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1 Finalita dello studio

Un’adeguata conoscenza del regime delle pioggenset costituisce elemento di
fondamentale importanza per un’esauriente defingidelle caratteristiche climatiche del territorio
ed é requisito essenziale per la valutazione dehio idraulico e idrogeologico, sia dal punto di
vista della determinazione della portata al colmpiena, temibile lungo la rete idrografica, sia pe
guanto riguarda l'analisi di stabilita dei versaatdell’erosione superficiale. Nella progettazione
delle opere idrauliche, cosi come negli interveltingegneria naturalistica e nella pianificazione
delle misure intese a mitigare il rischio alluvimail calcolo della portata di progetto € spesso
eseguito sulla base di semplici modelli ‘afflussfldssi’. Attraverso una descrizione semplificata
dei processi idrologici a scala di bacino e sulaeébdi una descrizione probabilistica del processo
pioggia, tali metodi consentono di trasformare ilaggia di durata e tempo di ritorno assegnati in
valori temibili della portata al colmo, il cui terai ritorno coincide, secondo l'ipotesi di lavoro
fondante del metodo, con quello della sollecitagioneteorica. L'analisi statistica delle piogge
intense € sintetizzata, per ciascun sito di misuwrajna relazione che descrive, per un assegnato
valore di probabilita di superamento, la cresciédl’'a@ltezza di pioggia temibile al crescere della
durata. Tale relazione prende il nome di linea akgrice di probabilita pluviometrica (LSPP).

Scopo della presente indagine € quello di pervetraenite I'analisi statistica dei valori massimi
annuali di precipitazione di diversa durata, alidutazione su base regionale delle linee segnalatri
di probabilita pluviometrica per il territorio dallProvincia Autonoma di Trento. La valutazione
delle linee segnalatrici in siti privi di osservazi pluviometriche richiede I'estrapolazione spbzia
dei risultati ottenuti tramite le elaborazioni stthe dei dati di pioggia massima annuale per le
diverse durate di interesse, relativi alle reg@tmai di ogni stazione pluviografica della rete di
rilevamento dotata di dati sufficienti. Quando dilizzi il tradizionale metodo dei quantili
regolarizzati, si devono valutare, per ogni gereganto di coordinata della regione esaminata, i
valori del coefficiente pluviometricar(u) e dell’esponenter(u) della corrispondente espressione
di potenza, variabili con il tempo di ritorig a partire da quelli stimati nelle stazioni linoifie. In
tal senso, il metodo dei quantili regolarizzati redpmpresta ad una razionale soluzione del problema
di estrapolazione, poiché obbliga a risolvere dipema di stima dar(u) e diny(u) per ogni valore
di T di interesse. Inoltre, operando separatamentestdiapolazione per ciascun tempo di ritorno,
pud accadere di incorrere in soluzioni inconsisteled problema, nelle quali, p. es., le linee
segnalatrici corrispondenti a due generici tempiitdrno possono intersecarsi. Tenendo conto di
guesto fatto, si e ritenuto opportuno applicare; ipgroblema di stima regionale delle linee
segnalatrici, metodologie di stima fondate sullsiddetta proprieta dell'invarianza di scala, rispet
alla durata, per i momenti di primo e secondo admmspetto all’origine delle altezze di
precipitazione (Burlando e Rosso, 1991, 1996; Baethal., 1995; Ranzi et al., 1999). Queste
metodologie consentono di risolvere, allorché lappeta di invarianza di scala sia verificata, il
problema di stima delle linee segnalatrici in pysrivi di osservazioni pluviometriche mediante
estrapolazione di un numero limitato di paramelggati alle statistiche delle precipitazioni
osservate nei punti di misura. La metodologia idhatrisulta quindi statisticamente piu robusta, per
guesto scopo, rispetto a quella basata sul meteidguentili regolarizzati.

Il metodo dei quantili regolarizzati € descrittoGapitolo 2 del rapporto, mentre le distribuzione
di probabilita utilizzate sono descritte al Capmt8l

Il modello scala-invariante e stato utilizzato faetibito del presente lavoro per le durate
comprese fra 15 minuti e 24 ore, utilizzando relazdiverse per gli scrosci (15 min — 60 min) e
per le durate orarie (1 ora — 24 ore). In partialger I'analisi degli scrosci e stata valutata ed
utilizzata una metodologia che consente la stimajdantile di precipitazione di durata compresa
fra 15 min e 60 minuti in funzione del corrispontéequantile di durata oraria. Il modello scala-
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invariante qui utilizzato é stato sviluppato siase della distribuzione di Gumbel; il Capitolo 4
della relazione descrive tale distribuzione e léuteaione del suo adattamento al campione di
osservazioni disponibili.

Le metodologie geostatistiche utilizzate per lanatiregionale delle LSPP sono descritte nel
Capitolo 5.

Le procedure di analisi sono state applicate sbidse dei valori massimi annuali di
precipitazione di breve durata registrati tra iR2%d il 2009 in 62 stazioni pluviografiche ubicate
nel territorio provinciale. Dette 62 stazioni sogoelle caratterizzate da numerosita campionaria
almeno pari a 15 anni per tutte le durate compnedigntervallo 1h-24h, onde garantire una buona
robustezza delle stime. Per quanto riguarda il lprob di estrapolazione spaziale delle linee
segnalatrici, al fine di rendere piu affidabileetalalutazione nelle zone ‘di bordo’ prossime ai
confini amministrativi provinciali sono stati uiliati dati di precipitazione massima annuale
relativi a diverse stazioni ubicate in provincimilirofe (11 stazioni per la provincia di Bresci&, 3
stazioni per quella di Bolzano, 12 stazioni peiptevincie di Belluno e Vicenza). Tali stazioni
soddisfano il vincolo di numerosita campionaria mferiore a 25 elementi per le durate comprese
fra 1h e 24h. Le procedure seguite per la verificagualita dei dati utilizzati sono descritte in
Appendice.



2 Analisi di frequenza dei massimi annuali di pre@itazione e derivazione delle
linee segnalatrici di probabilita pluviometrica (LSPP)

L’analisi delle osservazioni pluviometriche € uso@hte compiuta ipotizzando che le
caratteristiche statistiche del processo di piog@ao invarianti durante il periodo di osservaeion
Tale assunzione porta a trascurare i possibilittefevuti al cambiamento climatico locale e
globale. L’errore cosi commesso puo ritenersi imprapprossimazione ininfluente, in mancanza
spesso di osservazioni estese a sufficienza pettifjoare tali fenomeni. L'ipotesi di assenza di
trend nelle serie temporali disponibili € stata comungakitata statisticamente in questo studio,
con esiti positivi, utilizzando il test di Mann-Keéall. | corrispondenti risultati sono riportati in
Appendice.

Nella tradizionale pratica idrologica la procedut#izzata per la stima delle LSPP si articola nei
seguenti tre passaggi fondamentali:

» identificazione del modello probabilistico rappnetsdivo della serie dei massimi annuali
delle altezze di pioggia di assegnata durata. Siche tale modello puo, a rigore, essere
diverso per le varie durate;

» stima dei parametri della distribuzione di probi#dbilprescelta per ciascuna durata di
pioggia e determinazione, per ciascuna duchtaelle piogge di assegnato tempo di
ritorno T (quantil’), qui indicati comén(d);

* interpolazione dei valori dei quantili di precigtane ottenuti per le varie durate al fine
di ottenere, per ciascun tempo di ritorno consiteda corrispondente LSPP.

Questa procedura viene denominatetodo dei quantili regolarizzatipoiché si basa sulla
regolarizzazione statistica delle stime relativeqaantili di diversa durata. Una volta stimati i
parametri della regressione, le altezze di preazmine sono esprimibili mediante una relazione, da
tempo adottata nella pratica progettuale italiaehtipo

hr(d) = ar d™ (2.1)

in cui la costanter e I'esponente di scata dipendono dal tempo di ritorno. E’ noto tuttavieec
la legge (2.1) tende all'infinito pdrche tende a zero e tende a sovrastimare I'ingedsipioggia
per le durate molto brevi (inferiori all'ora). Un@lazione piu generale € la seguente

ard
(d+bp)™

dove i parametrar, by edmy sono funzione del tempo di ritorno. Si osservéatud che la loro
dipendenza funzionale non puo essere arbitrariguiamto le LSPP per due generici tempi di ritorno
T1 e T,<T1 non possono intersecarsi. S&1( br1 € mry) e @2, bra € mrp) rappresentano i due
insiemi di parametri pef; e T,, € possibile dimostrare (Koutsoyiannis et al.,89%he i parametri
devono verificare i seguenti vincoli

hy (d) = (2.2)

! Si definisce quantile F-esimo di una variabileasdeia continua H il valoregche H assume con
una probabilita di superamento pari a 1-F.
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ar; >0,ar, >0
O<mp; < O0<mp<1

by 20 by, =0 (2.3)
My m,
ary bri* by
My = Mg ——>1 <
ary ar;  ap

Nell’ambito di questo studio si e ritenuta comungdeguata, ai fini della formulazione delle LSPP,
I'utilizzazione dell’equazione (2.1), generalizzaiidlizzando due diversi valori per I'esponente di
scala per le durate inferiori all'ora e per qusligeriori. La procedura di stima dei param&atn ed

ns (doven ednsindicano rispettivamente I'esponente di scalaljeiervallo di durate compreso
fra 1h e 24h, e quello valido per I'intervallo 15w 1h) e descritta nei capitoli seguenti.



3 Distribuzioni di probabilita

~

La distribuzioni di probabilita di Gumbel, utilizza nel presente studio, e sinteticamente
presentata nelle sezioni seguenti. Cormiene generalmente indicata la variabile aleattiaui
determinazioni sono rappresentate dBigihassimi annuali di precipitazione di breve dustanY
una variabile ridotta funzione della variab{es dei parametri della distribuzione.

3.1  Metodi di stima dei parametri

La stima dei parametri della distribuzione teoagaartire dal campione rappresenta un momento
cruciale del procedimento di inferenza statistidal presente lavoro e stato utilizzato il metodo de
momenti (sia il metodo dei momenti convenzionale cuello basato sul metodo dei momenti
lineari L-momenty del quale si fornisce di seguito una descrizipiieapprofondita) e il metodo
della massima verosimiglianza.

Gli L-moments(momenti lineari) sono quantitd analoghe ai momeatvenzionali ma sono
stimati sulla base di combinazioni lineari di sathe di diverso ordine. Quantita analoghe ai
rapporti di momenti convenzionali quali il coeféate di variazioneCV, il coefficiente di
asimmetriaCSed il coefficiente di appiattimento (o kurtosi)nsoi rapporti diL-moments L-CV,
L-CSeL-kurtosi

Un importante vantaggio dei momenti lineari € d¢ogb dal fatto che, poiché questi sono
funzioni lineari dei dati, risentono meno dellaighilita campionaria e della distorsione dovuta all
elevazione a potenza dei dati. E’ ben noto, infatte stime diCV e CS basate su campioni di
limitata numerosita (inferiori a 100 elementi) soffo di significativa distorsione e variabilita
campionaria (Fischer, 1929 ; Hazen, 1930 ; Watlisl.e 1974). Walllis et al. (1974) hanno mostrato
come le proprieta campionarie (distorsione e vaaamegli stimatori convenzionali dei momenti
statistici dipendano dal tipo di distribuzione dolpabilita cui appartiene il campione. Per questo
motivo, le metodologie introdotte per limitare fiwmenza della distorsione su tali stime sono
generalmente coronate da limitato successo. | moieari introdotti a Hosking (1990) sono, per
contro, quasi indistorti per tutte le distribuziomil anche per basse numerosita campionarie. |
momenti lineari sono descritti in letteratura, gtaaltri, da Hosking (1990), Stedinger et al. (399
Wallis (1989), Vogel e Fennessey (1993) e Wang§L99

| primi quattro momenti lineari sono definiti nebiio seguente
M= E[ Xl'l]

A :;E[Xzz - XIZ]

/13::13E[X33—2X23+ Xli

/]4=£11E[X4:4‘3X34+3X24‘ X:LA] (3.1)



dove X, indica la variabile posta in posizionpén un campione di dimensioma ordinato in
senso crescente ed E[ ] indica l'operatore di mediacalcolo dei momenti lineari e
tradizionalmente effettuato utilizzando i momentsati in probabilita (probability weighted
moments, Greenwood et al., 1979). E’ possibileiawg, fondare la stima dei momenti lineari
direttamente sulla loro definizione, come mostrdto Wang (1996). Utilizzando quest’'ultima
opzione, e prendendo il casoXdicome esempio, questo momento viene calcolat@lgz®nando
tutte le possibile coppie di valori del campion@, ¢alcolando per ciascuna coppia la differenza
come indicato in (2.6), (iii) calcolando la mediatuatte le differenze cosi ottenute, ed infine (iv)
dividendo il risultato per due. Generalmehteassume valori che sono all'incirca la meta deonal
della deviazione standard del campione. Il moméimieare di primo ordine e equivalente alla
media del campione. Si nota che i rapporti dei muirimeari possono assumere valori compresi in
un intervallo limitato, essendja;|<1 perr=3,4 e &7, <1 per campioni costituiti da elementi di
valore positivo.

| momenti lineari possono essere utilizzati pettrem® | diagrammi dei rapporti dei momenti, in
modo analogo a quanto € possibile fare utilizzanmdpporti dei momenti convenzionali (Cunnane,
1989). Tali diagrammi vengono costruiti rappresedtala relazione fra, e 73 e quella frarz e 1, e
come tali possono descrivere graficamente le petipdelle diverse distribuzioni di probabilita. In
particolare il diagrammart4, t3) viene utilizzato per scegliere fra modelli proiliabci a due
parametri e quellotg, 14) fra modelli a tre parametri (Stedinger et al.939p. 18.27). In
guest'ultimo diagramma le distribuzioni di probéhilpossono essere rappresentate graficamente da
un punto (per es.: distribuzione di Gumbel), da lim@a (per es.: lognormale e GEV) oppure da
porzioni di piano limitate da curve (per es.: TCEWakeby). Lo stesso diagramma puo ospitare le
stime relative ad uno o piu serie di dati, e pudgrto essere utilizzato al fine di individuare lgua
distribuzione, o quale gruppo di distribuzioni dropabilita, fornisce una soddisfacente
approssimazione per I'insieme di campioni a disfiose.

Le relazioni teoriche fras e 14, valide per le diverse distribuzioni di probaldilitsono state
sviluppate da Hosking (1991); una sintesi di taleto e riportata da Stedinger et al. (1993).
3.2  Distribuzione di Gumbel

La funzione di distribuzione del valore estrem@umo tipo EVI (o di Gumbel) e di tipo doppio
esponenziale

P(x) = exd— ex;[)— a(x— ﬂ)]} —00 < X< 400 (3.2)
dove cona e S si sono indicati i parametri della distribuzioh@rodotta la variabile ridotta
y=a(x-ﬂ) (3.3)
la (2.7) diventa facilmente invertibile
y =-In(=In(-P)) (3.4)
Il quantile relativo al tempo di ritornd si ottiene da
T
=—In| 3.5
Y ”{ " (T—l)} (35)
ovvero
X —,[z’—iln In T (3.6)
T (T-1 '



3.2.1 Stimade parametri tramite il metodo dei momenti convenzonali

Poiché la media e la deviazione standard dellzabéei ridotta sono date rispettivamente dal
numero di Eulerce (=0.5772157.) e dal/(V6), medias e deviazione standard, della variabile
aleatoriaX dipendono dai parametni e S tramite le seguenti relazioni

£

Hy = E +[3
. T (3.7)

* a6

| parametria e S possono quindi essere stimati sulla base delleesgigrelazioni

12825
a= o
X (3.8)
05772
= Hy — a

Per la distribuzione di Gumbel i coefficienti diiragetria e di appiattimento (kurtosi) sono
costanti e rispettivamente pari a 1.1396 e 5.4.

3.2.2 Stimade parametri tramite il metodo dei momenti lineari

| parametri della distribuzione di Gumbel possoseeee stimati utilizzando i momenti lineari
tramite il metodo dei momenti convenzionali. In si@ecaso, le equazioni per la stima dei parametri
o e3 sono le seguenti

0.693
a= 1

2 05772 (3:9)
B=u, ——

a

3.2.3 Stimade parametri tramite il metodo della massima verosimiglianza

| parametri della distribuzione di Gumbel possoisseee stimati utilizzando il metodo della
massima verosimiglianza. La procedura di calcololpstima dei parametrr e Sin questo caso e
la seguente. Viene inizialmente determinato il x&lael parametroa risolvendo (in modo
numerico per successive approssimazioni, vedi KR8, p. 98) la seguente equazione

N 1 N
F(a) = 2% expax )= (= )2 expeax =0 (3.10)
i=1 i=1

mentre il valore del parametf® viene determinato risolvendo la seguente equazion

B=tin (3.11)

N
D expl-ax )

Li=1

Le stime dei parametri tramite il metodo dei moméneari sono generalmente equivalenti o
migliori rispetto a quelle ottenute tramite il meéto dei momenti convenzionali quando le
osservazioni disponibili sono effettivamente estrdia una distribuzione estrema del primo tipo. In
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guest’ultimo caso, comunque, il metodo della maaswarosimiglianza rappresenta il metodo

migliore. Il metodo dei momenti lineari € comungqummsiderato migliore rispetto sia al metodo dei

momenti convenzionali che a quello della massint@smniglianza quando le osservazioni sono

estratte da distribuzione non-Gumbel ma compaitiili le caratteristiche statistiche generalmente
osservate per i massimi di precipitazione e digiar(Stedinger et al., 1993).
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4. Linee segnalatrici scala-invarianti

Recenti indagini relative al processo di precipdag hanno ipotizzato la validita della seguente
eguaglianza in probabilita

d
Za (D) =A"Z4 (1) (4.1)
dove Z(t) rappresenta il processo integrale

+d
Am:ﬁfmow (4.2)

d
X(t) rappresenta lintensita di pioggia all’istante ik, simbolo =indica I'eguaglianza in
distribuzione di probabilitad indica un fattore di scala edun esponente caratteristico del sito
esaminato. Questa relazione, detta di invarianzzala del processo, indica che la distribuzione di
probabilita del processo integrato € invariantpeait alla scala utilizzata per integrare il preces
X(t). La (3.2), applicata all’analisi delle piogge inte, puo essere espressa, in altra forma, come

hr (Ad) _

hy (d)
La relazione indica che il rapporto fra due quankdennali di precipitazione, relativi a due

diverse durate, € pari alla potenz@sima del fattore di scala. Questa relazione, nrestrittiva

della (4.1) implica I'invarianza di scala per il mento, calcolato rispetto all’'origine, d’ordine
gualsiasi delle variabili, ossia

E[ Hba] = A7 HY] (4.4)

dovel rappresenta I'ordine del momento g rappresenta il processo dei massimi annuali di
duratad. Pertanto, quando sia verificata la (4.4), medrarganza dei massimi annuali per piogge di
diversa durata vengono a riscalarsi rispettivamsatendo i fattorA" e A*" .

A" (4.3)

Conseguenza importante di questa proprieta e fFiamaa del coefficiente di variazioné
rispetto alla durata; infatti, se consideriamo nielivallo di durate entro il quale la precipitazoi
scala invariante nel tempo, si ha

U] YalHa] _ avalna] el s
= = = = 5 = = :COS .
di™ g2 Ha| | d2EZ[Hy| | E?[H,] !

Piu in generale, si puo verificare che, in quest@si, anche il coefficiente di asimmetria e
guello di appiattimento sono indipendenti dallaadar

La relazione (4.4) puo essere riscritta nel moduerte

d n
hﬂm:mu{J = hr (Dd" (4.6)

dove K(1) indica il quantileT-ennale dell’altezza di pioggia per la durata @@rimento (per
esempio oraria). La relazione (4.6) puo dunquerneggntare la linea segnalatrice corrispondente al
tempo di ritornarl, espressa come legge di potenza il cui esponisodéarinvariante con la durata.

Il quantile T-ennale dell’altezza di pioggia generica si pudvece utilizzando il fattore di
frequenza introdotto da Chow (1951) (vedi anchevCabal., 1988, p. 389) nel modo seguente
11



hr (d) = H Hy] + Ky var[ Hy] (4.7)

dove Ky indica il fattore di frequenza. E’ pertanto podsilottenere una famiglia di linee
segnalatrici scala-invarianti nel modo seguente

hr (d) = & (1+ Vi) (4.8)
dove:

a;=E[H(1)] rappresenta il coefficiente di scala della linegralatrice, valore atteso dell’altezza
di pioggia massima annuale per la durata di riferito (si noti che il valore della variabidg puo
ottenersi in termini generali come rapporto fravéllore atteso dell’altezza di pioggia massima
annuale di duratd* e la durata stessa elevata a potengaima);

(1+VKy ) rappresenta il fattore di crescita in frequenzagumnto esso dipende da tempo di
ritorno T e dalla distribuzione di probabilita scelta peppeesentare il processo dei massimi

annuali;

n rappresenta I'esponente di scala con cui la viitealel fenomeno si trasmette dalla scala
temporale di riferimento alle altre scale temporali

4.1 Formulazione scala-invariante con la distribuzne di Gumbel
La formulazione scala-invariante con il modelld&imbel si scrive nel modo seguente:

m(d)=a1{1—$[e+w]}d”

dove (4.9)

)

dove i parametm, V eda; sono definiti come alle precedenti sezioni.

| valori dei parametrn, V eda; vengono stimati come segue sulla base dei dag adtibzze di
pioggia massime annuali di durata compresa neaillo in cui viene verificata l'ipotesi di
invarianza di scala.

| valori dei parametrin ed a; vengono stimati tramite regressione dei logaritrailed medie
campionarie delle altezze di pioggia massime amngdtive alle diverse durate rispetto ai
logaritmi delle corrispondenti durate. Il valorel dmefficiente di variazione globale V viene
calcolato come media dei quadrati dei coefficighitivariazione calcolati per i massimi annuali
relativi alle durate comprese nell’'intervallo ini @iene verificata I'ipotesi di invarianza di stima

Il modello scala invariante ottenuto sulla baseadeistribuzione di Gumbel é stato utilizzato in
guesto lavoro per I'analisi delle piogge di duretenpresa fra 1 e 24 ore. Per gli scrosci e stata qu
utilizzata la metodologia descritta alla sezior 4.

L’applicazione della procedura di stima della LSBIR stazione di Trento & descritta nella
Figure 1, 2 e 3;

* in Figura 1 viene riportato 'andamento dei momédtiordine compreso fra 1 e 5)

delle altezze di pioggia massima annuale con latduwiella pioggia stessa. La figura
indica la buona rappresentativita dell'ipotesiidigle scaling per questa stazione;

* in Figura 2 viene riportato 'andamento dell’espote di scala con l'ordine dei
momenti, che evidenzia la linearita della relazijone
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» in Figura 3 viene riportata la distribuzione cuntaldi frequenza (empirica e teorica)
per le durate di 1, 6 e 12 ore.
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Figura 1: Relazione di scala fra momenti e durata dell@ipi@zione per la stazione di Trento.
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Figura 2: Esponenti di scala per la stazione di Trento
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Figura 3: Distribuzione di frequenza cumulata (empirica eiteo— sulla base del modello di Gumbel scala ilavee)
per la stazione di Trento

4.2 Test di adattamento

La distribuzione di Gumbel nella versione scalaanante e stata applicata a tutte le stazioni (in
numero di 62) dotate di almeno 15 anni di dati,lpefurate comprese fra 1 e 24 ore. Per verificare
se il campione di dati disponibili differisce in mara statisticamente significativa rispetto alle
stime conseguite tramite I'applicazione di tale eltaprobabilistico sono stati utilizzati due telst
adattamento: Kolmogorov-Smirnov e Filliben (Stedingt al., 1993).

In entrambi i casi, solo nel caso di 47 campionit{#ti quelli relativi alle diverse durate per le
62 stazioni considerate) l'ipotesi che il campigm&d essere ottenuto da una distribuzione di
Gumbel ¢ stata rigettato (a livello di significét#/0.05).

4.3 Formulazione adottata per I'analisi e stima égli scrosci (15 min — 45 min)

La formulazione adottata in questo lavoro per llenaegli scrosci ricalca quella gia vista, alla
sezione 4.1, per le precipitazioni di durata da awantiquattro ore. In questo caso, tuttaviaaéost
assunto, sulla base delle evidenze sperimentalitafe di seguito, che I'esponente di scala per gli
scrosci possa ritenersi costante sull’intero teiGt trentino. Come si puo evincere dagli sviluppi
riportati alla sezione 4.1, questa assunzione ataasilla possibilita di individuare una relazione,
valida a scala regionale e sufficientemente egpleafra la media delle precipitazioni massime
annuali di durata oraria e quelle di durata infexiall’ora. Nelle figure 4a,b, 5a,b, 6a,b e 7 vargo
riportate tali relazioni lineari, ricavate dall'disa dei dati di 52 stazioni dotate di almeno 1%iadh
dati per ciascuna durata.

Dall'analisi delle figure si evince che il solo dadi pioggia media oraria consente di spiegare
una quota significativa della varianza complessiidle medie di durata diverse, per durate
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comprese fra 15 e 45 minuti. Tale quota va da §¥e¥durate di 15 minuti a 93% per durate di 30
minuti. Per durate superiori all'ora la rappreséwiid della pioggia oraria decresce rapidamente.

Sulla base di tali osservazioni, € stato quindintito di rappresentare I'andamento delle piogge
di durata inferiore all’ora tramite una LSPP a pagtro di scala uniforme sul territorio provinciale,
pari a 0.366.
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Figura 4a,b: Relazione fra i valori medi dei massimi annualiddrata pari a 60 minuti e quelli di durata parapl5
minuti; b) 30 minuti.
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Figura 5a,b: Relazione fra i valori medi dei massimi annualildrata pari a 60 minuti e quelli di durata parap45
minuti; b) 3 ore.
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5. Valutazione delle linee segnalatrici di probabita pluviometrica in siti privi di
osservazioni pluviometriche e per generici bacindrografici

La valutazione delle linee segnalatrici in sitivpprdi osservazioni pluviometriche richiede
I'estrapolazione spaziale dei risultati ottenuéintite le elaborazioni statistiche dei dati di pi@gg
massima annuale per le diverse durate di interes$ativi alle registrazioni di ogni stazione
pluviografica della rete di rilevamento dotata ditidsufficienti. L'adozione del modello scala-
invariante consente di risolvere, allorché la pretar di invarianza di scala sia verificata, il
problema di stima delle linee segnalatrici in pyprivi di osservazioni pluviometriche mediante
estrapolazione di un numero limitato di paramelegati alle statistiche delle precipitazioni
osservate nei punti di misura. La metodologia idhatrisulta quindi statisticamente piu robusta, per
guesto scopo, rispetto a quella che basata suldmetei quantili regolarizzati.

Utilizzando la distribuzione di Gumbel, per ogninput dell’area esaminata vengono stimati i
valori dei parametray(t), ntt) e V() a partire dai valori day(ti), n(t) e V(t;) valutati separatamente
in ognuna dellen stazioni localizzate nei punti di coordinatei=1,...n. A tale scopo sono state
utilizzate tecniche di analisi geostatistica deii dpazialmente distribuiti, descritte nelle sezion
seguenti.

5.1  Estrapolazione geostatistica dei parametri dehodello scala-invariante

Le tecniche geostatistiche si fondano sull’esania dgruttura di autocorrelazione spaziale di
ciascuna delle variabili (in questo caso i parantktie LSPP), sull'interpretazione di tale struéu
mediante un variogramma teorico che riproducarioggamma stimato a partire dalle osservazioni
e, infine, sull'impiego di uno stimatore lineardiwio per l'interpolazione secondo una prefissata
risoluzione spaziale. Nel seguito & descritta taitea geostatistica nota corkeging, utilizzata nel
presente studio per ottenere le mappe dei tre mradelle linee segnalatrici scala invarianti.

5.1.1 Richiami sul kriging

Col termine kriging si indica una tecnica di interpolazione di natwstacastica, la cui
formulazione teorica generale risale a Matheror6%)9Recentemente numerosi autori hanno fatto
uso delkriging per la costruzione di cartografie di varie grarmefisiche (ad esempio trasmissivita
idraulica, valori piezometrici, pluviometrici, batetrici, elevazione topografica, subsidenza) a
partire da dati sparsi ed irregolarmente distrilaut territorio (Gambolati e Volpi, 1979a; Chua e
Bras, 1982; Bacchi e Borga, 1993; Borga e Vizzar,cdB97) e per l'ottimizzazione di reti di
rilevamento (Bacchi e Rosso, 1991).

Sebbene non si possa dimostrare la superioritdcéeatel kriging su altre tecniche di
interpolazione spaziale (Gambolati e Volpi, 1978W)mpiego arbitrario di alcuni parametri possa
condurre a risultati paradossali, resta il fatte cuesto metodo elabora in modo sufficientemente
obiettivo l'informazione disponibile e fornisce umeaalutazione sull’attendibilita del valore
ricostruito.

5.1.1.1 Le ipotesi statistiche

Sia al solitoz(t) la grandezza fisica, osservata e quindi nota suglintit;, i=1,...n, che si vuole
ricostruire sull’intero dominio di esisten£a Si assume chgt) sia una particolare realizzazione di
una funzione stocasticd(t). Riguardo al comportamento di(t) si fanno le ipotesi teoriche
seguenti.
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Stazionarieta si assume cioe che tutte le proprieta statistidneZ(t) (media, varianza,
covarianza, ecc.) siano stazionarie tovale a dire siano invarianti per traslazionesiGiccontenta
della stazionarieta debole, cioé che siano stadiomaimi due momenti della funzione. Si assume
quindi che il valore atteso, definito dalla equagi@eguente (5.1), sia indipendentd da

E[z(t)] = m (5.1)
e la covarianza sia funzione solo del moduliel vettoreh e non del puntb

E[(z(ty - Mzt +h) - )] = ¢ ) (5.2)

Perh pari a zero I'equazione precedente fornisce lesgipne della varianza d{t), denotata
conaoz, la cui esistenza & garantita dalla stazionadeti variabile.

Ergodicita questa proprieta richiede che l'unica realizzagiaisponibilez(t) manifesti nel
dominio Q la stessa funzione di distribuzione di probabiliéll'insieme delle realizzazioni
possibili. In altre parole la legge di probabildalla funzione stocasticZ(t) si pud determinare
dall'osservazione di(t).

Ipotesi intrinseca € meno restrittiva dell'ipotesi di stazionarietd quanto richiede la
stazionarieta debole del solo incremento prigforh)-Z(t), vale a dire che il valor medio e la
varianza dell’incremento primo siano finiti e diglemti dalla sold. In particolare, per I'ipotesi di
stazionarieta, il valore atteso dell'incrementailtisra nullo.

La varianza dell'incremento definisce una nuovazfanel (h), detta “variogramma”:

r(h) :;Val{ Z(t +h) - Zt)] (5.3)

Il variogramma corrisponde alla meta dell’'increntequadratico medio dZ(t) per due punti
presi a distanzh I'uno dall’altro.

L’ipotesi intrinseca implica un valore costanteldahediam, come lipotesi di stazionarieta,
perdo non richiede che la varianza £{it) sia finita. Ovviamente I'esistenza della funziodie
covarianza comporta I'esistenza del variogrammanamaviceversa.

Quando ¢ valida l'ipotesi (5.2), si puo dimostrelne vale la seguente relazione tra la covarianza
C(h) ed il variogrammd (h)

r(h)=C)-Ch=0;-Qh (5.4)

La covarianzaC(h) ha un andamento che decresce piu 0 meno rapidemen h.
Dall’landamento dC(h), si puo quindi ricavare il variogramma. Nel casan processo stazionario,
o7 & finita e quindi™ (h) & limitato asintoticamente proprio da questo raldl valore dih oltre il
quale ' (h) pud essere considerato praticamente uguaé @ dettorangee 6> & chiamataill.

Nel caso in cui la varianzaz* non & finita, il variogramma non raggiunge masireoto. E’
qguesto il caso in cui vale lipotesi intrinseca, man quella della stazionarieta debole. Un
variogramma senzsill di largo impiego nelle applicazioni € il variograra lineare.

5.1.1.2 Il variogramma

Il variogramma, calcolato sulla base dei dati spernitali, sintetizza la struttura spaziale della
variabile stocastica. Non tutte le funzioni poss@ssere assunte come variogramma, ma devono
soddisfare a taluni requisiti (Matheron, 1971).ltrey nel caso in esame, si considerano solamente
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variogrammi di tipo isotropo, ovvero con andameatmogeneo al variare dell'orientamento del
vettoreh.

| variogrammi isotropi di uso piu comune sono ilsagfi:
variogramma polinomiale

r(h) = wh” (5.5)
variogramma esponenziale

r(h) = of1-exp(ah)] (5.6)
variogramma gaussiano

r(h) = «f1- exp(ah?)| (5.7)
variogramma sferico

2
r( :;‘*’[ih_@j } h=a (5.8)
rh) =w h>a

dove wed a sono parametri delle funzioni.

Per stimare il variogramma si utilizzano i valorsservatiz, i=1,..n, assumendo che gli
incrementi siano ergodici (cioé che le medie nsplazio siano le stesse delle medie della funzione
stocastica). Si definisce un certo numero di clasdistanze tra i punti di misura. Quindi,
prendendo tutte le possibili coppie di purgij si calcola per ciascuna classe:

a. il numeragp di coppie che cadono in quella classe
b. la distanza media della classe

2
c. la meta dell'incremento quadratico me%&l(zi - 4) /p

Generalmente le coppie non sono distribuite in eraniuniforme tra le classi e le coppie
disponibili sono assai pit numerose per le distdmeei che per quelle piu elevate. Cio implica che
il variogramma sperimentale perdera via via di sigato al crescere dn. Si dovra eseguire un
adattamento ottimale tra il variogramma sperimengal uno o alcuni variogrammi teorici tra quelli
prima definiti.

Si tenga presente che un variogramma non limitsila@icamente (ad esempio quello lineare)
denota una varianza infinita per la funzione stocag(t) e quindi in tale situazione la covarianza

non esiste e solo lipotesi intrinseca & accettatfle invece il variogramma ammette un estremo
superiore gill) allora il fenomeno ha covarianza.

Qualsiasi variogramma pord€0)=0. Talora pero il variogramma sperimentale issibun salto
nell'origine. Questa discontinuita apparente e miat ‘hugget effeét(effetto pepita). Nel caso di
grandezze continue iilugget effectiscontrato nei dati sperimentali puo essere dmwaat errori di
misura 0 ad un fenomeno di microregionalizzazione Bvidenziato alla scala con cui e stata
realizzata la rete di rilevamento. Se e presemteghet effecil variogramma assume |'espressione:

F(h) =0+, (h) (5.9)

doved misura la discontinuita all’origineley(h) € il variogramma che meglio approssima quello
ricavato dai dati ed espresso nel sistema di mifenito che vede l'origine traslatadli
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5.1.1.3 La soluzione al problema di interpolazione

In questo paragrafo si richiama I'applicazione kiefjing nel caso in cui il fenomeno soddisfi
alla “ipotesi intrinseca”.

Si vuole cercare una stima lineaedi z nel puntot,, facendo uso dei valori osservatizdn t;,
ts,...tn, CON la seguente media pesata:

Z(t,) = zx 4t,) (5.10)

Si noti che la (5.10) € una realizzazione dellaalale stocastica:

Z'(t,) =D Zt)) (5.11)

i=1

| pesiA; (i=1,...n) sono determinati imponendo che I'errore stocastic

e(ty)=Z(t,)-Z (t,) = Zt 0)—iznl)\i2(ti) (5.12)
abbia media nulla e varianza; minima, ovvero:

E[e(t,)] =0 (5.13)

Var[e(to)] =min (5.14)

La condizione (5.13) assicura che linterpolatotecastico zZ*(tg) non & affetto da errori
sistematici. La condizione (5.14) qualifica la sticome stima ottimale.

Sostituendo nella (5.13) I'eq. (5.12) si ottiene:
DN =1 (5.15)

La relazione (5.15) tra i pesi € comune a moltii afiterpolatori (per esempio anche per i
poligoni di Thiessen). La minimizzazione della @&.Icol vincolo (5.15) conduce al seguente
sistema lineare:

jZZ;Air(ti_ti)+”:r(ti_tj) i=1...n
A =1
=

dovep € il moltiplicatore di Lagrange. Occorre pertanigolvere il sistema dkriging conn+1
incognite:

(5.16)
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dove si & postd; = F(ti -t )

Il sistema dikriging € regolare sel- e una funzione definita positiva (a questo retmisi
soddisfano i variogrammi precedentemente descriii)noti che la matrice dei coefficienti del
sistema (4.17) non dipende @a percio puo essere invertita (o fattorizzata) woita sola anche se
cambia il puntdo sul quale si desidera calcolare la stima.

Trovati i coefficienti;, i=1,...n, la varianza di stima (4.16) pud esprimersi come:
Var Z'(t,) - Z(to)] = X AT, —t o) + 1 (5.18)
i=1

Esiste un'importante differenza tra la varianzastifina (5.18) e la varianza di dispersiané.
Quest'ultima e rappresentativa dell'intervallo dariabilita della funzione stocastica entro il
dominio di interpolazione mentre la (5.18) € ragpreativa dell'incertezza residua nella stima di
Z(tp) quando siano disponibiln osservazioni. La varianza di dispersione €& costanéntre la
varianza di stima cambia da punto a punto ed e il punti di misura.

Tra le caratteristiche d&figing vanno ricordate le piu importanti:
a. llkriging & un interpolatore del tipBestLinear Unbiased Estimat@BLUE)

b. Il kriging € un interpolatore esatto in assenza di erromigura. Infatti se si fa coincidere
to=t; si ricava, dal sistema (5.18)=1 eA;=0,j=1,...n; j#i.

Se si assume che la distribuzione dell’eroiio)-z(tg) sia gaussiana, € possibile associare alla
stimaz*(tp) un intervallo di confidenza. Per esempio possiam® che I'intervallo di confidenza al
95% é pari a #3,, con

o, = (Va Z' (o) - z(t)])"” (5.19)

Allora la stima diz(tp) con probabilita al 95% e pari a:
YA Z(t) + 20, (5.20)
i=1

d. La soluzione del sistema diriging non dipende dai valori osservai ma solo dalle
coordinate dei punti di osservazione e dal punstitha.

52 Risultati ottenuti

Mediante I'utilizzazione della tecnica kiiiging sopra descritta sono stati stimati, con riferiment
ad una griglia di punti corrispondente a quella aeldello digitale del terreno della Provincia
Autonoma di Trento, i valori puntuali dei paramesuil’'intera area di indagine con una risoluzione
di 0.25 knf.

| valori puntuali relativi ai parametal, n e V sono stati stimati sulla base delle 62 stazioni
dotate di almeno 15 anni di osservazioni per |lauorarie.
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A partire dai valori puntuali di stima sono statergli ottenute, tramite il programma automatico
di mappatura Arcview, le isolinee dei parametri, riportate di seguitdFigura 8 (per i parametri
aledn) e 9 (parametro V).

5.3 Calcolo della Linea Segnalatrice di ProbabilitaPluviometrica rappresentativa a scala di
bacino idrografico

L'implementazione delle LSPP tramite un supportioimatico georeferenziato consente di
eliminare gli errori materiali di consultazione deéteriale cartografico necessario a rappresentare
la variabilitd spaziale delle LSPP, tramite l'inisgazione di mappe raster dei parametri costitutivi
Tale supporto e stato esteso alla valutazione H8IRP rappresentative a scala di bacino.

La disponibilita delle stime spazialmente distribuidei parametri costituenti delle linee
segnalatrici puntuali sull’intero territorio prowiale consente il calcolo della LSPP rappreserdativ
valida per un assegnato bacino idrografico. Talmastviene condotta, previa identificazione
automatica del bacino idrografico sulla base déelistribuzione delle quote altimetriche del
territorio (DEM), tramite il calcolo delle medieeali dei tre parametri necessari per la costruzione
delle LSPP puntuali. | parametri medi areali cogerauti vengono utilizzati per determinare la
LSPP rappresentativa di bacino.

E’ opportuno specificare qui che tale LSPP, puyprasentativa a scala di bacino, non puo
essere assimilata alla pioggia di progetto validacala di bacino. A tal fine, infatti, risulta
necessario considerare il fattore di riduzioneaadla. E’ il prodotto di quest'ultimo per la pioggia
puntuale rappresentativa di assegnata durata clsect il calcolo della pioggia di progetto valida
a scala di bacino.

Il programma di calcolo allegato al presente rafgpoonsente l'individuazione automatica ed il
calcolo della LSPP rappresentativa per bacini gjasil della Provincia Autonoma di Trento, a
partire da superiori ad 1 KmTale procedura € inibita per i soli bacini idrafizi determinabili a
partire direttamente dall’asta del fiume Adigecla identificazione richiederebbe la disponibilita
ed elaborazione dei dati territoriali della PrownA&utonoma di Bolzano.
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Figura 9: Variazione spaziale del parametro V.

5.4 Mappe dei quantili di pioggia a scala provincike

L’applicazione a scala provinciale dellEq. 4.9 ald mappe dei paramefxj ne cv consente di
ottenere mappe dei quantili di precipitazione reéatd un tempo di ritorno desiderato e per varie
durate comprese nell'intervallo 1h-24h. L’esitogiiesta operazione é riportato nelle Fig. 10-12,
dove sono riportate le mappe dei quantili di preéageone 100nnali per le durate di 1h, 6h e 24h.
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6. Valutazione del fattore di riduzione all’area

La variabilita spazio-temporale della precipitaadanscala di bacino € messa in conto tramite un
coefficiente di riduzione all’area. Su questo argoto la ricerca, sia teorica che applicata, non ha
ancora raggiunto un sufficiente grado di concordathei risultati (NERC, 1975; Bacchi e Ranzi,
1996; Sivapalan e Bloschl, 1998; Asquith e Famity)ie000; De Michele et al., 2001). In questa
sede, e parso utile, in attesa dei risultati dirafgmdimenti in corso su dati locali, fare riferinte
alla funzione di riduzione dei nubifragi all’areaavata recentemente da Moisello e Papiri (1986).
Questi autori, analizzando le precipitazioni miseira Milano dal 1977 al 1981, hanno mostrato
come il fattore di riduzione, inteso come rapporto tra I'altezza di pioggiadragrelativa ad una
data areaA, e l'altezza di pioggia puntuale rappresentatied blacino (calcolata secondo la
procedura sopra descritta), non dipenda sensibiengéal tempo di ritorno. Il fattore di riduzione
risulta, invece, sia funzione dell’'area, A, chelalalurata della precipitazione, d, secondo la
relazione empirica:

r(Ad)=1- exp{— 2.472A X7 0oeros ) | 5 < A< 800KNT el5< d <12h (6.1)

by

dove l'area & espressa in kra la durata in ore. L'indagine condotta in quefteoro ha
permesso di valutare, per alcuni bacini dotati adelecessaria dotazione di dati pluviometrici
continui, 'andamento del fattore di riduzione atka nel territorio in esame. Alcuni risultati sono
riportati nelle Figure 13-16, per una serie di hadi area variabile da 149 Kma 613 kr . In
generale, la conclusione che puo trarsi dall’esaeiedati cosi riportati € che I'espressione di
Moisello e Papiri (1986) tende a sottostimare oxiali ARF, a parita di area di supporto e di darat
della precipitazione, per durate comprese fra 1 @& mentre rappresenta abbastanza bene i
risultati empirici per durate comprese fra 12 eofdl

Nell’ambito dello studio qui descritto é stata camue utilizzata la relazione di Moisello-Papiri,
perche questa si e dimostrata piu adatta allatriciene del legame fra le statistiche di pioggia e
qguelle di portata. Si suggerisce comunque di rgeed questa indagine al fine di verificarne
I'utilizzabilita per I'intero territorio della Prancia di Trento.
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Figura 13: Valori sperimentali di ARF ottenuti per il bacino 1
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Figura 14: Valori sperimentali di ARF ottenuti per il bacino 2
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Figura 15: Valori sperimentali di ARF ottenuti per il bacino 3
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Figura 16: Valori sperimentali di ARF ottenuti per il bacino 4
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