche se rimane una certa dispersione, del
tutto attesa visto il grado di empirismo che caratza la tecnica di redistribuzione da un lato, e
I'elevata complessita dei processi naturali dahéalln particolare il modello tende a sovrastimiare
valori piu bassi di w.e. e a sottostimare i pilvate

La Figura 90 riporta la localizzazione spazialelidexgori di stima e fornisce ulteriori elementirpe

la valutazione dei risultati della simulazione. 12805 il w.e. della neve simulato ser&RFrisente

di diffuse sottostime. Non si tratta pero di unéear stima del gradiente verticale delle precipitagi
ma della mancata simulazione dei processi di méoligtione. Infatti includend®RF gran parte
delle sottostime vengono risolte. Solo due puntigtuacciaio de La Mare, collocati sottovento
rispetto a bruschi cambi di pendenza, mantengottostsione maggiori di 400 mm. Nel 2006 il
miglioramento apportato dall'inclusione 8RFé confermato, anche se meno spettacolare rispetto
al 2005. Persiste infatti una certa tendenza astotiare gli accumuli, probabilmente dovuta ad una
sottostima del gradiente verticale delle precipiaz oppure a precipitazioni accumulatesi suli
ghiacciai ma non registrate dalle stazioni pluvitnobe durante situazioni con forti venti
settentrionali. Si osserva inoltre che i punti dgwrsistono le sottostime maggiori non sono
spazialmente aggregati, come lo erano invece nosiderando gli effetti di redistribuzione. La
stagione di accumulo 2007 e stata anomala, conatelelemperature, precipitazioni scarse e
ablazione sui ghiacciai anche durante linver@RF apporta significativi miglioramenti sul
ghiacciaio de La Mare, ma non sul Careser, doveabgeno sovrastime. Tuttavia si tratta di
sovrastime che interessano soprattutto punti valimnargine del ghiacciaio o su aree valanghive,
mentre sulle vaste aree pianeggianti 'accumuliongllato abbastanza bene. Le insolite temperature
invernali hanno portato ablazione in un periodo @omune sui ghiacciai, ed e possibile che il
modello, tarato per I'ablazione nei mesi estivinrsd comporti altrettanto bene nei mesi invernali.
Alcune possibili spiegazioni potrebbero esserd: QMF tarato per I'estate potrebbe essere troppo
basso in condizioni invernali, soprattutto per dneersa copertura nuvolosa (minore in inverno con
tempo anticiclonico; ii) le temperature potrebbessere sottostimate sui ghiacciai a causa di un
effetto di raffreddamento inferiore durante I'inmer rispetto all’estate; iii) il gradiente delle
precipitazioni potrebbe essere sovrastimato pe2007. Nella stagione di accumulo 2008 le
condizioni climatiche sono state piu normali, emiglioramento della simulazione derivante
dall'inclusione diSRF & comparabile con quanto osservato nel 2005 e.2Q@6ni punti con
sovrastime maggiori di 400 mm appaiono sull'areaabliazione del ghiacciaio de La Mare,
all'interno di concavita. In queste aree potrebbistere un locale effetto di “canalizzazione” dei
venti prevalenti, che in quest'area provengono d&, N che potrebbero provocare una locale
accentuazione dell’erosione della neve.
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Figura 89 — Confronto tra valori di w.e. neve ossdi e simulati senza (a sinistra) e con (a destra)

inclusione dei processi di redistribuzione nivale.
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Figura 90 — Distribuzione spaziale
degli scarti simulato-osservato su
singoli punti, senza (a sinistra) e con
(a destra) l'inclusione dei processi di
redistribuzione nivale.



4.3.3 Simulazione del bilancio netto cumulato nelgsgiodo 2003-2008

Il bilancio di massa netto cumulato nei cinque adrologici dal 2004 al 2008 e stato simulato per
mezzo di un unico run del modello, applicato aeghiai del Careser e de La Mare. La simulazione
e stata fatta iniziare il 28 settembre 2003 ectadatta terminare il 24 settembre 2008.

| parametri di simulazione sono stati mantenutitanats durante I'intero periodo. La temperatura
soglia neve-pioggia e il gradiente verticale deltacipitazione sono stati posti uguali alla media
calcolata nel periodo in oggetto a partire dai dateteorologici a disposizione. La
parametrizzazione dell’'albedo e dell'effetto rafftante €& stata calcolata sulla base dei dati
disponibili al’AWS installata sul ghiacciaio de Mare. L'analisi eseguita per il bilancio invernale
(vedi paragrafo precedente) ha fornito il migliet sli parametri per la redistribuzione della neve
(SRB. L'equivalente in acqua della neve é stato itizzato al 28 settembre 2003 sulla base della
relazione tra quota e misure di w.e. disponibilighiacciai per quel giorno. L'equivalente in acqua
del ghiaccio e stato inizializzato in modo che,ogni punto dei ghiacciai, esso fosse maggiore
dell'ablazione netta cumulata nel periodo quingad®mnlLa copertura nuvolosa non € stata
considerata nei calcoli. Il Combined Melt Fact@MF) e stato tarato minimizzando lo scarto
medio, sui punti di controllo (paline di ablaziongg il valore finale cumulato di bilancio di mass
misurato e simulato. La localizzazione dei puntcdntrollo € stata assegnata in input al modello
come “posizione media” nei cinque anni in oggettmsiderando il movimento dei ghiacciai.
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Figura 91 - A sinistra, confronto tra il bilancid thassa medio annuo misurato e simulato, nel period
2003-2008 sui ghiacciai del Careser e de La Maréeatra, distribuzione spaziale dell’errore medio d
simulazione.

La Figura 91 mette a confronto i valori misurasimulati di bilancio di massa medio annuo nel
periodo 2003-2008. Le simulazioni riproducono aldra=a bene quanto misurato, come si osserva
dal buon allineamento con la retta 1:1. Come gsesto nel caso del bilancio estivo, anche in
questo caso il modello si comporta ottimamentessiée paline collocate sui settori frontali dei
ghiacciai, sia su quelle posizionate sui settommatali, in area di accumulo. Inoltre i punti di
entrambi i ghiacciai sono ben allineati con lad fdresentano una dispersione simile attorno ad essa
Sulle mappe dei ghiacciai si osserva comunquentdeteza degli errori di simulazione ad aggregarsi
spazialmente. Sul ghiacciaio del Careser il bilaende ad essere sovrastimato sulle paline esposte
ad est, mentre tende ad essere sottostimato slites el settore orientale, esposte ad ovest. Sul
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ghiacciaio de La Mare il modello sovrastima il bitéo (cioé sottostima I'ablazione) su cinque
paline, che tendono ad aggregarsi spazialmentedarclisters.
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Figura 92 — Andamento temporale del bilancio di s@assservato e simulato su quattro paline del
ghiacciaio de La Mare nel periodo 2003-2008.

L’analisi dellandamento temporale del bilanciondlassa su alcune paline fornisce indicazioni utili
per la comprensione dei processi che determinanerglri osservati. In Figura 92 si riporta il
confronto tra misure e simulazioni su quattro palilel ghiacciaio de La Mare. Sulla palina 10 (alla
fronte del ghiacciaio) la simulazione € praticareguerfetta, cosi come sulla palina 29, collocata in
area di accumulo, fino a maggio 2008. Successiveergnquesta palina si osserva una sottostima
dell’ablazione, attribuibile ad una sottostima ddeémperatura media dell’aria a causa del valore di
inizializzazione deCF (Cooling Factor, posto uguale al valor medio 2Q@088) sensibilmente piu
elevato rispetto aCF della stagione 2008 (0.36 rispetto a 0.22). Lsnpdd esemplifica il gruppo di

3 paline posto sull’area centrale del ghiacciamyedl’ablazione viene mediamente sottostimata dal
modello. Come si vede dal grafico, le sottostinteressano prevalentemente le stagioni 2004, 2007
e 2008. La disomogeneita temporale dell’effettoatireddamento € verosimilmente la principale
causa di questo comportamento. Quando I'effett@gsimo (2005 e 2006) I'ablazione viene infatti
simulata correttamente in quest’area, mentre quagdonimo essa viene sottostimata. Come gia
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visto nel paragrafo del bilancio estivo, in queataa entra in gioco probabilmente un effetto di
riscaldamento adiabatico locale, innescato dal oveattabatico a valle di un settore ripido del
ghiacciaio. Inoltre in questo sito si nota una terma del modello a sovrastimare gli accumuli
invernali, che contribuiscono alla generale soittost della fusione attraverso il feedback
dell’albedo. Le sovrastime del bilancio osservadila palina 2, rappresentativa dell’area subito a
monte della lingua di ablazione dove prevale quigsbi di errore, sono in gran parte attribuibili a
sovrastime negli accumuli invernali. Anche su qaeptlina, comunque, si osservano delle
differenze di capacita del modello nel simularbléaione estiva (sottostimata nel 2004 e nel 2008,
sovrastimata nel 2006) che confermano le consideragulla variabilita temporale dell’effetto di
raffreddamento.
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Figura 93 — Andamento temporale del bilancio di s@agsservato e simulato su cinque paline del
ghiacciaio del Careser nel periodo 2004-2008

La Figura 93 propone un confronto simile alla Feg@2, su quattro paline del ghiacciaio del
Careser. La simulazione del bilancio invernale lebdancio estivo alla palina piu bassa (palina8)
molto buona, tuttavia si osservano leggere sovnastiell’ablazione nel 2005 e nel 2006, e una
leggera sottostima nel 2008. Questi risultati sembrconfermare I'importanza della variabilita
temporale dell’effetto di raffreddamento, cosi coatla palina 4, dove mediamente si osserva una
sottostima dell'ablazione, che é piu marcata n@42@007 e 2008. La palina 7 rappresenta l'area
orientale del ghiacciaio, dove I'ablazione e premé&émente sovrastimata, molto probabilmente a
causa di una nube orografica non simulata dal nmd&lttavia su questa palina si osservano
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grosse differenze di anno in anno. L’ablazioner@dmente sovrastimata nel 2005 e 2006, mentre &
simulata correttamente nel 2007 e nel 2008. Intqueaso la variabilita temporale dell’effetto di
raffreddamento agisce da amplificatore dell’erroed 2005 e 2006 (radiazione e temperature
sovrastimate), mentre agisce da compensatore r@l 202008 (radiazione sovrastimata ma
temperatura sottostimata). La palina 5 € la piuatiedel settore orientale e sul settore orierttale
ghiacciaio. Il suo comportamento e simile a mdtti @unti, con leggere sovrastime dell’ablazione
nel 2006 e sottostime nel 2007 e 2008, ma conigutbto sommato trascurabili.

Si puo quindi concludere evidenziando I'importardgdla variabilita interannuale dell’effetto di
raffreddamento, che tuttavia sembra incidere in ondiderso su aree diverse dei ghiacciai. Sulle
paline piu elevate e su quelle piu basse I'effettminimo, mentre € piu rilevante su zone in cui il

vento catabatico € meglio sviluppato € probabilmepit costante. L'effetto della copertura
nuvolosa si sovrappone all’effetto raffreddantiyreaaccentuandolo, talora compensandolo.

Pur in assenza dei dati di copertura nuvolosasseceper una parametrizzazione rigorosa, € stato
fatto un tentativo di cogliere la variabilita spaei e temporale della nuvolosita utilizzando il @lo
Cover FactorCCF) implementato in EISModel. La miglior performarael modello nel run unico
2003-2008 e stata ottenuta calibrar@@F a 0.2. Si é cosi riusciti ad ottenere un signiiica
miglioramento, com’e possibile osservare nel cantfsmsservato-simulato proposto in Figura 94.
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Figura 94 — A sinistra, confronto tra il bilancia thassa medio annuo misurato e simulato includendo
I'effetto della copertura nuvolosa, nel periodo 362008 sui ghiacciai del Careser e de La Mare. Atigg
distribuzione spaziale dell’errore medio di simuta.

L’allineamento dei punti osservato-simulato con ritta 1:1 e notevolmente migliorato, e
'aggregazione spaziale dell’errore, osservabil&igura 91 sul ghiacciaio del Careser, scompare.
Sul ghiacciaio de La Mare i miglioramenti sono piarginali, ma in ogni caso non trascurabili. In
particolare si attenuano alcune sottostime di at@z visto che riducendo l'indice energetico per
mezzo della copertura nuvolosa (che € minima stéléee esposte ad est, come gran parte del

ghiacciaio de La Mare) ai fini della taratura debdello € necessario innalzare leggermente il
valore diCMF.

161



4.3.4 Simulazione della copertura nevosa estiva

Un’ulteriore valutazione delle performances del el e stata fatta confrontando mappe
d'innevamento estive osservate e simulate. La BiddF propone un confronto eseguito su tre
mappe d’'innevamento per ogni stagione estiva, ngggennio 2004-2008. Il bilancio di massa e
stato simulato separatamente per ogni annata gloalp mantenendo inalterati i parametri gia
utilizzati nel run unico quinquennale, in modo dadenziare possibili peculiarita e evitare la
propagazione e 'accumulo degli errori nel tempo.

La copertura nevosa € piuttosto ben simulata daMBad®l nelle date in cui & stato eseguito in
confronto. Il modello identifica bene le aree in ineve scompare prima, che corrispondono ai
settori collocati a quote inferiori e alle aree mionvesse, dove I'erosione eolica é piu efficace.
Anche la simulazione della copertura nevosa residiiiae estate e del suo limite inferiore € buona,
cosi come la loro variabilitd interannuale. Alcudescrepanze sono comunque osservabili,
soprattutto sul settore pianeggiante orientalegtiglcciaio del Careser e sull’area di accumulo del
ghiacciaio de La Mare. Come gia discusso a propatit confronto sulle singole paline, queste
discrepanze sono probabilmente in gran parte aifiiballa disomogeneita spaziale della copertura
nuvolosa. Nel 2004, 2007 e 2008, inoltre, la caparinevosa simulata alla fine dell’estate sul
ghiacciaio de La Mare e troppo continua, rispettguanto osservato in realta. Questo € dovuto
soprattutto ad una sottostima dell'ablazione, naghi in cui anche sulle paline si & osservato un
simile comportamento. Come € gia stato discusswanedenza, su questo tipo di errore entra in
gioco la variabilita temporale dell’effetto raffrédahte del ghiacciaio.

Altre possibili concause delle discrepanze osserpassono essere: i) possibili non-linearita nei
gradienti verticali di precipitazione, ii) variaitd spaziale, oltre che temporale, dell’effetto di
raffreddamento sulle superfici glaciali, iii) I'elata complessita dei processi di redistribuziorade
neve, non completamente colti dal semplice schamedstribuzione implementato nel modello.
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Figura 95 — Confronto tra mappe di copertura nevosaervate e simulate in tre diverse date duramte |
stagione di ablazione dal 2004 al 2008.
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4.3.5 Simulazione del bilancio di massa nell'anndiiologico 2002-'03

Come gia discusso nell'introduzione del paragradolé condizioni climatiche negli anni idrologici
2004-2008 (in cui si dispone di dati omogenei ¢arzio di massa sui ghiacciai del Careser e de La
Mare) sono state molto variabili (Tabella 19) e n@rcostituito un buon test per il modello.
Tuttavia come € possibile osservare in Figura 8%0pertura nevosa al termine dell'estate e stata
molto simile nel quinquennio 2008-2008, a testiraora di una sostanziale stabilita climatica.

Al contrario, l'estate 2003 € stata eccezionalmeatda (Tabella 19) e ha portato alla fusione
pressoché completa del manto nevoso stagionalafie@uote piu elevate. Anche se si dispone di
un minor numero di misure di bilancio di massadéservazioni sul ghiacciaio de La Mare sono
iniziate a giugno 2003), si e ritenuto opportunolgere un ulteriore test del modello, in modo da
valutarne [l'affidabilita in condizioni climaticheosi estreme. E' stata quindi eseguita una
simulazione del bilancio tra il 1-10-2002 e il 28-2003. Il modello e stato inizializzato senza
modificare il set di parametri usato nel run quieiguiale, e senza modificare i parametri di taratura.
L'equivalente in acqua della neve € stato inizalia sulla base di osservazioni dirette condotte il
10-2002 sui due ghiacciai. Durante l'estate 2008ragtutto sul ghiacciaio de La Mare, ampie aree
coperte da firn delle annate precedenti sono sspeste all'ablazione. Tuttavia non € stata fatta
alcuna distinzione tra ghiaccio e firn, che hannmastrato di avere valori simili di albedo
superficiale (Carturan et al., 2009b).

21-06-2003 14-07-2003 13-08-2003

Figura 96 — Confronto tra mappe di copertura nevosaervate e simulate in tre diverse date duramte |
stagione di ablazione 2003.
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| dati di accumulo nevoso misurati a maggio 2003ybkiacciaio del Careser hanno confermato una
buona simulazione del bilancio invernale, con unrermedio di -48 mm w.e. e un RMSE pari a 99
mm w.e..

La Figura 96 riporta un confronto tra mappe d'iraregnto osservate e simulate in tre date diverse
durante l'estate 2003. Nella prima parte dellaisteyg estiva la fusione della neve é stata
leggermente sottostimata, probabilmente a causaalstrato di polvere sahariana che ha ridotto in
modo significativo I'albedo degli strati basali deanto nevoso. Tuttavia, entro il 14 luglio questo
“ritardo” €& stato completamente colmato, a causaurth generale tendenza del modello a
sovrastimare l'ablazione (Figura 97). Queste stivnaserano attese, perché come gia discusso in
precedenza durante fasi calde e anticicloniche ¢couelle che hanno dominato I'andamento
dell'estate 2003) l'effetto raffreddante sulle sfipieglaciali tende ad essere piu efficace rispett
condizioni "medie". Differenze significative sonsservabili pero tra i due ghiacciai, con le
maggiori sovrastime sul settore orientale del Gared errori di simulazione trascurabili sulla Mare
Un test eseguito con l'introduzione del ciclo daudella copertura nuvolos€CF = 0.2) conferma
anche in questo caso l'importanza della variabsitaziale e temporale della copertura nuvolosa nel
regolare la quantita di energia disponibile pefukione (Figura 98). Il modello dimostra inoltre di
avere una buona capacita nell'identificare le dieaassimo accumulo sul ghiacciaio de La Mare,
come e possibile osservare dal confronto tra lepmapinnevamento del 13 agosto 2003 (Figura
96).
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Figura 97 — A sinistra, confronto tra valori di bihcio di massa osservati e simulati nell'anno idgito
2002-'03. A destra la distribuzione spaziale detee di stima alle paline di ablazione.
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Figura 98 — A sinistra, confronto tra valori di khihcio di massa osservati e simulati nell'anno idgito
2002-'03, includendo il ciclo diurno della coperdunuvolosa (CCF = 0.2). A destra la distribuzione
spaziale dell'errore di stima alle paline di ablaae.
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4.4 Considerazioni conclusive

In questo capitolo della tesi é stato presentatonodello in grado di simulare correttamente |l
bilancio di massa glaciale utilizzando dati di ihmomunemente disponibili e provenienti da
stazioni di misura collocate esclusivamente a#liest dei ghiacciai. Le uniche variabili
meteorologiche richieste per il funzionamento deddeilo sono la temperatura dell'aria e le
precipitazioni. In aggiunta il modello richiese@awmlente un modello digitale del terreno.

Lo scopo della ricerca era quello di implementar® wstrumento di simulazione dalla forte
connotazione "applicativa", ottenuto per migliorameedel semplice metodo "grado giorno”. E'
stato quindi sviluppato un modello ad indice t@wnthe usa la radiazione globale potenziale come
indice energetico all'interno di un algoritmo dilardo della fusione di tipo moltiplicativo.
L'implementazione del modello per I'ambito glacialea comportato linserimento di
parametrizzazioni in grado di descrivere i procedsminanti che controllano I'accumulo e
I'ablazione, tra cui la redistribuzione della nevVeffetto raffreddante delle superfici glaciali,
I'albedo e la copertura nuvolosa.

| dati di bilancio di massa raccolti sui ghiacadal Careser e de La Mare tra il 2003 e il 2008 bann
consentito di poter disporre di un'ottima base ispantale per sviluppare e testare il modello. 1 tes
sono stati eseguiti su diverse scale spaziali @oeahi. Sono stati presi in considerazione intdrval
temporali variabili da una singola stagione ad engalo di cinque anni consecutivi, € sono state
confrontate misurazioni e simulazioni eseguiteasiaello di singoli punti, sia sull'intera supeig

dei ghiacciai grazie alla disponibilitd di ossefeaz riguardanti I'equivalente in acqua del manto
nevoso, la fusione alle paline e la copertura savo

| risultati mettono in evidenza le ottime performnas dell'approccio modellistico, e le nuove
parametrizzazioni che sono state proposte pediatribuzione della neve e per il ciclo diurno dell
copertura nuvolosa sono in grado di apportare fseguivi miglioramenti nella simulazione dei
processi di accumulo e di ablazione. Il patterradebpertura nevosa e simulato piuttosto bene,
anche in aree di alta quota non direttamente imgast Il semplice algoritmo moltiplicativo
proposto rivela un'efficienza confrontabile e inrticeeasi superiore rispetto ad altri approcci
modellistici simili recentemente proposti in lettera. A questo proposito € interessante osservare
come algoritmi di tipo "additivo”, che separanoclemponenti termiche e radiative del bilancio
energetico, non sono altrettanto efficaci nel arglii gradienti verticali di bilancio di massa,rezia
sembrano eccessivamente sensibili ad eventualerigioni nella caratterizzazione energetica delle
aree di studio.

L'analisi accurata degli errori di simulazione dladéoro distribuzione spaziale ha rivelato come
I'aspetto piu critico da cogliere sia la variabil#paziale dei processi di accumulo. Ulteriorincbe

e soprattutto l'acquisizione di ulteriori dati danepagna sembrano essere indispensabili per
migliorare la simulazione della redistribuzioneieale gravitativa del manto nevoso. | processi di
ablazione sono fortemente influenzati dall'effettdfreddante delle superfici glaciali e dalla
copertura nuvolosa, che mostrano un‘elevata vétaabel tempo e nello spazio. La loro interazione
pud produrre sia effetti di compensazione, siat@ffdi accentuazione sulla simulazione dell'
energia disponibile per la fusione. Anche in quesiso sono necessarie maggiori informazioni,
derivanti da apposite campagne sperimentali, p&erpgwoseguire nell'intento di mettere a punto
semplici schemi di parametrizzazione basati sudidatiput comunemente disponibili e facilmente
acquisibili.
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CONCLUSIONI

La criosfera alpina € una componente del cicloldgdjico altamente sensibile alle variazioni
climatiche. L'attuale fase di riscaldamento stadpoendo effetti tangibili negli ambiti spaziali e
temporali di pertinenza delle componenti della sfieoa, con conseguenze dirette sul regime
idrologico dei corsi d'acqua che si originano nediéena alpina.

Il presente lavoro riporta gli esiti di un'inteneampagna di indagini compiute negli ultimi anni
sulla criosfera del gruppo Ortles-Cevedale (settoszidionale delle Alpi Europee). Le ricerche
hanno riguardato soprattutto I'ambito glaciale eigteciale e sono state focalizzate su due
principali aree campione, l'alta val de La Mareaevedretta alta dell'Ortles. Sono inoltre stati
compiuti degli approfondimenti riguardanti alcunspetti peculiari nel comportamento delle
variabili meteorologiche ad alta quota.

Gli studi eseguiti sono serviti all'implementaziodieun modello di simulazione del bilancio di

massa glaciale. L'obbiettivo & stato quello di eano strumento in grado di simulare
correttamente i processi dominanti che regolanosgimbi di massa sulle aree glacializzate,
mantenendo nel contempo una certa semplicita dicagpne e parsimonia nel fabbisogno di input.
Si e cercato inoltre di ottimizzare la simulaziated bilancio di massa utilizzando esclusivamente
dati meteorologici provenienti da stazioni estemieghiacciai, in modo da renderlo il piu

"generalizzabile" possibile.

Le indagini sul comportamento delle variabili metdogiche hanno riguardato la stima degli
afflussi di precipitazione ad alta quota, la vaitigbspaziale e temporale dell'albedo e la citdici
diurna della copertura nuvolosa. Per ottenere stttendibili di precipitazione alle quote piu
elevate & necessario un adeguato processamerdatdgrezzi misurati dai pluviometri, che tenga
conto dell'errore strumentale. Tale errore nonfattaf trascurabile, e aumenta in funzione della
velocita del vento e della frequenza delle preaiini solide, inficiando considerevolmente il
calcolo dei gradienti pluviometrici verticali e cpmomettendo l'estrapolazione dei dati dalle
stazioni di misura alle aree prive di strumentagidra procedura di correzione proposta, sviluppata
per mezzo di osservazioni contemporanee di pregipibe ed equivalente in acqua del manto
Nnevoso presso una stazione meteorologica di aléageonsente di ottenere stime attendibili di
precipitazione sulle aree glaciali poste oltre 9@@n, come verificato mediante una lunga serie di
misurazioni di bilancio invernale disponibili suhigcciaio del Careser. Le sottostime da parte dei
pluviometri variano tra il 2 e il 57%, in mediarcvalori massimi del 70% su base mensile nei
mesi invernali alla stazione piu elevata (Caresga,d2605 m). La mancata correzione di questo
errore strumentale comporta sottostime dell'eqaial in acqua del manto nevoso, in ghiacciaio,
che possono superare il 50%.

L'albedo € una variabile chiave nella regolazioeé llancio energetico e dell'ablazione sulla
superficie dei ghiacciai. Le osservazioni eseguitg mezzo di una stazione meteorologica
automatica installata sul ghiacciaio de La Mar&€980 m di quota, e tramite una campagna di
misure distribuite con albedometro portatile swe dhiacciai del Careser e de La Mare, confermano
la sua elevata variabilita spaziale e temporakdbedo del ghiaccio, in particolare, varia tra 0e07
0.48, con valori medi di 0.24. L'eterogeneita didedo del ghiaccio € legata soprattutto alla
percentuale di copertura detritica superficiale.i 8ue ghiacciai investigati € emersa una
significativa relazione tra albedo e quota, dowaltarogressivo accumulo di detrito e impurita verso
I settori frontali. Questa relazione ha consenttioproporre una semplice parametrizzazione
dell'albedo del ghiaccio in funzione della quota.
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| dati di radiazione globale misurati da due stazioeteorologiche automatiche installate in alta va
de La mare, poste a 5 km di distanza, sono siltizati per un confronto con la radiazione globale
potenziale simulata in condizioni di cielo sereh@onfronto ha consentito di mettere in evidenza
I'esistenza di una ciclicita diurna piuttosto regel durante la stagione di ablazione, della capeert
nuvolosa, che si presenta minima in prossimitdallel e massima nel tardo pomeriggio. Questa
ciclicita e dovuta alla convezione termica, e daiea una riduzione mediamente pari al 50% nella
quantita di radiazione globale incidente tra I'atba tramonto. Il ciclo diurno della copertura
nuvolosa, quindi, € in grado di apportare una ¥diia spaziale e temporale significativa
dell'energia disponibile per I'ablazione in ghiadei | dati a disposizione sembrano confermare una
certa omogeneita di questo effetto, sia nel tengi@,nello spazio. Servono tuttavia ulteriori
indagini per far luce su un aspetto ancora pocdiain e raramente preso in considerazione
nell'ambito della modellistica applicata al bilamdi massa glaciale.

Le misure di bilancio di massa eseguite sui gh&aa®| Careser e de La Mare confermano un trend
negativo in atto ormai dagli anni '80 del secolorso, che a partire dal 2003 si e ulteriormente
accentuato. Attualmente, il ghiacciaio del Cargsende mediamente 2003 mm di equivalente in
acqua all'anno, mentre le perdite sul ghiacciaiba®lare sono piu contenute (307 mm/anno). La
diversa sensibilita climatica dei due ghiacciaietige in primo luogo dalla diversa distribuzione
delle superfici con la quota, ma risente ancheikrde condizioni di esposizione e del feedback
dell'albedo. Sul ghiacciaio de La Mare sono staésga a confronto due metodologie di misura del
bilancio di massa: i) metodo glaciologico diretiip, metodo idrologico. Nonostante le difficolta
logistiche dovute alle particolari condizioni iniai si trova ad operare, e il margine di incertezz
con cui e possibile stimare le componenti del lilandrologico, le due tecniche consentono di
pervenire a risultati praticamente identici. L'apgmio combinato conferisce maggiore robustezza
alle stime di bilancio ed €& certamente preferibilel caso di indagini rivolte a ghiacciai
caratterizzati da superfici inaccessibili, vasteesione ed elevata altitudine.

Le indagini sul regime termico della superficie deblo e sulla distribuzione del permafrost in alta
val de La Mare sono state eseguite combinando enidutemperatura delle sorgenti, misure di
temperatura superficiale del terreno e indagining@dologiche. Anche in questo caso I'approccio
combinato mediante integrazione di fonti informatidi diversa natura si e rivelato proficuo.

Nell'area di studio il permafrost discontinuo sil@ca mediamente oltre i 2700 m. Esistono tuttavia
importanti differenze dovute alle condizioni miaimatiche locali, che in ambienti caratterizzati

da orografia complessa esibiscono una elevatahilitd spaziale. Coerentemente con quanto
riportato nella letteratura scientifica, all'interrdell'area di studio la variabilita spaziale nella
distribuzione del permafrost sembra essere coateoltlalla quota e dall’esposizione prevalente.
Tuttavia importanti differenze ed eccezioni esistoel caso dei rock glaciers, che grazie alla loro
conformazione (soprattutto per la presenza di groassi in superficie) sono in grado di favorire la

conservazione del permafrost a quote insolitamieasse. Le misure di temperatura superficiale del
terreno forniscono talora indicazioni contrastaisipetto alle analisi geomorfologiche e alle misure
di temperatura delle sorgenti. E' quindi necesdangetizione di queste misure anche nei prossimi
anni, ed &€ anche auspicabile una loro maggiorensstee nello spazio, possibilmente in

combinazione con altre tecniche d'indagine di gpofisico e topografico.

Sulla vedretta Alta dell'Ortles nell'estate 2008state eseguite ricerche multidisciplinari, narat
all'accertamento di condizioni favorevoli per unarfprazione profonda prevista nel 2011,
finalizzata al prelievo di una carota di ghiaccia ditilizzare per scopi di ricostruzione
paleoclimatica. Le osservazioni hanno riguardatmliiito glaciologico, chimico-fisico e geofisico. |
risultati di queste prime indagini indicano chel settore superiore del ghiacciaio compreso tra i
3800 e i 3900 m, gli spessori medi si aggirandgsum, raggiungendo valori massimi prossimi a 75
m. Su quest'area il bilancio di massa e statoigosiegli ultimi 4-5 anni, con valori medi annui di

accumulo netto pari a 787 mm di equivalente in acdl profilo termico verticale é risultato
costantemente negativo, fino a 10 m di profondita2(C a 10 m), suggerendo condizioni di
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ghiaccio "freddo" almeno in questo settore del gtieo. Questi risultati sono incoraggianti e

indicano condizioni favorevoli per la perforaziomger le indagini paleoclimatiche previste fra un
paio di anni. Sono tuttavia state osservate tracqeercolazione all'interno del manto nevoso che
indicano come, anche a quote cosi elevate, l'airlazsia tutt'altro che trascurabile. Un'intensa
percolazione pud compromettere la conservazionsatgiale paleoclimatico in profondita, almeno
negli strati di firn che sono permeabili. E' quimdicessario proseguire negli studi in quest'atea, ¢

risulta essere una delle poche con bilanci annsitigpormai rimaste nel gruppo Ortles-Cevedale,
con il duplice obbiettivo di comprendere come stagendo alle variazioni climatiche, e di

migliorare la conoscenza dei processi di scambioatisa ed energia nelle aree glacializzate.

Il modello di simulazione del bilancio di massaaigde, implementato durante il dottorato, e basato
su un approccio modellistico di tipo concettualee da lo scopo di migliorare il metodo "grado

giorno" mediante l'introduzione di un indice modoergetico ricavato dal modello digitale del

terreno. Le uniche variabili meteorologiche rickeeper il funzionamento del modello sono la

temperatura dell'aria e le precipitazioni.

L'implementazione del modello per l'ambiente glecicha comportato linserimento di
parametrizzazioni in grado di descrivere i procedsminanti che controllano l'accumulo e
I'ablazione, tra cui la redistribuzione della nevVeffetto raffreddante delle superfici glaciali,
I'albedo e la copertura nuvolosa.

| dati di bilancio di massa raccolti sui ghiacadal Careser e de La Mare tra il 2003 e il 2008 bann
consentito di poter disporre di un‘adeguata basamspntale per sviluppare e testare il modello. |
test sono stati eseguiti su diverse scale spagidimporali. Sono stati presi in considerazione
intervalli temporali variabili da una singola stagé ad un periodo di cinque anni consecutivi, e
sono state confrontate misurazioni e simulazioege#e sia a livello di singoli punti, sia sullena
superficie dei ghiacciai grazie alla disponibildaosservazioni riguardanti lI'equivalente in acqua
del manto nevoso, la fusione alle paline e la dope nevosa.

| risultati mettono in evidenza le ottime perforrnas dell'approccio modellistico, ottenute
utilizzando input meteorologici provenienti esci@nente da stazioni collocate al di fuori dei
ghiacciai. Le nuove parametrizzazioni che son@giedposte per la redistribuzione della neve e per
il ciclo diurno della copertura nuvolosa sono iadp di apportare significativi miglioramenti nella
simulazione dei processi di accumulo e di ablazidnpattern della copertura nevosa e simulato
piuttosto bene, anche in aree di alta quota noettdmente investigate. Il semplice algoritmo
moltiplicativo proposto rivela un'efficienza confitabile e in certi casi superiore rispetto ad altri
approcci modellistici simili recentemente propastietteratura. A questo proposito € interessante
osservare come algoritmi di tipo "additivo”, chea&ano le componenti termiche e radiative del
bilancio energetico, non sono altrettanto efficael cogliere i gradienti verticali di bilancio di
massa, e anzi sembrano eccessivamente sensildlieaduali imprecisioni nella caratterizzazione
energetica delle aree di studio.

L'analisi accurata degli errori di simulazione dladéoro distribuzione spaziale ha rivelato come
I'aspetto piu critico da cogliere sia la variabil#paziale dei processi di accumulo. Ulteriorincbe

e soprattutto l'acquisizione di ulteriori dati danepagna sembrano essere indispensabili per
migliorare la simulazione della redistribuzioneieale gravitativa del manto nevoso. | processi di
ablazione sono fortemente influenzati dall'effettdfreddante delle superfici glaciali e dalla
copertura nuvolosa, che mostrano un‘elevata vétaabel tempo e nello spazio. La loro interazione
pud produrre sia effetti di compensazione, siat@ffdi accentuazione sulla simulazione dell'
energia disponibile per la fusione. Anche in quesiso sono necessarie maggiori informazioni,
derivanti da apposite campagne sperimentali, p&erpgwoseguire nell'intento di mettere a punto
semplici schemi di parametrizzazione basati sudidatiput comunemente disponibili e facilmente
acquisibili.
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