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dità atmosferica . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 93
4.2.5 Relazione tra d e RHSST nel vapore acqueo . . . . . . . 97
4.2.6 Ciclo diurno della composizione isotopica del vapore . . 98

4.3 Principali processi che governano la composizione isotopica del
vapore nel PBL lagunare . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 102
4.3.1 La provenienza del vapore a scala sinottica . . . . . . . 102
4.3.2 Composizione isotopica del vapore e parametri meteo-

rologici delle aree sorgenti . . . . . . . . . . . . . . . . 104
4.3.3 Processi regionali che governano la composizione iso-

topica del vapore a Venezia . . . . . . . . . . . . . . . 106
4.3.4 Diverse linee di mescolamento e variabilità della com-
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L’acqua ogni giorno viene sollevata dal sole che si muove
nella sua orbita - che è causa anche del mutamento e
della generazione e della corruzione - in particelle minute
e dolcissime, portata in forma separata e di vapore verso
la regione superiore, dove, condensata di nuovo per
raffreddamento, ricade sulla terra. Questo, come si è
detto prima, è il regolare corso della natura.

Aristotele, Meteorologica, 340 a.C.
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Introduzione

Non vi sono dubbi che l’acqua sia il composto più abbondante sulla superficie
della Terra e che sia il principale costituente di tutti gli organismi viventi.
L’idrologia è la scienza che studia le caratteristiche chimico-fisiche dell’acqua
e i suoi flussi nelle varie componenti del ciclo idrologico. Nel ciclo idrologi-
co evaporazione e condensazione sono passaggi chiave poiché sono il tramite
tra l’acqua in fase liquida sulla superficie terrestre (mare, fiumi, laghi, suolo
e vegetazione) e l’atmosfera. Determinare quali siano i flussi di vapore al-
l’interno del Planetary Boundary Layer (PBL) e quantificarli correttamente
è una delle questioni più dibattute legate al ciclo dell’acqua. Attualmente
infatti c’è un grande interesse nel determinare quale sia l’origine dell’umi-
dità atmosferica e delle precipitazioni per via dell’importanza che le risorse
idriche ricoprono negli ecosistemi e, chiaramente, per l’uso umano (Gómez-
Hernández et al., 2013). Nonostante il tempo medio di residenza del vapore
acqueo in atmosfera sia di pochi giorni (∼9), la sua elevata mobilità mette
in gioco diversi processi che spaziano dalla scala regionale a quella locale. A
scala regionale ad esempio possono contribuire alle precipitazioni sia umidità
che deriva da evapotraspirazione che da trasporto atmosferico (Hornberger
et al., 2014). La ricarica atmosferica di umidità nelle aree continentali può
diventare importante anche a scala locale grazie al processo di riciclaggio
dell’umidità (Vicente-Serrano et al., 2014).

Quando si interpreta la risposta degli ecosistemi alla variabilità climati-
ca, la discriminazione tra la componente locale e regionale delle sorgenti di
vapore diventa fondamentale. I sistemi lagunari, come la Laguna di Venezia,
rappresentano ambienti di transizione importanti che garantiscono un gran
numero di servizi ecosistemici all’uomo (Kjerfve, 1994). Nell’ultimo report
dell’Intergovernmental Panel on Climate Change si afferma che variazioni nel
livello del mare e nell’idrologia possono alterare i sistemi estuarini e lagunari
in molti modi (IPCC AR5, 2016). Ad esempio, l’attesa accelerazione del
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ciclo dell’acqua a causa dei cambiamenti climatici può modificare il bilancio
Precipitazione-Evaporazione con conseguenti effetti quali l’incremento di de-
flusso e fenomeni di siccità oltre ad apportare modifiche in generale ai flussi di
evapotraspirazione (Huntington, 2006). Queste alterazioni si pensa che po-
tranno in primo luogo avere un effetto sui servizi ecosistemici per poi influire
sul clima regionale e globale (Jung et al., 2010). L’aumento di fenomeni con
precipitazioni intense e la siccità quindi potrebbero avere conseguenze sul-
la stabilità delle condizioni ambientali che mantengono un sistema lagunare
nello stato stazionario.

Gli isotopi stabili sono uno strumento fondamentale nello studio dei ci-
cli biogeochimici. In particolare, quelli di idrogeno e ossigeno, sono ottimi
traccianti della risorsa idrica poiché conservano informazione dei processi di
trasporto, di mescolamento e di cambiamento di fase avvenuti nel ciclo del-
l’acqua (Galewsky et al., 2016). Con la disponibilità di un’ampia superficie
di acque di transizione come la Laguna di Venezia la domanda scientifica
alla base di questa tesi di dottorato è determinare se sia l’evaporazione delle
acque superficiali il principale fattore che governa la composizione isotopica
del vapore nel PBL lagunare. Questo studio si prefigge quindi i seguenti
obiettivi:

❼ Caratterizzare la composizione isotopica del vapore acqueo nel PBL
lagunare per almeno un anno;

❼ Identificare i principali processi che governano la composizione isotopica
del vapore, in particolare studiare le relazioni con i parametri meteo
locali e il trasporto a lunga distanza;

❼ Caratterizzare la composizione isotopica delle principali riserve idriche
con cui il vapore acqueo atmosferico può interagire: precipitazioni e
acque superficiali;

❼ Effettuare un’analisi chimica esplorativa dei campioni di vapore per
identificare potenziali sorgenti inquinanti.

Le applicazioni degli isotopi stabili di idrogeno e ossigeno spaziano dagli studi
geochimici allo studio del clima passato, all’idrologia di bacino e all’ecologia.
La letteratura da cinquant’anni abbonda di studi sui rapporti isotopici nelle
precipitazioni, nelle acque superficiali/sotterrane e nell’acqua contenuta nelle
piante e nei suoli. Gli studi incentrati sulla composizione isotopica del va-
pore acqueo, dopo quelli pioneristici di Dansgaard (1954) e Craig e Gordon
(1965) e fino a circa 10 anni fa, erano molto pochi. Solo recentemente si è
visto un importante sviluppo in questo campo. Inoltre la maggior parte degli
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studi disponibili sulla composizione isotopica del vapore acqueo atmosferico
riguardano brevi periodi. Le campagne di campionamento che comprendano
almeno un anno di osservazioni sono infatti ancora in numero assai ridotto.
Tra questi vanno sicuramente citati gli importantissimi lavori di Angert et al.
(2008) per l’area mediterranea, di Jacob e Sonntag (1991) per l’Europa conti-
nentale e di Steen-Larsen et al. (2015) per l’Oceano Atlantico settentrionale.
Questi studi si riferiscono tuttavia a zone che hanno ben poco a che fare
come clima a quelle di una laguna mediterranea alle medie latitudini, basti
pensare ai differenti regimi di temperatura e umidità. Il primo obiettivo della
tesi viene quindi proposto per ovviare a questa mancanza.

In secondo luogo vi sono degli interrogativi sui principali fattori che go-
vernano il segnale isotopico del vapore acqueo nella bassa atmosfera. Quello
forse più importante è legato all’eccesso di deuterio (Dansgaard, 1964). Men-
tre per le precipitazioni c’è un generale accordo sul fatto che tale parametro
sia conservativo delle condizioni di evaporazione sugli oceani, per il vapore
acqueo nella bassa troposfera si pensa sia fortemente influenzato da processi
di evapotraspirazione locale (Aemisegger et al., 2012; Delattre et al., 2015)
oltre che da entrainment di aria dall’atmosfera libera nel PBL (Welp et al.,
2012). Ne consegue che un fattore determinante è stimare quale sia l’effettiva
composizione isotopica dei flussi di vapore nel PBL. Il modello Craig-Gordon
(Craig e Gordon, 1965; Horita et al., 2008) è sicuramente il modello più uti-
lizzato per determinare la composizione isotopica del flusso evaporativo da
diversi tipi di sistemi (acque libere, vegetazione, suoli etc). Nonostante la
sua validità sia generalmente accettata non vi sono ad esempio prove speri-
mentali di come la composizione isotopica dell’umidità attraversata dal flusso
di vapore vari nei pressi della superficie dell’acqua libera. Recentemente è
stato proposto anche l’utilizzo del Keeling Plot (Keeling, 1958) come metodo
rapido per individuare la composizione isotopica del flusso di vapore super-
ficiale (Noone et al., 2013), nonostante ci siano non pochi dubbi sulla sua
interpretazione (Lee et al., 2006). Il secondo obiettivo di questa tesi viene
quindi proposto per determinare se l’eccesso di deuterio sia effettivamente
un indicatore delle condizioni di evaporazione locali e se semplici modelli di
mescolamento binario (come quello su cui si basa il Keeling Plot) possano es-
sere utilizzati per determinare la composizione isotopica del principale flusso
di vapore che insiste nel PBL lagunare. In questo studio, il modello Craig-
Gordon e il Keeling Plot, verranno quindi utilizzati assieme per determinare
la composizione del flusso di vapore e per studiare la sua evoluzione quando
mescolato con il vapore di background.

Non è raro che la composizione isotopica del vapore acqueo atmosferico
sia stata calcolata in passato dalla composizione isotopica delle precipitazioni
(e.g. Gat e Matsui (1991)) assumendo che si instauri equilibrio isotopico tra
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le due fasi. Oggi sappiamo che un gran numero di fattori possono interfe-
rire nel segnale isotopico delle precipitazioni, tra cui l’evaporazione parziale
delle gocce di pioggia tra la base della nuvola e il suolo e il riciclo di umi-
dità (i.e. mescolamento con vapore prodotto da precedente precipitazione).
Generalmente le condizioni climatiche delle aree sorgenti delle precipitazioni
vengono utilizzate per interpretare il segnale isotopico in queste ultime (Kr-
klec e Domı́nguez-Villar, 2014). Tuttavia, se l’evaporazione locale ha invece
un effetto importante nella composizione isotopica del vapore acqueo nella
bassa atmosfera, ci si aspetta che l’interazione della pioggia con il vapore
locale affievolisca la relazione tra isotopi e parametri meteorologici delle aree
sorgenti. È da tenere in considerazione inoltre che nei siti costieri la correla-
zione tra la composizione isotopica delle precipitazioni e temperatura locale
generalmente si abbassa (Rozanski et al., 1993). Il secondo obiettivo quindi
viene proposto per determinare se le aree sorgenti di precipitazione e vapore
della bassa troposfera in area lagunare siano le stesse e per determinare quali
siano i principali processi di interazione pioggia-vapore a livello del suolo.
Alle determinazioni legate alle piogge si aggiunge la caratterizzazione delle
acque superficiali della Laguna di Venezia in quanto, come base di partenza
per questa tesi, si suppone che esse siano la principale sorgente di vapore nel-
l’area di studio. Inoltre, anche se gli isotopi stabili possono elucidare processi
di mescolamento tra acque dolci e marine nella laguna, al momento analisi
di questo tipo per l’intera area lagunare non sono disponibili.

Infine, il terzo obiettivo nasce dall’idea di poter associare misure della
composizione isotopica del vapore alla caratterizzazione chimica dei campio-
ni di vapore acqueo condensato. La principale tecnica di campionamento
utilizzata per il vapore acqueo di questo studio, l’intrappolamento criogeni-
co, ha consentito di ottenere campione sufficiente per svolgere alcune analisi
chimiche elementali. Anche se alcuni studi sono già stati effettuati sulla com-
posizione delle nebbie (si veda ad esempio il lavoro di Fuzzi et al. (1992) per
l’Italia settentrionale) non vi sono in letteratura studi che associno i due cam-
pi di studio (isotopico e chimico) nel vapore acqueo. Questo studio risulta
quindi essere il primo a presentare, anche se con carattere esplorativo, dati
sulla composizione chimica di questa matrice.

La tesi è strutturata in nove capitoli in cui verrà dato ampio spazio al tema
centrale, cioè il vapore acqueo e la sua composizione. Ogni capitolo si apre
con un abstract, dove sono riportate le principali informazioni contenute in
esso, e da una breve introduzione sullo stato attuale della ricerca. Dopo una
parte riguardante i materiali e i metodi per la matrice interessata vengono
esposti i principali risultati.

I capitoli 1 e 2 sono capitoli introduttivi dove verranno riportate infor-
mazioni a carattere generale sull’area di campionamento e sulla geochimica
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isotopica legata al ciclo delle acque, rispettivamente. Nella sezione 2.3, in
particolare, verranno presentati tutti i modelli utilizzati nei capitoli suc-
cessivi per descrivere e interpretare il segnale isotopico nel vapore e nelle
precipitazioni.

Il capitolo 3 tratterà esclusivamente delle tecniche utilizzate per svolgere
le analisi isotopiche ed elementali.

I capitoli 4, 5 e 6 saranno incentrati sulla caratterizzazione isotopica del
vapore acqueo. Il capitolo 4 verterà sui risultati della campagna di cam-
pionamento con le trappole criogeniche svolta tra il 2015 e il 2016 presso il
Campus Scientifico dell’Università Ca’ Foscari, principale sito di campiona-
mento del vapore nel primissimo entroterra veneziano. Poiché negli ultimi
anni si è riscontrato un forte interesse della comunità scientifica verso lo stu-
dio della composizione isotopica del vapore, grazie soprattutto agli sviluppi
delle tecniche di indagine spettroscopica (Cavity Ring-Down Spectroscopy,
CRDS), il capitolo 5 sarà focalizzato sulla messa a punto di un metodo per
l’analisi in continuo della composizione isotopica del vapore acqueo e sullo
studio di particolari fenomeni atmosferici che modulano il segnale isotopico
nel vapore durante la stagione primaverile del 2017. Infine, nel capitolo 6
verranno mostrati i risultati di uno studio innovativo che riguarda la com-
posizione isotopica del vapore vicino all’interfaccia acqua-aria dove verranno
stimati alcuni dei fattori di frazionamento cinetico dei modelli descritti nella
sezione 2.3.

Il capitolo 7, che si discosta dalla sola caratterizzazione isotopica del va-
pore, si focalizza sulla caratterizzazione chimica di alcuni campioni ottenuti
con l’intrappolamento criogenico. La composizione chimica e quella isotopi-
ca verranno studiate mediante analisi delle componenti principali (Principal
Component Analysis, PCA) per valutare potenziali sorgenti di inquinamento
che possono essere individuate dallo studio di questa matrice.

Il capitolo 8 tratterà la composizione isotopica delle precipitazioni nel
sito di campionamento. L’approccio utilizzato sarà molto simile a quello del
vapore identificandone la provenienza (aree sorgenti), i principali processi
a scala regionale che ne modulano il segnale isotopico e l’interazione con il
vapore nella bassa troposfera durante il campionamento.

Il capitolo 9 infine riguarderà sia le analisi isotopiche che fisico-chimiche
delle acque superficiali della Laguna di Venezia. Tale capitolo sarà principal-
mente volto a mostrare le mappe che riguardano la variazione delle grandezze
d’interesse sull’intera superficie lagunare. Le mappe e le analisi serviranno
per evidenziare le relazioni tra composizione isotopica di acqua e vapore oltre
che per determinare quali sono i processi che governano la distribuzione della
composizione isotopica e chimica delle acque della laguna.
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La tesi si chiude con un capitolo dove vengono esposte le conclusioni di
questo studio.
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Capitolo 1
Area di Studio

Questo capitolo rappresenta un inquadramento dell’area di studio

oggetto della tesi, ovvero la Laguna di Venezia. In aggiunta ad

una breve introduzione sulle caratteristiche morfologiche della la-

guna vengono discusse le principali caratteristiche meteo-climatiche

della zona. Inoltre, dato che l’argomento principale di questo studio

riguarda il vapore acqueo, vengono presentate alcune stime del bilan-

cio Evaporazione-Precipitazione per la Laguna di Venezia. Il flusso

evaporativo è stato stimato con l’algoritmo COARE utilizzando co-

me input i dati meteorologici degli ultimi 10 anni raccolti dalla rete

meteo-mareografica locale. Il tasso medio di evaporazione (1.5x106

m3 giorno-1) risulta compatibile con i valori riportati in letteratu-

ra. Il bilancio E-P mostra un andamento tipico stagionale con valori

positivi durante l’estate, negativi durante l’inverno e simili durante

le stagioni intermedie. Tuttavia, tale bilancio mediamente risulta

positivo, indicando che la laguna cede all’atmosfera più acqua sotto

forma di vapore di quanta ne riceva sotto forma di precipitazioni.

1.1 La Laguna di Venezia

La Laguna di Venezia è una laguna costiera situata all’estremità nord occi-
dentale del mare Adriatico. Con i suoi 550 km2 di superficie viene considerata
la zona umida con acque di transizione più estesa dell’intero bacino mediter-
raneo (Gačić et al., 2004). La laguna mostra un orientamento preferenziale
in direzione nord-sud, è lunga circa 50 km e larga 10 km e presenta una pro-
fondità media di circa un metro, solo il 5% è più profondo di 5 m e il 75%
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è inferiore a 2 m (Molinaroli et al., 2009). Nonostante la sua vasta esten-
sione, solo l’11% della superficie totale è perennemente coperta dall’acqua
mentre l’80%, costituito da piana tidale e superfici fangose, è esposto alle
ampie escursioni di marea che mostrano una periodicità semidiurna. Tali
escursioni nell’arco di un anno sono generalmente contenute nell’intervallo di
±31 cm rispetto al piano medio di marea1. Il restante 8-9% della superficie
è costituito dalle isole, come la stessa città di Venezia, ed altre minori.

Figura 1.1: La Laguna di Venezia. L’area lagunare (conterminazione lagunare) è marcata
in nero. La posizione del principale sito di campionamento (Campus Scientifico) è riportata
con un cerchio rosso. In basso a destra la posizione della laguna sul territorio italiano.
Fonte delle immagini: Google Maps.

1Durante la primavera, le escursioni possono arrivare fino a +120 cm rispetto al piano
di marea medio.
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Si riportano nella Figura 1.1 un’immagine della Laguna di Venezia e la
posizione della laguna rispetto al territorio italiano. La connessione tra la
laguna e l’Adriatico, il braccio di mare più settentrionale del Mar Mediterra-
neo, è garantito da tre aperture chiamate Bocche di Porto. Queste, partendo
da nord verso sud sono: la Bocca di Lido, la Bocca di Malamocco e la Bocca
di Chioggia, rispettivamente. È stato stimato che il tempo di residenza medio
dell’acqua all’interno della laguna aumenta significativamente con la distanza
dalle Bocche di Porto, variando in un intervallo che va da 1 a 30 giorni, oltre
ad essere fortemente influenzata dalle condizioni di marea e di vento (Cucco e
Umgiesser, 2006). Le lagune in generale sono aree caratterizzate da acque di
transizione risultanti dall’azione di due forzanti principali: marine e terrestri
(i fiumi). Venezia e il suo ambiente lagunare tuttavia sono il risultato di un
processo dinamico che mostra bene quali possano essere le interazioni tra la
popolazione locale e questo particolare ecosistema (UNESCO, 2016).

Da studi di carattere storico-geomorfologico (Gatto e Previatello, 1974) si
stima che la Laguna di Venezia si sia originata nel periodo post-glaciale wur-
miano, quando l’innalzamento del livello del mare raggiunse i livelli massimi.
Durante il Neolitico i fiumi della Pianura Padana avrebbero apportato quan-
tità ingenti di materiale solido che venne distribuito in mare dall’azione delle
correnti e del moto ondoso. Si sarebbero dunque formate una successione di
scanni lungo i fondali litoranei che, accrescendosi e stabilizzandosi, sarebbero
andati a delimitare estesi specchi d’acqua interni ossia una successione inin-
terrotta di lagune attualmente esistenti lungo la costa Adriatica (Molinaroli e
Rampazzo, 1986). All’interno della Laguna di Venezia, che risultò compresa
tra le foci dell’Adige (sud) e Piave (nord), venne quindi riversata un’impor-
tante quantità di acqua dolce e di sedimenti dal Brenta, dal Bacchiglione e
dal Piave.

La morfologia della Laguna di Venezia è stata fortemente modificata dalle
attività umane negli ultimi cinque secoli con il fine di prevenire la naturale
evoluzione di quest’area in una palude d’acqua salata. Le principali opere
idrauliche sono state finalizzate al reindirizzamento dei principali immissari
direttamente nel mare e al rinforzo del lato esposto direttamente al mare
con ampie dighe chiamate Murazzi. Attualmente si stima che l’apporto di
acqua dolce da parte dei rimamenti 12 immissari sia nell’ordine dei 35 m3s-1

(Zuliani et al., 2005).
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1.2 Caratteristiche climatiche dell’area di stu-

dio

Il Veneto si trova in una posizione climatologicamente di transizione in cui
interagiscono tre principali fattori: l’azione mitigatrice delle acque del Mar
Mediterraneo, la presenza di rilievi orografici importanti e l’effetto continen-
tale dell’Europa Centrale. Il clima della Laguna di Venezia è quello tipico
della Pianura Padana ma con un intervallo di temperatura in parte limi-
tato dalla presenza del mare. La temperatura media dell’aria stimata da
serie storiche di 50 anni è di 13.8◦C vicino alla costa e di 12.8◦C nei pressi
dell’entroterra.

L’umidità relativa (RH) media è del 75% mentre la media delle precipita-
zioni annuali è di ∼760 mm. Le precipitazioni in quest’area sono governate
principalmente da tre fattori coincidenti con il periodo estivo, invernale e del-
le stagioni intermedie. Durante l’estate l’area di studio è soggetta all’azione
dell’anticilone delle Azzorre che porta con se un regime di alta pressione. Il
regime di alta pressione è associato sia ad una più importante azione delle
brezze che a un aumento degli episodi a carattere temporalesco. Tali fenome-
ni di origine convettiva sono dovuti all’ampia disponibilità di vapore acqueo
locale (abbondanti acque superficiali e vegetazione) e al riscaldamento del
suolo. Durante l’inverno l’azione dell’anticiclone è sostituita dall’intrusione
di masse d’aria polari con trasporto atmosferico governato dai venti occiden-
tali. Tale trasporto atmosferico quindi è associato a perturbazioni di tipo
atlantico. Infine, durante le stagioni intermedie, ed in particolare durante
l’autunno, le perturbazioni atlantiche sono favorite dall’affievolirsi dell’azio-
ne anticiclonica. A livello estremamente locale le precipitazioni presentano
differenze misurabili per l’intera estensione lagunare (Rossini et al., 2005).
Vi è infatti un significativo aumento nella piovosità media annuale (stimata
da serie storiche 1961-2002) procedendo da Sud verso Nord passando da circa
700 mm ad oltre 1100 mm (Monai et al., 2003).

I venti che insistono sulla Laguna di Venezia sono gli stessi del nord
Adriatico, con una direzione preferenziale da NE-E durante 3/4 dell’anno. I
principali sono la Bora e lo Scirocco. Il primo è un vento secco di origine
settentrionale, con connotati catabatici, legato al regime di alta pressione
che può instaurarsi nell’Europa centrale accoppiato a temperature più miti
meridionali che si possono registrare sullo stesso Adriatico o sul mar Medi-
terraneo in generale. La Bora può facilmente raggiungere velocità di 35 m s-1

durante l’inverno e può essere accompagnata sia da tempo soleggiato che da
forte copertura nuvolosa2, in funzione della direttrice delle isobare al suolo.

2Comunemente chiamate Bora chiara e Bora scura, rispettivamente.
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Lo Scirocco invece è un vento caldo e carico di umidità con origine meridio-
nale che può influenzare notevolmente l’ampiezza della variazione mareale
all’interno della Laguna di Venezia. Oltre a questi due venti, a causa della
vicinanza del mare si può instaurare un regime di brezza, evidente durante
i mesi estivi e in condizioni anticicloniche. La direzione di tale regime di
brezza ha la sua direttrice principale in direzione E-SE, comincia nel primo
pomeriggio, presenta un massimo intorno alle 18 (UTC+1) e continua fino a
notte fonda. Durante la notte la brezza invece non segue la classica direttrice
opposta, perpendicolare cioè alla linea di costa, ma soffia da NE. Ciò è dovu-
to all’interazione a scala più ampia tra la catena alpina e il Mare Adriatico
(Monai et al., 2003).

1.2.1 Bilancio evaporazione-precipitazione stimata da
dati meteorologici

Poiché il tema centrale di questo studio riguarda la caratterizzazione del va-
pore acqueo si riporta in questa sezione un confronto semi-quantitativo tra
gli scambi di acqua che caratterizzano il sistema atmosfera-laguna e cioè il
flusso di vapore (entrante o uscente dalla superficie lagunare) e le precipita-
zioni (flusso sempre diretto verso la superficie della laguna). L’unica stima
dell’evaporazione annuale della Laguna di Venezia è forse quella fornita nello
studio di Zirino et al. (2014) dove viene riportato il valore approssimati-
vo di 1.3x106 m3 giorno-1. Nel campo della modellistica climatica i flussi
termico-evaporativi vengono spesso parametrizzati mediante algoritmi di bi-
lancio energetico che possono essere applicati su scala regionale o globale3.
È sembrato quindi opportuno simulare il flusso evaporativo in laguna uti-
lizzando gli strumenti modellistici al momento disponibili che attualmente
sono gli algoritmi prodotti dal Coupled Ocean-Atmosphere Response Expe-
riment COARE V 3.0 (Fairall et al., 2003). Il modello COARE è stato scelto
principalmente per due motivi. Il primo è che nella sua ultima versione è
potenzialmente applicabile a regioni costiere come la Laguna di Venezia, do-
ve è evidente che il clima delle onde4 è diverso da quelle nell’oceano (Gulev
et al., 1998). Il secondo motivo è che COARE è stato sviluppato e calibrato
con la tecnica eddy covariance (Vickers e Mahrt, 2006), attualmente l’unico
sistema di misura in grado di stimare flussi turbolenti di vapor d’acqua.

Il modello, disponibile come codice Matlab, necessita in input dei seguen-
ti dati orari: velocità del vento [m s-1], temperatura superficiale dell’acqua

3Ne sono un esempio i modelli ROMS (Shchepetkin e McWilliams, 2005) e OAFlux
(Wood Hole Oceanographic Institution, 2017).

4Altezza, direzione e periodo delle onde.
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(SST) [➦C], umidità specifica [g kg-1], irraggiamento solare [W m-2], flusso
Long-Wave [W m-2] e precipitazione [mm]. La Laguna di Venezia dispone di
una rete di telerilevamento per numerosi parametri meteo-mareografici5. So-
no stati quindi utilizzati i dati meteorologici della laguna centrale (2005-2016)
per parametrizzare il modello6. L’unico parametro che non viene effettiva-
mente misurato dalla rete di telerilevamento è il flusso Long-Wave che è stato
stimato con il metodo proposto da Alados et al. (2012).

Il modello restituisce in output i flussi di calore sensibile (SH ) e latente
(LH ) per superficie unitaria [W m-2] con valori positivi del flusso uscenti
dalla superficie d’acqua. Il flusso LH è stato convertito in flusso di vapore
[kg m-2 s-1] mediante l’equazione 1.1 (Maidment et al., 1993):

E =
LH

λ
(1.1)

dove λ è il calore latente di vaporizzazione [J kg-1] stimabile con l’equazione
1.2:

λ = (2.501 + 8269(SST + 273.15)) (1.2)

dove SST è di nuovo la temperatura superficiale dell’acqua della laguna
[➦C]. Per effettuare il confronto con le precipitazioni misurate, queste ultime
sono state trasformate da [mm] in [kg m-2 s-1] convertendo la precipitazione
cumulata oraria in flusso medio assumendo densità unitaria e invertendone
il segno.

Come si può facilmente intuire, e si può osservare da Figura 1.2, l’e-
vaporazione segue un ciclo stagionale, presentando valori maggiori durante
l’estate e valori minori durante l’inverno. Lo stesso non si può dire per le
precipitazioni anche se appare evidente che eventi di forte precipitazioni so-
no generalmente autunnali e invernali. Inoltre, dal rapporto tra SH e LH
(Bowen ratio, B) si può affermare che mediamente l’energia disponibile viene
principalmente ceduta all’atmosfera come vapore acqueo anziché come calore
sensibile (B = 0.05)7. Anche B presenta un carattere stagionale, assumendo
valori maggiori o uguali all’unità principalmente nei periodi invernali e valori
inferiori a zero nei periodi invernali e primaverili8. Considerando tutti gli

5La gestione dei dati è affidata al Centro di Segnalazione e Previsione Maree del Comune
di Venezia.

6Anche se per un’analisi climatica andrebbe considerato un intervallo temporale più
ampio la scelta qui è stata dettata dalla disponibilità di serie temporali delle grandezze
d’interesse per l’intera area lagunare.

7Valori intorno a 0.1 sono tipici del mare.
8Ne consegue che la direzione dei flussi SH e LH è opposta. Dato che il flusso LH è

generalmente positivo (si veda Figura 1.2) significa che B è < 0 quanto SH cambia segno.
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Figura 1.2: Andamento stagionale dei flussi evaporativi e precipitativi nella Laguna di
Venezia ottenute dal modello COARE. In alto la somma dei due flussi (la linea tratteg-
giata indica lo 0), in basso le serie storiche (2005-2016). Per ridurre la rumorosità del
segnale è stato applicato un filtro passa-basso con finestra temporale di 720 ore (∼1 mese).

anni disponibili il valore di evaporazione medio ottenuto da COARE risulta
essere il ∼12% maggiore rispetto a quello riportato da Zirino et al. (2014),
pari cioè a 1.5x106 m3 giorno-1. Il risultato ottenuto è comunque confronta-
bile in termini di ordini di grandezza9. Da un semplice confronto tra flusso
evaporativo e precipitativo medi risulta che la somma dei due è leggermen-
te positiva (2.6x10-6 kg m-2 s-1 pari a 1.1x105 m3 giorno-1) suggerendo che
sia più l’acqua ceduta come vapore all’atmosfera di quella guadagnata dalla
laguna sotto forma di pioggia. La natura semi-quantitativa di queste stime
non consente tuttavia di sviscerare in maniera approfondita la questione ma
permette però di valutare come vari stagionalmente il tasso di evaporazione
e il rapporto evaporazione/precipitazione. Si riporta pertanto nel grafico di
Figura 1.3 il tasso medio giornaliero di evaporazione e precipitazione [mm

9Per il confronto è stato applicato lo stesso tasso di evaporazione a tutta la superficie
d’acqua potenzialmente soggetta ad evaporazione cioè il 91% della superficie lagunare.
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Figura 1.3: Tassi medi di evaporazione (stimati) e precipitazione (misurati) per la
Laguna di Venezia (2005-2016).

giorno-1] suddiviso per mese. La Laguna di Venezia quindi, durante i mesi
estivi, cede all’atmosfera più vapor d’acqua rispetto a quanta ne guadagna
sotto forma di precipitazioni mentre avviene il contrario durante i mesi inver-
nali. Infine, durante le stagioni intermedie, tale bilancio è sostanzialmente
alla pari.
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Capitolo 2
Geochimica isotopica legata al ciclo

delle acque

Questo capitolo può essere considerato come una breve introduzione

alla geochimica isotopica legata al ciclo dell’acqua ed è suddiviso in

due parti principali. Nella prima parte vengono introdotti i principi

fondamentali quali il frazionamento isotopico (all’equilibrio e cineti-

co), l’unità delta (δh) e l’eccesso di deuterio. Viene inoltre dato am-

pio spazio all’applicazione della geochimica isotopica alla compoente

atmosferica del ciclo dell’acqua, introducendo quali sono i processi

che governano la composizione isotopica di vapore e precipitazio-

ni e i concetti di linea delle acque meteoriche (GMWL e LMWL).

La seconda parte del capitolo è invece incentrata sulla modellazione

matematica dei processi che governano la composizione isotopica del

vapore acqueo atmosferico quali: distillazione Rayleigh, evaporazio-

ne (modelo Craig-Gordon) e mescolamento binario (Keeling Plot).

Per ciascun modello vengono presentate le soluzioni analitiche e nu-

meriche che verranno utilizzate nel resto di questo studio per stimare

la composizione isotopica di vapore e precipitazioni.

2.1 Generalità sugli isotopi

Vengono identificati con isotopi quegli elementi che occupano la stessa posi-
zione1 nella tavola periodica possedendo quindi ugual numero di protoni ma

1Dal greco ισoς τoπoς che significa letteralmente stesso posto.
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differente numero di neutroni. Un generico nuclide ”X” viene rappresentato
nella forma A

ZX dove A indica il numero di massa, pari alla somma di protoni
e neutroni che costituiscono il nuclide, e dove Z indica il numero atomico,
pari cioè al solo numero di protoni. Le differenti specie isotopiche presenti
nell’universo sono il risultato di differenti stadi di nucleosintesi stellare. Le
abbondanze isotopiche presenti sulla Terra sono quindi dovute sia alla com-
posizione originale della nebulosa solare e all’interazione con la radiazione
cosmica ma, recentemente, anche all’attività nucleare antropica (ad esempio
per la produzione di energia elettrica o per scopi bellici).

Gli isotopi si dividono in due grandi classi in funzione della loro stabilità
nel tempo. È possibile rappresentare i nuclidi nella carta di Segré, costituita
da un piano dove in ascissa è riportato il numero di neutroni (N=A-Z) e
in ordinata il numero di protoni (A), come visibile in Figura 2.1. Vengono
definiti isotopi instabili quegli isotopi che subiscono decadimento radioattivo
(circa 1200 conosciuti) e isotopi stabili quelli che non subiscono decadimento
radioattivo oppure che possiedono emivite2 troppo lunghe da poter essere
misurate (circa 300 conosciuti). Come si può osservare da Figura 2.1, per
nuclidi con Z compreso tra 1 e 20 il rapporto N/Z è pressoché pari all’unità
mentre per Z>20 il rapporto N/Z è sempre superiore all’unità3 in quanto la
repulsione coulombiana tra protoni deve essere bilanciata da una maggiore
attrazione nucleare.

Nel caso di questo studio vengono utilizzati gli isotopi stabili di idrogeno
(1H e 2H/D, Prozio e Deuterio, rispettivamente) e ossigeno (16O e 18O) per
tracciare gli spostamenti e i processi che interessano l’acqua nel ciclo idro-
logico locale della Laguna di Venezia. La geochimica degli isotopi stabili,
in particolare quella degli elementi H C N O S, trova comunque moltissime
applicazioni in studi ambientali, paleoambientali, ecologici e paleobiologici
che vanno dalla ricerca di base fino alle scienze forensi.

2.1.1 Frazionamento isotopico

Dal punto di vista chimico gli isotopi condividono lo stesso numero di protoni
e di conseguenza la stessa configurazione elettronica. Ne consegue che tra
due isotopi dello stesso elemento le caratteristiche di legame, governate dagli
elettroni più esterni, sono pressoché identiche. Per quei processi invece in
cui è importate il ruolo della massa, come i moti rotovibrazionali di una
molecola, la velocità nelle reazioni e i cambiamenti di fase, si osserverà una
suddivisione preferenziale dipendente dalla massa. Tale suddivisione, definita

2L’emivita, o tempo di dimezzamento t1/2, è il tempo che occorre affinché metà degli
atomi presenti in un campione dello stesso elemento decadano in un altro elemento.

3Il valore massimo raggiunto è N/Z∼1.5 per i nuclidi stabili più pesanti.
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Figura 2.1: Carta di Segré. I nuclidi sono colorati in funzione dell’emivita.
La linea continua identifica la relazione numero di protoni=numero di neutroni (da
http://www.cs.uml.edu/teams-academy/index.php/Physics4/Nuclides).

frazionamento isotopico, risulta più importante per numeri di massa bassi.
In Tabella 2.1 si riportano ad esempio le differenze di alcune proprietà fisico-
chimiche della molecola d’acqua caratterizzata da diverse combinazioni degli
isotopi di idrogeno e ossigeno4.

I fenomeni di frazionamento si possono suddividere in due gruppi sulla
base dei processi che li generano:

❼ Frazionamento all’equilibrio, governato da processi di scambio isotopi-
co,

❼ Frazionamento cinetico, governato da processi che dipendono dai diffe-
renti ratei di reazione delle specie interessate.

4Ci si riferisce generalmente a molecole che differiscono tra loro solo per la composizione
isotopica con il termine isotopologhi.
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Tabella 2.1: Caratteristiche chimico-fisiche di alcune specie isotopiche dell’acqua (Hoefs,
2008).

Proprietà H2
16O D2

16O H2
18O

Densità a 20➦C (g cm-3) 0.997 1.1051 1.1106
Temperatura di massima densità (➦C) 3.98 11.24 4.3
Temperatura di fusione a 760 Torr (➦C) 0 3.81 0.28
Temperatura di ebollizione a 760 Torr (➦C) 100 101.42 100.14
Pressione di vapore a 100➦C (Torr) 760 721.6
Viscosità a 20➦C (mPl) 1.002 1.247 1.056

Una generica reazione di scambio isotopico può essere rappresentata dall’e-
quazione 2.1:

aA1 + bB2 aA2 + bB1 (2.1)

dove le specie A e B contengono l’isotopo leggero (1) o pesante (2). Da questa
reazione si può definire la costante di equilibrio come segue:

K(T, P ) =
(A2/A1)

a

(B2/B1)
b

(2.2)

I fattori principali da cui dipende la costante di equilibrio K sono la tempera-
tura (T) del sistema e la sua pressione (P). La temperatura è sicuramente il
fattore più importante nel determinare K dato che sostituzioni isotopiche go-
vernate dalla pressione, che apportano variazioni nel volume molare di solidi
e liquidi, sono minime5.

Nel campo della geochimica isotopica viene generalmente utilizzato il fat-
tore di frazionamento α al posto della costante di equilibrio K. Definendo
quindi il rapporto isotopico R come il rapporto tra l’isotopo più raro (ge-
neralmente quello più pesante) e quello meno raro (generalmente quello più
leggero) α può essere riscritta come:

αA−B =
RA

RB

(2.3)

Il principio alla base dell’equazione 2.1 è valido anche per l’equilibrio di fase
di un materiale. Gli effetti di frazionamento all’equilibrio sono dominati dal
più basso livello energetico possibile delle energie di legame, definito zero-
point energy. Essendo tali effetti di natura quantistica risultano importanti

5La dipendenza dalla pressione, eccetto per l’idrogeno, risulta minima per la maggior
parte dei processi che avvengono a livello della crosta e del mantello superiore (Polyakov
e Kharlashina, 1994).
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a basse temperature e scompaiono a temperature più elevate6 (Gat, 2010).
La dipendenza di α dalla temperatura del sistema segue una legge del tipo:

lnα =
C1

T 2
+

C2

T
+ C3 (2.4)

dove la temperatura T è espressa in [K]. Per temperature comprese tra 0➦C
e 100➦C in questo studio verranno utilizzati i fattori di frazionamento li-
quido/vapore per gli isotopi D/H e 18O/16O definiti da Majoube (1971) e
riportati nelle equazioni 2.5 e 2.6, rispettivamente.

lnD αL/V =
2.4844× 104

T 2
+

−76.248

T
+ 5.2612× 10−2 (2.5)

ln18 αL/V =
1.137× 103

T 2
+

−0.4156

T
− 2.0667× 10−3 (2.6)

Si riporta in Figura 2.2 l’andamento dei fattori di frazionamento liquido
vapore al variare della temperatura calcolati con le equazioni 2.5 e 2.6.

Figura 2.2: Fattori di frazionamento all’equilibrio liquido vapore per H2O calcolati con
le relazioni di Majoube (1971).

6Al crescere della temperatura si possono osservare inversioni di segno nel fraziona-
mento, fenomeno denominato crossover. Tali effetti comunque scompaiono a temperature
elevate (Hoefs, 2008). Per l’acqua ad esempio la temperatura di crossover è di 229±13➦C
(Horita e Wesolowski, 1994)
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Come si può osservare, il fattore di frazionamento all’equilibrio sarà sem-
pre un numero vicino all’unità. Per evitare di maneggiare numeri con molti
decimali dopo la virgola si ricorre spesso all’introduzione di un’altro fattore7

denominato fattore di arricchimento definito come (Kendall e McDonnell,
2012):

ǫ = (α− 1)× 103 (2.7)

Per temperature inferiori a 0➦C nel presente studio vengono utilizzati i fattori
di frazionamento ghiaccio/vapore definiti da Ellehoj et al. (2013), riportati
nelle equazioni 2.8 e 2.9.

lnD αL/V =
4.8888× 104

T 2
+

−2.0312

T
+ 0.2133 (2.8)

ln18 αL/V =
8.3125× 103

T 2
+

−49.192

T
+ 0.0831 (2.9)

I processi di frazionamento cinetico, al contrario, non avvengono in con-
dizioni di equilibrio e sono associati a processi incompleti e unidirezionali.
Ci si riferisce ad essi generalmente con frazionamenti isotopici associati a
processi di trasporto tra cui l’evaporazione, la diffusione, reazioni mediate
da organismi e reazioni di dissociazione. La legge di Graham, ad esempio,
afferma che la velocità di effusione di un gas è inversamente proporzionale al
quadrato della sua massa molecolare. Prendendo l’esempio della CO2, carat-
terizzata dagli isotopi 12C, 13C e 16O, è facile dimostrare che in un sistema
caratterizzato da

1

2
m13CO2

v213CO2
=

1

2
m12CO2

v212CO2
(2.10)

dove m è la massa molecolare e v la sua velocità, nel caso in cui le due parti
dell’equazione siano uguali E13CO2

= E12CO2
allora:

v12CO2

v13CO2

=

√√√√
(
m13CO2

m12CO2

)
=

√
45

44
= 1.011 (2.11)

7La nomenclatura utilizzata in letteratura può talvolta portare in confusione il lettore in
quanto autori diversi utilizzano costanti con nomi differenti per indicare le stesse cose. Ad
esempio Craig e Gordon (1965) utilizzano α∗ e α+ per indicare se il fattore di frazionamento
è minore o maggiore all’unità. Horita et al. (2008) nell’esposizione del modello Craig-
Gordon utilizza ǫ∗ come fattore di frazionamento ma espresso come deviazione dall’unità
((ǫ∗ = 1− αV/L)10

3).
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Il valore (adimensionale) ovviamente risulta maggiore dell’unità dimostrando
che la CO2 caratterizzata da

12C diffonde circa l’1% più velocemente di quella
caratterizzata da 13C 8.

I fattori di frazionamento cinetico legati all’evaporazione (D/H, 18O/16O
nella molecola d’acqua) verranno ampiamente discussi nelle sezioni 2.3.2 e
2.3.3, dove vengono trattati i modelli utilizzati per descrivere tale fenomeno.

2.1.2 L’unità δ

Generalmente la precisione con cui vengono effettuate misure di abbondan-
ze relative delle specie isotopiche tra due campioni (i.e. un confronto tra
campioni) è superiore all’accuratezza delle misure di abbondanza relativa su
un singolo campione. Risulta quindi conveniente riferire le proprie misure
di abbondanza come scostamento da uno standard che sia comune a tutti
i laboratori. A tal riguardo, l’unità δ [h] è la forma più comune con cui
vengono presentati i dati isotopici ed è definita nell’equazione 2.12:

δ =

(
Rcampione

Rstandard

− 1

)
× 103 (2.12)

dove con R si indica il rapporto tra l’isotopo più raro e quello più comune
nel campione e nello standard. Per quanto riguarda la geochimica isotopica
nel ciclo delle acque ci si riferisce a quella che dovrebbe essere l’abbondanza
relativa di D/H e 18O/16O nelle acque della più grande riserva idrica sulla
Terra, cioè gli oceani. La composizione isotopica media dell’acqua oceanica
è stata scelta quindi come 0 della scala δ (Craig, 1961b) e ci riferisce ad essa
con lo Standard Mean Ocean Water (SMOW). In accordo con Coplen (1994)
lo standard SMOW viene sostituito dal Vienna-SMOW9 della International
Atomic Energy Agency (IAEA). La calibrazione di un campione, o di uno
standard interno di laboratorio, viene effettuata su una retta passante per
VSMOW2 e un altro standard distribuito sempre dalla IAEA, denominato
Standard Light Antarctic Precipitation 2 (SLAP2). Ci si riferisce quindi a
tale scala come VSMOW2-SLAP2. Le composizioni isotopiche espresse come
abbondanze relative e in unità δ dei due standard sono riportate in Tabella
2.2. La calibrazione con due punti viene effettuata utilizzando l’equazione
2.13 (Gonfiantini, 1978).

δ =

(
Rcampione

RVSMOW2

− 1

)(
δSLAP2

(RSLAP2 −RVSMOW2)/RVSMOW2

)
(2.13)

8Il valore di 1.011 vale in condizioni di gas ideale quindi in assenza di collisioni con
altre molecole o dalla presenza di forze intermolecolari. Il valore effettivo del rapporto tra
le velocità misurato in aria è 1.0044.

9Ora Vienna-SMOW 2.
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Tabella 2.2: Rapporti isotopici e valori δ degli standard usati per la scala VSMOW2-
SLAP2. aHagemann et al. (1970). bBaertschi (1976). cHayes (1983). dMartin e Gröning
(2009).

Rapporto isotopico R (±σ) Valore δ(±σ) (h)
VSMOW2
D/H a 155.76(±0.10)× 10−6 0(±0.3)
18O/16O b 2005.2(±0.4)× 10−6 0(±0.02)
17O/16O c 379(±2)× 10−6

SLAP2
D/H d 89.02(±0.05)× 10−6 -427.5(±0.3)
18O/16O d 1893.9(±0.5)× 10−6 -55.5(±0.02)

Ci si riferirà da qui in poi alla composizione isotopica dell’acqua principal-
mente con l’unità δ utilizzando δ18O e δD per riferirsi ai rapporti tra 18O/16O
e D/H rispetto allo standard VSMOW2. Generalmente le variazioni isotopi-
che sono abbastanza piccole da poter approssimare la scala δ ad una scala
lineare. Tuttavia, se le variazioni isotopiche sono ampie, tale approssima-
zione può portare all’introduzione di errori. Tali errori vengono evitati se i
rapporti isotopici sono maneggiati come R anziché unità δ.

2.2 Gli isotopi stabili di H e O nella compo-

nente atmosferica del ciclo delle acque

Le idee espresse dagli antichi, più di duemila anni fa, ponevano già l’accen-
to sulla componente atmosferica del ciclo delle acque, collegando l’acqua che
evapora dalla terra all’acqua che poi ricade dalle nubi, motivando come moto-
re dietro a tutto ciò l’energia solare10. Quello che oggi sappiamo dei processi
che avvengono nella componente atmosferica del ciclo idrologico viene raffi-
gurato dall’illustrazione di Figura 2.3. La componente atmosferica del ciclo
dell’acqua è del tutto simile ad una colonna di distillazione che opera a scala
planetaria. Ne consegue che per ciascun processo che coinvolge un passag-
gio di fase, come l’evaporazione dell’acqua degli oceani o la formazione della
pioggia per condensazione, vi sia un frazionamento isotopico. In generale
si può affermare che il vapore originato da una massa d’acqua evaporan-
te è impoverito di isotopi pesanti rispetto all’acqua di partenza (δV < δL).

10Già Anassimandro di Mileto (610-546 a.C.), tre secoli prima di Aristotele, avrebbe
dato una delle prime spiegazioni corrette di quello che oggi riteniamo un passaggio chiave
del ciclo dell’acqua affermando che “Le piogge sono prodotte dal vapore che sotto l’azione

del sole si innalza dalla terra”. Riportato dal Diels (1934) e citato da Brutsaert (1975).
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Figura 2.3: Raffigurazione dei principali processi che governano la composizione isotopica
del vapore acqueo atmosferico. Le frecce blu indicano processi che tendono ad impoverire
di isotopi pesanti il vapor d’acqua mentre le frecce rosse processi che lo arricchiscono
(Galewsky et al., 2016).

Al contrario, la condensazione (parziale) di una massa di vapore produrrà
una precipitazione più arricchita rispetto alla massa di vapore di partenza,
seguendo lo schema di Figura 2.4.

Le combinazioni più comuni dei differenti isotopi di idrogeno e ossigeno
che si trovano nell’idrosfera sono 1H1H16O (∼99.73%), 1H1H18O (∼0.20%),
1HD16O (∼0.031%) e 1H1H17O (∼0.038%) e le loro differenti tensioni di va-
pore sono la causa principale dei frazionamenti isotopici. Alcuni valori δ
tipici che si possono trovare nel ciclo idrologico sono riportati in Tabella 2.3.

Si devono probabilmente ad Urey (1948) le prime misure della compo-
sizione isotopica delle acque oceaniche ma bisogna aspettare qualche anno
prima che Dansgaard (1954) presenti i primi dati relativi alla composizione
isotopica delle precipitazioni e della loro relazione con la temperatura11. Tut-
tavia, il primo studio a carattere globale sulla composizione isotopica delle

11È interessante osservare che Dansgaard, mosso dalla curiosità di conoscere la compo-
sizione isotopica della pioggia, all’inizio dell’estate del 1952 prelevò una serie di campioni
durante il passaggio di un sistema di bassa pressione sopra Copenaghen utilizzando un
pluviometro costituito solamente da un imputo e una bottiglia di birra, probabilmente
Carlsberg (Dansgaard, 2004).
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Figura 2.4: Processo di evaporazione, trasporto e precipitazione e relativa composizione
isotopica di vapore, precipitazioni in accordo con Hoefs (2008) e Coplen et al. (2000). La
perdita di massa della nuvola tramite precipitazione alleggerisce la composizione isotopica
del vapore seguendo una distillazione Rayleigh.

acque dolci12 è sicuramente quello di Craig (1961a). Nel suddetto studio
viene evidenziata la robusta relazione lineare tra δ18O e δD nelle acque dolci
in generale, visibile in Figura 2.5, considerando campioni di precipitazioni,
acque di lago e di fiume provenienti da tutto il mondo. In particolare, viene
suggerito che sia una distillazione Rayleigh il processo globale che governa
la composizione isotopica delle precipitazioni. Dato che la retta che meglio
descrive l’andamento delle precipitazioni sparse per il globo nel piano δ18O-
δD ha carattere generale, ci si riferisce spesso ad essa come Global Meteoric
Water Line (GMWL). La validità del modello di regressione determinato da
Craig (1961a) è stato successivamente confermato da una raccolta di dati
trentennali dalle stazioni del progetto Global Network of Isotopes in Precipi-
tation (GNIP). Prendendo in considerazione le medie aritmetiche e le medie
pesate (utilizzando la precipitazione totale come peso) ottenute dalle stazioni
GNIP sparse per il globo sono state infatti ottenute le equazioni 2.14 e 2.15,
rispettivamente (Rozanski et al., 1993):

δD = (8.17± 0.06)δ18O + (10.4± 0.7)h R2 = 0.99 n = 206 (2.14)

δD = (8.20± 0.07)δ18O + (11.3± 0.7)h R2 = 0.98 n = 205 (2.15)

12Probabilmente fu Friedman (1953) il primo ad osservare la forte correlazione tra δ18O
e δD nelle acque dolci.
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Tabella 2.3: Valori δ in alcuni comparti del ciclo idrologico (Mook e Rozanski, 2000). I
valori di pioggia e neve alle medie latitudini sono relative a precipitazioni estive e invernali
della stazione IAEA di Vienna, rispettivamente.

Comparto δ18O (h) δD (h)
Oceano -6...+3 -28...+10
Ghiaccio marino artico -3...+3 0...+25
Vapore d’acqua sopra gli oceani -15...-11 -100...-75
Ghiacciai alpini -19...-3 -130...-90
Precipitazioni Groenlandia -39...-25 <-150...-100
Precipitazioni Antartiche -60...-25 <-150...-100
Precipitazioni Subtropicali -8...-2 -50...-20
Pioggia (medie latitudini) -10...-3 -80...-20
Neve (medie latitudini) -20...-10 -160...-80

A livello locale/regionale, estrapolando una linea di regressione dalla com-
posizione isotopica delle precipitazioni, si ottengono valori di pendenza e
intercetta leggermente differenti che sono quindi sito-specifici. Ci si riferisce
quindi alla linea delle acque meteoriche locali con la dicitura Local Meteoric
Water Line (LMWL).

Figura 2.5: Linea delle acque meteoriche globale (GMWL) da Craig (1961a).
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2.2.1 Processi che controllano la composizione isotopi-
ca nelle precipitazioni

Il vapore acqueo, durante il trasporto atmosferico o l’innalzamento convetti-
vo, può subire condensazione con rimozione di parte del contenuto sotto for-
ma di fase liquida (le precipitazioni). La quantità di vapore acqueo che può
essere contenuta nell’aria dipende in maniera non lineare dalla temperatura13,
come previsto dall’equazione 2.16, detta anche di Clausius-Clapeyron:

des
dT

=
esLvap

RT 2
(2.16)

dove es [Pa] è la pressione di vapore saturo, T è la temperatura [K], Lvap è il
calore latente di vaporizzazione dell’acqua [4.066× 104 J mol-1 = 2.272× 106

J kg-1] ed R è la costante universale dei gas [8.314 J K-1 mol-1]. Separan-
do le variabili e mantenendo Lvap costante si può integrare l’equazione 2.16
ottenendo:

∫ es(T )

es0

des
es

=

∫ T

T0

Lvap dT

RT 2
(2.17)

ln
es(T )

es0
=

Lvap

R

(
1

T0

− 1

T

)
(2.18)

Sviluppando la differenza tra parentesi, e considerando che per piccole varia-
zioni di T , TT0 ≈ T 2, si ottiene l’equazione 2.19:

es(T ) = es0e

(

Lvap

RT2 (T−T0)
)

(2.19)

Esistono varie approssimazioni della legge generale qui presentata per deter-
minare la pressione di vapore saturo, quella utilizzata in questo studio è la
seguente (Engineering ToolBox, 2017)

es = e77.3450+0.0057T−7235/T/T 8.2 (2.20)

L’effetto della temperatura sulla composizione isotopica delle precipita-
zioni viene invece generalmente approssimato dalle relazioni lineari riportate
nelle equazioni 2.21 e 2.22 per δ18O e δD, rispettivamente (Dansgaard, 1964):

δ18O = 0.689T − 13.6h (2.21)

13La pressione di vapore dipende anche dalla pressione atmosferica. In condizioni di
equilibrio termodinamico infatti, poiché i potenziali chimici delle due fasi devono egua-
gliarsi ( dµ(g) = dµ(l)) si ottiene che per la presisone di vapore dipende dalla pressione

nella seguente forma ea = ea0e
(Vm(l)

RT )∆ea , dove ea è la pressione di vapore,Vm(l) il volume
molare dell’acqua liquita, T è la temperatura e R è la costante universale dei gas.
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δ18O = 5.6T − 100h (2.22)

dove T è la temperatura dell’aria misurata al suolo [➦C]. Queste relazioni
tuttavia non hanno carattere generale. Ad esempio, per le medie e alte lati-
tudini, il gradiente δ18O/T [h ➦C-1] è stimato pari a 0.58 mentre può spaziare
da 0.76 a 0.90 per l’Antartide (Rozanski et al., 1993). Ci sono 5 principali
fenomeni che influenzano la composizione isotopica delle precipitazioni e che
sono legati alla temperatura:

❼ Effetto stagionalità, le precipitazioni invernali sono impoverite di
isotopi pesanti rispetto a quelle estive.

❼ Effetto latitudine, le masse di vapore soggette a trasporto da latitu-
dini inferiori a latitudini maggiori sono sottoposte ad un abbassamento
della temperatura con conseguente distillazione.

❼ Effetto altitudine, la massa d’aria soggetta ad espansione adiabatica
per sollevamento tenderà a raffreddarsi. Da ciò ne consegue che si
osserva una diminuzione dei valori δ all’aumentare della quota14.

❼ Effetto continentalità, come per l’effetto latitudine, le precipitazioni
man mano che si svilupperanno verso l’interno del continente saranno
impoverite di isotopi pesanti per via della distillazione frazionata.

❼ Effetto quantità, durante lo sviluppo di una precipitazione intensa la
composizione isotopica della pioggia tenderà a diminuire a causa della
distillazione frazionata, che alleggerisce sempre più la massa di vapore,
e della diminuzione delle temperature.

Tutti i processi qui sopra descritti possono concorrere nella composizione
isotopica delle precipitazioni. Il punto fondamentale è che la condensazione
avviene all’interno della nuvola, dove l’umidità relativa è del 100%, da cui
consegue che questi processi sono legati all’equilibrio isotopico liquido-vapore.

2.2.2 Definizione dell’eccesso di deuterio (d)

Lo scostamento da 0h nell’intercetta della GMWL è servita come spunto
per indagare gli effetti isotopici dell’evaporazione sugli oceani (sorgente pre-
dominante delle precipitazioni), dimostrando che quest’ultima non avviene

14Nel versante sopravento di una barriera orografica i valori δ diminuiscono con l’altitu-
dine. Tuttavia, questa semplice relazione non si osserva per zone montuose più interne o
nei versanti sottovento delle montagne. Il gradiente verticale è tipico di ogni località.
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in condizioni di equilibrio. L’intercetta caratterizza quindi il grado di dise-
quilibrio del sistema ed è collegata alle condizioni di evaporazione quali rateo
[mm h-1] e regime di umidità (Ferronsky e Polyakov, 2012). Con una serie
di misure della composizione isotopica nel boundary layer oceanico Craig e
Gordon (1965) definirono come avvengono gli scambi isotopici durante l’eva-
porazione. Il fatto che l’evaporazione sia governata da processi cinetici (l’u-
midità sopra gli oceani media ≪100%) pone la comprensione di quest’ultimi
di fondamentale importanza.

Il fattore 8 nella GMWL è legato al frazionamento all’equilibrio tra vapore
e liquido ed è circa pari al rapporto tra i fattori di arricchimento di 18O e D
tra i 20➦C e i 30➦C, ovvero Dǫ/18ǫ ≈ lnDα/ ln 18α ≈ 8. Si era osservato che
acque soggette ad evaporazione si distribuiscono nel piano δ18O-δD seguendo
linee con pendenze di gran lunga inferiori (5-6, dette linee di evaporazione),
non spiegabili con il frazionamento isotopico di una semplice distillazione e
considerando l’equilibrio isotopico (Craig et al., 1963). Tuttavia è questo il
motivo per cui campioni soggetti ad evaporazione si trovano sempre al di
sotto della linea delle acque meteoriche, come i bacini chiusi raggruppati in
Figura 2.5.

Un parametro secondario che viene largamente utilizzato per indicare
la distanza dalle condizioni di equilibrio isotopico, quindi, è proprio legato
alla relazione individuata della GMWL. Tale parametro, chiamato eccesso di
deuterio (d [h]) è definito come (Dansgaard, 1964):

d = δD − 8δ18O (2.23)

Durante il passaggio di fase liquido-vapore in condizioni di sottosaturazio-
ne, la molecola d’acqua marcata dall’isotopo D diffonde più velocemente
rispetto alla molecola d’acqua marcata da 18O. Dato che il flusso diffusivo è
direttamente proporzionale al coefficiente di diffusività e all’umidità (Legge
di Fick, equazione 2.35), ne consegue che l’eccesso di deuterio nel vapore ac-
queo presenta valori elevati per RH≈0%, mentre si abbassa per RH≈100%15.
L’eccesso di deuterio nelle precipitazioni è quindi legato alle condizioni di
prima evaporazione (sugli oceani) poiché gli effetti diffusivi si manifestano
solo in condizioni di sottosaturazione e scompaiono durante il processo di
condensazione che invece è governato solo da fenomeni di equilibrio isotopico
all’interno delle nuvole.

15Ovviamente, d ≈ 0h solamente se si considera un’acqua in fase liquida che abbia a
sua volta d ≈ 0h in condizioni di equilibrio isotopico.
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2.3 Modelli per la descrizione della composi-

zione isotopica del vapore acqueo

2.3.1 Distillazione Rayleigh

Il fatto che le diverse specie isotopiche dell’acqua posseggano diverse pres-
sioni di vapore porta ad un significativo frazionamento durante i processi di
cambiamento di fase. Le specie isotopicamente più leggere quindi tenderanno
ad arricchirsi nel vapore acqueo mentre quelle più pesanti tenederanno ad ar-
ricchirsi nella fase liquida. L’evoluzione della composizione isotopica durante
questo processo, se la frazione condensata viene continuamente rimossa, può
essere descritta come una distillazione isotopica e viene trattata utilizzando
le equazioni di Rayleigh (Rayleigh, 1896).

Figura 2.6: Condensazione di una massa di vapore di composizione isotopica iniziale
R0 = Ni/Nj . Dopo la condensazione la fase vapore (RV ) è impoverita di molecole pesanti
mentre la fase condensata (RC) ne è arricchita.

Seguendo l’esempio di Figura 2.6 possiamo definire il rapporto tra isotopi
pesanti e leggeri in una massa di vapore come:

R =
Ni

Nj

(2.24)

N = Ni +Nj (2.25)

dove Ni è il numero molecole della specie pesante ed Nj è il numero delle
molecole della specie leggera. Inoltre, dato che Nj >> Ni, si può assumere
che N ≈ Nj. Di conseguenza, il rapporto tra le specie isotopiche nel vapo-
re diventa R = Ni/N . Poiché assumiamo che ad ogni momento la frazione
condensata venga completamente rimossa (come può succedere ad esempio
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durante una precipitazione) la composizione isotopica del nuovo vapore di-
penderà anche dalla differenza del numero di molecole presente nelle due fasi.
La variazione della composizione isotopica in funzione del numero di molecole
nel sistema viene quindi espressa come:

dR

dN
=

1

N

(
dNi

dN
− Ni

N

)
(2.26)

dR

dN
=

R

N
(α− 1) (2.27)

dove viene assunto che la separazione tra le due fasi sia governata solamente
dal fattore di frazionamento all’equilibrio (α) e che la temperatura non vari
durante il processo. L’equazione differenziale a variabili separabili 2.27 può
essere integrata facilmente per R0 e N0:

∫ R

R0

dR

R
=

∫ N

N0

(α− 1)
dN

N
(2.28)

R

R0

=
N

N0

(α−1)

(2.29)

Definendo la frazione di vapore rimasto f = N/N0, l’equazione 2.29 diviene
la nota equazione 2.30 detta distillazione Rayleigh:

R = R0f
(α−1) (2.30)

L’equazione 2.30, per valori di α prossimi ad 1 e δ0 vicini a zero, può essere
approssimata in unità δ come (Kendall e McDonnell, 2012):

δ ≈ δ0f
(α−1) (2.31)

Partendo dunque da una massa di vapore di composizione isotopica iniziale
pari a δ0 a cui viene man mano abbassata la temperatura (ad esempio per una
variazione latitudinale o di quota) l’evoluzione delle composizioni isotopiche
di vapore e condensato seguono l’andamento del grafico di Figura 2.7. In
questo caso sono state poste le condizioni iniziali δ18O = −12h e T = 20◦ e la
frazione di vapore residuo (f) viene calcolata dalla pressione di vapore saturo
al variare della temperatura. La composizione isotopica del condensato può
essere calcolata dalla composizione isotopica del vapore in quanto RC = αRV .

Dal grafico di Figura 2.7 si può osservare che δ → −∞ per f → 0 e quindi,
al diminuire della temperatura, vapore e precipitazioni presenteranno valori
δ sempre più negativi. In secondo luogo, il fattore di frazionamento all’e-
quilibrio varia ad ogni passaggio di fase (Dansgaard, 1964), facendo variare
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Figura 2.7: Evoluzione della composizione isotopica (δ18O) di vapore e precipitazioni
durante una distillazione al variare della frazione residua di vapore (f).

a sua volta lo scostamento tra vapore e condensato (definito dal fattore di
arricchimento ǫ). Infine, particolare attenzione deve essere posta per tempe-
rature inferiori al punto di congelamento, in quanto lo scambio isotopico tra
le due fasi non è più liquido-vapore bens̀ı solido-vapore.

Un sistema in cui il prodotto di condensazione viene prontamente rimosso
durante il cambiamento di fase viene definito un sistema Rayleigh “aperto”
(Rayleigh Open System). Questo tipo di processo rispecchia, in prima ap-
prossimazione, come evolve la composizione isotopica durante le precipita-
zioni ma non è l’unico processo di distillazione che può avvenire. Altri due
tipi di sistemi vengono generalmente presi in considerazione (Gat, 1996):

❼ Sistema chiuso (Rayleigh Closed System) in cui le due fasi coesistono
e sono in equilibrio isotopico tra loro. L’esempio più calzante è quello
della formazione di una nube. Il vapor d’acqua subendo condensazione
forma dapprima numerose goccioline che devono raggiungere un volume
tale da permetterne la precipitazione16.

16In prima approssimazione una goccia di pioggia è formata da circa 10000 particelle
liquide.
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❼ Sistema stazionario (Rayleigh Steady-State System) in cui il flusso
uscente di materia (condensato) è rimpiazzato da un flusso entrante
di composizione isotopica nota (δin). Allo stato stazionario i due flussi
avranno composizione isotopica uguale.

Numerosi studi mostrano una significativa correlazione tra composizione iso-
topica del vapore e umidità che può essere in parte spiegata da una distil-
lazione Rayleigh (Griffis et al., 2016; Lee et al., 2006; Noone et al., 2013;
Steen-Larsen et al., 2016). Un modello di distillazione spesso utilizzato è
un’approssimazione delle equazioni originali di Rayleigh che lega la compo-
sizione isotopica del vapore al rapporto di mescolamento (w) come riportato
nell’equazione 2.32 (Lee et al., 2006):

δv = δv,0 +
α− 1

1− α(1− f)
ln ((1− α(1− f))w/w0 + α(1− f)) (2.32)

dove α è il fattore di frazionamento all’equilibrio (adimensionale), f è un fat-
tore di rainout (paragonabile alla frazione di vapore residuo, adimensionale)
e w è il rapporto di mescolamento o concentrazione di vapore acqueo in aria
[mmol mol-1]. Variando opportunamente il parametro f tra 0 e 1 è possibile
definire tre diversi tipi di sistemi Rayleigh:

❼ Per f → 1 sistema aperto:

δv = δv,0 + (α− 1) ln(w/w0) (2.33)

❼ Per f → 0 sistema chiuso:

δv = δv,0 − ln((1− α)w/w0 + α) (2.34)

❼ Per valori di f intermedi distillazione Rayleigh con parziale rainout.

2.3.2 Modello Craig-Gordon per l’evaporazione

Il modello di distillazione di Rayleigh può essere usato sia per descrivere l’e-
voluzione della composizione isotopica del vapore durante la condensazione
che durante l’evaporazione da una riserva di acqua liquida. Tuttavia, sin
dalla nascita della geochimica isotopica si è reso evidente che corpi idrici sot-
toposti ad evaporazione non giacevano sulla GMWL (come ci si aspetterebbe
da una distillazione Rayleigh) ma si posizionavano alla sua destra. Inoltre
si era osservato che l’arricchimento in isotopi pesanti nelle acque soggette
a forte evaporazione era in parte limitato (Horita et al., 2008). Il fraziona-
mento isotopico che accompagna il processo di distillazione Rayleigh infatti
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è governato solo da processi all’equilibrio (e quindi principalmente legati alla
temperatura) mentre il fenomeno dell’evaporazione è dominato da proces-
si cinetici legati alla diffusione dei gas. La diffusione di un gas può essere
descritta dalla seconda legge di Fick secondo cui (in una singola dimensione):

J = −D
de

dx
(2.35)

dove J è il flusso diffusivo definito come unità di concentrazione su unità di
tempo e di area [mol m-2 s-1], D è il coefficiente di diffusività [m-2 s-1] (e.g.
2.82 ∗ 10−5 m-2 s-1 per il vapore acqueo in aria a 25➦C), e è la concentrazione
[mol m-3] ed x è la coordinata spaziale [m]. Craig e Gordon (1965) proposero
un modello per descrivere la composizione isotopica del flusso netto di eva-
porazione da superfici liquide utilizzando in maniera combinata fenomeni di
frazionamento all’equilibrio, di trasporto diffusivo e di trasporto turbolento.
Il modello Craig-Godon, schematizzato nella Figura 2.8, identifica quindi tre
diversi strati (layer): uno strato dove l’umidità relativa è del 100% e dove
avvengono scambi in equilibrio isotopico (frazionamento all’equilibrio), uno
strato dove l’umidità relativa è inferiore al 100% in cui dominano i processi
diffusivi (frazionamento cinetico) ed uno strato dove avviene rimescolamento
turbolento (nessun frazionamento isotopico).

Figura 2.8: Schema del modello Craig-Gordon (Gat, 1996).

Il flusso che attraversa ciascuno strato può essere descritto in prima appros-
simazione come proporzionale al gradiente verticale di umidità (0 ≤ h < 1)
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e inversamente proporzionale alla resistività al trasporto (ρ) come visibile
nell’equazione 2.36.

E ∝ (1− h)

ρ
(2.36)

Secondo la nomenclatura dell’equazione 2.36 la resistenza al trasporto ρ è
data dalla somma della resistività al trasporto diffusivo e al trasporto tur-
bolento (ρ = ρM + ρT ). Definendo E il flusso vapore totale ed Ei il flusso di
vapore marcato dall’isotopo i, il rapporto isotopico nel flusso di vapore (RE)
risulta:

RE =
Ei

E
=

(αV/LRL − hRa)

(1− h)ρi/ρ
(2.37)

dove: αV/L è il fattore di frazionamento vapore/liquido, RL è il rappor-
to isotopico del liquido evaporante e Ra è il rapporto isotopico del vapore
atmosferico. L’equazione 2.37 può essere espressa in notazione δ come da
equazione 2.38:

δE =
αV/LδL − hδa − ǫ∗ −∆ǫ

(1− h) + ∆ǫ/103
(2.38)

dove δL è la composizione isotopica del liquido, δa è la composizione isoto-
pica del vapore acqueo atmosferico, ǫ∗ è il fattore di frazionamento espresso
come deviazione dall’unità ((ǫ∗ = 1 − αV/L) × 103) e ∆ǫ è il fattore di fra-
zionamento cinetico. Poiché α è un valore molto vicino a 1 e ∆ǫ/103 è un
valore molto vicino a zero spesso viene utilizzata la versione semplificata del
modello Craig-Gordon espressa come (Gat, 1996):

δE ≈ δL − hδa − ǫ∗ −∆ǫ

(1− h)
(2.39)

Il fattore di frazionamento cinetico ∆ǫ tiene conto della diffusività delle diver-
se specie isotopiche (isotopologhi dell’acqua diversi diffondo in aria con ratei
diversi) e può essere rappresentato in funzione della resistività al trasporto
ρ secondo l’equazione 2.40:

∆ǫ = (1− h)

(
ρi
ρ
− 1

)
103 = (1− h)

ρM
ρ

(
1− ρMi

ρM

)
103 (2.40)

dove ρMi e ρM sono la resistività al trasporto diffusivo (la componente turbo-
lenta non viene considerata in quanto non comporta frazionamento isotopico)
per la specie isotopica i e per quella più abbondante. Poiché la diffusione è
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proporzionale a D−n, dove D è il coefficiente di diffusione delle diverse spe-
cie isotopiche in aria e l’esponente n può assumere valori da 0.5 (condizioni
turbolente) a 1 (aria completamente ferma), il rapporto ρMi/ρM può essere
sostituito da (Di/D)n. Espandendo in serie si ottiene la forma approssimata
riportata in 2.41

∆ǫ = (1− h)
ρM
ρ

n

(
1− Di

D

)
103 (2.41)

che viene generalmente presentata come di seguito

∆ǫ = θ(1− h)Ck (2.42)

dove θ = ρM/ρ e Ck = n(1 − Di/D). θ è un parametro stimato empirica-
mente, generalmente vicino all’unità, che può assumere valori inferiori a 1 se
il flusso evaporativo perturba significativamente l’umidità atmosferica (Gat
e Lister, 1995; Gat, 1996). θ rappresenta un termine ponderale che tiene
conto del rapporto tra la resistività al trasporto diffusivo molecolare rispetto
alla somma della resistività al trasporto molecolare e turbolento (Gat et al.,
2003). Il parametro Ck è stato sia stimato dalla teoria cinetica dei gas che
sperimentalmente. Si rimanda alla pubblicazione di Horita et al. (2008) per
una trattazione completa riguardo la stima dei parametri di frazionamento
cinetico. In questo studio verranno utilizzate le diffusività molecolari stimate
sperimentalmente da Merlivat (1978) pari a 0.9757 e 0.9727 per DHDO/DH2O

e DH18
2 O/DH2O

17, rispettivamente. Per quanto concerne i parametri θ e n, es-
si sono stati stimati per l’ambiente lagunare da alcuni esperimenti in campo
(capitolo 6).

2.3.3 Modello Craig-Gordon: Global Closure Assump-
tion (MJ79)

Come si è visto nell’equazione 2.38, la composizione isotopica del flusso di
vapore dipende dalla composizione isotopica dell’umidità atmosferica (δa) in
cui va a mescolarsi. Ciò può essere limitante in quanto, molto spesso, non si
conosce la composizione isotopica dell’umidità a meno che questa non venga
misurata direttamente (come in questo studio) o venga stimata dalla com-
posizione isotopica delle precipitazioni, con le dovute cautele, oppure venga
ottenuta dagli output di Global/Regional Circulation Model che integrano la

17Spesso esepressi nella forma 1 − (Di/D) e riportati in unità h, cioè 24.3h e 27.3h
per D e 18O rispettivamente.
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fisica degli isotopi. Secondo Merlivat e Jouzel (1979), la composizione isoto-
pica del flusso di vapore RE può essere espressa con la seguente forma del
modello Craig-Gordon (Pfahl e Wernli, 2009):

RE = (1− k)
1/αL/VRL − (hRa)

1− h
(2.43)

dove k è un parametro che tiene conto degli effetti di frazionamento cinetico
e dipende dalla velocità del vento, RL è la composizione isotopica del liqui-
do, αL/V è il fattore di frazionamento liquido-vapore, Ra è la composizione
isotopica dell’umidità ed h è l’umidità relativa. Se viene considerato un ci-
clo idrologico chiuso è possibile apportare una semplificazione del modello
di equazione 2.43 in modo da eliminare il termine Ra. Questa semplifica-
zione viene comunemente chiamata Global Closure Assumption (Merlivat e
Jouzel, 1979; Pfahl e Wernli, 2008). Secondo recenti studi, la Global Closure
Assumption (da qui in poi MJ79) può anche essere applicata a studi locali
partendo dal presupposto che la totalità dell’umidità atmosferica nel PBL
sia originata dal flusso di evaporazione, escludendo fenomeni di avvezione o
entrainment di aria dall’alta atmosfera (Galewsky et al., 2016). Esprimendo
nell’equazione 2.43 Ra = RE si ottiene:

RE =
(1− k)/αL/V

1− kh
RL (2.44)

che espresso in unità δ [h] risulta:

1 +
δV
103

=

(
αV/L(1− k)

1− kh

)(
1 + δL
103

)
(2.45)

Il parametro k riassume gli effetti di frazionamento cinetici e può essere
stimato con l’equazione 2.46:

k =
(1 + ǫD)

n − 1

(1 + ǫD)n + (ρT/ρM)
(2.46)

dove ǫD è il coefficiente di diffusione per la specie isotopica d’interesse mentre
il rapporto ρT/ρM dipende dal regime del vento, smooth o rough. Come per
le equazioni 2.41 e 2.42, il termine n = 2/3 per condizioni di smooth regime
mentre n = 1/2 in condizioni di rough regime. Dal modello di evaporazione
proposto da Brutsaert (1975)18 il passaggio tra i due regimi avviene per
numeri di Reynolds maggiori di 1 (Re > 1). Il rapporto tra le resistività al

18Successivamente testato sperimentalmente in una galleria del vento da Merlivat e
Coantic (1975).
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trasporto turbolento e diffusivo viene quindi stimato con le equazioni 2.47 e
2.48 in caso di smooth regime e rough regime, rispettivamente.

ρT
ρM

=
(1/χ) ln((u∗z)/(30ν))

13.6(ν/D)n
(2.47)

ρT
ρM

=
(1/χ) ln(z/z0)− 5

7.3R
1/4
e (ν/D)n

(2.48)

Dove χ = 0.4 è la costante di Von Karman (adimensionale), ν è la viscosità
cinematica dell’aria [m2 s-1] (e.g. 1.6×10−5 cm2 s-1 a 20◦C), D è il coefficiente
di diffusione dell’acqua in aria [m2 s-1] (e.g. 2.82 × 10−5 cm2 s-1 a 20◦C) e
u∗ è la velocità di frizione [m s-1]. La scabrosità superficiale z0 [m] viene
stimata dalla velocità del vento (u) rispetto ad una quota di riferimento z
(e.g. 10m): u = u∗

χ
ln z

z0
. Il numero di Reynolds in questo caso viene calcolato

come Re = u∗z0
ν

. Poiché z0 dipende anch’esso dalla velocità di frizione19

risulta opportuno valutare l’ampiezza del fattore di frazionamento cinetico
in funzione della velocità di frizione. A titolo di esempio si riporta in Figura
2.9 l’andamento del parametro k in funzione della velocità di frizione e della
velocità media del vento ad una quota di 10 m. Per velocità del vento molto
basse il coefficiente di frazionamento cinetico assume valori molto elevati
mentre, per velocità del vento > 6 m s-1, l’ampiezza è assai minore. In prima
approssimazione i fattori di frazionamento cinetico per D e 18O sono legati
da proporzionalità diretta, Merlivat e Jouzel (1979) riportano nel loro studio
il rapporto k18/kD ≈ 0.88.

2.3.4 Modello Craig-Gordon: Box Model

Un altro modo per stimare la composizione del vapore acqueo atmosferico
con il modello Craig-Gordon è quello di considerare un volume d’aria (air
parcel) caratterizzato da una determinata concentrazione di umidità iniziale e
“riempirlo” fino al valore di umidità desiderato, anche fino alla saturazione20,
con un flusso di vapore. Questa operazione si traduce con il modello Craig-
Gordon in una serie di passi successivi in cui vengono fissati tutti i parametri
eccetto l’umidità relativa (h) e la sua composizione isotopica (δa) i cui valori
cambiano ad ogni passo, come visibile nello schema di Figura 2.10.

19Stimabile dall’equazione di Charnock z0 = u∗

81.1g , dove g è l’accelerazione di gravità

9.81 m s-2.
20Fino al raggiungimento della pressione di vapore saturo, ossia RH = 100%.
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Figura 2.9: Andamento del coefficiente di frazionamento cinetico k per l’ossigeno 18 e del
numero di Reynolds (Re) in funzione della velocità di frizione (u∗). Come riferimento viene
riportata nell’asse orizzontale superiore la velocità media del vento a 10 m. Il passaggio
dal regime di trasporto laminare (smooth) a quello turbolento (rough) avviene per numeri
di Reynolds maggiori di 1.

Seguendo la notazione dell’equazione 2.38 e definendo le condizioni iniziali
h0 e δa0 la composizione del flusso netto di vapore allo step i diventa:

δE0 =
αV/LδL − h0δa0 − ǫ∗ −∆ǫ

(1− h0) + ∆ǫ/103

...

δEi =
αV/LδL −

(
h(i−1)δa(i−1) +∆hδE(i−1)

)
− ǫ∗ −∆ǫ

(1− hi) + ∆ǫ/103
(2.49)

dove ∆h = hi − h(i−1) è il vapore che viene addizionato al sistema ad ogni
passo. Si può osservare che ponendo h0 = 0 nell’equazione 2.49 il model-
lo viene svincolato dalla composizione isotopica del vapore atmosferico ma
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Figura 2.10: Schema del box-model utilizzato per stimare la composizione isotopica del
vapore (modificato da Gat et al. (2003)).

dipende solo dalla composizione isotopica dell’acqua liquida, dalla sua tem-
peratura e dalla parametrizzazione dei frazionamenti cinetici. Ponendo tali
condizioni iniziali, analogamente all’assunzione MJ79, l’unica sorgente di va-
pore acqueo è l’acqua liquida a contatto con l’air parcel. Viene mostrato nel
riquadro superiore di Figura 2.11 come varia la composizione isotopica del
vapore acqueo (δ18O, δD e d) in funzione dell’umidità relativa, integrando
cioè il box model per passi discreti di h (∆h = 0.01).
Come si può osservare, a bassi regimi di umidità il modello restituisce ele-
vati valori di eccesso di deuterio, ne consegue che valori elevati di eccesso di
deuterio nel vapore possono essere interpretati come condizioni di forte eva-
porazione (i.e. bassa umidità relativa e quindi elevato gradiente di umidità).
Il modello presenta una discontinuità di terza specie per h = 1, in quanto in
condizioni di pressione di vapore saturo la composizione isotopica del vapore
risulta essere in equilibrio con quella del liquido (d = 0h). Nel riquadro infe-
riore di Figura 2.11 viene mostrata l’evoluzione della composizione isotopica
del vapore sul piano δ18O vs δD mantenendo δL = 0h e T=20◦C e partendo
da differenti condizioni iniziali h0 e δa0. Come si può osservare, le traiettorie
condividono il punto di arrivo, che è pari al vapore in equilibrio isotopico con
l’acqua in fase liquida (i.e. δ18O = −9.7h e δD = −78.4h) ma descrivono
curve molto diverse in funzione della concentrazione di vapore acqueo inizia-
le δa0. In questo studio al posto del valore di h21 viene utilizzata la formula
completa che considera anche l’attività dell’acqua. Infatti la pressione di
vapore saturo per l’acqua di mare è inferiore alla pressione di vapore saturo
per l’acqua pura (Salhotra et al., 1985; Turk, 1970). L’espressione esplicita
del termine (1− h) viene quindi sostituita dall’equazione 2.50 (Horita et al.,

21Generalmente riportato come umidità relativa normalizzata alla temperatura
superficiale del mare, i.e. RHSST.
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Figura 2.11: In alto: andamento della composizione isotopica del vapore acqueo in
una air parcel soggetta ad un flusso δE stimato con il modello Craig-Gordon (h0 = 0,
δL = 0h e T=20◦C). In basso: evoluzione della composizione isotopica del vapore sul
piano δ18O vs δD (δL = 0h e T=20◦C). La GMWL viene riportata come riferimento (linea
tratteggiata). Come valori iniziali di δa0 sono stati posti δ18O = −34h e δD = −260h.
In rosso umidità iniziale h0 = 0, in verde h0 = 0.05 e in blu h0 = 0.20.
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2008):

1− h =
aH2Oes(Ts) − ea

aH2Oes(Ts)

(2.50)

dove aH2O è il coefficiente di attività dell’acqua (i.e. aH2O = 1 se acqua
dolce, aH2O ≈ 0.98 se acqua di mare), es(Ts) è la pressione di vapore saturo
caclolata alla temperatura superficiale dell’acqua (Pa) e ea è la pressione di
vapore [Pa] misurata ad una determinata quota dalla superficie dell’acqua,
generalmente 2 m. La pressione di vapore saturo [Pa] viene approssimata
dalla Ts con l’equazione 2.20.

2.3.5 Modello di mescolamento e Keeling Plot

Il rimescolamento turbolento delle masse d’aria è un processo chiave nello
studio del vapore atmosferico in quanto la turbolenza domina nella bassa
troposfera. Questo fattore determina che i modelli di rimescolamento siano
validi nella maggior parte dei casi (Noone, 2012), dato che le osservazioni
relative alla composizione isotopica del vapore sono sempre accompagnate
da osservazioni del contenuto di umidità dell’aria (umidità espressa come
rapporto di mescolamento, mmol mol−1 oppure ppmv). Poiché fenomeni di
rimescolamento turbolento non comportano frazionamento isotopico è pos-
sibile considerare la composizione isotopica del vapore una quantità conser-
vativa. La composizione finale (i.e. allo stato di completo rimescolamento)
di una massa di vapore sarà quindi determinata dalla media pesata di ogni
contributo di vapore. Considerando due soli membri per il modello di mesco-
lamento si può stimare la composizione isotopica intermedia con l’equazione
2.51:

δ =
w1δ1 + w0δ0
w1 + w0

(2.51)

dove w è il rapporto di mescolamento, δ è la composizione isotopica mentre
0 e 1 si riferiscono ai rispettivi membri. L’evoluzione della composizione
isotopica in funzione del rapporto di mescolamento w può essere stimata
invece dall’equazione 2.52 (Noone et al., 2011):

δ = w0 (δ0 − δF )

(
1

w

)
+ δF (2.52)

dove il δF è la composizione isotopica del flusso di vapore che viene addizio-
nato al sistema e può essere calcolato, noti i membri 0 e 1, con l’equazione
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2.53.

δF =
δ1w1 − δ0w0

w1 − w0

(2.53)

Come si può intuire dall’equazione 2.52, la curva che descrive la relazione tra
la composizione isotopica e il rapporto di mescolamento è un’iperbole.

Si riporta ad esempio nel grafico (a) di Figura 2.12 il risultato del me-
scolamento tra due membri a umidità e composizione isotopica noti (w0, δ0)
e (w1, δ1). Le composizioni isotopiche di questi due membri (δ18O = −12h
e δ18O = −40h) sono caratterizzate da valori attendibili del vapore sopra
gli oceani nella fascia intetropicale (Craig e Gordon, 1965) e in area artica
(Steen-Larsen et al., 2016).

Un metodo comunemente utilizzato in letteratura per stimare δF è quello
di riportare la composizione isotopica in funzione dell’inverso del rapporto
di mescolamento (w−1). Se esistono le condizioni per applicare questo tipo
di modello (i.e. le osservazioni descrivono eventi di mescolamento) allora i
dati si distribuiranno nel piano δ vs w−1 lungo una retta la cui intercetta è
il valore di δF . L’intercetta della retta descriverebbe quindi la composizione
isotopica del vapore per w → ∞, ossia per un flusso costante in uno stato
stazionario. Questo approccio, definito Keeling Plot (KP), è stato sviluppato
inizialmente per identificare la composizione isotopica dei flussi di CO2 che
insistono in diversi ecosistemi terrestri (Keeling, 1958).

Figura 2.12: (a) Curva di mescolamento tra masse di vapore tropicali (w1) e masse
di vapore artiche (w0) stimata con l’equazione 2.52. (b) Disposizione dei due membri di
figura (a) sul piano δ vs w−1 denominato Keeling Plot.

Viene riportato nel grafico (b) di Figura 2.12 il KP relativo all’esempio del
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grafico (a) della stessa figura. Il valore identificato dall’intercetta in questo
caso è uguale alla composizione isotopica del flusso di vapore sopra l’oceano
stimabile con il modello Craig-Gordon22.

22Il modello Craig-Gordon in questo caso è stato inizializzato con RH = 75%, δa0 =
−12h, δL = 1h, T = 20◦C.
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Capitolo 3
Strumentazione analitica

In questo capitolo vengono presentate le tecniche analitiche e gli

strumenti utilizzati per sondare i campioni di vapore acqueo, delle

precipitazioni e delle acque superficiali. In particolare le tecniche

sono: CRDS (composizione isotopica in modo discreto/continuo),

IRMS (composizione isotopica), ICP-MS (analisi elementale) e ICP-

OES (analisi elementale). Ciascuna tecnica è introdotta da una breve

discussione riguardante il suo principio di funzionamento.

3.1 Cavity Ring-Down Spectroscopy, CRDS

La spettroscopia di assorbimento permette di ottenere informazioni su specie
chimiche gassose, liquide o in fase solida basandosi sull’attenuazione della
radiazione elettromagnetica che attraversa un mezzo ad una determinata
lunghezza d’onda (λ). L’intensità della radiazione trasmessa viene espressa
dalla legge di Lambert-Beer:

I = I0 exp
−κλd (3.1)

dove I0 è l’intensità iniziale della radiazione elettromagnetica, κλ è il coeffi-
ciente di attenuazione del mezzo alla lunghezza d’onda λ e d è il cammino
ottico, ossia lo spazio fisico che deve attraversare la radiazione attraverso
il mezzo. Poiché l’intensità misurata è funzione dell’intensità iniziale, un
limite di questa tecnica sta nella sua dipendenza dalla possibile variabilità
dell’intensità della sorgente. Un altro limite importante, per bassi limiti di
rivelabilità, è quello imposto dal cammino ottico.
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A differenza della classica spettroscopia di assorbimento, la tecnica Ca-
vity Ring-Down Spectroscopy (CRDS) si basa sul tempo di estinzione della
radiazione elettromagnetica all’interno di un risonatore ottico, detto anche
cavità, in funzione della concentrazione del campione gassoso contenuto in
esso. La cavità viene ottenuta da due o più specchi ad elevata riflettività
in cui viene fatta circolare la radiazione elettromagnetica. Uno schema di
funzionamento della tecnica CRDS viene mostrato in Figura 3.1.

Figura 3.1: Schema di funzionamento della tecnica CRDS utilizzata negli strumenti
Picarro (da http://www.picarro.com/technology/cavity ring down spectroscopy).

All’interno di una cavità ottica, quando viene interrotta l’immissione della
radiazione, il tempo di permanenza dei fotoni è determinato solo dalla ri-
sposta della cavità al transiente. La risposta quindi è caratterizzata da un
decadimento esponenziale dell’intensità con una costante di tempo che a sua
volta è determinata solo dalle perdite durante le oscillazioni nella cavità, dal
percorso ottico all’interno della cavità e dalla velocità della luce (Anderson
et al., 1984). Per ottenere la risposta al transiente nella cavità viene immessa
luce coerente (laser) ad onda continua (CW) che, oltre una certa soglia, viene
interrotta da un interruttore elettro-ottico (Romanini et al., 2014). L’inten-
sità del segnale sul rivelatore al tempo t e alla lunghezza d’onda λ viene
quindi determinata con l’equazione 3.2

I = I0 exp
−

t
T(λ) (3.2)

dove I0 è l’intensità iniziale della radiazione elettromagnetica al momento
dello shutoff e T(λ) è la costante di tempo di ring-down. Durante il decadi-
mento dell’intensità, la radiazione elettromagnetica viene riflessa all’interno
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della cavità migliaia di volte (effetto di ringing) aumentando considerevol-
mente il cammino ottico effettivo1. A una data lunghezza d’onda λ il rateo
di decadimento viene definito dall’equazione 3.3

R =
1

T0(λ)

(3.3)

ed è proporzionale alle perdite del segnale all’interno della cavità (fattore di
merito del risonatore) ed uguale al rateo di decadimento quando la cavità è in
condizioni di vuoto. Se viene immesso del campione nella cavità, si aggiun-
ge all’equazione 3.3 un fattore che dipende dall’assorbimento del campione,
come riportato nell’equazione 3.4:

R =
1

T0(λ)

+ cǫC (3.4)

dove c è la velocità della luce, C è la concentrazione del campione ed ǫ è il
coefficiente di estinzione.

Anche la geometria della cavità incide sulla sensibilità e le prestazioni
dello strumento. Dal punto di vista commerciale esistono principalmente
due configurazioni: V-Shape e off-axis. I sistemi Picarro utilizzano la prima
configurazione, come visibile nell’immagine di Figura 3.1, dove i tre specchi
ad elevata riflettività sono posizionati a formare una sorta di V. Da questa
geometria consegue una cavità ridotta in volume (∼35 cm3) che può essere
mantenuta in temperatura più facilmente ma anche estremamente sensibile
all’allineamento degli specchi. La configurazione off-axis (da cui la dicitura
off-axis CRDS, OA-CRDS) invece risente meno dell’allineamento degli spec-
chi ma occupa volumi maggiori. La tecnica OA-CRDS viene utilizzata negli
strumenti Los Gatos.

Praticamente tutte le molecole gassose a basso peso molecolare (e.g., CO2,
H2O, H2S, NH3) hanno uno spettro di assorbimento unico nell’infrarosso.
Questo naturalmente vale anche per gli isotopologhi della stessa molecola
poiché i moti roto-vibrazionali dipendono dalla massa come si può vedere ad
esempio in Figura 3.2 dove vengono riportate le linee di assorbimento degli
isotopologhi dell’acqua nel vicino infrarosso. In condizioni di bassa pressione,
le linee di assorbimento sono ben risolte e molto strette, onde per cui le
condizioni di pressione della cavità sono nell’ordine di pochi mTorr (∼ 35).
L’utilizzo della luce laser monocromatica a banda molto stretta consente di

1Il cammino ottico effettivo deff può essere stimato deff = cT0(λ), dove c è la velocità
della luce. Per la cavità montata negli strumenti Picarro deff , con specchi che presentano
una riflettività del 99.995% ed un fattore di perdita inferiore allo 0.0005%, è stimato essere
nell’ordine dei 10 km.
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Figura 3.2: Spettro di assorbimento IR dei vari isotopologhi dell’acqua riferita alla
frequenza centrale (Van Pelt e Crosson, 2010).

convogliare un’elevata quantità di energia nella cavità che, unita ad un lungo
cammino ottico, abbassa notevolmente il limite di rivelabilità. La sorgente
di luce laser CW più comunemente utilizzata è quella a diodo. Nonostante
l’elevato range di lunghezze d’onda per cui sono disponibili i diodi laser (390-
2700 nm) e il loro basso costo, risentono tuttavia del fatto che un singolo
diodo non copre un ampio intervallo di lunghezze d’onda (∼80 nm).

Dal punto di vista operativo lo strumento utilizzato in questo studio è
l’analizzatore L1102-i della Picarro presente nel Laboratorio di Geochimica
Isotopica dell’Università Ca’ Foscari (Venezia), visibile in Figura 3.3. Si
tratta di uno dei primissimi modelli di spettrometri CRDS disponibili sul
mercato in grado di misurare contemporaneamente δ18O, δD e il rapporto di
mescolamento. Esso è costituito dalle seguenti parti:

❼ Unità di controllo (Computer Power Vacuum Unit, CPVU) dove è
contenuto il computer che opera in ambiente Windows XP adibito al
funzionamento dello strumento, l’unità principale di alimentazione e la
pompa da vuoto della cavità.

❼ Unità di rivelazione (Data Acquisistion System, DAS) che contiene il
cuore dello strumento, ossia la cavità. Nei modelli recenti CPVU e
DAS sono contenuti nello stesso case.

❼ Vaporizzatore (VAP) collegato all’unità DAS dove avviene la vaporiz-
zazione dei campioni liquidi (110➦C) e poi trasferiti mediante gas carrier
alla cavità. Come gas carrier secco si può utilizzare aria a bassissimo
contenuto di umidità (Dry Air), come nel caso di Figura 3.3, dove
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Figura 3.3: L’analizzatore L1102-i della Picarro nel laboratorio di Geochimica Isotopica.
Le frecce indicano le varie componenti dello strumento riportate nel testo.

aria ambiente viene fatta passare attraverso una cartuccia di Drierite2,
oppure con N2.

❼ Una pompa da vuoto esterna (Vac) che serve per svuotare velocemente
il contenuto del vaporizzatore. Nei modelli recenti questa pompa è
posizionata all’interno del sistema di misura.

❼ Il vassoio (V. Tray) con le fialette contenenti i campioni per un totale
di 52+52 posizioni. Il sistema di iniezione robotizzato che comprende
il tray in questa versione del Picarro è un PAL della CTC Analytics.

Una delle potenzialità di questa tecnica sta nella facilità e nella rapidità delle
analisi. Il campione liquido infatti non deve essere soggetto ad alcun tipo di
pre-trattamento, ogni iniezione all’interno dello strumento richiede solo pochi
µl di campione3 e si impiegano circa 9 minuti per effettuare una singola ana-
lisi. Tuttavia, come consiglia la casa madre, è opportuno ripetere dalle 6 alle
20 volte le iniezioni per ciascuna fialetta in modo da aumentare la precisione
ed eliminare l’effetto memoria. Se non viene considerato, l’effetto memoria è
la principale causa della scarsa accuratezza nelle analisi CRDS (Penna et al.,

2Sostanzialmente solfato di calcio con indicatore che vira dal viola al rosa quando
esausto. La Drierite può essere rigenerata un numero elevato di volte semplicemente
mediante essicazione a 220➦C.

3In questa tesi sono state usate aliquote tra 1.8 e 5 µl in modo da raggiungere l’optimum

di concentrazione di vapore nella cavità consigliato dalla casa madre, i.e. 20000 ppmv.
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2012). Esso viene definito come il residuo del precedente campione acqueo
sull’attuale campione soggetto ad analisi (Olsen et al., 2006) che si traduce
in una lenta variazione della composizione isotopica del campione fino al rag-
giungimento di un plateau. Generalmente un giro di analisi comprende dalle
16 alle 24 fialette, dove per ciascuna fialetta vengono effettuate 8 iniezioni la
prima delle quali viene scartata proprio per minimizzare l’effetto memoria.
La successione temporale delle analisi è dunque la seguente:

❼ Viene analizzato un campione dummy con composizione isotopica vici-
na a quella degli standard o dei campioni da analizzare. Il dummy serve
per avvinare il sistema e rimuovere l’effetto memoria della precedente
analisi.

❼ Vengono analizzati almeno due standard di laboratorio.

❼ Vengono analizzati i campioni intervallati ogni 8 dall’inserimento di due
standard di laboratorio.

❼ Si conclude analizzando nuovamente gli standard.

Lo strumento viene calibrato di volta in volta costruendo rette di taratura
con due standard. Tuttavia, come si può osservare dalla sequenza di analisi,
gli standard vengono misurati molte volte. Ciò avviene principalmente per
due motivi: (i) servono almeno due standard misurati almeno due volte, ad
inizio e fine delle analisi, per costruire la retta di calibrazione tenendo in
considerazione l’effetto di deriva strumentale, (ii) gli standard possono essere
usati come campioni di controllo per valutare anomalie durante l’analisi. Il
valore finale che viene preso in considerazione è quindi la media di 7 iniezioni
e come errore viene utilizzata la deviazione standard.

Con la tecnica CRDS sono state effettuate la maggior parte delle analisi
isotopiche dei campioni di vapore acqueo e di precipitazioni (capitoli 4, 6 e
8). Inoltre è stata utilizzata per determinare la composizione isotopica del
vapore in continuo costruendo un sistema apposito di calibrazione (capitolo
5).

3.2 Isotope Ratio Mass Spectrometry, IRMS

La spettrometria di massa è sicuramente la tecnica più utilizzata per de-
terminare i rapporti isotopici nei gas. Il principio fisico su cui si basa è la
possibilità di separare, mediante opportuni campi magnetici, miscele di ioni
in base al loro rapporto massa/carica. La prima separazione di una misce-
la composta da isotopi stabili è sicuramente quella di Thompson nel 1913
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relativa al 20Ne e al 22Ne. I primi trent’anni del ventesimo secolo furono
il periodo in cui si cercò di migliorare la risoluzione degli strumenti per la
determinazione degli isotopi ma si deve al progetto Manhattan, durante la
seconda guerra mondiale, la spinta scientifica che portò la spettrometria di
massa quale tecnica principale per questo scopo (Griffiths, 2008). In partico-
lare, dopo il 1940, si deve a Nier lo sviluppo e la diffusione della spettrometria
di massa in discipline non direttamente legate alla fisica come la biologia e le
scienze della Terra. La configurazione dello spettrometro che ha preso piede
successivamente per la determinazione delle differenze nelle abbondanze iso-
topiche è proprio quella denominata Nier-McKinney (Nier, 1947; McKinney
et al., 1950) che sfrutta un doppio sistema di ingresso del gas, detto Dual
inlet, accoppiato a due o tre collettori per la rivelazione delle differenti specie
isotopiche.

Figura 3.4: Schema di funzionento di uno spettrometro per analisi IRMS. La configura-
zione dual inlet è quella utilizzata per le analisi isotopiche di questo studio (Clark e Fritz,
1997).

Lo schema di funzionamento di uno spettrometro IRMS per elementi
leggeri è mostrato in Figura 3.4. In linea generale uno spettrometro di massa
a settore magnetico è costituito dalle seguenti parti:

❼ Stadio di ionizzazione. Il gas, per essere separato in base al suo rap-
porto massa carica, viene ionizzato tramite bombardamento di elettroni
prodotti da una sorgente, generalmente un filamento di tungsteno.
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❼ Stadio di accelerazione e ottica elettronica. Gli ioni prodotti dall’inte-
razione con la sorgente vengono accelerati (3000 V) e focalizzati verso
il settore magnetico.

❼ Stadio di deflessione/separazione. L’intenso campo magnetico, nell’or-
dine dei 5000-8000 G, prodotto da un magnete permanente o da un
elettromagnete interagisce con le particelle cariche accelerate devian-
done la traiettoria in funzione della massa. Lo ione con massa m e
carica q, accelerato da una differenza di potenziale V , interagisce con
il campo magnetico B ortogonale alla direzione del moto seguendo una
traiettoria curva il cui raggio r può essere determinato con l’equazione
3.5.

r =
1

B

√
2
m

q
V (3.5)

Dato che gli isotopi di uno stesso elemento condividono le stesse ca-
ratteristiche elettroniche, dopo la ionizzazione essi possiedono tutti la
medesima carica q. Risulta quindi evidente che il raggio dipenderà
esclusivamente dalla massa m.

❼ Stadio di rivelazione. A questo punto gli ioni raggiungeranno lo stadio
di rivelazione separati spazialmente grazie alla differente massa e ven-
gono rivelati da un sistema di collettori. I collettori sono delle coppe di
Faraday la cui corrente viene amplificata e misurata per determinare
il numero di ioni che hanno interagito con esse. L’abbondanza relati-
va R tra le specie isotopiche A1 e A2 si tradurrà quindi allo stadio di
rivelazione come un rapporto tra le correnti i1 e i2:

R =
A1

A2

=
i1
i2

(3.6)

È fondamentale che tutto il sistema sia in condizioni di alto vuoto. Questo
viene garantito generalmente da sistemi di pompaggio a due stadi: uno per il
basso vuoto (10−3 mbar) ottenuto con pompe rotative e uno per l’alto vuoto
(10−8-10−10 mbar) ottenuto con una pompa turbomolecolare.

Esistono due tipologie di configurazioni per gli spettrometri di massa:
Continuous Flow e Dual Inlet. Nello schema di Figura 3.4 sono mostrate en-
trambe le configurazioni. Tuttavia, per le analisi isotopiche di questo studio
verrà usata esclusivamente la configurazione Dual Inlet che consente di im-
mettere alternativamente nello spettrometro il gas campione e il gas standard
mediante un sistema di valvole detto change-over. Nello studio della geochi-
mica degli isotopi stabili infatti è più importante determinare la differenza
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relativa tra il rapporto isotopico nel campione e nello standard (definizione
di unità δ) anziché il rapporto determinato con l’equazione 3.6 per il singolo
campione. Il sistema Dual Inlet consente quindi di confrontare più volte il
gas campione e il gas standard in modo da aumentare la precisione della
misura relativa.

Quanto esposto fino ad ora vale in generale per l’analisi dei gas. Tuttavia
non è possibile analizzare efficacemente i rapporti isotopici di idrogeno e ossi-
geno dell’acqua immettendo direttamente vapore acqueo nello spettrometro4.
I campioni di acqua e gli standard quindi vengono equilibrati con dei gas la
cui composizione isotopica viene determinata tramite spettrometria di massa
(Epstein e Mayeda, 1953). I gas più comuni, che sono poi quelli utilizzati
in questo studio, sono l’idrogeno (H2) per l’analisi del deuterio e l’anidride
carbonica (CO2) per l’analisi dell’ossigeno. Uno schema del sistema di equi-
librazione è mostrato in Figura 3.5.

Figura 3.5: Schema del sistema di equilibrazione gas/acqua per analisi isotopiche (Horita
e Kendall, 2004).

4Inizialmente veniva fatto cos̀ı, ma era necessario che tutto il sistema venisse trattato e
scaldato per minimizzare l’assorbimento e la decomposizione delle molecole d’acqua (Gat,
2010).

61



La procedura con cui vengono effettuate le analisi è la seguente:

❼ Viene fatta una leggera depressione nelle boccette contenenti i campioni
e gli standard (∼5 ml) e successivamente viene immesso il gas per
l’equilibrazione.

❼ I campioni liquidi vengono fatti equilibrare con H2 o con CO2 a tem-
peratura costante (18➦C) in un bagno termostatato. Le reazioni di
equilibrazione sono dunque le seguenti:

HD + H2O H2 + HDO (3.7)

C16O2 + H 18
2 O C18O16O + H 16

2 O (3.8)

Poiché la temperatura è costante e il fattore di frazionamento all’e-
quilibrio è noto, si può determinare la composizione isotopica di H2O
dall’equilibrio isotopico CO2-H2O. I tempi di equilibrazione sono di 2
ore per l’idrogeno, utilizzando appositi catalizzatori al platino, e di 10
ore per l’ossigeno.

❼ Il gas equilibrato, prima di essere immesso nello spettrometro, viene
fatto passare per una trappola mantenuta a bassa temperatura (-80➦C)
in modo da eliminare tracce di umidità.

Lo strumento utilizzato in questo studio è un Delta Plus Advantage del-
la Thermo-Fisher accoppiato ad un sistema di equilibrazione HDO device,
entrambi visibili in Figura 3.6. Lo strumento dispone di 24 boccette por-
tacampione e viene calibrato di volta in volta immettendo uno standard di
riferimento, contro cui verranno effettuate tutte le analisi relative (prima boc-
cetta), e due standard (ripetuti 3 volte durante) per la costruzione delle rette
di calibrazione. Con la configurazione qui discussa la precisione delle analisi
isotopiche generalmente, intesa come deviazione standard su tre ripetizioni,
è di 0.05h e 0.7h per δ18O e δD, rispettivamente.

Con la tecnica IRMS sono stati misurati i rapporti isotopici di idrogeno e
ossigeno nei campioni di precipitazioni mensili, come controllo per le analisi
effettuate con CRDS e per i campioni di acque superficiali della Laguna di
Venezia e dei suoi immissari.

3.2.1 Standard di laboratorio

Come accennato nel capitolo 2, per le analisi di δ18O e δD nei campioni di ac-
qua o nel vapore, ci si riferisce alla scala VSMOW2-SLAP2. Tuttavia questi
due standard sono molto costosi e vengono distribuiti dalla IAEA solamente
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Figura 3.6: Spettrometro di massa Delta Plus Advantage della Thermo-Fisher (unità
a destra) accoppiato ad HDO device (unità a sinistra) nel laboratorio di Geochimi-
ca Isotopica. Il riquadro tratteggiato evidenzia l’unità di equilibrazione con bagno
termostatato.

ogni due anni in quantità limitata (∼20 ml). Risulta quindi opportuno che
ciascun laboratorio disponga di standard interni che coprano l’intervallo di
composizione isotopica delle acque che intende analizzare. Nel caso del labo-
ratorio di Geochimica Isotopica dell’Università Ca’ Foscari, sono disponibili
standard che spaziano nel range delle principali acque marine e meteoriche di
tutto il mondo, passando da δ18O ∼ 0h dell’acqua di mare al δ18O ∼ −53h
delle precipitazioni antartiche. Si riportano in Tabella 3.1 gli standard che
sono stati utilizzati per lo sviluppo di questa tesi.

Gli standard vengono conservati in contenitori di vetro dotati di un si-
stema che minimizza l’area di scambio acqua/aria per evitare frazionamento
isotopico5. I contenitori inoltre sono mantenuti al buio per evitare lo sviluppo

5Uno strato di olio di vaselina galleggia sull’acqua standard in modo che questa non
evapori.
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Tabella 3.1: Composizione isotopica degli standard del laboratorio di Geochimica Iso-
topica dell’Università Ca’Foscari utilizzati in questo studio. La colonna Fase, riporta
la tipologia di campione analizzata con quello standard: SW acque superficiali marine
e dolci, P precipitazioni, WV campioni di vapore acqueo ottenuti con intrappolamento
criogenico.

Nome δ18O(±σ) δD(±σ) d(±σ) Fase
Standard (h) (h) (h) (SW,P,WV)

MSW 0.35(±0.03h) 2.31(±0.5h) -0.5(±0.6h) SW,P
TS -8.18(±0.02h) -52.2(±0.4h) 13.2(±0.4h) SW,P,WV
NS -18.08(±0.01h) -132.4(±0.4h) 12.3(±0.4h) P,WV
NVL -29.11(±0.01h) -222.2(±0.3h) 10.7(±0.3h) WV

di forme di vita fotosintetiche. In ogni caso la composizione isotopica degli
standard viene controllata ogni 2 anni in funzione della disponibilità degli
standard forniti dalla IAEA.

3.3 Inductively Coupled Plasma Mass Spec-

trometry e Optical Emission Spectrome-

try

Le tecniche ICP sono tecniche analitiche utilizzate per misurare la concentra-
zione di elementi mediante ionizzazione del campione con una torcia al pla-
sma e successiva determinazione tramite spettrometria di massa (ICP-MS)
o spettroscopia UV/VIS (ICP-OES). Lo sviluppo di strumenti che sfruttano
come sorgente di ionizzazione il plasma risale agli anni ’60 del secolo scorso
in concomitanza all’ampia diffusione di strumenti a ionizzazione di fiamma
(Dunnivant e Ginsbach, 2009). A differenza degli attuali sistemi, dove il
plasma è accoppiato induttivamente, i primi strumenti con torcia al plasma
erano a corrente continua ed il plasma era indotto da un sistema a microon-
de. Le tecniche ICP-MS e ICP-OES sono attualmente tecniche di routine
per analisi di tipo ambientale e vengono utilizzate per differenti matrici tra
cui suoli, aerosol, tessuti organici e acqua in soluzioni acide, generalmente al
2-3% con HNO3.

Il sistema di ionizzazione, comune ad entrambe le tecniche, prevede che
il campione venga prima nebulizzato con Ar in una camera dove si formano
goccioline con diametro nell’ordine dei µm. Le gocce più grosse, che impat-
tano sulle pareti della camera, vengono rimosse da un sistema di drenaggio
mentre le più piccole vengono trasportate dal gas carrier (Ar) all’interno del-
la torcia. Nella torcia, dove le temperature più elevate sono nell’ordine dei
104K, il campione subisce desolvatazione seguita da vaporizzazione del sol-
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vente (generalmente acqua), atomizzazione (vengono spezzati i legami ionici
e si formano gas allo stato atomico), eccitazione e ionizzazione degli elementi
che lo compongono.

La torcia in quarzo è composta da tre elementi concentrici: l’elemen-
to centrale è quello in cui viene flussato il campione, il gas utilizzato per
mantenere il plasma (Ar) viene flussato nell’elemento intermedio ed infine,
nell’elemento più esterno viene flussato il gas di raffreddamento (Ar).

Figura 3.7: Dettaglio della torcia al plasma dello strumento ICP-MS Nexion 350X della
PerkinElmer.

Il plasma è innescato da una scintilla che ionizza alcuni atomi di Ar. Gli
ioni, immersi in un campo a radiofrequenza (40 MHz), vengono accelerati
e la collisione tra ioni ed elettroni produce un plasma stabile ad altissima
temperatura. Il forte campo magnetico nella torcia viene generato da una
bobina di rame raffreddata ad acqua e avvolta attorno agli elementi concen-
trici in quarzo, come visibile in Figura 3.7. Il sistema di controllo fa s̀ı che
la temperatura del plasma sia stabile e che la temperatura degli elementi sia
ben al di sotto del punto di fusione.

Una volta che il campione viene ionizzato/eccitato sono possibili due ap-
procci per determinare la sua composizione elementale: studiarne lo spet-
tro di massa (MS) oppure studiarne lo spettro di emissione nella banda
dell’UV/VIS (OES).
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3.3.1 ICP-MS

Lo strumento utilizzato per le analisi elementali dei campioni di vapore con-
densati e delle acque superficiali della Laguna di Venezia è il modello Nexion
350X (PerkinElmer) del Dipartimento di Scienze Ambientali Informatica e
Statistica dell’Università Ca’ Foscari. Un’immagine dello strumento è mo-
strata in Figura 3.8. Il sistema di selezione delle masse e di rivelazione che
viene riportato in Figura 3.9, brevemente discusso di seguito, è dunque rela-
tivo a questo strumento.

Figura 3.8: Strumento ICP-MS Nexion 350X della PerkinElmer.

Il campione, dopo l’interazione con il plasma, viene focalizzato da un si-
stema a tre coni che rappresentano il punto di passaggio tra il sistema al
plasma a pressione ambiente e il sistema di selezione delle masse mantenuto
in medio vuoto (10−6 mbar) da un sistema a pompe rotative. Generalmente
gli strumenti ICP-MS presentano solo Sampler e Skimmer (orifizio � 1.1
mm e 0.9 mm, rispettivamente). Nel modello Nexion 350X, per aumentare
le prestazioni dello strumento, è stato aggiunto anche un terzo cono detto
Hyper-skimmer (orifizio � 1.0 mm). L’interfaccia a triplo cono è progettata
per consentire un passaggio più graduale dalla pressione atmosferica al vuo-
to operativo. Grazie alle due camere intermedie, ottenute tra i tre coni, la
pressione viene ridotta utilizzando più stadi intermedi, dando luogo ad una
minore dispersione del fascio ionico ed evitando la deposizione di campioni
sui componenti interni dello spettrometro di massa. I tre coni dell’interfac-
cia sono situati in modo da poter essere rimossi, puliti e sostituiti in modo
semplice e veloce, senza perdere il vuoto (PerkinElmer, 2016).

Dopo il passaggio attraverso i coni avviene una prima selezione basata
sullo stato di ionizzazione del materiale. Un deflettore ionico a quadrupo-
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Figura 3.9: Sistema di selezione delle masse a triplo quadrupolo dello strumento Nexion
350X. Il sistema di focalizzazione a tre coni è costituito da, partendo da sinistra, Sampler,
Skimmer e Hyper-skimmer (modificato da PerkinElmer (2016)).

lo miniaturizzato infatti ruota di 90 gradi il fascio di ioni interessato men-
tre il materiale non ionizzato (cluster, specie neutre e fotoni) prosegue sen-
za interagire col campo elettromagnetico e non viene immesso nello stadio
successivo.

Il fascio di ioni raggiunge quindi la sezione dell’analizzatore dove le dif-
ferenti specie ioniche vengono selezionate sulla base del loro rapporto mas-
sa/carica. I più comuni analizzatori presenti in commercio sono: l’analizza-
tore a settore magnetico con doppia focalizzazione, l’analizzatore del tempo
di volo e il quadrupolo. Quest’ultimo, nonostante sia caratterizzato da una
risoluzione inferiore a quella degli altri due apparati, è presente nel 90% degli
ICP-MS, tra cui il Nexion 350X, per via delle dimensioni ridotte, la possibi-
lità di effettuare rapidamente analisi multielementali dello stesso campione
ed infine ha costi d’acquisto e manutenzione contenuti (Valotto, 2009).

Il fascio ionizzato attraversa uno stadio a cella universale in grado di ope-
rare in tre modalità: standard, cella di reazione dinamica (Dynamic Reaction
Cell, DRC) e discriminazione dell’energia cinetica (Kinetic Energy Discri-
mination, KED). Di queste, la modaltità KED è quella con cui sono stati
analizzati tutti i campioni di questo studio e consente la rimozione di inter-
ferenze sconosciute mediante collisione con un gas non reattivo come l’He. Il
gas inerte viene introdotto nella cella per scontrarsi con gli ioni interferenti
che presentano diametri maggiori, riducendo la loro energia cinetica. Grazie
a questo stadio intermedio l’accuratezza dello strumento incrementa note-
volmente, migliorando il rapporto segnale/rumore e abbassando il limite di
rivelabilità (Simpson et al., 2001).
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Successivamente a questa discriminazione avviene un’ulteriore selezione
mediante l’ultimo quadrupolo a scansione6 fino a raggiungere il rivelatore.
Quest’ultimo è un rivelatore a due stadi costituito da un elettromoltiplicatore
a dinodi separati la cui corrente viene tradotta in concentrazione dell’analita
mediante calibrazione con rette di taratura.

3.3.2 ICP-OES

Lo strumento utilizzato per determinare le concentrazioni degli elementi mag-
giori nelle acque della Laguna di Venezia si basa invece sull’emissione di ra-
diazione elettromagnetica da parte del campione eccitato con la torcia al
plasma.

Figura 3.10: Strumento ICP-OES 5300DV della PerkinElmer.

Questa tecnica ha un limite di rivelabilità maggiore rispetto alla tecnica ICP-
MS ma è meno sensibile alla presenza di interferenti dovuta ad esempio ad
una elevata concentrazione salina dei campioni. Generalmente la tenica ICP-
OES viene utilizzata per studiare la concentrazione di elementi con masse in-
feriori a quella di Ar (40) ma presenta ottimi limiti di rivelabilità anche per
elementi con masse maggiori. Lo strumento utilizzato per le anlisi di questa
tesi è l’ICP-OES 5300DV (PerkinElmer) del laboratorio di Geomineralogia
dell’Università Ca’ Foscari, visibile in Figura 3.10.

Dopo l’interazione con la torcia al plasma gli atomi eccitati e gli ioni
tornano ad un livello energetico inferiore, o al loro stato fondamentale, ed
emettono radiazioni elettromagnetiche caratteristiche di ogni elemento. La

6Nel caso del Nexion 350X, può operare ad un rateo di scansioni > 5000 amu s-1
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radiazione emessa è specifica dell’elemento ma, poiché dipende dalle carat-
teristiche elettroniche di quest’ultimo, non si conserva alcuna informazione
riguardo la sua composizione isotopica. La luce policromatica emessa (UV-
VIS) dal campione eccitato viene trasmessa con un sistema ottico che la
disperde in funzione della lunghezza d’onda, come visibile in Figura 3.11.

Figura 3.11: Banco ottico dell’ICP-OES 5300DV (PerkinElmer, 2007).

Nello strumento 5300DV è possibile acquisire lo spettro in due configurazioni
(caratteristica degli strumenti Dual View - DV) rispetto alla torcia al pla-
sma: assiale, sullo stesso asse della direzione della torcia o radiale, perpen-
dicolarmente alla torcia. La configurazione assiale viene utilizzata quando
si studiano basse concentrazioni, quella radiale invece viene utilizzata per
concentrazioni maggiori. L’intensità della radiazione a ciascuna lunghezza
d’onda viene misurata convertendo il segnale luminoso in un segnale elettri-
co mediante un CCD (Charge-coupled device). È possibile sondare in tempo
reale le lunghezze d’onda caratteristiche in modo da individuare quella con
la migliore efficienza di emissione e la cui rivelazione presenta minori effetti
di interferenza dovuti ad elementi prossimi a quello di interesse. Con l’uti-
lizzo di appropriate rette di calibrazione l’intensità rivelata viene correlata
alla concentrazione dell’analita, rispettando l’intervallo di valori di concen-
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trazione nel quale lo strumento presenta una risposta lineare (Linear Dinamic
Range LDR).
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Capitolo 4
Composizione isotopica del vapore

nella Laguna di Venezia

Attualmente gli studi che caratterizzano per lunghi periodi la com-

posizione isotopica del vapore acqueo atmosferico sono in numero

limitato. In particolare, nessuno di quelli disponibili riguarda am-

bienti umidi e di transizione come le lagune. In questo capitolo sono

quindi discussi i risultati della campagna di campionamento crioge-

nico effettuato sul margine occidentale della Laguna di Venezia da

fine Marzo 2015 a Giugno 2016. La composizione isotopica del vapo-

re mostra una buona correlazione con il rapporto di mescolamento

(R=0.60), indicando che il processo di mescolamento tra masse di

vapore continentale e marino potrebbe essere il principale processo

di modulazione del segnale isotopico nel vapore. Ciò trova confer-

ma nell’analisi delle retrotraiettorie accoppiate alle analisi isotopiche.

Risulta tuttavia evidente una correlazione tra l’eccesso di deuterio

e l’umidità relativa locale, rafforzata o indebolita in funzione della

direzione del vento (i.e. R=-0.75 con direzione del vento verso la

laguna, R=-0.49 con direzione del vento dall’entroterra). La Laguna

di Venezia risulta quindi importante sia come sorgente di vapore (il

cui contributo varia stagionalmente) che come modulante del segnale

isotopico, in particolare per le condizioni di circolazione locale e di

umidità. Infine, dato che vengono principalmente utilizzati modelli

di mescolamento binario vengono anche discussi i limiti imposti dal

metodo utilizzato.
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Allo stato attuale della ricerca sono stati spesi grandi sforzi per determi-
nare e comprendere i processi che governano la composizione isotopica del
vapore acqueo atmosferico (Gat et al., 2003; Pfahl e Wernli, 2008; Benetti
et al., 2014) e per partizionare i flussi di vapore all’interno di differenti tipi
di ecosistemi (Gat e Matsui, 1991; Wang et al., 2010). Dato che l’area di
studio di questo lavoro è la Laguna di Venezia, un espandimento di acque di
transizione di dimensioni notevoli, viene naturale chiedersi se l’evaporazione
locale sia il principale processo che governa la composizione isotopica del va-
pore nel PBL lagunare. In letteratura sono diversi gli studi che affrontano
il bilancio idrologico di laghi e la loro interazione con l’umidità atmosferica
utilizzando gli isotopi stabili nel vapor d’acqua (Gat et al., 1994; Gibson e
Edwards, 2002). Tuttavia, l’unico studio incentrato sulle interazioni tra il va-
por d’acqua di origine locale e il trasporto atmosferico in una laguna costiera
è quello di Delattre et al. (2015). Il suddetto studio, anche se limitato a 36
giorni di osservazione durante l’estate del 2011, pone l’eccesso di deuterio co-
me determinante per comprendere fenomeni di evaporazione locale. L’eccesso
di deuterio, considerato storicamente come un tracciante delle condizioni di
evaporazione negli oceani, può essere usato per individuare processi di eva-
porazione a scala locale. Sono infatti numerosi gli studi che concordano sul
fatto che l’evapotraspirazione locale possa avere effetti su questo parametro
nell’umidità atmosferica (Welp et al., 2012; Bastrikov et al., 2014; Huang e
Wen, 2014; Zhao et al., 2014). Dato che un fenomeno importante che ri-
guarda l’area di studio è il regime di brezza con frequenza diurna (Camuffo,
1981), risulta possibile che la composizione isotopica del vapore acqueo sia
influenzata dalla provenienza delle masse d’aria o dall’interazione tra umidità
continentale e marina. Uno strumento che si è dimostrato fondamentale per
partizionare i flussi di vapore nel PBL atmosferico è il KP, introdotto nella
sezione 2.3.5. Il KP è stato utilizzato in numerosi studi per determinare la
composizione isotopica del flusso di vapore superficiale sia utilizzando misure
di gradiente (Helliker et al., 2002; Wang et al., 2010; Tsujimura et al., 2007)
che serie storiche (Noone et al., 2011; Noone, 2012). In questo capitolo il
KP verrà utilizzato per determinare la composizione isotopica del flusso di
vapore che va a mescolarsi con l’aria proveniente dall’atmosfera libera.

4.1 Materiali e metodi

4.1.1 Sito di campionamento

Il sito di campionamento del vapore è il Campus Scientifico di Via Torino (N
45.48➦, E 12.25➦), posizionato nel primo entroterra Veneziano, come già visto
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Figura 4.1: Sito di campionamento del vapore per la campagna 2015-2016. Nella vista
dall’alto (fonte Google Maps) sono evidenziati con dei cerchi rossi i punti di prelievo del
vapore: l’edifico Alfa (Ovest) e l’edificio Delta (Est). In basso sono riportate le immagini
di dettaglio degli edifici con evidenziato il punto di prelievo. I riquadri rossi mostrano i
punti di prelievo presso l’edificio Alfa e Delta a sinistra e destra, rispettivamente.

in Figura 1.1. Una parte dei campionamenti sono stati eseguiti sul tetto del-
l’edificio Alfa (da fine Marzo 2015 ad Agosto 2015, quota ∼ 30 m) mentre i
restanti sono stati eseguiti all’esterno del laboratorio di geochimica isotopica
(da Settembre 2015 a Giugno 2016, quota 6 m). Nonostante il sito di cam-
pionamento sull’edificio Alfa risultasse in una posizione ottimale, soprattutto
per la quota di campionamento, l’impossibilità di installare strumentazione
fissa e non poter accedere all’area anche di notte ha reso necessario cambia-
re punto di campionamento. La scelta è quindi ricaduta sul laboratorio di
geochimica isotopica. Come si può vedere da Figura 4.1 il punto di prelievo
del vapore è stato posizionato all’esterno del muro est dell’edificio, vincolato
alla passerella di emergenza del primo piano.
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4.1.2 Campionamento del vapore

I campioni di vapore acqueo atmosferico discussi in questo capitolo sono stati
ottenuti mediante intrappolamento criogenico (cryoptrapping) con un siste-
ma progettato e costruito appositamente per questo studio. L’intrappola-
mento criogenico, introdotto inizialmente da Craig e Gordon (1965), prevede
il congelamento completo di tutta l’umidità presente nell’aria utilizzando del-
le trappole mantenute a temperature inferiori al punto di rugiada.

Figura 4.2: Sinistra: sistema per l’intrappolamento criogenico di vapore acqueo. Le
linee rosse si riferiscono a tubazioni riscaldate (50➦C), le linee blu a tubazioni non riscaldate
e le linee nere a collegamenti elettrici. Destra: dettaglio della trappola utilizzata per
campionare il vapore.

Come visibile in Figura 4.2 l’aria ambiente viene flussata all’interno del-
le trappole utilizzando una pompa a membrana. Il filtro posto all’ingresso
del sistema (una semplice rete di nylon con maglie di 0.5x0.5 mm) previene
l’introduzione di materiale solido che potrebbe ostruire il passaggio dell’aria.
Poiché la differenza tra temperatura dell’aria esterna ed interna al laboratorio
può essere ampia1 diviene indispensabile mantenere la linea di campionamen-
to ad una temperatura superiore a quella del punto di rugiada. In particolare,
se durante il periodo estivo l’aria esterna, calda e carica di umidità, viene

1La differenza tra temperatura esterna e interna al laboratorio durante i mesi estivi
supera spesso i 15➦C.
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trasportata all’interno del laboratorio si può incorrere in frazionamento del
vapore lungo la linea (i.e. parte del vapore condenserà prima di essere cam-
pionato). Si è scelto quindi di riscaldare l’intera linea di campionamento
(50±1➦C) mediante treccia riscaldante (20 W/m, 220 V Minco Inc.). Il flus-
so d’aria viene direzionato verso una trappola del sistema di campionamento
utilizzando delle elettrovalvole (12 V, azione diretta) azionate da un micro-
controllore (STM32F103RB6) che viene programmato di volta in volta con
gli orari del campionamento. Gli orari di campionamento sono stati scelti in
modo da comprendere le principali ore sinottiche (00, 06, 12 e 18 UTC+1).
Il flusso d’aria viene misurato con un rotametro lungo la linea di aspirazione.

Le trappole che catturano l’umidità sono immerse in alcol isopropilico la
cui temperatura (-77➦C) può essere mantenuta in due modi2:

❼ aggiungendo ghiaccio secco (CO2 solida). Questa soluzione si è rivelata
utile per svolgere i primi test, effettuare i primi campionamenti (fino
ad Agosto 2015) e svolgere esperimenti in campo. Si tratta di una solu-
zione estremamente economica ma prevede che un operatore monitori
continuamente la temperatura della miscela affinché questa non salga
eccessivamente;

❼ con un criostato o un dito freddo controllato elettronicamente. In que-
sto modo non è necessario monitorare continuamente la temperatura
ma il sistema diviene inevitabilmente più ingombrante ed è necessario
un allacciamento elettrico con una potenza che può variare da 500 a
1500 W3. Questa seconda soluzione è stata adottata per prelevare i
campioni di vapore da Agosto 2015.

In letteratura si trovano diversi tipi di trappole utilizzabili per il campiona-
mento del vapore acqueo (Gat et al., 2003; Strong et al., 2007). Durante la
messa a punto del metodo di campionamento sono state sviluppate tre trap-
pole i cui disegni tecnici sono riportati nell’allegato A. Le prime due versioni
(v.0, e v.1), di dimensioni ridotte, sono state sviluppate per funzionare con
un sistema di raffreddamento a celle di Peltier mentre la trappola utilizzata
per tutti i campionamenti di questo studio (v.2) è visibile in Figura 4.2. La
trappola è stata progettata prendendo spunto dal lavoro di Helliker et al.
(2002). Le componenti costitutive della trappola sono di facile reperibilità
e di costo estremamente ridotto (raccorderia in acciaio INOX e provetta in
vetro borosilicato). Le dimensioni dei raccordi e della provetta di raccol-

2Si riportano nell’allegato A alcune immagini dei campionatori utilizzati.
3Peters e Yakir (2010) hanno proposto un sistema di campionamento portatile che

utilizza un cryocooler a ciclo Sterling che può essere alimentato a batteria.
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ta possono variare in funzione della quantità di campione da prelevare e di
conseguenza della durata del campionamento.

Per ottenere un campione di vapore sono richieste dalle 2 alle 4 ore, in
funzione del contenuto di umidità dell’aria. I tempi di campionamento scelti
sono un compromesso per ottenere almeno 1 ml di campione liquido, come
richiesto dal protocollo Moisture Isotopes in the Biosphere and Atmosphere
(MIBA) della IAEA, e per poter svolgere più analisi del campione stesso.
Durante la campagna di campionamento il vapore è stato prelevato una volta
a settimana durante il giorno (generalmente alle ore 10, 12 e 14) da fine Marzo
2015 a Settembre 2015 e durante il giorno e la notte (00, 06, 12, 18) da fine
Ottobre 2015 a Luglio 2016. La sequenza temporale del campionamento
tipo utilizzata in questo studio è riportata nel grafico di Figura 4.3 dove
viene mostrato lo stato di ogni elettrovalvola (0-spenta/1-accesa) durante
una sessione di campionamento.

Figura 4.3: Stato delle elettrovalvole (SV-i, 0-spenta/1-accesa) durante il campiona-
mento del vapore con le trappole criogeniche. I valori di ton (tempo di apertura della
trappola) e tsw (tempo di attesa tra una trappola e l’altra) sono generalmente di 4 e 2 ore,
rispettivamente.

La composizione isotopica del campione di vapore raccolto dalla trappola
risulterà quindi essere la media pesata della composizione isotopica del vapore
centrata nell’ora d’interesse ± ton/2.

Terminata la sessione di campionamento, ogni trappola viene sigillata con
Parafilm➤ e posta a temperatura ambiente (circa 20➦C) per almeno un’ora
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in modo che tutto il ghiaccio in essa contenuta si sciolga. Una volta sciolto il
campione si provvede a trasferire il contenuto della trappola in una fialetta
da 1 ml per la successiva analisi, queste ultime effettuate mediante CRDS
utilizzando l’analizzatore L1102-i della Picarro. Dopo il campionamento le
trappole vengono pulite accuratamente, risciacquate abbondantemente con
acqua MilliQ➤, asciugate in stufa a 60➦C per 8 ore ed infine, una volta
rimontate, vengono riempite con azoto per togliere ogni traccia di umidità al
loro interno e sigillate per il successivo campionamento.

4.1.3 Effetti della temperatura di intrappolamento e
del flusso d’aria sul campionamento

Il flusso d’aria e la temperatura della trappola sono fattori critici per il cam-
pionamento del vapore acqueo atmosferico. È infatti indispensabile che tutta
l’umidità presente nell’aria venga congelata per non incorrere in un fraziona-
mento isotopico. Per quanto riguarda la temperatura di intrappolamento, la
maggior parte dei lavori svolti in passato sono concordi intorno all’intervallo
[-70, -80]➦C. Variazioni all’interno di questo intervallo sono dovute al tipo
di miscela (cooling bath) di raffreddamento utilizzata (e.g. ghiaccio secco e
alcol isopropilico, azoto liquido e acetone etc). Si può osservare nel lavoro di
Schoch-Fischer et al. (1983) come sia necessario applicare fattori di correzio-
ne per temperature di campionamento più elevate4. Per quanto riguarda il
flusso d’aria invece non sembra esserci uno standard nonostante si sia cercato
con il programma MIBA della IAEA di uniformare il metodo di campiona-
mento. In generale, il flusso d’aria è compreso tra 0.5 e 5 l min-1(Angert
et al., 2008; Helliker et al., 2002; Schoch-Fischer et al., 1983; Strong et al.,
2007). Per individuare il flusso d’aria e la temperatura ottimale di lavoro
sono stati effettuati due semplici test:

1. È stato prelevato un campione di vapore acqueo atmosferico durante
un evento di precipitazione utilizzando due trappole poste a tempera-
ture diverse: -30➦C e -77➦C, mantenute da un sistema a celle di Peltier e
una miscela di ghiaccio secco e alcol isopropilico, rispettivamente. Con-
temporaneamente al vapore è stata campionata la pioggia e sono state
registrate la temperatura dell’aria e l’umidità relativa con un termo-
igrometro. In questo modo, nota la temperatura e la composizione
isotopica della pioggia, è stato possibile stimare la composizione del
vapore acqueo all’equilibrio e valutare lo scostamento tra i campioni di
vapore ottenuti con le due diverse configurazioni.

4Nel loro studio hanno prelevato campioni di umidità atmosferica utilizzado un sistema
di raffreddamento a celle di Peltier alla temperatura di -50➦C (Schoch-Fischer et al., 1983).
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2. Sono stati prelevati contemporaneamente 4 campioni di vapore acqueo
atmosferico utilizzando 4 flussi diversi: 0.4, 0.8, 1.0 e 1.3 l min-1.
Da questo test si è determinato qualitativamente come la variazione
del flusso comporti un frazionamento all’interno della linea di cam-
pionamento. L’andamento della composizione isotopica del vapore in
funzione del flusso d’aria è stata quindi stimata con una regressione
polinomiale calcolata sulle quattro misure disponibili.

Si riportano in Tabella 4.1 i risultati del test numero 1 (svolto il 30/01/2015).
Come si può osservare la differenza tra composizione isotopica del vapore
stimato all’equilibrio dalla pioggia è nettamente superiore per la trappola
mantenuta a temperatura più elevata (-30➦C). Ciò risulta particolarmente
evidente per δD e per l’eccesso di deuterio (d). La differenza invece è minore
per la trappola raffreddata con ghiaccio secco e alcol isopropilico.

Tabella 4.1: Vapore acqueo campionato durante la precipitazione del 30/01/2015.
Il vapore all’equilibrio è calcolato dalla composizione isotopica della precipitazione (fra
parentesi) alla temperatura di 6.1➦C. Durante la precipitazione RHmedia=85%.

δ18O δD ED

(h) (h) (h)
Vapore all’equilibrio -29.39(-18.63)±0.2 -223.45(-143.36)±1 11.67(5.68)
Vapore (-77➦C) -28.59±0.2 -212.19±1 16.53
Vapore (-30➦C) -26.83±0.2 -187.88±1 26.77

Nonostante la temperatura della trappola raffreddata con ghiaccio secco e
alcol isopropilico sia pari a quella utilizzata da altri studi si può osserva-
re che lo scostamento dalla composizione teorica (i.e. all’equilibrio con la
precipitazione) è comunque maggiore dell’incertezza della misura. Ciò po-
trebbe significare che durante questo test vapore e precipitazione non fossero
all’equilibrio (RH media 85%).

Per valutare come il flusso d’aria nella trappola possa influire sulla compo-
sizione isotopica del campione di vapore si riportano in Figura 4.4 i risultati
ottenuti dal test numero 2. Come si può osservare la variazione della compo-
sizione isotopica del vapore campionato tra 0.8 e 1.3 l min-1 è molto piccola
per δ18O, variando attorno a −11.4h solo dello 0.2h. La differenza è invece
più evidente per l’eccesso di deuterio. In entrambi i casi si può assumere che
l’andamento della composizione isotopica del vapore in funzione del flusso
sia approssimabile ad una parabola. Le linee tratteggiate di Figura 4.4 sono
quindi il risultato di una regressione polinomiale di ordine due. Le derivate
prime delle funzioni che meglio approssimano l’andamento della composizio-
ne si annullano entrambe a 1.02 l min-1 e si può concludere che variazioni
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Figura 4.4: Variazione della composizione isotopica del vapore in funzione del flusso di
aspirazione. Le derivate prime delle funzioni che meglio approssimano l’andamento della
composizione in funzione del flusso (linee tratteggiate) si annullano per flusso pari a 1.02
l min-1.

dell’ordine del 10-20% sul flusso di aspirazione comportano un errore sulla
composizione isotopica del vapore trascurabile.

4.1.4 Dati meteorologici

I principali parametri meteorologici durante la campagna 2015-2016 sono
stati acquisisti dalla stazione meteo automatica del Laboratorio di Fisica
Tecnica Ambietale (FisTec) dell’Università IUAV di Venezia per quanto ri-
guarda il Campus Scientifico di via Torino e dalla rete meteo-mareografica del
Centro Segnalazione e Previsioni Maree (CPSM) del Comune di Venezia per
quanto riguarda i dati della Laguna di Venezia (stazioni di Palazzo Cavalli
e Punta della Salute, al centro della Laguna di Venezia). Valori medi [mini-
mi;massimi] registrati durante le sessioni di campionamento per entrambe le
stazioni sono riportati in Tabella 4.2. Si aggiungono a questi anche i valo-
ri medi di umidità relativa normalizzata alla temperatura superficiale della
laguna (RHSST) [%] e il rapporto di mescolamento (w) [mmol mol-1] stimati
come segue:
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Tabella 4.2: Parametri meteo medi [minimi;massimi] dalle centraline FisTec (Campus
Scientifico) e CPSM (Venezia) durante i campionamenti del vapore, campagna 2015-2016.

Stazione FisTec Stazione CPSM
Parametri misurati
T2m (➦C) 14.9 [-2.4;34.2] 16.8 [2.0;35.7]
RH (%) 72.3 [35.6;∼100] 69.0 [33.4;∼100]
SolR (W m-2) 286 [2 881] 292 [0 924]
SLP (hPa) - 1016.28 [992.52;1035.47]
SST (➦C) - 15.8 [5.9;30.0]
Parametri derivati
RHSST (%) 66.5 [36.7;∼100] 72.3 [39.2;∼100]
w (mmol mol-1) 12.62 [3.49;29.27] 13.50 [4.78;29.86]

❼ RHSST: note la temperatura dell’aria [K] e l’umidità relativa [%] viene
calcolata la pressione di vapore ea [Pa] con l’equazione 4.1:

ea =
RH

100
es(T ) (4.1)

dove es è la pressione di vapore saturo alla temperatura dell’aria, sti-
mabile con l’equazione 2.20. L’umidità relativa viene quindi ricalcolata
rispetto ad SST con l’equazione 4.2.

RHSST = 100
ea

es(SST )
(4.2)

❼ Rapporto di mescolamento: note la pressione di vapore ea [Pa]
(equazione 4.1) e la pressione atmosferica SLP [Pa], si può calcolare w
[mmol mol-1] con l’equazione 4.3 (Vaisala, 2010):

w =
ea

SLP − ea
103 (4.3)

In generale c’è buon accordo tra le temperature e l’umidità misurate pres-
so il Campus Scientifico e la zona centrale della Laguna di Venezia5 ma, co-
me si può osservare da un semplice confronto tra le medie, le temperature in
centro alla laguna sono generalmente più elevate rispetto al primo entroterra.

I parametri di velocità [m s-1] e direzione del vento [➦N] sono stati registrati
solamente presso il Campus Scientifico. Si riporta in Figura 4.5 l’andamento
della velocità e della direzione del vento durante le sessioni di campionamento.
Dalle rose dei venti si può osservare che mediamente la velocità del vento è
bassa (∼1 m s-1) con direzione preferenziale NE-SE. Tale fatto rende il punto
di campionamento generalmente sempre sottovento rispetto alla laguna. Si
può vedere tuttavia che durante i mesi invernali una frazione significativa dei
venti arriva da SW.

5Un confronto tra i dati delle due stazioni è riportato nell’allegato S1.
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Figura 4.5: Andamento stagionale di velocità e direzione del vento durante i campio-
namenti del vapore, campagna 2015-2016. MAM: primavera, GLA: estate, SON:autunno,
DGF:inverno.
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4.2 Risultati della campagna 2015-2016

Durante la campagna 2015-2016 sono stati prelevati 161 campioni di vapore
acqueo per una copertura temporale di 48 settimane. Poiché sono stati pre-
levati dai 3 ai 4 campioni di vapore durante un solo giorno della settimana,
si è deciso di calcolare media e deviazione standard della composizione iso-
topica per ciascuna settimana. Cos̀ı facendo, si assume che i campioni siano
statisticamente indipendenti e che la frequenza sia settimanale. In questo
modo è inoltre possibile valutare la variabilità (come deviazione standard)
della composizione isotopica per ogni giornata di campionamento. Si ripor-
tano quindi in Figura 4.6 gli andamenti della composizione isotopica (δ18O,
δD, d) per la campagna di campionamento con le trappole criogeniche6. I va-
lori medi di δ18O, δD, d durante il periodo di campionamento sono -17.49h,
-123.18h, 16.71h, rispettivamente. Come visibile δ18O e δD mostrano un
trend stagionale, con valori più negativi d’inverno e meno negativi durante la
primavera/estate. Non si riscontra questo tipo di andamento nell’eccesso di
deuterio in quanto esso risulta scarsamente influenzato dalla temperatura ma
risulta invece correlato alle condizioni di umidità locali. Il vapore acqueo più
impoverito è stato campionato nel mese di Marzo 2016 (δ18O=-32.20±0.02h,
δD=-243.6±0.1h, ore 6 UTC+1) mentre quello più arricchito in isotopi pe-
santi durante il mese di Aprile 2016 (δ18O=-10.50±0.05h, δD=-83.1±0.6h,
ore 12 UTC+1). Questi valori sono stati registrati a distanza di un mese al
termine dell’inverno e si può osservare come l’anno precedente vi sia stata una
condizione simile. Valori minimi e valori massimi inoltre non corrispondono
ai valori minimi e massimi di temperatura registrati (-2.4➦C a Gennaio 2016;
34.4➦C ad Agosto 2015) ma dipendono dalla provenienza delle masse d’aria,
dal loro mescolamento o, eventualmente, da fenomeni di avvezione. Il valore
minimo dell’eccesso di deuterio (0.9h) è associato sia ai valori massimi di
δ18O e δD (Aprile 2016) sia al valore massimo registrato di umidità relativa
(RHSST=100%).

Si può affermare che le distribuzioni di δ18O, δD e d dei campioni di
vapore sono molto simili a distribuzioni normali, come si può vedere dagli
istogrammi di Figura 4.7. Tuttavia, dai QQ-plot di Figura 4.7 emerge che
entrambe le distribuzioni di δ18O e δD sono asimmetriche negative mentre
quella di d, anche se simmetrica, presenta un coefficiente di curtosi maggio-
re di 0 (2.9). Ciò implica che si tratta di una distribuzione più appuntita
rispetto ad una distribuzione normale. Per verificare la normalità delle di-
stribuzioni è stato comunque effettuato il test di Shapiro-Wilk da cui risulta
che sia δ18O, δD che l’eccesso di deuterio non seguono una distribuzione nor-

6Le singole osservazioni sono riportate nella sezione S2 dell’allegato B.
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Figura 4.6: Andamenti di δ18O, δD e d nel vapore acqueo durante la campagna 2015-
2016. Le linee tratteggiate rappresentano i valori medi. Tra Settembre e Ottobre 2015
sono stati prelevati solo 4 campioni.
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Figura 4.7: Distribuzione statistica di δ18O, δD e d nei campioni di vapore acqueo.
Sinistra: istogramma di frequenza e distribuzione normale sovraimpressa (nero continuo).
Le linee verticali sono: in nero continuo il valore medio, in nero tratteggiato la mediana.
Destra: qq-plot della distribuzione osservata e la distribuzione normale teorica.
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male (p − value < 0.01). Le distribuzioni di δ18O e δD mostrano dunque
uno schiacciamento dei campioni verso destra, analogamente ad una distri-
buzione log-normale. Il limite destro dell’intervallo potrebbe essere il valore
all’equilibrio isotopico con la superficie della Laguna di Venezia alle massime
condizioni di temperatura registrate. In tal caso, assumendo che si possano
realizzare le condizioni di equilibrio isotopico al valore massimo di tempera-
tura registrato durante i campionamenti (34.2➦C, Agosto 2015) tale valore
dovrebbe essere pari a -8.71he -66.84h, per δ18O e δD, rispettivamente7.
Tuttavia, come si può osservare, il valore limite è più negativo, aggirandosi
intorno a -10he -80h.

Sono presenti alcuni outlier nel dataset, posizionati sulle code delle di-
stribuzioni. Questi valori sono molto negativi per δ18O (< −28h) e δD
(< −200h) e molto positivi per d (> 30h). Campioni cos̀ı estremi sono col-
legati a particolari condizioni di circolazione atmosferica e possono dipendere
da trasporto atmosferico a lunga distanza (subendo intensa distillazione) op-
pure ad entrainment di aria dall’alta troposfera. Fattore discriminante tra i
due processi è dato dall’eccesso di deuterio. Nel caso di mescolamento con
vapore continentale l’eccesso di deuterio tende ad essere più elevato, mentre
nel secondo l’abbassamento di δ18O e δD non è associato ad un incremento
di d.

4.2.1 Relazioni tra δ18O, δD e d nel vapore acqueo

La nota relazione lineare che esiste tra δ18O e δD nelle acque meteoriche
(Craig, 1961a; Dansgaard, 1964) è ovviamente presente anche nel vapore ac-
queo, come si può vedere da Figura 4.8. I parametri della regressione lineare
(i.e. pendenza e intercetta) calcolata sui campioni di questo studio sono
molto simili a quelli definiti per la linea delle acque meteoriche italiana (Lon-
ginelli e Selmo, 2003) e per la GMWL. Risultati simili sono riportati per una
laguna Mediterranea, anche se relativi ad un solo periodo estivo (Delattre
et al., 2015). Analogamente alle precipitazioni, la relazione lineare tra δ18O
e δD può variare molto da luogo a luogo (Gat, 2010). Studi sulla composi-
zione isotopica del vapore svolti in diverse parti del mondo presentano infatti
parametri assai differenti da quelli riportati in questo studio. Si riportano
come confronto le pendenze e le intercette ricavate dalle regressioni linea-
ri di alcuni studi svolti nell’area Mediterranea e Atlantica in Tabella 4.3.
Tutti gli studi considerati sono su scala annuale-pluri annuale e dovrebbero
quindi essere rappresentativi della composizione isotopica del vapore per le
aree di interesse. Analogamente alle precipitazioni, la pendenza della retta

7Si assume inoltre che la composizione isotopica dell’acqua liquida sia pari a 0h.
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Figura 4.8: Relazione tra δ18O e δD nel vapore acqueo a Venezia (2015-2016). In
nero continuo la retta di regressione (DBF) calcolata con i campioni di vapore e in nero
tratteggiato la linea globale delle acque meteoriche (GMWL).

di regressione è legata all’umidità del sito di campionamento. Valori bas-
si di RH portano ad un maggiore frazionamento cinetico e con conseguente
diminuzione della pendenza della retta di regressione. Al contrario, valori
elevati di RH rendono meno importate il frazionamento cinetico, favorendo
il frazionamento all’equilibrio e quindi aumentando la pendenza della retta
di regressione. Da ciò ne consegue che le aree indagate da tutti gli studi a
lungo termine nel bacino Mediterraneo sono caratterizzate da bassi valori di
RH.

Tabella 4.3: Relazione tra δ18O e δD nel vapore acqueo: alcuni studi a scala annuale
nell’area Mediterranea ed Atlantica(*).

Pendenza Intercetta R2 Periodo Metodo
Questo studio 7.5(±0.1) 7(±2)h 0.97 2015-2016 Cold Trap
Angert et al. (2008) 4.7 0.45h 0.65 1998-2006 Cold Trap
Salamalikis et al. (2015) 4.5(±0.6) -36(±-8)h 0.49 2007-2010 Cold Trap
Steen-Larsen et al. (2015)* 6.85(±0.05) -7.8 (±1)h 2011-2013 CRDS

Un’altra relazione importante che emerge dalla composizione isotopica del
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vapore acqueo è quella tra δ18O e l’eccesso di deuterio. All’interno del PBL
lagunare il valore di δ18O può essere considerato come un indice del grado di
distillazione della massa d’aria d’interesse mentre l’eccesso di deuterio può
essere considerato come un indice delle condizioni di evaporazione. Il grafico
di Figura 4.9 mostra come i campioni di vapore si distribuiscono sul piano
δ18O vs d.

Figura 4.9: Relazione tra δ18O e d nel vapore acqueo. I campioni di vapore sono co-
lorati in funzione di RHSST misurata durante il campionamento. Le linee rappresentano
l’evoluzione della composizione isotopica del vapore in una massa d’aria a cui viene addi-
zionato vapore con il modello Craig-Gordon. Le condizioni iniziali di umidità sono pari a
RHSST=0% e RHSST=85% per le curve DRY e WET, rispettivamente. Il colore delle cur-
ve varia in funzione dell’umidità, analogamente ai campioni. Sono riportati alcuni valori
di RHSST come riferimento.

Come si può osservare la distribuzione dei campioni di vapore su questo piano
descrive una sorta di triangolo (Steen-Larsen et al., 2015), dove il vertice in
basso a destra è dato da vapore in equilibrio isotopico con la fase liquida
(∼ −10h per δ18O, ∼ 0h per d). Valori molto vicini a questo vertice
sono caratterizzati da elevata RHSST (> 90%, dove SST è la temperatura
dell’acqua della laguna). Il limite ideale destro che la distribuzione non può
superare è stato stimato studiando l’evoluzione della composizione isotopica
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dell’umidità di una massa d’aria che viene riempita fino a saturazione solo da
vapore locale. Questo limite ideale è stato calcolato utilizzando il Box Model
di sezione 2.3.4 integrando il valore di δa nell’intervallo RHSST = [0, 98]% ed
è riportato in Figura 4.9 come la retta DRY 8. Dato che anche il lato inferiore
della distribuzione sembra limitato, sono state formulate due ipotesi:

1. Il limite inferiore è dato da una distillazione Rayleigh. Secondo que-
sta ipotesi, il vertice dovrebbe rappresentare le condizioni iniziali del-
la massa di vapore soggetta a distillazione. Tuttavia, dato che nella
distillazione Rayleigh non compaiono termini di frazionamento cineti-
co, l’eccesso di deuterio non dovrebbe variare sensibilmente, restando
pressoché costante lungo l’intervallo di δ18O considerato.

2. Il limite inferiore è dato dall’evoluzione della composizione isotopi-
ca dell’umidità di una massa d’aria parzialmente inumidita che vie-
ne saturata con vapore di origine locale. In questo caso la traiet-
toria compiuta nel piano δ18O vs d non sarà più una retta ma una
curva il cui punto di partenza può essere scelto arbitrariamente ma
che tenderà inevitabilmente all’equilibrio isotopico con l’acqua liquida
(RHSST → 100%).

Il secondo caso risulta essere in miglior accordo con le osservazioni, come
mostrato dalla curva WET di Figura 4.9. La curva WET è stata calcolata
partendo da una massa di vapore con composizione isotopica iniziale pari a
δ18O = −32h e d = 14h (δD = −244h) e RHSST=85%9. Tali valori di
partenza sono paragonabili a quelli che si possono trovare nell’alta troposfe-
ra (He e Smith, 1999; Rozanski e Sonntag, 1982). Ciò significa che il limite
inferiore della distribuzione dei dati, sul piano δ18O vs d potrebbe essere do-
vuto a condizioni di entrainment atmosferico (dove l’85% dell’umidità arriva
dall’alta troposfera) a cui viene addizionato vapore locale (il restante 15%).

4.2.2 Relazioni tra composizione isotopica del vapore
e parametri meteorologici locali

Come accennato nella sezione 4.2.1 la composizione isotopica del vapore è
legata alle condizioni di umidità relativa locali. Le correlazioni (Pearson)
tra composizione isotopica e parametri meteorologici locali sono riportate in
Figura 4.10. Come ben visibile, la composizione isotopica del vapore acqueo

8Il modello Craig-Gordon è stato parametrizzato utilizzando valori di θ = 0.67 e n =
0.48, δL = 0h e T = SST = 20➦C.

9Come per la curva DRY, il modello Craig-Gordon è stato parametrizzato utilizzando
valori di θ = 0.67 e n = 0.48, δL = 0h e T = SST = 20➦C.
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Figura 4.10: Correlazione lineare (Pearson) tra composizione isotopica del vapore ac-
queo (δ18O, δD, d [h]) e parametri meteo (rapporto di mescolamento w [mmol mol-1],
temperatura dell’aria T2m [➦C], umidità relativa RH [%], umidità relativa normalizzata
a SST RHSST [%], radiazione solare SolR [W m-2], temperatura dell’acqua della Laguna
SST [➦C], pressione atmosferica SLP [hPa] e velocità del vento WS [m s-1]. La dimensione
del carattere dell’indice di correlazione è proporzionale alla correlazione.

(δ18O e δD) mostra buona correlazione principalmente con il rapporto di me-
scolamento (R= 0.60), con la temperatura dell’aria (R=0.58) e la tempera-
tura dell’acqua della laguna (R=0.52). L’eccesso di deuterio invece presenta
correlazione significativa solo con RHSST (R=0.49). Si può affermare che que-
sti parametri meteo sono legati in qualche modo alla temperatura in quanto
essa governa la massima concentrazione di vapore in aria. A loro volta le
temperature (T2m e SST) sono significativamente correlate alla radiazione
solare, che può essere considerata il vero motore del ciclo dell’acqua.

89



4.2.3 Relazione tra valori δ e il rapporto di mescola-
mento nel vapore acqueo

La composizione isotopica del vapore acqueo può essere misurata in qualsiasi
condizione meteorologica (a differenza delle precipitazioni) e può essere mes-
sa in relazione alla concentrazione di vapore in atmosfera.

Figura 4.11: Composizione isotopica del vapore in funzione del rapporto di mescola-
mento (w). (a) δ18O in funzione di w, la curva verde e la curva blu sono calcolate con il
modello di mescolamento di equazione 2.52 con δF pari alla composizione isotopica delle
precipitazioni e all’intercetta del KP, rispettivamente. (b) KP di δ18O (−11.8 ± 0.4h).
(c) e (d), δD vs w e KP di δD (−80± 4h), rispettivamente. Stessi colori di (a) e (b). I
campioni segnati come outliers in rosso, sono stati esclusi dalla regressione lineare del KP.

La correlazione che può esistere tra composizione isotopica e concentrazione
di vapore (in questo caso rapporto di mescolamento, w) può essere associata
a due principali processi: una distillazione di tipo Rayleigh oppure a me-
scolamento tra due (o più) membri. Nel primo caso, le osservazioni della
composizione isotopica del vapore sul piano δ-w possono essere descritte da
una curva di tipo logaritmico. Nel secondo caso invece è possibile distinguere
una curva iperbolica sul piano δ-w (Noone, 2012). Le osservazioni compiu-
te durante la campagna 2015-2016 riportate sul piano δ18O-w e δD-w sono
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visibili nelle Figure 4.11a e 4.11c, rispettivamente. Dato che la forma della
distribuzione appare chiaramente iperbolica, viene assunto come principale
processo il mescolamento tra due membri. Per utilizzare il semplice modello
di mescolamento di equazione 2.52 sono stati identificati un potenziale Dry
End Member (w0 e δ0) e due potenziali valori per δF (le linee Mix ET e Mix
KP di Figura 4.11a e 4.11b).

Il Dry End Member può essere paragonato ad una massa d’aria che rag-
giunge il sito di campionamento discendendo dall’atmosfera libera caratte-
rizzata quindi da bassi valori δ e w, come riportato da diversi studi (He e
Smith, 1999; Rozanski e Sonntag, 1982; Strong et al., 2007; Tsujimura et al.,
2007). Dato che non sono disponibili profili verticali della composizione iso-
topica nell’area di campionamento è stato utilizzato un semplice approccio
Trial and error utilizzando le retrotraiettorie.

Figura 4.12: Retrotraiettoria media del 25 Novembre 2015 usata come riferimento per la
stima del Dry End Member. (a) Provenienza della massa d’aria e andamento del rapporto
di mescolamento durante il percorso. La posizione della massa d’aria è riportata ogni 6
ore con dei circoletti bianchi. (b) Andamento verticale della massa d’aria e stima della
composizione isotopica del vapore al suo interno partendo dalla quota più alta (∼ 2500m,
w0 = 2.5 mmol mol-1, δ18O0 = −34h e δD0 = −260h).

Nel caso ideale, una massa d’aria che giunge da nord attraversando l’Europa
sarà impoverità d’umidità presentando bassi valori δ, perché fortemente di-
stillata, ed elevati valori di eccesso di deuterio perché mescolata con vapore
di origine continentale (vapore riciclato). La retrotraiettoria calcolata per
il 25 Novembre 2015 è quella che più si avvicina alle condizioni ideali ed è
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stata utilizzata come riferimento per la stima del Dry End Member. Come
si può vedere da Figura 4.12a, la retrotraiettoria usata come riferimento è
caratterizzata da bassi valori di w durante il passaggio sopra l’Europa con-
tinentale. La quasi totalità dell’umidità viene acquisita durante le ultime
48 ore, dove passa da 2.5 mmol mol-1 (stimato da dati ERA-Interim) a 4.8
mmol mol-1 (misurati a Venezia). Come si può osservare dal grafico di Figura
4.12b, durante le ultime 48 ore il vapore viene acquisito dalla massa d’aria al
di sotto della quota media del PBL ed è quindi ragionevole assumere che si
tratti di vapore di origine continentale. Utilizzando il box model di sezione
2.3.4 è stata calcolata la composizione isotopica iniziale del vapore nota la
composizione isotopica finale misurata a Venezia. Per semplicità sono state
fatte le seguenti assunzioni durante le ultime 48 ore:

❼ il rapporto di mescolamento della massa d’aria varia in maniera costan-
te (0.05 mmol mol-1 h-1),

❼ la temperatura è costante ed è pari a quella stimata da dati ERA-
Interim (T2m=-3➦C),

❼ la composizione isotopica della sorgente di vapore è uguale a quella
stimata per Novembre da dati IAEA/WMO (2016) e cioè δ18O = −11h
e δD = −78h,

❼ il modello Craig-Gordon è stato parametrizzato con θ = 1 e n = 0.7510.

Partendo da una composizione isotopica iniziale di δ18O0 = −34h e δD0 =
−260h, con w0 = 2.5 mmol mol-1 è stata stimata una composizione isotopica
finale pari a δ18O = −25h e δD = −179h, confrontabile con quella misurata
a Venezia e cioè δ18O = −24.7±0.8h e δD = −179±8h (media e deviazione
standard dei valori misurati tra le 17:00 del 24 Novembre e le 9:00 del 25
Novembre 2015, UTC+1). L’elevato valore di d misurato (18.6h) può essere
dovuto al mescolamento di vapore locale con vapore di origine continentale.

Come accennato, sono stati utilizzati due valori δF nel modello di mesco-
lamento di equazione 2.52 e cioè:

❼ Mix ET, dove la composizione isotopica del flusso di vapore è ugua-
le alla composizione isotopica delle precipitazioni per il sito di cam-
pionamento: δ18OF = −6.7h e δDF = −45h (media pesata per la
precipitazione),

10Non essendo possibile determinare θ e n come è stato fatto nel capitolo 6, per questa
simulazione sono stati utilizzati valori comunemente accettati in letteratura (Horita et al.,
2008).

92



❼ Mix KP, dove la composizione isotopica del flusso di vapore è uguale
all’intercetta del KP: δ18OF = −11.8h e δDF = −80h.I KP per δ18O
e δD sono visibili in Figura 4.11b e 4.11d, rispettivamente.

Si può chiaramente vedere in Figura 4.11 che Mix ET rappresenta il massimo
valore δ che può assumere il vapore in determinate condizioni di rapporto di
mescolamento, infatti la quasi totalità (96%) delle osservazioni si trova sotto
la linea verde. Il modello Mix KP invece descrive con buona approssima-
zione l’andamento delle osservazioni, come visibile d’altronde dall’evidente
relazione lineare che emerge dal KP. Considerando l’errore standard del-
la regressione lineare del KP, il 95% delle osservazioni ricade nella banda
di predizione.Tuttavia, alcuni campioni evidentemente fuori dalla semplice
relazione lineare non sono stati presi in considerazione per il calcolo della
regressione. Queste osservazioni sono riportate in Figura 4.11 come Outliers.
In ogni caso, da quanto emerge dal confronto tra Mix ET e Mix KP è pos-
sibile affermare che, per l’area di studio, il processo di evaporazione domina
sul processo di traspirazione (dove δF è uguale alla composizione isotopica
delle precipitazioni).

4.2.4 Stima del contributo dell’evaporazione locale al-
l’umidità atmosferica

Assumendo che la composizione isotopica del vapore campionato a Vene-
zia sia l’interazione tra vapore originato localmente dalla laguna (Moist end
member) e l’umidità che proviene dall’alta troposfera (Dry end member) è
possibile classificare ciascuna osservazione sulla base della relazione tra δ18O e
d utilizzando il box model di sezione 2.3.4. Il box model viene parametrizzato
con le seguenti condizioni:

❼ La composizione isotopica dell’acqua che evapora (δL) è la la composi-
zione isotopica dell’acqua superficiale misurata nella Laguna di Vene-
zia in condizioni di marea di quadratura (Capitolo 9, δ18O = −0.98h,
δD = −6.4h).

❼ La composizione isotopica del Dry End Member viene assunta pari a
δ18O0 = −34h e δD0 = −260h, come stimato nella sezione 4.2.3.

❼ La temperatura dell’aria viene posta uguale alla temperatura della
laguna media, SST=16➦C.

❼ Poiché per RHSST≈100% si assume equilibrio isotopico tra vapore ac-
queo atmosferico e superficie d’acqua liquida11, vengono rimosse dal

11Il flusso di vapore si annulla e il modello Craig-Gordon presenta una discontinuità.
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dataset tutte le osservazioni con RHSST>90%. Il Moist End Mem-
ber, in equilibrio isotopico con l’acqua lagunare quindi non viene mai
raggiunto.

Le condizioni iniziali di umidità del modello, ossia il contributo di umidità di
partenza del Dry End Member, vengono fatte variare tra lo 0% (i.e. Dry End
Member completamente secco) e il 90% (i.e. praticamente unico contributo
del vapore atmosferico dovuto al Dry End Member). I campioni vengono
classificati sulla base dell’intervallo di condizioni iniziali in cui vengono in-
clusi.

Figura 4.13: Contributo percentuale del vapore originato dalla laguna (δ18O = −0.98h,
δD = −6.4h) sull’umidità nel PBL veneziano. Le bande sono ottenute mescolando va-
pore originato da evaporazione locale con vapore acqueo proveniente dall’atmosfera libera
(δ18O0 = −34h e δD0 = −260h) a diverse concentrazioni. Le singole osservazioni di va-
pore sono riportate come crocette. Gli estremi del modello di mescolamento sono riportati
come riferimento.

Il risultato di questa classificazione è riportato nella Figura 4.13 dove ciascu-
na banda colorata rappresenta condizioni di mescolamento differenti con il
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vapore di origine lagunare. Anche se può sembrare poco verosimile l’utiliz-
zo di un modello di mescolamento con due soli membri è stato dimostrato
che, durante l’integrazione della composizione isotopica del vapore con mo-
delli lagrangiani, la composizione isotopica iniziale (in questo caso il Dry End
Member) influisce poco sulla composizione isotopica finale (Pfahl e Wernli,
2009).

Nell’istogramma di Figura 4.14 invece si riporta la distribuzione del con-
tributo di vapore di origine locale nel PBL veneziano nell’arco di tutta la
campagna di campionamento.

Figura 4.14: Distribuzione del possibile contributo di vapore di origine lagunare all’u-
midità nel PBL Veneziano dalle osservazioni isotopiche 2015-2016. Le osservazioni per
l’autunno sono estremamente limitate.

Con questo approccio risulta che nel 71% dei casi, il contributo di va-
pore prodotto dalla laguna sull’umidità nel PBL è compreso tra il 45% e
il 65%. Andando a suddividere stagionalmente le percentuali di vapore si
osserva che il contributo dovuto alla laguna mostra un massimo nel periodo
estivo-autunnale ed un minimo durante l’inverno, in accordo con il massimo
stimato dai flussi termico-evaporativi mostrati nella sezione 1.2.1 e come ci
si potrebbe ragionevolmente aspettare. Il contributo di vapore medio stagio-
nale [%] assegnabile alla laguna, stimato come media pesata del numero di
osservazioni presenti in ciascuna classe di contributo, è riportato in Figura
4.15. L’analisi qui presentata risente in parte del ridotto numero di osser-
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vazioni per quanto riguarda l’autunno poiché il sistema di campionamento è
stato fermo circa un mese e mezzo tra settembre e ottobre 2015.

Figura 4.15: Possibili contributi stagionali di vapore acqueo prodotto dalla laguna
sull’umidità totale. Vengono assegnati ad Altro contributi di vapore non associabili ad
evaporazione di acque superficiale.
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4.2.5 Relazione tra d e RHSST nel vapore acqueo

L’eccesso di deuterio, a differenza di δ18O e δD, non mostra buona correlazio-
ne con il rapporto di mescolamento (R=0.17). L’unico parametro meteoro-
logico con cui si riscontra una correlazione accettabile è RHSST normalizzata
alla temperatura superficiale della laguna (R=-0.49, P-Value < 0.01). Per-
tanto, si riporta nel grafico di Figura 4.16 l’andamento di d in funzione di
RHSST.

Figura 4.16: Eccesso di deuterio (d) in funzione di RHSST per campioni raccolti durante
condizioni di vento proveniente dal settore lagunare (circoletti) e dal settore di terraferma
(croci). La mappa con i settori è riportata in alto. La relazione lineare che meglio descrive
le osservazione in condizioni di vento dalla Laguna di Venezia è d = −0.36(±0.04) ∗
RHSST + 41(±3) (R2=0.55). Le linee rosse, verdi e blu rappresentato le relazioni lineari
tra d e RHSST che emergono dal modello CGMJ79 in differenti condizioni di velocità del
vento e SST.

Per valutare se la direzione del vento può avere un effetto su questa semplice
relazione lineare si è scelto di suddividere il dataset in funzione della dire-
zione del vento. Si ipotizza pertanto che tutti i campioni acquisiti mentre la
direzione del vento media è compresa tra N60➦E e N170➦E siano influenzati
dall’evaporazione diretta della Laguna di Venezia (Settore Vento Laguna).
Tutti i campioni prelevati durante condizioni di vento differenti sono invece
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stati classificati come provenienti dall’entroterra (Settore Vento Terraferma).
È possibile osservare che per i campionamenti avvenuti durante le condizioni
di vento proveniente dalla laguna, la correlazione tra d e RHSST aumenta
(R=-0.75), rafforzando l’ipotesi che vapore prodotto dalla Laguna di Venezia
possa avere un’effetto sulla composizione isotopica del vapore campionato nel
sito di campionamento o perlomeno che le condizioni di umidità, normalizza-
te alla temperatura superficiale della Laguna di Venezia, spiegano oltre il 50%
della variabilità dell’eccesso di deuterio. Assumendo che tutto il vapore nel
PBL lagunare sia originato solamente dalla Laguna di Venezia, utilizzando
cioè la closure assumption vista nella sezione 2.3.3, è possibile stimare quale
sia l’andamento dell’eccesso di deuterio in funzione di RHSST in differenti
condizioni di vento. Si è scelto di parametrizzare il modello Craig-Gordon
utilizzando tre valori di SST (10➦C, 20➦C e 30➦C), due valori di velocità del
vento (3 m s-1 per condizioni di smooth regime e 8 m s-1 per condizioni di
rough regime) e δL = 0h. Come si evince dal grafico di Figura 4.16, con la
closure assumption del modello Craig-Gordon non si cattura correttamente
l’andamento dell’eccesso di deuterio. La retta che meglio descrive la relazio-
ne tra d e RHSST infatti passa tra le rette stimate dal modello a SST=20➦C
e SST=30➦C (smooth regime), valori ben diversi dalla SST media registra-
ta durante l’intera campagna di campionamento (SST=16➦C). È possibile in
effetti che SST non influenzi significativamente l’eccesso di deuterio, come
ritenuto fino a pochi anni fa e messo in dubbio da alcuni lavori recenti (Pfahl
e Sodemann, 2014; Steen-Larsen et al., 2014, 2015). Due ipotesi plausibili
sulla differenza tra dmodellato e osservato sono che la composizione isotopica
della sorgente di vapore sia caratterizzata da δL < 0h e d > 0h oppure che
il vapore non sia di sola origine locale ma sia mescolato a vapore di origine
continentale.

4.2.6 Ciclo diurno della composizione isotopica del va-
pore

Quanto visto fino ad ora non ha tenuto conto della variabilità diurna del-
le grandezze considerate. Dato che il rapporto di mescolamento ed RHSST

sono intimamente legate alle condizioni di temperatura e quest’ultima è for-
temente correlata alla radiazione solare (RT2m-SolR=0.88 e RSST-SolR=0.71) è
possibile che l’andamento della composizione isotopica del vapore sia ciclico
durante il giorno12. I campioni sono stati raggruppati attorno alle principali
ore sinottiche e cioè: 00:00, 06:00, 12:00, 18:00 (UTC+1) . Ogni gruppo com-

12Questo fenomeno sarà evidente nel capitolo 5, avendo a disposizione un elevato numero
di valori orari.
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prende un intervallo di 6 ore, ad esempio il gruppo 06:00 contiene campioni
che sono stati raccolti tra le 03:00 e le 09:00, il gruppo delle 12:00 contiene
campioni che sono stati raccolti tra le 9:00 e le 15:00 e cos̀ı via. Operando in
tal modo, il gruppo 00:00 contiene 27 campioni, il gruppo 06:00 contiene 40
campioni, il gruppo 12:00 contiene 67 campioni e il gruppo 18:00 contiene 27
campioni.

Figura 4.17: Ciclo medio giornaliero della composizione isotopica del vapore. (a) DBF
(nero continuo) è la retta di regressione dei campioni di vapore (δD = 7.5± 0.1 ∗ δ18O +
7 ± 2h). LMWL (blu tratteggiato) è la retta di regressione delle precipitazioni mensili
(δD = 7.9±0.4∗δ18O+8±3h). La GMWL (nero tratteggiato) è riportata come confronto.
(b) Andamento medio giornaliero di w e d. Tutti gli orari sono nel formato in UTC+1.
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Nel grafico di Figura 4.17a è possibile osservare come si dispongono le medie
dei campioni sul piano δ18O-δD ed è quindi possibile valutare quale sia l’an-
damento giornaliero medio della composizione isotopica del vapore durante
un anno. Mediamente, tra la mattina e il primo pomeriggio si osserva un
incremento dei valori δ nel vapore acqueo. Questo incremento è associato
inoltre ad un aumento del rapporto di mescolamento e dell’eccesso di deute-
rio, come visibile in Figura 4.17b. Nonostante queste variazioni siano molto
piccole (sono infatti comprese all’interno delle barre d’errore) è possibile af-
fermare che siano dovute all’aumento di evaporazione locale (crescita di d)
e quindi all’apporto di vapor d’acqua dal sistema di acque superficiali verso
l’atmosfera. Se il processo dominante fosse stato invece quello di entrainment
atmosferico, l’incremento dell’eccesso di deuterio sarebbe stato associato ad
una diminuzione del rapporto di mescolamento e si sarebbe assistito ad una
diminuzione dei valori dei valori δ (Delattre et al., 2015).

Allo stesso modo sono state calcolate anche le regressioni lineari della
composizione isotopica dei campioni raggruppati per ora sinottica contro
l’inverso del rapporto di mescolamento. L’andamento medio giornaliero del-
l’intercetta del KP è riportata in Figura 4.18.

Figura 4.18: Andamento medio giornaliero dell’intercetta del KP.

Mediamente, durante la giornata, l’intercetta del KP tende a diminuire per
poi ricrescere velocemente nel pomeriggio. Il valore minimo è raggiunto tra le
6:00 e le 12:00 (UTC+1) ed è pari a −12.3±0.9h e −84±7h per δ18O e δD,
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rispettivamente. È possibile altres̀ı osservare che l’errore standard sulla re-
gressione è decisamente inferiore per i campioni raccolti durante le ore di sole,
fatto probabilmente dovuto al valore abbastanza costante della composizione
isotopica del flusso di vapore durante le ore centrali della giornata. Durante
le ore serali e la notte invece le barre d’errore sono notevolmente più ampie,
probabilmente a causa della più ampia variabilità delle condizioni di evapora-
zione. Tuttavia, il fatto che l’intercetta del KP vari durante la giornata viola
una delle assunzioni che stanno alla base del KP, ossia che la composizione
isotopica del flusso sia stabile e costante durante il campionamento.
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4.3 Principali processi che governano la com-

posizione isotopica del vapore nel PBL

lagunare

4.3.1 La provenienza del vapore a scala sinottica

È ragionevole supporre che non tutto il vapore nel PBL lagunare sia di ori-
gine locale ma che una parte raggiunga il sito di campionamento mediante
trasporto atmosferico. Per valutare la provenienza delle masse d’aria durante
i campionamenti sono state calcolate 592 retrotraiettorie con il modello HY-
SPLIT V4, come riportato nell’allegato C. Le retrotraiettorie (-120h, quota di
partenza 10 m) sono state calcolate durante le ore effettive di campionamen-
to e sono state raggruppate in 4 cluster utilizzando la routine di clustering
integrata nel pacchetto di HYSPLIT. Come criterio di scelta del numero di
cluster significativi è stato utilizzato il metodo della variazione del 20% nel-
la variabilità spiegata dal modello di raggruppamento e l’andamento dello
scree-plot.

Figura 4.19: Analisi di frequenza delle retrotraiettorie (-120h, quota di partenza 10 m)
durante la campagna di campionamento 2015-2016 del vapore. La scala riporta il numero di
endpoint per unità di cella. Le linee C1-C4 rappresentano le retrotraiettorie raggruppate
in 4 cluster principali. Il numero tra parentesi indica la percentuale di retrotraiettorie
incluse in quel determinato cluster.
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Si riporta in Figura 4.19 l’analisi di frequenza delle retrotraiettorie (numero
di retrotraiettorie per unità di cella) durante la campagna di campionamento
2015-2016 e le retrotraiettorie medie dei 4 cluster identificati. Come si può os-
servare le masse d’aria principalmente giungono dal settore nord-occidentale,
come ci si aspetta per queste latitudini caratterizzate da venti occidentali
(westerlies). Circa il 70% delle masse d’aria interagiscono con il Mar Medi-
terraneo ma è evidente che tutti i cluster sono caratterizzati da lunghi tempi
di residenza sopra l’Europa continentale. Le retrotraiettorie raggruppate nei
cluster C3 e C4 sono caratterizzate da trasporto atmosferico a più ampio
raggio, essendo originarie della zona nord atlantica e artica. Nonostante il
lungo raggio del trasporto atmosferico le principali zone sorgenti del vapore
acqueo sono ristrette ad una scala molto più limitata, come visibile in Figura
4.2013.

Figura 4.20: A sinistra le aree sorgenti del vapore acqueo durante la campagna 2015-
2016. A destra la distanza tra il sito di campionamento e le sorgenti di vapore suddivise
per cluster. Il numero tra parentesi quadre indica la percentuale di vapore acquisito per
ciascun cluster.

Dalla mappa di Figura 4.20 si può affermare che possibili zone sorgenti del
vapore acqueo sono il nord Adriatico, il Mar Ligure ed in gran parte la pianu-
ra padana (e di conseguenza anche la Laguna di Venezia). Se si considerano
tutte le retrotraiettorie, il ∼50% del vapore acqueo viene acquisito entro 250

13Le zone sorgenti del vapore acqueo sono state identificate con l’analisi diagnostica
proposta da Sodemann et al. (2008) ed approfondita nell’allegato D.
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km dal sito di campionamento14. Come atteso inoltre, le retrotraiettorie rag-
gruppate nei cluster C1 e C2 trasportano al sito di campionamento il 79%
del vapore stimato con questo calcolo (di cui il ∼70% è acquisito in un raggio
di 750 km). Il restante 21% del vapore viene trasportato dai cluster C3 e C4,
∼70% del quale viene acquisito dalle masse d’aria in un raggio di 2000-2200
km. Tuttavia, dato che le retrotraiettorie raggruppate in questi ultimi due
cluster apportano una quantità di vapore circa 5 volte inferiore ai cluster C1
e C2, si può affermare che le sorgenti di vapore sono localizzate molto vicine
all’area di campionamento.

4.3.2 Composizione isotopica del vapore e parametri
meteorologici delle aree sorgenti

La correlazione che era stata individuata nella sezione 4.2.2 tra composizione
isotopica del vapore e temperatura locale (T2m) incrementa leggermente se
invece della temperatura locale viene considerata la temperatura delle aree
sorgenti di vapore (per δ18O ad esempio passa da 0.56 a 0.68).

Figura 4.21: Relazione tra δ18O/δD e T2m delle aree sorgenti (circoletti) e locale (trian-
goli). I campioni raggruppati nel cerchio rosso sono di Marzo 2015 e Marzo 2016 e riguar-
dano giornate di forte entrainment atmosferico. La Tabella 4.4 riporta le equazioni delle
rette di regressione di tutte le relazioni considerate nei grafici.

14Queste distanze sono state calcolate con la formula dell’emisenoverso. Risultati simili
sono stati ottenuti con la distanza euclidea entro 1000km dal sito di campionamento.
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Si riporta in Figura 4.21 l’andamento della composizione isotopica del va-
pore locale in funzione della T2m locale e delle aree sorgenti stimate con la
diagnostica lagrangiana (le equazioni delle regressioni lineari sono riportate
in Tabella 4.4).

Tabella 4.4: Regressioni lineari calcolate per le relazioni di Figura 4.21.

Relazione Equazione regressione R2

Aree Sorgenti
δ18O-T2m δ18O = 0.31(±0.02)T2m− 20.6(±0.4)h 0.46
δD-T2m δD = 2.3(±0.2)T2m− 147(±3)h 0.45

Parametri Locali
δ18O-T2m δ18O = 0.22(±0.03)T2m− 20.7(±0.4)h 0.35
δD-T2m δD = 18(±0.2)T2m− 149(±3)h 0.37

Come si può osservare i parametri delle rette di regressione tra i valori δ
del vapore e la T2m locale e delle aree sorgenti sono molto simili. Tuttavia
si può affermare che la relazione con le aree sorgenti è leggermente migliore
poiché R2 è maggiore. Si può osservare inoltre che la T2m stimata dai dati
ERA-Interim per le aree sorgenti copre un intervallo sfasato mediamente di
4.4➦C rispetto alla T2m misurata nel sito di campionamento. I campioni
prelevati durante fenomeni di forte entrainment atmosferico, già individuati
in Figura 4.11, possono essere considerati in ogni caso degli outlier sia per la
relazione con la T2m locale che per quella delle aree sorgenti.

Figura 4.22: Relazione tra δ18O/δD e RHSST delle aree sorgenti. La Tabella 4.5 riporta
le equazioni complete delle regressioni lineari.
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Tabella 4.5: Regressioni lineari calcolate per le relazioni di Figura 4.22.

Relazione Equazione regressione R2

δ18O-RHSST δ18O = 0.12(±0.02)RHSST − 25(±1)h 0.35
δD-RHSST δD = 0.8(±0.1)RHSST − 175(±9)h 0.29

Da uno studio condotto su campioni di vapore raccolti criogenicamente in
Israele (Pfahl e Wernli, 2008) dovrebbe esistere una relazione lineare anche
tra d e RHSST delle aree sorgenti del vapore. Questa relazione indica che le
condizioni evaporative delle aree sorgenti marcano in maniera misurabile il
vapore campionato lungo la traiettoria effettuata dalla massa d’aria, anche a
diverse migliaia di km di distanza. In questo studio invece la correlazione tra
d e RHSST delle aree sorgenti15 è nettamente inferiore alla relazione con RHSST

locale (R=-0.39 contro R=-0.75, in opportune condizioni di direzione del
vento). Ciò dimostra che l’eccesso di deuterio nel vapore acqueo campionato
al livello del suolo è fortemente influenzato da processi estremamente locali
e risente solo in piccola parte delle condizioni evaporative delle aree sorgenti
a scala sinottica. Una debole relazione lineare emerge invece tra δ18O/δD e
RHSST delle aree sorgenti come visibile in Figura 4.22.

4.3.3 Processi regionali che governano la composizione
isotopica del vapore a Venezia

Dato che la composizione isotopica del vapore tiene traccia della storia di di-
stillazione della massa d’aria, la provenienza della massa d’aria (continentale
o marina) è caratterizzante per la composizione isotopica finale del vapore. I
precedenti fenomeni di distillazione e mescolamento con altro vapore a scala
più ampia quindi si vanno a sommare ai processi locali. Per valutare qua-
litativamente come può influire la provenienza delle masse d’aria sulla com-
posizione isotopica del vapore campionato a Venezia sono state accoppiate
le misure sul vapore alle singole retrotraiettorie mediante la tecnica Concen-
tration Weighted Trajectories (CWT)16. Le mappe generate per δ18O e per
l’eccesso di deuterio sono visibili in Figura 4.23a e 4.23b, rispettivamente.
Come si può osservare, masse d’aria provenienti da nord sono caratterizzate
da bassi valori δ ed elevato eccesso di deuterio misurato a Venezia. Ciò po-
trebbe essere sintomo di forte distillazione delle masse d’aria e mescolamento
con vapore riciclato sopra al continente. Al contrario, masse d’aria che han-

15In questo caso sono stati considerati solo i campionamenti che presentano aree sorgenti
marine.

16Si veda l’allegato E per una descrizione della procedura.
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Figura 4.23: Relazione tra provenienza delle masse d’aria e composizione isotopica del
vapore campionato a Venezia (stella). È stata tracciata una linea tratteggiata per suddivi-
dere le masse d’aria con provenienza settentrionale da quelle con provenienza mediterranea.
Le frecce indicano un incremento o un decremento dei valori δ e dell’eccesso di deuterio
(d) nel vapore campionato a Venezia in relazione al settore di provenienza.

no interagito con il mar Mediterraneo, provenienti da sud, sono arricchite di
isotopi pesanti e mostrano bassi valori di eccesso di deuterio. Nel secondo
caso, la massa d’aria interagendo con il mare ha una concentrazione di va-
pore maggiore e quindi, tendendo alla saturazione, presenterà alti valori δ e
basso d. Un’ulteriore interpretazione potrebbe essere che le masse d’aria che
giungono dal continente, essendo sottosature di vapore, fanno incrementare
l’evaporazione locale da cui ne consegue l’elevato valore di eccesso di deuterio
riscontrato nei campioni prelevati a Venezia. Discorso a parte va fatto per
quelle poche retrotraiettorie che sono associate a valori δ estremamente bassi
ed eccesso di deuterio elevato. Come si può osservare dalle mappe, queste
aree sono circoscritte al nord Europa (Danimarca, Germania settentrionale)
e al Mar Mediterraneo orientale ma sono interessate da poche retrotraiettorie
(0.5% e 0.2%, rispettivamente). Diversi studi confermano il vapore acqueo
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nella parte orientale del Mar Mediterraneo è caratterizzato da elevati valori
di eccesso di deuterio (Pfahl e Wernli, 2008; Gat et al., 2003; Salamalikis
et al., 2015) ma i pochi dati ottenuti per quest’area con il presente studio
non consentono ulteriori speculazioni.

4.3.4 Diverse linee di mescolamento e variabilità della
composizione dell’atmosfera libera

Ciò che appare evidente dalle mappe di Figura 4.23 è la netta distinzione tra
masse d’aria con origine continentale e marina. Un ipotetica separazione è
stata disegnata sulla mappa con una linea tratteggiata. Questa separazio-
ne suggerisce che il mescolamento tra le masse d’aria continentali e marine
potrebbe essere un fattore dominante in quest’area. Tuttavia, gli outliers
raggruppati in Figura 4.11 e in Figura 4.21 mostrano che una sola linea di
mescolamento binario può non essere sufficiente a descrivere interamente il
processo principale che governa la composizione isotopica del vapore nel PBL
della Laguna di Venezia. Ad esempio, le osservazioni raggruppate come Ou-
tliers 1 in Figura 4.11 sono caratterizzate dai valori più impoveriti del dataset
(campioni raccolti a Marzo 2015 e Marzo 2016). Valori cos̀ı bassi sono certa-
mente rappresentativi della composizione isotopica del vapore nell’atmosfera
libera ma possono riferirsi ad una linea di mescolamento diversa (diverso Dry
End Member). Da studi condotti sul profilo verticale atmosferico della com-
posizione isotopica del vapore infatti risulta che le curve di mescolamento
che utilizzano valori dell’atmosfera libera possono variare di giorno in giorno
(Bailey et al., 2013). Lo stesso può essere detto per i valori raggruppati co-
me Outliers 2 (raccolti tra il 19 e il 20 Gennaio 2016) che sono caratterizzati
dai valori più bassi registrati per quanto riguarda il rapporto di mescola-
mento. In questo caso, dato l’elevato valore di eccesso di deuterio registrato
(d = 22± 9h), si può ipotizzare che il vapore campionato sia originato qua-
si esclusivamente dalla laguna. Per valutare tale ipotesi si è impostato un
semplice esperimento: note δL (δ18OL = −0.61h, δDL = −4.75h), SST
(6➦C) e RHSST (56%) è stata calcolata l’evoluzione di δa utilizzando il box
model di sezione 2.3.4. Come punto di partenza si è scelto un Dry End Mem-
ber con composizione w = 2.0 mmol mol-1, δ18O = −34h e δD = −260h
(molto simile al Dry End Member visto nella sezione 4.2.3). Il rapporto di
mescolamento iniziale è stato fatto variare leggermente (±0.5 mmol mol-1)
ed il punto di arrivo di tutte le curve è stato confrontato con la media delle
osservazioni compiute tra il 19 e il 20 Gennaio 2016. Il risultato grafico del-
l’esperimento, in termini di δ18O e di d è riportato in Figura 4.24. È possibile
osservare che c’è buon riscontro tra valori modellati e valore misurato ma si
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Figura 4.24: Stima della composizione isotopica media del vapore per il 19 e il 20
Gennaio 2016. Le condizioni iniziali del modello Craig-Gordon sono pari a w = 2.0 mmol
mol-1 (linea continua, RHSST = 22%) ±0.5 mmol mol-1 (linee tratteggiate). Il calcolo
dell’evoluzione di δa è stato bloccato per RHSST=56% e confrontato con la media(±σ)
delle osservazioni.

può notare anche che piccole variazioni della composizione iniziale del Dry
End Member possono comportare ampie variazioni nella composizione isoto-
pica finale stimata con il modello Craig-Gordon, in accordo con quanto detto
precedentemente. In altre parole, le osservazioni raggruppate in Outliers 1
e 2 dimostrano che un singolo modello di mescolamento (utilizzando l’inter-
cetta del KP) può funzionare nella maggior parte dei casi, ma dato che non
può tenere conto della variabilità della composizione isotopica dell’atmosfera
libera non è in grado di spiegare il 100% delle osservazioni.

4.3.5 Una possibile interpretazione dell’intercetta del
KP

L’intercetta del KP può essere intesa come la composizione isotopica del va-
pore quando w → inf. Se il campionamento del vapore acqueo descrive eventi
di mescolamento turbolento, l’intercetta del KP può dare informazioni sulla
composizione isotopica della sorgente di vapore. Variando opportunamente i
parametri δL e SST nell’equazione 2.49 si è cercato di ottenere un valore di
δF medio uguale all’intercetta del KP (±errore standard della regressione).
Con valore medio di δF si intende la media di tutti i δF considerati nell’inte-
grazione del box model rappresentato in Figura 4.25. Le condizioni iniziali
del modello sono state poste uguali al Dry End Member di sezione 4.2.3 e
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cioè w0 = 2.5 mmol mol-1 (RHSST=14% alle condizioni medie registrate du-
rante la campagna di campionamento, SLP=1016.28 hPa), δ18O0 = −34h
e δD0 = −260h. Trattandosi di un’integrazione numerica si è scelto come
passo per l’integrazione RHSST=0.1%.

Figura 4.25: Box model utilizzato per stimare δF medio. δL e SST sono gli unici due
parametri fissi durante l’integrazione del modello.

Figura 4.26: δF medio in funzione di δL e SST. L’area compresa tra le due bande nere
oblique rappresenta δ18F O = −11.8± 0.4h (sinistra) e δFD = −80± 4h (destra).

Sono quindi state costruite le mappe di Figura 4.26 dove viene mostrato l’an-
damento di δF medio in funzione delle variazioni di δL e SST. Se si considerano
le condizioni di SST media della laguna registrate durante i campionamenti
(SST=16➦C) la composizione isotopica della sorgente di vapore dovrebbe es-
sere pari a -4.25h e -22.6h per δ18L O e δLD, rispettivamente. Questi valori
sono molto distanti dalla composizione isotopica media che si può registra-
re nel Mar Mediterraneo ma sono compresi nei valori superficiali misurati
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per la Laguna di Venezia, come visibile nel capitolo 9. Come già visto nelle
precedenti sezioni, questo tipo di analisi risente del punto debole legato alle
condizioni iniziali cui si pone il modello. Facendo infatti partire l’integra-
zione da RHSST=0%, ossia considerando solo vapore originato localmente e
senza altro contributo, la composizione isotopica della sorgente di vapore di-
venta δ18L O = −1.0h e δLD = 3h. Questi valori sono poco realistici e non
sono mai stati registrati nelle precipitazioni o nelle acque superficiali intorno
all’area di campionamento.

Figura 4.27: Evoluzione della composizione isotopica del vapore in due masse d’aria
riempite con un flusso di vapore medio pari a δ18F O = −11.8h e δFD = −80h con
condizioni iniziali diverse (le frecce indicano il verso dell’incremento di RHSST). La linea
rossa continua ha condizioni iniziali pari a RHSST=0%: la sua sorgente di vapore è δL. La
linea rossa tratteggiata ha condizioni iniziali pari a RHSST=14%, δ18O0 = −34h e δD0 =
−260h: la sua sorgente di vapore è δLBG. L’ellisse verde rappresenta la distribuzione
delle precipitazioni registrate nel sito di campionamento (possibile sorgente del vapore).
L’ellisse blu rappresenta la composizione isotopica delle acque marine dell’alto Adriatico
(Gattacceca et al., 2009; Stenni et al., 1995). Si riportano inoltre le rette DBF e GWML
come riferimento.

Si riporta nel grafico di Figura 4.27 l’evoluzione della composizione iso-
topica del vapore nelle due masse d’aria (condizioni iniziali RHSST=0% e
RHSST=14%, rosso continuo e rosso tratteggiato, rispettivamente) sul piano
δ18O-δD. Le due potenziali sorgenti di vapore, che si trovano lungo la retta
DBF (≈GMWL), sono δL e δLBG per la massa d’aria con condizioni inizia-
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li RHSST = 0% e RHSST=14%, rispettivamente. Come si può osservare, il
valore finale calcolato per la linea tratteggiata è molto simile alla composi-
zione isotopica media mentre il valore finale calcolato per la linea continua
rappresenta il limite superiore che i campioni di vapore non superano sulla
retta DBF17. L’informazione importante che emerge da questo grafico è che
il vapore che va a mescolarsi con il Dry End Member è originato da una
sorgente con composizione isotopica intermedia tra l’acqua di mare e le ac-
que dolci. Questo risultato è compatibile con vapore prodotto da un largo
espandimento di acque di transizione.

17Come già visto in parte nella sezione 4.2.1.
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Capitolo 5
Analisi in continuo della composizione

isotopica del vapore: Marzo 2017

La campagna di campionamento del vapore acqueo 2015-2016 ha evi-

denziato come nel periodo primaverile la composizione isotopica del

vapore sia soggetta ad ampie variazioni nell’arco di poche ore/giorni.

Il mese di Marzo 2017 è stato quindi scelto come caso di studio per

evidenziare processi a scala sub-giornaliera che influenzano la com-

posizione isotopica del vapore acqueo nel PBL lagunare. La com-

posizione isotopica del vapore è stata misurata in continuo per 21

giorni con la tecnica CRDS. Il periodo d’interesse è caratterizzato

da periodi con ampie oscillazioni della composizione isotopica del

vapore (minimo-massimo 14h e 38h per δ18O e d, rispettivamente)

e da un periodo (circa 5 giorni) in cui tali oscillazioni si smorzano

sensibilmente. L’andamento del ciclo giornaliero della composizione

isotopica del vapore, sul piano δ18O - d, viene messo in relazione a

tre fenomeni principali: il mescolamento con aria dall’alta troposfe-

ra durante il mattino (abbassamento del rapporto di mescolamento

ed aumento dell’eccesso di deuterio), l’aggiunta di vapore acqueo di

origine marina durante il pomeriggio (aumento del rapporto di me-

scolamento), il raggiungimento del punto di rugiada durante la notte

(diminuzione dell’eccesso di deuterio ed aumento dell’umidità rela-

tiva). Un’ulteriore relazione viene individuata tra la composizione

isotopica del vapore e l’andamento della marea astronomica. Con

l’analisi in continuo la relazione tra il regime di brezza (velocità e

direzione del vento) e l’eccesso di deuterio risulta evidente.
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Negli ultimi anni è cresciuto notevolmente l’interesse verso la geochimica iso-
topica del vapore acqueo grazie al perfezionamento della tecnica CRDS che
è, allo stato attuale della ricerca, la migliore tecnologia disponibile in questo
campo. A differenza dell’analisi con le trappole criogeniche, che richiedono
tempi di acquisizione elevati, mediante CRDS è possibile misurare la com-
posizione isotopica del vapore acqueo praticamente in real-time. Lo studio
della composizione isotopica del vapore a Venezia è quindi stato arricchito
da un’analisi in continuo mediante questa tecnica sfruttando lo strumento
Picarro L1102-i del laboratorio di geochimica isotopica. Lo strumento è sta-
to opportunamente calibrato da un sistema costruito per questo scopo ed
è stato posizionato in parallelo alla linea di campionamento criogenico per
effettuare alcuni test comparati. Poiché lo strumento non è disponibile per
l’analisi in continuo per lunghi periodi di tempo ci si è focalizzati sul periodo
a cavallo tra l’inverno e la primavera del 2017. Come si è potuto osservare nel
capitolo 4 infatti, è proprio in questo periodo che si osservano le variazioni
più ampie nella composizione isotopica del vapore. Il monitoraggio è stato
quindi effettuato tra l’8 e il 29 Marzo 2017, per un totale di 21 giorni di
osservazione.

Grazie all’elevato numero di osservazioni ad elevata risoluzione tempora-
le sono stati approfonditi quei processi orari e sub-giornalieri che erano stati
solo accennati con l’analisi criogenica del vapore. Viene quindi dato ampio
spazio allo studio della composizione del vapore come segnale modulato da
diverse forzanti con frequenza giornaliera (giorno solare) o semi-giornaliera
(maree astronomiche). In particolare, data l’importanza dell’instaurarsi del
regime di brezza in tale periodo, la composizione isotopica del vapore viene
studiata in funzione della variabilità della direzione del vento e in base alla
determinazione delle aree sorgenti di umidità individuate con la diagnostica
lagrangiana. Ne emerge che, in questo periodo dell’anno, la principale sor-
gente di vapore acqueo non si trova all’interno della Laguna di Venezia e che
durante la notte ed in particolari condizioni atmosferiche e di marea il vapore
acqueo atmosferico entra in equilibrio isotopico con l’acqua della laguna.

5.1 Materiali e metodi

Il sistema di acquisizione del vapore in continuo è posto in parallelo alla linea
di campionamento criogenica mostrata nel capitolo 4. Si rimanda quindi
alle sezioni 4.1.1 e 4.1.4 per una descrizione del sito di campionamento e
dell’acquisizione dei principali parametri meteorologici, rispettivamente.
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5.1.1 Sistema di acquisizione e calibrazione in continuo

Poiché lo strumento Picarro L1102-i viene utilizzato nel laboratorio di geo-
chimica isotopica per svolgere analisi su diversi tipi di acque1, ed è spesso
condiviso per molti progetti, si è deciso di installare un’unità di calibrazione
ad hoc per poter svolgere le analisi in continuo della composizione isotopica
del vapore acqueo atmosferico. Tale unità è stata quindi sviluppata in modo
da poter essere facilmente bypassata, cos̀ı da reimpostare velocemente lo stru-
mento nelle condizioni analitiche consuete. Si riporta in Figura 5.1 lo schema
del sistema di analisi in continuo del vapore e dell’unità di calibrazione2.

Figura 5.1: Sistema di misura della composizione isotopica del vapore in continuo. Le
linee rosse si riferiscono a tubazioni riscaldate, le linee blu a tubazioni non riscaldate e
le linee nere a collegamenti elettrici. Mediante la valvola a tre vie (S ) è possibile inviare
allo spettroscopio l’aria esterna o un vapore a composizione isotopica nota. Il sistema è
posizionato in parallelo alla linea di campionamento criogenico.

L’aria esterna del laboratorio è forzata all’interno della consueta linea in ra-
me (�6 mm, riscaldata) verso l’analizzatore CRDS utilizzando una pompa
a membrana da 1 l/min. Mediante un’elettrovalvola a tre vie è possibile

1Principalmente acque dolci o campioni di carote antartiche.
2Alcune immagini del sistema di calibrazione sono riportate nell’allegato F.
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deviare la linea che unisce l’analizzatore all’esterno verso una tubazione se-
condaria in cui viene flussato un vapore a composizione isotopica nota. Il
vapore a composizione isotopica nota è prodotto con un vaporizzatore appo-
sitamente costruito per questo studio, visibile in Figura 5.2. Il vaporizzatore
è posto all’interno di un contenitore isolato termicamente da lana di vetro
ed è costituito da una T Valco➤ in acciaio INOX mantenuta a 170➦C da
un elemento riscaldante3 a sua volta controllato da un sistema Proportional-
Integrative-Derivative (PID). Ad una estremità della T viene flussato un gas
carrier secco (N2, 1 bar) mentre all’estremità opposta viene prelevato il gas
mescolato con il vapore acqueo prodotto nel sistema.

Figura 5.2: Sistema di vaporizzazione dello standard. Sinistra, il contenitore (aper-
to) del vaporizzatore dove si può osservare come la T Valco sia posizionata all’interno
dell’isolante termico. Le frecce indicano il verso del gas e del liquido all’interno della T.
Destra, il vaporizzatore in dettaglio dove è possibile osservare la costruzione a sandwich

del sistema. La freccia indica la cartuccia riscaldante da 200 W.

Dell’acqua a composizione isotopica nota4 viene forzata all’interno del si-
stema attraverso un capillare in silice utilizzando una pompa a siringa e
viene vaporizzata istantaneamente all’interno della T senza subire alcun
frazionamento isotopico.

L’analizzatore CRDS è collegato alla linea mediante un’ulteriore T, un’e-
stremità della quale è lasciata aperta in modo che esca il gas in eccesso. Dato
che la pressione interna della linea è superiore alla pressione esterna, l’aria
del laboratorio non può contaminare il gas analizzato. Tuttavia, per evitare
fenomeni di retrodiffusione di vapore, dovuti alla differenza di umidità tra
l’interno e l’esterno della linea, l’estremità aperta è costituita da un pezzo di
tubo lungo circa 2 m.

3Cartuccia riscaldante da 200 W.
4Generalmente acqua MilliQ➤ o uno standard di laboratorio preparato appositamente

precedentemente misurato mediante IRMS o CRDS.
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Dato che il sistema risulta autonomo rispetto all’analizzatore CRDS, que-
st’ultimo viene lasciato in stand-by durante tutta la sessione di misure. In
condizioni di stand-by infatti l’analizzatore continua a fare le analisi del gas
carrier secco. Deviando opportunamente il flusso del gas in ingresso all’ana-
lizzatore è stato quindi possibile analizzare il gas d’interesse. Nelle condizioni
di fabbrica lo strumento Picarro L1102-i ha una risoluzione temporale di 6
secondi, misurando contemporaneamente δ18O [h], δD [h] e il rapporto di
mescolamento [ppmv].

5.1.2 Procedura di calibrazione in continuo

Per ottenere valori attendibili della composizione isotopica del vapore acqueo
mediante analisi CRDS in continuo è necessario tenere in considerazione tre
fattori:

1. Correggere i dati grezzi per la concentrazione di vapore;

2. Calibrare i dati con standard a composizione isotopica nota;

3. Correggere i dati per l’eventuale deriva strumentale.

Il sistema di controllo delle valvole, della pompa e del vaporizzatore sono
racchiusi in un’unica unità (Moro, 2016) che, al momento della messa in
funzione, non è stata automatizzata. La procedura di calibrazione, manuale,
è stata quindi effettuata una volta al giorno durante la sessione di misure,
dal luned̀ı al venerd̀ı.

1-Correzione per l’umidità. La correzione in funzione della concen-
trazione di vapore è il primo passo che deve essere affrontato perché ogni
analizzatore ha una propria risposta (lineare/non lineare) in funzione dell’u-
midità del gas analizzato (Aemisegger et al., 2012; Steen-Larsen et al., 2013).
La concentrazione di vapore acqueo nella cavità di misura influisce sull’anali-
si introducendo sia un offset tra la composizione isotopica misurata e quella
vera, sia variando la precisione strumentale. Introducendo l’offset come:

Offset = δMisurato − δStandard (5.1)

dove δMisurato è la composizione isotopica del vapore misurata con CRDS
in continuo mentre δStandard è il valore vero dello standard in questione, la
risposta strumentale viene stimata facendo variare opportunamente la con-
centrazione di vapore a composizione isotopica nota all’interno della cavità,
come visibile in Figura 5.3. La concentrazione di vapore acqueo viene fatta
variare modulando la portata della pompa a siringa e mantenendo invariato
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Figura 5.3: Variazione della concentrazione di vapore (rapporto di mescolamento, H2O)
all’interno della cavità di misura durante la caratterizzazione dello strumento Picarro
L1102-i.

il flusso di N2
5. Viene quindi monitorata la composizione isotopica del vapore

in funzione del rapporto di mescolamento (δ([H2O])) in modo da estrapolare
una legge di dipendenza tra δ e [H2O]. Tale dipendenza viene stimata co-
me la funzione che meglio si adatta alla distribuzione dei dati mediante una
procedura di regressione non lineare. Si riporta in Figura 5.4 l’andamento
dei valori δ al variare del rapporto di mescolamento per lo standard interno
di laboratorio NS3 (δ18O = −18.17(±0.05)h, δD = −132.8(±0.4)h). In
termini di R2 le funzioni di regressione migliori sono risultate essere delle
funzioni asintotiche definite come:

Offsetδ18O = −1.12(±0.01) + 7.6(±0.4) ∗ 0.99900(±4× 10−5)H2O (5.2)

OffsetδD = −0.7(±0.1) + 63(±2) ∗ 0.99927(±4× 10−5)H2O (5.3)

Utilizzando altri standard di riferimento sono state ottenute curve di risposta
leggermente diverse. Tuttavia, nel processo di ricalcolo degli standard dopo
la calibrazione, le equazioni qui riportate sono quelle che hanno determinato
lo scarto minore tra valore noto e misurato e sono quindi state usate per
correggere tutti i dati acquisiti durante la sessione di misure di Marzo 2017.

5In termini pratici, nelle condizioni di lavoro di questo studio, la portata della pompa
a siringa è stata fatta variare tra 0.1 ml/h e 0.6 ml/h per ottenere, con pressione N2 di 1
bar, valori compresi tra 600 ppmv e 11000 ppmv. Utilizzando una siringa da 1 ml è stato
possibile ottenere una risoluzione di ∼500 ppmv.
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Figura 5.4: Andamento dell’Offset in funzione del rapporto di mescolamento all’interno
della cavità di misura dello strumento Picarro L1102-i. Le linee continue nere sono le
funzioni di risposta riportate nel testo determinate mediante regressione.

Analogamente è stato valutato l’andamento della precisione dello strumento
calcolando la deviazione standard (σ) delle singole misure in un intervallo di
tempo di 60 secondi (n=10). Come si può vedere dai grafici di Figura 5.5,
la precisione strumentale cresce velocemente all’aumentare del rapporto di
mescolamento, attestandosi attorno a valori di σ ∼ 0.3h e ∼ 3h per δ18O
e δD, rispettivamente (H2O>8000 ppmv).

Figura 5.5: Precisione strumentale dello strumento Picarro L1102-i in termini di devia-
zione standard calcolata su 10 misure (60 secondi) di un vapore a composizione isotopica
nota.

2-Calibrazione. Nota la risposta strumentale al variare del rapporto di
mescolamento, i valori corretti sono stati calibrati utilizzando due standard
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interni di laboratorio. Il valore isotopico calibrato (δ∗) è stato quindi stimato
con l’equazione 5.4 (Steen-Larsen et al., 2013):

δ∗ =
δS1 − δS2

δS1−Corretto − δS2−Corretto

∗ (δMisurato−Corretto − δS2−Corretto) + δS2

(5.4)

dove: δMisurato−Corretto è la composizione isotopica del vapore misurata e
corretta in funzione del rapporto di mescolamento con le equazioni 5.2 e 5.3,
δS1 e δS2 sono i valori veri degli standard S1 e S2, δS1−Corretto e δS2−Corretto

sono i valori misurati degli standard S1 e S2 corretti in funzione del rapporto
di mescolamento.

Tabella 5.1: Standard interni di laboratorio utilizzati nell’analisi in continuo

δ18O(±σ) δD(±σ) d(±σ)
(h) (h) (h)

MilliQ -8.40(±0.07h) -59.7(±0.1h) 7.5(±0.5h)
NS3 -18.17(±0.05h) -132.8(±0.4h) 12.6(±0.6h)

Tdmod -34.1(±0.2h) -267.1(±0.5h) 6(±1h)

Durante il monitoraggio sono stati usati in totale 3 nuovi standard interni
di laboratorio la cui composizione isotopica è riportata in Tabella 5.1. La
calibrazione con due punti è stata ripetuta una volta a settimana, dopo aver
riavviato l’analizzatore CRDS, utilizzando di volta in volta gli standard che
più si avvicinavano alla composizione isotopica del vapore misurata in quel
momento. Si riporta in Figura 5.6 un esempio della sequenza temporale di
calibrazione adottata che viene brevemente spiegata di seguito. Inizialmente
la comunicazione tra la linea esterna e analizzatore viene deviata verso il
sistema di calibrazione al cui interno viene flussato solamente il gas carrier
secco (N2) per alcuni minuti. Viene quindi vaporizzato il primo standard
(in questo caso MilliQ) e successivamente il secondo standard (in questo
caso NS3). L’iniezione dei due standard è intervallata da una pulizia del
sistema mediante gas carrier secco. L’obiettivo di questa procedura è quella
di avere una successione di onde quadre, caratterizzate da fronti di salita
e discesa ripidi6 e da plateau stabili su cui mediare la misura. Dopo aver
mantenuto stabile il segnale isotopico degli standard per almeno 10 minuti il
sistema viene rimesso in condizioni di misurare il vapore acqueo atmosferico.
Nonostante si sia cercato di ottenere i fronti di salita e discesa più ripidi
possibile si può osservare che il sistema mantiene un certo effetto memoria, in

6In questo modo, calibrando automaticamente i dati con degli script, è possibile
agganciare più facilmente il segnale.
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Figura 5.6: Andamento temporale del segnale isotopico e del rapporto di mescolamento
durante la fase di calibrazione. Le frecce nere indicano quale gas viene misurato. Le frecce
grigie mostrano l’effetto memoria sul segnale isotopico. I valori veri degli standard sono
riportati sopra i rispettivi plateau.

particolar modo passando dal primo al secondo standard7. Per tale motivo,
durante la calibrazione, la parte iniziale e finale dell’onda quadra vengono
tagliate, generalmente per un paio di minuti.

2-Deriva strumentale. La deriva strumentale (da qui in poi drift) è
definita come lo scostamento graduale del risultato di una misura, durante
la misura stessa, mentre il valore in ingresso resta invariato (Bakshi e Bak-
shi, 2009). Poiché per le misure in continuo della composizione isotopica del
vapore acqueo il valore in ingresso varia con il tempo, il drift viene valuta-
to misurando uno standard a composizione isotopica nota almeno una volta
al giorno e valutando lo scostamento dalla misura precedente definito come
δ(ti) − δ(ti−1). Viene assunto quindi come drift zero il valore misurato al
momento della calibrazione effettuata settimanalmente riavviando l’analiz-
zatore CRDS. In base allo scostamento dalla misura precedente, tutti i dati
che sono stati acquisiti durante l’intervallo di tempo [ti−1 − ti] sono corretti
con una semplice interpolazione lineare. Dopo alcuni test si è dimostrato più

7Probabilmente per l’ampia differenza tra i due valori isotopici.
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opportuno misurare almeno due standard per valutare il drift, prendendo
come valore la media degli scostamenti. L’andamento del drift durante la
campagna di monitoraggio di Marzo 2017 è visibile in Figura 5.7. Come si

Figura 5.7: Andamento della deriva strumentale (drift) del Picarro L1102-i. I valori sono
riportati come differenza tra valore isotopico (δ18O e δD) degli standard interni misurati
a ti e ti−1 durante la campagna di monitoraggio di Marzo 2017.

può osservare il valore del drift è abbastanza limitato variando tra [-0.7h,
0.4h] e [-1.6h, 1.8h] per δ18O e δD, rispettivamente. Tali valori sono as-
sai inferiori da quelli riportati ad esempio nello studio di Steen-Larsen et al.
(2013). Nel caso dello studio danese, il monitoraggio della composizione iso-
topica del vapore acqueo veniva svolto in una tenda sopra i ghiacciai della
Groenlandia8. È possibile quindi che le ampie variazioni di temperatura al-
l’interno della tenda siano state la principale causa degli alti valori di drift
che hanno osservato i ricercatori danesi9. Poiché nel caso di questo studio la
temperatura interna del laboratorio non variava significativamente (20± 1◦),
la correzione per il drift non si è rivelata particolarmente critica.

5.1.3 Confronto tra l’analisi in continuo e discreta

Durante la messa a punto del metodo, tra Agosto e Settembre 2016, sono
stati effettuati 26 campionamenti con la linea criogenica simultaneamente
all’analisi in continuo del vapore acqueo. I campioni ottenuti dalle trappole
sono stati poi analizzati mediante CRDS utilizzando il sistema convenzionale

8L’analizzatore CRDS utilizzato nel lavoro di Steen-Larsen et al. (2013) è lo stesso
utilizzato per questa tesi.

9Cos̀ı ampie variazioni hanno costretto i ricercatori a stimare il drift per intervalli che
vanno da 1.5 a 6 ore.
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di misura (sistema originale di iniezione del campione). L’obiettivo di questi
test è valutare se i risultati ottenuti con i due sistemi siano confrontabili.

L’intervallo temporale coperto da ciascun test varia da 15 a 65 ore con un
tempo di campionamento delle trappole impostato a 3 ore (intervallate da
un’ora). Per valutare qualitativamente come il segnale isotopico del vapore
acqueo venga mediato da un campionamento criogenico si riporta in Figu-
ra 5.8 il risultato del test svolto tra le 12:30 del 22/08/2016 e le 14:30 del
23/08/2016. Come si può chiaramente osservare, i campioni ottenuti dalle

Figura 5.8: Test del 22-23 Agosto 2016: confronto tra il segnale isotopico del vapore
acqueo misurato in continuo e misurato con le trappole criogeniche (linee orizzontali nere).
Le linee continue sono il risultato di una media mobile con una finestra temporale di 10
minuti (100 misure). Il segnale a frequenza originale (0.16 Hz) è mostrato con una linea
in trasparenza. Il tempo di campionamento delle trappole è di 180 minuti.

trappole danno una buona rappresentazione di quale sia la composizione iso-
topica del vapore durante l’intervallo temporale d’interesse. Tuttavia, ampie
oscillazioni e caratteristiche nel segnale isotopico osservabili a frequenza più
elevata vengono totalmente perse.

Le misure in continuo ottenute durante l’intervallo di acquisizione del
vapore l’intrappolamento criogenico sono state mediate (media aritmetica10)

10In aggiunta alla media aritmetica dei valori ottenuti dalla tecnica CRDS è stata valu-
tata anche la media pesata, utilizzando come pesi i valori del rapporto di mescolamento
associati alla composizione isotopica, senza però ottenere differenze significative.
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Figura 5.9: Confronto tra composizione isotopica del vapore misurata con l’intrappo-
lamento criogenico e valore medio ottenuto dall’analisi in continuo CRDS. La linea rossa
continua è il risultato di una regressione lineare la cui equazione è riportata in Tabella 5.2.
La linea nera tratteggiata rappresenta la relazione 1:1.

e successivamente confrontate con il valore ottenuto dalle trappole. Vengono
mostrati in Figura 5.9 i confronti tra le due tecniche per tutti i test effettuati.

Si riportano invece in Tabella 5.2 i parametri delle regressioni lineari mo-
strate in Figura 5.9 e la differenza media (∆) tra composizione isotopica
misurata con l’intrappolamento criogenico e con la tecnica CRDS. Risulta
evidente come l’intrappolamento criogenico, in media, sovrastimi leggermen-
te la composizione isotopica del vapore misurata con la tecnica CRDS. Que-
sta osservazione vale soprattutto per δD in quanto il coefficiente angolare
della regressione non comprende l’unità, nonostante venga considerato l’er-
rore standard. Si può quindi affermare che per questi test la composizione
isotopica del vapore risulta confrontabile in termini di δ18O mentre c’è una
differenza media del ∼20% tra intrappolamento criogenico e tecnica CRDS.
Discorso a parte va fatto per l’eccesso di deuterio, in quanto le due tecniche
sembrano fornire risultati comparabili. Tuttavia, se vengono valutati i coef-
ficienti di determinazione, si osserva una forte dispersione dei dati per d in
confronto a δ18O e δD.

Tabella 5.2: Coefficienti delle regressioni lineari di Figura 5.9. La colonna ∆ rappresenta
la differenza media osservata tra la tecnica di intrappolamento criogenico e l’analisi in
continuo CRDS (δCT − δCRDS).

Parametro Pendenza Intercetta R2 ∆ medio (±σ)
(h) (h)

δ18O 0.9(±0.1) -1(±1) 0.78 0.2(±0.5)
δD 0.71(±0.08) -28(±8) 0.78 -1(±2)
d 0.9(±0.2) 5(±3) 0.56 -3(±4)
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5.2 Risultati

Come accennato, il monitoraggio della composizione isotopica del vapore
acqueo in continuo è stato effettuato tra l’8 e il 29 Marzo 2017, per un totale
di 21 giorni. Il dataset di partenza, a risoluzione 6 secondi, è stato mediato
in modo da ottenere valori orari della composizione isotopica del vapore,
del rapporto di mescolamento e dei principali parametri meteorologici (per
un totale di 501 osservazioni). Come errore associato alla misura è stata
calcolata la deviazione standard durante l’intervallo temporale d’interesse.

Figura 5.10: Andamento della composizione isotopica del vapore acqueo e delle principali
grandezze meteorologiche a Venezia durante il monitoraggio di Marzo 2017. Il riquadro
grigio (Equilibrio) evidenzia un periodo in cui si attenuano significativamente le oscillazioni
del segnale isotopico.
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I valori medi, minimi e massimi della composizione isotopica del vapore
acqueo (δ18O, δD e d) e dei principali parametri meteorologici (rapporto di
mescolamento, T2m, SST-laguna e RHSST) registrati durante il periodo di
monitoraggio sono mostrati in Tabella 5.3 mentre l’andamento temporale dei
segnali è riportato in Figura 5.10

I valori medi di δ18O, δD e d sono leggermente superiori a quelli ottenuti
per la campagna di campionamento annuale visti nella sezione 4.2. La va-
riabilità del segnale isotopico (minimo-massimo) risulta essere decisamente
ampia (14h, 94h e 38h per δ18O, δD e d, rispettivamente). I valori minimi
e massimi di δ18O e δD infatti sono analoghi a quelli osservati per Marzo-
Aprile 2015 e 2016 dove, già con il campionamento criogenico, si osservavano
ampie variazioni h nell’arco di poche settimane.

Tabella 5.3: Valori medi, minimi e massimi della composizione isotopica del vapore
acqueo e dei principali parametri meteo registrati durante il monitoraggio di Marzo 2017.

Parametro Media Valore Minimo Valore Massimo
w (ppmv) 7727 1716 12336
δ18O (h) -15.83 -24.52 -10.95
δD (h) -109.1 -174.5 -80.1
d (h) 18 2 41

T2m (C◦) 11.6 4.3 20.5
SST (C◦) 12.3 9.9 14.6
RHSST (%) 65 14 >95

Dal grafico di Figura 5.10 tuttavia risulta evidente che il periodo di
monitoraggio può essere separato in tre fasi distinte quali:

1. il periodo che va dall’8 al 20 Marzo, caratterizzato da ampie oscillazioni
dell’eccesso di deuterio e da una crescita della concentrazione di vapore
acqueo in atmosfera;

2. il periodo che va dal 20 al 24 Marzo, caratterizzato da un evidente smor-
zamento delle oscillazioni del segnale isotopico e dal raggiungimento di
un plateau da parte dell’umidità. In questo, caso l’umidità relativa,
normalizzata alla temperatura dell’acqua della laguna, è mediamente
dell’88% ed è quindi possibile che si siano instaurate le condizioni di
equilibrio isotopico vapore-laguna;

3. il periodo che va dal 24 al 29 Marzo, caratterizzato da un forte ab-
bassamento della concentrazione di vapore in aria e dalla ripresa delle
oscillazioni (anche se meno evidenti) nel segnale isotopico.
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Figura 5.11: Distribuzione statistica di δ18O, δD e dell’eccesso di deuterio (d) nel
vapore acqueo durante Marzo 2017. Sinistra: istogramma di frequenza e distribuzione
osservata (nero continuo). Distribuzione dei valori isotopici quanto RHSST<90% (blu) e
RHSST>90% (rosso). Le linee verticali sono valore medio (tratto continuo) e mediana
(tratteggio). Destra: qq-plot della distribuzione osservata e la distribuzione normale
teorica.
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Queste fasi distinte si ripercuotono sulle distribuzioni dei valori isotopici
che, per il mese di Marzo 2017, presentano principalmente due mode e non
sono approssimabili a distribuzioni normali, come visibile dai QQ-plot ripor-
tati nella colonna di destra di Figura 5.11. Le due mode sono evidenti nelle
distribuzioni osservate di δ18O, δD e d nel vapore, riportate nella colonna
di sinistra di Figura 5.11 (tratto nero continuo). Si propone quindi, come
origine delle due mode, la sovrapposizione di (almeno) due distribuzioni nor-
mali. Per discriminare i due potenziali sottoinsiemi si è scelto di suddividere
il dataset originale in funzione di RHSST, assumendo che quando quest’ul-
timo parametro fosse superiore al 90% si siano instaurate le condizioni di
equilibrio isotopico liquido-vapore (saturazione). Cos̀ı facendo, l’11% delle
osservazioni sono raggruppate nel sottoinsieme con RHSST>90% e il restante
89% con RHSST<90%. Da questi due sottoinsiemi sono state calcolate me-
dia e deviazione standard per determinare la distribuzione normale teorica,
opportunamente normalizzata per il numero di osservazioni. Il risultato di
tale operazione viene rappresentato in Figura 5.11 come due distribuzioni
normali distinte (blu RHSST<90%, rosso RHSST>90%) che si sovrappongo-
no leggermente. Come si può vedere, le medie (≈ mediane) di queste due
distribuzioni sono nei pressi dei massimi evidenziati dalle distribuzioni osser-
vate, avvalorando l’ipotesi che la composizione isotopica del vapore a Marzo
2017 sia suddivisibile in due periodi distinti. Per avere una stima di quale
sia il periodo interessato dalle condizioni di equilibrio sono state contate il
numero di ore per giorno in cui si verifica la condizione RHSST>90%. Si
può vedere da Figura 5.12 che il periodo interessato va dal 19 al 25 Marzo,
come già intuito dallo smorzamento delle oscillazioni dell’eccesso di deute-
rio per quel periodo. È interessante osservare che per le giornate del 20
e 21 le condizioni di saturazione si mantengono per oltre 14 ore senza che
siano collegate a fenomeni precipitativi particolari. Infatti, durante il sud-
detto periodo, l’unica debole precipitazione si è registrata il 22 Marzo con
0.2 mm di pioggia (22 Marzo). Risulta quindi plausibile calcolare quale sia
la composizione isotopica dell’acqua liquida in equilibrio con il vapore alle
condizioni di temperatura della superficie della laguna quando l’umidità è
vicina alla saturazione (Tabella 5.4). Per restringere il campo di valori pos-
sibili sono state considerate le osservazioni orarie per cui venivano verificate
le condizioni RHSST>90%, RHSST>95% e RHSST>99%. I valori ottenuti non
sono confrontabili con le precipitazioni di Marzo (δ18O = −3.78(±0.04)h,
δD = −20(±2)h e d = 11(±2)h) e risulta quindi evidente che il vapore ac-
queo atmosferico fosse in equilibrio con acque di transizione a composizione
isotopica intermedia.
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Figura 5.12: Numero di ore al giorno in cui RHSST>90 dall’8 al 30 Marzo 2017. Si
riportano le precipitazioni giornaliere come riferimento.

Tabella 5.4: Composizione isotopica dell’acqua in equilibrio isotopico con il vapore
misurato a Venezia quando RHSST supera una determinata soglia. *Calcolata in funzione
della temperatura dell’acqua superficiale della laguna.

RHSST n. ore δ18OL(±σ)* δDL(±σ)* d(±σ)
(%) (h) (h) (h)
>90 56 -1.7(±0.7) -3(±7) 11(±9)
>95 27 -1.8(±0.8) -4(±7) 10(±10)
>99 4 -2.6(±0.5) -11(±4) 10(±6)

5.2.1 Relazioni δ18O-δD e δ18O-d, confronto con valori
annuali

La variabilità della composizione isotopica del vapore acqueo durante Marzo
2017 è grossomodo simile alla variabilità della composizione isotopica misu-
rata durante un’intera annualità (2015-2016), eccetto per poche osservazioni
con valori δ eccezionalmente bassi che possono essere associate a forte en-
trainment di vapore dagli strati più alti dell’atmosfera. I parametri della
regressione lineare tra δ18O e δD, che per il campionamento annuale (2015-
2016) erano risultati confrontabili con quelli delle precipitazioni, sono invece
largamente differenti per Marzo 2017, come visile in Figura 5.13. La discre-
panza non è dovuta al differente tempo di campionamento delle due tecniche

129



Figura 5.13: Relazione tra δ18O e δD durante il mese di Marzo 2017 stimata con tecnica
CRDS (circoletti grigi) confrontata con i valori del 2015-2016 (croci). I parametri della
retta DBF sono riportati in Figura 4.8. La retta GMWL è mostrata come riferimento.

utilizzate in questo studio11. La differente pendenza potrebbe invece essere
dovuta al regime di umidità medio pari al 72% per la campagna con le trap-
pole e a 68% per l’analisi in continuo12. Ciò che appare evidente, se la serie
temporale di Marzo 2017 viene confrontata con quella annuale del 2015-2016,
è che durante la misura in continuo della composizione isotopica del vapore
l’eccesso di deuterio mostra ampie oscillazioni diurne (eccetto per il periodo

11I valori in continuo misurati con CRDS sono stati mediati per 4 ore, seguendo lo schema
temporale di Figura 4.3. La retta di regressione in questo caso ha pendenza 5.4(±0.2) e
intercetta −24(±3) (R2=0.93).

12Entrambe le distribuzioni presentano più mode, come visibile nell’allegato S1. Se ven-
gono eliminati i valori di RH >90% (elevata umidità e condizioni di equilibrio isotopico)
le medie diventano 63% e 58%, rispettivamente. La variabilità, intesa come deviazione
standard, di RH per la campagna 2015-2016 è in ogni caso inferiore a quella del monito-
raggio in continuo (σ=19% e σ=23%, rispettivamente). RHSST media invece, sia per la
campagna 2015-2016 che per il monitoraggio in continuo, è pressoché identica (∼66%)
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19-25 Marzo). Tali ampie oscillazioni si erano osservate nella serie temporale
annuale solo in poche occasioni perché, in generale, il valore medio dell’ec-
cesso di deuterio (±σ) era di 17(±6)h. Se si considerano per l’analisi in
continuo solamente i valori con 11h < d < 23h la nuova retta di regressione
risulta confrontabile con quella del 2015-2016 (δD = 7.2(±0.1)δ18O + 4(±2)
R2=0.96, non riportata). Le ampie oscillazioni giornaliere dell’eccesso di
deuterio sono quindi un elemento importante nella differenza tra le due rette
di regressione. La variazione diurna dell’eccesso di deuterio verrà affrontata
nella sezione 5.2.2. Si vuole invece intraprendere di seguito lo stesso approc-
cio visto nella sezione 4.2 analizzando cioè l’eccesso di deuterio in funzione
di δ18O, il cui grafico è riportato in Figura 5.14.

Figura 5.14: Relazione δ18O-d nel vapore acqueo misurato con CRDS durante Marzo
2017. Le singole osservazioni sono colorate in funzione di RHSST (media oraria). Le linee
tratteggiate mostrano l’evoluzione della composizione isotopica del vapore in una massa
d’aria partendo da differenti condizioni di RHSST iniziali (vedi testo). I punti δi e δf
sono i due estremi del modello di mescolamento. I campioni di vapore del 2015-2016 sono
riportati con delle croci come riferimento.
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Come si può vedere, la distribuzione triangolare ben distinguibile per la
campagna annuale qui non è cos̀ı evidente. Assumendo che tutto il vapo-
re acqueo sia originato localmente si è utilizzato il Box Model di sezione
2.3.4 partendo da aria completamente secca (RHSST=0%) fino a saturazio-
ne utilizzando i parametri meteo medi misurati durante il periodo di studio
(SST=12.3◦C, SLP=1019.73 hPa) e facendo variare la composizione isotopica
dell’acqua liquida tra [0, -4.0]h e [0, -23]h per δ18O e δD, rispettivamente.
Il risultato di tale operazione è un fascio di rette parallele che attraversano la
distribuzione dei dati (nere tratteggiate) ma che non cattura il limite destro
della distribuzione. È quindi possibile che l’area sorgente del vapore abbia
composizione isotopica leggermente arricchita (δ > 0h), compatibile con le
acque superficiali del Mare Adriatico.

Se si considera invece il vapore acqueo come il risultato di mescolamento
tra vapore estremamente impoverito (δi con δ18O = −34h e δD = −260h) e
un flusso di vapore uscente da una superficie liquida (δL in questo caso posto
uguale a 0h) fino a saturazione (δf ), si ottengono le linee di mescolamen-
to colorate di Figura 5.14, variando opportunamente la quantità di vapore
iniziale (cioè modulando le condizioni iniziali di RHSST). Le linee di mescola-
mento suggeriscono che se il processo viene semplificato come mescolamento
tra due membri, la componente di vapore originato dalla laguna (o dal mare)
incide dal 50%al 100%, poiché la maggior parte delle osservazioni ricade tra
questi due limiti.

5.2.2 Interpretazione del ciclo diurno dell’eccesso di
deuterio

Come si è intuito da Figura 5.10, l’eccesso di deuterio mostra ampie oscil-
lazioni giornaliere quanto RHSST è inferiore alla saturazione. Con il cam-
pionamento criogenico tali oscillazioni a breve scala (giorni) risultatavano
pressoché invisibili ma, studiando il valore medio attorno alle principali ore
sinottiche, si era osservato che l’eccesso di deuterio assumeva valori più alti
in mezzo alla giornata e più bassi durante la notte. Per il campionamento
2015-2016 si era ipotizzato che l’immissione in atmosfera di vapore acqueo da
evaporazione locale fosse il principale processo legato a questo andamento che
si traduceva nell’incremento dell’eccesso di deuterio sincrono all’incremento
del rapporto di mescolamento del vapore acqueo (Figura 4.17). Il massimo
dell’eccesso di deuterio durante le ore centrali della giornata è presente anche
per Marzo 2017, come visibile da Figura 5.15.

Si può notare, tuttavia, che tale valore massimo è sfasato rispetto al
segnale del rapporto di mescolamento il quale, a sua volta, presenta almeno
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Figura 5.15: Andamento giornaliero medio a risoluzione oraria dell’eccesso di deuterio
(d) e del rapporto di mescolamento (H2O). Si riporta l’andamento della radiazione solare
come riferimento.

due massimi (intorno alle ore 8:00 e 19:00). L’andamento dell’eccesso di
deuterio può essere cos̀ı interpretato:

❼ Raggiungimento del punto di rugiada, 6:00 (UTC+1). Le ultime ore
della notte e le prime ore del mattino sono caratterizzate da un contenu-
to costante di vapore in atmosfera. L’abbassamento delle temperature
porta un incremento di RH che si traduce in un massimo alle ore 6:00
(UTC+1) (RHmax=84%). L’eccesso di deuterio quindi cala e l’umidità
atmosferica tende verso l’equilibrio isotopico con le acque superficiali.

❼ Risposta del sistema locale all’aumento della temperatura, 6:00-9:00
(UTC+1) Alba. Questa fase della giornata è caratterizzata dall’au-
mento notevole dell’eccesso di deuterio (∼ 1h ora-1) nel vapore acqueo
e dall’aumento del rapporto di mescolamento associabile all’introdu-
zione in atmosfera di vapore di origine locale. Fenomeni di avvezione
durante questo breve intervallo di tempo dovrebbero essere minimi, in
quanto la velocità del vento è inferiore a 1 m s-1.

❼ Aumento della quota dello strato di mescolamento 9:00-10:00 (UTC+1).
Durante la mattina l’eccesso di deuterio continua a crescere fino a rag-
giungere il suo massimo ma l’andamento del rapporto di mescolamento
cambia improvvisamente verso, calando bruscamente. Tale cambia-
mento è associato a un forte aumento della pressione atmosferica, come
chiaramente visibile dal grafico di Figura 5.16. L’aumento della radia-
zione solare porta all’aumento della quota dello strato di rimescolmento
(Boundary layer convettivo) con conseguente intrusione di aria secca
dall’alta troposfera. Tutto ciò si traduce in un abbassamento del rap-
porto di mescolamento e della composizione isotopica del vapore (δ18O
e δD, non mostrati).
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Figura 5.16: Variazione dell’eccesso di deuterio, del rapporto di mescolamento e del-
la pressione atmosferica. Il segnale della pressione atmosferica ha frequenza semidiurna
(periodo 12h).

❼ Processo di evapotraspirazione 10:00-18:00 (UTC+1). In questo inter-
vallo temporale l’eccesso di deuterio è pressoché costante, diminuendo
leggermente alle ore 14:00 (UTC+1). Come si può osservare, nello
stesso periodo aumenta la concentrazione assoluta di vapore acqueo in
atmosfera. Dato che l’eccesso di deuterio non varia durante questo in-
tervallo di tempo è plausibile che il processo principale sia evapotraspi-
razione superficiale anziché mescolamento di masse d’aria con differente
composizione isotopica.

❼ Abbassamento dello strato superficiale atmosferico 18:00-6:00 (UTC+1).
La concentrazione di vapore acqueo durante questo periodo mostra un
massimo attorno alle 20:00 (UTC+1) con conseguente discesa fino ad
un valore costante, mantenuto fino alle prime ore della giornata. Come
si può osservare l’eccesso di deuterio mostra un decremento costante
fino al raggiungimento del minimo all’alba. Questo decremento, lega-
to all’aumento di RH, è dovuto sia all’inerzia termica dell’acqua della
laguna e del mare (rilascio di calore latente, massimo delle 18:00) che
all’abbassamento della temperatura dell’aria.

Il ciclo diurno dell’eccesso di deuterio, visto in relazione all’andamento gior-
naliero di δ18O, è riportato in Figura 5.17. Il triangolo descritto dalla tra-
iettoria sul piano d vs δ18O ha i vertici durante le tre fasi del ciclo solare
giornaliero, ossia l’alba (6:00), la declinazione massima del sole (12:00) e il
tramonto (18:00)13. La repentina salita dell’eccesso di deuterio, associata ad
un abbassamento dei valori δ, durante la prima parte della mattina è dovuta

13Durante il periodo di campionamento in continuo l’orario (UTC+1) dell’alba era
compreso tra le 6:30 e le 5:55 mentre quello del tramonto tra le 18:05 e le 18:35.
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Figura 5.17: Ciclo diurno della composizione isotopica del vapore sul piano d vs δ18O.
Le frecce indicano la sequenza temporale del ciclo medio giornaliero (orari UTC+1).

probabilmente ad entrainment atmosferico, caratterizzato dal massimo di al-
ta pressione delle ore 10:00. Il fatto che la traiettoria sul piano d vs δ18O non
passi nuovamente per la linea indicata tra le ore 6:00 e 12:00 evidenzia che il
fenomeno osservato sia soggetto ad isteresi. La traiettoria di ritorno infatti,
tendente verso valori di d più bassi, è associata ad un incremento di δ18O
dovuto all’immissione di nuovo vapore acqueo “più pesante” in atmosfera14.

Come facilmente intuibile, la situazione rappresentata dal grafico di Figu-
ra 5.17 può essere utilizzata per costruire infiniti cicli con l’aspetto triangolare
fino a raggiungere l’aspetto delle Figure 4.9 e 5.14.

5.2.3 Analisi di frequenza del segnale isotopico nel va-
pore: relazione con le maree

È interessante osservare che l’andamento dell’eccesso di deuterio, se non fosse
per un lieve decremento alle ore 14:00, mostra un periodo di 24 ore, mentre
risulta evidente che il rapporto di mescolamento mostra due massimi distan-
ziati da circa 12 ore (8:00 e 20:00). Le altre grandezze misurate nello stesso
periodo che presentano un periodo di 12 ore sono la pressione atmosferica
(già accennato) e la temperatura superficiale dell’acqua della laguna. Un

14Come suggerito anche dall’aumento del rapporto di mescolamento nello stesso
intervallo della giornata.
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fenomeno naturale con frequenza semigiornaliera importante che insiste sulla
Laguna di Venezia è sicuramente la marea. Per studiare la periodicità del
segnale isotopico è stata quindi stimata dalla densità spettrale di potenza
assieme al segnale della marea astronomica di Marzo 2017 (CPSM, 2017)
utilizzando il periodogramma di Lomb-Scargle (Lomb, 1976; Scargle, 1982),
visibile in Figura 5.18. Come si può osservare l’eccesso di deuterio mostra
una periodicità giornaliera (24h) più marcata rispetto a δ18O e δD. I valori δ
invece mostrano una componente oscillatoria equivalente con periodo 24 e 18
ore confrontabile (come intensità) alla componente periodica di 12 ore. Risul-
ta quindi evidente che anche gli effetti di marea potrebbero influire, almeno in
parte, sulla composizione isotopica del vapore acqueo a scala sub-giornaliera.
Inoltre, è risaputo che le maree atmosferiche, in aggiunta all’azione del moto
di sole e luna, dipendono anche dall’effetto di riscaldamento e raffreddamento
dell’aria (Chapman e Lindzen, 2012; Siebert, 1961) e, in maniera importante,
anche dalla topografia locale (Hamilton et al., 2008).

Figura 5.18: Confronto tra la densità spettrale di potenza del segnale isotopico nel
vapore acqueo (δ18O, δD e d) e l’altezza di marea astronomica stimata per Marzo 2017
nel bacino di San Marco. I periodogrammi sono stati normalizzati scalando i valori per
2σ2.
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Figura 5.19: Andamento della marea astronomica e andamento dell’eccesso di deuterio
nel vapore acqueo a confronto. I segnali filtrati (RMS calcolato su base giornaliera) sono
riportati come linee tratteggiate. Il periodo di marea di quadratura (escursione minima
tra minimo e massimo giornaliero) è evidenziato nell’area grigia. Si riportano le fasi lunari
come riferimento.

A scala temporale più ampia (giorni-settimane) si è osservato che l’am-
piezza dell’escursione di marea e l’ampiezza del segnale dell’eccesso di deute-
rio mostrano un andamento simile, come si può intuire dal grafico di Figura
5.19. Tuttavia, filtrando il segnale di marea e dell’eccesso di deuterio a fre-
quenza giornaliera e calcolandone il valore efficace (root mean square, RMS),
si può osservare che i minimi appaiono leggermente sfasati. È quindi possi-
bile che sia le correnti di marea, che hanno un effetto su SST (Pivato, 2014),
sia la circolazione atmosferica abbiano influito sull’andamento del segnale
isotopico nel vapore acqueo.

5.2.4 Dipendenza del segnale isotopico nel vapore dalla
direzione del vento

Nel capitolo 4 si era osservato che l’eccesso di deuterio nel vapore acqueo
mostrava buona correlazione con RHSST normalizzata alla temperatura su-
perficiale della laguna se il vapore era campionato mentre l’aria proveni-
va dalla laguna stessa15. Questa relazione, studiata sulla base del modello

15Ossia il vento proveniva da quello che era stato definito Settore Laguna, un settore
compreso tra tra N60➦E e N170➦E.
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Craig-Gorgon (Figura 4.16), suggerisce che il segnale isotopico nel vapore al-
l’interno del PBL potrebbe essere fortemente influenzato solo dall’ambiente
che circonda l’area di campionamento entro pochi km. Per testare questa
ipotesi è stato in primo luogo analizzato l’andamento del vento studiandone
la variabilità della velocità e determinando se vi siano mode nella direzione
nell’arco di una giornata.

Figura 5.20: Andamento medio giornaliero della velocità (sinistra) e direzione del vento
(destra) tra l’8 e il 29 Marzo 2017. Le bande indicate dalle linee tratteggiate sono discusse
nel testo.

Come si può vedere dal grafico di Figura 5.20, la velocità del vento presen-
ta un massimo nelle prime ore del pomeriggio (14:00-15:00) ma vi sono due
direzioni preferenziali da cui spira il vento verso il punto di campionamento,
indicativamente N-NE e SE-S, associabili al regime di brezza. Il passaggio
netto della direzione del vento, da N-NE a SE-S delle ore 10:00, avviene du-
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rante il massimo di pressione atmosferica che è sincrono al raggiungimento del
plateau dell’eccesso di deuterio e al minimo di δ18O giornaliero. Il momento
della giornata in cui si ha il maggiore apporto di aria secca (valori δ più ne-
gativi) dall’alta atmosfera è quindi identificato dalla banda denominata Max
Entrainment in Figura 5.20. Durante il passaggio della direzione del vento
serale, alle ore 20:00, vi sono invece un forte abbassamento della velocità del
vento e il massimo giornaliero del rapporto di mescolamento. Tale periodo
è indicato in Figura 5.20 dalla banda Max Vapor. Si può osservare che è
proprio successivamente all’intervallo Max Vapor che la direzione del vento
non è più univoca. Oltre alla bassa velocità sono infatti presenti sia venti
dal settore N che venti dal settore SW. Tale combinazione, già evidenziata in
passato (Camuffo et al., 1979), porta ad un ristagno dell’aria che, accoppiato
all’abbassamento delle temperature, fa tendere la composizione isotopica del
vapore all’equilibrio con quella dell’acqua superficiale della laguna.

Figura 5.21: Distribuzione della composizione isotopica del vapore (δ18O e δD) in
funzione della velocità e della direzione del vento a Marzo 2017.

La distribuzione della composizione isotopica in funzione di velocità e
direzione del vento si traduce nelle mappe di Figura 5.21 per δ18O e δD e
di Figura 5.22 per d. La rosa dei venti è scalata in modo che il modulo
di ciascun vettore che identifica il vento sia pari alla distanza sulla mappa
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coperta in un’ora alla velocità del vento16. Per quanto riguarda l’ossigeno e
l’idrogeno, si può notare che la suddivisione in settori è più netta per il primo
elemento rispetto al secondo, fatto probabilmente dovuto al frazionamento
cinetico più elevato per 18O/16O rispetto a D/H. Tuttavia, quando il vento
soffia energicamente da nord (>2 m s-1) la distinzione è netta anche per δD.
È quindi possibile che in tali condizioni il vapore acqueo arrivi da quote più
elevate.

Figura 5.22: Distribuzione dell’eccesso di deuterio nel vapore acqueo in funzione della
velocità e della direzione del vento a Marzo 2017. Si riportano le principali direzioni dei
venti (mode) e gli orari in cui si manifestano. Le frecce rosse indicano il cambiamento
nella direzione del vento durante il giorno: oraria dalle 6:00 alle 15:00, antioraria dalle
15:00 alle 6:00 del giorno successivo. La linea tratteggiata ha una direzione N➦135E.

L’eccesso di deuterio invece mostra una marcata suddivisione spaziale
in funzione della direzione del vento definita da due settori con direttrice
NW-SE (∼N➦135E, riportata in Figura 5.22 come una linea tratteggiata).
Questo risultato è in accordo con quanto affermato precedentemente e cioè
che, durante la notte e le prime ore del mattino, la bassa velocità del vento
e l’elevato valore di RH portano il vapore acqueo in equilibrio isotopico con
le acque superficiali locali. Durante la rotazione oraria della direzione del
vento, eccesso di detuerio e velocità del vento aumentano, poiché il sistema si

16Ad esempio la lunghezza del raggio (r) per la circonferenza che rappresenta i venti con
velocità 4 m s-1 è pari a r=4 m s-1 * 3.6 s km m-1 h-1 * 1 h = 14.4 km.
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sbilancia verso condizioni di umidità relativa inferiori dovute all’immissione di
aria secca. Per determinare se le aree sorgenti del vapore acqueo atmosferico
risultano in accordo con quanto fin qui riportato si mostra in Figura 5.23
un confronto tra le aree sorgenti del vapore, determinate con la diagnostica
lagrangiana (Sodemann et al., 2008), per il campionamento di Marzo 2017 e
per la campagna 2015-201617. Da tale confronto appare evidente che a Marzo
2017, durante il periodo di brezza marina, l’aria secca degli strati superiori
dell’atmosfera entra in contatto con la superficie marina, con il conseguente
aumento dell’eccesso di deuterio misurato a Venezia. La maggior parte del
vapore in questo periodo, tuttavia, viene guadagnata dalle masse d’aria che
raggiungono il punto di campionamento nel Mare Adriatico (zona delle foci
del Po), come intuito nella sezione 5.2.1. Annualmente invece, l’area in cui le
masse d’aria acquisiscono la maggior parte del vapore acqueo, è abbastanza
equidistribuita nella zona della Laguna di Venezia.

17Per questo confronto i risultati della campagna 2015-2016, visti in Figura 4.20, sono
stati rimappati su un’area più piccola. Si riportano le mappe CWT relative a Marzo 2017
nell’allegato S3.
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Figura 5.23: Confronto tra le aree sorgenti del vapore acqueo a Venezia per la campagna
annuale con le trappole (2015-2016) e la campagna in continuo (Marzo 2017). Le isolinee
sono tracciate ogni 0.002 mm h-1. La posizione del punto di campionamento è riportata
con una stella. Immagine di sfondo da Google Earth.
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Capitolo 6
Caratterizzazione del vapore acqueo

vicino all’interfaccia acqua-aria

I parametri di frazionamento cinetico generalmente utilizzati nel mo-

dello Craig-Gordon sono derivati per via teorica dalla legge cinetica

dei gas oppure ottenuti da misure in laboratorio. Vengono presenta-

ti in questo capitolo i risultati di una serie di esperimenti in campo

volti a stimare sperimentalmente i seguenti parametri del modello

Craig-Gordon: θ, n, k18O e kD. Il vapore acqueo è stato campiona-

to contemporaneamente a tre quote sopra la superficie della laguna

(0.1, 2 e 4 m) in alcuni casi monitorando contemporaneamente l’an-

damento dell’umidità alle stesse quote. Risulta che valori di θ = 0.67,

n = 0.48, k18O = 7.0h e kD = 8.5h sono adeguati per il caso di stu-

dio della Laguna di Venezia. Studiando inoltre l’andamento verticale

della composizione isotopica del vapore è stata determinata la quota

dello strato in cui avvengono i fenomeni di frazionamento isotopico

all’equilibrio, pari a ∼ 10−3 m. Viene infine dimostrato che l’inter-

cetta del Keeling Plot fornisce una buona stima della composizione

isotopica del flusso di vapore, compatibile con quella ottenuta dal

modello Craig-Gordon.

Negli ultimi anni sono aumentati notevolmente i dati disponibili relativi alla
composizione isotopica del vapore acqueo sopra gli oceani, grazie alla tecnica
CRDS (Benetti et al., 2017). Sono invece estremamente limitati gli studi
che valutano la composizione isotopica verticale del vapore acqueo sopra la
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superficie libera dell’acqua1. I primi profili di δ18O nel vapore acqueo in am-
biente marino sono quelli riportati da Craig e Gordon (1965) e sono riferiti
a campioni di vapore prelevato a due quote. Da quanto riportato nel sud-
detto studio, la quota più bassa risultava essere compresa tra 1 e 3 metri,
dipendendo molto dalle condizioni del mare durante il campionamento. La
quota più alta, invece, si riferiva alla cima dell’albero maestro, variando tra
i 13 ed i 15 metri al di sopra della linea di galleggiamento. Per i 5 profili
riportati da Craig e Gordon (1965) non si osservano grandi differenze tra il
δ18O del vapore campionato alle due quote (massima differenza ≈ 0.12h).
Ciò porterebbe a pensare che già ad un metro dalla superficie del mare non
vi siano più fenomeni di diffusione e frazionamento ma, come stimato dal
modello Craig-Gordon, puro rimescolamento turbolento. Profili più recen-
ti della composizione isotopica del vapore (δ18O e δD) in ambiente marino
sono riportati da Gat et al. (2003), effettuati durante una crociera nel Mar
Mediterraneo nel Gennaio 1995. In questo secondo caso le quote di campio-
namento erano ancora più elevate e cioè 20.4 m (ponte della nave) e 27.9
m (albero maestro) rispetto alla linea di galleggiamento. Dai 25 campiona-
menti effettuati, risultano mediamente differenze maggiori tra δ18O e δD alle
due quote rispetto a quanto riportato da Craig e Gordon (1965), pari cioè
a 0.5h e 5h, rispettivamente. Nel loro studio, Gat et al. (2003) propon-
gono che una parte del flusso di vapore netto sopra la superficie marina sia
dovuta all’evaporazione completa di gocce d’acqua portate in aria da spray
marino. Ciò andrebbe ad omogenizzare la composizione isotopoica verticale
del vapore acqueo.

Non risultano da letteratura studi che si avvicinino alla superficie marina a
quote inferiori al metro, fattore determinante per capire a che quota il vapore
acqueo atmosferico risulti in equilibrio isotopico con la superficie d’acqua,
assunzione base del modello Craig-Gordon2.

La Laguna di Venezia si presta particolarmente bene ad uno studio del
profilo verticale della composizione isotopica del vapore in quanto le condi-
zioni di campionamento raramente sono paragonabili a quelle che si possono
riscontrare in mare aperto. Inoltre, la bassa profondità, l’ampia superficie
d’acqua libera, la direzione costante del vento associate ad una breve durata
delle misure, sono risultati parametri fondamentali per confrontare i profili di
composizione isotopica del vapore misurati con quelli stimati da un modello.

1Al contrario, gli studi di gradiente isotopico in ambiente terrestre sono più frequenti,
in quanto vengono spesso usate torri meteorologiche oppure torri per lo studio dei flussi
turbolenti tra vegetazione e atmosfera. A tal proposito si vedano ad esempio i lavori di
Noone et al. (2013); Griffis et al. (2016); Wang et al. (2010)

2Nel modello Craig-Gordon il vapore nello strato limite più vicino alla superficie
evaporante è in equilibrio isotopoico con il liquido. Si veda il paragrafo 2.3.2.
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Durante la campagna di campionamento 2015/2016 sono state effettuate
quattro misure di gradiente isotopico nei primi metri di quota della Laguna
di Venezia. A differenza di quanto disponibile in letteratura, queste misu-
re sono volte a sondare l’andamento verticale della composizione isotopica
vicino all’interfaccia acqua-aria (quote comprese tra pochi cm e 4 m) con il
fine di determinare la composizione isotopica del flusso di vapore e poterla
confrontare con i modelli presentati nel Capitolo 2.3.

6.1 Materiali e metodi

6.1.1 Siti di campionamento

Le posizioni dei siti di campionamento (profili e campionamento in back-
ground) sono riportate in Figura 6.1 mentre, in Tabella 6.1, sono riportate
le date dei singoli campionamenti, le quote di prelievo del vapore acqueo, se
sono state effettuate misure di gradiente di umidità relativa e se contempo-
raneamente ai campionamenti in laguna è stato campionato il vapore acqueo
presso il Campus Scientifico di via Torino (stazione di background).

Figura 6.1: Siti di campionamento per le misure dei profili isotopici. Il campionamento
in barca del 22 Maggio 2015 è stato effettuato presso Sacca S. Biagio. Il campus scientifico
di Via Torino e il punto di campionamento a San Giuliano sono riportati con un circoletto
verde ed un circoletto rosso, rispettivamente.

Il campionamento del 22 Maggio 2015, a differenza dei successivi, si è svol-
to su una barca nel mezzo della laguna e quindi completamente circondati
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dall’acqua. Per questo campionamento non è disponibile una misura della
composizione isotopica del vapore di background. Per i successivi tre cam-
pionamenti invece, effettuati presso punta San Giuliano, è stato effettuato
contemporaneamente un campionamento di background. Nonostante questi
ultimi tre campionamenti non siano stati effettuati nel mezzo dello specchio
d’acqua, il sito risulta sottovento rispetto alla laguna per la maggior parte
del tempo e quindi si può assumere che la maggior parte del vapore campio-
nato in loco sia di origine lagunare o che comunque abbia interagito con la
superficie d’acqua della laguna. Il sito di San Giuliano dista circa 2.5 km
dal Campus Scientifico, è dotato di un piccolo molo che si estende per 4 me-
tri sulla superficie d’acqua e dispone di una propria stazione meteorologica
automatica, posizionata su di un palo alla quota di 6 m slm.

Tabella 6.1: Misure in campo di profilo isotopico del vapore durante la campagna
2015/2016.

Data Posizione Quote Gradiente RH Vapore Background
(gg/mm/aaaa) (località) (m) (S̀ı/-) (S̀ı/-)

22/05/2015 S.S. Biagio 4, 2, 0.1 - -
20/01/2016 S. Giuliano 4, 2, 0.1 - S̀ı
04/03/2016 S. Giuliano 4, 2, 0.1 S̀ı S̀ı
15/07/2016 S. Giuliano 4, 1, 0.2 S̀ı S̀ı

6.1.2 Campionamento del vapore

I campioni di vapore sono stati prelevati mediante intrappolamento criogenico
utilizzando lo stesso tipo di trappole dei campionamenti svolti al Campus
Scientifico in versione ridotta3. La temperatura del bagno di raffreddamento,
controllata costantemente, veniva mantenuta a -77◦C da una miscela di alcol
isopropilico e ghiaccio secco. Come visibile in Figura 6.2.b, il vapore acqueo è
stato prelevato contemporaneamente a 3 quote diverse (generalmente 4 m, 2
m e 0.1 m), attraverso degli imbuti, e trasportato attraverso dei tubi in PTFE,
quest’ultimi mantenuti alla temperatura di 45◦C (20 W/m, 12 V Minco Inc.),
fino alle trappole. Come per il sistema di campionamento fisso, gli imbuti
sono stati provvisti di filtro e la temperatura dei tubi è mantenuta ben al
di sopra della temperatura di condensazione utilizzando dei cavi riscaldanti.
Il sistema di tubi è stato montato su di un palo antenna estensibile in ferro
zincato (�30 mm). I punti di prelievo a 4 m e 2 m sono fissate al palo da due
estensioni (barre filettate) di lunghezza 50 cm, mentre il punto di prelievo

3Allegato A, trappola versione V2.
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Figura 6.2: Misure del profilo isotopico del vapore. (a) Apparecchiatura posizionata sul
molo di San Giuliano, il palo per il campionamento è vincolato al palo di ormeggio. (b)
Schema del sistema di campionamento. L’immagine stilizzata di una persona è riportata
come riferimento per le dimensioni.

a 0.1 m è costituito da una staffa in alluminio montata su un salvagente.
Le quote di prelievo sono state misurate ad inizio e fine del campionamento
rispetto alla superficie d’acqua. Infatti, dato che il palo di ormeggio a cui era
vincolato il sistema è solidale con il fondale, durante il campionamento sono
stati osservati sia innalzamenti che abbassamenti della superficie d’acqua di
alcune decine di cm, dovuti alle variazioni di marea. La quota che è stata
tenuta in considerazione per ciascun punto di prelievo, quindi, è la media
di due quote, misurate ad inizio e fine campionamento. Il punto di prelievo
vicino all’interfaccia invece, potendosi muovere liberamente con l’oscillare del
moto ondoso e le variazioni di marea, manteneva sempre la stessa distanza
dalla superficie d’acqua. In ogni caso, per sicurezza, il prelievo alla quota più
bassa è stato eseguito in doppio (due linee con due trappole), in modo da
poter valutare l’eventuale aspirazione di schizzi diretti all’interno del sistema.
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Infine, il flusso d’aria umida era garantito da due pompe a membrana (0.8
- 1 l min-1) e veniva costantemente monitorato, per ciascuna trappola, con
quattro rotametri.

Tutto il sistema veniva alimentato da una batteria da auto (12V, 100 AH)
e la potenza assorbita, misurata in laboratorio, è risultata essere di ∼200 W.
È possibile che la potenza richiesta in campo fosse maggiore, in quanto le
temperature erano inferiori rispetto al laboratorio e buona parte dell’energia
veniva sfruttata proprio per scaldare tutte le linee.

Con la configurazione qui mostrata, ciascun profilo di vapore è stato ac-
quisito nell’arco di 90 - 120 minuti. Al termine del campionamento le trappole
sono state sigillate e poste in un frigo da campo il cui volume era riempito
per circa 1/4 con del ghiaccio secco. Una volta riportate in laboratorio, le
trappole sono state lasciate a temperatura ambiente fino al completo sciogli-
mento del contenuto. I campioni liquidi sono quindi stati analizzati mediante
CRDS con lo strumento Picarro L1102-i.

6.1.3 Campionamento di acqua superficiale

Durante l’acquisizione dei campioni di vapore, la temperatura dell’acqua
(SST) [➦C] è stata registrata manualmente ogni 15 minuti mediante un ter-
mometro con sonda PT-100 ad una profondità di circa 10 cm. Dalle misure
di temperatura si è quindi stimata la SST media. Al termine del campio-
namento l’acqua è stata prelevata dal molo a due profondità, superficiale e
a 0.5 metri. Il campione superficiale è stato ottenuto immergendo una boc-
cetta da 25 ml appena al di sotto del pelo dell’acqua, mentre il campione
profondo è stato prelevato con una pompa ad immersione a 12V. Nel caso
del campionamento in barca non è stato possibile prelevare il campione pro-
fondo in quanto il battente garantiva appena il galleggiamento della barca
stessa (<0.3 m). I campioni di acqua lagunare sono stati analizzati mediante
IRMS con lo strumento Thermo-Fisher Delta Plus Advantage.

6.1.4 Dati meteorologici

I principali parametri meteorologici (T, RH, SLP, WS, WD) durante i cam-
pionamenti svolti a San Giuliano sono stati registrati dalla stazione automa-
tica del Circolo della Vela di Mestre (Circolo della Vela Mestre, 2017). Tale
stazione, tuttavia, non dispone di un sistema di salvataggio dei dati. È stato
quindi utilizzato un semplice script in JSON per scaricare in automatico i
dati aggiornati ogni 10 minuti sulla pagina web della stazione per la successi-
va consultazione. Infine, per il campionamento in barca del 22 Maggio 2015,
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i parametri meteo sono stati registrati a Palazzo Cavalli e acquisiti dal server
del Centro Previsioni e Segnalazioni Maree del Comune di Venezia.

6.1.5 Misure di umidità relativa

Per i campionamenti del 4 Marzo e 15 Luglio 2016 sono state acquisite T
[➦C] e RH [%] alle tre quote di campionamento utilizzando un sistema auto-
matico di registrazione multi-sonda (Multiprobe Relative Humidity Logger,
MRHL). Il sistema è costituito da tre sonde digitali Aosong AM2315, in gra-
do di misurare temperatura e umidità ogni 5 secondi4. Le sonde comunicano
tramite protocollo I2C con un sistema automatico, costruito per l’occasione,
basato su microcontrollore STM32F103RB, in grado di effettuare contempo-
raneamente5 la misura di temperatura e umidità alle tre quote interessate e
registrarle su scheda SD. Il sistema di acquisizione può comunicare tramite
Bluetooth➤ con un tablet o un pc per visualizzare le misure in tempo reale
e per impostare svariati parametri (periodo di acquisizione, numero di sonde
da interrogare etc.).

L’utilizzo di sonde digitali ha consentito di utilizzare cavi di trasmissione
dati abbastanza lunghi (4-6 metri) senza compromettere la qualità della mi-
sura. Infatti, dato che la conversione analogico digitale avviene nel sensore
stesso, non è stato necessario tener conto delle perdite indotte dal cavo di
acquisizione e quindi introdurre fattori di correzione. Tuttavia, per miglio-
rare l’accuratezza dei sensori, questi sono stati precedentemente calibrati in
laboratorio mediante l’utilizzo di soluzioni sovrasature di LiCl (RH=11.3%),
MgCl2 (RH=33.1%) e NaCl (RH=75.5%). La calibrazione è stata effettuata
all’interno di un contenitore sigillato, di volume ridotto (∼1800 cm3), con un
sistema di ricircolo dell’aria garantito da una piccola ventola a 12V. Si riporta
in Figura 6.3 il sistema di acquisizione durante la procedura di calibrazione
in laboratorio.

La precisione stimata per il sistema MRHL si attesta al 2% per le misure
di umidità relativa (range 10-80%) e 0.1➦C per la temperatura6.

Poiché nel modello Craig-Gordon l’umidità viene considerata relativa alla
temperatura della superficie dell’oceano, tutte le misure di RH sono state nor-
malizzate rispetto alla temperatura superficiale della Laguna con l’equazione
4.2.

4Misure a frequenza maggiore sono possibili ma, come riportato dal manuale del
costruttore, potrebbero risentire del surriscaldamento del sensore.

5Il tempo morto tra l’acquisizione dei dati da un punto all’altro del profilo è <20ms.
Si veda il test riportato nell’allegato S1.

6Si riportano nell’allegato S2 le immagini delle componenti interne del sistema MRHL
e della sonda di umidità.
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Figura 6.3: Calibrazione dell’unità MRHL. Sulla sinistra si può vedere l’unità di controllo
parzialmente smontata. Sulla destra, le tre sonde AM2315 inserite nel volume sigillato
contenente una soluzione sovrasatura di LiCl.

6.1.6 Modelli per l’evaporazione

Per i campionamenti del 4 Marzo e del 15 Luglio 2016 è stato stimato il
flusso evaporativo netto E [kg m−2 s−1] mediante un semplice modello di
evaporazione aerodinamico (Thornwaite e Holzman, 1942) e con la routine
di calcolo COARE (Fairall et al., 2003). Il primo modello non tiene conto
dell’input di energia solare ma considera solamente il gradiente di umidità
ed il vento come fattori dominanti nell’evaporazione. Il flusso di vapore [kg
m-2 s-1] viene calcolato con l’equazione 6.1:

E =
k2ρa(ea − es)u2

(ln( z2
z0
))2

(6.1)

dove k è la costante di Von Karman, ρa è la densità dell’aria [kg m3], ea
ed es sono rispettivamente pressione di vapore e pressione di vapore saturo
rispetto a SST [Pa] alla quota più alta z2 [m], u2 è la velocità del vento [m
s-1] misurata alla quota più alta e z0 è la scabrezza della superficie del mare
(roughness lenght) [m].

Il secondo modello, i.e. la routine di calcolo COARE eseguita come co-
dice Matlab, è stata utilizzata per stimare i flussi di calore (sensibile SH e
latente LH ) tra mare e atmosfera ed è stata già presentata nella sezione 1.2.1.
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Poiché il modello necessita di dati orari per essere eseguito, i parametri me-
teo misurati durante l’acquisizione dei profili di vapore sono stati mediati. Il
flusso LH [W m-2] restituito dal modello è stato convertito in flusso di vapore
[kg m-2 s-1] con l’equazione 1.1.

6.2 Risultati

6.2.1 Campioni di vapore e acqua superficiale della
laguna

Si riportano in Tabella 6.2 la composizione isotopica del vapore e dell’acqua
della laguna alle diverse quote di prelievo per i campionamenti in barca (22
Maggio 2015) e presso il molo di San Giuliano. Valore ed errore riportati
per δ18O e δD alle quote 1, 2, 4 e 6 m sono media e deviazione standard
strumentale calcolate per 8 iniezioni dello stesso campione (CRDS), rispetti-
vamente. I due campioni di vapore prelevati a 0.1 m invece sono stati mediati
e come errore è stata calcolata la semidispersione (|δ1 − δ2| /2). L’errore per
l’eccesso di deuterio è stato stimato dalle incertezze su δ18O e δD mediante
propagazione quadratica degli errori. Infine, per la composizione isotopica
dell’acqua lagunare si riportano media e deviazione standard di 4 ripetizioni
dello stesso campione (IRMS).

Si possono osservare differenze significative nella composizione del vapore
alle diverse quote di campionamento, in particolare è possibile notare che il
vapore risulta sempre meno arricchito di isotopi pesanti man mano che ci
si allontana dalla superficie d’acqua, in accordo con una distillazione tipo
Rayleigh. Il campione prelevato contemporaneamente al Campus Scientifico
risulta meno arricchito dei campioni prelevati presso la laguna, eccetto per il
campionamento del 15 Luglio 2016.

Il campione prelevato vicino all’interfaccia acqua-aria presenta le incer-
tezze più elevate. In particolare, il campionamento del 20 Gennaio 2016
mostra incertezze pari a 0.5h e 12h per δ18O e δD, rispettivamente. Tale
dispersione potrebbe essere dovuta all’ingresso nella trappola di una piccola
aliquota di spray marino, la zona del molo infatti era spesso soggetta al pas-
saggio di piccole imbarcazioni che facevano compiere al sistema galleggiante
forti oscillazioni.

I campioni d’acqua prelevati durante le diverse sessioni di misura mo-
strano che la composizione isotopica dell’acqua superficiale può assumere un
ampio intervallo di valori. Il sito di campionamento di San Giuliano, infat-
ti, è molto vicino alla foce del fiume Marzenego. Valori più negativi quindi
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potrebbero essere indicatori della stato di marea (entrante e uscente) oppure
di variazioni nella portata del fiume.

Tabella 6.2: Composizione isotopica del vapore (quote: 0.1, 0.2, 1, 2, 4 e 6 m) e dell’acqua
della laguna (quote: -0.5 e 0 m) ottenute dai 4 campionamenti in laguna. I valori alla quota
6 metri si riferiscono al Campus Scientifico.

Data Quota Flusso δ18O ± SD δD ± SD d ± err RHSST T SST
(m) (l min-1) (h) (h) (h) (%) (➦C) (➦C)

22/05/2015 0.00 - -0.35±0.05 -1.5±0.1 1.2±0.2 - - 19.6
0.10 1.7 -15±0.8 -114.2±0.3 6±6 - - -
2.00 0.8 -16.6±0.2 -134±2 -1±2 58.6 16.6 -
4.00 0.8 -17.22±0.04 -132.7±0.7 5±1 - - -

20/01/2016 -0.5 - -0.55±0.02 -4.4±0.1 0.1±0.1 - - -
0.0 - -0.61±0.02 -4.8±0.1 0.1±0.1 - - 6.1
0.1 1.7 -18.3±0.5 -125±12 21±8 - - -
2.0 0.8 -20.48±0.02 -136.6±0.2 27.2±0.2 48.9 1.7 -
4.0 0.8 -20.68±0.06 -137.24±0.03 28.2±0.2 - - -
6.0 1 -21.82±0.05 -139±0.4 35.6±0.4 41.7 3.4 -

04/03/2016 -0.5 - -4.7±0.02 -13.8±0.1 23.8±0.1 - - -
0.0 - -5.54±0.02 -40.4±0.1 4±0.1 - - 10.8
0.1 1.3 -21.9±0.07 -149±2 26±2 76.7 17.1 -
2.0 0.8 -27.33±0.04 -199.6±0.3 19.1±0.4 52.5 15.8 -
4.0 0.8 -27.8±0.06 -205±0.5 17.4±0.5 45.7 15.1 -
6.0 1.0 -28.49±0.03 -210.3±0.8 17.6±0.8 57.4 9.4 -

15/07/2016 -0.5 - -4.69±0.02 -42.1±0.5 -4.6±0.5 - - -
0.0 - -4.89±0.02 -43.4±0.5 -4.3±0.5 - - 22.9
0.2 0.9 -19.5±0.1 -117±4 39±4 53.1 23.5 -
1.0 0.7 -19±0.1 -123.9±0.4 28.2±0.5 52.5 22.9 -
4.0 0.7 -19.8±0.1 -120.2±0.3 38.6±0.4 41.7 22.2 -
6.0 1.0 -18.1±0.1 -123.3±0.4 21.1±0.6 27.3 22.9 -

6.2.2 Profili di umidità

Poiché il modello Craig-Gordon non definisce le quote dei tre strati limite
dove avvengono i principali fenomeni di frazionamento (all’equilibrio e dif-
fusivo) e mescolamento (turbolento), verranno analizzati in questa sezione
i profili di umidità ottenuti per i campionamenti del 4 Marzo e 15 Luglio
2016. Questi due campionamenti sono stati effettuati in condizioni di vento
molto differenti e cioè con velocità del vento medie pari a 1.6 m s-1 e 6.70
m s-1, per il 4 Marzo e il 15 Luglio 2016, rispettivamente. Tali condizioni
sono approssimabili ai due regimi di vento visti in Figura 2.9, smooth regime
e rough regime. Pertanto, da qui in poi, ci si riferirà nel testo a queste due
condizioni riferendosi al campionamento del 4 Marzo 2016 (smooth regime)
e del 15 Luglio 2016 (rough regime). Vengono mostrati in Figura 6.4 gli
andamenti temporali dei profili di umidità registrati durante gli ultimi due
campionamenti.
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Figura 6.4: Andamenti dei profili verticali e del flusso di evaporazione (rosso continuo
equazione 6.1, grigio tratteggiato COARE) per i campionamenti del 4 Marzo 2016, smooth

regime (a) e 15 Luglio 2016, rough regime (b). L’origine degli assi orizzontali è riferita
all’inizio della sessione di campionamento.
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Le tre misure simultanee di umidità (0.1, 2 e 4 metri), registrate ogni 5 se-
condi, sono state interpolate da una funzione di tipo esponenziale, in modo
da ottenere per ciascuna tripletta di osservazioni un intervallo di valori con-
tinui per tutto l’asse verticale. L’immagine generata da tale operazione è la
mappa di colore riportata in alto nelle Figure 6.4a e 6.4b. Nota la pressio-
ne atmosferica (SLP, misurata dalla stazione automatica di San Giuliano),
l’umidità relativa è stata convertita come rapporto di mescolamento [ppmv],
proporzionale alla pressione di vapore (ea), in modo da per poter essere uti-
lizzata nel semplice modello di evaporazione (equazione 6.1) e per stimare la
composizione isotopica del flusso mediante KP (sezione 2.3.5).

Come si può osservare, i profili di umidità sono estremamente sensibili
alle condizioni di vento. Per il campionamento del 4 Marzo 2016 ad esempio,
un aumento di velocità del vento da 0.7 m s-1 a 2.5 m s-1 (indicato con una
freccia) è correlato ad un incremento di umidità media lungo il profilo. Allo
stesso modo, per il campionamento del 15 Luglio 2016, a t=2500s è possibile
osservare un improvviso abbassamento della velocità del vento con conse-
guente abbassamento dell’umidità media lungo il profilo verticale. Il vento è
un fattore determinante per l’evaporazione in quanto la diffusione convetti-
va, favorita dalla natura turbolenta del vento, è diversi ordini di grandezza
maggiore della diffusione molecolare. Tuttavia, per quanto riguarda i due
campionamenti presentati in questo lavoro, la correlazione (R, Pearson) tra
umidità a velocità del vento è buona solamente nelle condizioni di smooth
regime ed è pari a 0.95, 0.79 e 0.86 per le quote 0.1, 2 e 4 m, rispettiva-
mente7. In condizioni di rough regime tale correlazione scompare (R< 0.13).
Per quanto riguarda il flusso di evaporazione invece, si può osservare dalle
Figure 6.4a e 6.4b, che i due modelli presi in considerazione danno risulta-
ti confrontabili. L’evaporazione stimata con il modello COARE (dati medi
orari) è leggermente maggiore rispetto a quella stimata con il modello ae-
rodinamico di equazione 6.1, probabilmente perché quest’ultimo non tiene
conto della componente radiativa (radiazione a onda corta e lunga incidente
sulla superficie d’acqua) ma del solo gradiente di umidità e della sola compo-
nente aerodinamica del vento. Integrando il segnale di evaporazione rispetto
al tempo è possibile stimare quale sia la quantità di vapore uscente dalla
superficie d’acqua. Tale valore risulta essere 0.133 kg m-2 (t=7300s) per il
campionamento del 4 Marzo 2016 e 0.351 kg m-2 (t=5400s) per il campiona-
mento del 15 Luglio 2016. Se si assume che l’evaporazione su tutta la Laguna
di Venezia sia confrontabile, durante i due campionamenti la laguna avrebbe
ceduto all’atmosfera 6.7x107 e 3.1x108 kg, per il 4 Marzo e il 15 Luglio 2016,

7Le serie temporali sono state filtrate applicando una media mobile di 10 minuti per
poter confrontare le misure tra il sistema MRHL e la stazione meteo di San Giuliano.
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rispettivamente. Nonostante questi numeri possano sembrare molto grandi,
sono molto piccoli se confrontati con l’acqua evaporata globalmente da tutti
gli oceani per la stessa unità di tempo, e cioè ∼1x1014 kg (la Riviere, 1989).

Figura 6.5: Profili medi di umidità per i campionamenti del 4 Marzo e 15 Luglio 2016. Le
linee tratteggiate sono il risultato delle regressioni di RHSST in funzione della quota. Sono
riportate inoltre le equazioni delle regressioni e relativo coefficiente di determinazione.

Si riportano infine in Figura 6.5 i profili di umidità medi per i campio-
namenti del 4 Marzo e 15 Luglio 2016. Utilizzando dei semplici modelli
di regressione si è stimato l’andamento di RHSST in funzione della quota.
Come si può osservare, per il campionamento del 4 Marzo 2016, la funzio-
ne che meglio si adatta all’andamento dei dati è una funzione logaritmica
(R2=0.99) che tende verso valori elevati di RHSST al diminuire della quota.
In questo caso ci si aspetta che il 100% di umidità si raggiunga a ∼6x10-3 m.
L’andamento verticale di umidità del 15 Luglio risulta invece approssimabile
ad una parabola (R2=0.99) o ad una funzione lineare (R2=0.96). Tuttavia,
per entrambe le funzioni, l’andamento non consente di stimare a che quota
si raggiunga il 100% di umidità. Evidentemente, le condizioni di vento del
campionamento del 15 Luglio 2016 hanno rimescolato maggiormente lo strato
interessato dal campionamento.
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6.2.3 Relazione tra eccesso di deuterio ed RHSST alle
quote di campionamento

Diversi studi riportano la relazione tra l’eccesso di deuterio misurato nel
vapore ed RHSST come rappresentativa delle condizioni evaporative del PBL
marino. Tuttavia, la quota a cui si riferisce la misura di umidità non è
sempre la stessa. Ad esempio, nello studio di Pfahl e Wernli (2008) il valore
di umidità relativa normalizzato alla SST è quello stimato a 2 m di quota dai
dati di reanalisi dell’ECMWF. Nel famoso studio di Uemura et al. (2008),
invece, la quota di prelievo del campione e della misura di umidità è 15 m.
Nel lavoro di Steen-Larsen et al. (2015), infine, l’umidità viene misurata alla
quota di prelievo del vapore, circa ∼20 m.

Figura 6.6: Relazione tra eccesso di detuerio (d) misurato alle quote di campionamento
e RHSST misurata a 2 m. Si riportano come riferimento le regressioni stimate da altri
studi disponibili in letteratura.
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In questa tesi, avendo campionato il vapore contemporaneamente a più
quote, è possibile osservare se la relazione lineare tra le due grandezze è con-
servata ed eventualmente stimare quanto variano i parametri della regressio-
ne. Le relazioni tra d alle differenti quote in funzione di RHSST misurata a
2 metri per i quattro campionamenti disponibili sono riportate nel grafico di
Figura 6.6. Come si può osservare, la relazione lineare tra d ed RHSST risulta
molto buona per tutte le quote indagate, ma il coefficiente di determinazione
più elevato si è ottenuto per le misure a 2 m di quota (R2=0.87). Tutta-
via, risulta anche evidente che per tutte e tre le quote indagate le pendenze
delle rette di regressione sono molto più elevate (in valore assoluto) e non
confrontabili con quelle degli altri studi. Riferendosi ai dati di letteratura
si può affermare che la sensibilità dell’eccesso di deuterio è circa 0.5 (i.e. la
pendenza media) rispetto alle variazioni di RHSST mentre dai dati registrati
in laguna l’eccesso di deuterio risulta 5 volte più sensibile alle variazioni di
di RHSST (pendenza media = 2.5). Dato che in questo studio il campiona-
mento è stato effettuato molto vicino alla superficie d’acqua, una maggiore
sensibilità potrebbe proprio essere dovuta al fatto che la composizione iso-
topica del vapore durante il campionamento era influenzata in larga parte
dalla composizione isotopica solo flusso evaporativo della laguna.

6.3 Stima dei parametri utilizzati nei modelli

di idrologia isotopica

6.3.1 Stima della quota dello strato all’equilibrio

Nonostante il punto di prelievo alla quota più bassa sia molto vicino alla
superficie dell’acqua, la composizione isotopica del vapore non risulta all’e-
quilibrio con il liquido ma risulta più negativa, come visibile nella Tabella
6.3.

Tabella 6.3: Confronto tra composizione isotopica del vapore misurato alla quota più
bassa e composizione isotopica all’equilibrio con l’acqua superficiale della laguna (*). Nella
colonna ∆ si riportano le differenze tra valori misurati e all’equilibrio (δ − δ∗).

δ18O δ18O∗ ∆δ18O δD δD∗ ∆δD

(h) (h) (h) (h) (h) (h)

-15.03 -10.08 -4.95 -114.2 -80.2 -34.0
-18.32 -11.57 -6.75 -125.4 -97.8 -27.6
-21.90 -15.99 -5.91 -149.3 -124.9 -24.4
-19.51 -14.31 -5.20 -116.8 -115.8 -1.1

Dato che il modello Craig-Gordon prevede uno strato in cui il vapore risulti
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all’equilibrio isotopico con il liquido (si veda Figura 2.8) è stata stimata la
quota di tale strato studiando le curve che meglio si adattano all’andamento
verticale dei dati. Si riportano quindi in Figura 6.7 gli andamenti verticali di
δ18O e le relative regressioni in funzione della quota. Seguendo l’andamento
atteso dal modello Craig-Gordon ci si aspetta che la composizione isotopica
del vapore debba variare molto rapidamente nei pressi dell’interfaccia acqua-
aria. In effetti, come si può notare dai profili di Figura 6.7, i dati vengono
rappresentati con buona approssimazione (3 campionamenti su 4) da funzio-
ni esponenziali (R2 ≈ 1). Il campionamento del 15 Luglio 2016 non segue
l’andamento atteso lungo le quote indagate, la funzione che meglio si adat-
ta ai dati infatti sembrerebbe essere una parabola. Tuttavia, non essendo
quest’ultima una funzione monotona non è possibile stimare la quota dello
strato limite con questo semplice approccio. Dalle funzioni di regressione dei
restanti campionamenti si ottengono quindi le quote riportate in Tabella 6.4.

Tabella 6.4: Quota dello strato limite all’equilibrio.

Data δ18O∗ Quota stimata
(gg/mm/aaaa) (h) (m)

22/05/2015 -10.08 2.1x10-5

20/01/2016 -11.57 3.1x10-6

04/03/2016 -15.99 2.3x10-3

Quota media (m): 0.90x10-3

Come si può osservare, il valore medio della quota dello strato limite per i tre
campionamenti risulta ∼ 10−3m, valore vicino alla roughness length8 di gran-
di espandimenti d’acqua e mare aperto in situazione di calma (Hansen, 1993;
Stull, 2012). Risulta tuttavia evidente che il campionamento del 4 Marzo
2016 mostra la quota più elevata tra le tre stimate, pesando notevolmente
sul calcolo della media. I profili verticali di δD (non riportati) sono molto
simili a quelli mostrati in Figura 6.7 ma la quota media dello strato limite
stimita risulta un’ordine di grandezza inferiore (0.1x10−4m) rientrando co-
munque nel range di valori tipici per il mare. Il principale punto debole di
questo approccio è che si assume il modello di regressione come rappresenta-
tivo dell’andamento verticale dei valori, nonostante quest’ultimo sia stimato
solamente da tre osservazioni. Il caso del campionamento del 15 Luglio è un
chiaro esempio di questo punto debole. Un’altra considerazione che si può

8Assumendo che la velocità del vento segua una legge di tipo logaritmico con il variare
della quota, la roughness length può essere approssimata alla quota in qui la velocità del
vento si annulla vicino alla superficie d’acqua.
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Figura 6.7: Profili verticali di δ18O e relative regressioni non lineari. Il profilo del 15
Luglio 2016 non segue l’andamento degli altri campionamenti, la funzione che meglio si
adatta alla distribuzione dei dati è una parabola.
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fare è che tramite questo metodo non è possibile determinare la quota del-
lo strato in cui dominano gli effetti diffusivi del processo di evaporazione e,
di conseguenza, dove avvengono i processi di frazionamento cinetico (strato
limite diffusivo).

6.3.2 Stima dei parametri θ e n per la Laguna di Ve-
nezia

Ciò che è emerso dalle sezioni 6.2.3 e 6.3.1 è che la composizione isotopica del
vapore nei primi metri sopra la laguna risulta fortemente influenzata della
presenza della superficie d’acqua libera. Inoltre, il vapore acqueo atmosferico
campionato a pochi cm dalla superficie libera dell’acqua risulta non essere
ancora in equilibrio isotopico con la fase liquida. Tutte e tre le quote di cam-
pionamento quindi dovrebbero essere all’interno del layer di mescolamento
turbolento. Per determinare la composizione isotopica del flusso di vapore
uscente dalla superficie d’acqua che va a mescolarsi con l’umidità atmosfe-
rica è possibile utilizzare il modello Craig-Gordon. La versione del modello
Craig-Gordon di l’equazione 2.38 tuttavia richiede per il computo dei fattori
di frazionamento cinetico i parametri θ e n, che compaiono nelle equazioni
2.42 e 2.41, rispettivamente. Generalmente valori di θ = 1 e n = 0.5 vengono
considerati validi per le condizioni di mare aperto (Horita et al., 2008).

In questo studio è stato possibile determinare sperimentalmente i valori
di θ e n assumendo che il vapore acqueo atmosferico (δa) lungo il profilo inda-
gato possa essere rappresentato dal Box Model riportato nella sezione 2.3.4.
Nota la composizione isotopica dell’acqua superficiale (δL), la temperatura
dell’acqua (SST ), l’umidità iniziale (h0, posta uguale ad RHSST misurata a
4 m) e la composizione isotopica del vapore acqueo atmosferico iniziale (δa0,
misurata a 4 m) è possibile integrare numericamente l’equazione 2.49 per
stimare l’andamento della composizione isotopica del vapore acqueo da h0 a
h = 100% (dove il passo, ∆h, è stato posto uguale a 0.1%). In questo modo
si possono confrontare i valori di δa stimati lungo il profilo con quelli misurati
alle restanti due quote indagate. Dati i buoni risultati ottenuti per il cam-
pionamento del 4 Marzo 2016, si è scelto di utilizzare i dati di quel profilo
per effettuare il confronto. Mediante una semplice analisi di sensibilità del
modello Craig-Gordon sono stati fatti variare opportunamente i parametri θ
e n nell’intervallo [0.00−1.00] (risoluzione 0.01) e nell’intervallo [0.10−1.00]
(risoluzione 0.01), rispettivamente. In questo modo sono stati generati 9100
profili. Per determinare quali siano i valori migliori di θ e n è stato conside-
rato il valore minimo della radice dell’errore quadratico medio (Root Mean
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Figura 6.8: Andamento di RMSE per δ18O e d tra valori stimati e misurati in funzione
dei parametri θ e n del modello Craig-Gordon. I punti bianchi indicano coppie di valori
minimi e cioè: θ = [0.53, 0.96] e n = [0.96, 0.53] per δ18O (RMSE = 0.4h), θ = [0.48, 0.67]
e n = [0.67, 0.48] per d (RMSE = 3h).

Square Error, RMSE), stimata come segue:

RMSEδ =

√√√√
(
δ̂RHSST@z1 − δRHSST@z1

)2
+
(
δ̂RHSST@z2 − δRHSST@z2

)2

2
(6.2)

dove δ̂RHSST@zi è la composizione isotopica stimata dal modello Craig-Gordon
alle condizioni di umidità registrate alla quota zi e δRHSST@zi è la composi-
zione isotopica misurata alla quota zi. Gli andamenti dell’RMSE stimati per
δ18O e d in funzione di θ e n sono riportati nell’immagine 6.8. Poiché θ
e n compaiono nell’equazione 2.42 come termini moltiplicativi, la procedu-
ra adottata restituisce coppie di valori simmetrici, riportati come due punti
bianchi nelle immagini di Figura 6.8 (i due punti sono simmetrici rispetto
ad una diagonale). Ne risulta che utilizzando solo δ18O come paragone, va-
lori di θ = 0.96 e n = 0.53 dovrebbero andare bene per parametrizzare il
modello Craig-Gordon nella situazione di campionamento del 4 Marzo 2016
(θ = 1 e n = 0.5 vengono suggeriti da Gat et al. (2003) per usare il Box
model riportato in sezione 2.3.4). Tuttavia, se si considerano contempora-
neamente δ18O e δD tramite il parametro d, tali valori scendono a θ = 0.67
e n = 0.48. La variazione di n risulta molto piccola (< 10%) tra δ18O e d
ma risulta assai maggiore per θ (30%). Dato che generalmente il termine
θ assume valori inferiori a 1 per corpi d’acqua il cui flusso evaporativo può
perturbare significativamente il boundary layer atmosferico9, i risultati qui

9(θ = 0.88 e θ = 0.5 per i Grandi Laghi del nord America e per il Mar Mediterraneo,
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ottenuti dimostrano che l’acqua evaporata dalla laguna perturba significa-
tivamente la composizione isotopica del vapore acqueo atmosferico, almeno
nei primi metri di quota.

6.3.3 Stima della composizione isotopica del flusso eva-
porativo

La composizione isotopica del flusso di evaporazione δE non è direttamente
misurabile in quanto il vapore va a mescolarsi istantaneamente con l’umidità
atmosferica hδa. In questo studio è stata stimata la composizione isotopica
del flusso di vapore con due metodi:

1. il modello Craig-Gordon. Sono state considerate la composizione iso-
topica dell’acqua superficiale (δL) e la temperatura dell’acqua (SST ).
Per i valori di δa e RHSST sono stati scelti quelli alla quota più alta
disponibile (4 m). Per la versione del modello riportata nell’equazione
2.38 sono stati adottati i valori di θ e n stimati nella sezione 6.3.2 (0.67
e 0.48, rispettivamente). Invece, per la versione del modello riportata
da Merlivat e Jouzel (1979) sono stati utilizzati sia valori costanti di k
(k18O = 7.5h e kD/k18O = 0.88, nessuna dipendenza dalla velocità del
vento) che quelli stimati con l’equazione 2.46 (dipendenza dalla velocità
del vento);

2. il KP. I valori di composizione isotopica misurata alle differenti quo-
te sono stati confrontati con l’inverso del rapporto di mescolamento
(1/w) stimato alle relative quote. L’intercetta del modello di regres-
sione lineare viene considerata la composizione isotopica del flusso di
vapore(Noone, 2012).

Si riportano nei grafici di Figura 6.9 i KP dei campionamenti del 4 Marzo
e 15 Luglio 2016. Come si può osservare gli errori associati all’intercetta sono
decisamente ampi. È possibile osservare inoltre che la bontà della regressione
lineare per il 4 Marzo 2016 è decisamente migliore rispetto a quella del 15
Luglio 2016. Come già ampiamente discusso, ciò è dovuto probabilmente alle
condizioni di vento forte registrate durante il secondo campionamento.

Si riportano in Tabella 6.5 i valori di composizione isotopica del flusso di
vapore stimate con le diverse versioni del modello Craig-Gordon presentate
nel capitolo 2.3. I valori di δE stimati con le diverse versioni del modello
Craig-Gordon sono confrontabili con la composizione isotopica del flusso di

rispettivamente. Si vedano Gat et al. (1994) e Gat et al. (1996).
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vapore determinata con il metodo del KP. Tuttavia, se si considera lo sco-
stamento minore tra modello Craig-Gordon e misura sul campo, i risultati
migliori per δ18O si ottengono con la versione CGMJ79 (k indipendente dal-
la velocità del vento) mentre per δD con la versione riportata in equazione
2.38 (θ = 0.67, n = 0.48). Sembra evidente che i parametri k stimati dalla
velocità del vento (equazione 2.46) o riportati da altri studi (Pfahl e Wernli,
2009) non diano una rappresentazione corretta della composizione isotopica
del flusso di vapore stimato tramite KP.

Figura 6.9: Stima della composizione isotopica del flusso di vapore (δE = δF ) con KP
per δ18O (sinistra) e δD (destra). Le intercette dei modelli di regressione lineare sono
riportate in rosso nelle relative equazioni.

Tabella 6.5: Composizione isotopica del flusso di vapore (δE) stimata con il modello
Craig-Gordon. CG (Horita et al., 2008). CGMJ79 (Merlivat e Jouzel, 1979) dipendenza
di k da velocità del vento. CGMJ79* k18O = 7.5h e kD/k18O = 0.88. Le intercette del
KP sono riportate per confronto.

CG CGMJ79 CGMJ79* KP

04/03/2016
δ18O(h) -14.33 -12.31 -13.14 -13(±3)
δD(h) -62.24 -60.47 -58.66 -66(±28)

15/07/2016
δ18O(h) -18.84 -16.03 -17.65 -17(±2)
δD(h) -119.21 -116.92 -115.79 -120(±25)
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6.3.4 Stima del parametro k per la Laguna di Venezia

Analogamente a quanto visto nella sezione 6.3.2, per il campionamento del 4
Marzo 2016, è possibile stimare i migliori valori di k minimizzando l’RMSE
tra le osservazioni alle diverse quote (δ18O e δD) e il modello di mescolamento
di equazione 2.52. Bloccate quindi le principali grandezze del modello Craig-
Gordon (δA, δL, SST ), per un intervallo di k compreso tra [8.5h 3.8h], è
stato calcolato il profilo di composizione isotopica del vapore facendo variare
il parametro w. Si assume quindi che il processo che governa la composizio-
ne isotopica del vapore nei primi metri sia puramente turbolento. I valori
minimi di RMSE per δ18O e δD sono risultati essere 0.06h e 0.7h, rispetti-
vamente. I valori che minimizzano l’RMSE sono risultati essere k18O = 7.0h
e kD = 8.5h. Utilizzando questi valori di k è stata ricalcolata la composi-
zione isotopica del flusso di vapore dei campionamenti del 4 Marzo e del 15
Luglio 2016 e confrontata con KP in Tabella 6.6. Come si può osservare la

Tabella 6.6: Composizione isotopica del flusso di vapore stimata con la nuova parametriz-
zazione di k, indipendente dalla velocità del vento (CGMJ79* k18O = 7.0h e kD = 8.5h).
La differenza con l’intercetta del KP è riportata come confronto.

CGMJ79* KP - CGMJ79*

04/03/2016
δ18O(h) -13.02 -0.04
δD(h) -64.06 -2.15

15/07/2016
δ18O(h) -17.27 0.14
δD(h) -118.8 -1.26

composizione isotopica del flusso di vapore stimata con i nuovi parametri k
è molto più vicina alle osservazioni sul campo. Nonostante le due differenti
condizioni di vento (smooth regime per il campionamento del 4 Marzo 2016
e rough regime per il campionamento del 15 Luglio 2016) i parametri di fra-
zionamento cinetico risultano accettabili in entrambi i casi e verranno quindi
utilizzati in questo studio.
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6.4 Andamento verticale della composizione

isotopica del vapore

Nelle precedenti sezioni di questo capitolo è stato dimostrato che le quote
di campionamento del vapore durante gli esperimenti in campo si trovavano
all’interno del layer di mescolamento turbolento. Sono stati stimati inoltre i
parametri del modello Craig-Gordon (θ, n, k) che meglio si adattano ai risul-
tati ottenuti. Utilizzando il modello di equazione 2.52, dove la composizione
isotopica del flusso di vapore (δF ) viene parametrizzata con il modello Craig-
Gordon, è possibile ricostruire il profilo verticale della composizione isotopica
del vapore e confrontare i valori modellati con le osservazioni sul campo e
quelle di background. Sono stati utilizzati i valori ottenuti durante gli espe-
rimenti in campo del 20 Gennaio, del 4 Marzo e del 15 Luglio 2016, gli unici
per cui si dispone anche di una misura in background al Campus Scientifico.
Non avendo a disposizione un profilo di RHSST per il campionamento del 20
Gennaio 2016 si è scelto di utilizzare lo stesso profilo verticale di RHSST del
4 Marzo, normalizzato ad RHSST misurata a 2 m il 20 Gennaio 201610. Per il
campionamento del 15 Luglio 2016 è stato scelto come modello di regressione
di RHSST quello lineare (Figura 6.5). Anche se la regressione lineare presenta
un R2 inferiore rispetto a quella polinomiale, una funzione monotona risulta
più adatta a descrivere l’andamento verticale dell’umidità rispetto ad una
parabola, almeno per i pochi metri di quota indagati. Per stimare la quota
del modello z [m] sono state quindi usate le seguenti equazioni in funzione
del rapporto di mescolamento w [mmol mol-1]:

z = 611.4 ∗ exp−1.533 ∗ w (20 Gennaio 2016);

z = 993.7 ∗ exp−1.533 ∗ w (04 Marzo 2016);

z = −1.0697 ∗ w + 16.61 (15 Luglio 2016);

Infine, per stimare la composizione isotopica del flusso di vapore è stata
scelta la versione del modello Craig-Gordon di Merlivat e Jouzel (1979) con
la parametrizzazione di k stimata nella sezione 6.3.4, senza cioè dipendenza
dalla velocità del vento.

Si riportano quindi in Figura 6.10 i profili verticali modellati della com-
posizione isotopica (δ18O e d) del vapore e le relative osservazioni. Come si
può vedere l’andamento verticale di δ18O è correttamente rappresentato in
tutti e tre i casi.

10Dato che il modello di regressione della composizione isotopica del vapore del 20 Gen-
naio risulta molto simile a quello del campionamento datato 4 Marzo 2016, è ragionevole
supporre che anche l’andamento verticale dell’umidità sia simile.
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Figura 6.10: Profili verticali modellati (curva tratteggiata) di δ18O e d per gli esperi-
menti in campo del 20 Gennaio, 4 Marzo e 15 Luglio 2016. La misura a 6 m è quella
di background, effettuata a 2.5 km di distanza dal sito di campionamento. I punti blu
rappresentano la composizione isotopica dell’acqua superficiale e profonda.

Per l’eccesso di deuterio, invece, solo il test del 4 Marzo 2016 sembra
rappresentare correttamente ciò che è stato effettivamente misurato. Per va-
lutare la bontà del modello, tutti i valori (osservati contro modellati) sono
mostrati nei diagrammi a dispersione di Figura 6.11 dove viene riportata la
regressione lineare (con bande di predizione del 95%) e la retta 1:1 che rappre-
senta il caso ideale. Come si può osservare, il coefficiente di determinazione è
alto per δ18O (R2=0.93) e la retta di regressione è approssimabile alla retta
1:1. Lo stesso non si può dire per l’eccesso di deuterio, dove si riscontra un
basso coefficiente di determinazione (R2=0.41) e dove si può osservare come
il modello sovrastimi tale parametro.
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Figura 6.11: Confronto tra valori osservati e modellati per i profili del 20 Gennaio, 4
Marzo e 15 Luglio 2017. La linea continua rappresenta il modello di regressione lineare
(equazioni in Tabella 6.7), le linee grigie tratteggiate rappresentano la banda di predizione
(95%) e la linea nera tratteggiata la relazione 1:1.

Tabella 6.7: Equazioni complete delle rette di regressione mostrate in Figura 6.11.

Equazione regressione R2

δ18OOBS = 0.93(±0.07)δ18OMOD − 1(±2)h 0.93
dOBS = 0.6(±0.2)dMOD + 8(±7)h 0.41
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Capitolo 7

Caratterizzazione chimica dei campioni

acquisiti con l’intrappolamento

criogenico

Il campionamento criogenico del vapore ha consentito di ottenere

un’aliquota di campione tale da poter effettuare un’analisi esplora-

tiva della composizione chimica elementale in aggiunta alle analisi

isotopiche. In questo capitolo vengono quindi mostrati gli andamen-

ti di Li, Na, Mg, K, Ca, Mn, Co, Ni, Cu e As misurati con la tecnica

ICP-MS in alcuni campioni di condensato della campagna 2015-2016.

Gli andamenti delle variabili, le correlazioni elementi/composizione

isotopica del vapore e le potenziali sorgenti (antropiche/naturali)

vengono studiate sia singolarmente che con tecniche di analisi mul-

tivariata (PCA). Particolare interesse desta As, in quanto risulta

circa 100 volte più concentrato nei campioni di condensato rispetto

a precedenti studi sul particolato atmosferico totale. Per il periodo

analizzato (Gennaio-Maggio 2016) sono state individuate 4 compo-

nenti principali (80% variabilità spiegata) che sono state studiate in

funzione delle variabili meteorologiche. Le quattro componenti prin-

cipali sono attribuibili a: inquinamento diffuso/condizioni di umi-

dità, inclusione di spray marino, risospensione di polvere dal suolo

e aria proveniente dalla vicina zona industriale. Tutte le componen-

ti principali individuate mostrano pattern specifici in funzione della

velocità e della direzione del vento.
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Poiché l’unico sistema di filtrazione posto all’ingresso della linea di cam-
pionamento del vapore è costituito da una piccola rete di nylon, i campioni
liquidi ottenuti con il campionamento criogenico includeranno piccole quan-
tità di specie aeree di diverso tipo. Tali specie possono essere sia gas solubili
ma anche polvere risospesa dal suolo, particolato atmosferico e prodotti di
decadimento di radionuclidi. In generale quindi i campioni includeranno ae-
rosol atmosferico di diversa origine1. Inoltre, restando a contatto con l’aria,
e quindi con la CO2 contenuta in essa, i campioni presenteranno pH acido.
Allo stato attuale della ricerca, in letteratura non sono presenti studi che
abbiano indagato la composizione chimica del condensato utilizzando sistemi
di campionamento criogenico ma sono diversi gli studi che hanno esaminato
la qualità dell’acqua recuperata tramite condensazione dell’aria ambiente per
usi civili e umani campionata con sistemi differenti. Schemenauer e Cereceda
(1992) ad esempio hanno svolto analisi chimiche (specie ioniche ed elementi)
su campioni di acqua recuperata dalla nebbia per usi civili (potabile ed ir-
rigui) in Cile2. In Italia settentrionale Fuzzi et al. (1992) hanno monitorato
la concentrazione degl ioni maggiori (NH+

4, Na
+, K+ su 182 campioni di

nebbia (equivalenti a circa 143 ore di osservazione). Più di recente, Lange
et al. (2003) hanno dimostrato che fenomeni di deposizione umida da parte
delle nebbie possono impattare significativamente sulla qualità degli ecosiste-
mi in quanto presentano elevate concentrazioni ioniche e pH estremamente
bassi (pH<3.5). Uno dei sistemi più diffusi per campionare questo tipo di
matrice è il Caltech Active Strand Cloud Collector (Demoz et al., 1996) che
si basa tuttavia sull’impatto delle goccioline3 d’acqua delle nebbie/nuvole su
una serie di piccole fettucce in Teflon (� 508 µm) a temperatura ambiente.
Il campionamento criogenico, a differenza dei metodi suddetti, sottrae com-
pletamente il contenuto di umidità presente nell’aria. I campioni ottenuti
criogenicamente quindi includeranno tutte le specie solubili che sono presen-
ti nel volume d’aria interessato in maniera analoga ai campionatori utilizzati
per la nebbie.

1L’aumento della dimensione della particelle di aerosol mediante mescolamento con
vapore acqueo è alla base di alcuni sistemi di campionamento bulk di aerosol atmosferico
quali particle growth devices, si veda ad esempio Weber et al. (2001)

2Questo studio riporta i risultati del Camanchaca Project dove sono stati installati 50
sistemi di recupero dell’acqua dalle nebbie nel nord del Cile tra il 1987 e il 1989.

3Taglio dimensionale con efficienza del 50% a 3.5 µm.
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7.1 Materiali e metodi

7.1.1 Analisi dei campioni di vapore

L’analisi chimica elementale dei campioni di condensato presenta come prin-
cipale difficoltà quella di dover svolgere le analisi su un’aliquota di campione
assai ridotta, generalmente inferiore al millilitro. Prima di svolgere le analisi
con la tecnica ICP-MS sono state valutate altre tecniche. Quella che si è
rivelata forse più opportuna è stata la Fluorescenza a Raggi X a Riflessione
Totale (TXRF). Con la TXRF infatti possono essere effettuate analisi mul-
tielementali utilizzando ∼0.1 ml di campione ed un solo standard interno (nel
nostro caso Ga). Alcuni campioni di condensato sono stati quindi analizzati
in via esplorativa con questa tecnica. Nonostante i primi risultati4 avessero
fatto intuire che si trattasse della tecnica idonea, la strumentazione che ha
riscontrato non pochi problemi e il costo delle analisi hanno fatto propendere
verso altre tecniche d’indagine.

I campioni di vapore che verranno discussi in questo capitolo sono gli
stessi presentati nel capitolo 4 a cui si rimanda il lettore per la descrizione
del metodo di campionamento. È stato possibile svolgere le analisi elementali,
in aggiunta alle analisi isotopiche, su un ridotto numero di campioni (40 su
161) prelevati tra Dicembre 2015 e Maggio 2016. Da ciascuna fialetta sono
stati prelevati 0.5 ml di campione che è stato diluito con acqua MilliQ➤ in
rapporto 1:10 in modo da ottenere un quantitativo sufficiente di materiale
da analizzare. L’acqua MilliQ➤ è stata quindi utilizzata come bianco. Come
standard interno è stata utilizzata una soluzione di Re con concentrazione 5
µg l-1 sul volume finale. Gli elementi indagati sono i seguenti: Li, Na, Mg,
K, Ca, Mn, Co, Ni, Cu, Zn, As, Cd, Pb. Eccetto il Cd, tutti gli elementi
sono stati sondati in modalità KED, utilizzando He come gas di collisione.

Sono state costruite rette di taratura per ciascun elemento utilizzando la
soluzione multi standard Multi-element Calibration Standard 3 della Perkin
Elmer. Prima di effettuare le analisi quantitative, alcuni campioni sono sta-
ti analizzati nella modalità Total Quant in modo da stimare l’intervallo di
concentrazione per la costruzione delle rette di taratura. Si è scelto quindi
di costruire le rette di taratura utilizzando le seguenti concentrazioni: 5, 10,
20 e 50 µg l-1. Per gli elementi con concentrazioni inferiori a 5 µg l-1 sono
stati utilizzati gli standard a 5 e 10 µg l-1, forzando l’intercetta della retta
di taratura a passare per lo zero. L’errore sulla misura viene riportato come
deviazione standard calcolata sulla ripetizione di 6 letture (singola iniezione).

4Vengono mostrati nell’allegato H.
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7.2 Risultati

7.2.1 Concentrazioni elementali misurate nei campioni
di vapore

Nonostante la diluizione 1:10 solamente gli elementi Cd, Pb e Zn sono risultati
essere sempre al di sotto del limite di rivelabilità. Le concentrazioni medie,
i valori massimi e minimi misurati nei campioni di vapore sono riportati in
Tabella 7.1.

Tabella 7.1: Concentrazione degli elementi indagati con IPC-MS nei campioni di vapore
acqueo raccolti con le trappole criogeniche. Tutti i valori sono riportati in µg l-1.

Li Na Mg K Ca Mn Co Ni Cu As
Media 2 1822 22 64 52 1 4 3 8 49
Massimo 4 2980 183 290 162 2 18 29 174 84
Minimo 0.8 832 8 9 17 0.2 0.2 0.6 0.6 19

La concentrazione di Na risulta essere quella più elevata, come ci si po-
trebbe aspettare a causa della prossimità della Laguna di Venezia o del mare
Adriatico in generale. Gli elementi Alcalini e Alcalino-Terrosi sono media-
mente uno o due ordini di grandezza più concentrati rispetto agli altri ele-
menti indagati ad eccezione di Li, nell’ordine di pochi µg l-1 e As la cui
concentrazione risulta particolarmente elevata.

Gli elementi indagati sono stati raggruppati in funzione dell’andamento
temporale della concentrazione rispetto al tempo. Alcuni elementi oscillano
attorno ad un valore medio (Mg, K, Ca, Mn, Ni, Cu), altri mostrano un trend
in diminuzione (Li, Na, As) o in crescita (Co) della concentrazione. Si riporta
a titolo di esempio l’andamento temporale di Na, K e Co come rappresentativi
dei tre differenti trend individuati in Figura 7.1. Poiché non è stato possibile
analizzare tutti i campioni nell’intervallo temporale desiderato si è deciso
di mostrare l’andamento nell’ordine temporale di acquisizione. Inoltre, non
essendo fissa la frequenza di campionamento, si riportano in alto le etichette
dei mesi a cui appartengono le differenti osservazioni.

Come si può osservare, il trend negativo della concentrazione e di Na è
piuttosto evidente mentre l’incremento stimato per Co è principalmente do-
vuto alla maggiore concentrazione misurata nei campioni successivi a Marzo
2016. I principali picchi osservati per Na (campioni 4, 12, 17, 34 e 39) sono
visibili anche nell’andamento di K mentre per Co sono sincorni solo nei me-
si di Aprile e Maggio. Tali oscillazioni potrebbero essere dovute a processi
giornalieri in qualche modo legati all’apporto di aerosol nel PBL lagunare da
differenti sorgenti. Si riporta quindi in Figura 7.2 l’andamento giornaliero
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Figura 7.1: Andamento temporale di Na, K e Co nei campioni di condensato. Il primo
valore è relativo a Dicembre 2015.

della concentrazione di tutti gli elementi indagati raggruppando i campioni
in un intervallo di 6 ore attorno alle 4 ore sinottiche principali (0, 6, 12, 18,
UTC+1) come visto precedentemente nella sezione 4.2.6.

Dai grafici si evince che le variazioni medie sono minime nell’intervallo
di tempo considerato. Molto spesso le barre d’errore (±σ) comprendono lo
zero e, a causa della loro ampiezza, non è possibile formulare ipotesi precise.
Tuttavia si può affermare che, dal punto di vista qualitativo, l’andamento
giornaliero di Li, Na, As e K presenta un solo massimo nella prima parte
della giornata (ore 6 e 12), Mg e Ca presentano due massimi, uno notturno
(ore 0) ed uno durante le ore centrali della giornata (ore 12) ed infine la
concentrazione di Mn presenta un massimo durante la notte ed un minimo
in mezzo alla giornata. È possibile che gli elementi che presentano un picco
durante le ore centrali della giornata siano legate alla concentrazione assoluta
di vapore acqueo in atmosfera5.

5Si veda Figura 4.17b.
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Figura 7.2: Andamento medio (±σ) delle concentrazioni elementali nei campioni di va-
pore acqueo condensato. I campioni sono raggruppati attorno alle principali ore sinottiche
(UTC+1) ±3 ore. Valori in ordinata riportati in µg l-1, l’ascissa si riferisce all’orario.

7.2.2 Correlazione tra elementi e composizione isoto-
pica del vapore acqueo

Sono state studiate le correlazioni (Pearson) tra composizione isotopica del
vapore e concentrazioni elementali misurate nei campioni di condensato per
determinare se siano presenti relazioni evidenti tra le diverse grandezze in
esame. Le correlazioni sono riportate in Figura 7.3. L’unica correlazione
significativa tra composizione isotopica del vapore e concentrazione elemen-
tale è quella tra δ18O e Co (R=0.53, p-value<0.01). Esistono invece forti
correlazioni (R>0.75) tra alcuni elementi quali As-Na, Li-Na, Ca-Mg, Cu-Ni
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e As-Li. Eccetto la correlazione Li-Na e Ca-Mg, che include solo elementi
litofili, non risulta evidente il motivo della correlazione tra Cu-Ni e As-Li in
quanto Cu e As sono elementi calcolfili mentre Ni è un elemento siderofilo.
Queste ultime associazioni quindi non sono quelle che ci si aspetterebbe di
osservare seguendo la classificazione geochimica del Goldschmidt (1938). È
possibile che l’associazione Cu-Ni sia legata ai materiali utilizzati per costrui-
re la linea di campionamento del vapore. Il tubo di aspirazione (lunghezza
totale ∼10 m) infatti è di rame e parte dei raccordi utilizzati nella linea sono
in ottone nichelato.

Figura 7.3: Correlazione lineare (Pearson) tra composizione isotopica del vapore acqueo
[h] e concentrazione elementale [µg l-1] misurate nei campioni di vapore condensato tra
Dicembre 2015 e Maggio 2016. La dimensione del carattere dell’indice di correlazione è
proporzionale alla correlazione.
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7.2.3 Fattori di arricchimento

Per valutare qualitativamente il contributo antropico sulla distribuzione degli
elementi indagati nei campioni di condensato sono stati calcolati i fattori di
arricchimento (Enrichment Factor, Ef). Tale indice viene spesso utilizzato
in letteratura nello studio del particolato atmosferico per determinare quali
siano gli elementi maggiormente concentrati rispetto ad un valore di fondo.
Il fattore di arricchimento dell’elemento X (EfX) viene stimato mediante
l’equazione 7.1:

EfX =
[X]

[X∗]
∗
[E∗

ref ]

[Eref ]
(7.1)

dove Eref è l’elemento utilizzato come riferimento per la normalizzazione
dell’indice e l’asterisco indica le abbondanze crostali medie. Il fattore di
arricchimento può essere interpretato in funzione di quanto esso si disco-
sta dall’unità. Elementi con che presentano Ef ≈ 1 hanno concentrazione
confrontabile all’abbondanza crostale media, elementi con Ef > 1 risultano
arricchiti rispetto al fondo naturale e quindi possono essere soggetti ad una
contaminazione antropica. Infine, elementi con Ef < 1 risultano meno con-
centrati rispetto ai valori crostali di riferimento. Il fattore di arricchimento,
nonostante sia largamente utilizzato in studi ambientali, può risentire di al-
cuni punti deboli. Ad esempio l’arricchimento di un determinato elemento
può essere sito-dipendente, le abbondanze crostali quindi non sono rappre-
sentative del substrato locale. La sola analisi del fattore di arricchimento
inoltre non tiene in considerazione il frazionamento degli elementi durante il
passaggio dal suolo all’atmosfera o l’impatto di determinati processi biogeo-
chimici (Reimann e Caritat, 2000). Per limitare in parte questi punti deboli
sono stati considerati i seguenti fattori:

❼ Invece di utilizzare solo le abbondanze crostali come paragone sono sta-
te utilizzate, separatamente, anche le concentrazioni medie nell’acqua
di mare e le concentrazioni elementali da precedenti osservazioni sul
particolato totale sospeso (TSP/bulk) campionato nella Laguna di Ve-
nezia. In tal modo, avendo tre fattori di arricchimento come paragone,
risulta più facile determinare un eventuale contaminazione antropica
ed avere un riscontro con altri dati in letteratura.

❼ Invece di utilizzare un solo elemento crostale come riferimento per la
normalizzazione (Eref ), viene utilizzata la somma di più elementi. Data
la natura prevalentemente carbonatica dei sedimenti nell’area indagata
si è deciso di utilizzare

∑
(Ca+Mg) come riferimento. Per l’acqua
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di mare e il TSP, invece, è stata utilizzata come riferimento la sola
concentrazione di Na.

Per le abbondanze crostali ci si è riferiti ai dati medi della crosta continentale
McKeegan et al. (2014), per l’acqua di mare ci si è riferiti alla composizione
media dell’acqua di mare (Drever, 1988) e per il TSP/bulk ci si è riferiti
ai dati disponibili nell’ambito del progetto Orizzonte 2023 (Guerzoni et al.,
2005).

Figura 7.4: Fattori di arricchimento (Ef) nei campioni condensati utilizzando come
riferimento Na (per l’acqua di mare e il TSP/bulk) e la somma di Ca+Mg (per l’origine
crostale). La linea tratteggiata rossa (Ef = 1) indica una concentrazione pari a quella del
riferimento utilizzato (acqua di mare/crostale/TSP).

Si riportano in Figura 7.4 i fattori di arricchimento calcolati sulle concentra-
zioni medie dei campioni condensati. Gli elementi Ca, K e Mg presentano
gli Ef confrontabili o inferiori all’unità, è quindi possibile escludere sorgenti
di tipo antropico. È altres̀ı ragionevole affermare che Na è di origine marina
mentre Mn è probabilmente di origine crostale. Per gli elementi che invece
presentano i fattori di arricchimento > 1 è possibile ipotizzare vi sia una con-
taminazione antropica. L’ipotesi avanzata nella sezione 7.2.2, secondo cui i
campioni potrebbero essere contaminati dai materiali utilizzati nel sistema di
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campionamento, risulterebbe qui infondata. I fattori di arricchimento di Cu
e Ni infatti risultano praticamente uguali a 1 se vengono utilizzate come rife-
rimento le concentrazioni misurate nel TSP (bulk). L’Ef di As invece risulta
in ogni caso elevato, qualsiasi sia il riferimento utilizzato. As dunque è diversi
ordini di grandezza più concentrato rispetto a tutte le matrici di riferimento
qui considerate. È noto da letteratura che nelle unità deposizionali del Brenta
(di cui la zona dell’entroterra veneziano fa parte) e dell’Adige i suoli risul-
tino più arricchita di As rispetto al resto del Veneto (Giandon et al., 2011).
Valori cos̀ı elevati quindi farebbero pensare che durante il campionamento
siano state prelevate particelle di suolo risospeso oppure che un contributo
importante di As sia dato dall’industria del vetro locale (Rampazzo et al.,
2008).

7.2.4 Analisi delle componenti principali - PCA

L’analisi delle componenti principali (Principal Component Analsysis - PCA)
è una tecnica di analisi multivariata che facilita lo studio di un sistema rap-
presentato da un numero elevato di variabili e campioni6. Con la PCA, le
variabili che descrivono i campioni originali vengono trasformate in nuove va-
riabili chiamate, appunto, componenti principali. Assumendo che un numero
di campionim venga descritto da un numero di variabili n, l’analisi delle com-
ponenti principali individua un nuovo insieme di variabili p (le componenti
principali, PC) che godono delle seguenti proprietà:

❼ sono una combinazione lineare delle variabili di partenza;

❼ sono ortogonali tra loro e quindi tra loro linearmente indipendenti;

❼ hanno “contenuto informativo” proporzionale al parametro varianza
spiegata, descritto nelle seguenti pagine.

Queste nuove variabili definiscono un nuovo sistema di riferimento in cui sono
individuati i campioni originali7. I dati originali vengono opportunamente
scalati in modo tale da avere media pari 0 (centratura) e varianza unitaria
(per rendere tutte le variabili confrontabili tra loro) ed infine sono ordinati
in una matrice X, di dimensioni m × n. Viene quindi calcola la matrice di
covarianza S. La procedura di estrazione delle PC si basa sul calcolo degli

6Si tratta di una tecnica esplorativa proposta da Pearson (1901) e sviluppata
successivamente da Hotelling (1933).

7Qualitativamente si può affermare che la PCA non fa altro che ruotare il sistema
di riferimento cos̀ı che la prima componente principale sia orientata, nello spazio a n-
dimensioni, lungo la direzione di massima varianza dei dati.
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autovalori (eigenvalues) e degli autovettori (eigenvectors) della matrice di
covarianza8. Gli autovalori λ della matrice S sono calcolati con l’equazione
7.2.

det (S− λI) = 0 (7.2)

Gli autovettori ~v di S sono calcolati con l’equazione 7.3, detta anche equa-
zione agli autovalori.

S~v = λ~v (7.3)

In questo modo è possibile rappresentare la matrice di covarianza con l’equa-
zione 7.4.

S = L⊗Λ⊗ LT (7.4)

Dove:

❼ L è una matrice che ha per colonne gli autovettori di S moltiplicati
per

√
λ (LT è la sua trasposta). Geometricamente, infatti, λi equivale

alla lunghezza dell’autovettore ~vi nello spazio p-dimensionale (Maitre,
1982; Rock, 1988). Di conseguenza L =

(√
λ1 · ~v1| . . . |

√
λn · ~vn

)
. Que-

sta matrice è detta matrice dei loadings. I coefficienti numerici del-
la matrice dei loadings rappresentano “l’importanza” (letteralmente il
“peso”) che ciascuna delle variabili iniziali assume in quel determinato
autovettore (o componente principale);

❼ Λ è una matrice i cui elementi sulla diagonale sono gli autovalori di S
(λ) in ordine decrescente come visibile di seguito:

Λ =




λ1 0 . . . 0
0 λ2 . . . 0
...

...
. . .

...
0 0 . . . λn




dove λ1 > λ2 > · · · > λn

Poiché gli autovalori λ rappresentano la varianza associata a ciascun autovet-
tore, è possibile stimare quale sia la frazione di varianza spiegata mediante
l’equazione 7.5

%V ari =
λi

tr (S)
· 100 (7.5)

8L’estrazione delle PC viene eseguita sulla matrice di covarianza, mentre viene eseguita
sulla matrice di correlazione per l’analisi fattoriale (Factor Analysis). In questo caso le
PC prendono il nome di fattori.
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ricordando che la somma degli autovalori di S è uguale alla traccia di S.
L’insieme di dati di partenza, descritti dalla matrice X, può ora essere
rappresentata in questo nuovo sistema di assi mediante la trasformazione
lineare:

T = XL (7.6)

dove T viene chiamata matrice degli scores. Il numero massimo di PC che
possono essere estratte è pari al numero di variabili che costituiscono il da-
taset iniziale (n, pari cioè al numero di righe o colonne della matrice S, il
che corrisponde ad una rotazione del sistema di riferimento iniziale). Poiché
l’utilità di questa tecnica statistica sta proprio nella riduzione della dimensio-
nalità dello spazio ove sono descritti i campioni, l’estrazione delle PC viene
solitamente limitata9 ad un certo numero di componenti p < n. In questo
caso una parte dell’informazione non viene ricostruita e quindi, calcolando la
matrice riprodotta:

XR = TL (7.7)

si osserva che XR − X 6= 0. Ne risulta che, sotto queste condizioni, XR è
un’approssimazione di X.

Una volta estratte le PC i dati possono essere analizzati osservando:

❼ i loading plot (pi), ossia la rappresentazione grafica dell’ ”importanza”
che ciascuna variabile assume in una determinata componente princi-
pale, e il loading scatter plot dove vengono individuate le posizioni delle
variabili nello spazio descritto da una coppia di loading10. Gli assi di
questo grafico a dispersione corrispondono quindi agli autovettori, sca-
lati per i rispettivi autovalori (

√
λi ·~vi), della matrice di correlazione S.

Con questo strumento è possibile individuare quali variabili governino
l’andamento dei campioni, ed il loro grado di correlazione (positiva o
negativa).

❼ gli score plot (ti), ossia la rappresentazione grafica della posizione dei
campioni lungo un determinato autovettore. Anche in questo caso si
può ottenere una rappresentazione nello spazio individuato da due PC
con lo score scatter plot. In tal modo è possibile raggruppare campioni
che presentano caratteristiche simili (poiché sono descritti dagli stessi
gruppi di variabili) ed eventuali outliers.

9Questo inoltre, per ragioni computazionali, accelera notevolmente il calcolo da parte
del computer.

10Il loading scatter plot viene di solito eseguito per due PC alla volta.
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7.2.5 Determinazione ed interpretazione delle compo-
nenti principali

In termini pratici la PCA per questo studio è stata effettuata in ambien-
te Matlab➤ utilizzando l’algoritmo Singular Value Decomposition (SVD) e
ruotando le componenti estratte per massimizzare il criterio varimax 11. In-
nanzitutto si è provveduto a verificare la normalità delle distribuzioni delle
singole variabili con il test di Kolmogorov-Smirnov (p-value≤0.05). Le va-
riabili la cui distribuzione non è risultata confrontabile con una distribuzione
normale sono Co, Cu, Mg e Ni.

Figura 7.5: Trasformazione logaritmica della distribuzione di Cu. Sinistra: centratura
e normalizzazione della variabile originale. Destra: centratura e normalizzazione della
variabile trasformata. La linea continua nera rappresenta l’andamento di una distribuzione
normale. Le linee tratteggiate verticali identificano la deviazione standard (σ = 1).

Le suddette variabili sono stata trasformate in modo ottenere una di-
stribuzione simile ad una normale. Per gli elementi Co, Cu e Mg è stata
applicata una trasformazione logaritmica e si riporta come esempio in Figu-
ra 7.5 l’aspetto della distribuzione di Cu prima e dopo la trasformazione. La
variabile Ni invece è stata trasformata calcolandone il reciproco ([Ni]-1).

Per scegliere un numero opportuno di PC è stato considerato l’autovalore
associato a ciascuna PC in modo tale che λ ≥ 112. Si riporta quindi in Figura
7.6 lo scree-plot relativo all’andamento della varianza spiegata in funzione del
numero di PC estratte. Come si può osservare 4 PC risultano adeguate per

11Rotazione ortogonale che massimizza la somma delle varianze del quadrato dei
loadings.

12Criterio di Kaiser-Guttman.
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spiegare l’∼80% della variabilità dei dati. I pesi che assumono le singole
variabili su ciascuna PC sono visibili in Figura 7.7.

Figura 7.6: Scree-plot, andamento della variabilità spiegata in funzione del numero di
PC estratte. La linea tratteggiata indica il numero di PC scelte come significative.

Figura 7.7: Loading delle prime quattro componenti principali estratte.

Viene discussa di seguito l’interpretazione che viene attribuita alle prime
quattro PC. Per verificare le ipotesi associate a ciascuna PC, gli scores sono
stati confrontati con i principali parametri meteo registrati presso il Campus
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Scientifico. In particolare, per ciascuna PC, è stato studiato l’andamento de-
gli scores in funzione della direzione e velocità del vento (Carslaw e Ropkins,
2012; Munn, 1969). Per calcolare le rose dei venti sono state considerate le
variabili meteo a risoluzione oraria in modo da aumentare il numero di osser-
vazione nel dataset. Ciascun campione di condensato quindi avrà associato
un unico valore di score ma 4 valori di direzione e velocità del vento (poiché
in media ciascun campione è stato prelevato in 4 ore). La rosa dei venti è
scalata in modo che il modulo di ciascun vettore che identifica il vento sia
pari alla distanza sulla mappa coperta in un’ora alla velocità del vento (cioè
al modulo del vettore).

PC1: la prima componente comprende quegli elementi che sono carat-
teristici dei materiali utilizzati nel sistema di campionamento e cioè la linea
stessa (rame), parte della raccorderia utilizzata nella linea (ottone nichelato)
e parte della raccorderia della linea e delle trappole (acciaio).

Figura 7.8: Relazione tra la prima componente principale e il rapporto di mescolamento.
La linea tratteggiata rappresenta il modello di regressione lineare con equazione: Score1 =
−0.33(±0.06) ∗ w + 3.3(±0.7), R2=0.42.

Il fatto che il peso dell’eccesso di deuterio abbia segno opposto rispetto a δ18O
potrebbe essere legato alle condizioni di umidità di acquisizione dei singoli
campioni. Come visto nel capitolo 4, bassi valori di eccesso di deuterio sono
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legati a valori elevati di umidità relativa e di conseguenza mostrano valori di
δ18O maggiori. Tali condizioni potrebbero aver contaminato maggiormente
il campione condensato.

Gli scores della prima PC risultano correlati negativamente con il rap-
porto di mescolamento (R=-0.66). Tuttavia, come visibile in Figura 7.8, non
c’è relazione apparente con l’umidità relativa. Questa PC quindi è sensibi-
le alla concentrazione assoluta di vapore acqueo in atmosfera. È comunque
interessante notare che la sensibilità (pendenza della retta di regressione)
è confrontabile con quella stimata dalla relazione tra eccesso di deuterio e
RHSST (Figura 4.16).

Figura 7.9: Direzione del vento e scores associati ai campioni di condensato per la prima
PC. Valori negativi sono associati a condizioni di umidità (rapporto di mescolamento) più
alta.

Come si può osservare da Figura 7.9, quando il vento soffia da nord l’aria
è particolarmente secca, presenta valori bassi di rapporto di mescolamento
e valori elevati di score 1. Al contrario, quando il vento soffia dal settore
meridionale l’aria è caratterizzata da valori maggiori del rapporto di mesco-
lamento e bassi valori di score 1. Un caso a parte è quello associato a forti
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venti nord-orientali (>6 m s1-) per cui si osservano valori negativi di score 1,
analogamente ai venti meridionali. Dato che i fattori di arricchimento per gli
elementi minori mostrano comunque concentrazioni comparabili con quelle
del TSP (Guerzoni et al., 2005) questi elementi potrebbero essere traccianti
dell’inquinamento locale diffuso dovuto sia al traffico (Ni, pneumatici) che
all’industria (Cu, Mn e Ni sud zona industriale di Porto Marghera).

PC2: la seconda componente mostra che As e Na hanno peso confronta-
bile ed opposto a Co e δ18O. Come già accennato As e Na sono fortemente
correlati e potrebbero essere indicatori dell’inclusione di spray marino o di
acqua della laguna. Esiste una buona correlazione negativa tra gli scores di
questa componente e la temperatura registrata al Campus Scientifico (R=-
0.60), come visibile in Figura 7.10.

Figura 7.10: Relazione tra la seconda componente principale e la temperatura misurata
al suolo. La linea tratteggiata è il modello di regressione lineare con equazione: Score2 =
−0.17(±0.04) ∗ T2m + 1.9(±0.4), R2=0.34.

Le ore centrali della giornata, che sono le più calde, sono associate a vento
proveniente dal settore lagunare (Camuffo, 1981). Tuttavia, la seconda PC in
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relazione alla direzione del vento mostra un lobo allungato con valori elevati
su questa componente in direzione nord-est, come visibile in Figura 7.11.

Figura 7.11: Direzione del vento e scores associati ai campioni di condensato per la
seconda PC. Valori positivi potrebbero essere associati all’influenza di spray marino ed
inquinamento atmosferico nell’area lagunare.

Nonostante la scala spaziale utilizzata nella mappa di Figura 7.11 è possi-
bile che valori elevati sulla PC 2 siano associati sia a spray marino che ad
inquinamento da As. La presenza di spray marino (Na) sarebbe perlopiù
diffusa intorno all’area di campionamento, eccetto per venti che soffiano da
sud-ovest. L’inquinamento da As invece potrebbe essere dovuto alla presenza
delle vetrerie di Murano, in posizione nord-est rispetto al sito di campiona-
mento. La forte correlazione tra As e Li in questo caso avvalora l’ipotesi
del contributo dell’industria del vetro in quanto riportata in precedenti studi
condotti sul PM10 (Rampazzo et al., 2008). Quindi, come visto nella sezione
4.2.5, quando l’aria interagisce con l’ambiente lagunare le concentrazioni di
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Na e As nel condensato acquisiscono una firma caratteristica.

PC3: la terza PC potrebbe rappresentare elementi caratteristici del suolo
nei pressi dell’area di campionamento, ricchi di rocce carbonatiche (Ca, Mg)
ed argille (K) e quindi, anche in questo caso, discriminerebbe la provenienza
dell’aria a scala locale. Gli scores di questa componente non sono apparen-
temente correlati con nessuna variabile meteorologica. Solo due campioni,
prelevati durante la notte e le prime ore del 12 e 13 Maggio 2016, mostrano
scores particolarmente elevati. Tali campioni sono evidenziati nello spazio
descritto dalle prime tre PC in Figura 7.12.

Figura 7.12: Score scatterplot tridimensionale delle prime tre PC. Le frecce indicano il
peso di ciascuna variabile nello spazio delle PC. I campioni raggruppati nella circonferenza
rossa sono due outlier evidenziati dalla PC3.
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Se questi campioni vengono rimossi dal dataset la correlazione con la tem-
peratura al suolo e il rapporto di mescolamento cresce significativamente (in
valore assoluto) passando da -0.32 a -0.75 e da -0.28 a -0.66, rispettivamente.

Si riporta in Figura 7.13 l’andamento degli score sulla terza PC in funzio-
ne della direzione del vento. È ben visibile la distinzione tra masse d’aria che
provengono dall’entroterra (valori positivi) e dalla laguna (valori negativi). I
campioni con gli scores più elevati in questo caso provengono da SW, quando
l’aria cioè proviene dal sito industriale di Porto Marghera.

Figura 7.13: Direzione del vento e scores associati ai campioni di condensato per la
terza PC. Valori positivi indicano vapore acqueo con provenienza dall’entroterra mentre
valori negativi vapore acqueo con provenienza lagunare.

PC4: la quarta PC infine potrebbe essere associata a particolari condi-
zioni atmosferiche (eccesso di deuterio) e alla risospensione di suolo (K). Si
può osservare in Figura 7.14 che valori positivi su questa componente sono
predominanti con vento dal settore lagunare, in accordo con l’interpretazione
dell’eccesso di deuterio.
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Figura 7.14: Direzione del vento e scores associati ai campioni di condensato per la
quarta PC. Valori positivi indicano vapore acqueo con provenienza lagunare mentre valori
negativi vapore acqueo proveniente dall’entroterra.
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Capitolo 8
Composizione isotopica delle

precipitazioni a Venezia

Le precipitazioni contribuiscono positivamente al bilancio idrologico

di un bacino e dato che il passaggio di fase tra vapore e liquido/solido

avviene generalmente a diverse centinaia di metri dal livello del suo-

lo, l’acqua precipitata può provenire da sorgenti anche molto lontane

dal sito d’interesse. In questo capitolo vengono presentati i risultati

della campagna di campionamento delle precipitazioni a Venezia per

il periodo Aprile 2015 - Maggio 2016. La correlazione tra composizio-

ne isotopica delle precipitazioni e temperatura risulta essere molto

bassa ed è evidente che la pioggia subisce parziale evaporazione dalla

base della nuvola al suolo. La relazione tra composizione isotopica del

vapore stimata all’equilibrio con la pioggia e quella misurata contem-

poraneamente con l’intrappolamento criogenico risulta essere molto

robusta per δ18O e δD (R2> 0.94) ma inaccettabile per l’eccesso di

deuterio (R2<0.1). Questi risultati dimostrano che anche i fenomeni

di frazionamento cinetico sono determinanti per una corretta stima

della composizione isotopica delle precipitazioni. In questo capito-

lo viene dimostrato che lo scostamento di alcuni campioni di pioggia

(parzialmente evaporati) dalla LMWL (δD = 7.6δ18O+5h) lungo una

linea di evaporazione (δD = 6.7δ18O+0.2h) è correlato negativamente

(R=-0.72) con le condizioni di umidità relativa registrate durante la

precipitazione. L’informazione trasportata dalle precipitazioni (e.g.

la correlazione tra eccesso di deuterio e le condizioni evaporative

delle aree sorgenti) viene quindi perduta a meno che non vengano

considerati periodi di pioggia continuativi.
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L’analisi isotopica delle precipitazioni è stata forse la prima applicazione del-
la geochimica isotopica allo studio del ciclo delle acque sul nostro pianeta.
Il monitoraggio a scala globale della composizione isotopica delle precipita-
zioni è stato avviato negli anni 60 del secolo scorso dalla IAEA e dal World
Meteorological Organization (WMO) con l’obiettivo di monitorare i test ter-
monucleari in atmosfera che hanno caratterizzato quel periodo della guerra
fredda. Inizialmente, quindi, il programma GNIP era legato all’analisi della
concentrazione di attività del Trizio (3H o T). Successivamente, con gli studi
pionieristici di Craig (1961a) e Dansgaard (1964), è stato dimostrato come
l’analisi della composizione isotopica delle precipitazioni possa elucidare fe-
nomeni molto importanti del ciclo delle acque e come sia possibile, grazie
all’approccio isotopico, studiare climi del passato1. Dagli anni 70 quindi l’o-
biettivo della rete GNIP è diventato quello di costruire un enorme archivio di
dati isotopici sulle precipitazioni per studi idrologici. C’è un generale accordo
sul fatto che il principale processo che governa la composizione isotopica delle
precipitazioni sia la temperatura di condensazione alla base della nuvola (Ro-
zanski et al., 1992). Nelle precipitazioni, valori positivi dell’intercetta nella
regressione lineare δ18O e δD (i.e. l’eccesso di deuterio) vengono considerati
rappresentativi delle condizioni di umidità sugli oceani (Merlivat e Jouzel,
1979). Studi recenti hanno tuttavia dimostrato che l’eccesso di deuterio nelle
piogge continentali è fortemente influenzato dal riciclo di umidità (Froehlich
et al., 2008; Pfahl e Sodemann, 2014). A scala globale e regionale la quantità
di dati e mappe della composizione isotopica è particolarmente ricca, grazie
soprattutto alla rete GNIP (e.g. Bowen e Revenaugh (2003)). Anche per il
territorio italiano sono disponibili diverse mappe a riguardo (Giustini et al.,
2016; Longinelli e Selmo, 2003).

La campagna di campionamento del vapore 2015-2016 è stata associata
ad un campionamento delle precipitazioni. Storicamente infatti, la composi-
zione isotopica del vapore, è stata estrapolata dalla composizione isotopica
delle piogge campionate con frequenza mensile. Questo approccio, valido a
scale temporali annuali/pluri-annuali, è stato integrato in questo caso da un
campionamento a più elevata frequenza (singolo evento precipitativo) in mo-
do da poter studiare eventuali processi di interazione tra vapore atmosferico
e precipitazione. Come per l’analisi isotopica del vapore, sono stati tenuti in
considerazione il trasporto atmosferico a lunga distanza mediante l’uso delle
retrotraiettorie.

1In questo caso studiando proxy paleoclimatici legati al ciclo delle acque, i.e. carote di
ghiaccio.

192



8.1 Materiali e metodi

8.1.1 Sito di campionamento

Il sito di campionamento delle precipitazioni è situato anch’esso all’interno del
Campus Scientifico di via Torino, precisamente sul tetto dell’edificio Gamma
(quota 10 m). Sito di campionamento e campionatori delle precipitazioni
sono visibili nell’immagine di Figura 8.1.

Figura 8.1: Foto aerea del sito di campionamento delle precipitazioni (fonte: Google
Maps). Il cerchio rosso identifica l’edificio Gamma. La posizione dei campionatori in un
particolare dell’edificio Gamma è visibile in basso a sinistra. In basso a destra si possono
vedere i campionatori delle precipitazioni: (A) precipitazioni mensili, (B) centralina del
campionatore singoli eventi di pioggia, (C1) box contenente il sistema di campionamento
dei singoli eventi e (C2) secondo campionatore per singoli eventi usato per svolgere diversi
test.
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Le precipitazioni sono state raccolte sia su base mensile che singolo evento.
Il campionamento delle precipitazioni mensili è cominciato a Giungo 2015 ed
è tutt’ora in corso2. I singoli eventi di pioggia invece sono stati campionati nel
periodo Aprile 2015 - Giugno 2016. Come si può osservare dal particolare
del sito di campionamento di Figura 8.1, la posizione dei campionatori è
parzialmente riparata ma la distanza minima tra i campionatori ed il muro
più vicino è di ∼8 m. Ciò ha reso possibile campionare la pioggia anche se
questa non scendeva esattamente verticale a causa del forte vento. Tuttavia,
la presenza dei muri (che rendono il ricircolo d’aria difficile) e l’esposizione
diretta al sole portano l’area spesso a temperature elevate durante l’estate.

8.1.2 Campionamento delle precipitazioni

Le precipitazioni mensili sono state raccolte con un campionatore, del tipo
consigliato dalla IAEA, le cui caratteristiche costruttive sono tali da mini-
mizzare l’evaporazione dell’acqua raccolta (Gröning et al., 2012). Il campio-
natore era già in dotazione al laboratorio di geochimica isotopica dell’Uni-
versità Ca’ Foscari ed è stato precedentemente utilizzato nella mappatura
della composizione isotopica delle precipitazioni in Friuli Venezia Giulia (Mi-
chelini, 2013). Il campionatore è costituito da un contenitore cilindrico da
10 L sul cui tappo viene posto un raccordo a T in acciaio inox. Alle due
estremità del raccordo a T sono attaccati un imbuto con filtro (�10 cm) e
un tubo in PVC rigido che raggiunge il fondo del contenitore (in modo da
limitare l’area del campione a contatto con l’atmosfera esterna). Alla terza
estremità della T è collegato un tubo in PVC flessibile della lunghezza di 5 m
(�8 mm) che serve per prevenire l’evaporazione. Il campionatore è sorretto
da una struttura anch’essa in acciaio inox. Per maggiori dettagli sul campio-
natore si rimanda alla pubblicazione di Gröning et al. (2012). Una volta al
mese, generalmente la prima settimana, il serbatoio del campionatore viene
sostituito con uno completamente asciutto. Vengono asciugati anche il tu-
bo interno ed eventualmente parte dell’imbuto e T. Il serbatoio pieno viene
portato in laboratorio, agitato a mano per alcuni secondi e vengono prelevati
50 ml di campione in una bottiglia di HDPE dotata di controtappo (Kar-
tell SPA). Viene successivamente misurato il volume d’acqua semplicemente
travasando il contenuto del serbatoio in alcuni becher graduati. Il serbatoio
viene quindi lavato accuratamente, abbondantemente risciacquato in acqua
distillata e lasciato asciugare sotto cappa per il mese successivo.

L’analisi della composizione isotopica delle precipitazioni a frequenza
mensile non è sufficiente per comprendere la natura delle variazioni del segna-

2Alla data attuale, Settembre 2017.
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Figura 8.2: Sistema automatico di raccolta delle precipitazioni evento. A destra è
riportato il disegno di una bottiglia di raccolta con il suo sistema anti-evaporazione.

le isotopico durante i singoli eventi di pioggia. È noto infatti che durante un
singolo evento di precipitazione la composizione isotopica di quest’ultima può
variare ampiamente (Dansgaard, 1954; McDonnell et al., 1990; Celle-Jeanton
et al., 2001) assumendo talvolta il caratteristico andamento a V3 (Rindsber-
ger et al., 1990). Per studiare le interazioni tra vapore acqueo atmosferico e
precipitazione, dato che queste avvengono a scala temporale sub-giornaliera,
sono stati campionati i singoli eventi di pioggia mediante un sistema automa-
tico progettato e costruito appositamente per questo studio (Occasional Rain
Sampler, ORS). Lo schema di funzionamento del campionatore è visibile in
Figura 8.2. La pioggia viene raccolta temporaneamente in un contenitore
e l’inizio dell’evento viene rivelato dal sensore resistivo accoppiato al con-
vertitore analogico digitale di un microcontrollore a 8 bit (PIC18F2550). Il
microcontrollore attiva quindi una pompa peristaltica per trasferire il cam-
pione di pioggia dal serbatoio temporaneo alla prima bottiglia libera. Il

3Definito come V o W-shaped indica che la precipitazione iniziale è caratterizzata
da valori δ elevati (iniziale evaporazione dovuta a colonna d’aria sottosatura) seguita da
un rapido abbassamento delle temperature e della composizione isotopica (massimo della
precipitazione). Verso la fine dell’evento di precipitazione invece si osserva un nuovo
incremento nella composizione isotopica a causa della quota inferiore in cui si formano
le gocce di pioggia. Questo andamento del segnale è evidente durante il passaggio di un
fronte caldo o freddo.
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trasferimento del campione dura finché non smette di piovere, ossia quando
il sensore non risulta più bagnato. A tal proposito, il sensore non è posto
orizzontalmente ma leggermente obliquo, in modo da rimuovere velocemente
le goccioline di pioggia4. Quando smette di piovere il microcontrollore ferma
la pompa peristaltica, registra in una memoria data e ora di inizio e fine even-
to e si prepara per trasferire il prossimo campione alla bottiglia successiva.
Il sistema ORS è dotato di 4 pompe peristaltiche e 4 bottiglie per conservare
il campione, ciascuna con il suo sistema anti-evaporazione simile a quello del
campionatore mensile. Entro 24/48h dal termine delle precipitazioni i dati
della centralina vengono scaricati via Bluetooth (su uno smartphone) o via
USB (su un portatile) e la centralina viene messa in stand-by. Le bottiglie
vengono quindi portate in laboratorio, agitate, viene misurato il volume e
viene conservata un’aliquota pari a 25 ml. Infine, una volta che le bottiglie
sono state lavate e asciugate, vengono reinserite nel sistema ORS e la cen-
tralina viene tolta dallo stato di stand-by. In questo modo sono stati raccolti
115 campioni.

Figura 8.3: Sinistra: distribuzione della durata dei singoli eventi di pioggia. La curva
di densità è riportata in grigio, la media (5.8 ore) in nero continuo e la mediana (3.7 ore)
nero tratteggiato.Destra: Orario di inizio dei singoli eventi di pioggia. La curva di densità
è riportata in grigio.

Mediamente la durata di un evento di pioggia è stato di 5.8 ore, ma
dato che la distribuzione della durata degli eventi è approssimabile ad una
distribuzione log-normale, come visibile in Figura 8.3, la mediana rappresenta
un valore più attendibile del centro della distribuzione (mediana=3.7ore). Si
può osservare inoltre che la distribuzione oraria delle precipitazioni presenta

4È stata aggiunta isteresi al ciclo di rilevazione del termine della precipitazione in modo
da evitare l’interruzione prematura del campionamento.
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tre massimi, uno notturno tra (23:00-1:00), uno in centro alla giornata (11:00-
12:00) ed uno nel tardo pomeriggio (18:00-20:00).

Le analisi isotopiche delle precipitazioni sono state eseguite mediante
CRDS (Picarro L1102-i) per i campioni mensili ed evento mentre, solo per
i campioni mensili, le analisi sono state effettuate anche mediante IRMS
(Thermo-Fisher, Delta Plus Advantage).

8.1.3 Confronto tra sistemi di campionamento delle
precipitazioni evento

Come si è potuto osservare da Figura 8.1 sono stati sviluppati due sistemi di
campionamento delle precipitazioni evento, collegate entrambe alla medesima
centralina.

Figura 8.4: Sistemi di campionamento ORS in parallelo. C1 Sistema con le pompe
peristaltiche e C2 sistema con elettrovalvola ad azione diretta.

Il primo sistema è stato ampiamente descritto nella sezione 8.1.2 e l’interno
del box (C1) (Figura 8.2) è mostrato in Figura 8.4C1. Il secondo sistema (C2)
invece è molto più semplice in quanto consta solamente di una elettrovalvola
che viene aperta a comando. Quest’ultima quindi consente di far cadere il
contenuto d’acqua all’interno della bottiglia di raccolta, come visibile nella
Figura 8.4C2. Questo secondo sistema è collegato in parallelo alla prima linea
di campionamento con la pompa peristaltica. Ciò vuol dire che, ogni volta che
viene resettato il sistema di campionamento, al primo evento di precipitazione
vengono raccolti due campioni. Si è voluto dunque confrontare i due sistemi
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di raccolta per valutare quale fosse la soluzione migliore per eventuali studi
futuri sulle precipitazioni. Come si vede dagli scatterplot di Figura 8.5 i due
sistemi danno risultati comparabili per δ18O ma la situazione è leggermente
più dispersa per l’eccesso di deuterio (R2

d < R2
δ18O).

Figura 8.5: Confronto della composizione isotopica (δ18O e d) di alcuni eventi di pioggia
campionati contemporaneamente con il sistema C1 e C2. La retta di regressione per δ18O
ha R2=0.94, quella per l’eccesso di deuterio ha R2=0.82. In entrambi i casi la pendenza
della retta è prossima all’unità: 0.98(±0.06) e 1.1(±0.1) per δ18O e d, rispettivamente.

Il sistema C2 è stato il primo ad essere costruito ma durante il periodo
di test si è subito osservato che la temperatura del blocco elettrovalvola-
T poteva raggiungere temperature ragguardevoli (∼50➦C). Si è pensato che
questo potesse essere un problema, soprattutto per queli eventi di pioggia
poco intensa ma di lunga durata. Il sistema C1 è stato quindi costruito per
testare l’ipotesi se il sistema con elettrovalvola tendesse a far evaporare il
campione. Il risultato di questo test dimostra che sono stati ottenuti valori
comparabili con entrambi i sistemi ma che la situazione può deviare per
campioni di pioggia già parzialmente evaporati5.

5Nel caso di questo studio per campioni che mostrano eccesso di deuterio inferiore a
5h.
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8.2 Risultati della campagna 2015-2016

L’andamento di δ18O, δD e d nelle precipitazioni mensili ed evento è riportato
nel grafico di Figura 8.6. Dato che i singoli eventi precipitativi non sono a
frequenza fissa si è scelto di riportare come box-plot l’andamento delle singole
precipitazioni per il mese d’interesse e sovraimporre il valore integrato fornito
dal campionatore mensile6. In questo modo i box-plot danno un’idea di quale
sia il range e la distribuzione della composizione isotopica delle precipitazioni
(media, mediana, primo e terzo quartile) durante un mese.

Figura 8.6: δ18O, δD ed eccesso di deuterio nelle precipitazioni mensili (cerchi) ed
evento (box-plot) per la campagna di campionamento 2015-2016 a Venezia. Gli estremi
della scatola rappresentano il 25➦ e il 75➦ percentile. La linea nera orizzontale è la mediana
mentre le tacche esterne alla scatola riportano l’intervallo di confidenza al 95% per la
mediana. Il quadratino nero rappresenta la media. I numeri tra parentesi indicano il
numero di eventi di pioggia registrati per il mese d’interesse su cui sono state effettuate
le statistiche. Si riporta in basso l’andamento delle precipitazioni in mm equivalenti. I
campioni evento di Marzo e Aprile non sono riportati.

6I valori dei singoli campioni evento e delle precipitazioni mensili sono disponibili nelle
Tabelle S1, S2 e S3 dell’allegato I.
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La stagionalità nel segnale δ18O e δD è scarsamente visibile mentre si può
affermare che l’eccesso di deuterio mostra valori più elevati d’inverno rispetto
ai mesi più caldi. A causa di un particolare fenomeno di forte alta pressione
durante l’autunno e l’inverno 2015 si sono registrate pochissime precipitazioni
a Novembre e Dicembre, causando non pochi problemi per l’inquinamento
atmosferico7. Le precipitazioni totali, stimate dalla raccolta dei campioni
cumulati mensili per l’intervallo Giugno 2015 - Giugno 2016, sono risultate
essere pari a 722 mm.

Come si può osservare, il valore di composizione isotopica del pluviometro
mensile ricade sempre all’interno della distribuzione degli eventi di pioggia
(nell’89% dei casi è compresa nell’intervallo tra il primo e terzo quartile) ma
quasi mai coincide con il valore medio stimato dai singoli eventi. Lo sco-
stamento tra il valore ottenuto con il campionatore mensile e la media degli
eventi (pluviometro mensile - media eventi) è pari a -0.71h, -6.01h e -0.34h
per δ18O, δD e d, rispettivamente. Se vengono invece considerate le medie
pesate per le precipitazioni evento (mm equivalenti) lo scostamento diviene
-0.30h, -3.01h e -0.71h. Apparentemente non c’è correlazione significa-
tiva tra numero di eventi e scostamento dalla media per δ18O, δD, mentre
esiste una debole correlazione per quanto riguarda il parametro d (R=-0.57,
p-value<0.1). Allo stesso modo non si riscontra nessuna correlazione signifi-
cativa tra precipitazione (mm equivalenti) e scostamento dalla media/media
pesata.

Figura 8.7: Composizione isotopica delle precipitazioni del pluviometro mensile (±σ
strumentale) contro la media pesata (µ) dei singoli eventi (±σ). La linea continua è il ri-
sultato della regressione lineare (equazioni in Tabella 8.1), la linea tratteggiata rappresenta
la relazione 1:1.

7Si veda ad esempio l’articolo riportato da La Stampa Senza pioggia né neve, Italia a
secco da 50 giorn del 18 Dicembre 2015. Ultimo accesso il 6 Luglio 2017.
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La composizione isotopica stimata con il pluviometro mensile e la media
pesata dei singoli eventi sono state confrontate (δ18O e d) nello scatterplot di
Figura 8.7. Come si può osservare la relazione è alquanto robusta per δ18O,
sia come pendenza che come coefficiente di determinazione. Per quanto ri-
guarda l’eccesso di deuterio invece i risultati sono molto più dispersi sul piano
(R2=0.32) anche se, considerando gli errori sulla regressione, l’equazione del
modello lineare include la linea 1:1. Sempre riguardo l’eccesso di deuterio è
possibile osservare che due campioni del pluviometro mensile risultano eva-
porati (d negativo) mentre si riscontrano valori ”normali” per i singoli eventi.
Tali valori sono relativi a Maggio e Giugno 2016 (come visibile in Figura 8.6)
ed è quindi possibile che il campionatore mensile non sia stato chiuso cor-
rettamente, favorendo cos̀ı l’evaporazione all’interno del serbatoio principale.
In definitiva, questo confronto mostra quanto sia ampia l’oscillazione della
composizione isotopica delle precipitazioni durante un mese.

Tabella 8.1: Equazioni complete delle rette di regressione di Figura 8.7.

Equazione regressione R2

δ18OMese = 0.87(±0.06)δ18Oµ − 1.2(±0.5)h 0.95
dMese = 1.2(±0.5)dµ − 3(±5)h 0.32

Analogamente a quanto visto per il vapore acqueo atmosferico, δ18O e
δD nelle precipitazioni presentano una distribuzione leggermente schiacciata
verso destra che fa pensare ad una distribuzione log-normale. La non nor-
malità delle distribuzioni di δ18O e δD è confermata dal test di Shapiro-Wilk
(p − value < 0.05) mentre, per quanto riguarda l’eccesso di deuterio il test
risulta W = 0.98 con p − value > 0.1, che invece conferma la normalità
della distribuzione. Analogamente al vapore acqueo, tutte e tre le distribu-
zione qui indagate hanno un coefficiente di curtosi maggiore di 0, sono cioè
distribuzioni più appuntite rispetto ad una gaussiana.
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Figura 8.8: Distribuzione statistica di δ18O, δD e d nelle precipitazioni evento. Sinistra:
istogramma di frequenza e distribuzione normale sovrimpressa (nero continuo). Le linee
verticali sono: in nero continuo il valor medio, in nero tratteggiato la mediana. Destra:
qq-plot della distribuzione osservata e la distribuzione normale teorica.
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8.2.1 Relazioni tra δ18O, δD e d nelle precipitazioni

La distribuzione delle precipitazioni evento e mensili sul piano δ18O-δD è
visibile in Figura 8.9. La relazione lineare tra δ18O e δD che si osserva nelle
precipitazioni a Venezia è molto simile a quella di Trieste (Michelini, 2013) e
del nord Italia in generale (Longinelli e Selmo, 2003), come visibile in Tabella
8.2.

Figura 8.9: Linea delle acque meteoriche di Venezia (LMWL). I circoletti neri sono
precipitazioni evento, i circoletti grigi precipitazioni evento parzialmente evaporate (d <
0h) e i circoletti blu sono le precipitazioni mensili. Si riporta la GMWL come riferimento.

È possibile osservare che gli errori standard associati ai coefficiente di re-
gressione delle precipitazioni mensili per Venezia sono più ampi rispetto a
quelle giornaliere8. Ciò è probabilmente dovuto alle precipitazioni mensili di
Maggio e Giugno 2016 che tendono a disperdere maggiormente i campioni
attorno alla retta di regressione. Tali campioni inoltre, sono evidentemente
evaporati in quanto risultano entrambi ben al di sotto della retta delle acque

8Il coefficiente di determinazione è solo leggermente inferiore.
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meteoriche (sia mensile che evento), confermando quanto ipotizzato nel con-
fronto dell’eccesso di deuterio visto in Figura 8.7.

Tabella 8.2: LMWL per Venezia (Questo studio), per Trieste (Michelini, 2013), per il
Friuli Venezia Giulia (Michelini, 2013)* e per il nord Italia (Longinelli e Selmo, 2003).

Pendenza Intercetta R2 Periodo Frequenza
Questo studio 7.6(±0.1) 6(±1)h 0.97 2015-2016 Evento
Questo studio 8.3(±0.5) 10(±4)h 0.96 2015-2016 Mensile
Michelini (2013) 7.40 4.81h 0.97 2012 Giornaliero
Michelini (2013)* 7.98 10.62h 0.96 1984-2012 Mensile
Longinelli e Selmo (2003) 7.70 9.40h 0.98 1992∼2000 Mensile

Per il computo della LMWL dai singoli eventi di pioggia sono stati esclusi dei
campioni ritenuti parzialmente evaporati. Come indice di campione parzial-
mente evaporato è stato utilizzato l’eccesso di deuterio. Si è stabilito quindi
che per valori di d ≤ 0h la pioggia ha subito parziale evaporazione nel tra-
gitto tra la base della nuvola e il suolo. I campioni etichettati come evaporati
sono mostrati in Figura 8.9 come circoletti bianchi. La retta di regressione
calcolata solamente per questi campioni ha un coefficiente angolare molto
simile (6.9±0.3) alla LMWL ed un intercetta negativa (-12±2). I campioni
evaporati quindi, durante un intero ciclo annuale, giacciono su una retta con
coefficiente angolare leggermente minore che può essere interpretata come
una linea di evaporazione.

Nella sezione 4.2.1 si era visto come la distribuzione delle osservazioni
dei campioni di vapore fosse evidentemente limitata sul piano δ18O - d e
come la posizione all’interno del ”triangolo” fosse governata principalmente
dalle condizioni di umidità relativa normalizzata ad SST. Lo stesso tipo di
relazione tra δ18O e d si può osservare anche per la composizione isotopica
delle precipitazioni ma il legame con RH o RHSST scompare. Si riporta in
Figura 8.10 la posizione dei singoli eventi di pioggia sul piano δ18O - d as-
sieme ai campioni di vapore. Sono riportate inoltre le curve che descrivono
i limiti stimati per la distribuzione del vapore (DRY e WET ). Calcolan-
do opportunamente il fattore di arricchimento (ǫ = (αL/V (T ) − 1)103) alla
temperatura dell’aria media (16➦C) è possibile osservare che il limite destro
della distribuzione del vapore può essere utilizzato per le precipitazioni. An-
che se il calcolo della curva tratteggiata è stato bloccato quando l’umidità
relativa nella massa d’aria d’interesse raggiunge la saturazione (RH=100%)
è possibile osservare che allo stesso modo i campioni di pioggia considerati
parzialmente evaporati non possono superare tale limite. È quindi possibile
che integrando il modello Craig-Gordon al variare di RH si ottenga il limite
fisico che governa il rapporto tra δ18O e δD.
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Figura 8.10: Distribuzione delle precipitazioni evento sul piano δ18O-d. I campioni
sono colorati con una scala cromatica (bianco-blu) in funzione di RHSST media misurata
durante l’evento. I campioni di pioggia parzialmente evaporati sono colorati di rosso. La
curva nera tratteggiata è scostata dalla curva DRY in funzione del fattore di arricchimento
ǫ. Il limite per considerare i campioni di pioggia come evaporati è posto arbitrariamente
a d = 0h. Si riportano i campioni di vapore per confronto.

8.2.2 Relazioni tra composizione isotopica delle preci-
pitazioni e parametri meteorologici locali

A differenza della composizione isotopica del vapore, per le precipitazioni
l’unica debole correlazione significativa (p<0.01) che si osserva con i parame-
tri meteo è quella tra δ18O/δD e la temperatura registrata al suolo durante
l’evento di pioggia, pari a R=0.37 (sia per quella misurata al Campus Scien-
tifico che a Venezia), come visibile in Figura 8.11. La relazione tra δ18O/δD
e la temperatura nelle precipitazioni è fondamentale nella ricerca paleoclima-
tica. La composizione isotopica misurata nelle carote di ghiaccio viene infatti
utilizzata come proxy per ricostruire le temperature del passato (Bruckner,
2017). Generalmente un coefficiente angolare di 0.69h/➦C viene utilizzato
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Figura 8.11: Correlazione lineare (Pearson) tra composizione isotopica delle precipi-
tazioni evento (δ18O, δD, d [h]) e parametri meteo mediati durante l’evento di pioggia
(rapporto di mescolamento w [mmol mol-1], temperatura dell’aria T2m [➦C], umidità rela-
tiva RH [%], umidità relativa normalizzata a SST RHSST [%], radiazione solare SolR [W
m-2], temperatura dell’acqua della Laguna SST [➦C], pressione atmosferica SLP [hPa] e
velocità del vengo WS [m s-1]. I parametri meteo con l’asterisco sono relativi a Venezia.
La dimensione del carattere dell’indice di correlazione è proporzionale alla correlazione.

per δ18O nelle ricostruzioni di temperatura. Tale valore è stato determinato
empiricamente da Dansgaard (1964) dopo i primi tre anni di operatività della
rete IAEA/WMO con i valori di siti costieri a medie ed elevate latitudini. Si
riporta per confronto, in Figura 8.12, l’andamento di δ18O in funzione della
temperatura media misurata al suolo durante le precipitazioni evento. È noto
che in diversi siti costieri la correlazione con la temperatura può scomparire
(Gat, 2010; Rozanski et al., 1993). È possibile inoltre che la relazione risulti
più robusta se venissero considerati valori pluriennali e non campioni con
elevata risoluzione temporale.

Infine non si è osservata alcuna relazione tra la composizione isotopica
delle precipitazioni e l’intensità delle precipitazioni, sia espresse come mm
equivalenti (cumulato) che come mm/h (rateo).
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Figura 8.12: Relazione tra δ18O e temperatura dell’aria misurata al suolo nelle preci-
pitazioni evento (croci) e mensili (circoletto rosso). I modelli di regressione lineare sono
riportati con i medesimi colori.

8.3 Principali processi che governano la com-

posizione isotopica delle precipitazioni a

Venezia

8.3.1 Equilibrio isotopico tra pioggia e vapore

Durante un evento di precipitazione l’interazione tra le gocce d’acqua e l’u-
midità atmosferica a livello del suolo può facilmente portare quest’ultima a
valori prossimi alla saturazione (RH≈100%). Durante la campagna di pre-
cipitazioni a Venezia si è osservato che nel 36% dei casi, dopo dieci minuti
dall’inizio della precipitazione, la pioggia interagisce ancora con un’atmosfera
fortemente sottosatura di vapore acqueo (RH<85%). In ogni caso, la mag-
gior parte degli eventi campionati (>80% dei casi) si verifica in condizioni di
RH media > 90%. Sono stati quindi effettuati alcuni campionamenti di va-
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pore acqueo e pioggia contemporaneamente e si è valutato quanto si discosta
la composizione isotopica del vapore stimata all’equilibrio con la pioggia da
quella effettivamente misurata nel vapore acqueo. Sono stati svolti in totale
12 test durante la campagna di campionamento, compreso il test che è stato
utilizzato per valutare la temperatura di intrappolamento visto nella sezione
4.1.3. Le date dei singoli test sono riportate in Tabella 8.3 mentre si riporta
il confronto tra composizione isotopica misurata nel vapore e stimata all’e-
quilibrio negli scatterplot di Figura 8.13.

Figura 8.13: Confronto tra composizione isotopica del vapore all’equilibrio con la preci-
pitazione e composizione isotopica del vapore misurata. La retta tratteggiata rappresenta
la relazione 1:1.

La correlazione tra composizione isotopica del vapore stimata dalle precipi-
tazioni e composizione isotopica del vapore è evidentemente robusta, calco-
lando infatti le rette di regressione per δ18O e δD si ottengono coefficienti
di determinazioni elevati (R2>0.94) e coefficienti angolati prossimi all’unità
(0.89 ± 0.06 e 0.83 ± 0.06 per δ18O e δD, rispettivamente). Tuttavia, se si
considerano le differenze per le singole osservazioni (Tabella 8.3) si può no-
tare che in valore assoluto queste ultime possono raggiungere diverse unità
h, specialmente per δD. In particolare, l’eccesso di deuterio non viene as-
solutamente conservato in questo confronto (R2<0.1, grafico non riportato)
suggerendo che l’area di studio potrebbe essere soggetta a forte rievaporazio-
ne delle pioggia. Da ciò consegue che i fenomeni di frazionamento cinetico
pioggia-vapore rivestono un ruolo importante nella descrizione della compo-
sizione delle precipitazioni locali. La composizione isotopica del vapore o
della pioggia, quindi, non può essere determinata accuratamente tramite un
semplice confronto basato sul frazionamento all’equilibrio.
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Tabella 8.3: Differenza tra composizione isotopica del vapore misurata e stimata dai
singoli eventi di pioggia caclolata come: δV apore − δEquilibrio. Lo scostamento percentuale
dall’equilibrio è calcolato come: (δV apore − δEquilibrio)/δEquilibrio.

Data ∆δ18O ∆δD Scostamento δ18O Scostamento δD
(gg/mm/aaaa) (h) (h) (%) (%)

30/01/2015 0.80 11.25 -2.7 -5.0
28/10/2015 -0.27 3.38 1.8 -3.1
29/10/2015 -0.48 0.11 3.0 -0.1
21/12/2015 -0.55 4.03 3.3 -3.2
14/01/2016 -0.63 9.89 3.4 -6.9
03/02/2016 -1.12 -7.20 7.9 6.7
12/02/2016 -1.76 1.40 11.5 -1.2
16/02/2016 -1.57 -0.90 7.3 0.5
19/05/2016 -1.80 -21.40 13.7 26.6
09/06/2016 -1.48 10.00 9.1 -7.6
10/06/2016 1.08 14.67 -5.7 -10.3
16/06/2016 -0.57 -4.62 4.6 5.2
Media -0.70 1.72 4.8 0.0

Min / Max -1.8/1.08 -21.4/14.67 -5.7/13.7 -10.3/26.6

8.3.2 Evaporazione delle precipitazioni dalla base della
nuvola al suolo

Come si è visto in Figura 8.9 molti degli eventi di precipitazione campio-
nati si trovano ben al di sotto della LMWL. Si è scelto quindi di assegnare
l’etichetta di campione parzialmente evaporato quando l’eccesso di deuterio
fosse inferiore a zero. La scelta del valore 0h è arbitraria ma è stata dettata
dal fatto che durante l’evaporazione, governata da processi di frazionamento
cinetico, il vapore si arricchisce di deuterio in misura maggiore di quanto ci
si aspetterebbe dal rapporto con l’ossigeno-18. Se quindi il vapore mostra un
incremento dell’eccesso di deuterio, la massa d’acqua parzialmente evaporata
ne mostrerà un abbassamento. Qualitativamente si è osservato che durante
una precipitazione, se la colonna d’aria sopra Venezia risultava sottosatu-
ra, la composizione isotopica finale del campione era caratterizzata da valori
molto bassi di eccesso di deuterio. Non avendo a disposizione profili di umi-
dità per l’area di campionamento sono state usate le reanalisi ERA-Interim
con risoluzione orizzontale 0.1➦x0.1➦ e 37 livelli verticali (da 10 m a 12000
m circa). Si riportano come esempio in Figura 8.14 5 profili verticali di RH
durante alcuni eventi di pioggia a Maggio e a Ottobre 2015.

Il fenomeno dell’evaporazione delle gocce di pioggia non sembra invece
avere una relazione con l’intensità della precipitazione stessa come dimostra
il caso di Ottobre di Figura 8.14b, dove precipitazione più abbondante è
comunque associata ad eccesso di deuterio negativo. L’umidità degli strati
atmosferici più bassi quindi potrebbe avere significative ripercussioni sulla
composizione isotopica finale delle precipitazioni anche se non si è osserva-
ta nessuna correlazione tra composizione isotopica misurata e condizioni di
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Figura 8.14: Profili verticali di RH a Venezia durante alcuni eventi di pioggia campionata
nel mese di (a) Maggio e (b) Ottobre 2015. I profili sono stati estratti da dati Era-Interim
per Venezia ed hanno una risoluzione temporale di 6 ore. Il colore del profilo è associato
alla misura di eccesso di deuterio (d) misurata per quel determinato evento.

umidità durante l’evento di pioggia. Per determinare come RH negli strati
atmosferici più bassi può favorire l’evaporazione parziale dei campioni di pre-
cipitazione è stato adottato un semplice approccio. Un qualsiasi campione di
pioggia al momento della sua formazione (alla base della nuvola) sarà carat-
terizzato da una composizione isotopica δi. Se l’atmosfera tra la base della
nuvola e il suolo è sottosatura il campione sarà soggetto ad evaporazione.
Tale fenomeno sul piano δ18O-δD si traduce in uno spostamento lungo una
linea di evaporazione, e cioè con coefficiente angolare più basso rispetto alla
LMWL. La precipitazione campionata al suolo quindi, con composizione iso-
topica δf risulterà al di sotto della LMWL e sarà distanziata da essa, in prima
approssimazione, proporzionalmente a quanto è evaporata. Poiché quello che
viene effettivamente misurato è δf risulta possibile ricostruire la composizio-
ne isotopica iniziale (δ18Oi e δDi) del campione mediante le equazioni 8.1 e
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8.2:

δDi =
bLMWL −

(
aLMWL

aEL

)
∗ (δDf − aEL ∗ δ18Of )

1− aLMWL

aEL

(8.1)

δ18Oi =
δDi − bLMWL

aLMWL

(8.2)

dove aLMWL è la pendenza della LMWL, bLMWL è l’intercetta della LMWL
e aEL è la pendenza della linea di evaporazione. L’intercetta della linea di
evaporazione non compare nell’equazione 8.1 poichè viene calcolata per cia-
scun campione ed è rappresentata dal termine (δDf − aEL ∗ δ18Of ). Avendo
a disposizione diversi campioni di acque superficiali (Capitolo 9) si è deciso
di utilizzare il modello di regressione lineare calcolato su quei campioni come
linea di evaporazione (i.e. δD = 6.73δ18O+0.2h, Figura 9.4). Applicando le

Figura 8.15: Ricostruzione della composizione isotopica iniziale delle precipitazioni da
campioni parzialmente evaporati. (a) I campioni raccolti con composizione isotopica δf
sono traslati verso la LMWL lungo una linea di evaporazione (EL, δD = 6.73 ∗ δ18O) fino
al valore stimato δi. (b) Relazione tra la distanza |δf , δi| sul piano sul piano δ18O-δD e
l’umidità relativa media misurata durante l’evento di pioggia. La linea nera rappresenta
la retta di regressione con equazione distanza = −2.2(±0.5) ∗RH + 277(±44), R2=0.50.

suddette equazioni tutti i campioni evaporati vengono traslati sopra la LM-
WL ma assumono valori di eccesso di deuterio troppo elevati. Infatti, mentre
il valore medio di eccesso di deuterio (±σ) per i campioni non evaporati è
pari a 8±4h, quello che si ottiene con questo metodo è 15±3h. Si è quindi
deciso di optare per un metodo alternativo e cioè fissare il valore di eccesso
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di deuterio che deve essere raggiunto durante il calcolo della composizione
isotopica iniziale. Il valore di eccesso di deuterio da raggiungere è stato fis-
sato come la media delle osservazioni sui campioni non evaporati (8h) a cui
viene aggiunto un valore casuale compreso nell’intervallo ±σ (4h). In questo
modo i valori di δi ottenuti presentano valori più vicini a quelli effettivamente
misurati durante la campagna9. Vengono riportati in Figura 8.15a i valori
misurati nelle precipitazioni parzialmente evaporate (δf ) e viene mostrato
come questi sono riportati verso la LMWL lungo la linea di evaporazione
fino a raggiungere δi. Esiste una buona correlazione tra la distanza percor-
sa da ciascun campione lungo la linea di evaporazione (|δf , δi|) e l’umidità
media misurata durante ciascun evento di pioggia (R=-72). Tale relazione,
visibile in Figura 8.15b, dimostra che l’atmosfera sottosatura vicino al suolo è
probabilmente la causa principale della rievaporazione dei campioni raccolti
durante la campagna di campionamento.

8.3.3 Aree sorgenti delle precipitazioni

La provenienza delle masse d’aria durante la campagna di campionamento
delle precipitazioni è stata stimata con le retrotraiettorie (-120 h) in maniera
analoga a quanto visto per il vapore (sezione 4.3.1). Tuttavia, dato che la
quota a cui si sviluppano le piogge può interessare le prime migliaia di me-
tri (MetOffice, 2017), il calcolo delle retrotaiettorie è stato fatto partire da
tre quote: 500, 1000 e 2000 m. In questo modo viene descritta, in maniera
approssimata, la provenienza (e il trasporto) dell’intera colonna d’aria sopra
il sito di campionamento. In base ai singoli orari dei campionamenti delle
precipitazioni evento è stata calcolata una terna di retrotraiettoria per ogni
ora di raccolta dei campioni10 per un totale di 1055 retrotraiettorie. Poiché
il calcolo cos̀ı effettuato interessa gli strati più alti dell’atmosfera, in cui la
velocità del vento è maggiore, l’area interessata dalle retrotraiettorie risulta
più estesa, come visibile in Figura 8.16. La provenienza delle masse d’aria
mostra un trasporto atmosferico preferenziale con direttrice NW-SE, in ma-
niera del tutto analoga a quanto visto per il vapore acqueo (Figura 4.19).
La suddivisione in cinque cluster mostra che più di un terzo (C2) delle mas-
se d’aria sono approssimate da un’unica retrotratiettoria che circola sopra
la penisola italiana e sopra i mari Tirreno e Adriatico. I cluster C1 e C3
mostrano il trasporto atmosferico proveniente dal Nord Europa e dalla zona
artica mentre i cluster C4 e C5 rappresentano masse d’aria di origine Atlan-
tica. La differenza principale tra i cluster C1 e C3, ed in maniera analoga C4

9Per un confronto tra i due metodi si veda l’allegato I, sezione S1.
10Il valore minimo di durata del campionamento in questo modo viene approssimato ad

un’ora.
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Figura 8.16: Analisi di frequenza delle retrotraiettorie (-120h, quota di partenza 500
1000 e 2000 m) durante la campagna di campionamento 2015-2016 delle precipitazioni.
La scala riporta il numero di endpoint per unità di cella. Le linee C1-C5 rappresentano
le retrotraiettorie raggruppate in 5 cluster principali. Il numero tra parentesi indica la
percentuale di retrotraiettorie incluse in quel determinato cluster.

e C5, è la distanza interessata dalla retrotraiettoria media. I cluster C3 e C5
infatti sono caratterizzati da minor distanza percorsa rispetto ai cluster C1
e C4.

Sono state quindi determinate le principali aree sorgenti delle precipi-
tazioni ma, a differenza di quanto mostrato nella sezione 4.3.1, il flusso di
vapore acquisito dalla massa d’aria (mm h-1) è stato diviso per la quantità
totale di precipitazione campionata durante la campagna [mm] e moltiplicato
per la durata totale delle retrotraiettorie (120*# di retrotraiettorie/3) cos̀ı
da ottenere un contributo percentuale di vapore acqueo dalle aree sorgenti.
L’area di ricarica delle precipitazioni a Venezia, come si può osservare da
Figura 8.17, risulta molto più ampia di quella stimata per il vapore misurato
a livello del suolo. Si può affermare che, a parte un consistente contributo
locale nei pressi del sito di campionamento, le principali aree di ricarica sono
il mare Adriatico, il mar Tirreno ed il mar Ligure. È interessante notare che
l’approccio lagrangiano esclude sistematicamente gran parte della penisola
Italiana eccetto una parte del nord Italia (pianura padana). Andando a va-
lutare l’apporto di umitià dei singoli cluster in funzione della distanza del
sito di campionamento è ben visibile che vi sono tre mode, ∼150 km, ∼650
km e ∼1100 km. Tra queste tre mode, il massimo si registra nel secondo
caso, cioè a ∼650 km dal sito di campionamento ed il gruppo caratteristico
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Figura 8.17: Sinistra: aree sorgenti delle precipitazioni a Venezia (2015-2016) espresse
in contributo percentuale sulle precipitazioni totali misurate a Venezia (722 mm). Destra:
distanza tra il sito di campionamento e le sorgenti di umidità suddivise per cluster espresse
in contributo percentuale sull’umidità acquisita dalle masse d’aria (tra parentesi quadre).

per questo picco è il cluster 2, cioè quello che raggruppa le masse d’aria con
maggior apporto di umidità (42%) provenienti dai mari Adriatico e Tirreno.
Il cluster 1 invece, che raggruppa masse d’aria di origine settentrionale, è
caratterizzato quasi esclusivamente da apporto locale.

8.3.4 Composizione isotopica delle precipitazioni e pro-
venienza delle masse d’aria

Considerando interamente il dataset delle osservazioni della composizione iso-
topica delle precipitazioni non si è osservata nessuna correlazione significativa
con i parametri meteorologici delle aree sorgenti. Le possibili relazioni tra
composizione isotopica delle precipitazioni e provenienza delle masse d’aria
è stata quindi stimata qualitativamente con la tecnica CWT.

Le mappe di δ18O e d sono riportate in Figura 8.18. A differenza di quanto
osservato con il vapore non c’è una netta distinzione tra settori di provenienza
delle masse d’aria, eccetto per l’area atlantica estremamente circoscritta ad
ovest della penisola iberica, caratterizzata da valori di δ18O < 12h. Per
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Figura 8.18: Relazione tra provenienza delle masse d’aria e composizione isotopica delle
precipitazioni campionate a Venezia (stella). L’area caratterizzata da valori di δ18O <
−12h è relativa all’unico evento di pioggia di Novembre 2015.

quanto riguarda l’eccesso di deuterio invece, si può affermare che le aree di
provenienza che caratterizzano le precipitazioni a Venezia con valori più alti
sono l’area Mediterranea e parte dell’est Europa. Nel primo caso, gli elevati
valori di eccesso di deuterio misurati nel vapore acqueo atmosferico (Gat
et al., 2003) potrebbero essere una spiegazione plausibile. Nel secondo caso
invece potrebbe essere più importante il contributo di riciclaggio di umidità
atmosferica sopra il continente (Pfahl e Sodemann, 2014).

Entrando nel particolare per l’area caratterizza da bassi valori di δ18O,
da un paragone con Figura 8.16, si può affermare che essa è interessata dal
passaggio dei cluster 4 e 5. A loro volta, C4 e C5, includono le retrotra-
iettorie calcolate per l’evento di pioggia datato 21 Novembre 2015, l’unico
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evento relativo a quel mese. Sono state quindi indagate le aree sorgenti del-
l’umidità riguardanti quel singolo evento, la mappa risultante è riportata in
Figura 8.19. Come si può vedere, le piogge di Novembre 2015, caratterizza-
te da acqua estremamente impoverita di 18O, hanno origine principalmente
Atlantica. L’origine oceanica e lo scarso contributo di umidità riciclata sono
inoltre rispecchiate dall’eccesso di deuterio che non risulta particolarmente
elevato (5h) nelle precipitazioni di Novembre 2015. Le masse d’aria quindi,
prima di raggiungere il sito di campionamento, sarebbero state sottoposte
principalmente ad un processo di forte distillazione (effetto continentalità).

Figura 8.19: Contributo percentuale di umidità per il singolo evento di pioggia del 21
Novembre 2015.
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8.3.5 Composizione isotopica delle precipitazioni e pa-
rametri meteorologici delle aree sorgenti: il caso
di Ottobre 2015

Come anticipato nella sezione 8.3.4 non si è osservata alcuna correlazione
significativa tra i parametri meteo delle zone sorgenti dell’umidità e la com-
posizione isotopica delle precipitazioni se viene considerato l’intero dataset.
Tuttavia, durante il mese di Ottobre 2015 si è osservata una correlazione
significativa tra l’eccesso di deuterio e le condizioni di umidità delle aree sor-
genti (RHSST). Ottobre 2015 risulta, subito dopo Febbraio 2016, il mese in
cui si sono campionati più eventi di pioggia. Come si può vedere nel box plot
di Figura 8.6, la variabilità della composizione isotopica dei singoli eventi è
limitata se confrontata con gli altri mesi. Oltre il 70% degli eventi di pioggia
è stato campionato in un periodo abbastanza limitato di tempo e cioè tra il
13 e il 20 Ottobre 2015. Si riporta in Figura 8.20 l’andamento temporale

Figura 8.20: Andamento temporale di δ18O e d nelle precipitazioni dal 13 al 20 Ottobre
2015. Sono riportate per confronto la T2m misurata presso il sito di campionamento
e l’andamento della precipitazione con risoluzione di 10 minuti. I numeri tra parentesi
indicano la precipitazione cumulata durante il singolo evento.
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del segnale isotopico nelle precipitazioni (δ18O e d) confrontato con l’anda-
mento della temperatura misurata al suolo (T2m). Non è stata identificata
alcuna correlazione significativa tra δ18O e T2m ne tra d e RHSST riferendosi
ai parametri meteorologici locali anche se è chiaramente visibile che i valori
più bassi di δ18O sono stati misurati su campioni prelevati durante abbas-
samenti della temperatura. Nel periodo 14-16 Ottobre si osserva infatti il
caratteristico andamento a V (Rindsberger et al., 1990) per δ18O associato
al passaggio di un fronte freddo. Per avere un quadro delle aree sorgenti del
periodo d’interesse viene mostrata in Figura 8.21 la mappa con i contributi
percentuali di umidità alle precipitazioni di quel periodo.

Figura 8.21: A sinistra: principali aree sorgenti delle precipitazioni campionate a
Venezia tra il 13 e il 20 Ottobre 2015. L’unità di misura è espressa come contributo
percentuale sulle precipitazioni campionate a Venezia durante il periodo d’interesse (56
mm). A destra: relazione tra eccesso di deuterio (d) misurato nelle precipitazioni a
Venezia e RHSST delle aree sorgenti. Per ciascun grafico si riporta la quota di partenza
delle retrotraiettorie (in m slm) e il coefficiente di correlazione di Pearson (R).

Come si può osservare i principali contributi di umidità sono di origine marina
e cioè il Mare Adriatico, il basso Tirreno e Mar Ligure-Mare delle Baleari. È
quindi possibile che il maggior contributo marino e lo scarso rimescolamento

218



con altre masse d’aria abbia contribuito a conservare RHSST come buon sti-
matore dell’eccesso di deuterio nelle precipitazioni. Tuttavia, la correlazione
risulta migliore se vengono considerate le retrotraiettorie alla quota inferiore
(500 m). Si può quindi ipotizzare che sia quella la quota principale in cui si
sono sviluppate le precipitazioni sopra Venezia.
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Capitolo 9
Analisi esplorativa della composizione

isotopica e chimica delle acque

superficiali della Laguna di Venezia

Nei precedenti capitoli si è più volte evidenziato come la Laguna di

Venezia possa avere un effetto importante nel governare la compo-

sizione isotopica del vapore acqueo nel primo entroterra. Durante

la campagna 2015-2016 è stato quindi effettuato un campionamento

esplorativo delle acque superficiali della laguna per determinarne la

composizione isotopica e chimica. Vengono evidenziati forti gradien-

ti E-W e SW-NE, in accordo con l’immissione di acque dolci-marine

e con la suddivisione della laguna in tre sottobacini, rispettivamen-

te. Durante periodi di elevata umidità, l’equilibrio isotopico liqui-

do/vapore potrebbe quindi instaurarsi con le acque della laguna più

interne. Una fortissima relazione lineare (R>0.98) emerge tra la

composizione isotopica e la salinità. Stimando la composizione iso-

topica del membro di mescolamento di acqua dolce dalla suddetta

relazione e utilizzando un modello di mescolamento binario con l’ac-

qua di mare si può affermare che l’acqua superficiale interessata dal

campionamento (i.e. i primi 50 cm) sia composta al 78% da acqua di

mare e al 22% da acqua dolce. Un’ampia parte di questo capitolo è

dedicata alle mappe, ottenute mediante kriging, della composizione

isotopica (δ18O ed eccesso di deuterio) e chimica (Na, As e Co) delle

acque superficiali della Laguna di Venezia. Tali mappe possono es-

sere considerate come un’istantanea della distribuzione superficiale

delle variabili indagate poiché il campionamento è stato effettuato

durante una sola giornata con una minima variazione di marea.
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Viene comunemente utilizzato il termine Isoscape per riferirsi a mappe
di variazione della composizione isotopica in una determinata matrice nel-
lo spazio geografico (Bowen et al., 2007). Tali variazioni isotopiche sono
prodotte da processi naturali e/o antropici che possono essere descritti sia
da modelli deterministici che statistici. Studi precedenti sulla composizione
isotopica dell’acqua superficiale della Laguna di Venezia sono limitati a po-
chissime osservazioni perlopiù collegate all’idrogeologia e alla salinizzazione
degli acquiferi superficiali (Gattacceca et al., 2009; Rapaglia et al., 2010). La
Laguna di Venezia è un perfetto esempio di Isoscape per gli isotopi di idro-
geno e ossigeno in quanto è un’area di transizione, relativamente circoscritta,
che connette acque continentali con acque marine. Parlare quindi di compo-
sizione isotopica media della Laguna di Venezia è limitativo poiché si tratta
di un’area soggetta ad intensi gradienti che possono mutare velocemente nel
tempo1. Per supportare la tesi che sia la Laguna di Venezia e non il mare
ad influenzare la composizione isotopica del vapore in area lagunare e nel
primo entroterra è stato necessario determinare quale fosse la composizione
isotopica delle acque superficiali in quest’area. Inoltre, l’occasione di questo
campionamento è stata sfruttata per effettuare alcune analisi fisico-chimiche
dell’acqua lagunare cos̀ı da evidenziare le relazioni che possono esistere tra
la distribuzione degli elementi chimici e gli isotopi nelle acque di transizione.
In aggiunta alle analisi di campagna (temperatura, conducibilità, salinità,
ossigeno disciolto, pH, Eh, clorofilla ”a” e torbidità), di cui la letteratura
abbonda, sono state studiate le concentrazioni di alcuni elementi maggiori
(concentrazione ≥ 0.1 µg L-1: Na, Mg, S, K e Ca) e minori (concentrazione
<0.1 µg L-1: V, Cr, Mn, Co, Ni e As) in quanto, allo stato attuale, non vi
sono studi a riguardo che si estendono su tutta l’area lagunare.

9.1 Materiali e metodi

9.1.1 Campionamento di acque superficiali

Per determinare la composizione isotopica ed elementale delle principali ac-
que superficiali della Laguna di Venezia sono stati prelevati 39 campioni di
acqua lagunare e 10 campioni tra corsi d’acqua che si immettono direttamen-
te in laguna e che sfociano all’esterno del bacino lagunare. La posizione dei
punti di campionamento (LP per la laguna, IL per i corsi d’acqua) è mostrata
nella mappa di Figura 9.1 dove vengono riportate anche le date dei suddetti
campionamenti.

1Basti pensare che il 60% dell’acqua della laguna viene scambiato in ogni ciclo di marea
(12 ore) (Masiol et al., 2014).
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Figura 9.1: Punti di campionamento per la determinazione della composizione isotopica
ed elementale delle acque superficiali della Laguna di Venezia. Si riportano con LP le
posizioni dei siti di campionamento all’interno della laguna. Le frecce rosse indicano il
tragitto compiuto in barca durante le attività di campionamento partendo da LP7. Si
riportano con IL le posizioni dei siti di campionamento sui principali corsi d’acqua dolce
attorno alla laguna.

Il campionamento dell’acqua lagunare si è svolto il 30 Marzo 2016 con un’im-
barcazione Carolina Skiff 17DLX messa a disposizione da Laguna Project
S.N.C. Come mostrato in Figura 9.2, i campioni sono stati raccolti appro-
fittando del minimo di escursione di marea del 30-31 Marzo 2016, cos̀ı da
avere la minima influenza per quanto riguarda l’immissione di acqua marina
all’interno della laguna. Si è scelto inoltre di campionare in un’unica gior-
nata, indicativamente dalle 8:00 alle 18:00 (UTC+2), in quanto precedenti
studi hanno dimostrato che il tempo di residenza dell’acqua nella Laguna di
Venezia varia da un giorno fino a un mese, in funzione della distanza dalle
bocche di porto (Cucco e Umgiesser, 2006).

Presso ciascun sito di campionamento sono stati prelevati due campioni
d’acqua (150 ml), uno superficiale e uno profondo. Il campione di acqua
superficiale è stato prelevato in condizioni di acqua calma, dopo cioè essersi
avvicinati al punto di prelievo a motore spento, sporgendosi da un lato del-
l’imbarcazione e immergendo il contenitore al di sotto del pelo dell’acqua.
Il campione di acqua profonda è stato prelevato invece con una pompa a
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Figura 9.2: Andamento dell’altezza di marea misurata a punta della Salute dal 29 Marzo
al 1 Aprile 2016. I circoletti indicano il momento in cui è stata campionata l’acqua della
Laguna di Venezia. Vengono mostrate fase lunare e marea di quadratura come riferimento.

immersione da 5 l min-1, posizionata 50 cm sotto il pelo dell’acqua2. Il cam-
pionamento dell’acqua profonda è stato sempre effettuato successivamente al
campionamento superficiale. Durante l’acquisizione dei campioni profondi e
superficiali è stato effettuato inoltre un profilo di temperatura [➦C], conduci-
bilità [mS], salinità [PSU], ossigeno disciolto [%], pH, Eh, clorofilla ”a” [µg
l-1] e torbidità [FTU] utilizzando una sonda multiparametrica Idronaut 316.

Il campionamento dell’acqua dai principali corsi d’acqua si è svolto il 2
Aprile 2016, a pochi giorni di distanza dal campionamento dell’acqua della
laguna. I siti di campionamento sono stati scelti in modo da includere i prin-
cipali immissari (7 campioni) della Laguna di Venezia (Zuliani et al., 2005)
e due fiumi di controllo che sfociano entro pochi chilometri dalla Laguna (3
campioni, fiumi Brenta e Sile). I campioni d’acqua sono stati prelevati im-
mergendo un secchio di volume 1 l, munito di zavorra, al centro del corso
d’acqua ad una profondità indicativa di 1 metro3. Presso il punto di cam-
pionamento IL9 (Brenta) non è stato possibile prelevare l’acqua al centro
del fiume. Dall’argine sinistro si è provveduto a lanciare il secchio per poi
trascinarlo fino alla sponda. Per tutti i punti di prelievo, subito dopo la rac-
colta con il secchio, è stata trasferita un’aliquota dei campioni all’interno di
contenitori di HDPE da 25 ml.

Sia i campioni di acqua lagunare che i campioni dei corsi d’acqua sono sta-
ti mantenuti al buio durante la raccolta e congelati al termine della giornata

2Per minimizzare la contaminazione con i campionamenti precedenti la pompa è stata
avvinata per circa 15 secondi.

3Il secchio è stato avvinato a tale profondità per circa 15-20 secondi.
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di campionamento fino al momento dell’analisi.

9.1.2 Analisi dei campioni

La composizione isotopica dei campioni d’acqua della laguna e dei corsi d’ac-
qua è stata determinata mediante IRMS (Thermo-Fisher, Delta Plus Advan-
tage) senza nessun tipo di pre-trattamento. I campioni sono stati quindi ca-
librati con i seguenti standard di laboratorio: MSW (δ18O = 0.35(±0.03)h,
δD = 2.3(±0.5)h) e TS (δ18O = −8.18(±0.02)h, δD = −52.2(±0.4)h).

Per i soli campioni di acqua della laguna è stata determinata anche la
concentrazione di Na, Mg, S, K, Ca [mg l-1] (elementi maggiori) e V, Cr,
Mn, Co, Ni, As [µg l-1] (elementi minori), mediante le tecniche ICP-OES e
ICP-MS, rispettivamente.

❼ Elementi maggiori. I campioni d’acqua sono stati dapprima acidi-
ficati con HNO3

4 (concentrazione finale 1% w/w) e opportunamente
diluiti con acqua Milliq➤ in rapporto 1:100. Lo strumento IPC-OES è
stato calibrato tramite la costruzione di rette di calibrazione partendo
da una soluzione multi-elementale di Mg, S, K e Ca (10, 20, 40, 60, 100
mg l-1), mentre è stata preparata una retta di calibrazione partendo da
un unico standard per Na (10, 20, 40, 60, 100, 120 mg l-1)5. Le moda-
lità di acquisizione dello spettro elettromagnetico con il sistema Dual
View sono state impostate in assiale per gli elementi Mg, S, K e Ca,
mentre in radiale per il solo Na. Durante ciascun giro di analisi sono
state inserite due soluzioni di controllo per valutare l’attendibilità delle
misure e cioè una soluzione di acqua marina artificiale6 e la soluzione
multi standard Multi-element Calibration Standard 3 della PerkinEl-
mer7. I recuperi medi [%] misurati su 3 repliche8 per Na, Mg, S, K e
Ca sono risultati essere 94, 77, 96, 93 e 93, rispettivamente.

4Fluka analytical, ≥65% w/w.
5Standard ionici di 1 g l-1, Carlo Erba Reagenti.
6L’acqua marina artificiale è stata prodotta in laboratorio partendo da sali cloruri con

purezza analitica (NaCl, MgCl2 e KCl) diluiti in acqua MilliQ➤. Per le concentrazioni
saline ci si è riferiti a quelle riportate in letteratura (ASTM, 1998; Kester et al., 1967).
La soluzione di acqua marina artificiale è stata diluita e acidificata in maniera del tutto
analoga ai campioni.

7Utilizzata senza alcuna diluizione e già acidificata.
8All’inizio in mezzo e alla fine della corsa di analisi.
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❼ Elementi minori. A causa dell’effetto matrice9, provocato dalla gran-
de quantità di sali disciolti nei campioni d’acqua, sono stati valutati
differenti metodi10 per determinare la concentrazione degli elementi
minori nell’acqua della laguna senza tuttavia ottenere risultati quanti-
tativi soddisfacenti. Si è quindi scelto di determinare la concentrazione
dei suddetti elementi in via semi-quantitativa mediante Total Quant,
diluendo i campioni in rapporto 1:10 e acidificandoli con HNO3, ana-
logamente alla determinazione con ICP-OES. Tutti gli elementi minori
sono stati sondati in modalità KED, utilizzando He come gas di collisio-
ne. Poiché i campioni, nonostante la diluizione, presentano un’elevata
concentrazione salina, i coni di focalizzazione sono stati smontati e puli-
ti ogni dieci campioni. I valori di concentrazione sono stati normalizzati
con la procedura di default del software SyngistixTM, utilizzando cioè
un singolo punto a concentrazione nota (1 µg l-1) ottenuto dalla diluizio-
ne della soluzione multi-elementale Multi-element Calibration Standard
3 con acqua MilliQ➤. Come standard interno è stata utilizzata una
soluzione di Re con concentrazione 5 µg l-1 sul volume finale.

9.2 Risultati

9.2.1 Composizione media della Laguna di Venezia

Si riportano in Tabella 9.1 i valori medi, minimi e massimi della composizione
isotopica dei campioni di acqua lagunare11 e degli immissari. Per i campioni
di acqua lagunare vengono riportati sia i valori superficiali (campionamento
sul pelo dell’acqua) che quelli profondi (-50 cm). Come si può osservare
non c’è differenza significativa tra la composizione isotopica media dell’acqua
in superficie e in profondità, il che farebbe pensare che la colonna d’acqua
sia ben rimescolata. Risulta netta invece la differenza tra la composizione
isotopica dell’acqua lagunare e quella dei corsi d’acqua, mediamente del 7.68
h, 51.9 h e 9.6h per δ18O, δD ed eccesso di deuterio, rispettivamente.
Poiché gli immissari in laguna sfociano tutti lungo il margine occidentale,
mentre l’acqua marina entra solo dalle bocche di porto nel margine orientale,

9Per la tecnica ICP-MS si intendono con effetto matrice tutte le interferenze causate da
specie ioniche dissolte nella soluzione da analizzare. In aggiunta alla deriva strumentale
causata dalla deposizione dei sali sui coni è possibile che il segnale venga soppresso o
amplificato dalla presenza di sali disciolti (Chen, 1995).

10In particolare sono stati effettuati diversi test utilizzando la procedura riportata da
Leonhard et al. (2002).

11Le posizioni dei singoli punti di campionamento, la composizione isotopica e la salinità
dei campioni superficiali e profondi sono riportati nella Tabella S1 dell’allegato J.
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Tabella 9.1: Composizione isotopica dei campioni di acqua superficiale e profonda (tra
parentesi) dei campioni di acqua della Laguna di Venezia e dei principali immissari.

Acqua δ18O δD d

(Laguna/Immissari) (h) (h) (h)
Laguna
Media -0.98 (-0.94) -6.4 (-6.1) 1.4 (1.4)

Val. minimo -4.30 (-4.30) -29.2 (-29.2) -0.4 (-0.4)
Val. massimo 0.32 (0.32) 2.8 (2.8) 5.7 (5.7)
Immissari

Media -8.66 -58.3 11.0
Val. minimo -9.20 -61.9 9.0
Val. massimo -7.81 -51.4 12.3

Tabella 9.2: Concentrazione degli elementi chimici maggiori e minori nei campioni di
acqua superficiali e profondi (tra parentesi) della Laguna di Venezia.

Elementi Na Mg S K Ca
Maggiori (mg l-1) (mg l-1) (mg l-1) (mg l-1) (mg l-1)
Media 6291 (5607) 732 (671) 467 (424) 237 (210) 209 (190)

Val. minimo 2985 (3600) 381 (424) 225 (271) 116 (135) 121 (132)
Val. massimo 9370 (9488) 1104 (1149) 723 (724) 392 (351) 321 (211)

Elementi V Cr Mn Co Ni As
Minori (µg l-1) (µg l-1) (µg l-1) (µg l-1) (µg l-1) (µg l-1)
Media 2.8 (2.7) 0.4 (0.4) 6.2 (5.5) 0.1 (0.2) 0.8 (1.3) 2.0 (2.0)

Val. Minimo 1.3 (1.8) 0.1 (0.1) 2.3 (2.6) 0.1 (0.1) 0.1 (0.2) 0.8 (1.1)
Val. massimo 4.8 (4.5) 3.1 (0.9) 15.1 (11.4) 0.4 (0.5) 4.2 (3.5) 3.1 (3.3)

ci si aspetta di osservare un gradiente isotopico per le acque superficiali con
direttrice E-W.

Si riportano in Tabella 9.2 le concentrazioni medie, minime e massime
degli elementi indagati con le tecniche IPC-OES (minori) e ICP-MS (mag-
giori). La concentrazione degli elementi maggiori risulta essere circa la metà12

(Drever, 1988) rispetto a quella attesa per l’acqua di mare.

Per valutare la compatibilità dell’origine dell’acqua lagunare con quella
marina sono stati calcolati i fattori di arricchimento, visibili in Figura 9.3.
Come elemento per la normalizzazione si è scelto di utilizzare Na. Risulta
evidente che le concentrazioni relative degli elementi indagati sono compa-
tibili con quelle dell’acqua di mare. Le concentrazioni degli elementi minori
sono leggermente superiori rispetto a quelle attese, eccetto per As. L’elemen-
to con EF più elevato risulta essere Mn (Ef=55), seguito da Co (Ef=7) e Ni
(Ef=5). In ogni caso, mediamente, non appaiono significative differenze tra
i campioni prelevati in superficie e quelli in profondità per quanto riguarda
le concentrazioni indagate.

12Più precisamente, rispetto ai dati di letteratura le concentrazioni dell’acqua superfi-
ciale della laguna sono del 41%, 57%, 48%, 41% e 49% inferiori per Na, Mg, S, K e Ca,
rispettivamente.
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Figura 9.3: Fattori di arricchimento (Ef) nei campioni di acqua della Laguna di Venezia
utilizzando come riferimento Na. La linea tratteggiata rossa indica una concentrazione pari
a quella del fondo naturale. Gli elementi minori, analizzati in via semi-quantitativa, sono
raggruppati nel rettangolo grigio.

9.2.2 Relazione δ18O e δD nelle acque della Laguna di
Venezia

Essendo la Laguna di Venezia un’area di transizione tra le acque continentali
e quelle marine, la composizione isotopica delle sue acque risulta essere il
prodotto del mescolamento tra due end member con composizione isotopica
molto differente. Tuttavia, studiando la posizione dei soli campioni di acqua
superficiale sul piano δ18O-δD, è possibile determinare se le acque analiz-
zate hanno subito parziale evaporazione. Pertanto si riporta nel grafico di
Figura 9.4 il modello di regressione lineare che meglio rappresenta l’anda-
mento dei dati su tale piano (classificata come una Evaporation Line, EL).
Come si può osservare la retta di regressione possiede coefficiente angolare
inferiore a quello determinato per le precipitazioni. Esso tuttavia, non è cos̀ı
basso come ci si potrebbe aspettare per una massa d’acqua soggetta a forte
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Figura 9.4: Distribuzione dei campioni di acqua superficiale sul piano δ18O-δD e stima
della linea di evaporazione (EL). I campioni di acqua lagunare LP7 e LP17 mostrano
valori intermedi e sono discussi nel testo. Si riportano le precipitazioni e la LMWL come
riferimento.

evaporazione, ed è quindi ragionevole pensare le acque superficiali nell’area
della Laguna di Venezia siano parzialmente evaporate ma siano anche ben
rimescolate. Calcolando le regressioni per tutti i dataset disponibili, separa-
tamente, si ottengono i valori riportati in Tabella 9.3 che mostrano in realtà
coefficienti angolari leggermente maggiori, avvalorando l’ipotesi che le acque
siano principalmente soggette a mescolamento.

Un’altra peculiarità evidenziata dal grafico di Figura 9.4 è rappresen-
tata dai campioni prelevati in laguna LP7 e LP17. Questi due campio-
ni sono ben distinti dai due gruppi in cui si dispongono le acque dolci e
quelle salmastre, mostrando caratteristiche intermedie. Il campione LP7,
in particolare, mostra una netta differenza tra la composizione isotopica
dell’acqua superficiale (δ18O = −4.26h,δD = −28.4h) e quella profonda
(δ18O = −2.47h,δD = −16.0h) che farebbe pensare ad una zona dove in-
vece c’è scarso rimescolamento, generando una lama di acqua dolce che scorre
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Tabella 9.3: Parametri delle rette di regressione δ18O-δD calcolate separatamente per i
campioni di acqua lagunare e dei principali corsi d’acqua.

Pendenza Intercetta R2 Data N. Campioni
Laguna Sup. 6.8(±0.1) 0.3(±0.2)h 0.99 30 Marzo 2016 20
Laguna Prof. 6.6(±0.1) -0.2(±0.2)h 0.96 30 Marzo 2016 19
Corsi d’acqua 7.0(±0.4) 2(±4)h 0.97 2 Aprile 2016 10

sopra quella salata. Tale ipotesi è in parte confermata se vengono considera-
ti i profili effettuati con la sonda multiparametrica visibili in Figura 9.5. Il
punto LP7 mostra un incremento costante della salinità nei primi 50 cm di
profondità per poi non variare più (21 PSU) fino a circa 10 cm dal fondale,
dove la salinità tende a crescere nuovamente. Lo stesso andamento non si
osserva nel profilo della salinità del punto LP17. Quest’ultimo infatti mo-
stra una variazione significativa solo oltre i 90 cm dalla superficie (vicino al
fondale). È quindi possibile che il flusso di acqua dolce nei pressi di LP7 sia
inferiore a quello presso LP17 oppure che la morfologia del fondo lagunare e
l’azione di ricambio della marea nei due siti di campionamento sia differen-
te. In tal modo infatti potrebbe essere modulato differentemente l’apporto
di acqua marina nei due siti di campionamento. La seconda ipotesi sarebbe
confermata dallo studio condotto da Cucco e Umgiesser (2006) in quanto il
tempo di residenza medio dell’acqua presso LP17 è di gran lunga superiore
a quello presso LP713.

Per un’immagine completa della composizione isotopica nelle differenti
componenti del ciclo idrologico locale (vapore, precipitazioni, laguna e im-
missari) della Laguna di Venezia si rimanda alla Figura S1 dell’allegato J
mentre, per una stima delle masse dei due membri di mescolamento (marino
e continentale) delle acque lagunari superficiali si rimanda alla sezione 9.2.8.

13Il tempo di residenza stimato presso LP17 è circa 20-30 giorni, presso LP7 14-20 giorni.
Si è presa in considerazione come forzante la marea. La differenza viene accentuata se sono
considerati anche i venti come forzanti. Si rimanda al lavoro di Cucco e Umgiesser (2006)
per mappe dettagliate sui tempi di residenza dell’acqua nella Laguna di Venezia.
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Figura 9.5: Profili verticali di temperatura [➦C], pH e salinità [PSU] nei punti di cam-
pionamento con composizione isotopica superficiale intermedia tra acqua dolce e mari-
na. La linea tratteggiata orizzontale identifica la profondità a cui avviene un repentino
cambiamento della salinità.
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9.2.3 Gradienti orizzontali

Per valutare se le acque superficiali della Laguna di Venezia mostrano evidenti
gradienti nella composizione isotopica e nella concentrazione degli elementi
indagati sono state costruite delle mappe dove i siti di campionamento sono
colorati in funzione della variabile d’interesse. Si riportano in Figura 9.6 le
mappe di δ18O, Na, As e Co. Si è scelto di mostrare solo queste variabili in
quanto esse rappresentano tre tipi di distribuzione spaziale molto differenti.

Figura 9.6: Variazione della composizione isotopica (δ18O) e della concentrazione di
alcuni elementi maggiori (Na) e minori (As e Co) nei campioni superficiali della Laguna
di Venezia. Le frecce indicano qualitativamente il verso in cui si osserva la maggiore
variazione della grandezza d’interesse.

❼ Gradiente W-E. È ragionevole supporre che δ18O e Na siano ottimi
marker dell’origine dell’acqua (dolce o marina) e per tali grandezze si
osserva un evidente gradiente che punta dal limite occidentale della
laguna verso le bocche di porto. Na rispetto a δ18O mostra anche
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un secondo gradiente, evidenziando valori di concentrazione più elevati
nella laguna nord rispetto al resto della superficie lagunare.

❼ Gradiente SW-NE, distribuzione zonata. La concentrazione di Co, an-
che se stimata semi-quantitativamente, mostra una netta variazione
dalla laguna sud verso la laguna nord. In tal caso è possibile suddi-
videre la laguna in tre grandi aree, approssimabili a tre sottobacini
in cui può essere suddivisa la Laguna di Venezia (Umgiesser, 1997).
Questi, partendo da sud, sono il sottobacino di Chioggia-Malamocco,
il sottobacino di Lido e il sottobacino di Treporti.

❼ Nessun gradiente evidente, distribuzione casuale. La concentrazione
di As non presenta nessun evidente pattern di tipo spaziale eccetto
forse per una maggiore concentrazione in laguna nord, analogamente a
quanto visto per le mappe di Na e Co.

Appare dunque evidente che in aggiunta alla differenziazione delle acque
superficiali in funzione della distanza immissari-bocche di porto vi sia una
zona, indicativamente nella laguna nord, che presenta un arricchimento di
ossigeno-18 e concentrazioni più elevate delle specie chimiche indagate.

9.2.4 Autocorrelazione spaziale e procedura di kriging

Nota la composizione isotopica e le concentrazioni in alcuni punti della laguna
si è valutato se esiste autocorrelazione spaziale14 tra le osservazioni delle sole
acque superficiali. Stimare l’intensità dell’autocorrelazione spaziale risulta
fondamentale per valutare quali metodi usare per l’interpolazione spaziale.
Come indice sulla presenza e sull’intensità dell’autocorrelazione spaziale si è
utilizzato l’indice di Moran (I) che viene definito come (Moran, 1950):

I =
N

W

∑
i

∑
j

wij(xi − x)(xj − x)

∑
i

(xi − x)2
(9.1)

dove N è il numero di osservazioni, x è la variabile d’interesse e x è la sua
media, wij è il peso spaziale tra le osservazioni i e j, W è la somma di tutti
i pesi definita come W =

∑
i

∑
jwij. La stima di questo indice può non es-

sere attendibile con un numero di osservazioni inferiore a 30 (ESRI, 2017b).

14L’analisi dell’autocorrelazione spaziale serve per determinare se vi sia dipendenza tra
le osservazioni in uno spazio geografico. Secondo la prima legge della geografia infatti ogni
cosa è correlata a qualsiasi altra, ma le cose vicine sono più correlate di quelle lontane

(Tobler, 1970).
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Tuttavia, si è deciso di utilizzarlo ugualmente in quanto fornisce un’indica-
zione sul grado di autocorrelazione spaziale globale15 e viene spesso usato in
letteratura per mappare la composizione isotopica di acque sotterranee e/o
superficiali (Bowen et al., 2007). L’interpretazione che viene data a questo
indice, analoga a quella del coefficiente di correlazione lineare, è la seguente:
se 0 < I < 1 siamo in presenza di correlazione spaziale, i valori simili sono
aggregati in cluster; se −1 < I < 0 la correlazione spaziale è negativa, i valori
dissimili sono raggruppati in cluster (analogamente ad una perfetta disper-
sione); se I = 0 non c’è autocorrelazione e le osservazioni sono distribuite
casualmente. Poiché l’indice di Moran è un test statistico, il suo risultato
può essere valutato in termini di accettazione/rifiuto dell’ipotesi nulla (H0)
che in questo caso è la seguente: la distribuzione spaziale delle osservazioni è
il risultato di un processo casuale. Vengono quindi determinati z-score (de-
viazione standard) e p-value (probabilità) per valutare se accettare, oppure
no, H0. Valori elevati o molto negativi dello z-score associati a valori molto
bassi del p-value si trovano nelle code di una distribuzione normale. Quindi,
se il p-value è basso c’è poca probabilità (inferiore al livello di confidenza)
che il pattern spaziale osservato derivi da un processo casuale ed è quindi
possibile rifiutare H0. Per evitare di trasformare le variabili (ad esempio con
una trasformazione logaritmica) i campioni LP7 e LP17 sono stati rimossi dal
dataset e verranno analizzati più in dettaglio nella sezione 9.2.6. Si riportano
in Tabella 9.4 gli indici di Moran calcolati per la composizione isotopica e la
concentrazione degli elementi indagati in questo capitolo.

Tabella 9.4: Stima dell’indice di Moran (I) per le grandezze misurate sui campioni
d’acqua superficiali della Laguna di Venezia. Sono evidenziati i p-value ≤ 0.05.

Variabile I Zscore p-value
δ18O 0.21 1.62 0.10
δD 0.15 1.25 >0.10
d 0.30 2.111 <0.05
Na 0.82 5.22 <0.01
Mg 0.62 4.09 <0.01
Ca 0.53 3.52 <0.01
S 0.77 5.02 <0.01
As 0.21 1.64 0.10
V 0.64 4.71 <0.01
Cr -0.12 -0.5 >0.10
Mn 0.19 1.55 >0.10
Co 0.73 4.73 <0.01
Ni 0.18 1.60 >0.10

15Un altro indice più sensibile alle caratteristiche locali è l’indice di Geary (Geary’s C ).
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Come si può osservare gli elementi maggiori (o conservativi) sono quelli
che mostrano correlazione spaziale più robusta. Tra gli elementi minori, V e
Co sono quelli che mostrano buona correlazione ed infine per la composizione
isotopica si può osservare che la correlazione non è molto forte.

Note le grandezze in maniera discontinua (i.e. numero limitato di os-
servazioni nello spazio geografico d’interesse) i valori sono stati interpolati
mediante procedura di kriging (Matheron, 1963). Con il kriging è possibi-
le determinare il valore della grandezza d’interesse in qualsiasi punto dello
spazio in base alla formula generica per cui:

Ẑ(s0) =
N∑

i=1

λiZ(si) (9.2)

dove Z(si) è il valore della grandezza nel punto i, λi è un peso (ignoto)
attribuito alla misura nel punto i, s0 sono le coordinate del punto per cui
deve essere stimata la grandezza e N è il numero di valori misurati. Nel
kriging il peso li dipende sia dalla distanza dai punti effettivamente misurati
ma anche dal pattern di tutti i punti misurati. Viene quindi costruito un
modello basato sul semivariogramma sperimentale, dove la semivarianza (S)
viene studiata in funzione della distanza (d) tra due punti i e j con una
relazione del tipo:

S(d) = 0.5 ∗ (xi − xj)2 (9.3)

I valori di semivarianza vengono raggruppati in intervalli separati da una
distanza costante (lag) e per ciascun intervallo viene determinata la semi-
varianza media. A questo punto viene determinato il modello che meglio si
adatta all’andamento della semivarianza in funzione della distanza. Si ripor-
ta a titolo di esempio, in Figura 9.7, il semivariogramma della concentrazione
di Na in laguna dove vengono mostrati i singoli valori di semivarianza, le se-
mivarianze medie per ciascun gruppo e il modello che meglio si adatta alla
distribuzione dei dati. Un grande vantaggio della procedura di krigin, rispet-
to ad una interpolazione basata solo sulle distanze, è data dalla possibilità
di stimare l’errore associato alla predizione della grandezza d’interesse in un
qualsiasi punto del dominio, andando quindi a generare delle mappe per le
incertezze. In questo studio viene utilizzata la procedura di Ordinary kriging
presente di default nel pacchetto GIS ArcMapTM utilizzando di volta in volta
i modelli suggeriti e ottimizzati dal software per la grandezza d’interesse. La
bontà delle predizioni viene valutata mediante cross-validazione, ricalcolando
cioè il valore nei punti noti e determinando quanto le predizioni si discostano
dal valore misurato.
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Figura 9.7: Semivariogramma della concentrazione di Na nell’acqua superficiale della
Laguna di Venezia. Le semivarianze, raggruppate in funzione della distanza, sono mostrate
come punti rossi. La media di ciascun intervallo considerato è rappresentato da croci blu.
Il modello costruito dal semivariogramma è rappresentato dalla linea continua blu. Le
distanze sono espresse in gradi decimali (0.1➦≈1.30 km).

9.2.5 Composizione isotopica e chimica delle acque su-
perficiali: δ18O, d, Na, As, Co

Sono state scelte solo alcune variabili per la costruzione delle mappe di questa
sezione poiché l’autocorrelazione spaziale (Tabella 9.4) non risulta statistica-
mente significativa (p-value≤0.1) per tutte le grandezze misurate. Per quanto
riguarda la composizione isotopica si riportano quindi solo le mappe di δ18O
e dell’eccesso di deuterio in quanto il p-value stimato per l’indice di Moran è
≤0.10. Per gli elementi maggiori si è scelto di mostrare Na poiché presenta
l’autocorrelazione spaziale più alta (I=0.82, p-value<0.01) ed è stato utiliz-
zato come elemento conservativo per la stima dei fattori di arricchimento.
Infine per gli elementi minori vengono mostrati As (I=0.21, p-value≤0.10) e
Co (I=0.73, p-value< 0.01), il primo per via della sua importanza dal punto
di vista ambientale e perché è stato trovato molto concentrato nei campioni
di condensato, il secondo perché mostra un evidente gradiente SW-NE ed è,
tra gli elementi minori, quello che mostra autocorrelazione spaziale più forte.
Si riportano quindi, da pagina 237 a pagina 241, le mappe della distribuzione
di δ18O (Figura 9.8), eccesso di deuterio (Figura 9.9), Na (Figura 9.10), As
(Figura 9.11) e Co (Figura 9.12). Per ciascuna grandezza considerata viene
presentata una mappa della distribuzione spaziale della grandezza d’interes-
se, una mappa che riporta la distribuzione spaziale dell’incertezza ed infine il
risultato del processo di cross-validazione come scatterplot confrontato con
la retta 1:1. Si rimanda a pagina 242 per una descrizione di tutte le mappe
di seguito ripotate.
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Figura 9.8: Distribuzione di δ18O nelle acque superficiali della Laguna di Venezia. Il
coefficiente angolare della retta di regressione di δ18OMeasured-δ

18OPredicted è 1.2(±0.3),
R2=0.51. La retta tratteggiata rappresenta la relazione 1:1.
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Figura 9.9: Distribuzione dell’eccesso di deuterio (d) nelle acque superficiali della La-
guna di Venezia. La scala di colore è invertita per assegnare colori caldi a zone dove
potenzialmente l’evaporazione è maggiore. Il coefficiente angolare della retta di regres-
sione di dMeasured-dPredicted è 1.0(±0.4), R2=0.30. La retta tratteggiata rappresenta la
relazione 1:1.
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Figura 9.10: Distribuzione della concentrazione di Na nelle acque superficiali della La-
guna di Venezia. Il coefficiente angolare della retta di regressione di NaMeasured-NaPredicted

è 1.04(±0.08), R2=0.90. La retta tratteggiata rappresenta la relazione 1:1.
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Figura 9.11: Distribuzione della concentrazione di As nelle acque superficiali della La-
guna di Venezia. Il coefficiente angolare della retta di regressione di AsMeasured-AsPredicted

è 0.8(±0.4), R2=0.16. La retta tratteggiata rappresenta la relazione 1:1.
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Figura 9.12: Distribuzione della concentrazione di Co nelle acque superficiali della La-
guna di Venezia. I punti che riportano una concentrazione pari a 0.00 µg L-1 sono risultati
essere inferiori al LOD. Per l’area con valori inferiori al LOD è stato assegnato il valore del
LOD. Il coefficiente angolare della retta di regressione di CoMeasured-CoPredicted è 1.0(±0.1),
R2=0.87. Valori inferiori al LOD sono stati elminati dal processo di cross-validazione. La
retta tratteggiata rappresenta la relazione 1:1.
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❼ La mappa della distribuzione di δ18O mostra chiaramente dove sono
localizzate le aree di immissione di acqua marina (δ18O ≈ 0h) e di
immissione di acqua dolce (δ18O < −1h). La mappa inoltre mostra che
l’acqua, nella zona della laguna nord, assume tendenzialmente valori
più elevati. Ciò potrebbe essere dovuto ad un maggior apporto di
acqua marina in tale area. Gli errori sono elevati nelle aree prossime a
LP7 e LP17 poiché i campioni relativi a quei punti sono stati eliminati
nel processo di kriging. In generale l’errore aumenta in prossimità dei
margini della laguna per via della mancanza di punti campionamento
vicino ai confini terra/laguna.

❼ La mappa dell’eccesso di deuterio mostra invece una distribuzione leg-
germente diversa. Come intuito da Figura 9.6 in laguna nord c’è un
forte gradiente con direzione SW-NE. Valori negativi dell’eccesso di
deuterio, concentrati nell’area della laguna nord e nel bacino centrale
(vicino all’isola di Lido), potrebbero essere indicativi di forte evapora-
zione dell’acqua superficiale. Tale ipotesi verrebbe avvalorata inoltre
dal fatto che i venti che soffiano dal settore NE (come la Bora) sono
più secchi di quelli che soffiano da sud (Scirocco), favorendo quindi
l’evaporazione.

❼ La mappa di Na conferma l’ipotesi che vi sia una maggiore evaporazione
in laguna nord in quanto si osserva un notevole aumento delle conce-
trazioni in tale area pasando bruscamente da concentrazioni <7500 mg
L-1 a >9100 mg L-1 a nord della Bocca di Lido. Questa mappa è sicura-
mente quella con il margine di errore più basso in quanto i valori sono
fortemente autocorrelati. Ciò è evidente anche dall’elevato coefficiente
di determinazione (R2=0.90) ottenuto dal modello di regressione tra
valori predetti e osservati.

❼ La mappa della distribuzione di As mostra chiaramente l’effetto bul-
l’s eye16 che potrebbe essere dovuto al numero limitato di punti di
campionamento. In ogni caso risuta evidente che vi sia una maggiore
concentrazione di As in laguna nord e vicino alle bocche di porto.

❼ La mappa della concentrazione di Co invece mostra chiaramente la
suddisizione dell’acqua superficiale della laguna in tre aree. A differenza
di Na però non si osservano concentrazioni maggiori vicino alle bocche
di porto, cosa che farebbe pensare ad un input di acqua marina. La
maggiore concetrazione in laguna nord potrebbe essere quindi dovuta

16Aree circolari di valori simili attorno ai punti noti.
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a maggior evaporazione dell’acqua superficiale oppure alla presenza di
estese valli da pesca.

9.2.6 La composizione dell’acqua lagunare vicino agli
immissari: mappe IDW

A causa della presenza di due outlier (LP7 e LP17), con composizione isoto-
pica intermedia tra l’acqua di mare e le acque dolci, è risultato evidente che
un approccio basato sull’autocorrelazione spaziale presenta forti limitazioni
vicino al limite terraferma/laguna. Ciò è giustificato da due fattori: (i) sia-
mo in presenza di una discontinuità (i.e. passaggio terra/acqua) e (ii) molto
probabilmente i punti di campionamento LP7 e LP7 mostrano un fenomeno
locale che non viene catturato da un modello valido per tutta la laguna. Il
secondo fattore potrebbe essere ovviato in parte aumentanto il numero di siti
di campionamento nei pressi di queste anomalie. Si riporta in questa sezio-
ne lo studio qualitativo della sola composizione isotopica (δ18O) dell’acqua
superficiale della Laguna di Venezia interpolando tutti i punti di campio-
namento (laguna+immissari) con un approccio deterministico denominato
Inverse Distance Weighting (IDW), senza cioè assunzioni di base sulle pro-
prietà statistiche dei dati analizzati (ESRI, 2017a). Generalmente l’approccio
IDW viene utilizzato per fare un primo screening della distribuzione di una
grandezza nello spazio geografico. Mediante IDW la composizione isotopica
di ciascun punto del dominio zp è calcolata in funzione dei punti vicini zi,
pesata in funzione della distanza di, come riportato dall’equazione 9.4:

zp =

N∑
i=1

(
zi
dki

)

N∑
i=1

(
1
di

)k (9.4)

dove k è un parametro arbitrario che tiene conto di quanta influenza si vuole
assegnare ai punti di campionamento vicini17 e N è il numero di campioni
che vengono considerati per la stima di zp

18. Per l’interpolazione di δ18O
sulla superficie lagunare k e N sono stati scelti in modo da minimizzare
l’effetto bull’s eye, utilizzando la procedura integrata di ArcMapTM. k e
N sono risultati essere 2.79 e 20, rispettivamente. La mappa IDW della
composizione isotopica dell’acqua superficiale della Laguna di Venezia e il
risultato del processo di cross-validazione sono riportati in Figura 9.13.

17Molto spesso viene associato un valore pari a 2.
18Generalmente chiamati vicini o neighborhood.

243



Figura 9.13: In alto la mappa IDW di δ18O nelle acque superficiali della Laguna di
Venezia. Si riporta presso ciascun punto di campionamento la composizione isotopica
misurata. In basso il risultato del processo di cross-validazione, la pendenza della retta è
0.9(±0.2) mentre R2=0.33.

Come si può osservare la composizione isotopica dell’acqua superficiale
vicino al limite occidentale della laguna e nei pressi degli immissari appare
decisamente più negativa rispetto alla mappa mostrata in Figura 9.8, nono-
stante il pattern generale sia rispettato (i.e. gradiente con direttrice W-E).
Utilizzando tutti i punti del dataset vengono evidenziate le aree in cui è pre-
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sente il maggior apporto di acqua dolce al sistema lagunare: in laguna nord
nei pressi di LP17 e LP12 mentre in laguna sud nei pressi di LP7 e ad ovest
di LP2 e LP6. Come riportato da altri studi, in questi punti sfociano gli
immissari con maggior contributo di acque dolci e cioè: Silone e Dese (24%
e 21% del flusso totale in laguna), i canali navigabili del Naviglio Brenta
(14%) e il Taglio Nuovissimo (13%), rispettivamente (Ghezzo et al., 2011).
È chiaramente visibile dallo scatterplot del processo di cross-validazione che
se vengono ricalcolati i valori nei singoli punti, eliminando il punto d’inte-
resse, il valore predetto mostra un errore non trascurabile (errore quadratico
medio 0.3h) e, soprattutto, che i dati non appartengono ad un’unica distri-
buzione19. Questa mappa potrebbe essere d’interesse per studi futuri legati
alla composizione isotopica dell’acqua lagunare per stabilire quali siano le
aree dove è necessario raffittare il campionamento.

9.2.7 Acque superficiali della Laguna di Venezia in equi-
librio con il vapore acqueo atmosferico.

Durante la sessione di campionamento del vapore con l’intrappolamento crio-
genico del 31 Marzo - 1 Aprile 2016, avvenuto durante la marea di quadratura,
il valore RHSST è stato mediamente superiore al 90%20 e sono stati registrati
valori di eccesso di deuterio eccezionalmente bassi (d = 4±2h). L’instaurarsi
di una situazione di equilibrio isotopico atmosfera/laguna è analoga a quella
che si è ripetuta a Marzo dell’anno successivo e osservata con il monitorag-
gio in continuo del vapore mediante CRDS21. Sulla base della distribuzione
di δ18O nelle acque superficiale della laguna, nota la composizione isotopica
del vapore in questi due periodi, risulta ragionevole determinare quali sia-
no le aree della Laguna di Venezia che appaiono in equilibrio isotopico con
il vapore monitorato presso il Campus Scientifico. Si riportano pertanto,
in Figura 9.14a-9.14d, le mappe di δ18O nell’acqua superficiale della lagu-
na stimata con kriging e IDW in equilibrio isotopico22 con il vapore acqueo
misurato il 31 Marzo-1 Aprile 2016 (δ18O∗

L = −1.0(±0.5)h) e 21-26 Marzo
2017 (δ18O∗

L = −1.7(±0.7)h).
Ciò che emerge da questa semplice analisi è che in tutti e quattro i casi

viene evidenziata l’area della laguna prossima al sito di campionamento del

19Si osservano chiaramente le due distribuzioni come due gruppi di punti in alto e in
basso del grafico. In mezzo ai due gruppi si trovano, nuovamente, i campioni LP7 e LP17.

20RHSST=94±5% calcolata su 4 campioni prelevati tra le 16:00 del 31 Marzo e le 14:00
del 1 Aprile 2016. Orari UTC+1.

21Marea di quadratura del 21 Marzo 2017
22Fattore di frazionamento calcolato in funzione della temperatura dell’acqua

superficiale della Laguna di Venezia.
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vapore. In 3 casi su 4 (mappe (a), (c) e (d)) inoltre viene evidenziata l’area a
NE del sito di campionamento, in accordo con la rosa dei venti di Figura 5.22
che mostra bassi valori per l’eccesso di deuterio associati a basse velocità del
vento per quel settore. Infine, in tutti e quattro i casi mostrati, viene esclusa
l’area della laguna vicino alle bocche di porto e si può quindi affermare che il
vapore atmosferico va in equilibrio isotopico con le acque di transizione più
interne della laguna e non con l’acqua di mare.

Figura 9.14: Possibili aree della Laguna di Venezia in equilibrio isotopico con il vapore
misurato al Campus Scientifico (stella). (a) Mappa di base della composizione isotopica
della laguna stimata con kriging, vapore campionato dal 31 Marzo - 1 Aprile 2016. (b)
Mappa di base della composizione isotopica della laguna stimata con IDW, vapore cam-
pionato dal 31 Marzo - 1 Aprile 2016. (c) Mappa di base della composizione isotopica
della laguna stimata con kriging, vapore campionato dal 21 al 26 Marzo 2017. (d) Mappa
di base della composizione isotopica della laguna stimata con IDW, vapore campionato
dal 21 al 26 Marzo 2017.
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9.2.8 Relazioni δ18O/δD e Salinità: stima del contri-
buto di acqua dolce e marina nella Laguna di
Venezia

Tutti i dati superficiali e profondi del campionamento in laguna sono stati
studiati mediante una semplice analisi della correlazione23. Da tale analisi
emerge che la composizione isotopica (δ18O e δD) delle acque superficiali e
profonde mostra una fortissima correlazione (R≥0.98) con la salinità. Tale
correlazione è più forte di quella mostrata tra la concentrazione degli elementi
maggiori e la salinità, nonostante questi ultimi siano traccianti dell’acqua di
mare e mostrino forte correlazione tra di loro (R≥0.80).

Figura 9.15: Relazione tra la composizione isotopica (δ18O e δD) dell’acqua della laguna
e la salinità. I parametri delle rette di regressione sono riportati in Tabella 9.5.

Tabella 9.5: Relazione lineare tra δ18O/δD e la salinità. Vengono mostrati i parametri
delle regressioni lineari di Figura 9.15 e, separatamente, di tutti i campioni disponibili
(Sup+Prof).

Variabile Strato Pendenza (h/PSU) Intercetta (h) R2

δ18O Superficiale 0.29±0.01) -9.3(±0.4)h 0.97
δD Superficiale 1.99(±0.08) -64(±2)h 0.97
δ18O Profondo 0.262(±0.008) -8.4(±0.3)h 0.98
δD Profondo 1.73(±0.07) -56(±2)h 0.97
δ18O Sup+Prof 0.278(±0.008) -8.9(±0.2)h 0.97
δD Sup+Prof 1.87(±0.06) -60(±1)h 0.97

23Le tabelle sono riportate nell’allegato J.
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Si riporta nei grafici di Figura 9.15 la relazione tra composizione isotopica
e salinità nei campioni superficiali e profondi della Laguna di Venezia mentre
si riportano in Tabella 9.5 i parametri delle regressioni lineari. Sono state
calcolate sia le rette di regressione mantenendo separati i dataset di acqua
superficiale da quella profonda, che unendo i dataset (Sup+Prof). L’utilizzo
di questa robusta relazione lineare potrebbe essere utilizzata come tecnica
speditiva, a valenza puramente locale, per determinare la composizione iso-
topica delle acque della laguna. A tal proposito viene mostrata in Figura
9.16 la distribuzione di δ18O calcolata dalla distribuzione della salinità. Co-
me dati di partenza sono stati usati gli output di un modello della salinità
sviluppato da ISMAR-CNR (Ghezzo, 2010) reperibili gratuitamente in rete
sul geoportale Atlante della laguna (2017). δ18O [h] è stato calcolato con
l’equazione 9.5:

δ18O = 0.278 · Salinità − 8.9h (9.5)

dove Salinità sono i valori primaverli medi di salinità [PSU] stimati per gli
anni 2001-2003.

Figura 9.16: Stima della composizione isotopica (δ18O) dell’acqua della laguna partendo
da dati medi di salinità per le primavere 2001-2003 (Atlante della laguna, 2017)
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Assumendo che le acque della Laguna di Venezia siano il risultato del
mescolamento tra acque del Mare Adriatico e i principali immissari24, la
composizione isotopica dell’end member di acqua dolce può essere ottenu-
ta studiando l’intercetta della regressione lineare della relazione δ ∼salinità.
Utilizzando quindi le relazioni con la salinità per i campioni di acqua pro-
fonda25 risulta che l’end member per l’acqua dolce (da qui in poi Stream
EM ) ha composizione isotopica δ18O = −8.4 ± 0.3h e δD = −56 ± 2h,
confrontabile con la composizione isotopica media degli immissari campio-
nati (δ18O = −8.7 ± 0.4h e δD = −58 ± 3h). La composizione isotopica
dell’end member marino (da qui in poi Marine EM ) può invece essere consi-
derata δ18O = 1.29h e δD = 8.4h, in accordo con Gattacceca et al. (2009)
e Stenni et al. (1995).

Figura 9.17: Linea di mescolamento tra le acque del Mare Adriatico (Marine EM )
e gli immissari della Laguna di Venezia (Stream EM ). L’equazione della retta è δD =
6.61δ18O−0.1h. Sono evidenziati i campioni di acque superficiali e profonde della laguna.

24Non vengono quindi considerate le acque sotterranee e le precipitazioni.
25Come si può vedere nel grafico di Figura 9.15 la relazione appare più robusta per le

acque profonde che per quelle superficiali, in particolar modo per i campioni più negativi.
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La linea di mescolamento che passa per i due end member sul piano δ18O-
δD, visibile in Figura 9.17, interseca sia i campioni della laguna che quelli
relativi ai principali immissari. Questa relazione mostra nuovamente che le
acque della Laguna di Venezia hanno una composizione isotopica intermedia
tra le acque dolci e marine ma consente di stimare in maniera quantitativa il
rapporto tra le due masse. La composizione isotopica media dell’acqua della
Laguna di Venezia, considerando tutti i campioni disponibili, risulta essere
δ18O = −0.85h e δD = −5.69h. Ne consegue che, dal semplice modello di
mescolamento binario, le acque della Laguna di Venezia nei primi 50 cm di
profondità sono costituite al 77.9% da acqua di mare e al 22.1% da acqua
dolce.

250



Conclusioni

Nonostante il vapore acqueo in atmosfera possieda il tempo medio di re-
sidenza più basso rispetto a tutte le componenti del ciclo dell’acqua, il suo
trasporto e la sua azione come gas serra sono fondamentali per la disponibilità
di acqua dolce e per l’evoluzione del clima.

Processi atmosferici del ciclo idrologico possono essere elucidati dall’ana-
lisi della composizione isotopica del vapore acqueo in quanto, cambiamento
di fase, mescolamento e condensazione, apportano frazionamenti isotopici che
possono essere modellati in maniera quantitativa.

Lo studio della composizione isotopica delle precipitazioni è stato appro-
fondito in maniera esaustiva dagli albori della geochimica isotopica negli anni
’60. Sono invece più recenti i dati che riguardano la composizione isotopica
del vapore, in parte per via delle difficoltà operative per ottenere i campioni
(raccolti con metodo criogenico) in parte perché le tecniche di analisi isoto-
pica mediante spettroscopia laser (CRDS) con strumenti commerciali sono
disponibili da circa 10 anni.

In questa tesi l’analisi discreta e continua della composizione isotopica
del vapore è stata utilizzata per determinare quali siano i fattori meteo-
climatici che modulano il segnale isotopico nell’umidità all’interno del PBL
della Laguna di Venezia che di fatto è la zona umida, caratterizzata da acque
di transizione, più estesa di tutto il bacino Mediterraneo. La composizio-
ne isotopica del vapore è stata monitorata a bassa quota (<10 m) presso il
Campus Scientifico dell’Università Ca’ Foscari, sito adiacente alla Laguna di
Venezia, tra gli anni 2015 e 2017 sia con l’intrappolamento criogenico che
tramite CRDS. Assieme al vapore sono state campionate anche le precipita-
zioni atmosferiche e le acque superficiali della laguna, in quanto alla base di
questo studio si è ipotizzato che queste ultime fossero le principali fasi con
cui il vapore acqueo nell’area di campionamento abbia potuto interagire. So-
no stati inoltre effettuati alcuni studi innovativi sulla composizione isotopica
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del vapore acqueo nei pressi dell’interfaccia acqua-aria e sono state getta-
te le basi per l’analisi elementale dei campioni di vapore ottenuti mediante
l’intrappolamento criogenico. Molto del lavoro di ricerca in questi tre anni
di dottorato è stato speso per sviluppare i prototipi e mettere in funzione i
sistemi di campionamento di vapore e precipitazioni, il sistema di misura dei
profili di umidità e il sistema di calibrazione per l’analisi in continuo.

Il principale risultato della campagna di campionamento discreta (trap-
pole criogeniche) svolta nell’arco degli anni 2015-2016 ha mostrato che il
mescolamento turbolento di aria secca, proveniente dall’entroterra o dall’alta
troposfera, con vapore acqueo originato dall’evaporazione di acque di transi-
zione appare come il principale processo che governa la composizione isoto-
pica del vapore nel PBL lagunare. Le acque di transizione della Laguna di
Venezia infatti sono caratterizzate da una composizione isotopica intermedia
tra l’acqua di mare e l’acqua dolce. Esse tuttavia presentano forti gradienti,
sia nella composizione isotopica che chimica. Risulta quindi evidente che il
vapore monitorato nell’area di campionamento ha interagito con l’acqua più
vicina al limite nord, nord-occidentale della laguna. Tale fatto sarebbe evi-
denziato da almeno tre fattori: la direzione del vento che varia principalmente
nei settori NE-SE rispetto al punto di campionamento, l’equilibrio isotopico
che si instaura in condizioni di elevata umidità (situazione stagnante) ed in-
fine dal fatto che, apparentemente, le acque della laguna nord appaiono più
evaporate (aumento della concentrazione salina e basso eccesso di deuterio).
Mediamente, nel corso del monitoraggio discreto, la concentrazione di vapore
aumenta durante la giornata contemporaneamente all’aumento dell’eccesso
di deuterio. Ciò dimostrerebbe che il segnale sia modulato dall’immissione
di nuovo vapore acqueo. Tuttavia si è anche osservato che durante la pri-
mavera il segnale isotopico nel vapore subisce ampie variazioni nell’arco di
poche ore/giorni. Tale fenomeno, dai risultati di questo studio, non è visi-
bile in altri periodi dell’anno. È stato quindi effettuato un monitoraggio in
continuo della composizione isotopica del vapore con la tecnica CRDS nella
primavera del 2017. Da quest’ultimo è emerso che periodi caratterizzati da
ampie oscillazioni nella composizione isotopica (in particolar modo per l’ec-
cesso di deuterio) sono associati a fenomeni di forte alta pressione. L’ampia
variazione giornaliera dell’eccesso di deuterio è perfettamente accoppiata alla
variazione di intensità della radiazione solare (e quindi anche alla temperatu-
ra dell’aria) ed è collegata alla marea atmosferica (oscillazioni della pressione
atmosferica sub giornaliere) e al regime di brezza.

Il controllo locale della composizione isotopica del vapore è anche confer-
mato dall’analisi lagrangiana sulle sorgenti di vapore. Esse risultano prin-
cipalmente circoscritte nell’area lagunare per il campionamento 2015-2016.
Considerando dei semplici modelli di mescolamento, in cui si assume che la
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composizione isotopica del flusso evaporativo possa essere integrata con il
modello Craig-Gordon, si è osservato che durante il 71% delle osservazioni la
percentuale locale di vapore acqueo (cioè prodotta da evaporazione dall’ac-
qua della laguna) sull’umidità è compresa tra il 45% e il 65%. In linea di
massima la distribuzione della percentuale di vapore locale spazia dal 15% al
100% durante l’anno ma, come ci si aspettava, sono state osservate le percen-
tuali maggiori per il periodo estivo. Lo stesso non si può dire per il periodo
monitorato in continuo (primavera 2017) in quanto, già dai coefficienti della
regressione δ18O-δD, esso risulta profondamente diverso. In questo periodo
dell’anno è evidente che l’immissione di aria secca dall’altra troposfera (en-
trainment) aziona il processo evaporativo ma la sorgente di vapore assume
valori δ maggiori a quelli stimati durante il campionamento annuale. L’anali-
si lagrangiana delle sorgenti di umidità ha infatti confermato che la principale
sorgente del vapore acqueo non è compresa nell’area della Laguna di Venezia
ma si posiziona più a sud, nel mare Adriatico. L’elevata risoluzione tempo-
rale delle misure, inoltre, ha consentito di determinare che la concentrazione
di vapore in atmosfera non è sincrona all’aumento dell’eccesso di deuterio
ma è ritardata rispetto ad esso di circa 6 ore per poi presentare un lento
abbassamento durante le prime ore della sera (rilascio di calore latente).

Il Keeling Plot, e in generale il modello di mescolamento binario, si è
dimostrato più che soddisfacente per determinare il flusso di vapore nel PBL
lagunare anche se è risultato evidente che con questo approccio non viene
tenuta in considerazione la variabilità della composizione isotopica dell’alta
troposfera.

Assieme al modello Craig-Gordon, il Keeling Plot è stato utilizzato per
descrivere la variazione della composizione isotopica nei primi metri dalla
superficie aria-acqua e per determinare i migliori fattori di frazionamento
cinetico per questo studio. I risultati delle analisi di profilo isotopico in cam-
po hanno dimostrato che entrambi gli approcci modellistici determinano la
stessa composizione del flusso evaporativo. Ne derivano dunque due conclu-
sioni importanti: (i) il Keeling Plot applicato a misure di profilo fornisce,
con un certo grado di affidabilità, informazioni sulla composizione isotopica
del flusso evaporativo che attraversa la colonna d’aria. Per quanto riguar-
da grandi espandimenti di acque libere e in situazioni stagnanti gli effetti
diffusivi avvengono comunque nei pressi dell’interfaccia (dove avviene anche
il frazionamento all’equilibrio) e lungo la colonna d’aria il mescolamento è
puramente turbolento; (ii) il Keeling Plot, se applicato a serie temporali, dà
informazioni importanti sulla composizione isotopica del flusso evaporativo
totale che viene immesso nel PBL. Ne consegue che è fondamentale riuscire a
partizionare i flussi e tenere in considerazione la variabilità della composizio-
ne isotopica nell’atmosfera libera. I risultati di questa tesi concordano con i
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recenti risultati ottenuti da torri meteorologiche in ambiente continentale.
Questo studio è il primo a presentare l’analisi della composizione isotopica

del vapore e la caratterizzazione chimica (elementale) dei campioni ottenuti
mediante intrappolamento criogenico. Il risultato meno atteso è sicuramen-
te l’elevata concentrazione di alcuni elementi pesanti come As nei campioni
condensati. Studiando i fattori di arricchimento, in riferimento a più matrici,
si è osservato che il campionamento fornisce risultati analoghi a quelli che
si possono ottenere con l’analisi del particolato totale. Questo fatto esclude,
almeno in parte, la possibilità che sia stata la linea di campionamento del
vapore ad inquinare i campioni. Il fatto di sottrarre tutta l’umidità con le
trappole ha evidentemente fatto s̀ı che polveri e gas presenti nell’aria venis-
sero congelati nel campione. Studiando le relazioni tra isotopi ed elementi
con la PCA è emerso che δ18O ed eccesso di deuterio danno principalmente
informazioni sulla concentrazione di vapore in aria (rapporto di mescolamen-
to). Gli elementi chimici invece si suddividono nelle componenti principali
conservando informazione sulle potenziali sorgenti di inquinamento dell’area.
As e Li potrebbero quindi sia essere dovuti alla presenza dell’industria del
vetro in laguna nord che all’inclusione di spray marino, dato che entrambe
le variabili sono fortemente correlate positivamente con la concentrazione di
Na. Cu, Mn e Ni invece potrebbero essere associate ad inquinamento dif-
fuso (traffico e attività industriale) presente in tutta l’area dell’entroterra
veneziano.

Per quanto riguarda la composizione isotopica delle precipitazioni a Vene-
zia sono stati effettuati campionamenti sia su base mensile che singolo evento
di pioggia. Durante alcune giornate di pioggia sono stati inoltre eseguiti dei
campionamenti di pioggia e vapore contemporaneamente per determinare se
si instaurassero le condizioni di equilibrio isotopico. I risultati di questi te-
st confermano che mediamente durante l’evento l’equilibrio isotopico viene
raggiunto ma l’eccesso di deuterio non viene conservato. Mentre lo scosta-
mento medio tra i valori misurati e stimati all’equilibrio per δ18O e δD è del
-0.7h e del 1.7h, rispettivamente, per l’eccesso di deuterio è superiore al
7h. Ciò significa che l’eccesso di deuterio misurato nel vapore, anche du-
rante gli eventi di pioggia monitorati, è maggiore rispetto a quello stimato
all’equilibrio isotopico con la pioggia. Questa differenza è probabilmente do-
vuta ad evaporazione della pioggia e alla non completa saturazione dell’aria.
In molti campioni di pioggia raccolti durante la campagna 2015-2016 si sono
osservati valori di eccesso di deuterio che fanno pensare a precipitazione par-
zialmente evaporata (d < 0h). Inoltre non c’è apparentemente correlazione
tra temperatura misurata al suolo e la composizione isotopica delle precipi-
tazioni in quest’area. Risulta quindi probabile che i bassi valori di eccesso di
deuterio misurati nei campioni di pioggia siano dovuti ad evaporazione delle
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gocce nel tragitto base della nuvola-suolo. Qualitativamente si è osservato
che profili verticali di umidità fortemente sottosaturi vicino al suolo erano
associati a campioni di pioggia con eccesso di deuterio negativo senza però
alcuna correlazione apparente tra RH misurata al suolo e l’eccesso di deute-
rio. Si è osservata invece buona correlazione (negativa) tra RH e la distanza
dei campioni di pioggia evaporati dalla LMWL lungo una linea di evapo-
razione. L’evaporazione e l’interazione con il vapore nella bassa troposfera
quindi degradano il segnale isotopico nelle precipitazioni a Venezia. Questa
conclusione viene confermata anche dal fatto che per la maggior parte delle
piogge campionate non c’è correlazione tra eccesso di deuterio e RHSST delle
aree sorgenti, nonostante queste ultime siano quasi esclusivamente nei mari
che bagnano la penisola italiana (Mare Adriatico, Mar Tirreno e Mar Ligu-
re). La correlazione con le aree sorgenti compare se le piogge continuano per
più giorni, come si è osservato per l’autunno del 2015.

Infine, l’analisi delle acque superficiali della Laguna di Venezia ha evi-
denziato il forte dinamismo e mescolamento che caratterizza queste acque
di transizione. Questo studio è il primo a presentare la distribuzione della
composizione isotopica nelle acque superficiali su tutto il dominio lagunare.
È evidente il contributo delle acque dolci, soprattutto nella parte superficia-
le della colonna d’acqua e vicino al limite occidentale della laguna. Da un
semplice modello di mescolamento binario risulta che l’acqua della Laguna
di Venezia nei primi 50 cm di profondità è costituita per oltre tre quarti
(∼78%) da acqua del Mare Adriatico mentre per circa un quarto (∼22%)
da acque dolci. In taluni casi è risultato evidente che una lama di acqua
dolce (con composizione isotopica più negativa) scorre sopra all’acqua ma-
rina (composizione isotopica vicina a 0h). Le analisi isotopiche e chimiche
inoltre suggeriscono che la laguna nord sia soggetta a maggiore evaporazione.
Grazie alla fortissima correlazione (R≥0.98) tra δ18O/δD e la salinità risul-
terebbe possibile calibrare un sistema di misura della salinità da cui ottenere
la composizione isotopica dell’acqua lagunare, ad esempio effettuando alcune
analisi mirate su pochi punti di campionamento.

Lavori in corso

Allo stato attuale della ricerca scientifica la tecnica CRDS è sicuramente la
più idonea per stimare la composizione isotopica del vapore acqueo. Questa
tecnica potrebbe essere usata per effettuare dei nuovi profili vicino alla super-
ficie d’acqua magari accoppiata a misure di eddy covariance. Questo metodo
risulterebbe quindi il più efficace per determinare sia l’entità del flusso di
vapore uscente dalla superficie d’acqua che la sua composizione isotopica, in

255



modo da testare il modello Craig-Gordon. Un altro aspetto molto interes-
sante della composizione isotopica del vapore, che sta prendendo sempre più
spazio nella comunità scientifica, è quella dello studio del 17O. Attualmente
si sa poco della sua distribuzione nel ciclo idrologico. Per quanto riguarda
l’analisi chimica dei campioni di vapore condensato potrebbe essere interes-
sante effettuare analisi del pH, della componente ionica e della componente
organica, fattori non considerati per lo sviluppo di questo lavoro per via del
ridotto quantitativo di campione.
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Allegato A
Intrappolamento criogenico

In questo allegato sono riportati i disegni tecnici e alcune immagini dei sistemi
di intrappolamento criogenico realizzati per questa tesi.

❼ In Figura S1 si riportano alcune foto dei sistemi di intrappolamento
criogenico con criostato (-80➦C) e a celle di Peltier (-30➦C).

❼ In Figura S2 e S3 sono riportati i disegni tecnici delle trappole utilizzate
col sistema a celle di Peltier.

❼ In figura S4 si riporta il disegno tecnico delle trappole utilizzate per
il sistema di campionamento del vapore disassemblata. Le dimensioni
riportate nel disegno si riferiscono alla versione ridotta della trappola,
ossia quella utilizzata per i primi test e per le misure di gradiente. Per
il campionamento di 4 ore (campagna 2015-2016) la provetta è stata
sostituita con una da � 25 mm e la raccorderia da 1/4” è stata sostituita
con raccorderia da 1/2”.
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Figura S1: Sistemi di intrappolamento criogenico del vapore acqueo. (a) sistema raf-
freddato da criostato EK90 della HAAKE. L’aria esterna arriva dal tubo rosso mantenuto
a 50➦C da un termoregolatore (Reg T). Si vendono inoltre le elettrovalvole d’ingresso (SV),
il manifold della pompa a membrana (M. Pump), l’unità a microcontrollore (MCU) e il
dewar contenente la miscela a -77➦C. (b) dettaglio del display dell’unità MCU. (c) siste-
ma raffreddato a celle di Peltier. L’unità, costruita utilizzando un vecchio case da PC,
conteine il sistema di raffreddamento a liquido delle celle di Peltier. Si vedono indicate
dalle frecce il PID di controllo della temperatura del dito freddo e l’inlet per l’aria esterna
al laboratorio durante un test. (d) dettaglio del dito freddo (CF) costituito da un mo-
noblocco di alluminio (30 mm x 30 mm) cavo e adagiato su due celle di Peltier in serie
(potenza totale 200 W). Si vede indicata dalla freccia lo scambiatore di calore (Cooler) a
liquido (acqua/alcol). Durante la messa in funzione il dito freddo viene isolato con lana
di vetro.
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Figura S2: Trappola per sistema a celle di Peltier V0.
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Figura S3: Trappola per sistema a celle di Peltier V1.
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Figura S4: Trappola per vapore V2 (versione definitiva), smontata.
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Allegato B
Materiali aggiuntivi analisi discrete

vapore

S1 Confronto tra temperatura e umidità Campus-

Laguna

Figura S1: Confronto tra la temperatura dell’aria (a) e l’umidità (b)misurata al campus
di Via Torino e palazzo Cavalli.

Si riporta in Figura S1 un confronto tra la temperatura dell’aria e l’umi-
dità misurata al campus di Via Torino (punto di campionamento del vapore)
e in mezzo alla Laguna di Venezia (palazzo Cavalli). Si è osservata elevata
correlazione tra la temperatura al suolo misurata in centro alla Laguna di
Venezia e al Campus Scientifico dove sono stati effettuati i campionamenti
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(R2=0.99). La linea di best fit per la temperatura è risultata essere T2mVenezia

= 0.92 (±0.01) * T2mCampus+3.1(±0.1)C➦ (gli errori sono errori standard sul-
la regressione). L’intercetta diversa da zero può essere dovuta a (i) effetto
volano termico dovuto alla laguna oppure (ii) all’installazione in un denso
centro abitato (Palazzo Cavalli) per la stazione lagunare.

Analogamente si è osservata un’elevata correlazione per l’umidità relati-
va (RH) (R2=0.94). La linea di best fit per la temperatura è risultata essere
RHVenezia = 0.87 (±0.01 * RHCampus+6(±1)%. Come si può vedere c’è una
differenza significativa per valori di RH elevati. Si deduce pertanto che quan-
do RH>90% il sensore installato al Campus Scientifico sia meno sensibile di
quello installato a Venezia. Le differenze tra le osservazioni Campus-Venezia
tuttavia sono incluse in un intervallo del 3% (i.e. ∼precisione del sensore di
RH).

S2 Osservazioni campioni di vapore acqueo

Tabella S1: Singole osservazioni della composizione isotopica del vapore acqueo della
campagna 2015-2016. Si aggiungono inoltre la temperatura dell’aria misurata presso il sito
di campionamento, l’umidità relativa del sito di campionamento normalizzata ad SST, la
temperatura dell’acqua della Laguna di Venezia (SST) e il rapporto di mescolamento (w).

Data Ora δ
18

O ± δD ± T2m RHSST SST w

(gg/mm/aaaa) (UTC+1) (h) (h) (h) (h) (➦C) (%) (➦C) (mmol mol-1)

27/03/2015 10 -30.34 0.14 -225.72 1.02 10.7 86 11.6 11.66
27/03/2015 12 -30.40 0.07 -203.76 0.35 12.5 75 11.6 10.09
27/03/2015 15 -22.21 0.03 -156.44 0.68 13.0 73 11.5 9.75
10/04/2015 9 -15.90 0.02 -113.07 0.34 15.3 69 13.2 10.10
10/04/2015 11 -16.87 0.11 -115.61 0.27 16.1 57 13.1 8.32
10/04/2015 13 -16.06 0.04 -111.40 0.15 15.8 58 13.2 8.45
24/04/2015 9 -18.60 0.20 -112.74 1.00 15.3 64 16.6 11.95
24/04/2015 11 -16.59 0.20 -114.25 1.00 17.6 66 16.3 12.08
24/04/2015 12 -17.46 0.20 -111.11 1.00 18.7 67 16.1 12.09
04/05/2015 10 -11.36 0.20 -87.80 1.00 18.3 94 17.1 18.20
04/05/2015 13 -12.43 0.20 -95.32 1.00 19.8 94 17.1 18.09
08/05/2015 9 -15.64 0.20 -109.17 1.00 23.0 60 18.9 13.00
08/05/2015 11 -15.66 0.20 -106.72 1.00 24.0 63 18.9 13.62
08/05/2015 13 -14.22 0.20 -100.16 1.00 25.1 65 18.9 14.01
15/05/2015 9 -15.01 0.01 -109.22 0.00 17.3 65 20.5 15.56
15/05/2015 12 -15.01 0.04 -108.42 0.21 18.0 66 20.6 15.91
22/05/2015 9 -17.22 0.04 -132.70 0.74 16.6 61 19.9 14.01
05/06/2015 9 -13.67 0.01 -95.40 0.78 28.6 67 24.6 20.64
05/06/2015 10 -13.43 0.00 -89.99 0.12 30.5 66 24.5 20.06
05/06/2015 13 -13.10 0.00 -89.02 0.19 30.3 63 23.9 18.45
05/06/2015 14 -13.85 0.01 -93.36 0.12 30.5 61 24.2 18.11
12/06/2015 9 -14.00 0.02 -89.70 0.07 27.3 67 25.9 22.16
12/06/2015 11 -14.27 0.06 -90.66 0.33 28.0 60 26.1 20.17
12/06/2015 12 -14.29 0.05 -90.34 0.23 28.2 61 26.3 20.82
19/06/2015 9 -15.82 0.04 -108.92 0.36 22.0 61 23.9 18.09
19/06/2015 11 -18.09 0.04 -123.27 0.17 23.8 61 23.8 17.79
19/06/2015 13 -13.64 0.05 -89.95 0.10 23.8 64 23.7 18.59
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Tabella S2: Continua da pagina 266

Data Ora δ
18

O ± δD ± T2m RHSST SST w

(gg/mm/aaaa) (UTC+1) (h) (h) (h) (h) (➦C) (%) (➦C) (mmol mol-1)

07/07/2015 10 -16.99 0.06 -114.34 0.33 31.8 63 28.5 24.42
07/07/2015 12 -14.91 0.07 -97.12 0.70 32.5 55 28.5 21.42
10/07/2015 9 -17.26 0.10 -119.62 0.49 25.2 40 26.3 13.60
10/07/2015 11 -14.61 0.01 -106.31 0.26 27.8 40 26.5 13.69
10/07/2015 13 -17.06 0.02 -118.77 0.19 28.5 40 26.4 13.61
17/07/2015 9 -15.20 0.08 -107.23 0.54 31.4 74 28.7 29.27
17/07/2015 11 -14.26 0.20 -95.77 1.00 32.1 73 28.6 28.40
17/07/2015 12 -12.65 0.00 -88.08 0.15 31.9 73 28.3 28.34
24/07/2015 9 -15.15 0.01 -103.81 0.71 30.1 46 30.0 19.50
24/07/2015 10 -15.53 0.03 -104.59 0.49 31.4 46 30.0 19.67
24/07/2015 11 -15.68 0.11 -108.99 0.65 32.1 47 29.9 20.00
24/07/2015 12 -14.33 0.17 -98.79 0.67 32.6 51 29.8 21.39
07/08/2015 9 -13.74 0.03 -91.41 0.39 30.7 63 27.6 23.29
07/08/2015 10 -14.70 0.03 -93.26 0.21 31.8 63 27.8 23.52
07/08/2015 11 -12.72 0.07 -83.13 0.21 32.9 63 27.9 23.52
07/08/2015 12 -12.82 0.06 -88.31 0.11 34.2 60 28.0 22.72
21/08/2015 9 -21.09 0.05 -147.32 0.03 21.8 61 24.9 18.81
21/08/2015 10 -20.69 0.07 -147.03 0.08 22.8 58 24.9 18.12
21/08/2015 11 -19.65 0.13 -137.52 0.04 23.7 51 24.9 15.94
21/08/2015 12 -19.05 0.07 -136.32 0.00 24.8 53 24.9 16.45
28/08/2015 9 -14.09 0.00 -96.67 0.38 25.9 79 25.4 25.52
28/08/2015 10 -15.12 0.10 -103.15 0.05 27.3 80 25.4 25.85
28/08/2015 11 -13.60 0.01 -94.78 0.08 27.8 78 25.5 25.35
28/08/2015 12 -12.70 0.02 -87.88 0.27 27.8 78 25.7 25.41
04/09/2015 9 -14.38 0.04 -97.84 0.60 25.0 51 26.4 17.36
04/09/2015 10 -15.40 0.05 -106.88 0.73 26.2 50 26.5 17.19
04/09/2015 11 -14.97 0.13 -99.94 0.90 27.1 52 26.4 17.74
04/09/2015 12 -15.56 0.14 -95.12 0.31 27.0 53 26.4 17.99
28/10/2015 14 -15.62 0.04 -107.28 0.05 12.4 79 15.7 13.86
29/10/2015 13 -16.60 0.01 -121.42 0.41 13.6 88 15.4 15.14
03/11/2015 18 -16.21 0.01 -107.24 0.15 12.7 63 14.3 9.94
04/11/2015 2 -15.40 0.10 -108.18 0.50 7.7 62 14.3 9.82
04/11/2015 10 -16.84 0.00 -107.62 0.24 11.1 55 14.2 8.73
10/11/2015 18 -15.83 0.08 -110.71 0.07 10.6 75 14.6 12.24
11/11/2015 2 -17.24 0.09 -120.82 0.13 8.8 67 14.6 10.86
11/11/2015 10 -18.56 0.01 -125.71 0.23 8.2 63 14.9 10.37
11/11/2015 0 -18.14 0.03 -126.51 0.62 7.5 61 14.6 9.88
24/11/2015 19 -24.03 0.02 -165.52 0.10 4.4 44 11.1 5.69
24/11/2015 1 -24.52 0.01 -176.76 0.66 1.6 39 11.1 5.08
25/11/2015 7 -25.66 0.20 -180.80 1.00 0.8 37 11.2 4.77
02/12/2015 19 -17.64 0.07 -126.84 0.17 7.1 82 9.2 9.23
02/12/2015 1 -17.65 0.10 -127.46 0.21 6.4 81 9.1 9.08
03/12/2015 7 -17.96 0.10 -126.23 0.03 7.6 88 9.1 9.83
03/12/2015 13 -18.98 0.02 -135.28 0.34 9.4 85 9.2 9.60
10/12/2015 18 -20.16 0.05 -143.95 0.86 7.9 64 9.2 7.21
10/12/2015 0 -21.05 0.00 -147.50 1.00 3.5 61 9.7 7.03
11/12/2015 6 -22.12 0.08 -157.57 0.62 0.4 51 9.5 5.77
11/12/2015 12 -22.58 0.01 -153.21 0.43 4.8 50 10.0 5.91
17/12/2015 18 -17.49 0.03 -118.62 0.33 7.5 79 8.4 8.44
17/12/2015 0 -17.84 0.03 -127.65 0.41 4.5 75 8.4 8.02
18/12/2015 6 -19.29 0.02 -136.31 0.23 2.0 62 8.6 6.70
18/12/2015 12 -18.87 0.10 -129.35 0.59 8.8 72 8.3 7.65
21/12/2015 19 -17.21 0.03 -122.26 0.05 7.4 94 8.0 9.74
21/12/2015 1 -18.28 0.04 -130.38 0.33 5.7 83 8.1 8.64
22/12/2015 7 -18.19 0.05 -126.34 0.01 5.0 79 8.3 8.25
22/12/2015 12 -18.02 0.07 -127.58 0.63 6.2 86 8.1 8.91
14/01/2016 16 -18.95 0.09 -133.44 0.51 5.1 78 8.2 8.29
14/01/2016 22 -18.89 0.11 -132.81 0.41 4.4 77 7.8 8.07
15/01/2016 4 -18.70 0.05 -133.07 0.47 3.2 70 8.0 7.46
15/01/2016 10 -20.84 0.00 -148.02 0.23 4.0 65 7.9 6.77
19/01/2016 18 -19.42 0.20 -132.18 1.00 1.5 46 6.0 4.23
19/01/2016 0 -19.19 0.20 -137.07 1.00 -1.0 48 5.9 4.29
20/01/2016 6 -20.45 0.20 -142.50 1.00 -2.4 38 6.2 3.49
20/01/2016 12 -21.82 0.05 -138.96 0.35 3.4 42 6.0 3.78
27/01/2016 18 -16.28 0.20 -115.74 1.00 6.5 74 6.0 6.70
27/01/2016 0 -16.26 0.20 -116.42 1.00 6.4 71 6.8 6.77
28/01/2016 6 -15.99 0.20 -114.81 1.00 5.5 77 6.6 7.26
28/01/2016 12 -16.62 0.20 -115.89 1.00 8.2 82 6.9 7.95
03/02/2016 18 -15.36 0.03 -115.38 0.52 7.3 92 8.2 9.91
03/02/2016 0 -23.39 0.04 -174.65 0.38 5.9 83 8.2 8.87
04/02/2016 6 -23.91 0.03 -178.60 0.36 4.8 77 8.2 8.14
04/02/2016 12 -22.49 0.13 -162.53 0.13 11.5 49 8.1 5.17
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Tabella S3: Continua da pagina 267

Data Ora δ
18

O ± δD ± T2m RHSST SST w

(gg/mm/aaaa) (UTC+1) (h) (h) (h) (h) (➦C) (%) (➦C) (mmol mol-1)

11/02/2016 18 -18.38 0.07 -129.52 0.09 8.2 64 8.8 7.09
11/02/2016 0 -17.24 0.06 -124.91 0.08 4.0 69 9.0 7.88
12/02/2016 6 -17.03 0.02 -118.55 0.25 4.3 68 8.9 7.69
12/02/2016 12 -17.01 0.04 -116.52 0.12 6.7 76 8.9 8.59
16/02/2016 18 -23.81 0.01 -177.44 0.01 8.3 70 8.5 7.57
16/02/2016 0 -23.17 0.01 -170.10 0.25 5.6 83 8.0 8.68
17/02/2016 6 -20.65 0.15 -145.81 0.10 5.5 79 8.6 8.62
17/02/2016 12 -19.51 0.02 -139.62 0.21 7.8 90 8.3 9.70
24/02/2016 18 -18.89 0.03 -133.15 0.07 9.2 55 10.4 6.79
24/02/2016 0 -20.66 0.01 -146.71 0.02 6.6 48 10.2 5.90
25/02/2016 6 -19.74 0.01 -142.18 0.37 5.8 51 10.2 6.18
25/02/2016 12 -18.03 0.07 -126.21 0.10 7.7 58 9.9 7.03
02/03/2016 18 -19.65 0.04 -141.76 0.01 10.1 73 10.0 8.85
02/03/2016 0 -17.92 0.01 -126.88 0.50 8.7 88 9.8 10.65
03/03/2016 6 -21.77 0.06 -157.15 0.29 5.7 73 9.8 8.86
03/03/2016 12 -30.51 0.01 -226.74 0.44 4.2 68 9.6 8.04
04/03/2016 6 -32.20 0.02 -243.64 0.14 3.3 64 9.2 7.46
04/03/2016 12 -28.49 0.03 -210.31 0.77 11.5 62 9.3 7.17
10/03/2016 18 -19.24 0.04 -138.28 0.25 13.0 66 9.2 7.50
10/03/2016 0 -18.91 0.05 -137.82 0.15 10.5 64 9.7 7.55
11/03/2016 6 -19.62 0.03 -141.98 0.39 9.2 69 9.4 7.96
11/03/2016 12 -20.71 0.15 -146.35 0.32 12.3 66 9.7 7.85
17/03/2016 18 -21.32 0.10 -150.90 0.14 12.6 55 10.1 6.61
17/03/2016 0 -20.06 0.05 -145.01 0.43 8.4 60 9.9 7.13
18/03/2016 6 -19.92 0.00 -149.79 0.13 5.1 55 9.9 6.57
18/03/2016 12 -20.29 0.04 -141.92 0.07 13.8 66 10.0 7.97
31/03/2016 18 -11.37 0.11 -85.70 0.50 13.7 96 13.7 14.86
31/03/2016 0 -11.55 0.00 -87.97 0.06 12.5 90 13.8 13.96
01/04/2016 6 -11.66 0.07 -88.09 0.04 12.7 92 13.6 14.17
01/04/2016 12 -10.50 0.05 -83.13 0.55 15.7 100 13.9 15.59
07/04/2016 16 -12.32 0.19 -88.72 0.47 16.3 79 15.7 14.01
07/04/2016 22 -12.62 0.26 -91.61 0.49 13.6 90 14.9 15.18
08/04/2016 4 -13.11 0.19 -96.66 0.56 13.5 76 15.5 13.32
08/04/2016 10 -15.79 0.30 -115.25 0.22 16.9 74 15.2 12.80
14/04/2016 18 -18.75 0.20 -130.64 0.43 15.4 62 16.3 11.34
14/04/2016 0 -17.12 0.18 -121.71 0.46 11.2 70 16.3 12.83
15/04/2016 6 -16.61 0.11 -119.30 0.62 12.1 72 16.2 13.13
15/04/2016 12 -14.02 0.11 -99.17 0.44 18.9 71 16.6 13.15
28/04/2016 18 -14.96 0.03 -96.98 0.88 14.0 63 14.7 10.37
28/04/2016 0 -16.38 0.02 -112.14 0.87 7.8 47 14.6 7.64
29/04/2016 6 -17.00 0.01 -115.19 0.61 7.5 44 14.2 6.88
29/04/2016 12 -16.82 0.25 -109.51 0.58 16.4 43 14.6 6.99
12/05/2016 18 -16.93 0.13 -117.82 0.65 18.1 66 18.0 13.64
12/05/2016 0 -19.05 0.06 -138.59 0.40 14.9 61 18.0 12.61
13/05/2016 6 -18.03 0.03 -134.49 0.67 13.3 69 17.7 14.13
13/05/2016 11 -19.70 0.06 -147.67 0.33 16.3 70 18.1 14.62
19/05/2016 18 -14.94 0.06 -101.90 0.61 14.4 68 18.8 14.62
19/05/2016 0 -15.23 0.11 -106.14 0.61 13.2 69 18.3 14.37
20/05/2016 6 -17.19 0.11 -122.65 0.46 13.5 60 18.6 12.55
20/05/2016 12 -17.47 0.06 -122.13 0.62 22.6 59 18.4 12.17
26/05/2016 19 -14.57 0.07 -97.10 0.57 22.0 72 20.8 17.62
26/05/2016 1 -14.30 0.09 -99.01 0.34 18.3 77 20.5 18.38
27/05/2016 7 -13.24 0.05 -95.89 0.27 19.9 82 20.8 19.98
27/05/2016 13 -14.34 0.06 -99.78 0.29 24.7 61 21.2 15.22
09/06/2016 18 -17.75 0.28 -121.41 0.45 17.3 72 22.2 19.23
09/06/2016 0 -18.18 0.26 -127.39 0.27 15.9 70 21.3 17.62
10/06/2016 6 -17.76 0.07 -128.20 0.70 16.5 70 21.9 18.28
10/06/2016 12 -16.17 0.17 -113.86 0.90 22.7 74 21.5 18.69
16/06/2016 18 -12.42 0.05 -87.56 0.25 22.4 86 22.6 23.74
16/06/2016 0 -13.04 0.07 -93.76 0.15 20.6 86 22.8 23.96
17/06/2016 6 -16.51 0.18 -111.24 0.27 18.9 51 22.7 13.94
17/06/2016 12 -16.94 0.13 -120.05 0.28 24.9 46 23.1 12.83
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Allegato C
Calcolo delle retrotraiettorie con

HYSPLIT

Le retrotraiettorie lagrangiane sono state calcolate con il modello Hybrid
Single-Particle Lagrangian Integrated Trajectory (HYSPLIT) versione 4 di-
sponibile per PC sul sito1 dell’Air Resources Laboratory della National Ocea-
nic and Atmospheric Administration statunitense (Stein et al., 2015). Il mo-
dello consente di utilizzare in input dati meteorologici su griglia in formato
binario ARL, quelli cioé giá predisposti dal sistema Global Data Assimilation
System (GDAS)2.

In questa tesi sono stati utilizzati invece i dati di reanalisi dell’European
Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF) che vengono distri-
buiti gratuitamente in formato NetCDF o GRIB3. Per utilizzare tali dati con
HYSPLIT é necessario convertire i file GRIB nel formato ARL con un pro-
gramma allegato al pacchetto software di HYSPLIT4. Per generare un file
binario nel formato ARL sono necessari 3 file GRIB che devono contenere
i seguenti campi meteorologici con risoluzione 6 ore (i.e. alle ore sinottiche
0,6,12,18):

1. Variabili 3D (37 Pressure levels): geopotential, temperature, u-velocity,
v-velocity, relative humidity

1Scaricabile qui http://www.arl.noaa.gov/HYSPLIT_info.php, ultimo accesso il
17/09/2017.

2È il sistema utilizzato dal National Center for Environmental Prediction (NCEP) per
gli output di reanalisi del modello Global Forecast System (GFS) americano.

3Disponibili qui https://www.ecmwf.int/en/research/climate-reanalysis/

era-interim, ultimo accesso il 21/09/2017.
4L’eseguibile nella versione PC é il file grib2arl.exe
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2. Variaibli 2D (Surfcace): 2-m temperature, 10-m u-velocity, 10 m v-
velocity

3. Invariant: geopotential (i.e. altezza del terreno)

Durante le prime esecuzioni di HYSPLIT é stato riscontrato un problema di
memoria5 cercando di convertire gli archivi mensili. Per ovviare ai ripetuti
crash del programma é stato necessario convertire i dati meteorologi con
intervalli di due settimane anziché con frequenza mensile.

5Test eseguito su due differenti macchine desktop con Windows 7: Intel i5 2.9 GHz, 4
GB Ram e Intel i7 3.5 GHz, 16 GB Ram.
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Allegato D
Diagnostica lagrangiana sorgenti di

umidità

Per identificare le sorgenti di vapore acqueo con l’utilizzo delle retrotraiet-
torie è stato applicato il metodo di Sodemann et al. (2008). Tale metodo
è già stato utilizzato in alcuni studi che indagano la composizione isotopica
del vapore e delle precipitazioni in letteratura Pfahl e Wernli (2008); Steen-
Larsen et al. (2015). Nella sua versione originale, la diagnostica lagrangiana,
sfrutta l’output del modello FLEXPART (Stohl et al., 2005) ma in linea di
principio la tecnica diagnostica può essere applicata a qualsiasi modello di
dispersione lagrangiano. Nel caso di questo studio sono state usate le re-
trotraiettorie calcolate con HYSPLIT V4 e la diagnostica è stata effettuata
mediante algoritmi prodotti in ambiente Matlab➤.

La procedura utilizzata in questa tesi, suddivisa in due fasi, viene esposta
sinteticamente di seguito ma si rimanda alla pubblicazione di Sodemann et al.
(2008) per i dettagli.

La prima fase, il cui diagramma di flusso è riportato in Figura S1, pre-
vede di determinare per ciascuna retrotraiettoria le variazioni nell’umidità
specifica (q) dell’air parcel nell’unità di tempo (t) in modo da valutare se
questa è aumentata o diminuita. La variazione dell’umidità specifica [g kg-1

h-1] viene quindi calcolata con l’equazione D.1:

∆q(t)

∆t
=

q(xy(t))− q(xy(t− 1h))

1h
(D.1)

dove xy(t) è la posizione dell’air parcel al tempo t. Nella versione origi-
nale l’intervallo di tempo intercorso tra un endpoint e l’altro è di 6 ore, in
quando FLEXPART consente di calcolare gli enpoint ogni 6 ore (i.e. stessa
risoluzione dei dati di reanalisi). Nel caso di questa tesi si è scelto di uti-
lizzare un intervallo di tempo di un’ora, cioè quello default di HYSPLIT.
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Se q incrementa oltre una certa soglia (posta arbitrariamente a 0.1 g kg-1)
e l’incremento avviene entro 1.5 volte l’altezza del PBL (PBLH) allora l’air
parcel ha acquisito umidità da una sorgente di vapore superficiale. Il control-
lo sull’incremento di q e sulla quota della retrotraiettoria sono soggetti a due
ulteriori processi, che non vengono schematizzati in Figura S1. Il processo
FRAZIONE controlla se ∆q è inferiore a -0.1 g kg-1 (i.e. avviene precipita-
zione) ed in quel caso salva sia il valore di uptake (negativo) che la posizione
per analisi successive. Il processo PBLH invece serve per generare una map-
pa interpolata della quota del PBL nell’area di interesse dell’endpoint. Le
mappe della quota del PBL infatti sono state estrapolate dai dati di reanalisi
(∆t 6 ore e risoluzione 1➦x1➦) e sono quindi state adattate per il confronto
con l’output di HYSPLIT.

Una volta terminate le operazioni sulla singola retrotraiettoria, gli upta-
ke positivi [g kg-1 h-1] vengono dapprima convertiti in [mm h-1], assumendo
densità unitaria, e poi moltiplicati per il numero di ore in cui sono avvenuti
uptake. In questo modo si ottiene per ciascuna posizione x e y della retro-
tratiettoria i-esima la quantità di umidità ceduta dalla superficie terrestre
all’atmosfera per evaporazione. La procedura viene reiterata per tutte le
retrotraiettorie disponibili.

Nella seconda parte della procedura, schematizzata in Figura S2, gli up-
take di tutte le retrotraiettorie vengono sommati per ciascuna posizione x e
y e poi divisi per il numero totale di ore in cui sono avvenuti uptake. L’out-
put finale quindi sarà una mappa che riporta per ciascuna cella l’intensità di
evaporazione [mm h-1] sul contributo di umidità determinato alla posizione
del recettore (i.e. da dove vengono fatte partire le retrotraiettorie). L’output
finale viene interpolato su una maglia più fitta per migliorarne la resa grafica.
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Figura S1: Determinazione delle variazioni di umidità specifica per una retrotratiettoria
associate ad evaporazione superficiale.
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Figura S2: Integrazione dei contributi di vapore.
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Allegato E
Concentration Weighted Trajectory,

CWT

La tecnica statistica CWT è basata sulle retrotraiettorie lagrangiane ed è lar-
gamente utilizzata per determinare le relazioni sorgente-recettore nel campo
dell’inquinamento atmosferico (Stohl, 1996). Con la tecnica CWT la com-
posizione isotopica del vapore (C) in una cella qualsiasi del dominio (x, y)
può essere stimata come media pesata della composizione isotopica di una
retrotraiettoria i per il tempo di residenza della stessa retrotraiettoria in quel
punto. Cx,y può quindi essere determinato con l’equazione E.1 (Steen-Larsen
et al., 2015):

Cxy =

∑imax

i=1 ciτxyi∑imax

i=1 τxyi
(E.1)

dove ci è la composizione isotopica misurata nel sito recettore e associata
alla retrotraiettoria i, τxyi è il tempo di residenza della retrotratiettoria i
nella posizione x, y (pari cioè al numero di endpoint per la cella interessata)
ed infine imax è il numero di retrotraiettorie totale utilizzato. Dal punto di
vista operativo le mappe CWT sono state calcolate in ambiente Matlab➤

scrivendo appositi algoritmi e basandosi sulle formulazioni di Stohl (1996),
Cheng et al. (2013) e Steen-Larsen et al. (2015).

La procedura viene brevemente riportata di seguito. Una volta calcolate le
retrotraiettorie a frequenza oraria per tutta la durata dei campionamenti vie-
ne associata a ciascuna retrotraiettoria un valore di composizione isotopica.
La procedura a questo punto si divide in due fasi principali:

(1) Calcolo dell matrice di frequenza, stimare il numero di passaggi
di ciascuna retrotraiettoria (endpoint) in ciascun punto del dominio d’inte-
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resse. Un diagramma di flusso dell’algoritmo utilizzato è riportato in Figura
S1.

(2) Calcolo della mappa CWT, determinare la composizione isoto-
pica nel punto x, y con l’equazione E.1 dove la sommatoria al denominato-
re è la matrice di frequenza calcolata al punto 1. Il diagramma di flusso
dell’algoritmo utilizzato è riportato in Figura S2.

Infine la matrice di output viene interpolata su una maglia più fitta per
migliorare la resa grafica, passando dalla risoluzione 1➦x1➦ alla risoluzione
0.1➦x0.1➦.

Figura S1: Calcolo della matrice di frequenza
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Figura S2: Calcolo della mappa CWT.
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Allegato F

Materiali aggiuntivi analisi in continuo

del vapore

S1 Confronto tra le distribuzioni di RH

Figura S1: Istogramma di frequenza di RH, la linea nera continua descrive la funzione
di densità. A sinistra distribuzione di RH per il campionamento criogenico, a destra per
l’analisi in continuo. Le linee tratteggiate evidenziano le possibili mode.
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S2 Unità di calibrzione custom per L1102-i

Figura S2: (a) Sistema di calibrazione in continuo per analizzatore L1102-i (Picarro)
nel laboratorio di geochimica isotopica. Sono evidenziate la pompa a siringa (S. Pump,
Cole Parmer 74900) contenente lo standard, il PID (Omega CN7833) per il controllo fine
del vaporizzatore e i manometri d’ingresso del gas secco (Dry Gas). (b) dettaglio della
pompa a membrana (M. Pump) per flussare l’aria esterna nell’analizzatore, la valvola a
tre vie (3W SV) e l’output del sistema di calibrazione verso l’analizzatore. (c) sistema
di calibrazione parzialmente smontato dove si vede il posizionamento del vaporizzatore
custom (VAP).
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S3 Mappe CWT analisi in continuo

Figura S3: Relazione tra provenienza delle masse d’aria e composizione isotopica del
vapore acqueo misurato in continuo a Venezia (stella) durante il mese di Marzo 2017.
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Allegato G

Materiali aggiuntivi misure di

gradiente verticale

S1 Test dead time MRHL

Figura S1: Misura dei segnali logici dalle sonde di temperatura (T) e umidità (RH)
utilizzate nel sistema MRHL. Ogni sensore (AOSONG AM2315) restituisce una coppia di
byte per T [➦C] e RH [%]. Il tempo morto tra le misure a due quote differenti è 18 ms. Il
tempo intercorso tra inizio (t0) e fine (tF) misura alle tre quote è pari a 53 ms.
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S2 Dettaglio MRHL

Figura S2: Sistema MRHL. Sopra, dettaglio dell’elettronica basata su STM32F103RB,
scheda Olimex STM32p103. Si vedono il multiplexer (TC4052B) per inviare e ricevere
segnali I2C alle diverse sonde, la memoria (SD) dove vengono salvati i dati e il modulo di
comunicazione Bluetooth (HC05). In basso, dettaglio della sonda AM2315 della AOSONG,
connessa al sistema MRHL da un cavo schermato e connettore a grado IP68 serie SP13
(Conrad part:734868 - 62).
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Allegato H
Materiali aggiuntivi caratterizzazione

chimica del vapore

S1 Analisi esplorative TXRF

All’inizio del dottorato per studiare la composizione elementale dei campioni
prelevati con l’intrappolamento criogenico è stata utilizzata la tecnica deno-
minata Fluorescenza a Raggi X a Riflessione Totale (TXRF). Si tratta di
una tecnica di fluorescenza a raggi X adatta a sondare campioni liquidi e
presenta limiti di rivelabilità nell’ordine del ppm per gli elementi con peso
atomico > 11. Il campione, irradiato da un fascio di raggi X (generato da un
tubo radiogeno), produce un fascio policromatico di raggi X di fluorescenza.
Ciascun elemento emette un fascio XRF caratteristico associato all’energia
delle shell elettroniche. Tramite un rivelatore allo stato solido (Si, raffreddato
a N2 liquido) viene quindi determinato lo spettro di energia della radiazione
emessa. Caratteristica della tecnica TXRF è l’angolo di incidenza del fascio
a raggi X con il campione che è inferiore all’angolo critico per il substrato,
limitando quindi l’interazione del fascio con la componente superficiale del
campione. Questa tecnica è risultata molto valida per questo studio poiché
necessita (i) di quantità molto piccole di campione (100 µl) per poter svolge-
re l’analisi elementale e (ii) l’introduzione nel campione di un solo standard
interno (i.e. una soluzione di Ga a 5 ppm).

I campioni analizzati in via esplorativa con questa tecnica sono: un cam-
pione di acqua superficale della Laguna di Venezia prelevata il 22/05/2015, un
campione di vapore acqueo prelevato all’interfaccia acqua-aria il 22/05/2015
(vedi capitolo 6), un campione di vapore prelevato sul tetto dell’edificio Alfa
e un campione di acqua ultrapura (MilliQ➤). I risultati delle analisi sono
riportati nella Tabella S1. Come si può osservare vi è un notevole abbatti-
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mento degli elementi maggiori (97.45%, 99.90%, 99.99%, 99.65%, >99.99%
per Si, S, Cl, Ca e Br, rispettivamente). Le concentrazioni elementali stima-
te per i campioni di vapore sono paragonabili a quelle dell’acqua ultrapura.
Si osservano valori di Cu e Zn elevati per il campione di vapore prelevato
in laguna che potrebbero essere ricondotti all’utilizzo di raccordi in ottone
zincato e ad un’atmosfera più aggressiva (marina) rispetto a quella riscontra-
ta sul tetto dell’edificio Alfa. L’elevato contenuto di silicio potrebbe invece
essere ricondotto ai contenitori in vetro borosilicato con cui sono stati prele-
vati e conservati i campioni. Dall’analisi dell’acqua superficiale infine è stata
stimata una salinità del 30.4h, valore confrontabile con quello registrato in
laguna dall’Agenzia Regionale per la Prevenzione e Protezione Ambientale
del Veneto (31.1 h). .

Tabella S1: Risultati dell’analisi TXRF per i campioni prelevati in laguna (Acqua
superficiale e Vapore interfaccia), al campus scientifico di via Torino (Vapore Alfa)
e di acqua ultrapura (Milliq).

(mg kg-1) Acqua Sup. Vapore interfaccia Vapore Alfa MilliQ➤

Si 1135 28.98 42.95 85.12
S 1857 1.82 1.40 1.58
Cl 16838 1.99 0.99 0.17
Ar 721 1.30 2.05 2.62
Ca 288 1.02 0.52 0.14
Br 58 <LOD <LOD 0.01

(µg kg-1)

Cu 50 210 5 10
Zn 350 490 60 10
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Allegato I
Materiali aggiuntivi composizione

isotopica delle precipitazioni

Tabella S1: Composizione isotopica delle precipitazioni evento della campagna 2015-
2016. Per ciascun evento sono riportate la data di inizio e fine campionamento. Si aggiun-
gono inoltre la quantità di precipitazione , la temperatura dell’aria e l’umidità relativa
misurate presso il sito di campionamento.

Data Inizio Data Fine δ
18

O δD prec T media RH media
(gg/mm/aa h.mm) (gg/mm/aa h.mm) (h) (h) (mm) (➦C) (%)

29/4/15 6.56 29/4/15 8.12 -6.13 -47.11 1.2 13.5 98
1/5/15 15.03 2/5/15 9.50 -1.47 -10.92 7.8 13.7 96
9/5/15 1.44 9/5/15 8.05 -0.27 -6.72 3 16.8 88
9/5/15 21.40 10/5/15 6.49 0.99 -10.63 3 18.5 71
15/5/15 1.07 15/5/15 9.14 -1.84 -5.24 0.2 - -
15/5/15 14.24 16/5/15 1.03 -2.51 -12.54 0.2 - -
20/5/15 15.24 21/5/15 9.07 -4.29 -29.62 0.2 - -
21/5/15 16.43 24/5/15 7.24 -6.17 -44.11 13 - -
24/5/15 23.12 25/5/15 7.47 -4.80 -42.68 6 14.5 96
25/5/15 22.33 26/5/15 1.48 -4.42 -29.15 4 17.0 88
26/5/15 22.58 27/5/15 0.31 -4.82 -40.25 2 17.0 88
27/5/15 16.31 27/5/15 16.57 1.96 -11.80 0.2 20.3 43
14/6/15 6.19 14/6/15 10.28 -2.53 -12.21 26.8 21.6 98
15/6/15 12.07 15/6/15 14.01 -3.15 -15.64 1.4 23.2 88
16/6/15 14.11 17/6/15 8.59 -7.96 -56.49 11.8 18.1 92
19/6/15 15.24 20/6/15 6.39 -4.47 -31.19 3.8 20.8 78
20/6/15 12.27 20/6/15 14.16 -4.62 -35.67 0.6 19.0 71
22/6/15 20.14 23/6/15 6.11 -1.15 -7.91 0.2 - -
23/6/15 15.14 24/6/15 7.29 -5.92 -37.41 18 28.1 98
3/7/15 16.53 3/7/15 19.04 3.78 8.70 0.4 27.6 65
8/7/15 16.29 8/7/15 20.48 -3.71 -20.44 0.2 - -
8/7/15 22.34 9/7/15 3.50 -1.70 -9.00 0.2 - -
23/7/15 22.14 23/7/15 22.47 -2.93 -12.85 6.4 25.8 80
26/7/15 2.52 26/7/15 4.14 -3.68 -23.91 1.4 19.2 95
27/7/15 3.34 27/7/15 4.14 -2.80 -15.15 4.6 - -
14/8/15 23.43 15/8/15 0.59 -2.41 -17.78 9.6 20.4 98
17/8/15 22.28 18/8/15 22.54 -2.37 -18.03 11 20.3 97
18/8/15 23.32 18/8/15 23.57 -4.73 -31.86 9 17.4 98
19/8/15 15.58 19/8/15 16.48 -9.92 -66.72 13 16.7 98
20/8/15 19.58 20/8/15 20.27 -9.68 -65.36 12.8 17.5 98
24/8/15 6.22 24/8/15 9.00 -3.23 -16.76 7 18.8 98
13/9/15 21.46 14/9/15 9.31 -2.83 -8.97 2.8 18.7 98
23/9/15 10.30 23/9/15 13.30 -4.28 -31.16 3.2 20.9 66
24/9/15 7.19 24/9/15 12.47 -6.17 -46.52 2.2 12.2 98
2/10/15 17.28 2/10/15 20.41 -3.00 -25.20 1.6 22.9 78
2/10/15 22.46 3/10/15 0.15 -3.47 -27.28 0.8 15.6 87
6/10/15 20.15 7/10/15 7.23 -4.60 -24.68 1.6 16.3 97
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Tabella S2: Segue da pagina 287.

Data Inizio Data Fine δ
18

O δD prec T media RH media
(gg/mm/aa h.mm) (gg/mm/aa h.mm) (h) (h) (mm) (➦C) (%)

13/10/15 0.42 13/10/15 12.10 -7.40 -42.21 11.2 13.7 97
13/10/15 12.37 13/10/15 17.59 -7.16 -39.42 4.8 13.2 98
13/10/15 19.02 13/10/15 22.47 -6.03 -31.84 0.6 13.8 98
14/10/15 2.00 14/10/15 9.45 -6.68 -40.75 13.4 13.2 98
14/10/15 10.26 14/10/15 12.03 -6.61 -43.92 3.6 14.1 98
14/10/15 13.07 14/10/15 14.28 -6.26 -41.10 0.2 14.5 98
14/10/15 16.21 15/10/15 3.08 -10.07 -67.61 12.4 14.4 98
15/10/15 5.20 15/10/15 7.40 -10.66 -72.39 1 11.5 98
15/10/15 22.41 16/10/15 0.10 -4.38 -18.41 3.4 11.8 94
16/10/15 0.18 16/10/15 6.54 -4.28 -18.79 1.6 11.9 98
16/10/15 7.00 16/10/15 13.40 -11.17 -74.80 2 11.2 91
18/10/15 20.37 19/10/15 7.19 -5.96 -27.65 3 12.6 98
28/10/15 10.37 29/10/15 8.27 -5.04 -26.64 8.6 12.1 95
29/10/15 10.06 29/10/15 15.42 -5.93 -40.04 0.8 13.7 98
21/11/15 10.20 21/11/15 18.20 -16.31 -125.76 8.4 9.6 98
21/12/15 4.32 21/12/15 12.34 -5.58 -34.26 0.2 3.5 98
23/12/15 7.18 23/12/15 12.17 -5.14 -31.22 0.2 4.4 98
2/1/16 11.40 2/1/16 14.49 -8.26 -56.49 3 1.2 82
4/1/16 5.39 4/1/16 8.59 -10.67 -73.20 3.2 -0.3 95
5/1/16 10.50 5/1/16 12.38 -10.17 -69.67 1.2 2.5 98
7/1/16 6.12 7/1/16 7.35 -10.15 -69.45 0.2 -0.6 98
9/1/16 5.07 10/1/16 8.36 -5.17 -30.15 9 5.1 98
11/1/16 9.05 11/1/16 15.34 -2.26 -13.89 0.8 8.0 98
11/1/16 19.34 12/1/16 0.59 -2.91 -17.40 0.2 9.7 98
14/1/16 18.01 15/1/16 11.13 -7.20 -51.96 0.4 4.8 98
30/1/16 11.49 1/2/16 13.10 -2.39 -11.47 0.8 7.2 95
3/2/16 0.33 3/2/16 12.31 -3.26 -19.18 1.4 7.8 98
3/2/16 12.53 3/2/16 18.45 -3.46 -18.10 2.8 7.5 98
3/2/16 18.50 4/2/16 8.35 -7.86 -55.01 5.8 7.1 98
7/2/16 6.54 8/2/16 9.12 -3.74 -17.65 7 5.2 98
9/2/16 18.46 10/2/16 0.22 -4.30 -30.29 4.8 8.8 98
10/2/16 1.00 10/2/16 8.30 -6.24 -48.30 0.8 9.5 98
12/2/16 8.23 12/2/16 13.08 -4.31 -26.69 0.4 4.8 96
12/2/16 18.00 12/2/16 20.21 -9.69 -63.21 0.2 6.1 98
12/2/16 20.22 12/2/16 23.59 -14.01 -101.11 18 5.0 98
14/2/16 8.00 14/2/16 15.40 -13.18 -98.88 18.6 4.3 98
15/2/16 16.51 15/2/16 17.37 -13.28 -109.59 1 7.9 96
15/2/16 17.40 16/2/16 8.30 -13.12 -99.95 0.8 7.4 98
16/2/16 13.52 16/2/16 15.40 -5.65 -58.19 0.2 9.5 71
16/2/16 21.17 16/2/16 22.54 -10.67 -82.47 6.9 6.7 93
17/2/16 17.00 17/2/16 17.37 -7.62 -48.98 9.5 8.3 81
17/2/16 23.40 18/2/16 8.20 -7.34 -48.94 1.2 6.3 98
19/2/16 22.47 20/2/16 1.13 -11.56 -80.75 5.2 5.7 96
26/2/16 9.10 26/2/16 13.38 -5.75 -40.87 0.4 4.9 93
27/2/16 4.13 27/2/16 12.00 -7.78 -52.56 2.6 4.0 73
27/2/16 18.06 27/2/16 19.29 -8.56 -55.76 5 5.2 98
27/2/16 22.08 27/2/16 22.51 -6.95 -45.34 3.6 6.3 98
27/2/16 23.10 29/2/16 8.30 -4.93 -31.92 18.2 6.5 98
29/2/16 10.36 29/2/16 11.42 -9.16 -67.05 0.4 9.7 98
29/2/16 10.36 29/2/16 11.42 -8.56 -63.10 0.4 - -
29/2/16 11.56 1/3/16 9.56 -10.46 -74.33 3.4 11.1 98
5/5/16 0.01 5/5/16 2.18 -3.88 -39.30 5 11.8 96
11/5/16 8.28 11/5/16 10.34 -0.41 -1.82 1.4 14.5 94
11/5/16 11.20 11/5/16 14.19 -3.88 -14.47 6.6 15.3 97
11/5/16 14.30 11/5/16 19.09 -4.02 -17.00 2.6 13.6 98
12/5/16 0.00 12/5/16 9.00 -6.22 -46.58 22.8 13.3 98
12/5/16 15.02 12/5/16 15.32 -5.60 -48.34 0.2 18.7 67
14/5/16 18.57 14/5/16 19.57 -7.46 -54.72 18.2 15.5 97
16/5/16 17.14 16/5/16 21.29 -3.18 -26.17 0.2 15.0 70
19/5/16 7.46 19/5/16 9.26 -2.32 -9.34 1.2 13.2 98
19/5/16 10.55 19/5/16 12.01 -3.65 -14.31 1.2 13.4 98
19/5/16 13.39 19/5/16 14.12 -2.95 -10.90 0.2 14.3 98
20/5/16 0.00 20/5/16 8.00 -1.54 -20.22 0.6 13.4 93
23/5/16 13.29 23/5/16 16.03 -4.83 -30.41 5 17.4 88
23/5/16 18.18 23/5/16 21.14 1.05 -0.06 0.2 13.5 79
29/5/16 12.37 29/5/16 14.55 -3.10 -26.26 3.4 15.9 98
29/5/16 18.02 30/5/16 7.50 -3.19 -24.23 2.2 17.2 98
3/6/16 11.40 3/6/16 3.03 -7.96 -59.83 12 18.9 98
3/6/16 18.52 4/6/16 5.24 -7.37 -65.65 1.4 17.0 92
8/6/16 16.53 9/6/16 11.25 -8.33 -65.76 22.4 17.1 97
9/6/16 14.36 9/6/16 16.37 -6.45 -55.27 1.4 17.9 98
10/6/16 0.00 10/6/16 8.30 -8.95 -66.58 4.4 15.9 98
11/6/16 16.02 11/6/16 16.11 -9.69 -71.23 12.4 20.5 98
12/6/16 18.27 13/6/16 7.29 -9.61 -80.04 2.2 17.2 91
14/6/16 1.36 14/6/16 8.27 -10.03 -82.60 11.6 15.5 98
14/6/16 9.50 14/6/16 13.26 -9.15 -69.21 3.4 15.8 98
15/6/16 1.41 15/6/16 7.43 -7.56 -51.01 9.2 16.1 98
16/6/16 22.09 17/6/16 4.41 -2.82 -11.49 1.2 20.9 98
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Tabella S3: Composizione isotopica delle precipitazioni mensili della campagna 2015-
2016. Vengono riportati sia i valori misurati con CRDS che con IRMS (tra parentesi).
Sono riportate inoltre la quantità di precipitazione e la temperatura dell’aria misurata
presso il sito di campionamento.

Data δ18O δD prec T media
(mm-aaaa) (h) (h) (mm) (➦C)

06-2015 -5.25 (-5.23) -31.0 (-31.7) 186.3 23.3
07-2015 -3.6 (-3.31) -20.0 (-20.2) 55.8 27.5
08-2015 -7.3 (-6.34) -49.2 (-49.6) 114.9 25.0
09-2015 -5.38 (-5.35) -30.8 (-31.4) 42.7 19.8
10-2015 -6.71 (-6.83) -42.3 (-45.4) 96.0 14.1
11-2015 -15.77 (-13.69) -121.3 (-113.6) 10.3 9.8
12-2015 -6.07 (-5.99) -36.1 (-37.8) 0.3 4.6
01-2016 -7.86 (-7.73) -50.0 (-50.3) 48.2 3.7
02-2016 -8.03 (-6.41) -56.7 (-50.4) 148.8 7.3
03-2016 -11.47 (-11.14) -82.1 (-80.8) 47.1 9.7
04-2016 -6.80 -44.4 67.1 13.9
05-2016 -5.90 -50.3 135.0 17.1
06-2016 -7.66 (-7.57) -63.3 (-63.0) 97.7 22.2
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S1 Confronto metodo per la stima δi

Figura S1: Ricostruzione della composizione isotopica iniziale delle precipitazioni da
campioni parzialmente evaporati. (a) I campioni raccolti con composizione isotopica δf
sono traslati verso la LMWL lungo una linea di evaporazione (EL, δD = 6.73 ∗ δ18O) fino
al valore stimato δi. (b) Relazione tra la distanza |δf , δi| sul piano sul piano δ18O-δD e
l’umidità relativa media misurata durante l’evento di pioggia. La linea nera rappresenta
il best fit lineare con equazione distanza = −2.3(±0.6) ∗ RH + 313(±54), R2=0.39. (c)
Differenza nel calcolo della distanza tra i due metodi. Le singole osservazioni sono colorate
in funzione dell’umidità media registrata durante l’evento di pioggia.

Nella sezione 8.3.2 sono stati introdotti due metodi per la stima dei valori
di δi utilizzando le equazioni 8.1 e 8.2. Riassumendoli brevemente sono:

1. δi ∈ LMWL, il metodo prevede di individuare il punto esatto di in-
tersezione tra LMWL ed EL quest’ultima passante per il campione di
precipitazione evaporata (Figura S1a),

2. di ∈ [d ± σ], il metodo prevede di arrestare il calcolo della compo-
sizione isotopica iniziale quando d stimato è confrontabile a d medio
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(da precipitazioni non evaporate) considerando come limiti dell’inter-
vallo la deviazione standard (sempre da precipitazioni non evaporate).
Il risultato di questa seconda procedura era stato mostrato in Figura
8.15a.

Analogamente a quanto osservato nella sezione 8.3.2 anche con il metodo
numero 1 c’è buona correlazione tra RH e la distanza campione-LMWL mi-
surata lungo l’EL (R=-0.65, p-value<0.01, visibile in Figura S1b). I due
metodi sono quindi analoghi dal punto di vista della relazione individuata
ma sostanzialmente forniscono valori di d differenti. Confrontando le distan-
ze dalla LMWL calcolate con i due metodi (Figura S1c) si osserva quindi che
mediamente il secondo metodo individua una distanza inferiore e che non c’è
nessuna relazione ”semplice” tra la differenza delle distanze calcolate con i
due metodi e l’umidità relativa.
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Allegato J
Materiali aggiuntivi acque superficiali

Laguna di Venezia

Tabella S1: Posizione, composizione isotopica e salinità dei campioni di acqua
superficiale e profonda (fra parentesi) raccolti il 30/03/2016 nella Laguna di Venezia.

Sample Latitudine Longitudine δ18O δD Salinità
(ID) (dd.ddddd) (dd.ddddd) (h) (h) (PSU)

LP1 45.20933 12.24494 -1.00 (-0.20) -6.4 (-1.3) 28.19 (30.66)
LP2 45.29120 12.18473 -1.81 -11.7 25.39
LP3 45.27242 12.26686 -0.49 (-0.31) -2.4 (-1.8) 30.57 (31.00)
LP4 45.33323 12.30788 0.21 (0.39) 2.8 (3.0) 33.30 (33.48)
LP5 45.32091 12.25136 -0.54 (-0.32) -2.8 (-1.9) 30.32 (30.49)
LP6 45.34556 12.19267 -1.32 (-1.08) -8.7 (-6.8) 28.00 (28.63)
LP7 45.38417 12.20986 -4.26 (-2.47) -28.4 (-16.0) 20.13 (21.19)
LP8 45.38430 12.27573 -0.39 (-0.39) -3.2 (-3.0) 30.57 (30.57)
LP9 45.38450 12.32712 0.32 (0.07) 2.5 (0.5) 32.46 (32.46)
LP10 45.42098 12.34921 -0.18 (-0.18) -1.3 (-0.5) 31.69 (31.72)
LP11 45.44134 12.28555 -0.40 (-0.29) -1.3 (-1.8) 30.92 (30.94)
LP12 45.45684 12.29815 -1.14 (-1.04) -7.9 (-6.7) 27.93 (27.94)
LP13 45.48045 12.33215 -1.79 (-1.77) -12.7 (-12.4) 25.12 (25.13)
LP14 45.47853 12.38120 -0.48 (-0.39) -3.0 (-2.7) 30.52 (30.52)
LP15 45.44989 12.41965 -0.04 (0.11) 0.4 (0.7) 32.27 (32.33)
LP16 45.48867 12.47562 -0.18 (0.19) -1.4 (-0.3) 31.67 (31.67)
LP17 45.51188 12.38635 -4.30 (-4.25) -29.2 (-28.3) 16.06 (16.59)
LP18 45.53400 12.46008 -0.83 (-0.81) -5.0 (-6.9) 29.70 (29.69)
LP19 45.52186 12.51737 -0.57 (-0.57) -5.0 (-5.1) 30.16 (30.16)
LP20 45.54649 12.49795 -0.41 (-0.31) -3.4 (-3.0) 30.54 (30.57)
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Tabella S2: Coefficienti di correlazione (Pearson) tra composizione isotopica, chimica e parametri chimico-fisici dell’acqua superficiale
della Laguna di Venezia. Sono evidenziati in grassetto valori di forte correlazione (|R| >0.75).

δ18O δD d Temp Cond Sal O2 pH Eh Chl-a Turb. K Mg Ca S Na V Cr Mn Co Ni As

δ18O 1.00
δD 1.00 1.00
d -0.91 -0.88 1.00

Temp -0.42 -0.44 0.23 1.00
Cond 0.98 0.98 -0.90 -0.37 1.00
Sal 0.98 0.99 -0.87 -0.52 0.98 1.00
O2 -0.04 -0.05 0.01 0.63 -0.03 -0.13 1.00

O2ppm -0.14 -0.14 0.12 0.60 -0.15 -0.22 0.99
pH -0.06 -0.08 -0.06 0.74 -0.02 -0.14 0.88 1.00
Eh 0.42 0.44 -0.26 -0.76 0.42 0.51 -0.67 -0.59 1.00

Chl-a -0.33 -0.33 0.32 0.38 -0.28 -0.34 0.19 0.10 -0.29 1.00
Turb. -0.64 -0.65 0.53 0.58 -0.61 -0.67 0.38 0.31 -0.53 0.77 1.00
K 0.48 0.47 -0.52 -0.04 0.50 0.48 0.11 0.19 -0.20 -0.16 -0.39 1.00
Mg 0.61 0.60 -0.63 -0.06 0.65 0.62 0.09 0.18 -0.10 -0.19 -0.49 0.94 1.00
Ca 0.62 0.61 -0.62 -0.04 0.68 0.63 0.04 0.18 -0.01 -0.22 -0.57 0.82 0.95 1.00
S 0.66 0.64 -0.72 -0.05 0.71 0.67 0.12 0.27 0.02 -0.25 -0.54 0.86 0.94 0.93 1.00
Na 0.59 0.57 -0.65 -0.06 0.62 0.59 0.10 0.22 -0.08 -0.21 -0.47 0.97 0.96 0.88 0.95 1.00
V 0.51 0.48 -0.60 -0.05 0.53 0.51 0.08 0.22 -0.13 -0.35 -0.50 0.93 0.93 0.85 0.90 0.95 1.00
Cr 0.20 0.20 -0.14 -0.50 0.16 0.24 -0.27 -0.37 0.13 0.04 -0.10 0.42 0.21 0.06 0.12 0.31 0.28 1.00
Mn -0.35 -0.37 0.22 0.24 -0.36 -0.37 -0.09 0.04 -0.38 0.14 0.17 0.27 0.15 0.06 0.02 0.17 0.13 0.15 1.00
Co 0.09 0.05 -0.28 0.39 0.16 0.07 0.35 0.46 -0.47 0.35 0.27 0.69 0.62 0.48 0.59 0.67 0.64 0.22 0.37 1.00
Ni 0.16 0.13 -0.27 0.01 0.17 0.16 -0.20 -0.11 -0.10 0.01 -0.16 0.55 0.42 0.34 0.35 0.48 0.45 0.51 0.52 0.50 1.00
As 0.22 0.22 -0.20 -0.13 0.22 0.23 0.08 0.08 -0.21 -0.30 -0.44 0.74 0.72 0.65 0.61 0.69 0.79 0.21 0.16 0.40 0.23 1.00
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Tabella S3: Coefficienti di correlazione (Pearson) tra composizione isotopica, chimica e parametri chimico-fisici dell’acqua profonda
(∼ −0.5 m) della Laguna di Venezia. Sono evidenziati in grassetto valori di forte correlazione (|R| >0.75).

δ18O δD d Temp Cond Sal O2 pH Eh Chl-a Turb. K Mg Ca S Na V Cr Mn Co Ni As

δ18O 1.00
δD 1.00 1.00
d -0.92 -0.88 1.00

Temp -0.63 -0.66 0.42 1.00
Cond 0.96 0.95 -0.92 -0.39 1.00
Sal 0.99 0.99 -0.91 -0.56 0.98 1.00
O2 -0.34 -0.36 0.24 0.65 -0.17 -0.27 1.00

O2ppm -0.42 -0.43 0.33 0.61 -0.27 -0.36 0.99
pH -0.35 -0.39 0.18 0.76 -0.15 -0.29 0.90 1.00
Eh 0.57 0.59 -0.40 -0.71 0.45 0.54 -0.66 -0.60 1.00

Chl-a -0.37 -0.36 0.33 0.47 -0.29 -0.37 0.39 0.26 -0.34 1.00
Turb. -0.40 -0.40 0.36 0.51 -0.33 -0.41 0.32 0.25 -0.43 0.86 1.00
K 0.53 0.54 -0.41 -0.20 0.58 0.56 0.02 -0.09 0.18 -0.17 -0.13 1.00
Mg 0.43 0.45 -0.34 -0.46 0.39 0.43 -0.51 -0.49 0.70 -0.17 -0.24 0.41 1.00
Ca 0.52 0.53 -0.40 -0.18 0.57 0.55 0.03 -0.07 0.16 -0.17 -0.11 1.00 0.40 1.00
S 0.25 0.28 -0.06 -0.37 0.20 0.27 -0.27 -0.39 0.08 -0.41 -0.27 0.47 0.36 0.47 1.00
Na 0.48 0.51 -0.31 -0.27 0.49 0.51 -0.05 -0.16 0.24 -0.25 -0.14 0.95 0.39 0.95 0.50 1.00
V 0.09 0.14 0.12 -0.28 0.04 0.11 -0.13 -0.29 0.05 -0.21 0.03 0.51 0.23 0.51 0.84 0.56 1.00
Cr 0.53 0.54 -0.40 -0.23 0.57 0.56 -0.01 -0.11 0.21 -0.23 -0.15 0.99 0.44 0.99 0.53 0.97 0.57 1.00
Mn -0.18 -0.19 0.15 0.37 -0.10 -0.17 0.40 0.42 -0.24 0.20 0.31 0.13 -0.34 0.15 -0.43 0.11 -0.02 0.06 1.00
Co 0.52 0.53 -0.42 -0.18 0.57 0.55 0.02 -0.08 0.16 -0.18 -0.12 0.99 0.43 0.99 0.50 0.95 0.52 0.99 0.08 1.00
Ni 0.61 0.60 -0.59 -0.27 0.62 0.62 0.05 0.02 0.22 -0.25 -0.20 0.75 0.33 0.75 0.26 0.76 0.23 0.74 0.14 0.77 1.00
As 0.40 0.42 -0.30 -0.28 0.42 0.45 -0.04 -0.13 0.21 -0.41 -0.29 0.79 0.47 0.80 0.41 0.80 0.40 0.80 0.13 0.81 0.68 1.00
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S1 Composizione isotopica dell’idrosfera la-

gunare

Figura S1: Composizione isotopica nelle differenti componenti del ciclo idrologico locale
della Laguna di Venezia sul piano δ18O-δD.
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