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Resumen

Los aerosoles son particulas en suspension en la atmoésfera. Algunos son generados por
actividades humanas, como el Black Carbon (BC), que se produce debido a la combustion
incompleta de combustibles fosiles. Otros tienen un origen natural, como el polvo mineral, cuya
presencia puede estar relacionada con cambios en el uso del suelo causados por actividades
humanas. Estas particulas, pueden depositarse en la criosfera de alta montafna: mantos de nieve
estacionales (o perennes) y los glaciares. La presencia de estas particulas altera el balance
radiativo de la superficie de la nieve/hielo, disminuyendo su albedo y acelerando la fusion.
Ademas, algunas pueden sobrevivir al proceso de transformacion de la nieve en hielo,
interactuando con la microestructura y, finamente, afectando las propiedades mecanicas del hielo.
En esta tesis, se presentan dos casos de estudio que ilustran ambos efectos. En primer lugar, se
analiza el impacto del BC en el manto de nieve estacional del glaciar Godwin-Austen en la
Cordillera del Karakorum, Pakistan. Se investiga su origen y las posibles consecuencias para la
seguridad hidrica de la region. En segundo lugar, se realiza un estudio microestructural de una
seccion rica en impurezas de un testigo de hielo extraido del glaciar de Monte Perdido en la
Cordillera de los Pirineos. Los resultados preliminares de los analisis quimicos sugieren que estas
particulas podrian tener un origen en el polvo mineral. Mediante estos dos ejemplos se intenta
exponer los efectos perjudiciales de la presencia de las particulas en un ecosistema tan fragil como
la criosfera de alta montafia.

Abstract

Aerosols comprise suspended particles in the atmosphere. Some are a product of human activities,
such as Black Carbon (BC), generated by the incomplete combustion of fossil fuels. Other
aerosols have a natural origin, such as mineral dust, which can be related to changes in land use
resulting from human activities. These particles can settle on the high-mountain cryosphere,
including seasonal or perennial snow covers and glaciers. They alter the radiative balance of the
snow and ice surface, reducing its albedo and increasing the melting rate. Certain particles can
withstand the snow-to-ice transformation, interacting with the microstructure and consequently
impacting the mechanical properties of the ice. This thesis presents two case studies that illustrate
both effects. The first one examines the impact of BC on the seasonal snow cover of the Godwin-
Austen Glacier in the Karakoram Range, Pakistan, inquiring about its origin and potential
consequences for regional water security. The second one involves a microstructural study on an
ice core's impurity-rich section obtained from the Monte Perdido Glacier in the Pyrenees
Mountain Range. Preliminary chemical analyses suggest that the nature of these particles may
originate from mineral dust. Through these two examples, the thesis aims to illustrate the effects
of particles in this highly fragile ecosystem.
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Capitulo I: Introduccion

1. Introduccion

Tradicionalmente, el sistema terrestre se dividia en cuatro subsistemas o esferas: litosfera, hidrosfera,
biosfera y atmdsfera. Sin embargo, durante la Conferencia sobre Medio Ambiente y Desarrollo
Humano llevada a cabo en Estocolmo en 1972, la Organizacion Meteorologica Mundial (WMO, por
sus siglas en inglés) propuso la inclusion de un quinto subsistema denominado cridsfera. Este
término deriva de la palabra griega “kryos” (frio) y engloba a todas las regiones donde el agua esta
contenida en estado solido (hielo) sobre o bajo la superficie terrestre u oceanica. Los principales
elementos que la constituyen son los mantos de nieve (estacionales y perennes), glaciares, capas y
plataformas de hielo polares, icebergs, hielo marino, hielo en cuerpos de agua continentales (lagos o
rios), permafrost, y el suelo congelado estacional (Abraham et al., 2019). La criésfera alberga el
69 % del agua dulce del planeta (Gleick, 1996) y posee una alta sensibilidad a cambios en algunas
variables climaticas como el viento, corrientes oceanicas, humedad, precipitacion, o temperatura.
Estas caracteristicas convierten a la criosfera en un excelente registro de los cambios ambientales a
nivel local, regional y global.

Los mayores elementos de la criosfera global se encuentran en Groenlandia y en la Antartida, ya
que estan cubiertas por grandes masas de hielo de tamafio continental que almacenan en conjunto
aproximadamente el 99 % de los recursos de agua dulce del planeta. Por un lado, el hiclo del
continente antartico tiene un volumen de ~25 millones de km®, un grosor medio de ~2 km, y una
extension superior a los 13 millones de km*. Ademas, si se derritieran completamente sus ~23
millones de Gt de hielo (el ~67 % del agua dulce de todo el planeta) producirian una subida del nivel
del mar global de alrededor de 58 m (Lemke et al., 2007; Oppenheimer et al., 2019; Vaughan et al.,
2013). Por otro lado, el hielo de Groenlandia tiene un espesor medio de ~1,5 km, un volumen ~3
millones de km® (2,7 millones de Gt), una superficie de ~1,7 millones de km* y provocaria una
subida del nivel de mar de unos 7,4 m (Morlighem et al., 2020; Weng, 1995). Aunque actualmente
la tasa de pérdida de hielo de la Antartida se esta acelerando, la capa de hielo de Groenlandia duplica
la tasa de pérdida, convirtiéndola, por ejemplo, en el principal contribuidor al aumento global del
nivel del mar entre el 2005 y 2006 (WCRP, 2018).

1.1. Cridsfera en regiones de alta montaiia

Las regiones de alta montafa se caracterizan por tener un terreno muy escarpado, un régimen
climatico de baja temperatura, por ser lugares muy remotos de dificil acceso y por presentar un
abandono institucional generalizado (Bilbao-Barrenetexea y Faria, 2022). Debido a su gran
elevacion en comparacion con los terrenos circundantes, pueden albergar algunos elementos de la
criésfera, como glaciares, mantos de nieve estacionales (o perennes) y permafrost (Hock et al., 2019).
A este binomio de elementos criosféricos y zonas de alta montafia se le denominara en esta tesis
como criosfera de alta montaria (CAM). A nivel global, las regiones de alta montafia ocupan
aproximadamente el 22 % de la superficie emergida del planeta y albergan al ~10 % de la poblacion
mundial (~671 millones de personas; FAO, 2015; Jones y O’neill, 2016), cifra que se podria
incrementar hasta alcanzar los 736844 millones en el afio 2050 (Gao, 2019). Si excluimos las
regiones polares, las regiones de alta montafia albergan aproximadamente 17.000 glaciares que
cubren un 4rea de unos 250.000 km? (RGI Consortium, 2017), que abarcan un amplio rango de
altitudes (desde el nivel del mar, hasta los 8.000 m en las cordilleras del Himalaya y del Karakérum),
y contenienen un volumen de hielo total que, si se derritiera completamente, produciria subida global
del nivel del mar de 87 = 15 mm (Farinotti et al., 2020).
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Durante el invierno (o temporada humeda en los tropicos) la precipitacion que cae en forma de
nieve se acumula en la superficie terrestre, donde los cristales de nieve se unen (Buser y Good, 1986)
y conforman lo que se conoce como manto de nieve estacional. Durante la temporada de
acumulacion, la escorrentia de agua generada por la fusion del manto es minima, mientras que en los
meses de deshielo o ablacion (primavera-verano o estacion seca en los tropicos) la escorrentia
aumenta, provocando que grandes cantidades de agua se incorporen a los sistemas hidroldgicos
aguas abajo. Esta dinamica estacional tiene un efecto importante en la seguridad hidrica (Barnett et
al., 2005), ya que abastece a una parte importante de la poblacion que vive en las zonas bajas de las
cuencas (Barnett et al., 2005; Huning y AghaKouchak, 2018) lo que ha otorgado a los mantos de
nieve denominaciones como “Idaho’s frozen liquid gold” (el oro liquido congelado de Idaho) en los
EE.UU. (Abramovich, 2007) o “houille blanche” (carbon blanco) en Francia. Asi, por ejemplo, en
las regiones montafiosas del oeste de Norte América, entre el 50 % y el 70 % de la precipitacion cae
en forma de nieve, convirtiéndola en la fuente principal de abastecimiento de agua. Sin embargo,
esta region ha experimentado un fuerte crecimiento poblacional, elevando la demanda de recursos
hidricos. En el caso particular de California, la fusion de la nieve estacional supone mas del 50 % de
la escorrentia (Mount, 1995), de la cual mas del 75 % se destina a la agricultura (Rosenthal y Dozier,
1996). En las ultimas décadas, y como consecuencia del cambio climatico, en esta region se ha
registrado una reduccion de la precipitacion en forma de nieve y de la extension del manto de nieve
estacional (Pierce et al., 2008), ademas de un incremento de las lluvias, y un adelanto de la temporada
de fusion. Como consecuencia, la disponibilidad de agua de fusion en la época estival es cada vez
menor (Barnett et al., 2008), lo que hace necesario mejorar las estrategias de gestion hidrica, a través
del célculo de la cantidad de agua disponible o la velocidad de la escorrentia (p.¢j., Bryant y Painter,
2010). En comparacion con el manto de nieve, el hielo que conforma los glaciares retrasa mucho
mas el paso del agua al sistema hidroldgico, ya que, gracias al proceso de transformacion de nieve
en hielo, la precipitacion se puede almacenar durante décadas o siglos (Pritchard et al., 2010). El
agua de fusion a partir del hielo glaciar puede contrarrestar flujos muy bajos en las partes bajas de
las cuencas glaciarizadas durante la el final de la época estival/seca o durante episodios de sequia
prolongados (Barnett et al., 2005; Radi¢ y Hock, 2014).

1.2. Degradacion de la CAM

Debido al cambio climatico, ha habido un aumento de la temperatura del aire en superficie en
diversas regiones de alta montafia como el oeste de Norteamérica, Alpes Europeos o en las altas
montafias de Asia (HMA; High Mountain Asia), con una tasa de aumento media de 0,3 = 0,2 °C por
década, sobrepasando la tasa media global de calentamiento de 0,2 + 0,1 °C por década (IPCC, 2018).
A diferencia de la temperatura, las tendencias en la precipitacion son mas dificiles de cuantificar, ya
que siguen unos patrones mas heterogéneos (Hartmann y Andresky, 2013), presentan una
variabilidad alta (Mankin y Diffenbaugh, 2015) y estan condicionadas por cambios en la circulacion
atmosférica a escala sindptica (p.ej., Winski et al., 2017). Las proyecciones prevén un aumento en la
precipitacion total (agua y nieve) del 15-20 % durante el siglo XXI, especialmente en regiones como
el Hindu—Kush, Himalaya, este de Asia, este de Africa, Alpes Europeos, y la region de los Cérpatos.
Por el contrario, en la zona mediterranea y sur de los Andes se espera una disminucion (Tabla SM2.5,
Hock et al., 2019). En las montafias de la region del Himalaya y en la Meseta Tibetana se espera un
incremento en la frecuencia e intensidad de las precipitaciones, en especial durante el monzon de
verano en el este de los Himalayas (Palazzi et al., 2013; Panday et al., 2015; Sanjay et al., 2017). En
cuanto a la precipitacion en forma de nieve, se ha podido observar ha descendido especialmente en
zonas bajas, en parte como consecuencia del aumento en las temperaturas (Hock et al., 2019).
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Estas tendencias en los patrones de temperatura y precipitacion tienen un efecto negativo en el
estado de la CAM, alterando de forma generalizada la extension, espesor, y tasa de fusion de los
mantos de nieve y glaciares (Barnett et al., 2005). Como consecuencia, el balance de masa' neto de
los glaciares en regiones de alta montafia durante el periodo 2006-2015 fue de -123 £ 24 Gta™, con
las mayores pérdidas (< 850 kg m* a') concentradas en el sur de los Andes, Cducaso y Oriente
medio, Alpes Europeos y Pirineos (Hock et al., 2019). Las regiones que debido a su gran extension
han perdido mayor cantidad de masa y que por lo tanto han contribuido en mayor proporcion a la
subida del nivel del mar durante el periodo 20062015 son Alaska, Sur de los Andes y HMA (Hock
et al., 2019). Estudios con un rango de tiempo mas amplio (1961-2016) como el de Zemp y
colaboradores (2019), estiman una pérdida de masa glaciar a nivel global de -9.625 + 7.975 Gt o de
-8.305 + 5.115 Gt si excluimos los glaciares perimetrales de Antartida y Groenlandia, lo que
supondria una contribucién al nivel del mar global de 0,5 + 0,4 mm a”' y de 0,4 + 0,3 mm a’',
respectivamente. Otros estudios han registrado un aumento de la pérdida desde el 25 + 35 % durante
el periodo 1851-2010 hasta el 69 £ 24 % durante el periodo comprendido entre 1991 y 2010
(Marzeion et al., 2014). Si estos patrones persisten, no solo disminuira la contribucion de los mantos
de nieve a la escorrentia de agua de fusion durante la primera parte de la temporada de ablacion, sino
que también se reducira la proporcion del manto de nieve que posteriormente se transforme en hielo
en las zonas de acumulacion de los glaciares. A corto plazo, el agua de fusion glaciar tendera a
aumentar (debido a la fusion acelerada), produciendo que grandes volimenes de agua, que han estado
almacenados en forma de hielo durante largos periodos de tiempo, se liberen hasta alcanzar un valor
maximo (Gleick y Palaniappan, 2010). No obstante, con el paso del tiempo este flujo descendera
como consecuencia del agotamiento de las reservas de hielo. De este modo, el efecto inmediato del
aumento inicial serd “positivo”, ya que asegura una mayor disponibilidad de agua dulce aguas abajo,
pero a largo plazo el efecto sera negativo (Immerzeel et al., 2013). Algunos estudios han asegurado
que en algunos lugares este pico de caudal maximo de agua de fusion ya ha sido alcanzado o incluso
sobrepasado (p.ej., Baraer et al., et al., 2012), o que se espera que ocurra en un plazo de 10 o 20 afos
(Farinotti et al., 2012; Immerzeel et al., 2013; Lutz et al., 2014).

Es muy probable que el calentamiento atmosférico, provocado en gran parte por la emision
antropogénica de gases de efecto invernadero, sea la principal causa de la tendencia hacia un balance
de masa negativo (Hirabayashi et al., 2016; Marzeion et al., 2014; Vuille et al., 2018), no obstante,
existen otros factores que también contribuyen, como altos niveles de humedad (Thibert et al., 2018),
reduccion de la cobertura de nubes (Toropov et al., 2019), cambios en la circulacion atmosférica
(Duethmann et al., 2015), y la presencia de particulas absorbedoras de Iuz (PAL), algas, bacterias
(Ginot et al., 2014; Williamson et al., 2019; Zhang et al., 2017), o de detritos (Gardelle et al., 2012;
Pellicotti et al., 2015) en la superficie de los mantos de nieve o hielo glaciar.

1.3. Motivacion de la tesis

La degradacion de la criosfera de alta montafa es un fenomeno complejo que depende de diversos
factores, entre ellos la presencia de particulas en el manto de nieve. Estas particulas pueden reducir
el albedo, lo que aumenta la absorcion de radiacion solar y acelera la fusion. Pero su impacto no se
limita a la superficie, ya que, durante el proceso de transformacion de nieve en hielo, algunas
particulas pueden incorporarse al hielo y modificar su microestructura, afectando sus propiedades
mecanicas. Estas particulas pueden provenir de aerosoles emitidos por actividades humanas o
naturales y depositarse en la superficie de la nieve o del hielo. Una mejor comprension de estos
procesos es crucial para aumentar el conocimiento de los efectos del cambio climatico en aspectos

! Diferencia entre la acumulacién de masa (nieve y hielo) y la pérdida de masa debido a la fusion.
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como la seguridad hidrica a nivel global, o la conservacion de los ecosistemas de alta montafna. En
este trabajo presentamos dos casos de estudio con el objetivo de contribuir al conocimiento de los
efectos anteriormente descritos:

e Caso 1. Basado en los efectos del carbono negro o black carbon (BC; aerosol de origen
natural o antrépico) en el manto de nieve estacional. El trabajo de campo se realizo sobre el
Glaciar Godwin-Austen a los pies del monte K2 (8.611 m s.n.m; Cordillera del Karakérum,
Norte de Pakistan) durante los meses de enero y marzo del 2019. Este estudio se realizo en
el contexto del proyecto BalElur, creado y financiado por el Basque Centre for Climate
Change (BC3), dentro de la acreditacion de excelencia Maria de Maeztu 2018-2022.

e Caso 2. Efectos del polvo mineral (PM; aerosol de origen natural) sobre la microestructura
del hielo del Glaciar Monte Perdido (Pirineos; noreste de la Peninsula Ibérica), bajo el marco
del proyecto PaleolICE financiado por la Agencia Estatal de Investigacion (AEI). El analisis
se hizo sobre un nucleo de hielo perforado en el otofio del 2017 por el Instituto Pirenaico de
Ecologia (IPE-CSIC).

Ambos casos incluyeron un estudio detallado del medio. De esta manera, en el Caso I se llevo a
cabo un analisis completo de las caracteristicas del manto de nieve (estructura, temperatura,
densidad, y contenido isotopico). En el Caso 2 no solo nos concentramos en los efectos de las
particulas sobre la microestructura, sino que llevamos a cabo una descripcion del resto de los
elementos microestructurales. En consecuencia, los resultados y la discusion se construiran en base
a esta mirada integral, pero sin perder el foco en el tema central: las impurezas insolubles (particulas).

Los dos casos presentan similitudes en su metodologia, ya que involucran tanto trabajo de campo
como analisis de laboratorio. En el primer caso (BalElur) realizamos personalmente la campafia de
campo. Sin embargo, los analisis quimicos estuvieron a cargo del National Institute of Polar Research
(NIPR) en Tokio, Japon. En el segundo caso, la situacion fue inversa: el equipo de investigacion del
IPE se encargd de perforar el nucleo de hielo en el sitio de estudio, y posteriormente fue trasladado
al laboratorio de bajas temperaturas del Basque Centre for Climate Change (Izotzal.ab), donde
llevamos a cabo el analisis de la microestructura. En cuanto a la relevancia cientifica, BalElur es el
primer estudio de estas caracteristicas en el glaciar Godwin-Austen e incluso dentro del contexto del
Karakorum central. Por un lado, los datos isotopicos nos ayudaron a comprender mejor coOmo se
comporta la dindmica atmosférica y los patrones de precipitacion durante la temporada de estudio, y
por el otro, las mediciones de BC sirvieron para entender los efectos que estan teniendo las emisiones
de origen antropogénico en la hidrologia de las zonas de alta montafia. Por su parte, el estudio llevado
a cabo en el Glaciar de Monte Perdido forma parte de un reducido grupo de estudios
microestructurales que se han llevado a cabo en glaciares templados de montafia, al contrario de las
regiones polares, donde son muy abundantes. La informacion obtenida en este proyecto puede ayudar
a comprender la evolucion de los glaciares templados en un contexto de calentamiento global
asociado a un cambio climatico, y por lo tanto, puede ayudar a refinar predicciones y modelos
enfocados a la evolucion glaciar.

Una base conceptual importante en estos estudios es el concepto SFEI (Structure—Form—
Environment Interplay; Interaccion entre la Estructura—Forma—Ambiente; Faria et al., 2017).
Generalmente, el término “estructura” implica todas las caracteristicas constitutivas del sistema que
determinan su simetria y su respuesta a diferentes escalas. La nocion de forma estd definida por el
interior y los limites del sistema, de modo que los cambios en la forma implican todos los procesos
morfologicos de deformacion, flujo, crecimiento, disminucion, etc., que sufre el sistema. Por Gltimo,
el término “ambiente” comprende todas las condiciones exteriores y condiciones limite necesarias
para caracterizar completamente el sistema en relacion a su entorno. El SFEI también se puede
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extrapolar a nuestros casos de estudio, ya que son dos ejemplos de procesos de los sistemas naturales
que actian a multiples escalas. Por lo tanto, la forma describe la extension y volumen del manto de
nieve estacional y del hielo glaciar. La estructura involucra todas las estructuras en ambos entornos
y a multiples escalas (p.ej. la microestructura cristalina, las impurezas e inclusiones, la porosidad, la
estratigrafia, etc.). Por ultimo, la interaccion con el ambiente se traduce en la acumulacion de nieve
por precipitacion, los procesos de transformacion de nieve en hielo, la fusion del hielo y de la nieve
por efectos de la temperatura del entorno y de la radiacion solar, el flujo de impurezas por deposicion
seca y humeda, y en la dinamica del hielo por la interaccion con los esfuerzos bajo los que esta el
glaciar.

1.4. Estructura de la tesis

El nucleo de esta tesis doctoral se centra en dos casos de estudio detallados en los capitulos V' y VI,
donde se incluye toda la informacion relevante sobre los objetivos, finalidad, contexto geografico y
metodologia utilizada, asi como los resultados y discusion de cada uno de manera independiente. No
obstante, para comprender verdaderamente la ciencia detrds de estos casos de estudio, es
fundamental tener unas bases conceptuales solidas. Por ello, los capitulos I1, IIT y IV estan dedicados
a sentar las bases de conocimiento necesarias.

Capitulo II: Aerosoles

Presenta una vision general de los aerosoles, enfocandose especialmente en los dos tipos
relevantes para este estudio: el carbono negro o “black carbon” (BC) y el polvo mineral (PM). Se
explora la interaccion de estos aerosoles con la radiacion solar y su capacidad para modificar el
balance radiativo terrestre.

Capitulo 11l: Manto de nieve estacional

Profundiza en el proceso de formacion del manto de nieve estacional, ofreciendo detalles sobre
sus caracteristicas fisicas, como la temperatura y la densidad. Se explora la formacién de los cristales
de nieve en las nubes y se analizan las transformaciones y modificaciones que experimenta el manto
una vez que se acumula en la superficie terrestre. Se otorga especial atencion al albedo de la
superficie del manto de nieve. Ademas, se examina como los aerosoles que se incorporan al manto
de nieve pueden alterar su albedo, lo que intensifica los procesos de ablacion y que, en ultima
instancia, afecta al ciclo hidroldgico.

Capitulo 1V: Formacion, evolucion y microestructura del hielo natural

Resume brevemente las distintas campafias cientificas que se han realizado en zonas polares con
el objetivo de estudiar la evolucion y propiedades del hielo natural. Con el conocimiento adquirido
en estas campaiias, y buscando seguir una linea narrativa coherente, se explica la evoluciéon natural
de algunos mantos de nieve: su transformacion en hielo. Después, se explican de manera detallada
la microestructura del hielo, los elementos que la componen y su evolucion en funcion de la
profundidad y el tiempo. Finalmente, aborda las diferentes formas en que las particulas presentes en
la matriz de hielo interactuan con la microestructura, y como esta interaccion puede afectar a las
propiedades reologicas del hielo.
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Capitulo V: Proyecto BalElur

Presenta el primer caso de estudio: los efectos del black carbon (BC) en el manto de nieve
estacional sobre el Glaciar Godwin-Austen, ubicado en la Cordillera del Karakorum, Pakistan. A
través de analisis in situ de las propiedades de la nieve y el uso de datos isotopicos, se busca definir
las caracteristicas y la duracion del periodo de acumulacion del manto de nieve estacional. Ademas,
empleando las bases teoricas expuestas en el Capitulo III y los resultados de los analisis de la
concentracion de BC, se realiza una aproximacion de los efectos que tiene la presencia de estas
particulas en la tasa de fusion del manto durante la temporada de ablacion.

Capitulo VI: Proyecto PaleolCE

Presenta el segundo caso de estudio: el efecto de las impurezas en la microestructura del glaciar
de Monte Perdido, ubicado en el noreste de la peninsula ibérica. Utilizando los conceptos presentados
en el Capitulo IV y un fragmento de un testigo de hielo extraido del limite superior de la zona de
ablacion, se analizan las propiedades estratigraficas y las caracteristicas de los diferentes elementos
microestructurales, como las burbujas, los limites de grano, los limites de sub-grano y las impurezas.
Se hace hincapié en la forma en que estas particulas interactiian con la microestructura del hielo.

Epilogo

Se abordaran los trabajos futuros que podrian derivarse de la investigacion realizada, asi como
los desafios y obstaculos superados durante el proceso. Ademas, se analizaran los posibles caminos
a seguir para continuar expandiendo el conocimiento en este campo de estudio.
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2. Aerosoles atmosféricos: black carbon y polvo mineral

Los aerosoles atmosféricos son una mezcla de particulas solidas y liquidas que se encuentran en
suspension en la atmosfera y presentan una gran variabilidad de la composicion quimica,
concentracion, caracteristicas fisico-quimicas, morfologia y distribuciéon de tamafos de grano
(Colbeck et al., 2010; Pataud et al., 2010). De manera general, los tamafios varian en un rango de
entre 0,001 um y 100 um (Hinds 2022; Seinfeld y Pandis 2016). Por encima de su rango maximo
(100 pm), las particulas no estan el tiempo suficiente en suspension como para ser consideradas
aerosoles. Los aerosoles pueden ser el resultado de procesos de combustion, suspension de materiales
de suelo o de esprais marinos, o reacciones quimicas. Ademas, pueden ser emitidos directamente a
la atmosfera desde la fuente (aerosoles primarios) que pueden tener una naturaleza organica o
inorganica, o generarse en la atmosfera a partir de gases precursores (acrosoles secundarios) como
los emitidos por la combustion de combustibles fosiles, incendios, y emisiones de compuestos
organicos volatiles (COVs). Para los estudios que llevamos a cabo, unicamente se consideraron dos
tipos de aerosoles: el carbono negro (black carbon; BC) y el polvo mineral.

2.1. Black Carbon (BC)

Dentro de los aerosoles con un alto contenido en carbono se pueden identificar tres especies
principales: carbono organico (CO), carbono negro (BC), que también es llamado carbono elemental
(CE), y carbono inorganico. Cada una de ellas posee diferentes caracteristicas térmicas, quimicas y
opticas (Lavanchy y Géggeler, 1999). El BC se genera a partir de la quema de biomasa (incendios
forestales) o a partir de la combustion incompleta de combustibles fosiles (AMAP, 2011), es decir,
cuando durante el proceso de combustion no hay suficiente oxigeno para llevar a cabo una
conversion completa del combustible en agua y CO,. En comparacion con las demas especies, las
particulas de BC absorben de manera mas eficiente la radiacion solar (Bond et al., 2013; Hansen y
Nazarenko, 2007; Schwarz et al., 2013) en un amplio rango de longitudes de onda, desde UV hasta
IR, razén por la cual ha sido reconocido como el tercer contribuidor al calentamiento global de origen
antropogénico por detras del CO, y el CHs (IPCC, 2013; Jacobson et al., 2002; Marimoni et al.,
2010). Para ilustrar el poder de absorcién del BC: se ha observado que 1 ng g de este compuesto
tiene casi el mismo efecto en la reduccion del albedo que 100 ng g de polvo mineral bajo la
influencia de una misma longitud de onda de 500 nm (Warren, 1982). El BC también se puede
identificar facilmente debido a su morfologia, naturaleza refractaria (estabilidad a altas temperaturas),
y por su insolubilidad en agua (AMAP, 2011). Por otra parte, el CO puede ser emitido por las mismas
fuentes que emiten el BC, sin embargo, usando la ratio entre estos dos compuestos (BC/CO) se puede
llegar a determinar si la fuente es natural o antrépica. Los valores mas altos corresponden a emisiones
procedentes de la quema de combustibles fosiles, mientras que los valores mas bajos corresponderian
a emisiones generadas por la quema de biomasa (AMAP, 2011).

Las particulas de BC son pequeiias y tienen una tendencia a la hidrofobia inmediatamente después
de su emision. A medida que pasa el tiempo, las particulas se van haciendo cada vez mas hidrofilas,
aglomerando (condensando) en torno a ellas agua y otras especies gaseosas que también son emitidas
durante los procesos de combustion (Abel et al., 2003; Martins et al., 1998), aumentando las
probabilidades de ser eliminadas de la atmosfera a través de la deposicion humeda (Stier et al., 2006).
Esto les confiere un periodo de residencia atmosférica corto, que normalmente se asume que es
alrededor de una semana (Lee et al., 2013; Lohmann et al., 1999; Ramanathan y Carmichael, 2008).
Sin embargo, existen otras estimaciones que prevén un tiempo de permanencia mas corto, de 5 a 6
dias (Samset et al., 2014; Stier et al., 2005; Wofsy et al., 2011), e incluso otros estudios indican un
rango mucho mas amplio, por ejemplo, de 4 a 12 dias (Cape et al., 2012). Estos tiempos de transporte
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son suficientes para que las particulas en suspension recorran distancias que pueden superar los
1.000 km (Bond et al., 2013; Bycenkiene et al., 2011; Rodhe et al., 1972; Sharma et al., 2013). El
tamafio de las particulas de BC dependera del proceso que las haya generado y de las condiciones
atmosférica imperantes en el momento de su emision. Por ejemplo, segun Petzol et al. (1999) el
tamafio de las particulas producto de actividades antropogénicas tienen un didmetro que varia entre
los 0,03 um (particulas individuales) a 0,15 um (particulas aglomeradas).

La cantidad de BC que fue emitida en el afio 2000 fue aproximadamente de 7.500 Gg a!, de los
cuales 4.800 Gg a™' se estima que fueron emitidos por procesos combustion relacionados con la
obtencion de energia (Bond et al., 2013). Estimaciones posteriores han cuantificado las emisiones
globales de BC en 17.800 + 5.600 Gg a™' (Cohen y Wang, 2014), mientras que otros estudios
muestran valores de 7.100 Gg a™' para el afio 1960 y de 8.500 Gg a™' para el afio 2017 (Xu et al.,
2021). Hasta la década de 1950 las regiones de Norte América y de Europa Occidental eran las
mayores fuentes de emisiones de BC. En la actualidad, las naciones en vias de desarrollo, junto con
Asia oriental son consideradas como las principales regiones emisoras, debido a su rapida
industrializacion y mayor presion demografica (Novakov et al., 2003; Bond et al., 2007; Oshima et
al., 2012). Entre los principales focos de emision de BC a nivel mundial se encuentra la llanura Indo-
Gangética (IGP, por sus siglas en inglés), el este de China, sudeste asiatico, Indonesia, Africa
subsahariana y sur, México, Centroamérica, y muchas zonas de Brasil y Pera. En total, alrededor de
3000 millones de personas estan bajo la influencia de este tipo de emisiones (Ramanathan et al.,
2007). Ademas, una intensificacion de los incendios a nivel mundial también ha contribuido
incrementar la cantidad de BC emitido a partir de la quema de biomasa (Kaspari et al., 2015; Keegan
etal., 2014).

2.2. Polvo mineral

A diferencia del BC, que puede tener un origen tanto natural como antropogénico, el polvo mineral
normalmente se considera un aerosol de origen natural ya que es producido por la erosion del viento
sobre regiones aridas o semiaridas (Prospero, 1999). Se estima que contribuye al 45 % de la carga
total de aecrosoles de la atmdsfera, por lo que tiene la tasa de emision de masa mas alta de todos los
aerosoles (Satheesh and Moorthy, 2005). Algunas estimaciones intentaron cuantificar la emision
global (p.ej., Duce et al., 1991) en un rango entre 1.000 y 3.000 Mt al afio. Estd compuesto
principalmente por una mezcla de cuarzo, feldespatos (plagioclasa y feldespatos alcalinos), micas
(principalmente moscovita y biotita), minerales de la arcilla (ej., illita, montmorillonita, palygorskita,
caolinita), carbonatos (¢j., calcita y dolomita), 6xidos (ej., hematites, magnetita, rutilo) y evaporitas
como halita, yeso y sulfato de potasio (Engelbrecht y Derbyshire, 2010; Engelbrecht et al., 2016).
Todos estos minerales pueden aparecer de forma individual, como agregados, o como recubrimientos
superficiales, con tamafios que varian entre 1 um a 30 um de diametro. Ademas, la composicion
mineralogica de estas particulas puede dar pistas sobre la fuente.

La suspension de particulas en la atmdsfera depende de la velocidad del viento, condiciones
atmosféricas (ej., inestabilidad), el tamafo de las particulas, rugosidad y humedad de la superficie
del terreno, grado de explosion de las particulas a las condiciones atmosféricas, cobertura vegetal, o
de la composicion mineraldgica (Engelbrecht y Derbyshire, 2010). Una vez en la atmosfera, las
particulas mas pesadas se depositaran cerca de la fuente y las mas ligeras continuaran en suspension,
pudiendo incorporarse en la troposfera superior, donde recorren grandes distancias (Alastuey et al.,
2005; Betzer et al., 1988; Lawrence and Neff, 2009; McTainsh et al., 1997; Menéndez et al., 2014).
Se ha observado como este transporte de largo recorrido transporta grandes cantidades de polvo
desde el Sahara hasta el sureste de Norte América o hasta la cuenca del Amazonas (Prospero et al.,
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2021), contribuyendo de forma significativa a la sedimentacién en cuencas oceanicas profundas
(Chester et al., 1972; Rea et al., 1985), o aportando nutrientes a las capas superficiales de los océanos
(Duce et al., 1991).

A parte de las areas fuente naturales de polvo como desiertos y zonas semidesérticas, las
actividades humanas también pueden crear escenarios propicios para que la carga atmosférica de
este aerosol aumente. Por ejemplo, aumentando la proporcion de la superficie dedicada a la
agricultura, intensificando la deforestacion, intensificando el trafico en zonas no pavimentadas, o
como consecuencia de los cambios de los patrones de precipitacion o desertificacion acelerada
relacionados con el cambio climatico de origen antropico. No obstante, su cuantificacion sigue
siendo un reto para la comunidad cientifica (Boucher, 2013; Zender et al., 2004). Ginoux et al. (2010)
mostré que en regiones donde entre el 5y 25 % de la superficie de la tierra estaba modificada por
actividades antropicas, mas de la mitad de ese territorio puede convertirse en una fuente potencial
de polvo. Las principales regiones de emision de PM son el norte de Africa (especialmente el Sahara
Occidental), Oriente Medio, Peninsula Arabiga, Asia Central, este de Asia, oeste de Norte América,
Australia, sur de Africa, y Sudamérica (Engelbrecht y Derbyshire, 2010; Engelstaedter et al., 2006;
Shao et al., 2011; Tanaka y Chiba, 2006). Los desiertos son las principales fuentes de PM, por lo que
el desierto del Sahara y el Sahel contribuyen al 50 % de las emisiones globales, los desiertos asiaticos
contribuyen en un 40 % y los desiertos de Norte América, del hemisferio sur, y regiones de alta
latitud contribuyen en un 10 % (Bullard et al., 2016; Kok et al., 2021). Ademas, las regiones donde
la agricultura es muy importante y que ademas tienen una alta propension a sufrir periodos
prolongados de sequia (ej., algunas zonas de Africa, Australia, China, o el medio oeste de Estados
Unidos) también son fuertes muy importantes de PM.

2.3. Efectos de los aerosoles en al balance radiativo terrestre

La energia que alcanza la superficie terrestre llega en forma de energia solar (o de onda corta), con
una longitud de onda (1) que varia entre 0,3 pm y 2,8 um y en forma de energia térmica (o de onda
larga) con unos valores de 5 a 40 um. Las superficies terrestres reflejan parte de esta radiacion
incidente en mayor o en menor medida dependiendo de su naturaleza. La ratio entre la radiacion
reflejada y la radiacion incidente se conoce como albedo (Oke, 1987), un parametro adimensional
cuyos valores varian entre 0 y 1, siendo 1 una superficie que refleja la totalidad de la radiacion
incidente y 0 que absorbe la totalidad de la radiacion.

Las variaciones de la energia afectan sistema climatico global a través de un fenémeno llamado
forzamiento radiativo (FR) o forzamiento climatico. Los factores que controlan el FR pueden ser
naturales o antropogénicos y se conocen como controladores climaticos. Dentro de los naturales se
encuentran los cambios en la energia solar incidente, cambios en al ciclo orbital terrestre, o la emision
de material a partir de grandes erupciones volcanicas o incendios forestales. Mientras que los factores
antropogénicos engloban las emisiones producidas por la industria y el transporte, o los cambios en
el uso de la tierra. El albedo de nuestro planeta puede ser modificado tanto por factores naturales
como antropogénicos. Por lo tanto, cuando la energia absorbida es mayor que la energia reflejada, el
planeta sufrird un calentamiento (FR positivo), mientras que en el caso contrario el planeta se enfriara
(FR negativo).

Algunos aerosoles presentes en la atmosfera pueden producir FR negativo (enfriamiento), ya que
aumentan del albedo del planeta, reduciendo la cantidad de radiacion solar que alcanza la superficie
terrestre (ej., polvo mineral o sales como el sulfato y nitrato de amonio). Otros, como las particulas
carbonosas o los 6xidos de hierro actiian como particulas absorbedoras de luz (PAL), que absorben
la radiacion solar que incide directamente sobre ellas, pero también la radiacion reflejada por la
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superficie terrestre, lo que reducira el albedo planetario (FR positivo) y, por lo tanto, producira un
calentamiento (Hinds, 2022; Wang et al., 2011). Este efecto se acentia cuando los aerosoles estan
por encima de las nubes, ya que estas son el elemento que mas contribuye al albedo terrestre. Ademas,
este tipo de particulas también pueden afectar el sistema atmosférico global (Hansen et al., 1997),
atenuando los procesos convectivos ascendentes de las masas de aire y reduciendo la humedad
relativa, ambos procesos responsables de la generacion de nubes. Una reduccion de la cobertura de
nubes, reduciria de manera considerable el albedo, dando lugar a la absorcion de mas radiacion solar,
activando un ciclo de retroalimentacion positiva, cuyo resultado seria un calentamiento cada vez
mayor.

Se han realizado cuantificaciones del FR de los aerosoles considerados en este trabajo (BC y PM).
Por un lado, el FR producido por el BC en la era industrial es de +1,1 W m™ (rango de incertidumbre
de +0,17 W m? a+2,1 W m?; Bond et al., 2013), lo que ha producido un calentamiento. Por el otro,

el efecto del polvo mineral sobre el balance energético terrestre es de -0,2 = 0,5 W m™, sugiriendo
que de manera neta el polvo enfria el planeta.
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3. El manto de nieve estacional

La formacion de la nieve se inicia en las nubes con la nucleacion de cristales de hielo a partir de la
coalescencia de moléculas de agua en estructuras estables llamadas embriones de hielo. Estas
estructuras tienden a crecer por la incorporacion de mas moléculas a la red cristalina en crecimiento.
En las etapas iniciales, los cristales suelen tener un tamafio menor a 75 um y formas simples
(Schemenauer et al., 1981). La forma basica de los cristales de nieve son los prismas hexagonales
con dos planos basales y seis planos prismaticos, producto de los enlaces covalentes entre el oxigeno
y el hidrégeno dentro de la molécula de agua (Hallett, 1984). El crecimiento relativo de cada uno de
los planos del cristal varia en funcion de la temperatura y de la sobresaturacion del entorno, dando
lugar a una gran variedad de formas (Figura 1), desde hexagonales (planas o prismaticas) a complejas
(estructuras dendriticas o con forma de estrella) que se pueden encontrar de manera individual o
formando agregados (copos de nieve; Lehning, 2009; Nakaya, 1954). Los cristales o agregados
alcanzaran la superficie terrestre siempre y cuando tengan el tamafio necesario para adquirir una
velocidad de caida significativa y para resistir los procesos termodinamicos (p.€j., sublimacion) que
son consecuencia de las variaciones de temperatura y humedad producidas por los cambios de altitud.
Una vez en superficie, el tamaiio de los cristales de nieve varia entre ~0,05 mm y ~5 mm (Lehning,
2008). La Clasificacion Internacional de Nieve Estacional en Superficie (The International
Classification for Seasonal Snow on the Ground; Colbeck et al., 1990; Fierz et al., 2009), basada en
una descripcion cualitativa de la forma y tamafio de los granos, distingue hasta nueve tipos de
precipitacion congelada en funcidn de su forma y habito: columnas, agujas, placas, formas estrelladas
o dendriticas, cristales irregulares, graupel, granizo, pellets de hielo, y escarcha.
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Figura 1. Diagrama de la morfologia de cristales de nieve o diagrama de Nakaya. Indica las morfologias que
predominan en condiciones de presion atmosférica estandar y bajo determinados niveles de temperatura y de
humedad (sobresaturacion). La linea de saturacion de agua indica la sobresaturacion del agua sobre-enfriada.
Por un lado, una disminucion de la temperatura determinara si se forman cristales en forma de placas o
columnas, mientras que un aumento en el grado de sobresaturacion determinara la complejidad de las formas
de los cristales, como la formacion de cristales con morfologia dendritica. Imagen reproducida a partir de
Nakaya (1954).
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Después del depdsito en superficie, la nieve puede sufrir procesos de fusion o sublimacion lo
suficientemente intensos como para desaparecer rapidamente o, por el contrario, puede persistir en
la superficie terrestre durante largos periodos de tiempo. En este Gltimo caso, los cristales de nieve
se aglutinan (Buser y Good, 1986) y forman lo que se denomina como manto de nieve, un medio
semi-poroso constituido por aire, vapor de agua, y hielo. Cuando esta constituido unicamente por
estos tres componentes se denomina “seco”, pero también puede ser “himedo” si contiene agua en
estado liquido ocupando los espacios vacios de la matriz de nieve, cuyo origen pueden ser los
procesos de fusion del propio manto o la precipitacion en forma liquida (lluvia) sobre el manto
(Essery, 2009). Durante la temporada de ablacion del manto (primavera—verano o estacion seca en
climas tropicales) puede haber una alternancia continua entre condiciones hiimedas y secas debido a
las constantes transiciones de fase (Michele et al., 2013). Cada evento de precipitacion ocurre bajo
unas condiciones ambientales determinadas, por lo que eventos de precipitacion sucesivos formaran
capas superpuestas, cada una con unas caracteristicas propias (principios en los que se basa el
Capitulo V). Ademas, las heterogeneidades de la topografia del terreno donde se acumule la nieve
(p.¢j., pendiente, naturaleza del sustrato, o vegetacion) también condicionan las caracteristicas de
cada capa. Todos estos factores le otorgan al manto de nieve un marcado ordenamiento estratigrafico
interno (Fierz et al., 2009). De manera general, los limites entre las capas del manto no son netos y
su trazado variara en funcion del observador.

3.1. Temperatura

La conductividad térmica de la nieve recién caida es muy baja (~0,1 W m™ K™), un valor de 10 a 20
veces menor que los valores del hielo o del suelo himedo (Lehning, 2009). Para ejemplificar lo que
implica unos valores tan bajos, una capa de nieve muy fina puede reducir tanto el flujo de calor hacia
el suelo que en regiones sin permafrost solamente se congela la parte mas superficial del suelo y el
flujo de agua subterranea no se ve interrumpido (Lynch-Stieglitz, 1994). La variacion de temperatura
lo largo de todo el espesor del manto de nieve (linea vertical entre la interfase nieve—sustrato y nieve—
atmosfera) dependera del intercambio de calor con sus limites , de la conductividad de la matriz de
nieve y del aire que rellena sus espacios vacios, de los procesos endotérmicos (fusion, evaporacion,
sublimacién) y exotérmicos (recristalizacion), de la difusion del vapor de agua entre los espacios
vacios, y de las propiedades intrinsecas de la nieve como su estructura, resistencia, viscosidad,
densidad y mddulo elastico (Derksen et al., 2009; Fiertz, 2011; Rutter et al., 2014; Schneebeli y
Sokratov, 2004).

A medida que pasa el tiempo, las interacciones termodinamicas entre las diferentes fases del agua
que componen el manto (liquida, sélida, y gaseosa), tienden a transformar la estructura interna y
propiedades fisicas del manto mediante un proceso llamado metamorfismo, que puede acentuar o
atenuar la estratificacion inicial. En el interior de las capas de hielo polar (Antartida y Groenlandia)
las temperaturas suelen ser muy bajas y el manto de nieve normalmente tiene espesor importante,
con gradientes de temperatura inexistentes o muy bajos. En estos casos el metamorfismo se
denomina isotérmico (Arnaud et al., 1998) o destructivo (Eugster, 1952). Cuando los cristales de
nieve alcanzan la superficie terrestre suelen tener formas iniciales estrelladas, dendriticas, o de aguja
(Sommerfeld y LaChapelle, 1970), lo que les confiere una energia superficial alta, que puede
incrementarse aun mas si los cristales son fragmentados por procesos postdeposicionales como la
erosion edlica. Durante el metamorfismo isotérmico la energia libre de los cristales tiende a disminuir
debido a una trasferencia de masa desde las zonas convexas de los cristales, que tienen una mayor
presion de vapor (y se produce una sublimacion) hacia las zonas concavas, cuya presion de vapor es
menor (y se produce una condensacion). Es por esto que, en general, los cristales de nieve tienden a
volverse mas redondeados (equidimensionales; Bader et al., 1939; Yosida, 1955), los cristales mas
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pequetios a desaparecer, y los mas grandes a aumentar su tamafio, incrementando el tamafio medio
y disminuyendo su niimero total por unidad de area. Durante este tipo de metamorfismo la densidad
del manto tiende a aumentar desde aproximadamente de 80 a 250 kg m™ (Singh, 2014).

Fuera de las zonas polares los mantos de nieve son estacionales y no son tan profundos. La
temperatura en las capas superficiales estd constantemente condicionada por la temperatura
atmosférica, mientras que, en las capas de la parte inferior, que estan en contacto con el lecho (suelo,
roca, hielo), la temperatura permanece practicamente constante a ~0 °C. Este patron de distribucion
de la temperatura produce un gradiente térmico (inestabilidad térmica) que da lugar al metamorfismo
de gradiente térmico o constructivo (Colbeck, 1982; Eugster, 1952; Fierz et al. 2009; Sommerfeld y
Lachapelle, 1970), que actua desde el momento en el que se acumula la nieve hasta su desaparicion
(Sommerfeld y Businger, 1965). Ademas, también existe un gradiente de la presion de vapor (debido
a su relacion directa con la temperatura), con unos valores de presion mayores en la base y menores
en la superficie, generando una migracion ascendente del vapor a través de los espacios vacios del
manto (Quervain, 1958; Yosida, 1955). El vapor se produce a partir de la sublimacién de la parte
superior de los cristales y durante su trayectoria choca con la parte inferior de los cristales
suprayacentes, donde se condensa, aumentando la masa y propiciando un crecimiento hacia abajo de
los cristales (Sturm y Benson, 1997). Este mecanismo de crecimiento cristalino cinético por
migracion de vapor de agua fue denominado “hand-to-hand” (Yosida, 1955) y si se mantiene en el
tiempo, los cristales que originalmente conformaban el manto de nieve pueden ser transformados y
sustituidos por completo.

Cuando hay gradientes de temperatura muy altos, normalmente del orden de >10 °C m™ (Colbeck,
1982), el crecimiento de este tipo de cristales se acentia, siendo particularmente prevalente en la
relativamente “caliente” base del manto de nieve. En estos casos, los cristales que son producidos se
caracterizan por tener por tener superficies planas y esquinas afiladas (anhedrales o solid-type),
mientras que otros muestran superficies escalonadas bien desarrolladas y forma de copa invertida
(euhedrales o skeleton-type; Akitaya, 1974; Bradley et al., 1977; Sommerfeld y LaChapelle, 1970).
Ambos tipos se caracterizan por tener un tamafio que generalmente es mayor a 1 mm, una disposicion
vertical de su eje ¢ (Shumskii, 1964) y una adherencia muy baja entre si. Como consecuencia, las
capas que estén constituidas por este tipo de cristales tendran unos valores bajos de densidad que
afectan directamente a los valores del modulo de Young y viscosidad (Mellor, 1975), lo que dara
lugar a una resistencia baja a esfuerzos de cizalla (Singh, 2011). Ademas, este tipo de capas tienen
una conductividad térmica baja (aislamiento térmico; MacKay y MacKay, 1975) y una porosidad
alta (6778 %; Bader, 1939). Los efectos de estos cristales que sobre la difusion del calor y del vapor
de agua a través del manto pueden propiciar la alteracion diagenética de la distribucion de
indicadores climaticos (Cuffey y Steig, 1998). Las primeras evidencias registradas de capas en
profundidad conformadas por este tipo de cristales se encontraron en Laponia en el afio 1858 por J.
Wolley, en 1883 por E. Nordenskjold, y por otros exploradores entre los afios 1885 y 1910 en
Groenlandia y Antartida (Akitaya, 1974). Ya en Europa, en el afio 1934, Paulcke las identifico en
los Alpes. Finalmente, fue Seligman (1936) quien acuiié el término de escarcha profunda (depth
hoar; DH) para denominar a este tipo de capas.

Aunque las capas de DH suelen aparecer en profundidad, también pueden presentarse en zonas
cercanas a la superficie en un periodo corto de tiempo, como resultado de los constantes cambios de
la temperatura atmosférica que hacen que la temperatura en esta parte del manto de nieve tenga una
variabilidad muy alta. También han sido identificadas en mantos de nieve con gradientes térmicos
muy pequefios (0,03 °C cm™; Flin y Brzoska, 2008) e incluso bajo condiciones isotérmicas (Dominé
et al., 2003). Ademas del gradiente térmico, la formacion de DH también esta sujeta a factores como
el tamafio de grano, textura, y densidad inicial de la nieve (Pfeffer y Mrugala, 2002). E1 DH también
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puede estar presente en el Artico, ya que los gradientes de temperatura necesarios para su formacion
pueden darse al inicio de la temporada invernal, cuando el manto de nieve tiene poco espesor y la
temperatura en el contacto con el lecho es cercana a los 0 °C. En este tipo de entornos los cristales
suelen ser grandes (2—20 mm), facetados, y estriados que forman capas con una densidad de 200—
400 kg m y una conductividad térmica de 0,025-0,1 W m™' K™ (Akitaya, 1974; Domine et al, 2012;
Domine et al, 2016; Sturm et al, 1997; Sturm et al, 2002). Por lo tanto, estos niveles de DH son
comunmente usados como marcadores visuales de ciclos anuales (Alley et al., 1990). Para conocer
y entender mejor la formacion de este material se han llevado a cabo experimentos en laboratorio,
donde se ha replicado la formacion de DH (Akitaya, 1967; Bader, 1939; de Quervain, 1958, 1963).
Segun los experimentos de Akitaya (1974), existe una tercera clase de DH mucho mas cohesivo
denominado “hard”, que se forma cuando nieve de alta densidad y una temperatura media de -7 °C
es expuesta a gradientes de temperatura de més de -0.39 °C cm™ y muestra una mayor resistencia a
esfuerzos que las otras formas de DH.

Todos los fendmenos consecuencia del metamorfismo de gradiente térmico son especialmente
importantes a la hora de evaluar el balance de masa glaciar (Bugnion y Stone, 2002), en la
interpretacion de registros isotopicos (Legagneux et al., 2003), balance energético (Sokratov y Barry,
2002), y en las simulaciones de la evolucion temporal de los mantos de nieve (Brun et al., 1992;
Bartelt y Lehning, 2002; Jordan, 1991).

3.2 Densidad

La densidad de la nieve recién caida depende de varios factores, entre ellos su morfologia (diagrama
de Nakaya; Figura 1) y varia entre 20 kg m™ a 250 kg m™ (p.ej., Fassnacht y Soulis, 2002; Reek et
al., 1992) o incluso 10 kg m” y 350 kg m™, seglin mediciones hechas en diferentes puntos de
E.E.U.U. (Judson y Doesken, 2000). Con el paso del tiempo la densidad de la nieve cambia (Carroll
1977; Conger y McClung 2009; Michele et al. 2013), por lo que la densidad nominal de los mantos
de nieve se encuentra entre los 80 kg m™ y los 600 kg m™ (Pomeroy y Gray, 1995). Las variaciones
de densidad no son solo consecuencia de la accion de procesos metamorficos, como hemos visto en
la seccion anterior, sino que existen otros procesos postdeposicionales como la compactacion
gravitacional (Anderson, 1976; Kojima, 1967), condiciones atmosféricas, topografia del terreno
(Harper y Bradford, 2003), tasa de precipitacion, tamafio y morfologia de los cristales de nieve, o la
disgregacion eolica que pueden modificar los valores in iniciales de la densidad de masa. Es por esto
que hay una marcada diferencia entre los valores que exhibe el manto entre el inicio y en el final de
la temporada (Bormann et al., 2013).

Habitualmente se asume una relacion aproximadamente linear entre la densidad y el tiempo como
una aproximacion del proceso de densificacion de la nieve (Jonas et al., 2009; Sturm et al., 2010).
Sin embargo, es una aproximacion muy simple, tiene una aplicacion espacial muy limitada, no es
valida para la variabilidad interanual de las tasas de densificacion, ni provee nexos con los diferentes
procesos fisicos que afectan al manto de nieve (Bormann et al., 2013).

Las variaciones de densidad de masa afectan a la distribucion del calor dentro del manto, ya que
unos valores altos favorecen la conduccion a través de la parte solida, mientras que unos valores
bajos favoreceran procesos de difusién y conveccion del calor a través de los espacios vacios
(Colbeck, 1994; Sommerfeld, 1983; Yosida, 1955). Ademas, la densidad de masa también es
importante para la parametrizacion de otras propiedades fisicas de la nieve como la permeabilidad
(Calonne et al., 2012; Shimizu, 1970; Zermatten et al., 2014), la permeabilidad fotoquimica (Calonne
etal. 2011; Sturm et al. 1997), parametrizacion de las propiedades mecanicas (Hannula et al., 2016;
Jamieson y Johnston, 2001; Wang y Baker, 2013), prediccion de aludes (Birkeland, 2001; Brun et
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al., 1989; Hirashima et al., 2009), estimacion de la carga de nieve (Melgysund et al., 2007) ,
hidrologia del manto de nieve (Jonas et al., 2009; Rango y Martinec, 1995; Sturm et al., 2010),
traficabilidad de la nieve (Lee y Wang, 2009), y para los procesos de transformacion de nieve en
hielo, como los que se describen en el Capitulo IV (Alley, 1988). Entre los varios tipos de modelos
de nieve, existen modelos climaticos como SNTHERM.89 (Jordan, 1991), CROCUS (Brun et al.,
1989), o SNOWPACK (Lehning et al., 2002), modelos que describen el flujo de aire a través del
manto de nieve (Albert, 1996), su contenido isotopico (Neumann y Waddington, 2004), o modelos
de deflacion (Lenaerts et al., 2012) que usan la densidad de masa como parametro de entrada.

3.3. Efecto de los aerosoles sobre las propiedades radiativas del manto de nieve

La nieve es un material que influye profundamente en el balance global de energia gracias a su alto
albedo (Capitulo II; Hadley y Kirchstetter, 2012; Lemke et al., 2007), que puede variar entre 0,8 y
0,9. Gracias a su estructura y propiedades fisicas, posee una reflectancia que es especialmente alta
en el rango visible del espectro electromagnético, lo que explica su color blanco. Cuando un foton
entra en un manto de nieve “limpio” (i.e., cuyo contenido en impurezas es bajo) sufre sucesivos
fenémenos de reflexion y refraccion, que de manera constante cambian drasticamente la direccion
de propagacion de dicho foton, aumentando las posibilidades de que en un momento dado sea
expulsado del manto de nieve.

Una vez emitidos los aerosoles, las particulas que los componen pueden ser eliminadas de la
atmosfera y depositadas en la superficie del manto de nieve mediante un proceso llamado deposicion
htimeda (Wang et al., 1978), que puede actuar a través de dos mecanismos: barrido dentro de la nube
0 ICS (In-Cloud Scavenging) y barrido por debajo de la nube o BCS (Below-Cloud Scavenging;
Rasch et al., 2000; Slinn y Hales, 1971; Zikova y Zdimal, 2016). En el primer mecanismo, las
particulas sirven de nucleos de condensacion de gotas de agua o de cristales de hielo dentro de las
nubes (Pruppacher y Klett, 2010), que posteriormente son eliminados de la atmdsfera cuando crecen
hasta alcanzar el tamafio critico, a partir del cual caen por gravedad (Croft et al., 2010; Pruppacher
y Klett, 2010). El segundo proceso (BCS) es muy dependiente del tamaiio inicial de las gotas de
lluvia o de los cristales de nieve (Andronache, 2003, 2006) ya que durante su caida colisionan y
arrastran las particulas que se encuentren en su trayectoria (Chate et al., 2011). También se puede
producir una deposicion seca, producto de la sedimentacion por gravedad, impacto, interceptacion o
difusion.

En la parte infrarroja del espectro, el albedo producido por la nieve es controlado especialmente
por el tamafio y por la forma de los cristales de hielo (Warren, 1982; Wiscombe y Warren, 1980),
mientras que en el espectro visible el albedo esta mas condicionado por la presencia de particulas,
especialmente cuando tienen un alto contenido en carbono (p.ej., BC) que aumentan la probabilidad
de que un foton pueda ser absorbido por estas PAL, disminuyendo asi la capacidad reflectiva de la
nieve (menor albedo; Chylek et al., 1984). Este proceso provoca una mayor absorcion de la energia
solar, que desencadenara un calentamiento de la superficie del manto de nieve (FR positivo) y, por
lo tanto, un incremento de la tasa de fusion (Skiles et al., 2018). Ademas, este calentamiento del
manto de nieve puede activar tres procesos de retroalimentacion: primero, propicia el crecimiento de
los granos que conforman la nieve, lo que reducira atin mas su reflectividad o albedo (Doherty et al.,
2013; Skiles y Painter, 2017). Segundo, a medida que la fusién progresa, la extension de la cobertura
de nieve va disminuyendo, dejando expuesto un porcentaje cada vez mayor de la superficie terrestre
infrayacente, cuyo albedo habitualmente es mucho menor que el de la nieve, lo que intensificara la
absorcion de energia y a su vez dara lugar a una mayor tasa de fusion. Finalmente, debido al caracter
insoluble de las PAL, a medida que progresa la fusion aumentara la concentracion de particulas, lo
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que intensificara atin mas el derretimiento (Doherty et al., 2013). Estos procesos que disminuyen el
albedo pueden verse ralentizados por la caida de nieve fresca (O’Neill y Gray, 1972), y pueden ser
modulados por otros factores, como el angulo del cenit solar, la densidad de la nieve, la rugosidad y
topografia de la superficie, la profundidad del manto de nieve, o el contenido en agua liquida (Warren
y Biscombe, 1985). Por todas estas razones, los efectos de las PAL sobre la cridsfera (tanto mantos
de nieve como glaciares) ha suscitado en los ultimos 20 afios un creciente interés cientifico (Di
Mauro et al., 2015; Kaspari et al., 2015).

Cuando finaliza la temporada invernal o la temporada de lluvias en los tropicos, las temperaturas
se incrementan por encima del punto de fusion y el manto de nieve deja se ser alimentado por nuevas
nevadas y se empieza a derretir (temporada de ablacion). A partir de este momento el manto pasa
por 3 fases principales: primero, la temperatura de todo el manto se homogeniza en torno al punto
de fusion (0 °C; isotérmico). Posteriormente, el agua liquida que se ha generado queda contenida
dentro del manto de nieve, pero no es liberada en forma de escorrentia. Por ultimo, la saturacion de
los poros en la matriz de nieve alcanza niveles tan altos que el agua es finalmente expulsada
(Dingman, 2015), incorporandose a los sistemas hidrologicos aguas abajo. Sin embargo, el inicio de
las condiciones isotérmicas tiene una variabilidad interanual alta (Kattelmann y Dozier, 1999).
Debido a la presencia de PAL (como el BC), la temporada de ablacion del manto puede adelantarse
y la tasa de fusion se puede incrementar.

3.4. Forzamiento radiativo del BC en el manto de nieve

La contribucién antropogénica al cambio climatico a través de la emision de las PAL ha sido
identificada desde inicios de la década de 1970 (Landsberg, 1970). Existen evidencias de que en las
ultimas décadas las emisiones han aumentado, provocando impactos importantes en el ciclo
climatico e hidrologico (Haywood et al., 1998; Kim et al., 2008). Estudios realizados a partir de
observaciones in-situ y monitorizacion via satélite han senalado la existencia de las llamadas Nubes
Marrones Atmosféricas o ABCs (Atmospheric Brown Clouds), masas de aire con concentraciones
altas de aerosoles primarios, como 6xidos de nitrogeno (NOx), CO, SO,, o NH3, asi como cientos de
acidos y gases organicos. El color marrén se debe a la absorcion y dispersion de la radiacion solar
causado por algunos de sus componentes como las particulas carbonosas, ceniza, particulas de polvo,
y dioxido de Nitrogeno (Bonasoni et al., 2012). La concentracion de las ABCs fuera de las zonas
tropicales es mas alta en verano, ya que durante el resto de estaciones la lluvia elimina de manera
eficiente los aerosoles de la atmodsfera (Bonasoni et al., 2012).

En promedio, el FR ejercido por el BC depositado en la nieve es muy pequefio (+0,05 W m™).
Sin embargo, en regiones donde hay una extensa cobertura de nieve como en el Artico o los
Himalayas los valores incrementan hasta alcanzar +0,6 W m™ y +0,3 W m™, respectivamente. Estos
valores pueden ser comparables con el FR de +1,5 W m? causado por la acumulacion de CO; en la
atmosfera desde la época preindustrial (Flanner et al., 2007). Por su parte el [IPCC ARS ha reportado
un forzamiento radiativo antropogénico producto del BC en nieve y en hielo de +0,04 W m™, con un
rango de incertidumbre de 0,02 a 0,09 W m™ (Boucher et al., 2013), siendo las estimaciones mas
recientes de +0,01 W m™ y de +0,04 W m™ (Lin et al., 2014; Namazi et al., 2015). Un ejemplo para
ilustrar de manera clara los efectos que pueden tener el depdsito de BC en nieve o hielo tenemos que
fijarnos en los glaciares de los Alpes franceses, donde a partir de analisis llevados a cabo en nticleos
de hielo, se sabe que hubo un incremento violento y generalizado en las concentraciones de BC a
mediados del s. XIX, coincidiendo con la revolucion industrial (McConnell et al., 2007). A su vez,
los registros revelan un retroceso de estos glaciares a partir del afio 1865 (Grove et al., 2004), que
continda en la actualidad. En un principio, este comportamiento fue relacionado con un aumento de
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las temperaturas (Zumbiihl et al., 2008) o con una disminucion de la precipitacion (Vincent et al.,
2005), pero los registros climaticos no indicaron lo mismo (Auer et al., 2007; Casty et al., 2005), ya
que cuando empezd el retroceso las temperaturas eran frias y las precipitaciones no presentaban
cambios aparentes (Auer et al.,, 2007; Casty et al., 2005; Oerlemans, 2005), condiciones que
encajarian mas con un balance positivo. Por lo tanto, el retroceso observado podria estar directamente
relacionado con las emisiones de BC pertenecientes a esta época de alta actividad industrial (Painter
etal., 2013).
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4. Formacion, evolucion y microestructura del hielo natural

Las capas de hielo polar en la Antartida y Groenlandia presentan numerosas ventajas para el estudio
de la formacion y evolucion microestructural del hielo natural. Estas grandes masas de hielo han sido
sometidas una amplia gama de esfuerzos y condiciones de temperatura a lo largo de extensos
periodos de tiempo, brindando registros mas extensos, simples y estables en comparacién con los
glaciares de montaiia (Faria et al., 2014a). Aunque los principios fundamentales de formacion y
evolucion son extrapolables al hielo de glaciares, en estos ambientes hay otros factores que pueden
influir en su evolucidon, como temperaturas mas altas, mayor presencia de impurezas y pendientes
mas pronunciadas.

4.1. Estudios en hielo natural: inicios y trayectoria

Uno de los primeros estudios fue llevado a cabo por Sorge (1935), en el cual se extrajo un testigo de
hielo de 15 m en la estacion Eismitte (Groenlandia). Mas tarde, la Expedicion Antartida Noruego-
Britanica-Sueca (NBSAE; Schytt, 1958; Swithinbank, 1957), el proyecto de investigacion del campo
de hielo de Juneau (Miller, 1954) y las expediciones polares francesas (EPF) en el centro de
Groenlandia (Heuberger, 1954) también recuperaron testigos de hielo. Sin embargo, la calidad de
los testigos era muy baja, lo que impedia realizar estudios detallados. A partir de la celebracion del
Afo Geofisico Internacional 1957—-1958, aument6 el interés en llevar a cabo grandes proyectos de
investigacion enfocados en el hielo polar, ya que una de las prioridades era fomentar la perforacion
de testigos profundos en zonas polares con fines cientificos.

El inicio de la exploracion polar a través de este tipo de estudios tuvo lugar en Groenlandia, con
el testigo de Camp Century entre los afios 1963 y 1966, que alcanzo6 una profundidad de 1.375 m.
Una de sus caracteristicas mas importantes es que fue el primer testigo en alcanzar el lecho rocoso
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Figura I. Mapas de la Antartida (Izquierda) y de Groenlandia (derecha) donde se indican los puntos de
extraccion de los principales testigos de hielo profundo. Las zonas grises en la Antartida indican las
plataformas de hielo flotantes y la cruz indica el polo sur geografico. Modificado a partir de Faria et al.,
(2014a).
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de la capa de hielo (Hansen y Langway, 1966). Posteriormente, el testigo Dye 3, cuya perforacion
comenzo en 1979, alcanzo el lecho de roca en 1981 a una profundidad de 2.037 m (Dansgaard et al.,
1982). Mas tarde, la primera conferencia de las Naciones Unidas sobre el Medio Ambiente en 1972,
motivo a la Comisioén Europea a lanzar el primer programa de accion medioambiental, el primero de
una serie de planes quinquenales destinados a abordar problemas medioambientales criticos. En 1974
se cred la Fundacion Europea de la Ciencia (ESF, por sus siglas en inglés), que en 1986 lanzaria la
Red de Programas de Ciencia Polar (Polar Science Network Program). De esta manera, se
establecieron las bases para la creacion de exitosos proyectos europeos de perforacion de testigos
profundos en regiones polares, con esquemas de financiacion colaborativa entre la Comision
Europea, la Fundacion Europea de la Ciencia y varias agencias de financiacion nacionales. En 1988,
la Fundacion Europea de la Ciencia decidio lanzar el Programa Glacioldgico Europeo. El primer
proyecto de este programa fue el GRIP (Greenland Ice-core Project), que buscaba perforar la capa
de hielo de Groenlandia en su punto mas alto (Summit), con el objetivo de investigar los cambios
climaticos y medioambientales en los ultimos 250.000 afios (GRIP Community Members, 1996). La
perforacion se inicié en 1990 y termind en 1992, alcanzando los 3.028 m de profundidad (Johnsen
et al., 1994). Casi al mismo tiempo, un proyecto complementario llevado a cabo por Estados Unidos
llamado GISP2 (Greenland Ice Sheet Project II) se perford a 25 km al oeste de GRIP. Fue iniciado
oficialmente en 1989 y finaliz6 en 1993, alcanzando una profundidad de 3.053 m (Gow et al., 1997).
La presencia de perturbaciones en el hielo perteneciente al Eemiense puso de manifiesto la necesidad
de perforar mas testigos de hielo que abarcaran un periodo de tiempo mayor. Para llevar a cabo este
cometido, se cre6 el NGRIP (North Greenland Ice core Project; Dahl-Jensen et al., 2002), llevado a
cabo entre los afios 1996 y 2003, y cuyo testigo alcanzo una profundidad total de 3.085 m
(NorthGRIP Members, 2004) y el NEEM (North Greenland EEMian ice drilling), perforado entre
las localizaciones de NGRIP y Camp Century, y cuya profundidad final alcanzo los 2.537 m en 2010
(NEEM Community Members, 2013).

En la Antartida, el primer testigo profundo fue perforado en la estacion Byrd entre 1966 y 1968,
alcanzando una profundidad total de 2.064 m (Ueda y Garfield, 1970). Posteriormente, comenzo la
perforacion en la estacion soviética de Vostok, establecida en diciembre de 1957 durante el Afio
Geofisico Internacional. Por debajo del lugar de perforacion, a mas de 4 km de profundidad, se
encuentra uno de los lagos mas grandes del mundo, el Lago Vostok (Kapitsa et al., 1996). La
perforacion se inicio en 1990 y finalizé en 2012, cuando se alcanzé definitivamente la superficie del
lago, lo que supuso la recuperacion de un testigo de hielo con una longitud de 3.770 m (Jones, 2012;
Talalay, 2012; Vasiliev et al., 2012). Entre 1996 y 2006 estuvo vigente el Proyecto Europeo de
Perforacion de Hielo en la Antartida (EPICA, por sus siglas en inglés), un programa cientifico
perteneciente a la Fundacion de la Ciencia Europea y a la Comision Europea (Oerter et al., 2009). El
principal objetivo de este proyecto era alcanzar el lecho rocoso para obtener registros paleo-
climaticos de la capa del interior del continente antartico. En el contexto de este proyecto se
perforaron dos testigos de hielo. Uno de ellos es el Epica Dome C (EDC), cuya logistica estuvo a
cargo de Italia y Francia. El proceso de perforacion tuvo dos etapas: la primera llamada EDC96 dur6
de 1996 a 1999, alcanzando una profundidad total de 788 m (EPICA Community Members, 2004),
y la segunda etapa (EDC99) comenzé en 1999 y termind en 2004, alcanzando los 3.260 m (Jouzel
et al., 2007). El otro testigo incluido en el proyecto EPICA fue el EDML (Epica Dronning Maud
Land; EPICA Community Members, 2006). La logistica estuvo a cargo de Alemania a través del
Alfred Wegener Institute (AWI). Las labores de perforacion empezaron en 2002 y finalizaron en
2006, alcanzando una profundidad de 2.774 m (QOerter et al., 2009). En 1995 y 1996, Japon perford
un testigo de hielo llamado Dome Fuji, que alcanzé una profundidad de 2.503 m (Dome-F Deep
Coring Group, 1998). Posteriormente, en 2003, se iniciaron las labores de perforacion de otro testigo
llamado Dome Fuji 2, que alcanz6 una profundidad final de 3.035 m en 2007. El testigo mas reciente
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es el WAIS (West Antarctic Ice Sheet), realizado entre 2008 y 2011, con una longitud de 3.405 m,
proporcionando registros de alta resolucion (Fitzpatrick et al., 2014).

La informacion referente a otros testigos de hielo perforados en las regiones polares, a los cuales
no se hace referencia en este texto, se puede encontrar en estudios como el realizado por Faria et al.
(2014a), Bentley y Koci (2007), Langway (2008), Jouzel et al. (2013), o en el portal de la Oficina
Nacional de Administracion Oceanica y Atmosférica estadounidense (NOAA) en
www.ncdc.noaa.gov/paleo/icecore.

4.2. Formacion del hielo natural

Continuando con el proceso de evolucion del manto de nieve estacional que se inicid en el Capitulo
II1, a medida que se acumulan las capas generadas por los sucesivos eventos de precipitacion, las
mas profundas van quedando progresivamente enterradas y la carga que soportan va aumentando,
provocando su compactacion, es decir, una reduccion del espacio ocupado por el aire que hay entre
los cristales de nieve (densificacion). El resultado es un material poroso llamado firn (Colbeck, 1983;
Fierz et al., 2009). En las regiones polares secas (ej., Antartida), el firn puede extenderse desde una
zona muy cercana de la superficie hasta una profundidad de ~50-100 metros. En este intervalo, se
produce un aumento gradual de la densidad, desde 350-400 kg m™ por debajo del limite de transicion
nieve/firn, hasta 820-840 kgm™ en el limite inferior del firn. En los primeros 10-20 m del firn, se
produce un intercambio de gases con la atmosfera a través de procesos de conveccion gracias a
gradientes de presion (Bender et al., 1994; Colbeck, 1989). Con el aumento de la profundidad, el
transporte de gases pasa a ser controlado por la difusion producida por los gradientes de densidad de
vapor de agua (Colbeck, 1983). Ademas, en este entorno el intercambio de gases también esta
condicionado por las propiedades geométricas y topologicas de los poros, que a su vez depende de
la estructura original del manto de nieve y de la historia metamorfica del firn (Faria et al., 2018).
Existen algunas diferencias entre el firn que se encuentra en Groenlandia y el de la Antartida. El
trabajo de McDowell et al. (2020) analiz6 las caracteristicas del firn en la capa de hielo oeste de la
Antartida (WAIS) y en Groenlandia (Summit). Los resultados obtenidos mostraron que, en general,
en WAIS (0,494 + 0,038 kg m™) el firn era mas denso que en Summit (0,447 = 0,047 kg m™), a pesar
de que ambos sitios poseian una temperatura media anual (-29,0 £ 8,2 °C en Summity -28,3+7,2 °C
en WAIS) y una tasa de acumulacion (0,22 m a'; Gow et al., 1997; Fudge et al., 2016) similar. El
firn puede almacenar grandes cantidades de agua en sus poros, dado que el agua de fusion que se
genera en superficie se infiltra a través de la nieve hasta el firn poroso, donde se almacena formando
acuiferos que se pueden recongelar localmente formando capas horizontales cuyo espesor puede
variar entre varios metros o centimetros (Machguth et al. 2016; McFerrin et al., 2019). Existen
estimaciones que sugieren que en la capa de hielo de Groenlandia entre el 30 % y el 40 % del agua
de deshielo se almacena en el firn (van den Broeke et al., 2009; van Angelen et al., 2013), esto supone
un volumen de agua entre ~322 y 1.289 Gt (Harper et al., 2012).

El limite inferior del firn se conoce como la transicion firn-hielo. A partir de este punto se produce
el cierre definitivo de los canales de interconexion de los poros del firn, formando burbujas aisladas
que ocupan aproximadamente el 10 % del volumen del hielo, por lo que le denomina hielo con
burbujas (bubbly ice). Estas burbujas representan un archivo tnico para la reconstruccion de las
condiciones atmosféricas del pasado a través del analisis quimico del aire atrapado en su interior. De
esta manera, se pueden analizar gases de efecto invernadero como CO,, CHs, 0 N2O (Etheridge et
al., 1996; Loulergue et al., 2008; Stauffer et al., 1985; Wolf, 2011) o reconstruir de la temperatura
atmosférica a escala local y global mediante el estudio de relaciones isotopicas como §'°0 y §°H
(Dansgaard, 1953, 1954; Galewsky et al., 2016; Lorius et al., 1979; Vinther et al., 2009). Sin
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embargo, como en el estadio previo (firn) habia intercambio de aire con la atmosfera, es dificil la
aplicacion de métodos de datacion, ya que el aire del interior de las burbujas sera siempre mas joven
que la matriz de hielo circundante, fendémeno conocido como “diferencia de edad hielo-aire”
(Barnola et al., 1987; Bender, 2002; Faria et al., 2018; Raynaud et al., 2007; Schwander y Stauffer,
1984). A medida que aumenta la profundidad, el tamafio medio de las burbujas de aire disminuye y
la presion del gas en su interior aumenta para compensar la sobrecarga producida por la columna de
hielo suprayacente (Lipenkov et al., 1997; Salamatin et al., 1997, 2009; Ueltzhoffer, 2010). Sin
embargo, la presion dentro de las burbujas no aumenta indefinidamente, y por debajo de una
profundidad critica las burbujas dejan de ser termodinamicamente estables. En este punto, las
moléculas de gas y agua se reorganizaran en compuestos cristalinos llamados hidratos de clatrato
(Kipfstuhl et al., 2001; Salamatin et al., 2001; Shoji y Langway, 1982). En el hielo polar, estos
clatratos estan formados principalmente por aire, por lo que en este caso se suelen denominar hidratos
de aire (Faria et al., 2018), cuya existencia en las capas de hielo profundas fue propuesta por Stanley
L. Miller en 1969 y posteriormente confirmada en testigos de hielo perforados en Groenlandia como
Dye-3 (Shoji y Langway, 1982), Camp Century, (Shoji y Langway, 1987), NGRIP (Kipfstuhl et al.,
2001), y GISP2 (Suwa y Bender, 2008). En testigos perforados en la Antartida también se han
identificado, por ejemplo, en Byrd Station (Shoji y Langway, 1987), Vostok (Uchida et al., 1994),
Dome Fuji (Narita et al, 1999), y EDML (Faria et al., 2009). No todas las burbujas de aire se
transforman en hidratos de aire a la misma profundidad, sino que burbujas e hidratos coexisten a lo
largo de una zona de transicién, conocida como BHZ (Buble-hydrate transition zone), que
habitualmente se extiende a lo largo de 500 m (Faria et al. 2010, 2009; Kipfstuhl et al. 2001; Narita
et al., 1999; Shoji y Langway, 1982, 1987) y cuyo limite superior variara en funcion de la
temperatura y la presion de la matriz de hielo. Por ejemplo, se encuentra a una profundidad de
1.099 m en Camp Century (Shoji y Langway, 1987), 916 m en NGRIP (Kipfstuhl et al, 2001),
1.000 m en GISP2 (Suwa y Bender, 2008), 727 m en Byrd Station (Gow, 1968, 1971), 500 m en
Dome F (Narita et al., 1999; Ohno et al., 2004), o0 700 m en EDML (Faria et al., 2010).

4.3. Microestructura del hielo

En las condiciones naturales predominantes en la superficie terrestre (temperatura y presion
estandar), los cristales de hielo poseen una red cristalina hexagonal (hielo I,), cuyos principales ejes
cristalograficos son: a,, a., y a, en el plano basal, y el eje principal de simetria (c), perpendicular al
plano basal (Figura 2). La celda elemental consiste en una disposicion tetraédrica de las moléculas
de agua en un paralelepipedo delimitado por los ejes a y ¢. Las dimensiones de la celda unitaria
(=4,52 A alo largo de los ejes a y de =7,26 A a lo largo del eje ¢ ; Hobbs et al., 1974) y un factor de
empaquetamiento inferior al 34 % son, en conjunto, responsables de la baja densidad del hielo I, en
comparacion con el agua liquida y de la reduccion de su punto de fusion inducida por la presion a
altas temperaturas (Schulson y Duval, 2009). El hielo I es solo uno de los mas de 18 polimorfos de
hielo (Fuentes-Landete et al., 2015), ya que las variaciones en las condiciones ambientales pueden
producir cambios de fase, generando otras fases estables o metaestables dentro de rangos
determinados de presion y temperatura (Bartels-Rausch, 2012).

El hielo es un sélido policristalino, es decir, esta compuesto por regiones diferenciadas adyacentes
cuyas redes cristalinas tienen orientaciones diferentes y separadas unas de otras (granos) por unas
interfaces llamadas limites de grano (LG). El estudio de las caracteristicas como el tamafio, la forma,
y el ordenamiento espacial de los granos se conoce como estereologia de grano. El hielo es un
material transversalmente isotropo, es decir, sus propiedades fisicas son las mismas en cualquier
direccion a lo largo de los planos basales. Sin embargo, presentan una fuerte anisotropia en la
direccion normal a los planos basales (direccion del eje ¢). Las orientaciones preferentes de la red
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cristalina de una poblacion de granos estan definidas principalmente por la disposicion de sus ejes ¢
y se denominan LPOs (por las siglas en inglés de Lattice Preferred Orientations). En la literatura
glaciologica, las LPOs se denominan a menudo como fabrica (Paterson, 1994), mientras que en el
campo de la ciencia de materiales se denomina fextura (Humphreys y Hatherly 2004). De esta
manera, se puede decir que un hielo policristalino que tenga una distribucion aleatoria de las
orientaciones de los ejes ¢, no tiene LPOs. En conjunto, la estereologia de los granos y la fabrica se
conocen como estereologia de la orientacion (Bunge y Schwarzer, 2001). En el interior de los granos
o en sus bordes también se pueden identificar otros elementos geométricos como limites de sub-
grano (LsG), bandas de deslizamiento' (BD), defectos en la red cristalina, poros y burbujas rellenos
aire, hidratos de clatrato, o inclusiones en forma de placa (plate-like inclusions), asi como particulas
procedentes de diferentes fuentes (ej., de polvo mineral, ceniza volcanica, aerosoles de origen
antropico) que en ocasiones se depositan en concentraciones lo suficientemente grandes como para
formar capas visibles a simple vista (Svensson et al., 2005). Por consiguiente, el término
microestructura del hielo hace referencia al conjunto de todos estos elementos mas la estereologia
de la orientacion.

La microestructura controla las propiedades fisicas del hielo y su evolucion depende directamente
de factores como historial de deformacion, condiciones térmicas, o el contenido de impurezas de la
masa de hielo (Alley et al., 1986b; Alley y Woods, 1996). Debido a estas interacciones es posible
identificar cambios ambientales mediante un analisis microestructural, de hecho, se han encontrado
correspondencias entre el registro climatico proporcionado por el 80 y la evolucién del tamafio
medio de grano (Duval y Lorius, 1980; Thorsteinsson et al., 1995), y entre el tamafio de grano y el
contenido en impurezas (Alley y Woods, 1996; Thorsteinsson et al., 1995). Para una correcta
cuantificacion su evolucién mediante observaciones microscopicas es necesario conocer parametros
como la distribucion del tamafio, la morfologia, o las caracteristicas topoldgicas de los granos
(Atkinson, 1988; Ralph, 1990).
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Figura 2. Izquierda) Monocristal de hielo In, con los principales ejes cristalograficos (a1, a2, y a3)
en el plano basal (001; en gris), y el eje principal de simetria (¢) perpendicular al plano basal. Las
lineas mas oscuras en el monocristal es un ejemplo del paralelepipedo que define la celda elemental,
en este caso delimitado por los vectores (a1, a2y ¢). Centro) Disposicion tetraédrica de las moléculas
de agua dentro de la celda elemental. Derecha) Red cristalina del hielo In. En la parte superior, vista
en un plano perpendicular a los ejes ¢ y abajo en un plano paralelo a los ejes c.

! Serie de capas paralelas donde se produce un deslizamiento intenso y tienen gran cantidad de defectos intracristalinos
(especialmente dislocaciones). Aparecen en grupos paralelos a los planos basales y son indicativos de una deformacion
por cizalla casi homogénea del grano por deslizamiento sobre los planos basales (Faria et al., 2014b).
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4.3.1. Estereologia de los granos

Dentro de los principales elementos microestructurales se encuentran los limites de sub-grano
(LsG). Son una etapa previa a la formacion de los limites de grano (LG; Figura 3). Su presencia en
el interior de los granos es una sefal inequivoca de una deformacion heterogénea, provocada por
esfuerzos intensos de cizalla, plegamiento, o torsién (Nakaya, 1958a,b). Para acomodar la
deformacion de la red cristalina se generan dislocaciones, que debido a su alta densidad por
superficie tenderan a concentrarse en un area especifica, conocida como muro de dislocaciones que
con el tiempo se uniran formando un LsG. Cuando estan en una fase avanzada de desarrollo ya han
incorporado o absorbido la mayoria de las dislocaciones de su entorno (p.ej. Weikusat et al., 2009,
Fig. 8c, Grano b), mientras que los que estan menos desarrollados todavia tienen dislocaciones
dispersas a su alrededor (p.ej. Passchier y Trouw, 1996). La diferencia de orientacion de la red
cristalina a ambos lados de este tipo de limites varia en el caso del hielo generalmente entre 0,5 °y
4° (Weikusat et al., 2011). Si la deformacion continua, la desorientacion entre los segmentos de red
aumentara, dando lugar finalmente a un LG (Duval et al., 1983; Read, 1953). Por esta razon los LG
y LsG también reciben el nombre de limites de alto angulo y de bajo angulo, respectivamente. Por
definicion, el trazado de LsG parte de un borde de grano y lo cruza hasta el extremo opuesto. Si, por
el contrario, el trazado muestra una menor intensidad y se ramifica y disipa hacia el interior, dejando
la region central sin perturbaciones, entonces no estamos frente a un LsG, sino ante un muro de
dislocaciones. Existen varios tipos de LsG en funcidon de su morfologia y disposicion respecto a los
planos basales de los cristales (Figura 4):

e Tipo n: Son perpendiculares a los planos basales (Alley et al., 1995, Fig. 2). El ejemplo mas
comun son los llamados limites inclinados “tilt boundaries”.

e Tipo p: Son paralelos a los planos basales (Weikusat et al., 2009, Fig. 1). El ejemplo mas
comun son los llamados limites de torsion “twist boundaries”.

e Tipo z: Son una mezcla geométrica entre los tipos “n” y “p”, por lo que tienen formas en
zigzag o en escalones. (Weikusat et al., 2009. Fig. 1¢). Suelen estar conectados con los tipos
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Figura 3. Ejemplos de elementos microestructurales bajo el microscopio. Limites de grano (LG),
limites de sub-grano (LsG), bandas de deslizamiento (BD), hidrato de aire (HA), ¢ hidrato de aire
descomprimido (HAd). Muestra perteneciente al testigo EDML (Antartida), a una profundidad de
1.656 m. Tomado de Faria et al. (2014b).
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Aunque los tres tipos de LsG pueden estar presentes en el mismo grano de manera simultanea, el

e

tipo mas abundante es el “p”, mientras que los menos frecuentes son los del tipo “n”. Debido a su
apariencia, los pertenecientes al tipo “p” pueden ser confundidos con bandas de deslizamiento (BD),
por lo que para evitar esta confusion hay que tener en cuenta que los primeros se manifiestan como
estrias formadas en la superficie de la muestra por sublimacion, mientras que las BD son elementos
volumétricos visibles solo en una posicion transversal al observador en muestras con un cierto

espesor (Faria, 2018; Kipfstuhl et al., 2006; Weikusat et al., 2009, Fig 1b).

4.3.2. Fabrica

Los testigos de hielo perforados de la Antartida (ej., Byrd Station, Vostok, EDC, EDML, Dome
Fuji) y en Groenlandia (ej., Camp Century, Dye 3, GRIP, GISP2, NGRIP) han demostrado que la
distribucién de los ejes ¢ evolucionan a medida que aumenta la profundidad (Durand et al., 2009;
Eichler, 2013; Faria et al., 2014a,b; Lipenkov et al., 1989; Weikusat et al., 2017). De manera general,
la distribucion proxima a la superficie es aleatoria (isotropa) y tiende a evolucionar con la
profundidad hacia un unico méaximo. Estos cambios responden a modificaciones en el sistema de
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Figura 4. Mosaico de micrografias de una muestra de hielo perteneciente al testigo EDML (Antartida) a una
profundidad de 2.176 m. Se pueden identificar elementos microestructurales como Limites de grano (LG),
bandas de deslizamiento (BD), hidrato de aire (HA), hidrato de aire descomprimido (HAd), ¢ inclusiones en
forma de placa (IP). Ademaés, también se pueden identificar los 3 tipos de limites de sub-grano sefialados por
las flechas azules: p=paralelos a los planos basales, n=perpendiculares a los planos basales, y z= en zigzag.
Tomado de Faria et al. (2014b).
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Para entender estos patrones, se realizaron experimentos de laboratorio bajo diferentes
configuraciones de esfuerzos (Jacka y Maccagan, 1984; Treverrow et al., 2012). Cuando hay una
compresion vertical uniaxial, los ejes ¢ tienden a girar hacia la direccion del eje de compresion
maxima, pasando de una distribucion aleatoria inicial a una direccion preferente (p.ej., Alley. 1998;
Azuma y Higashi, 1984; Faria et al., 2014a,b; Gow y Williamson, 1976; Ohtomo y Wakahama,
1985). Estos esfuerzos predominan en el tercio o la mitad superior de la capa de hielo, dependiendo
de la distancia a la costa, lo que determina su espesor. Estas conclusiones se basan principalmente
en observaciones realizadas en testigos de hielo extraidos de domos polares, areas con un espesor de
hielo considerable y alta estabilidad, lo que representa una situacion idealizada.

Cuando el esfuerzo predominante es la cizalla simple (tercio o mitad inferior), el eje principal de
compresion gira progresivamente desde un angulo inicial de 45° con respecto al plano de
cizallamiento hasta una orientacion casi perpendicular a dicho plano, produciendo de nuevo que los
ejes ¢ se alineen en un maximo vertical (Alley, 1998; Gow y Williamson, 1976; Montagnat et al.,
2012, 2014; Treverrow et al., 2012). Si la extension uniaxial horizontal es el régimen de deformacion
predominante, las orientaciones de los ejes ¢ siguen el mismo patron, alejandose del eje de maxima
extension y distribuyéndose en un plano perpendicular, donde estan los ejes de maxima compresion.
Conocer el mecanismo de formacion de un patron de fabrica caracteristico es fundamental para
interpretar la historia del flujo de las masas de hielo, asi como para predecir los cambios en las
propiedades mecanicas. En los experimentos de laboratorio, resulta dificil reproducir
simultaneamente los regimenes de deformacion, tension, velocidad de deformacion y temperatura
caracteristicos de las capas de hielo polares, ya que en estos entornos las tasas de deformacion son
muy bajas y actian a lo largo de periodos de tiempo muy largos. Por esta razon, se realizan ensayos
utilizando esfuerzos mayores y luego se extrapolan los resultados (p.ej., Saruya et al., 2019).

4.3.3. Evolucion de la microestructura con la profundidad

Para explicar la evolucion del tamafio, forma e interaccion entre los granos de hielo en funcion
de la profundidad, en las ultimas décadas ha habido una tendencia a apoyarse en el llamado
paradigma tripartito (o modelo de tres etapas; Alley et al, 1986a,b; Durand et al., 2006; Gow, 1969;
Stephenson, 1967 ). En muchos aspectos, el testigo de hielo de Byrd Station (Antartida) establecid
nuevos estandares para la comprension de la fisica y la microestructura de las capas de hielo polar,
ya que las observaciones llevadas a cabo sirvieron para asentar las bases de este paradigma, que
posteriormente también fueron identificadas en testigos de hielo extraidos en Groenlandia (ej., GRIP
o GISP2). Sin embargo, los avances en los métodos analiticos de los testigos de hieclo comenzaron a
cuestionar estas ideas. Por ejemplo, el testigo perteneciente al proyecto NGRIP (North Greenland
Ice Project; Groenlandia) fue el primero en utilizar el escaner lineal automatico (Automatic line-
Scanner; Dahl-Jensen et al., 2002; Svensson et al., 2005) con el objetivo de obtener un analisis mas
preciso de su estratigrafia. Ademas, también fue pionero en utilizar una version prototipica del
método automatizado de microscopia Optica y analisis de imagenes, que posteriormente se conoceria
como mapeo microestructural (microstructure mapping; Kipfstuhl et al., 2006), asi como en utilizar
un analizador automatico de fabrica (Automatic Fabric Analizer; AFA).

Aunque las bases en las que se apoya este paradigma han sido y estan siendo objeto de revision,
aun puede ser valido en ciertas situaciones, como en algunos testigos perforados en domos de hielo
polares. En estos casos, el paradigma se manifiesta a través de tres mecanismos distintos de
recristalizacion”? a medida que aumenta la profundidad: el crecimiento normal de grano (NGG,

2 Cualquier reorientacion de la red cristalina causada por la migracién de los bordes de grano o por la creacién de més
bordes de grano. Puede ser estatica o dinamica, seglin si ocurre antes/después o durante la deformacion, respectivamente.
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Normal Grain Growth) y la recristalizacion dinamica inducida por la deformacion (Figura 5), esta
ultima compuesta por dos procesos conocidos como recristalizacion por rotacion (o poligonizacion)
y migracion de la recristalizacion (De la Chapelle et al., 1998):

4.3.3.1. Crecimiento normal de grano (NGG)

Al igual que muchos materiales policristalinos, los granos de hielo no deformados experimentan
un crecimiento progresivo del tamafio (area) medio con el paso del tiempo (Alley y Woods, 1996).
La fuerza impulsora de este crecimiento estatico (es decir, sin deformacion) es una reduccion de la
energia libre total de los bordes de grano (Duval y Lorius, 1980; Ralph, 1990) que es fisicamente
equivalente a la reduccion de la tension superficial de las burbujas en una espuma (Smith, 1964;
Weaire y Rivier, 2009). Este proceso se pensaba que ocurria en la zona superior (varios cientos de
metros) de las capas de hielo polar (Duval y Lorius, 1980; Gow y Williamson, 1976). Stephensonet
al. (1967) fue uno de los primeros estudios que identificaron este fendmeno en ensayos llevados a
cabo en la estacion South Ice, instalada por la expedicion transAntartida de la Comonwealth en el
afio 1957. Los resultados mostraron un aumento general del tamafio de grano, desde 0,006 mm? en
la superficie, hasta un tamafio mayor de 2 mm? a 45 m de profundidad. Posteriormente, Gow (1969)
realiz6 un estudio similar en la estacion Amundsen—Scott (Antartida), en el que se observd un
aumento desde 0,24 mm?a 1 m de profundidad hasta 0,63 mm? a 10 m.

Sin embargo, el NGG solo puede ocurrir en el hielo que no haya sufrido ni esté sufriendo ningtin
tipo de deformacion. En el caso contrario, el proceso que actuaria seria el crecimiento dinamico de
grano (DGQG). La confusion entre ambos mecanismos es debida a que los resultados son semejantes
(crecimiento del tamafio de grano en funcion del tiempo). Ademas, en el campo de los experimentos
de laboratorio y las simulaciones por ordenador también han puesto en duda este modelo, mostrando
que la microestructura del hielo polar poco profundo parece estar afectada por mas procesos que el
NGG (Azuma et al., 2012; Roessiger et al., 2011, 2014). Simulaciones numéricas realizadas por
Roessiger et al. (2011) mostraron que la distribucion normal logaritmica del tamafo de grano
observada en hielo polar en zonas poco profundas (profundidades mayores o iguales a 100 m) no
esta en concordancia con las distribuciones que se supone que existirian bajo un régimen de
crecimiento de grano estatico (NGG). Al menos otro proceso debe operar para ensanchar y
distorsionar la distribucion hacia una distribucion logaritmica normal. Esto apoya la idea de que la
recristalizacion dinamica ya opera y afecta a la microestructura en zonas poco profundas.

4.3.3.2. Recristalizacion por rotacion (RXX)

Si a lo largo de toda la capa de hielo actuaran unicamente procesos como el NGG o DGG el
tamafio de grano aumentaria de manera constante con el tiempo. Sin embargo, observaciones
realizadas en testigos de hielo perforados en la Antartida (Alley et al., 1995a; Gow y Williamson,
1976) y en Groenlandia (Svensson et al., 2003; Thorsteinson, 1997; Woods, 1994) revelaron que el
crecimiento se estabiliza a cierta profundidad, sin ningin cambio notable en la temperatura,
contenido en impurezas, fabrica u otras propiedades del hielo. Esto sugiere la existencia de otro
proceso simultaneo que contrarresta el crecimiento de los granos (Alley, 1992; De La Chapelle et al.,
1998; Durand et al., 2006). Por lo tanto, el tamafio de los granos deja de aumentar cuando se alcanza
un equilibrio entre estas dos fuerzas opuestas. Alley (1995a) intenté explicar este fenomeno mediante
el estudio del testigo de hielo de la estacion Byrd (Antartida), concluy6 que era el resultado de un
proceso conocido como poligonizacion, que también fue denominado de un modo mas genérico
recristalizacion por rotacion (Rotation Recrystalization; RRX; Guillope y Poirier, 1979). Este efecto
se basa en que la sobrecarga producida por todo el hielo suprayacente produce una deformacion
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diferencial en los granos mas grandes, que se acomoda en ciertas zonas por medio de LsG. A medida
que la deformacion avanza, se produce una rotacion progresiva de una parte del grano respecto a la
otra. Con el tiempo los LsG generados pueden evolucionar a un LG y provocar la division total del
grano. Como consecuencia, se produce una disminucion del tamafio medio de los granos y un niimero
mayor de granos por unidad de superficie. Gracias a las mejoras en los métodos de analisis se
encontr6 que la RRX estd activa incluso en la parte superior del NGRIP (Durand et al., 2008),
contradiciendo los modelos de deformacion basados en el paradigma tripartito (p.ej. Montagnat y
Duval, 2000).

4.3.3.3. Migracion de la recristalizacion (SIBM)

Originalmente descrito por Beck y Sperry (1950), es un tipo de recristalizacion dominante en las
zonas mas profundas de las capas de hielo polar, donde la temperatura es generalmente mas alta.
Segun Duval y Castelnau (1995) esta recristalizacion actiia por encima de una temperatura critica de
aproximadamente -10 °C. El crecimiento de los granos se produce a través de un proceso
denominado migracion del limite de grano inducida por la deformacion (Strain-Induced Boundary
Migration; SIBM). Los limites de grano migran hacia regiones donde la energia libre es alta, es decir,
hacia zonas donde la densidad de defectos cristalinos es mas alta. Tras su paso, el borde de grano
fijara o eliminara los defectos cristalinos, reduciendo la energia libre total de la red cristalina. Si este
proceso implica una nucleaciéon o pseudo-nucleacion® de nuevos granos se denominara SIBM-N,
donde el sufijo “-N” significa “grano nuevo”, mientras que si la migracion de los LG no implica la
formacion de granos nuevos se denomina SIBM-O, donde el sufijo “O” se usa para denominar “grano
viejo” (Faria et al., 2009).

Aunque este proceso es mas extendido e intenso en las zonas mas profundas de las capas de hielo
polar, hoy en dia se sabe que este proceso también ocurre en la superficie. Por ejemplo, se comprobo
como este mecanismo de recristalizacion esta activo lo largo de todo el testigo de hielo perforado en
EDML (Antartida; Hamann et al., 2007; Faria et al., 2009; Weikusat et al., 2009), afectando
notablemente la microestructura del hielo ya en el firn (Kipfstuhl et al., 2009).

4.4, Efectos de las impurezas en los procesos de recristalizacion

Como consecuencia de los procesos de transformacion de la nieve en hielo descritos en la (Seccion
4.2), parte de las impurezas contenidas en el manto de nieve inicial pasara a formar parte de la matriz
de hielo y, por lo tanto, interactuara con las propiedades fisicas del hielo en las diferentes etapas del
proceso de densificacion, pasando por el firn hasta el hielo policristalino (Freitag et al., 2013; Fujita
et al., 2014; Horhold et al., 2012; Dahl-Jensen y Gundestrup, 1987; Moser et al., 2020 Paterson,
1991). Normalmente, las impurezas se derivan de aerosoles atmosféricos con diferentes fuentes e
historias de transporte (Legrand y Mayewski, 1997), y algunos casos también pueden provenir de la
meteorizacion de litologias proximas, aunque en estos tltimos casos el calibre de las impurezas suele
ser mayor. Las impurezas presentes en la microestructura del hielo se pueden clasificar en dos
grupos: solubles ¢ insolubles (Legrand y Mayewski, 1997; Lomonaco et al., 2011; Weiss et al., 2002).

3 Formacion de pequefios fragmentos de materia cristalina llamados niicleos que se presentan como diminutos granos
nuevos. Durante la nucleacion cldsica, un agrupamiento de a&tomos/moléculas forman espontaneamente un nuevo nucleo
bajo la accion de altos esfuerzos internos y fluctuaciones térmicas. Durante la pseudo-nucleacion, una combinacion de
DGG, RXX, y SIBM, actuan sobre una pequefia region cristalina con una energia de deformacion muy alta (i.c., alta
concentracion de defectos cristalinos), dando como resultado una region “limpia” de tales defectos, es decir, con una
energia libre de deformacion (pseudo-niicleo).

68



Capitulo IV: Formacion, evolucion y microestructura del hielo natural

Las solubles suelen consistir iones (ej., CI, Na", NH*", Mg®", NO", 0 SO*) que se incorporan a la red
cristalina (Legrand y Delmas, 1988) y pueden sufrir procesos de difusion (Barnes et al., 2003; Della
Lunga et al., 2014; Legrand y Mayewski, 1997). Por el contrario, las impurezas insolubles no pueden
ser asimiladas por la red cristalina (Petrenko y Whitworth, 1999) y su composicion quimica puede
consistir en Si0», CaSiO;, FeS, FeSiOs, 0 SO+, cuyo origen en muchas ocasiones es el polvo mineral
terrestre (Alley et al., 1986a,b; Steffensen, 1997).

El concepto de impurezas solubles o insolubles puede resultar demasiado simplista, ya que varios
estudios han encontrado una alta proporcion de particulas estaban compuestas por sales,
principalmente sulfatos, en testigos de hielo como Dome Fuji (Antartida) o GRIP (Groenlandia;
Lizuka et al., 2008; Ohno et al., 2005, 2006). De igual manera, estas observaciones también han sido
confirmadas en EDML (Antartida) a través de experimentos de fusion de muestras de hielo
inmediatamente después de la extraccion del testigo. Mediante el uso de un microscopio, se pudo
verificar que una fraccion significativa de las particulas presentes en el hielo estaban compuestas por
sales, ya que se disolvieron gradualmente en el agua de fusion durante el experimento (Faria et al.,
2010). Aunque en el hielo polar la presencia de particulas puede ser generalizada, hay zonas en las
que la concentracion puede ser mayor, lo que permite observarlas a simple vista. Estas capas de
impurezas reciben el nombre de cloudy bands (CB; Faria et al., 2010; Gow y Williamson, 1971;
Svensson et al., 2005) y se caracterizan por tener un aspecto grisaceo o parduzco y un espesor que
puede variar entre 1 mm y 10 cm (Gow y Williamson, 1976).

Figura 5. Micrografia de una muestra del testigo EDML a una profundidad de 1.885 m. Se pueden
observar algunos ejemplos caracteristicos de la recristalizacion dinamica, como un fuerte
“abombamiento” de los limites de grano (punto 1) hacia zonas ricas en elementos microestructurales
caracteristicos de una deformacion heterogénea dentro del grano central (LsG; punto 3). Ademas,
también se puede apreciar un efecto de anclaje realizado en este caso por un hidrato de aire durante la
migracion del limite de grano (LG; punto 2). Modificado a partir de Faria et al. (2014b).
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La localizacion de las particulas en la matriz de hiclo es muy importante, ya que los efectos sobre
propiedades fisicas del hielo variaran segun su posicion, lo que ha suscitado un intenso debate (p.ej.,
Buchanan, 1887; Petit et al., 1987; Shigeyama et al., 2019; Weiss et al., 2002). Se ha propuesto que
las particulas se encuentran de manera preferente en el interior de los granos de hielo (p.ej., Eichler
et al., 2017; Obbard y Baker, 2007; Ohno et al., 2005; Sakurai et al., 2011). Otros estudios han
sugerido que se concentran de forma preferente en los bordes de grano (p.ej., Fisher y Koerner, 1986;
Harrison y Raymond, 1976; Mulvaney et al., 1988). Entender su disposicion y movilidad dentro de
la matriz de hielo es de vital importancia, dado que las particulas desempefian un papel de
indicadores climaticos y afectan a factores como el crecimiento de grano, la permitividad (Wilhelms
et al., 1998), o a la conductividad eléctrica (Alley y Woods, 1996; Wolff et al., 1997). Sin embargo,
estudios como el llevado a cabo en el testigo de NGRIP (Groenlandia) mostr6 que, dentro de las CB,
las impurezas no presentaban localizaciones preferenciales, sino que se encontraban distribuidas
homogéneamente en el interior y en los bordes de grano. Por el contrario, fuera de las capas, las
impurezas se concentraban en los bordes de grano y en los puntos triples (Della Lunga et al., 2014).
En la Antartida, Faria et al. (2009) encontraron que en EDML, hasta una profundidad de 2.300 m,
las particulas estan, en general, distribuidas de manera homogénea, sin presentar una preferencia por
estar en los bordes de grano, puntos triples, burbujas o hidratos. Este patron se mantenia incluso en
las CB.

En testigos de hielo profundos perforados en las capas de hielo de la Antartida y Groenlandia se
ha observado una reduccion significativa en el tamafio de grano en regiones con concentraciones
altas de impurezas (CB), creando una diferencia marcada con los granos de mayor tamafio
circundantes. Se sugirié que este efecto estaba directamente relacionado con la interaccion entre la
alta concentracion de particulas y procesos de recristalizacion (p.ej., la migracion de la
recristalizacion; Duval y Lorius, 1980; Gow y Williamson, 1976). Tales efectos se conocen desde
hace mucho tiempo en la industria del acero, donde se utilizan particulas para limitar el aumento del
tamaiio del grano (Verhoeven, 1975). Durante la migracion, los limites de grano interactiian con las
impurezas, arrastrandolas y acumulandolas en sus superficies (Iliescu y Baker, 2008; Verhoeven,
1975). Durante este proceso, el limite de grano intentara superar el obstaculo impuesto por las
particulas, sin embargo, para ello debe generar mas superficie de LG para reemplazar las secciones
ocupadas por las particulas. Si la concentracion de impurezas es alta, el proceso de creacion de nueva
superficie de LG demandaria mucha energia, mucha mas que la necesaria para la migracion del LG,
lo que al final limita o incluso detiene por completo el proceso de migracion (Alley et al., 1995) a
través de dos mecanismos: el arrastre y el anclaje (o efecto Zener; Smith, 1948; Zener, 1949). Las
particulas que sufren un arrastre (ralentizacion de la migracion) suelen ser iones solubles (p.ej., CI',
SO4*, 0 NH4"; Alley et al., 1986; Alley y Woods, 1996; Paterson, 1991), mientras que el efecto de
anclaje (o efecto Zener) es producido por particulas insolubles (Fisher y Koerner, 1986; Gow et al.,
1997; Jun et al., 1998). La movilidad de los LG aumenta en funcion de la temperatura, si esta es lo
suficientemente alta se puede producir un efecto de desanclado, en el cual el borde de grano se
liberaria del efecto de anclaje, como se ha observado en la parte mas profunda de testigos de hielo
polar (Durand et al., 2006; Eichler et al., 2019). Como consecuencia de este mecanismo puede haber
una subestimacion del tamafio de grano cuando se usa la aproximacion clasica de Zener (Gore et al.,
1989). Es conveniente subrayar que puede haber estados transitorios entre el arrastre y el anclaje
(Humphreys y Hatherly, 2004; Weygand et al., 1998; Figura 6).

En resumen, la acciéon combinada de ambos mecanismos explicaria la correlacion entre una
concentracion alta de particulas y la presencia de granos especialmente pequefios respecto a su
entorno (Durand et al., 2006; Fisher y Koerner, 1986; Paterson, 1991). Algunos estudios argumentan
que existe una concentracion de particulas umbral a partir de la cual el arrastre y el anclaje empiezan
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a actuar (Alley et al., 1986; Fisher y Koerner, 1986; Iliescu y Baker, 2008; Jun et al., 1998). Las
burbujas de aire presentes en la matriz de hielo también pueden afectar al movimiento de los bordes,
sin embargo, lo haran a través de una combinacion de ambos mecanismos: primero, ejerceran un
efecto de anclaje se manera similar a como lo hacen las particulas insolubles (Alley et al., 1986a;
Humphreys y Hatherly, 2004), y posteriormente ser arrastradas en un régimen de baja velocidad,
permitiendo que el crecimiento del grano continte (Nichols, 1966). Finalmente, es necesario destacar
que en algunos testigos como el de EDML fué muy dificil encontrar evidencias de interaccion entre
particulas y los limites de grano en movimiento (p.ej. anclaje) en los 2.300 m superiores. Esto hace
que la reduccion del tamano dentro de las CB aun no sea del todo comprendida.

Las particulas también pueden participar en proceso de SIBM-N. Cuando una masa se hielo esta
sometida a esfuerzos muy elevados, la energia de deformacion se acumula a lo largo de los LG, lo
que puede promover la nucleacion de nuevos granos (Humphreys y Hatherly, 2004). De igual manera,
la energia de deformacion también se puede concentrar alrededor de las particulas presentes en el
hielo que inhiben el deslizamiento en los LG, incrementando la recristalizacion dinadmica y
estimulando la nucleacion de nuevos granos (Song et al., 2005). Este mecanismo es conocido en el
capo de estudio de metales y aleaciones como nucleacién inducida por las particulas (Particle-
Stimulated Nucleation o PSN; Habiby y Humphreys, 1999; Huang y Humphreys, 2000; Somerday
y Humphreys, 2003).

Figura 6. Mosaico que muestra dos capas de impurezas (cloudy bands; CB) en la zona BHZ del testigo de
hielo EDML a 954 m de profundidad. La alta concentracion de micro-inclusiones les da a estas capas una
apariencia mas oscura. Se puede ver claramente las diferencias de tamafio, ya que, dentro de las capas mas
oscuras, el tamafio de grano es menor que en el hielo “limpio” que tiene un aspecto mas claro. Tomado de
Faria et al. (2014a).
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4.4.1. Hielo de periodos glaciales

Los registros paleoambientales obtenidos a partir de testigos de hielo perforados en zonas polares
(de Angelis et al. 1987; Hansson 1994; Steffensen 1997), en hielo de latitudes bajas (Thompson et
al. 1995), y en sedimentos marinos (Natural Research Council, 1994) o terrestres (Kukla, 1989), han
demostrado que la carga de polvo atmosférico que se depositdé en océanos y continentes fue mucho
mayor durante los periodos glaciares (frios y ventosos) que durante los interglaciares. En los testigos
EDC y Vostok (Antartida) la concentracion de polvo durante el Gltimo maximo glaciar (LGM; Last
Glacial Maximum, denominado Wisconsin en América del Norte y Wiirm en Europa) fue mucho
mayor que en el interglaciar actual (Holoceno; De Angelis et al. 1983; Eichler et al., 2019; Hammer
et al., 1985; Petit et al., 1981, 1990; Sakurai et al., 2011). En Groenlandia también se han hecho
observaciones similares (p.ej., GRIP; Steffensen 1997). Ademas, también hay diferencias regionales,
por ejemplo, la concentracion de polvo en el hielo de la pequeiia edad de hielo (Little Ice Age; LIA)
es tres veces mayor en EDML que en EDC (Figura 1), esto puede deberse a que el primero esta mas
cerca de Sudamérica, la principal fuente de polvo en el este de la Antartida durante ese periodo
(Basile et al., 1997; Delmonte et al., 2004, 2008; Grousset et al., 1992; Mahowald et al., 2006). Se
han propuesto algunos mecanismos que pueden explicar la mayor entrada de polvo durante las
épocas glaciales: 1. Aumento de la aridez en los continentes debido a cambios en la humedad del
suelo y/o en la cubierta vegetal, junto con una mayor extension de las areas fuentes de polvo causada
por el descenso del nivel del mar (Petit et al. 1981; Joussaume 1990), 2. Una circulacion atmosférica
mas fuerte, causada por una mayor gradiente de temperatura meridional generado por la extension
hacia el norte del hielo marino (Miembros del COHMAP, 1988), y 3. Reduccion de la intensidad del
ciclo hidrolégico provocando que la deposicion himeda de las particulas atmosféricas fuera menos
eficiente, lo que condujo a un transporte mas eficaz del polvo (Hansson 1994; Joussaume 1989;
Yung et al.1996 ). En el testigo EDML, en los tramos pertenecientes al Holoceno se han encontrado
concentraciones de particulas de entre 10 y 10° cm® y de 10* y 10° cm® en el hielo de periodos
glaciares, llegando a sobre pasar el valor de 10’ cm® en las CB mas intensas (Faria et al., 2010).

Estudios realizados en Groenlandia han revelado que la naturaleza de impurezas en periodos
interglaciares (p.ej., Holoceno) se componen en un 96% de sulfatos como CaSQOs, Na,SOs, o el
MgSO4 (Ohno et al., 2005, 2006; Sakurai et al., 2011), mientras que las particulas de polvo solo
suponen un 4% (Eichler et al., 2019). Por el contrario, los periodos glaciares la proporcién cambia,
ya que las particulas de polvo suponen un 67%, y estan compuestas habitualmente por CaCOs
(Sakurai et al., 2009), con los sulfatos (p.ej., CaSO4; Sakurai et al., 2011) representando el 33 %
restante (Eichler et al.,, 2019). Ademas, se ha encontrado que el hielo glacial puede estar
caracterizado por la presencia de dcidos como CH3SOsH (Sakurai et al., 2010). Como consecuencia,
en ambas capas de hielo los tramos o capas pertenecientes a estos periodos glaciales se caracterizan
por tener un tamafio de grano mucho menor (p.ej., Thorsteinsson, 1995).

4.5 Efectos de las impurezas sobre las propiedades mecanicas del hielo

Las bases de la mecanica del hielo han sido establecidas e investigadas mediante pruebas de
laboratorio (p.ej., Budd y Jacka, 1989; Glen, 1955; Jacka y Maccagnan, 1984; Treverrow et al., 2012).
Los resultados sugieren que el flujo del hielo policristalino e isotropico sigue una ley que es conocida
en glaciologia como la ley de flujo de Glen:

& =Ac"
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donde & es la tasa de deformacion, o el esfuerzo, 4 el parametro de flujo y n el exponente de flujo
(Glen 1952, 1955). El parametro de flujo 4 puede ser afectado por las impurezas que estan dentro de
la matriz de hielo (Dahl-Jensen, 1989; Kostecka y Whillans, 1988; Reeh, 1988).

En 1977 Paterson llevo a cabo una serie de pruebas con el fin de mejorar la comprension del flujo
glaciar, combinando experimentos de laboratorio y experimentos de campo, que fueron de tres tipos:
1. Medicion de la velocidad de inclinacion del pozo que queda después de la perforacion de un testigo
de hielo como resultado de procesos de cizallamiento en el interior de la masa de hielo (Nye, 1957),
2. Estimacion de la velocidad a la que una plataforma de hielo flotante se extiende bajo su propio
peso (Thomas, 1973), y 3. Control de la velocidad de cierre de un pozo o de un tinel glaciar. Este
ultimo método fue aplicado en la perforacion n°72, llevada a cabo en la capa de hielo de la isla de
Devon (Artico canadiense), donde los resultados mostraron una tasa de cierre anémala cerca del
fondo del pozo. El hielo que poseia este peculiar comportamiento mecanico fue sometido a métodos
de datacion isotopica basados en el oxigeno (Dansgaard, 1973), que confirmaron que este hielo
pertenecia a la glaciacion Wisconsin/Wiirm y que, ademas, poseia un tamafio de grano pequefio y un
alto contenido de impurezas. Este hallazgo fue uno de los primeros indicios que sugerian que el alto
contenido de particulas podia afectar al comportamiento mecanico del hielo. Unos afios mas tarde,
el estudio de Fischer y Koerner (1986) también apoyo6 esta teoria y Paterson (1991) descubrio que,
para un determinado valor de temperatura y de esfuerzo de cizalla, la tasa de deformacion del hielo
de LGM era tres veces mayor que la del Holoceno. La fabrica de estas capas se caracteriza por tener
un unico maximo en posicion vertical (Paterson, 1991). Esta disposicion caracteristica es
consecuencia de la rotacion de los granos sometidos a un régimen de cizalla simple, proceso en el
cual los planos basales (donde se da un deslizamiento preferente) se disponen paralelos al plano de
cizalla, creando una condicion favorable para la deformacion del hielo. Este efecto ha sido observado
en testigos de hielo como EDC (Durand et al., 2009), WAIS (Fitzpatrick et al., 2014), EPICA
(Weikusat et al., 2017), o NEEM (Montagnat et al., 2014). Una posible consecuencia es el aumento
del flujo de las capas de hiclo polar hacia el océano, con las correspondientes implicaciones en la
pérdida de masa y la subida del nivel del mar.

Sin embargo, en ocasiones las capas ricas en impurezas no muestran diferencias significativas en
la fabrica con respecto al hielo supra- e infra- yacente y, sin embargo, sus caracteristicas reologicas
siguen siendo las mismas que caracterizan a este tipo de capas (i.e., aumento del flujo de la masa de
hielo). Esta peculiaridad se observo por primera vez en EDML, Antartida oriental (Faria et al., 2006),
cuyo pozo de perforacion empezo a cerrarse a una profundidad aproximada de 2.400 m, indicando
un cambio repentino en la reologia. Se concluy6 que el alto contenido de impurezas, la temperatura
y los bajos esfuerzos tipicos de una capa de hielo polar activaron dentro las capas de impurezas un
mecanismo de deformacion denominado cizallamiento micro-estructural o micro-cizallamiento
(Bons y Jessell, 1999; Drury y Humphreys, 1988; Hurley y Humphreys, 2003). Este mecanismo
puede liberar o aliviar la concentracion de esfuerzos y las incompatibilidades de deformacion sin
causar impactos severos en la evolucion de la fabrica, a través de descargas de tension microscopicas
e intermitentes por deslizamiento del limite de grano. Cuando este proceso se activa, la
microestructura presenta un patron llamativo, en el que la mayoria de los limites de grano adquieren
una orientacion preferente, con una fuerte tendencia a generar largas cadenas aproximadamente
paralelas a la estratigrafia local. En estos casos, la mayoria de los limites de sub-grano tienden a
actuar como “puentes” que conectan las partes discontinuas de las largas cadenas formadas por los
limites de grano. Este tipo de proceso se produce por la combinacion de altas temperaturas (> -15 °C)
y esfuerzos moderados, condiciones ambas caracteristicas de las zonas mas profundas de las capas
de hielo. Es importante destacar que la micro-cizalla con deslizamiento del limite de grano no
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sustituye al proceso de deslizamiento basal mientras se produce la deformacién, sino que son
procesos complementarios (Faria et al., 2006).

Mediante esta revision condensada, que ha abarcado el proceso de transformacion de nieve en
hielo, su microestructura y su interaccion con las impurezas, he querido establecer las bases teoricas
para comprender de manera integral el caso de estudio presentado en el Capitulo 6. Este tema se
caracteriza por su notable complejidad, al fusionar la glaciologia tradicional con la ciencia de
materiales, y estd constantemente en evolucion debido a los continuos avances en las técnicas de
analisis.
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5. Black carbon en el manto de nieve estacional (Glaciar Godwin-Austen)

El proyecto BalElur recibe su nombre a partir del Glaciar Baltoro “Bal” (ubicado en la cordillera del
Karakorum) y al término en euskera para nieve “elur”. Su objetivo principal fue mejorar nuestra
comprension de los efectos del Black Carbon (BC) en el manto de nieve estacional de la zona de los
glaciares Baltoro y Godwin-Austen. Este proyecto, financiado por el Basque Centre for Climate
Change (BC3), fue un proyecto Sherpa, cuya finalidad era impulsar la exploracion de ideas
emergentes ¢ innovadoras en el ambito de la investigacion. La expedicion cientifica tuvo lugar entre
los meses de enero y marzo del 2019 (invierno boreal) y se centr6 en la superficie del Glaciar
Godwin-Austen, ubicado a los pies del K2 (8.611 m s.n.m.), la segunda montafia mas alta del mundo.
La campana de campo se realizo acomparfiando a la expedicion deportiva WinterTopAppeal, liderada
por el alpinista vasco Alex Txikon, que buscaba realizar el primer ascenso invernal al K2.

Los trabajos de campo consistieron en cavar dos trincheras en el manto de nieve que cubria el
glaciar, tomar mediciones de las propiedades fisicas in situ y recoger muestras en intervalos regulares
para analisis quimicos. Ademas, gracias a la colaboracion con los alpinistas también tuvimos acceso
a muestras de los campos de altura del K2. Posteriormente, enviamos todas las muestras al National
Institute for Polar Research (NIPR; Tokio, Japon) para que nuestros colaboradores en el NIPR Ice
Core Research Center analizasen el contenido de BC e isotopos del agua (§'°0 y §°H). También
trabajamos en colaboracion con el Laboratorio de Analisis Isotopico (LAI) de la Universidad Andrés
Bello (UNAB; Viiia del Mar, Chile) con el objetivo de implementar a el modelo HYSPLIT (Hybrid
Single-Particle Lagrangian Integrated Trajectory) que permite evaluar los posibles origenes de la
humedad que gener6 el manto de nieve en el que estdbamos trabajando, asi como las fuentes
potenciales de BC. Ademas, en este proyecto también participaron investigadores pertenecientes a la
Universidad de Santiago de Chile (USACH), a la universidad de Groningen (Paises Bajos), y a la
Universidad de Playa Ancha (Valparaiso, Chile).

5.1. Objetivos

Los principales objetivos del proyecto BalElur son:

1. Caracterizar las propiedades térmicas y las variaciones de densidad del manto de nieve.

2. Identificar las posibles fuentes de humedad que contribuyeron a la formacion del manto de
nieve estacional mediante el analisis de datos isotopicos, el reanalisis atmosférico ERAS y
el uso del modelo HYSPLIT.

3. Determinar las fuentes potenciales de BC combinando las trayectorias del modelo HYSPLIT
y mapas de concentracion regional de BC obtenidos a partir del reanalisis MERRA-2.

4. Evaluar el impacto de las particulas de BC en la reduccion del albedo, el forzamiento
radiativo y la fusion prematura de la nieve que conforma el manto de nieve estacional.

5.2. Justificacion del proyecto

En comparacion con los métodos de teledeteccion, las campaiias de campo que implican una toma
de muestras in situ (como en el proyecto BalElur), proporcionan mediciones con un alto grado de
fiabilidad. Sin embargo, dependiendo del contexto geografico pueden ser muy dificiles de llevar a
cabo, ya que a menudo son regiones remotas, con una topografia muy escarpada, o tienen una
situacion socio-politica complicada (Li et al., 2012; K&db et al., 2015; Bolch et al., 2012). La region
de Gilgit—Baltistan (Norte de Pakistan), donde se encuentra el glaciar Godwin-Austen, cumple con
las caracteristicas anteriormente mencionadas. De hecho, el 27 de febrero del 2019 durante uno de
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los trabajos de campo nos vimos obligados a retornar al campo base debido a una escalada en el
conflicto que enfrenta a Pakistan y a la India desde 1947 por la jurisdiccion de la region de Cachemira,
muy cerca de donde nos encontrabamos. Por lo tanto, el contexto geografico, social y politico bajo
los cuales se llevo a cabo este estudio confiere a los datos obtenidos un alto valor cientifico.

Los primeros estudios nivologicos en la region fueron llevados a cabo durante la década de 1980
en los glaciares Hispar, Biafo y Khurdopin (Wake, 1987). Posteriormente, Mayer y colaboradores
(2014) publicaron los resultados de un estudio realizado en el manto de nieve sobre el glaciar Urdok
en el afio 2006. Finalmente, los trabajos mas actuales son BalElur (el presente estudio) y el llevado
a cabo en los glaciares Biafo ¢ Hispar, presentado en la Asamblea General 2021 de la European
Geosciences Union (EGU; Groos et al., 2021).

5.2.1. Glaciares de HMA: importancia hidrica

El dominio geografico de las altas montafias asiaticas (High Mountain Asia; HMA) tiene un area
de 3,8 millones de km? (el 9,3 % del 4rea total del continente asiatico; Baumann et al., 2009) y
engloba parte de los territorios de Afganistan, Pakistan, India, Nepal, China, India, Tibet, Butan,
Kazajstan, Uzbekistan, Kirguistan, y Tayikistan. Esta region también es conocida como “el tercer
polo”, ya que alberga la mayor concentracion de hielo glaciar fuera de las zonas polares (Vaughan et
al., 2013), con un 4rea glaciar estimada de entre 97.000 a 118.000 km? (Gardner et al., 2013; Pfeffer
et al.,, 2014) compuesta por 95.536 glaciares (RGI consortium, 2017). Aqui se encuentran las
cabeceras de algunos de los principales rios de continente asiatico como el Indo, Ganges,
Brahmaputra, Yangtzé, o Rio Amarillo (Pritchard, 2019). En conjunto, estas cuencas hidrograficas
abastecen a mas de 1.400 millones de personas, es decir, a mas de 20% de la poblacién mundial
(GPWv3 dataset, 2005). El agua de fusion producida por los glaciares y mantos de nieve de HMA es
crucial para proteger a esta inmensa poblacion de la escasez extrema de agua durante los meses de
verano y/o temporadas de sequia, que se pueden extender durante varios afios y afectar a varias
cuencas de manera simultdnea (Pritchard et al., 2019). Cada verano, el volumen de agua de fusion
de HMA es de 36 = 10 km®, aumentando en los afios de sequia hasta los 37 + 10 km®, volumen de
agua necesario para suplir las necesidades hidricas de 221 + 59 millones de personas en situacion de
extrema necesidad durante este periodo de tiempo (Pritchard et al.,, 2019). Este efecto de
amortiguacion es mas marcado en las areas mas glaciarizadas de HMA (i.e., cordilleras del Hindu-
Kush, Karakérum, e Himalaya; HK-KK-H) que conforman un arco con direccion este-noreste de
mas de 2.500 km de longitud, con una anchura inferior a los 200 km (Figura 1). Estas cordilleras
albergan grandes glaciares de valle que pueden llegar a tener longitudes de decenas de kilometros y
cuyos aportes de agua de fusion glaciar a los rios son indispensables para mantener servicios como
el abastecimiento de agua, riego para la agricultura, energia hidroeléctrica, etc.

Tabla 1. Estado de la cridsfera de HMA. Listado de informes que han realizado un seguimiento del balance
de masa glaciar en la region de a lo largo de los ultimos afios. Se muestra la cuantificacion de la pérdida de
masa de la criosfera, asi como su contribucion al aumento del nivel del mar a escala global. (Gt/a=
gigatoneladas de agua al afio; mm/a=milimetros al afio).

Periodo Pérdida de masa (Gt a”!) Subida del nivel del mar (mm a') Referencia
2000-2016 -16,3+3,5 0,04 + 0,01 Brun et al, 2017
20062015 -11+14 0,03 £0,04 Wouters et al., 2019
2006-2015 -18+7 0,05+ 0,02 Zemp et al., 2019
20062015 -14+11 0,04 + 0,03 IPCC, 2019
2003-2009 -26+12 0,07 £0,03 Gardner et al., 2013
2000-2018 -19+2)5 0,052 + 0,007 Shea et al., 2020
2010-2019 -28+3 0,078 + 0,008 Jakov et al., 2021
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Desafortunadamente, la criésfera de HMA presenta signos de degradacion desde mediados del
siglo XIX (Bolch et al., 2012), situacion que se ha agravado en el siglo XXI, tal y como lo reflejan
algunos de los estudios llevados a cabo en las ultimas dos décadas (Tabla 1). Esta pérdida de la masa
critica glaciar llevara inevitablemente asociada una disminucion en la escorrentia de agua de fusion
a largo plazo.

Las poblaciones que se asientan en las cuencas de HMA son especialmente vulnerables a la
escasez de agua. En el ultimo siglo las sequias han sido el peor desastre natural de la region, dejando
un saldo de ~6 millones de muertes y ~1.100 millones de personas damnificadas (National Research
Council, 2012). La disminucion de la produccion alimentaria, consecuencia del déficit de agua puede
provocar inestabilidades sociales, migraciones repentinas y descontroladas, asi como conflictos
estatales e interestatales (Word Economic Forum, 2016), especialmente cuando los recursos hidricos
son compartidos por varios paises (Fondo Monetario Internacional, 2015). Ademas, los paises con
fuertes conflictos étnicos internos (p.ej., Pakistan, Afganistan, Kirguistan, Nepal) tienen una fuerte
tendencia a desarrollar conflictos armados después de sufrir catastrofes relacionadas con el clima
(Scheussner et al., 2016).

La cuenca del rio Indo se encuentra en el extremo oeste de HMA, abarca parte de los territorios
de Pakistan, India, China, y Afganistan, y alberga a una poblacion total de 237 millones de personas
(Mahmood y Kundu, 2008; Naciones Unidas, 2015), de los cuales el 61 % (145 millones) son
ciudadanos pakistanies. La parte alta de la cuenca, denominada UIB (Upper Indus Basin), supone un
40 % de su area total (1.137.819 km?* IWMI, 2015) y tiene un 4rea glaciarizada de ~22.000 km?
(Immerzeel et al., 2010; Kaser et al., 2010), superando al resto de las cuencas de los principales rios
asiaticos (Raup et al., 2007). En UIB los veranos muy secos y los inviernos moderadamente himedos,
durante los cuales el 49 % de la precipitacion anual cae en forma de nieve (Pritchard et al., 2019). El
65 % del flujo anual deriva de la fusion del manto de nieve estacional, mientras que el 85 % lo hace
del hielo glaciar (Archer y Fowler, 2004; Immerzeel et al., 2009 Hewitt et al., 1989; Mukhopadhyay
y Khan, 2015; Shrestha et al., 2015; Tahir et al., 2011; Wake, 1989). Segun el estudio de Yu y
colaboradores (2013) realizado para el Banco Mundial, los glaciares del Karakorum, oeste de los
Himalayas e Hindu-Kush aportan aproximadamente el 18 % del flujo total de la Cuenca del Indo,
con voliimenes de agua de fusion de 4,8 km?, 0,98 km® y 3,7 km?, respectivamente. Por otro lado, se
estima que el 82 % restante proviene del derretimiento del manto de nieve estacional.

Para entender el estado actual de los recursos hidricos proporcionados por la cuenca del rio Indo
tenemos que fijarnos en los acontecimientos geopoliticos que afectaron a la region a mediados del
siglo XX. A raiz de la particion de la India en 1947 las zonas de cabecera del Indo quedaron ubicadas
en territorio indio, mientras que los cauces bajos que irrigaban tierras destinadas a cultivos quedaron
en territorio pakistani. Como consecuencia de la importancia estratégica de estos recursos, ambos
estados firmaron en 1960 el Tratado de las Aguas del Indo (TAI), por el cual se le otorgaba la
potestad de los principales cursos de agua occidentales de la cuenca (rios Indo, y Jhelum, Chenab) a
Pakistan y la de los occidentales (rios Sutlej, Beas, y Ravi) a la India. Para la gestion y distribucion
de estas aguas Pakistan cuenta con el Sistema de Irrigacion de la Cuenca del Indo (IBIS; Indus Basin
Irrigation System), una infraestructura a gran escala que se fundamenta en los sistemas de irrigacion
de la época colonial britanica. Actualmente es el sistema de irrigacion mas grande del mundo,
esencial para el mantenimiento de la actividad agricola en este clima semiarido. Dos de los elementos
mas importantes del IBIS son los reservorios de Mangla situado en el cauce del rio Jhelum y el de
Tarbela, en el Indo (Archer et al., 2010). El volumen neto anual de agua de fusion glaciar del rio
Indo durante los cuatro meses que dura la temporada de ablacion es de 14,5 + 3,1 km®, volumen que
supliria las necesidades de ~87 £ 19 millones de personas en el umbral de la escasez absoluta de
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agua. Ademas, este volumen es un 33 % mayor que el consumido anualmente por los usos
municipales e industriales en Pakistan (FAO, 2015, Pritchard et al., 2019).

El agua, tanto superficial como subterranea, es un recurso esencial para el estado pakistani, debido
a que la agricultura es un sector de vital importancia en su economia (Bhatti et al., 2009) ya que el
30 % de su energia se genera en centrales hidroeléctricas. La agricultura de irrigacion supone el 95 %
de las extracciones de agua superficial y subterranea de la cuenca del Indo. En particular, el IBIS
capta casi el 75 % del caudal del rio, convirtiendo a esta cuenca en una de las mas mermadas a nivel
mundial (Sharma et al., 2010). El volumen extraido es tan alto que en algunos periodos del afio el
agua no llega al mar, convirtiéndose temporalmente en una cuenca cerrada (Molle et al., 2010). Para
agravar mas esta situacion la poblacion del pais esta creciendo a una tasa anual de ~2 % (Banco
Mundial, 2019), lo que eleva la demanda energética (+8 % anual) y alimentaria (Langhari et al.,
2012; Immerzeel et al., 2010). Como consecuencia de la pérdida progresiva de masa glaciar en UIB,
se prevé un aumento gradual de la escorrentia a corto plazo, seguido de una disminucién (Huss y
Hock, 2018). Debido a la progresiva escasez de recursos hidricos se estima que para el afio 2050 la
disminucion cantidad de personas que pueden ser alimentadas en esta cuenca sea de unos 26 millones
y que la seguridad alimentaria en toda la zona de HMA se reduzca un 4.5 % (Immerzeel et al., 2010).

5.2.2. Efectos del BC en la criosfera de HMA

Laregion de HMA esta flanqueada por importantes centros emisores de BC a nivel mundial como
el este, sureste, y sur de Asia, destacando paises como China e India (Bond et al., 2013; IPCC, 2013;
Lu et al., 2012). EI BC que se deposita y afecta la criésfera de HMA proviene principalmente de
estas regiones, y se prevé que este patron se mantenga en el futuro (Kopacz et al., 2011; Menon et
al., 2010). Esto comprometera el desarrollo socio-econdomico de los paises de la region (Yao et al.,
2012; Nepal y Shresta, 2015) a causa de sus efectos sobre el calentamiento atmosférico (Ramanathan
et al., 2007), la fusion de la nieve estacional (p.ej., Flanner et al., 2007; Ménégoz et al., 2014), y
retroceso de los glaciares (p.¢j., Xu et al., 2009b; Kaspari et al., 2011;). Por lo tanto, su posicion
geografica convierte a HMA en una de las regiones mas vulnerables del mundo a los efectos del BC.

Para comprender la distribucion de aerosoles en HMA, es importante tener en cuenta la dindmica
atmosférica que caracteriza a la region. Existen tres grandes sistemas de circulacion atmosférica
(sistemas sinopticos): el monzon en verano (Li y Yanai, 1996), las perturbaciones del oeste en
invierno (Bookhagen y Burbank, 2010), y el anticiclon tibetano (Murakami, 1958). El limite
suroriental de HMA (Cordillera del Himalaya) tiene un control orografico sobre el clima, ejerciendo
como barrera para los vientos surorientales del monzoén, por lo que recibe una gran cantidad de
precipitacion, cuya intensidad disminuye hacia la region noroccidental. En la zona de mayor
influencia, este fenomeno contribuye en un 80 % de la precipitacion anual (Bookhagen et al., 2005)
y produce las mayores tasas de acumulacion en estos glaciares durante los meses de verano. El
monzon transporta la humedad desde la Bahia de Bengala, Océano indico y el Mar Arabigo (p.ej.,
Bohner, 2008; Bolch et al., 2012). En contraste, en el extremo oeste la influencia del monzoén es
mucho menor, y rara vez alcanza regiones como el interior de la Cordillera del Karakorum
(Bookhagen y Burbank, 2010). Alli, el periodo de mayor intensidad de precipitaciones ocurre
durante los meses de diciembre a abril (invierno, principio de primavera), cuando los vientos del
oeste (0 “Westerlies”) se desplazan hacia el sur y transportan por adveccion la humedad desde el
Atlantico Norte, Mar Mediterraneo, Mar Negro, Mar Caspio y Mar Arabigo (Singh et al., 1995;
Barlow et al., 2005). Ademas, el aporte de humedad esta también controlado por las llamadas
perturbaciones del oeste. Estos sistemas de bajas presiones producen importantes tormentas de nieve
(Lang y Barros, 2004) que normalmente son de corta duracion (Bookhagen y Burbank, 2010) y son

90



Capitulo V: Impurezas en el manto de nieve estacional (Glaciar Godwin-Austen)

responsables de aproximadamente el 60—70 % de las nevadas en terreno situado en grandes altitudes
(p-¢j., Maussion et al., 2014; Cannon et al., 2015). Las pocas ocasiones en las que el monzon de
verano logra penetrar en la region del Karakéorum y provocar precipitacion abundante, es debido a
episodios de debilitamiento del anticiclon tibetano, un sistema de altas presiones que se instala sobre
la Meseta Tibetana durante el verano (Raghavan, 1973). De manera paralela al patrén de lluvias
caracteristico de cada region, debido al efecto arrastre producido por la precipitacion, la
concentracion de PAL en la superficie terrestre durante el verano sera mas elevada en la parte oriental
y central de la Cordillera del Himalaya, mientras que en la region oeste (Karakorum) los valores mas
altos tendran lugar en invierno (p.ej., Bonasoni et al., 2010; Lu et al., 2012; Kaspari et al., 2014).

Teniendo en cuenta la dinamica atmosférica regional, algunos estudios han intentado trazar las
posibles trayectorias que pueden seguir las emisiones de BC desde su origen hasta depositarse en la
criésfera de HMA. Sin embargo, estos mecanismos son complejos y aiin no son completamente
comprendidos (Gertler et al., 2016). De manera general, las emisiones llegan principalmente desde
sur de Asia (Ming et al., 2009; Bonasoni et al., 2010; Babu et al., 2011), la llanura Indo-Gangética
(Bonasoni et al., 2010; Babu et al., 2011), el oeste de Asia, el norte de Africa (Babu et al., 2011), e
incluso desde el este de Europa (Carrico et al., 2003). De manera mas detallada, los mayores focos
de emision de BC son China y la llanura Indo-Gangética (IGP; p.ej., Kopacz et al., 2011; Lu et al.,
2012).

En la atmoésfera del Himalaya, el calentamiento atmosférico provocado por los gases de efecto
invernadero durante el intervalo 1950-2010 fue de 0,25 °C por década, de los cuales 0,12 °C fueron
exclusivamente debidos a la presencia de BC (Ramanathan et al., 2005, 2007). Las concentraciones
altas de BC pueden modificar la dindmica atmosférica de HMA mediante un fenomeno de elevacion
forzada (elevated pump effect; Lau et al., 2006), basado en que las masas de aire cargadas de
aerosoles chocan con el borde meridional de HMA, alcanzando grandes altitudes, donde el
calentamiento producido por los aerosoles puede generar cambios en la dinamica atmosférica
regional. Por ejemplo, pueden alterar el ciclo del monzon por el desplazamiento del frente de
precipitacion hacia el norte al final de la primavera o inicios de verano, o por disminuir los episodios
de lluvia, lo que resultaria en un debilitamiento del monzoén (p.¢j., Ramanathan et al., 2005; Lau et
al., 2006; Lau y Kim, 2006). Una vez depositado en la cridsfera del Himalaya, se estima que ¢l BC
produce FR positivo, con valores que varian entre 1 a 3 W m™, con un aumento asociado en la
temperatura media anual entre 0,05 a 0,3 °C (Ménégoz et al., 2014).

5.3. BalElur: Contexto geografico

Gran parte de la superficie de la cuenca alta del rio Indo (UIB) esta en la Cordillera del Karakérum,
cuya extension abarca parte de los territorios de Pakistan, India, China, Afganistan y Tayikistan. De
acuerdo con el Randolph Glacier Inventory (2017) esta cordillera posee ~13.700 glaciares que cubren
un 4rea de casi 22.800 km” y tienen un volumen glaciar estimado de 2.200 km?, casi el 30 % del total
de HMA (Farinotti et al., 2019). Ademas, la proporcion de nieve estacional y permanente es muy
alta, llegando a cubrir mas del 90 % de la superficie de la cordillera los meses mas frios (Hewitt et
al., 1989; Immerzeel et al., 2009; Hasson et al., 2014). En este contexto se encuentra la cuenca del
rio Shigar, una sub-cuenca de UIB que tiene una superficie de 7.040 km” y un amplio rango
altitudinal, desde los 2.000 m s.n.m. hasta los 8.600 m s.n.m. La altitud media de la cuenca es de
4.579 m s.n.m., con el 3,8 % de la superficie entre los 2.000 y 2.500 m., el 9,3 % entre 2.500 y 3.500
m, el 27,9 % entre 3.500 y 4.500 m, el 46,2 % entre 4.500 y 5.500 m, el 11,4 % entre 5.500 y 6.500
m, y el 1,4 % por encima de los 6.500 m (Reggiani et al., 2016). Pese a que es una de las cuencas
mas pequeiias de UIB, el 30 % de su superficie (2.100 km2) esta cubierta por glaciares las cuencas
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mas pequeiias de UIB, el 30 % de su superficie (2.100 km2) esta cubierta por glaciares (Pfeffer et
al., 2014), contribuyendo de manera significativa al agua de fusion generada en UIB: sobre un 8 %
del flujo anual y en un 10—11 % durante los meses de julio, agosto y septiembre (Mukhopadhyay y
Khan, 2014). En comparacién con el resto de subcuencas de UIB, la cuenca de Shigar tiene un

Campo Base K2ji .v'l

Y
f

Figura 1. Situacion geografica del Glaciar Godwin-Austen (punto rojo) en el oeste de HMA. A) Glaciar
Baltoro y sus ramales norte (Glaciar Godwin-Austen) y Sur (Glaciar Baltoro Sur). Campos provisionales
durante el ascenso al Campo Base del K2 (7): 1. Paiju, 2. Khoburse, 3. Urdukas, 4. Goro I, 5. Goro 11, y
concordia 6. Concordia. El area que abarca el campo base y los puntos de excavacion de los perfiles P1 y
P2 esta sefialada con un cuadrado amarillo. B) Ampliacion del recuadro. Posicion de P1 y P2 respecto al
Campo Base del K2.
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porcentaje anual mas elevado de cobertura de nieve de 90 + 3 %, con un minimo de 25 + 8 % (Hasson
et al., 2014), lo que hace que la contribucion del agua de fusion derivada del manto de nieve (43%)
sea mayor que la de los glaciares 35 % (Mukhopadhyay y Khan, 2015).

Dentro de los dominios de esta cuenca se encuentra el glaciar Baltoro, unos de los glaciares mas
representativos de la region (Figura 1). A pesar de su inaccesibilidad, es al glaciar mas visitado de
Pakistan, ya que a lo largo de su recorrido se encuentran cuatro de los catorce ochomiles (K2, 8.611
m s.n.m.; Broad Peak, 8.047 m s.n.m.; Gasherbrum I, 8.068 m s.n.m.; Gasherbrum II, 8.611 m s.n.m.),
a los que cada afio acuden numerosas expediciones para intentar alcanzar sus cumbres. La longitud
total del glaciar es de 62 km, desde su cabecera en el paso Conway (6.200 m s.n.m.), hasta su
terminacion en Paiju (3.400 m s.n.m.) y el area es de ~660 km” si tenemos en cuenta todos sus
tributarios (Quincey et al., 2016). El glaciar tiene una pendiente muy baja (~ 3,9 %) y su topografia
transversal es muy escarpada. La orientacion del valle principal es E-O, pero a partir de un punto
llamado Concordia, cerca de la cabecera del glaciar, se divide en dos ramales; el ramal norte,
conocido como Glaciar Godwin-Austen, cuyo flujo tiene una direccion N-S, y el ramal sur, que
recibe el nombre de Glaciar Baltoro Sur y fluye en direccion SE-NO (Figura 1a). Se estima que el
38 % de su superficie esta cubierta por una capa de detritos (Mayer et al., 2006 y Figura 2), que
aumenta su espesor y area desde las zonas de cabecera (0,01-0,15 m), donde los detritos se
concentran principalmente en morrenas laterales y mediales, hasta llegar a superar los 3 metros cerca
de la terminacion del glaciar, donde las morrenas convergen en una unica unidad masiva (Gibson et
al.,2016; Mihalcea et al., 2008). Litologicamente, esta capa estd dominada por gneises 53 %, granitos
27 %, esquistos 12 %, y una pequefia proporcion de meta-sedimentos (Gibson et al., 2016).

Las principales zonas de acumulacion del Baltoro se encuentran en la cabecera del Glaciar
Godwin-Austen y Baltoro Sur, cuyas lineas de equilibrio glaciar' se encuentran a 5.300 m s.n.m. y a
5.500 m s.n.m., respectivamente. La contribuciéon de ambos ramales a la masa de hielo total del
Baltoro es del 60 % en Urdukas y del 40 % cerca del término, donde el Glaciar Trango tiene una
contribucién muy importante (45 %), siendo el resto de los aportes derivados de los demas glaciares
tributarios. Si consideramos las regiones aguas arriba de Concordia, la acumulacion neta por encima
de la linea de equilibrio es de 0,51 km® a™' y una ablacion de -0,17 km® a”', resultando en un balance
de masa neto de 0,34 + 0,10 km® a”' (Mayer et al., 2006). Ademas, el estudio de Mihalcea et al.
(2006) reporté una pérdida de masa de entre 6 y 3 cm d' durante un periodo de 10 dias.

En cuanto a la velocidad del glaciar, en Urdukas se midi6 una velocidad de 85 m a™', mientras
que justo por debajo de Concordia se alcanzé la velocidad méaxima de 214 m a”'. En el Baltoro Sur
la velocidad medida fue de 131 m a' y en el Glaciar Godwin-Austen de 120 m a™'. Cabe destacar
que la velocidad transversal en los margenes del glaciar fue un 30 % menor que en la parte central.
No obstante, es importante tener en cuenta que estas mediciones se llevaron a cabo en la campafia
de verano, cuando la tasa de infiltracion de agua hacia el lecho del glaciar es mas alta, lo que puede
generar mayores velocidades. De hecho, estudios realizados con métodos satelitales han concluido
que las velocidades de verano son el doble de altas que las velocidades medias anuales (Mayer et al.,
2006). Durante el periodo de 1954 a 2004, se observé un retroceso del frente glaciar de unos 200 m,
una topografia mas plana, y un desplazamiento hacia el flanco norte del rio Braldu, que nace en el
frente del glaciar. Sin embargo, la apariencia del glaciar en el afio 1929 era muy similar a la que
presentaba en el ano 2004, lo que sugiere que no hay una tendencia clara de retroceso o de avance
glaciar. Ademas, los primeros estudios identificaron un gran bloque de roca en la superficie del

! Linea que separa las zonas de acumulacién y ablacion del glaciar (Armstrong et al., 1973).
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glaciar llamado Desio Boulder, que ha variado muy poco su posicion hasta la actualidad, revelando
que el glaciar ha mantenido una posicion estable con pocas fluctuaciones.

Las primeras expediciones documentadas al Glaciar Baltoro se llevaron a cabo durante la segunda
mitad del siglo XIX por exploradores occidentales como el aleman A. Schlagintweit (1856), el
geodlogo y topografo inglés H.H. Godwin-Austen en 1864 o el polifacético explorador britanico W.
M. Conway en 1893. En 1954, una expedicion italiana liderada por el gedlogo Ardito Desio tuvo
como objetivo realizar la primera ascension al K2, la segunda montafia mas alta del mundo por detras
del Everest (8.848 m s.n.m.), esta ultima coronada por primera vez un afio antes por el sherpa nepali
Tenzing Norgay y el inglés Sir Edmund Hillary. La expedicion italiana alcanzé el campo base del
K2 el 28 de mayo de 1954 y el 31 de julio la cumbre fue coronada por dos integrantes de la
expedicion: Achille Compagnoni y Lino Lacedelli. En conmemoracion del 50 aniversario de esta
proeza, durante los meses de junio y julio del afio 2004 un equipo de cientificos italianos y alemanes
realizaron trabajos de campo en el glaciar Baltoro para evaluar la geometria, morfologia, dinamica,
y condiciones de ablacion del glaciar. Con estos trabajos se pretendia recoger informacion esencial
sobre el estado del glaciar. La informacion recogida en este trabajo de campo serian las bases para
dos estudios publicados un par de afos después (Mayer et al., 2006; Mihalcea et al., 2006). Aparte
de los estudios realizados por esta expedicion, son muy pocos los trabajos de campo que se han
realizado en el Glaciar Baltoro (Dainelli y Marinelli, 1928; Spoleto, 1930; Desio et al., 1961; Ding,
1992) y ninguno de ellos centrado especificamente en el ramal norte (Glaciar Godwin-Austen) ni en
el contenido de contaminantes del manto de nieve. La falta de estudios de campo se debe en gran
medida a la inaccesibilidad del terreno y a la inestabilidad politica de la region, lo que ha convertido
a los sistemas de teledeteccion en la principal herramienta de analisis (p.ej., Collier et al., 2015).

5.4. Metodologia

Existen varios métodos de toma de muestras que se pueden usar para investigar, entender y predecir
la evolucion de los mantos de nieve. Estos pueden ser portatiles o estacionarios. Los métodos
portatiles se usan para obtener datos representativos de las propiedades de la nieve, mientras que los
estacionarios se emplean para monitorizar las variaciones de las propiedades en un punto y periodo
de tiempo determinados. Ademas, algunos métodos implican la extraccion de una porcion de nieve
para su analisis, lo que puede provocar cambios irreversibles en el manto (métodos invasivos),
mientras que otros no afectan la estructura y son mas facilmente automatizables (métodos no
invasivos; Kinar y Pomeroy, 2015).

En el caso de BalElur, los métodos usados para evaluar las propiedades de la nieve fueron
portatiles e invasivos, ya que para la toma de muestras se excavaron dos pozos en el manto para
poder analizar sus propiedades, que abarcaban desde la superficie hasta el lecho, que en este caso
estaba constituido por una mezcla de hielo y detritos pertenecientes a la superficie del glaciar
Godwin-Austen. A lo largo del perfil del manto se midieron algunas propiedades fisicas (temperatura,
densidad) y estructurales (estratigrafia) de la nieve. Ademas, también se extrajeron pequefios
voliumenes de nieve para el analisis de las concentraciones de black carbon (BC) ¢ isotopos tras el
final de la expedicion. Esta metodologia de campo es laboriosa y consume mucho tiempo (Pomeroy
y Gray, 1995). Sin embargo, proporciona a los investigadores un mejor conocimiento de la evolucion
del manto y de los procesos que actuian sobre él. La informacion obtenida también se puede usar para
refinar modelos enfocados en el clima (p.ej., Dutra et al., 2012), en la hidrologia (p.ej., Shook y
Pomeroy, 2011), en la evolucion del manto (Essery et al., 2009), o en la prediccion de avalanchas
(Lehning et al., 1999). Ademas, este procedimiento también permite comparar los resultados
obtenidos en los modelos con mediciones hechas in situ (p.ej., Marsh y Woo, 1984). Es importante
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destacar que la superficie en la que se extraen las muestras o se realizan las mediciones no puede
estar expuesta a la radiacion solar. Ademas, los trabajos se deben realizar en el menor tiempo posible
para evitar cambios en las propiedades de la nieve expuesta, como cambios en la distribucion de la
temperatura. También se debe garantizar la esterilidad en todo momento. Con este cometido, se
utilizaron trajes limpios y todo el material de muestreo y almacenamiento fue debidamente
esterilizado y guardado en bolsas limpias hasta el momento de su uso. Por lo tanto, el material
utilizado para tomar muestras a lo largo del primer perfil no se usé para el segundo. El National
Institute of Polar Research (NIPR) ubicado en Tokio, Japon, nos facilité parte de este material, ya
que esta institucion esta habituada a trabajar con estos materiales para las campaiias de campo en
Groenlandia y Antartida.

5.4.1. Eleccion de los puntos de muestreo

El Campamento Base del K2 se ubica a una altitud de 5.150 m s.n.m. sobre la morrena lateral
derecha del glaciar Godwin-Austen. Este lugar es el punto de partida para todas las expediciones
deportivas que tienen como objetivo alcanzar la cima del K2. Ademas, sirvid como base de
operaciones para el trabajo de campo. Para la eleccion de los puntos de muestreo, se buscaron zonas
donde las concentraciones de BC fueran representativas de la region y alejadas de fuentes locales.
El Campamento Base es el principal foco de BC debido al uso continuo de queroseno para cocinar
y calentar la tienda comedor. Aunque el Campamento contaba con placas solares para la generacion
eléctrica, la potencia no era suficiente y se tenia que recurrir a un generador diésel. Debido a que la
direccion predominante del viento a lo largo del glaciar es O—E se excavaron los pozos al sur del
Campamento Base. Ademas, se buscaron zonas con una acumulacion de nieve lo suficientemente
alta para lograr una mejor resolucion en el muestreo. Por lo tanto, nos dirigimos a unos canales que
discurren paralelos a las morrenas, donde los porteadores indicaron que en verano se encauza el agua
de fusion. Estos canales son pequefias depresiones topograficas que pueden almacenar un espesor de
nieve mayor que el terreno circundante, y, por lo tanto, tener un mayor registro. Para medir la
profundidad del manto de nieve, utilizamos una varilla de sondeo Ortobox™ de 240 cm de largo,
que se introducia en la nieve hasta alcanzar el lecho. Después de evaluar varias opciones, se
seleccionaron dos sitios para la excavacion de los pozos, a los que se denominé Perfil 1 y Perfil 2.
Para simplificar la lectura, a partir de ahora se hara referencia a ellos como P1 y P2, Ambos fueron
excavados hasta alcanzar la capa de fusion del Gltimo verano, a profundidades de 1,20 y 2,00 m,
respectivamente (Figura 1, 3 y Tabla 2).

5.4.2. Mediciones in situ: temperatura y densidad

La temperatura y la densidad de masa fueron medidas a intervalos regulares de 5 cm y 8 cm,
respectivamente. Para la medicion de la temperatura, se utiliz6 un termoémetro digital marca TFA
con una sonda de 105 mm y una precision de + 0,5 °C. Para las mediciones de la densidad de masa,
se utilizo un dispositivo llamado cuter. Este instrumento se utiliza para extraer una muestra de nieve
de la pared del perfil con una geometria bien definida y se pesa con una balanza para obtener una
medida gravimétrica de la densidad de masa. En nuestro caso, utilizamos un cuter tipo caja de 125,5
cm’, basado en el disefio original del Institute for Low Temperature Science (ILTS) de la Universidad
de Hokkaido (Japon), también conocido como cuter de densidad de Taylor—LaChapelle. El cuter
consta de dos piezas; la principal contiene el mango, la superficie inferior y las paredes laterales de
la caja, mientras que la otra pieza contiene la superficie superior y las paredes anterior y posterior de
la caja. Para tomar una muestra, se inserta la pieza principal en el tramo de la pared del manto que
se quiere estudiar, llenando con nieve el maximo espacio posible entre las paredes laterales. Una vez
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que se extrae la nieve, se acopla la pieza mévil a la seccidn principal, se completa la caja de muestreo
y se descarta la nieve que queda fuera de los limites antes de proceder al pesado. Se realizan tres
mediciones del peso de la muestra mediante una balanza, restando el peso del dispositivo vacio, para
obtener el valor medio de la densidad.

Es importante tener en cuenta que, en este tipo de muestreos de nieve, es posible que la densidad
de masa se sobre- o infra-estime (Carroll, 1977). Esto se debe a errores comunes durante la toma de
muestras, como la aplicacion de una fuerza excesiva al dispositivo al introducirlo en la pared del
manto, lo que puede provocar una compactacion excesiva de la nieve y alterar el peso, y, por ende,
la densidad. Ademas, puede ocurrir una pérdida de muestra si no se llena completamente la caja de
muestreo. Para evitar estos errores, es necesario introducir el ctter con cuidado para minimizar la
alteracion de la porosidad original y asegurarse de llenar al maximo la caja de muestreo (Carroll,
1977; Conger y McClung, 2009).

5.4.3. Almacenamiento y transporte de las muestras

Después de medir las propiedades fisicas del manto de nieve, se recolectaron muestras a
intervalos de 6 a 8 cm con un volumen aproximado de 1.300-1800 cm’. Después se almacenaron en
bolsas Whirlpack™, que se etiquetaron segin la profundidad. Las muestras se almacenaron en
bidones sellados que se enterraron completamente en la nieve para preservarlas hasta su traslado a
Skardu, la ciudad mas cercana. La planificacion inicial era descender del Campamento Base con las
muestras al final de la expedicion deportiva (aproximadamente el 15 de marzo del 2019), camino
que tomaria alrededor de una semana, ya que se haria caminando y con la ayuda de animales de
carga, como se hizo en la subida (Figura la). Sin embargo, el dia 3 de marzo se presento la
posibilidad de hacer el trayecto usando un helicoptero de la Fuerza Aérea de Pakistan. Gracias a esto,
el trayecto hacia Skardu tom6 menos de 45 minutos. El transporte en helicoptero resultdé muy
beneficioso para asegurar la conservacion de las muestras, ya que algunos analisis requerian evitar
la recongelacion de las muestras una vez derretidas. Este escenario era muy probable, durante el
descenso a pie a través del glaciar, ya que las fluctuaciones térmicas eran considerables debido a la
proximidad del inicio de la primavera, lo que provocaba que la temperatura oscilara continuamente
por encima y por debajo del punto de congelacion del agua. Las muestras se transportaron en los
mismos bidones en los que se habian almacenado y llegaron a su destino aun en estado sélido sin
ningun signo aparente de fusion. Posteriormente se procedio a dejar fundir las muestras a temperatura
ambiente que entonces rondaba los 10 °C en Skardu. Una vez en estado liquido, se repartio el
contenido de cada muestra en dos recipientes: una botella de polipropileno de 100 ml y un vial de
cristal de 30 ml. El objetivo de las botellas plasticas era el analisis de iones mayores, mientras que
el contenido de los viales de cristal era el analisis de BC e isotopos estables del agua. Una vez en
Skardu, las muestras fueron trasladadas a Islamabad, ubicada en una zona de clima subtropical, en
un viaje por carretera de 24 horas. Durante este traslado, se mantuvieron las condiciones de frio
mediante el uso de una nevera portatil que contenia varias botellas de 2 litros congeladas en su
interior, y se monitorizd constantemente la temperatura con un termometro de sonda. Durante todo
el trayecto, la temperatura no superd los 4 °C en ningun momento. Luego, bajo las mismas
condiciones de temperatura las muestras se transportaron a Bilbao y, posteriormente, a Tokio.

5.4.4. Black Carbon (BC): andlisis instrumental
A pesar de que los aerosoles juegan un papel importante en el cambio climatico (p.ej.,

Ramanathan y Carmichael, 2008; Bond et al., 2013), no hay un acuerdo claro sobre la terminologia
que se debe usar para designar los aerosoles atmosféricos que contienen materia carbonosa. Por lo
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tanto, han sido designados de diferentes maneras en la literatura cientifica, segun la propiedad
intrinseca identificada o el método utilizado para el analisis (Bond et al., 2013). Por ejemplo, si se
identifica mediante sus propiedades térmicas, se denomina carbono elemental (CE), mientras que si
se identifican sus propiedades Opticas, se denomina carbono negro (Black Carbon, BC; Laborde et
al., 2012). Esto puede resultar confuso, ya que parece que se esta haciendo referencia a dos materiales
diferentes con propiedades opticas y fisicas distintas, en lugar de a un inico material con propiedades
bien definidas. Debido a la falta de consenso en la comunidad cientifica sobre qué término usar, se
pueden encontrar publicaciones que se refieren a una misma propiedad, pero que utilizan diferentes
términos, y otras que se refieren a diferentes propiedades, pero que utilizan términos similares. Por
lo tanto, existe una fuerte necesidad de estandarizar los términos, para que tengan la misma validez
independientemente del método empleado, y la informacion recogida en los diferentes estudios
pueda ser comparable. Sin embargo, estudios como el de Kondo et al. (2011) han demostrado que se
pueden obtener resultados consistentes usando diferentes métodos y terminologias. En este estudio
se utilizara el término Black Carbon (BC), y cada una de las propiedades fisicas de las particulas de
este aerosol pueden encontrarse descritas de manera detallada en la Tabla 1 de Petzold et al. (2013).
No obstante, actualmente no existen métodos capaces de cuantificar todas las propiedades de estas
particulas de manera simultanea.

Los métodos de cuantificacion del BC en la atmdsfera suelen ser sencillos y directos, mientras
que en nieve o hielo es un proceso mucho mas complejo, debido a que las concentraciones son mucho
menores. Esta circunstancia obliga a que estos métodos tengan que ser muy precisos. Ni siquiera los
métodos modernos como los basados en deteccion satelital pueden aportar datos fiables de
concentracion en este tipo de entornos (Warren, 2013). Para el analisis de BC en la nieve,
tradicionalmente se han usado métodos basados en la filtracién, como el termo-6ptico (p.ej., Clarke
y Noone, 1985; Dou et al., 2012) o el Integrating Sphere/Integrating Sandwich Spectrophotometer
(ISSW; p.ej., Doherty et al., 2010; Pan et al., 2011). Este tipo de métodos puede presentar varios
desafios. Por un lado, se requieren volimenes muy grandes de muestra para llevar a cabo el proceso
de filtrado. Por otro lado, las concentraciones de BC a menudo pueden ser infra- o sobre-estimadas
debido a diversos factores. Entre ellos se incluyen la carbonizacion del carbono organico (CO; p.ej.,
Soto-Garcia et al., 2011), interferencias causadas por el polvo mineral (Wang et al., 2012), problemas
en la eficiencia de los filtros que dificultan la distincion entre CO y BC (p.ej., Torres et al., 2014), y
la sensibilidad de métodos como el ISSW frente a materiales como el CO, polvo mineral y 6xidos
de hierro, que pueden disminuir la capacidad de deteccion de BC (p.¢j., Dang et al., 2014).

Una de las técnicas mas recientes y efectivas para estimar la concentracion de las particulas de
BC es la incandescencia inducida por laser (LII, por sus siglas en inglés), que se centra en las
propiedades refractarias de los materiales. Consiste en calentar las particulas mediante un rayo laser
(Nd:YAG, con una longitud de onda de 1.064 nm) hasta alcanzar la incandescencia, momento en el
cual la intensidad de la radiacion térmica desprendida es medida por tubos fotomultiplicadores,
permitiendo inferir la masa y tamafio de las particulas. Dentro de este tipo de ensayos se encuentra
el método que usd el NIPR para los analisis: el SP2 (Single Particle Soot Photometer; Stephens et
al., 2003; Schwarz et al., 2006). Este equipo, ampliamente empleado en la ciencia de aerosoles, es
una excelente alternativa para analizar el BC en base a su propiedad refractaria (p.ej., Kaspari et al.,
2011; Sterle et al., 2013), ya que no requiere un proceso de filtrado, funciona con volimenes de
muestra muy pequefios (dotando de mayor resolucion a los muestreos), permite un sistema de flujo
continuo, y no tiene una sensibilidad significativa para otros materiales (eficacia > 90 % en la
deteccion de BC). Esto elimina las posibles causas de incertidumbre que pueden aportar los métodos
de filtracion. Originalmente el SP2 era usado para mediciones de aerosoles atmosféricos, por lo que
antes del analisis las muestras de nieve o hielo se deben derretir y aerosolizar. Las particulas de BC
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contenidas en la cridsfera generalmente tienen un tamafio mucho mayor que en la atmosfera,
circunstancia a tener en cuenta antes del analisis (Schwarz et al., 2012), ya que puede ser una fuente
importante de incertidumbre al igual que la eleccion del material de la calibracion (Menking, 2013).

5.4.5. Isotopos estables en la precipitacion: significado ambiental

En este estudio, nos enfocaremos en los isotopos estables del agua presentes en el manto de nieve
estacional, entendiéndolo como un registro de la precipitacion, ya que cada evento ocurre bajo
condiciones ambientales especificas, quedando registradas en el manto de nieve en forma de sefiales
isotopicas distintivas. Los primeros estudios sobre la composicion isotopica de la precipitacion
fueron hechos por Dansgaard (1953), Epstein y Mayeda (1953), y Friedman (1953). Después,
programas como Global Network of Isotopes in Precipitation (GNIP) de la International Atomic
Energy Agency (IAEA) recolectaron el agua de precipitacion y en estaciones repartidas por el globo
y bajo diversos contextos climaticos, donde midieron las razones isotdpicas, lo que permitié tener
una imagen completa de la distribucion global del contenido en is6topos estables del agua en la
precipitacion.

El analisis de los is6topos presentes en el manto de nieve del Glaciar Godwin-Austen, combinado
con informacién obtenida a través del modelo HYSPLIT (detallado en la siguiente seccion), nos
permitio identificar las posibles fuentes de humedad que contribuyeron a su formacion. En esta
seccion se explicaran de manera clara y concisa los conceptos basicos de la ciencia de los isétopos.
Esto permitird al lector comprender los fundamentos tedricos necesarios para interpretar los
resultados obtenidos en nuestro estudio.

Los iso6topos estables que suelen ser analizados en estos estudios centrados en la cridsfera son
principalmente aquellos que conforman la molécula del agua: los del Oxigeno ('°0, 70, '*0) y los
de Hidrogeno ('H, “H). De todos ellos, '°O, '*0, 'H, y *H son los mas abundantes y cominmente
medidos mediante espectrometria de masas. La molécula del agua puede estar compuesta por
combinaciones diferentes de sus isotopos constituyentes (isotopologos). De ellos, el mas comun es
ZH'O (99,73 %), mientras otros como “H'*0, 2H"’0, y *H'°O estan presentes en cantidades mucho
mas pequeiias (Sharp, 2006). Los isotopos estables han sido usados en hidrologia desde finales de la
década de 1950 y principios de los 60s, siendo pioneros los estudios el paleoclimatélogo danés Willi
Dansgaard en 1954 y 1964. Los resultados de los analisis isotdpicos se suelen presentar bajo el
término de §'*0 y 8D, siendo & la relacion isotdpica de una muestra Riuesia (proporcion del isotopo
pesado "0 o 'H frente al ligero '°0 o D) y la relacion isotopica de un estandar Ryq (Craig, 1961;
Dansgaard, 1964):

8180 (%0) =1.000 x [(Rmuestra / Rstd) - 1]
OD (%0) = 1.000 * [(Rumuestra/ Rsta) - 1]

Cuando la muestra de agua tiene una razén isotdpica (8) mas alta/baja en (‘*O vs. '°O o0 en *H (D)
vs. 'H) que la de un estandar, los valores de §'*0 y 8D tenderan a ser mas positivos/negativos. En el
primero de los casos se suele hablar de una muestra “isotopicamente enriquecida o pesada” y en el
segundo de una muestra “isotopicamente empobrecida o ligera”. Los estandares que se suelen utilizar
para los is6topos del agua son el VSMOW (Vienna Standard Mean Ocean Water; Gonfiantini, 1984;
Groning, 2004), que difiere muy poco del estandar original SMOW (Standard Mean Ocean Water;
Craig, 1961), actualmente agotado, y el SLAP-2 (Standard Light Antarctic Precipitation 2). Para el
oxigeno también se puede usar otro estandar, el PDB (PeeDee Belemite), también agotado y
sustituido por otros estandares como el NBS-19 y el NBS-18 (Friedman et al., 1982).

98



Capitulo V: Impurezas en el manto de nieve estacional (Glaciar Godwin-Austen)

La diferencia isotopica que puede existir entre dos masas de agua esta relacionada con los
cambios de fase (evaporacion, condensacion, sublimacion, fusion) que puedan haber sufrido. De esta
manera, is6topos mas pesados tienden a fraccionarse preferentemente en el estado en el que las
moléculas de agua moléculas presentan energias de enlace mas elevadas y menores velocidades de
difusion, es decir, en la fase solida frente a la liquida o en la fase liquida frente a la gaseosa. El
resultado es que, en el proceso de evaporacion, por ejemplo, los isotopdlogos mas ligeros tienden a
incorporarse al vapor de manera preferente, dotandolo de una composicion isotdpica més ligera en
comparacion con el agua que no se evaporo, que quedara enriquecida en los mas pesados. El
fraccionamiento isotdpico en el proceso de evaporacion es mds intenso para el H que para el '*0,
simplemente debido a la diferencia en sus pesos moleculares. En el caso de la condensacion, los
isotopos mas pesados tenderan a fraccionarse preferencialmente en la fase liquida, dejando al vapor
con una composicion isotopica mas ligera. Este proceso de separacion durante los cambios de fase
se conoce como “fraccionamiento isotopico” y las diferencias isotopicas se acentian a medida que
se repiten los ciclos de cambio de fase (Niewodniczanski et al., 1981). El fraccionamiento puede
tener lugar bajo condiciones de equilibrio, donde el intercambio isotopico entre las dos fases que
interactiian es idéntico en ambas direcciones (p. ¢j., condensacion; Clark & Fritz, 1997; Kendall &
McDonnell, 1998) o en condiciones de no equilibrio o cinético las tasas de intercambio diferentes
entre las dos fases (p.€j., evaporacion o sublimacion). Cabe aclarar que el término “en equilibrio” no
hace referencia a que ambas fases tengan una composicion isotdpica idéntica, si no que las razones
isotopicas (*H y '*O) entre ambas fases son constantes a una temperatura dada.

En el medio natural, esto se traduce en que a medida que las masas de aire cargadas de vapor de
agua se alejan de la fuente de humedad, se pueden encontrar en su camino masas de aire mas frias.
Esta interaccion desencadenara la condensacion del agua contenida en forma de vapor y el agua
derivada de los sucesivos eventos de precipitacion tendera a tener una carga isotopica mas ligera, al
igual que el vapor remanente (destilacion Rayleigh; Clark & Fritz, 1997; Gat, 2000). La presencia
de aire mas frio que propicia la condensacion puede ser consecuencia de variaciones altitudinales,
latitudinales o estacionales. Debido a la accién de todos estos procesos, los valores de 8D y §'*0O
poseen una relacion lineal a escala global (Epstein & Mayeda, 1953; Friedman, 1953) conocida como
Linea del Agua Metedrica Global (Global Meteoric Water Line, GMWL; Craig, 1961). Esta
representacion es ampliamente usada para el estudio del fraccionamiento isotopico (Dansgaard et al.,
1964) y es un intento de resumir la informacion disponible de la composicion isotdpica del agua
metedrica no marina a nivel mundial. Esta definida por la ecuacion:

8D (%o) = 8 x 80 (%o) + 10

La razon entre los factores de fraccionamiento de 8D y de §'*0 es de 8 (pendiente de la recta),
valor que no cambia durante los procesos de fraccionamiento en equilibrio (e. g., condensacion), por
lo que la composicion isotopica de las muestras varia a lo largo de la GMWL. Se pueden dar casos
en los cuales la pendiente de la recta sufra cambios durante procesos de precipitacion. Por ejemplo,
durante la caida, las gotas de agua pueden sufrir procesos de evaporacion (fraccionamiento cinético)
debido al contacto con una columna de aire mas seca o mas caliente (Friedman et al., 1962; Stewart,
1975), efecto que se vuelve mas pronunciado cuando la precipitacion es escasa (Lee & Fung, 2008).
Esto hace que la pendiente adquiera valores menores a 8. Este efecto fue denominado por Dansgaard
(1964) como “amount effect”. El punto de interseccion de la recta recibe el nombre de exceso de
deuterio d-excess (Dansgaard, 1964):

d-excess = 8D — 8 x §'%0
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Durante los procesos de evaporacion hay un movimiento mas lento de la molécula de H,'*O en
comparacion con la molécula de HDO, por lo que mas cantidad de esta ultima pasa a la fase gaseosa.
Este enriquecimiento relativo o exceso de HDO es igual a 10 %o, esta representado por el exceso de
deuterio (d-excess; Craig, 1961). Si estan en contacto el tiempo suficiente, la fase liquida y la base
vapor pueden llegar al equilibrio, eliminando la diferencia isotopica. Sin embargo, este equilibrio no
se alcanza, debido al fuerte gradiente de humedad que hay en la capa atmosférica que esta en contacto
con la superficie del océano. Esto es producto de la accion del viento que arrastra y transporta
constantemente el vapor generado (Pfahl y Sodemann, 2014). El d-excess no resulta modificado por
procesos de fraccionamiento en equilibrio, lo que permite comparar los valores iniciales con los
valores de los sucesivos eventos precipitacion (Merlivat y Jouzel, 1979). Por lo tanto, las condiciones
en las cuales se produce la evaporacion a partir de la fuente de humedad si provocan una variacion
del d-excess, haciendo que la GMWL se mueva hacia arriba o hacia abajo, pero sin variar su
pendiente. Cuanto mayor sea la humedad ambiental en el momento que se forma el vapor a partir de
la fuente, mas bajo seran los valores de d-excess, y viceversa. Por estas razones, los is6topos del agua
se han usado como indicadores en estudios hidroldgicos para identificar las fuentes de humedad
(Yurtsever y Gat, 1981; Joussaume et al., 1984; Rozanski et al., 1993; Bowen y Revenaugh, 2003;
Terzer et al., 2013; Stumpp et al., 2014; Galewsky et al., 2016), o trazar el origen del vapor de agua
(Rindsberger et al., 1983; Johnsen et al., 1989; Pfahl y Sodemann, 2014). Un ejemplo de aplicacion
puede ser el uso de isdtopos estables a partir del analisis de ice cores perforados en Groenlandia,
donde cambios rapidos en este parametro han sido interpretados como cambios en la circulacion
atmosférica, asociados con cambios en las condiciones del area fuente de la humedad (Steffensen et
al., 2008) o localizacion de la propia fuente de humedad (Masson-Delmotte et al., 2005). Para
representar la variabilidad que puede experimentar la GMWL, se utilizan Lineas Meteorologicas
Locales (LMWL; Rozanski et al., 1993). Por lo tanto, la GMWL es la suma de muchas LMWL que
difieren de la linea global en su pendiente y punto de interseccion.

El IRMS (Isotopic Ratio Mass Spectometer) fue el instrumento elegido para llevar a cabo analisis
isotopicos en el NIPR. Este dispositivo se utiliza para separar y catalogar particulas segin su relacion
masa/carga (m/z). Antes del analisis, la muestra se transforma en gas mediante volatilizacion y, luego,
se hace pasar por una camara donde se ioniza gracias a un haz de electrones de alta energia. Los
iones salen de la camara mezclados y con una cierta velocidad debido a la presencia de un campo
eléctrico. Para separar y distinguir los diferentes iones, se los expone a un campo magnético
perpendicular a su trayectoria, lo que los obliga a trazar un arco con un radio que depende de su
relacion m/z. El espectro de masas resultante muestra informacion sobre la abundancia de los
diferentes tipos de iones. En resumen, el IRMS es una herramienta altamente precisa y detallada para
llevar a cabo andlisis isotdpicos en una amplia variedad de muestras (Graaf et al., 2020).

5.4.6. Reandlisis atmosféricos

Para los calculos y las interpretaciones que queremos hacer en este proyecto necesitamos tener
disponibles datos de variables meteoroldgicas en nuestro sitio de estudio (temperatura, precipitacion,
radiacion de onda corta que llega a la superficie, proporcion de nubosidad, etc.) Durante la
expedicion se instald una estacion meteorologica automatica en el campo base del K2, desde enero
hasta marzo. Gracias a ella disponemos de datos meteoroldgicos (direccion y velocidad del viento,
temperatura, y humedad relativa). Sin embargo, debido a problemas técnicos hubo una pérdida de
datos y solo contamos con mediciones a partir de febrero. Esta suele ser una situacion bastante
generalizada, ya que el clima extremo y la dureza de estos entornos normalmente afectan a la calidad
y a la continuidad de los datos (Pritchard et al., 2019). En estas zonas, las estaciones de monitoreo
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pertenecientes a los diferentes servicios meteorologicos suelen estar dispersas y normalmente en el
fondo de los valles, lo que aporta un sesgo importante si tenemos en cuenta que variables como la
precipitacion o la temperatura varian fuertemente en funcion de la elevacion, adquiriendo un
gradiente alto en estas zonas con fuerte relieve. Por estas razones, hoy en dia la escasez de datos en
regiones de alta montaifia sigue siendo un reto para los estudios cientificos (Viviroli et al., 2011). En
las tiltimas décadas ha habido diferentes estaciones meteorologicas en el glaciar Baltoro. Por ejemplo,
en uno de los campos de parada hacia el campo base, llamado Urdukas, habia una estacion
meteorologica automatica perteneciente al proyecto SHARE (Stations at High Altitude for Research
on the Environment). Sin embargo, una vez finalizado este proyecto en el 2013, fue desinstalada y
todos los datos de registro dejaron de estar disponibles. En vista de todas estas dificultades, la Gnica
opcion viable para obtener datos meteorologicos con continuidad temporal y espacial para una region
vasta y con muy pocas estaciones de monitoreo son los reanalisis atmosféricos (Dee et al., 2014).
Estos datos, se obtienen mediante la ejecucion de modelos de circulacion global (MCG) con una
resolucion espacial predefinida, en donde las variables atmosféricas como la temperatura, velocidad
del viento, presion, o el vapor de agua observado en superficie se utilizan para corregir las
simulaciones de los modelos (Blum et al., 2018). Nuestra zona de estudio en el Karakorum Central
(cuenca alta del Indo) es el escenario donde se pueden encontrar todas estas dificultades, ya que es
una region compleja y poco explorada, por lo que para conocer las variables atmosféricas en este
punto recurrimos a la reanalisis atmosférico ERAS, producido por el Centro Europeo de Prevision a
Medio Plazo (CEPMP; Hersbach, 2016). Ademas, para algunas variables, también usamos un
subconjunto de datos refinados a escala regional llamado HARv2 (High Asia Refined Analysis;
Wang et al., 2021), producido por a través de la reduccion dinamica de la escala de los datos
pertenecientes a reanalisis globales (en este caso ERAS) usando modelos climaticos regionales para
la zona de la meseta tibetana y regiones circundantes (Maussion et al., 2014). Para la cuenca alta del
Indo, el uso de estos conjuntos de datos ha sido validado por estudios como Dabhri et al. (2021) o
Baudoin et al. (2020). Aunque este tipo de reanalisis y refinamientos son muy utiles para la
investigacion, la resolucion espacial, clima local y topografia, pueden afectar al rendimiento de estas
herramientas (Ceglar et al., 2017; Rana et al., 2015; Tarek et al., 2019; Xu et al., 2019).

Para estimar las concentraciones regionales de carbono negro (BC), se utilizé el parametro de
concentracion de masa superficial (kg m™) del reanalisis atmosférico global MERRA-2 (Modern-
Era Retrospective Analysis for Research and Applications, Version 2), desarrollado por la Global
Modeling and Assimilation Office (GMAO) de la NASA, utilizando el modelo Goddard Earth
Observing System (GEOS) Version 5.12.4. MERRA-2 simula la distribucion espacial de BC desde
1980 con una resolucion espacial de 0,5° x 0,625° y datos promedios de escalas de tiempo que varian
entre 1 hora, 3 horas o mensuales. El modelo integra varios conjuntos de datos relacionados con el
espesor Optico de aerosoles (Atmospheric Optical Depth; AOD), mediciones instrumentales en
superficie como las realizadas por la red AERONET (Aerosol Robotic Network), asi como varias
observaciones a partir de métodos de teledeteccion y observaciones convencionales de radiosondas
y aviones.

5.4.7. Analisis de trayectorias

Para interpretar los resultados obtenidos a partir del andlisis del manto nivoso desde un contexto
global y regional de circulacion atmosférica usamos el modelo HYSPLIT (Hybrid Single-Particle
Lagrangian Integrated Trajectory model), desarrollado por el Air Resources Laboratory (ARL;
Laboratorio de Recursos del Aire) perteneciente al National Oceanic and Atmospheric
Administration (NOAA; Administracién nacional del Océano y de la Atmoésfera; Stein et al., 2015;
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Rolph et al., 2017). El objetivo principal es identificar las diferentes fuentes de humedad de media y
larga distancia que generaron la precipitacion en nuestro punto de estudio (Sinclair y Marshall, 2009).
Ademas, también nos ayuda a hacer una aproximacion de las fuentes principales de BC. Este modelo
calcula las trayectorias que siguen las parcelas de aire hasta alcanzar nuestro punto de estudio.

Como conjunto de datos meteorologicos de entrada usamos el conjunto de datos de GDAS
(Global Data Assimilation System) desarrollado por NOAA en conjunto con los Centros Nacionales
de Prediccion Ambiental (NCEP; National Centers for Environmental Prediction), con una
resolucion en latitud y en longitud de 0,5° x 0,5°. Para cada dia de nuestro periodo de estudio (180
dias), calculamos las retro-trayectorias de 10 dias de las masas de aire a varios niveles de elevacion
(500, 1.000, 1.500 m sobre la superficie) por encima del punto de interés. Si el periodo de estudio es
muy extenso y se representan todas las trayectorias diarias en un mapa, es muy dificil diferenciar las
direcciones predominantes, ya que hay demasiados datos (lineas) en el mapa. Para superar esta
dificultad y mejorar la representacion grafica, primero se agruparon las trayectorias por mes y
posteriormente se usod el método de Varianza Espacial Total (VET), una aproximacion estadistica
que agrupa los conjuntos de trayectorias mas proximas y los representa en forma de una trayectoria
promedia o cluster, que indica una direccién predominante. En este proceso, las trayectorias son
combinadas hasta que la varianza total de cada trayectoria empieza a incrementarse con respecto a
su respectivo cluster.

5.4.8. Calculo del forzamiento radiativo producido por las particulas de BC

El tamafo de los granos de nieve aumenta con el tiempo por metamorfismo (LaChapelle, 1969),
y el albedo de estos granos engrandecidos es mas bajo que el de los granos mas pequefios. De hecho,
el albedo en la nieve esta mas influenciado por el tamafio de sus granos que por las particulas
absorbedoras de luz. Por ejemplo, un incremento en el radio de las particulas desde 100 um (nieve
nueva) a 1.000 um (nieve vieja que ha sufrido derretimiento), causara un decrecimiento del albedo
(en todas las longitudes de onda) del 12 %, mientras que una concentracion de BC de 20 ng g”' lo
disminuye en un 0,5 % para un radio de 100 um y en un 1,6 % para un radio de 1.000 um (Dang et
al., 2015). El albedo de la nieve también depende de otros factores, como profundidad del manto de
nieve, cobertura de nubes y espesor Optico de las nubes, angulo cenital solar, o la presencia de
impurezas.

En este estudio, se usaran las parametrizaciones propuestas por Dang et al. (2015, 2017) para la
cuantificacion de la reduccion del albedo atribuible a la presencia de BC en el manto de nieve. A
parte de las particulas de BC, estas parametrizaciones tienen en cuenta el tamafo de grano de la nieve
(Flanner et al., 2007) y la fraccion de nubes (Dang et al., 2017), y sélo son aplicables para mantos
de nieve que son lo suficientemente espesos como para ocultar la superficie para todas las longitudes
de onda “semi infinito” (Dang et al., 2015). Ademas, se computan la reduccion del albedo para
unicamente dos condiciones atmosféricas: reduccion del albedo bajo condiciones de cielo despejado
AAgespejado Y bajo condiciones de cielo nublado AAnupiade- EXisten parametrizaciones mas complejas
segun el objetivo del calculo, por ejemplo, en funcion del tamafio de grano, angulo de cenit solar,
transmitancia de las nubes, espesor de la nieve, el albedo de la superficie infrayacente y el contenido
de BC (Marshall y Warren, 1987; Marshall, 1989). Sin embargo, el objetivo de estas
parametrizaciones es simplificar los calculos.

Con el objetivo de mezclar la informacion de tamafio de grano y de concentracion de BC en un
predictor simple de reduccion del albedo, hay que tener en cuenta que la reduccion del albedo (AA),
causado por una concentracion de BC en nieve (C) con un radio (r), también podria ser producido
por una concentracion mas baja de BC si el tamafio de grano de la nieve es més grande. A partir de
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la informacion presentada en la Figura 5 de Dang et al. (2015) sugieren que las variables » y C se
pueden combinar para calcular la reduccion del albedo producido por la presencia de BC, de una
manera rapida y con una pérdida de precision muy pequeiia. Para ello, se define una cantidad H que
tiene en cuenta las variables r y C:
C r\S
=) ()

donde Cyes una concentracion de referencia de BC (10°ng g') y rpes un radio de grano de referencia
(100 um). Para todas las longitudes de onda o para el espectro visible, el exponente s toma un valor
de 0,73. Para graficar y ver la relacion de la reduccion del albedo pon respecto a H, se usan funciones
cuadraticas donde se asume que:

p = logioH
Asi,

l0g10(AA) = myp? + myp + my

Los coeficientes mi, m> y ms, vienen dados en la Tabla 3 de Dang et al. (2015), tanto para
condiciones de cielo despejado como para condiciones nubladas. Por lo tanto, usando la ultima
ecuacion podemos calcular los pardmetros Adespejado Y Anublado- Hay que tener en cuenta que estos
calculos solo son validos para granos con radios entre 50 y 2.500 um. Segtin Dang et al. (2017), la
reduccion total de albedo (A) producida por la presencia de carbono negro puede ser estimada
mediante:

AA =FN - AAyupiaao + (1—FN) 'AAdespejado

donde FN es la fraccion de nubes total, es decir, la proporcion de una cuadricula cubierta por nubes,
que varia entre 0 y 1, siendo 0 la ausencia total de nubes y 1 la cobertura total. En este caso se calcula
el valor de FN para el periodo de tiempo de interés. Los valores de AAciaro Y AAnublado, hacen
referencia la reduccion del albedo bajo condiciones de cielos despejados y cielos nublados,
respectivamente. El forzamiento radiativo del BC (FRgc) para la época de ablacion fue calculado
multiplicando la reduccion del albedo (AA) por el promedio de la radiacion solar incidente (radiacion
de onda corta; /), medida en W m™:

FRBC =AAI

Para los parametros FN e I, usamos las estimaciones para el periodo de ablacion derivadas del
reanalisis atmosférico ERAS (Hersbach, 2016). La cantidad de energia extra absorbida por el manto
de nieve (E,), en MJ m™, fue calculada multiplicando el forzamiento radiativo relacionado (FRgc)
por los dias (d) que abarco nuestro estudio en segundos (s):

E, = FRge- d

Por ultimo, calculamos la nieve que se derrite antes por unidad de superficie (W), medida en mm
w.e. 0 en kg/m’ debido a la reduccion del albedo (AA), es decir, el volumen agua que pasa
prematuramente al sistema hidrologico debido a la presencia de particulas de BC en el manto de
nieve:

donde F es la energia necesaria para derretir 1 kg de nieve. Para este se eligio el calor latente de
fusion, 334 kJ kg-1 (Cohen, 1994).
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Figura 2. Fotografias de los glaciares Godwin-Austen y el Baltoro durante verano e invierno. Las fotos A,
B, y C fueron realizadas durante el verano (julio) del 2022 por el Dr. Francisco Llano Tomé. En las fotos se
puede apreciar la ausencia total de manto de nieve. Los parches blancos pertenecen a zonas donde el hielo
glaciar no esta cubierto por detritos. Las fotos D, E, y F pertenecen al invierno del 2019 durante la expedicion
de BalElur. A) Acumulacion de agua sobre glaciar Baltoro. B) Campamento Concordia, C) Glaciar Godwin
Austen desde Concordia, al fondo de izquierda a derecha K2 (8.611 m), Broad Peak (8.051 m) y Gasherbrum
IV (7.925 m). D) Al fondo, el Campamento Concordia y el monte Chogolisa (7.665 m) vistos desde el Campo
Base del K2, punto rojo ubicacion aprox. de P2 y de P1 (Azul). E) Campo Base con ¢l K2 al fondo. F) Vista
desde Urdukas hacia Paiju.
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5.5. Resultados y discusion

Antes de describir los resultados de este estudio, es necesario matizar que el manto de nieve sobre el
que se llevaron a cabo los estudios tiene un caracter estacional (Figura 3): se acumula durante los
meses mas frios (octubre—abril) y se derrite por completo a medida que avanza la temporada de
ablacion (mayo—septiembre). Esta caracteristica esta respaldada por un extenso material fotografico
perteneciente a las numerosas expediciones deportivas que durante mas de 60 afios han tenido como
objetivo alcanzar la cumbre del K2, especialmente en la época estival. Ademas, contamos con
testimonios de los porteadores locales que guian expediciones y transportan material a los campos
base durante todo el afio, y con el material fotografico de una expedicion realizada en agosto de 2022
(Figura 2) que corrobora la falta de nieve durante los meses de verano. Este fenomeno puede ser
explicado por la geografia y climatologia local, o por las caracteristicas del propio glaciar. Los puntos
de muestreo P1 y P2 (4.930 m s.n.m.) y el campo base del K2 (5.150 m s.n.m.) estan ubicados en la
zona de ablacion del glaciar, por debajo de la linea de equilibrio que se encuentra alrededor de los
5.500 m s.n.m. en el Godwin-Austen (Mayer et al.,, 2006). En segundo lugar, el efecto de
retroalimentacion positiva en el que esta implicado el albedo podria explicar el rapido derretimiento
del manto de nieve. A medida que se derrite, la superficie del glaciar queda gradualmente expuesta,
que al estar cubierta de detritos (con un albedo mucho menor que ¢l de la nieve) disminuye el albedo
global del glaciar y acelera el proceso de derretimiento (Bond et al., 2013). Por ultimo, estudios
basados en deteccion satelital han demostrado que a finales de agosto en la cuenca del Rio Shigar se
da una fusion completa del manto de nieve, excepto en las zonas mas altas (Lund et al., 2020). De
manera complementaria, otros estudios basados en la recogida de datos de estaciones meteorologicas
y en el uso de modelos climaticos indican que la temporada de acumulacion comienza en octubre,
después de un largo periodo de predominio de condiciones secas (Archer y Fowler, 2004; Hasson et
al., 2016). En resumen, la ausencia del manto de nieve durante los meses de verano en los glaciares
Baltoro y Godwin-Austen es una caracteristica bien documentada y respaldada por los relatos de los
locales y por la evidencia cientifica.
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Figura 3. Perfiles realizados en el manto de nieve estacional sobre el glaciar Godwin-Austen. A) Perfil 1
(P1) con una profundidad de 1,20 m y excavado el 24/02/2019. B) Perfil 2 (P2), con una profundidad de
2,00 m, excavado el 27/02/2019.

105



Capitulo V: Impurezas en el manto de nieve estacional (Glaciar Godwin-Austen)

5.5.1. Estructura, temperatura y densidad del manto de nieve

En términos generales, se observa que las temperaturas en P2 son considerablemente mas bajas
que en P1, excepto en los 10 cm superiores donde la diferencia es menos pronunciada (Figura 4;
Tabla Al del Anexo). A pesar de las distintas profundidades (1,21 m en P1 y 2,00 m en P2), los
perfiles presentan patrones de variacion de temperatura similares. Las temperaturas superficiales
(-13,7°Cen P11y -13,5 °C en P2) y del contacto con el lecho compuesto por hielo y detritos (-9,5 °C
en P1 y -9,1 °C en P2) son muy parecidas, con diferencias de solo 0,2 y 0,4 °C, respectivamente.
Ambos perfiles exhiben una rapida disminucién de temperatura en la parte superior (-0,32 °C cm’
en P1y-0,26 °C cm™ en P2) hasta alcanzar los valores minimos del perfil: -16,7 °C en P1 a los 10
cm de profundidad y -18,8 °C en P2 a una profundidad de 20 cm. A partir de alli, la temperatura en
ambos perfiles disminuye a una tasa muy similar (0,065 °C cm™ en P1y 0,053 °C cm™ en P2) hasta
llegar al contacto con el hielo (Figura 3). La densidad de masa tiene unos valores muy similares de
292 kg m” para P1 (rango 175-342 kg m; SD = 0,03) y de 333 kg m™ para P2 (rango 247406 kg
m>; SD = 0,04).

A lo largo de los perfiles, se registraron temperaturas extremadamente bajas. Estos valores pueden
explicarse debido a la altitud en la que se llevaron a cabo las mediciones, cerca de 5.000 m s.n.m., y
al hecho de que se realizaron durante la temporada invernal, caracterizada por temperaturas mas
bajas de lo habitual, y a que el lecho del manto estaba compuesto por hielo glaciar. No habia agua
en estado liquido dentro del manto, lo que permite clasificarlo como seco. Tanto en el Perfil 1
(24/02/2019) como en el Perfil 2 (27/02/2019), las mediciones de temperatura se realizaron cerca del
mediodia solar, que, segun las coordenadas de los perfiles, tuvo lugar a las 12:06 p.m (Tabla 2).
Durante este momento del dia, el aporte maximo de energia por unidad de 4rea (W m™) alcanza la
superficie terrestre, ya que el sol se encuentra en su posicion mas alta y los rayos solares atraviesan
una menor cantidad de atmosfera. Incluso en estas condiciones, la temperatura superficial del manto
era muy baja, aproximadamente -13 °C.

20

40+

60

80

100

Profundidad (cm)

140

160

180

200

~| Hielo glaciar }5

Figura 4. Variacion de la temperatura a lo largo de P1 (linea continua) y de P2 (linea discontinua). Ambos
perfiles abarcan desde la superficie del manto hasta el contacto con el hielo del glaciar, representado por las
lineas diagonales en el fondo de cada perfil.
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Tabla 2. Parametros descriptivos de los lugares de excavacion de los perfiles (P1 y P2).

Pardametros Perfil 1 (P1) Perfil 2 (P2)
Fecha 24/02/2019 27/09/2019
Hora (GMT+5) 10:56 11:50
Duracion trabajo ~3h ~5h

Coordenadas 35°49,486°N, 76°30,779°E 35°49,184°N, 76°30,920’E
Altitud (m s.n.m.) 4937 4927
Presion
42
atmosférica (hPa) 395 5426
Humedad relativa 2 % 245 %
(%)
T'emperatura del 15 143
aire (°C)
Nubosidad Niebla Nubes y claros
km h! h: -6 km/h

Viento 3 km b con rachas de 5 -6 knv/ 12 km h+ constante desde el Sur

desde el Sur
Precipitacion No No

. Terreno llano. Zona mas protegida, la
Terreno llano sin grandes rocas .., .
posicion del perfil coincide con un
Terreno alrededor, zona muy expuesta al . .
. canal de drenaje del glaciar en
viento. .y
temporada de ablacion.

Profundidad (cm) 120 200

Las variaciones de temperatura a través del manto son producto de procesos internos
(metamorfismo) y de las interacciones con las condiciones atmosféricas (p.ej., temperatura, humedad,
intensidad de la radiacion solar, viento, o nubosidad) y con el lecho (hielo glaciar en nuestro caso).
Ahora, pongamos el foco inicamente en la interaccion entre las variaciones diarias de la radiacion
solar y la temperatura de las capas superficiales del manto. Durante el dia la radiacion solar de onda
corta calienta la superficie y el calor se propaga progresivamente hacia el interior del manto,
haciendo que el perfil de temperatura superficial adquiera una forma de “ola”, cuya magnitud
maxima corresponde con los valores mas positivos (0 menos negativos). La propagacion de esta “ola
calida” es compleja y depende de las propiedades de cada manto. Sin embargo, de manera general,
y debido a la propiedad aislante de la nieve, esta ola tiende a atenuarse (disminuye su magnitud) a
medida que se transfiere hacia abajo hasta desaparecer. A partir de este punto, se establece un perfil
de temperatura mas o menos constante que se mantiene hasta el contacto con el lecho. Durante la
noche, el proceso se invierte, ya que el manto de nieve pierde calor a través de la superficie en forma
de radiacion de onda corta, generando una “ola fria” que también se propaga y desaparece hacia el
interior del manto (Fierz, 2011). En los momentos de transicién, como el amanecer o el anochecer,
la forma de la parte superior del perfil tiende a adoptar una forma sinusoidal debido a los cambios
en la temperatura impulsados por las fluctuaciones en los niveles de radiacion. Considerando esta
informacion, es importante destacar que nuestros perfiles de temperatura representan Gnicamente
una “instantanea” del estado térmico en el momento de la toma de datos. Es importante saber que
existen otros factores que pueden influir en la superficie del manto en ausencia de radiacion solar.
Por ejemplo, la entrada de un frente de aire calido o las variaciones de presion en la superficie del
manto causadas por la velocidad del viento en la superficie (wind pump effect; Fukuda, 1955).

Si aplicamos estos principios a nuestro caso, podriamos estar observando la sefial producida por
la pérdida de calor que sufri6 el manto de nieve la noche previa a la medicion. La longitud de onda
de las olas frias respecto y su magnitud es algo superior en P2 (80 cm, -18,8 °C) en comparacion con
P1 (60 cm, -16,7 °C). Estas diferencias se pueden explicar mediante temperaturas promedias diarias
registradas por la estacion meteorologica automatica del campo base en los dias de muestreo:
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P1(24/02/19: -18,58 °C) y P2 (27/02/2019: -20,62 °C). Es una diferencia poco significativa, pero si
nos fijamos en los dias previos a las mediciones, vemos como antes de P1 las temperaturas eran mas
bajas (21/02: -12,80 °C; 22/02: -15,39 °C; 23/02: -17,75 °C) que las que antecedieron a P2 (24/02: -
18,58 °C; 25/02: -20,18 °C; 26/02: -20,20 °C), permitiendo que en el segundo caso el manto estuviera
expuesto a un enfriamiento mas prolongado. En la parte superior de los perfiles, se pueden ver
reflejadas las condiciones atmosféricas en el momento de la medicion (recogidas en la Tabla. 1). El
primer perfil se realizd bajo condiciones de niebla espesa y poca visibilidad, mientras que en el
segundo habia intervalos de nubes y claros. Es posible que el calentamiento causado por una mayor
absorcion de radiacion durante P2 sea el responsable de que el gradiente negativo de temperatura en
los centimetros superiores del perfil sea menor en comparacion con el mismo tramo de P1. A medida
que avanza el dia, es de esperar una tendencia natural hacia un gradiente positivo con una longitud
y magnitud de onda en aumento.

Los valores promedios de densidad de masa 292 kg m~ (P1) y 333 kg m™ (P2) estan en la parte
inferior del rango de lo que se considera la densidad estandar de los mantos de nieve (80 kg m™ y
los 600 kg m™; Pomeroy y Gray, 1995). Aunque las variaciones de densidad de masa son muy bajas,
hay regiones de los perfiles donde la densidad es mas baja respecto a los demas valores (Figuras 5 y
6; Tabla All y AIII del Anexo). La region de baja densidad de masa en la superficie del manto (175
kg m™ P1y 247 kg m™ en P2) pertenece a la nieve mas “fresca” que atin no ha sufrido procesos de
metamorfismo ni de compactacion por carga (Reek et al., 1992; Judson y Doesken, 2000; Fassnacht
y Soulis, 2002).
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Figura 5. Mediciones llevadas a cabo a lo largo de P1. Los graficos de la izquierda pertenecen a las
variaciones isotopicas: 8'%0 (arriba) y d-excess (Abajo). Los graficos de la derecha indican la
variacion de la concentracion de black carbon (BC; arriba) y las variaciones de la densidad de masa
(abajo). Las zonas grises en la curva de densidad indican las capas de depth hoar (DH) identificadas
a lo largo del perfil. La linea en la parte inferior de la curva de BC indica el limite entre la zona 1
(Z1) con un contenido bajo en BC, y la zona 2 (Z2), con altos valores de BC.
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En zonas intermedias se identificaron algunas capas aisladas de densidad baja con una densidad
de masa promedio de 249 kg m™ y un espesor que variaba entre 1-2 cm, al igual que una capa mds
espesa situada en el contacto del manto de nieve con la supervise del glaciar, con un espesor de 20
cm (P1) y de 30 cm (P2) y una densidad de 294 y 292 kg m™, respectivamente. Después del analisis
visual de la estructura del manto, se comprobo que la capa superficial estaba compuesta por cristales
muy pequefios (entre < 1,0 y 1,5 mm), mientras que las capas intermedias y basal estaban compuestas
por granos mas grandes (entre 2,0 y 3,5 mm), estando el resto de capas entre 1,5 y 2,0 mm. En
términos morfologicos, la capa de nieve fresca estaba compuesta por cristales irregulares o
redondeados (particulas de precipitacion; Fierz et al., 2009), y en las capas de baja densidad
intermedias y profundas, los cristales tenian caras y aristas bien definidas. El proceso de muestreo
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Figura 6. Mediciones llevadas a cabo a lo largo de P2. Los graficos de la izquierda pertenecen a las
variaciones isotdpicas: 8'30 (arriba) y d-excess (Abajo). Los graficos de la derecha indican la variaciéon
de la concentracion de black carbon (BC; arriba) y las variaciones de la densidad de masa (abajo). Las
zonas grises en la curva de densidad indican las capas de depth hoar (DH) identificadas a lo largo del
perfil. La linea en la parte inferior de la curva de BC indica el limite entre la zona 1 (Z1) con un contenido
bajo en BC, y la zona 2 (Z2), con altos valores de BC.
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de estos ultimos resulté muy complicado, ya que tendian a deshacerse debido a la baja cohesion entre
los cristales, caracteristicas tipicas del depth hoar o escarcha profunda (DH; Seligman, 1936). La
medicion de las capas intermedias también presento dificultades debido a su escaso espesor. Al tomar
las muestras con el cuter, es muy probable que se haya incluido material de las capas infra y
suprayacentes, lo que podria haber llevado a una sobreestimacion de la densidad en esos puntos.
Aunque la capa basal de DH tenia mas entidad en P2, en P1 los cristales eran ligeramente mas
grandes y presentaban una cohesion mucho menor.

La combinacion de los valores de densidad de masa y temperatura nos brinda informacion
relevante para comprender la presencia de DH, ya que estamos ante un manto de nieve con un
gradiente de temperatura promedio elevado ~6 °C m™ y la capa con mayor entidad esta en el limite
inferior del manto (Colbeck, 1982). El DH mas desarrollado en P1 podria ser explicado por la
relacion entre la temperatura y el espesor del manto de nieve: al ser P1 mas fino, la influencia de las
variaciones de gradiente de temperatura (o vapor) pudieron producir un metamorfismo mas intenso.
Por su parte, las capas intermedias pueden ser producto de la alta variabilidad de temperatura del
manto de nieve en los 60—80 cm superficiales (Flin y Brzoska, 2008), especialmente en el final de la
temporada invernal, cuando la amplitud térmica diaria es mayor. De acuerdo con las observaciones
en P1 y P2, en las zonas del manto donde las ondas frias o calientes tienen su mayor magnitud, el
gradiente térmico puede adquirir puntualmente unos valores de aproximadamente 18 °C m™.

La ausencia de costras de hielo a lo largo de los perfiles, que normalmente tendrian una densidad
de masa cercana a la del hielo (aprox. 900 kg m™), confirma que no ha habido eventos de fusion
parcial y recongelacion, respaldando la idea de que estamos frente a un manto de nieve seco. Los
bajos valores promedios de densidad de masa del manto pueden explicarse por la presencia de capas
de baja densidad, por un lado, debido a la nieve recién caida y, por el otro, a la presencia de capas
de DH. Como referencia, un estudio similar realizado en el glaciar Urdok, ubicado a 25 km al sureste
del campo base del K2 (Mayer et al., 2014), reportd densidades alrededor de 450 kg m-3. Sin
embargo, es importante destacar algunas diferencias significativas: los perfiles analizados en ese
estudio se encontraban entre 5.300 y 5.400 m sobre el nivel del mar, correspondiendo a la zona de
acumulacion del glaciar, por lo que no eran mantos de nieve estacionales, sino permanentes. Por ello,
la informacion registrada era mas extensa, abarcando hasta un afio. Los investigadores reportaron la
presencia de costras de hielo, pero no la de capas de DH.

Por tultimo, a partir de los valores de densidad se calculo el equivalente en agua o SWE (Snow
Water Equivalent) de cada muestra de nieve, multiplicando la densidad de masa de la muestra por
su espesor (Goodison et al., 1981). El SWE se define como la cantidad de agua liquida que se
obtendria si la muestra de nieve se derritiera por completo. Este parametro comtinmente se expresa
en milimetros de equivalente en agua (mm w.e.), que es una medida que equivale a kg m? o L m™.
Obtener esta informacion es crucial para la gestion de los recursos hidricos almacenados en el manto
de nieve estacional, asi como para validar modelos que simulan los patrones de acumulacion o
cobertura de nieve. En el analisis de ambos perfiles, se calcul6é el SWE de cada muestra y se sumaron
para obtener el valor total de los perfiles. Por lo tanto, el perfil P1 tiene un equivalente en agua de
335,5 mm w.e., mientras que el perfil P2 muestra un valor de 669,9 mm w.e.

5.5.2. Variaciones isotopicas en el manto de nieve

Aunque el objetivo principal de la toma de muestras fue analizar la concentracion total de BC en
el manto de nieve, también se analizaron las relaciones isotdpicas del oxigeno (§'*0) y del hidrégeno
(3°H). En P1 se tomaron muestras a intervalos regulares de 6 cm, pero debido a limitaciones
logisticas, el intervalo de muestreo en P2 fue de 8 cm. Como consecuencia, P1 ofrece un registro
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con una resolucion un poco mas alta, Sin embargo, ambas resoluciones son suficientes para llevar a
cabo un andlisis comparativo de las tendencias de los parametros isotopicos y establecer
correlaciones entre los dos perfiles. Desafortunadamente, durante el transporte desde Islamabad a
Bilbao, se rompid una botella que correspondia al rango de profundidad de 78-84 c¢cm en P1, lo que
resulté en un espacio vacio en los perfiles de los diferentes parametros derivados del manto. La Tabla
3y las Tablas AIV y AV del Anexo muestran los rangos de variacion y los valores promedio de las
relaciones isotopicas y del d-excess (parametro de segundo orden). Para el desarrollo de la discusion
inicamente se hara uso del "0 y del d-excess. Sin embargo, para el cilculo este ultimo es necesario
disponer de la relacion isotdpica del deuterio (8°H) para aplicarlo en la férmula:
d-excess (%o0) = 8°H - 8*5'%0.

Tabla 3. Valores isotopicos; rangos de variacion y valores promedios de los dos perfiles (P1 y P2).

880 (%o) 8*H (%o) d-excess (%o)
Perfil | Maximo Minimo Promedio | Maximo Minimo Promedio | Maximo Minimo Promedio
1 -16,3 -30,40 -23,06 -114,41  -235,47  -171,45 19,09 6,11 13,07
2 -17,88 -30,53 -24,09 -128,55  -239,18  -181,80 18,03 4,49 10,86

Para una mejor visualizacion de los perfiles isotopicos (Fig. 5 y 6), se usara el punto medio de
los intervalos de muestreo (6 0 8 cm). El patron de variacion de 8'°0 es muy similar en ambos perfiles.
En la superficie, los valores son de -22,26 %o para P1 y de -21,75 %o para P2. A medida que aumenta
la profundidad, se observa una disminucion gradual de los valores, alcanzando el minimo a 33 cm
en P1 (-30,40 %o), y a 75 cm en P2, con un valor de -30,53 %o. A partir de este punto, los valores de
P1 vuelven a aumentar hasta alcanzar el valor maximo (-16,3 %) a 105 cm y posteriormente
descender hasta -16,57 %o en la base. El perfil P2 sigue una tendencia similar, alcanza su maximo (-
17,88 %o0) a 188 cm para luego alcanzar el contacto con el hielo con un valor de -18,51 %o.

En cuanto a los valores de d-excess (Figuras 5 y 6), también se observa una similitud en la
superficie (10,29 %o en P1y 10,58 %o en P2). Aunque este parametro, al igual que el 'O, se mide
en %o, sigue una escala diferente, como se puede ver en la parte inferior del grafico. Sin embargo, es
posible identificar algunas similitudes con ciertas regiones de la curva de §'*0. A medida que
aumenta la profundidad, los valores de d-excess (al igual que §'*0) tienden a disminuir hasta alcanzar
su valor minimo (6,11 %o) en P1 a 27 cm, y a 68 cm en P2 (4,49 %o). Sin embargo, a medida que se
profundiza, la similitud entre ambos perfiles se rompe, ya que la curva de d-excess toma valores cada
vez mayores hasta alcanzar su maximo de 18,03 %o a 140 cm en P2, y un valor de 18,66 %o a 63 cm
en P1. En su camino hacia la base del manto, P2 experimenta una disminucion progresiva hasta
alcanzar un valor de 13,86 %o. Sin embargo, la evolucion de P1 es mas compleja, ya que los valores
disminuyen hasta un minimo significativo de 12,57 %0 a 105 cm, para luego experimentar un
aumento hasta 18,30 %o en la base.

5.5.2.1. Factores de variacion y modificacion isotopica

Existen factores que influyen en la magnitud de los valores isotdpicos y es importante tenerlos en
cuenta. Se ha observado un empobrecimiento isotopico en la precipitacion (tanto en el vapor
remanente como en la fase liquida) en funcion de la altitud del terreno (“efecto altitud”’; Dansgaard
et al., 1964; Ambach et al., 1968; Gonfiantini et al., 2001) y la distancia de la fuente de humedad
(“efecto continental”; Rozanski et al., 1982, 1993; Winnick et al., 2014). Este empobrecimiento es
producido por el fendmeno conocido como destilacion isotopica (Siegenthaler y Oeschger, 1980;
Moser and Stichler, 1970). En el primer caso, a medida que las masas de aire cargadas de humedad
ascienden hacia cotas mas altas se encuentran con aire mas frio, generando sucesivos eventos de

111



Capitulo V: Impurezas en el manto de nieve estacional (Glaciar Godwin-Austen)

precipitacion (condensacion), y reduciendo progresivamente el contenido de isdtopos pesados de la
fraccion de liquida y del vapor. En el caso del efecto continental, a medida que la masa de aire se
aleja de la fuente de humedad hacia el interior de los continentes, también sufre una destilacion
isotopica. En ambos casos se genera un gradiente isotdpico en el cual los valores mas altos se
encuentran en las zonas topograficamente mas bajas o cercanas a la costa (o grandes cuerpos de agua
continentales), mientras que los valores mas bajos tienden a encontrarse a mayores altitudes o en el
interior de los continentes. Estos efectos son mas pronunciados durante la estacion fria, cuando la
capacidad de retencion de vapor de aire en un volumen determinado disminuye, lo que conduce a un
aumento en los ciclos de precipitacion y en el fraccionamiento isotdpico. El efecto combinado de la
continentalidad, la altitud y la estacion invernal se puede observar en nuestro caso de estudio, ya que
en el campo base del K2 (a aprox. 5.150 m s.n.m. y a 1.500 km de las costas mas cercanas), se
registraron valores entre -16,3 %o y -30,53 %o, mientras que en Islamabad (ubicada a 390 km y 540
m sobre el nivel del mar), se registraron variaciones promedio de 5'*O en un rango de -19,28 %o a
9,77 %o durante el periodo de 1992 a 2006 (Hussain et al., 2015). Esta diferencia es ain mas notable
al comparar con zonas costeras, como la ciudad de Karachi, que tiene un valor promedio de 2,8 %o
(Rozanski, 1993).

Considerar el contenido isotopico del manto como un registro directo de la composicion isotdpica
de los sucesivos eventos de precipitacion que lo formaron resulta muy Util cuando no se disponen de
registros in situ que nos ayuden a cuantificar la magnitud y la temporalidad de los eventos. Sin
embargo, es importante tener en cuenta que procesos post-deposicionales pueden alterar la sefal
isotopica original. Estos procesos pueden ser de naturaleza mecanica, como la redistribucion de los
cristales de nieve en las capas superiores del manto debido al viento (p.ej., Ekaykin y Lipenkov,
2004; Ekaykin et al., 2002) o avalanchas (p.ej., Schweizer et al., 2003), o como consecuencia de la
difusion molecular producida por cambios de fase (congelacion, condensacion, evaporacion y
sublimacion). Cuando la difusion ocurre a través de los poros entre los granos de nieve (p.ej., Johnsen,
1977), se produce un suavizado general del perfil isotopico del manto de nieve, lo que resulta en una
reduccion de la variabilidad de los valores isotopicos. Cuando estas modificaciones isotopicas tienen
lugar inicamente en la superficie y se conoce con el término de “capa activa superficial”. La difusion
molecular en esta capa es inversamente proporcional a la tasa de acumulacion, ya que determinara
el tiempo durante el cual las diferentes capas que se acumulan en la superficie estén en contacto
directo con la atmosfera, es decir, el tiempo que estas capas estén “activas” (p.ej., Ekaykin et al.,
2002; Konishchev et al., 2003).

No podemos descartar la posibilidad de que el manto de nieve sobre el glaciar Godwin-Austen
haya sufrido algun tipo de modificacion isotopica. De hecho, en la formacion de las capas de depth
hoar (DH) participan procesos de difusion molecular. Si bien no se observaron cambios isotopicos
significativos en ninguno de los perfiles relacionados con las capas finas intermedias de DH, si se
encontraron variaciones significativas del d-excess en la capa basal de P1. Aunque esta capa basal
también esta presente en P2, el mayor desarrollo de los granos de DH en P1 puede ser resultado de
una mayor influencia del metamorfismo (difusion molecular) en ese perfil. Debido a la alta tasa de
precipitacion y acumulacion de nieve registradas durante toda la temporada invernal de 2018-2019
en el norte de Pakistan, es muy probable que los procesos difusionales entre la atmoésfera y el manto
fueran bajos, lo que preservaria mejor la sefial isotdpica original. Segun el departamento de
meteorologia de Pakistan, durante el mes de enero en la zona de Gilgit-Baltistan la precipitacion fue
un 32 % mayor que la media, y en febrero este porcentaje increment6 hasta un 133 % (National
Weather Forecasting Centre, 2019). Debido a que parte de esta region esta en disputa entre Pakistan
e India, el servicio meteoroldgico hindi (IMD, India Meteorological Department) también registrd
esta situacion en sus informes meteorologicos, cuantificando la anomalia de precipitacion en un 47 %
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en la region de Jammu-Cachemira. Ademas, testimonios de los porteadores confirmé una temporada
de nevadas y de acumulacion de nieve por encima de lo normal. Para ejemplificar de manera
cuantitativa esta anomalia en la precipitacion, recurrimos a ERAS (Hersbach, 2016), que dispone de
un recurso para medir la cantidad de precipitacion en forma de nieve en milimetros de agua
equivalente (mm w.e.). Si, por ejemplo, analizamos la precipitacion de los ultimos 10 afios
(2010 —2019), durante la misma temporada de referencia (octubre—febrero) en nuestro punto de
estudio, vemos como la precipitacion promedia diaria esta en torno a los 2 mm w.e. En los 10 afios
analizados hay tres temporadas que sobresalen por tener una precipitacion por encima de la media:
temporada 2011-2012 (26 %; mediana 0,60 mm w.e.), 2016-2017 (30 %; mediana 0,70 mm w.e.) y
finalmente nuestra temporada (2018-2019) con una anomalia del 17 % y un valor de la mediana de
1,13 mm w.e. (Figura 7).

5.5.2.2. Explorando la escala temporal del manto: relacion &-T

En este estudio no disponemos de un registro continuo de las variables meteorologicas in situ
desde el inicio del acumulo el manto de nieve (aproximadamente octubre) hasta el momento de
realizar el trabajo de campo. Debido a esto, no podemos hacer una datacion del manto, como en el
caso del estudio de Mayer et al. (2006) en el glaciar cercano de Urdok, y asi conocer de manera
aproximada su periodo de acumulacion. Como solucién, usaremos la relacion que existe entre el
contenido isotopico de la precipitacion y la temperatura atmosférica (6—T; Dansgaard, 1964;
Rozanski et al., 1982). Esta herramienta se basa en el grado de fraccionamiento isotopico entre el
vapor y el agua durante los procesos de condensacion en las nubes, ya que este proceso de
fraccionamiento en equilibrio depende directamente de la temperatura a la que se lleve a cabo el
cambio de fase (Friedman et al., 1964). Por lo tanto, la estacionalidad que caracteriza a la temperatura

Precipitacion (mm d'l)

1 T T T
2009/2010 2010/2011 2011/2012 2012/2013 2013/2014 2014/2015 2015/2016 2016/2017 2017/2018 2018/2019

Temporada

Figura 7. Diagrama de caja y bigotes de la precipitacion durante la temporada de referencia
(octubre—febrero) de los 10 afios anteriores a nuestras mediciones (2018/2019) construidos a partir
de promedios de precipitacion diarios. Cada caja representa el rango intercuartilico, la linea
horizontal que la atraviesa representa la mediana y la linea gris une los valores promedios de cada
temporada. Por su parte, la longitud maxima del “bigote” superior indica los valores maximos de
precipitacion alcanzados.
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atmosférica a lo largo del aflo en latitudes medias y altas, también sera reflejada por la composicion
isotopica de la precipitacion (Friedman et al., 1992). Estos registros tienden a conservarse después
de la transformacion de nieve en hielo, lo que ha permitido la reconstruccion de paleo-temperaturas
en nucleos de hielo profundo (Dansgaard et al., 1969), revelando la variabilidad climatica de los
ultimos 800,000 afios en la Antartida (EPICA Community Members, 2004; Jouzel et al., 2007).
Tanto el efecto continental, como el altitudinal no modifican el patron estacional de la relacion 6T,
ya que unicamente afectan a la magnitud general de la curva isotdpica.

Las unicas medidas de variables atmosféricas in situ fueron realizadas por la estacion
meteoroldgica automatica instalada en el Campo Base del K2 desde la llegada de la expedicion, a
finales de diciembre de 2018. Sin embargo, debido a problemas en el registro, solo disponemos de
mediciones a partir del dia 3 de febrero de 2019 en adelante (Figura AVIII del Anexo). Por lo tanto,
para conocer las variaciones de temperatura desde octubre del 2018, tenemos que recurrir al producto
T 2m (i.e., temperatura superficial a 2 m) proporcionado por el conjunto de datos del reanalisis ERAS
(Figura 8). A pesar de que el registro in situ cubre un periodo muy pequefio de tiempo, la precision
de los datos de la estacion meteorologica es mucho mas alta que en el caso del reanalisis atmosférico,
ya que este ultimo se basa en medias y extrapolaciones sobre una resolucion espacial relativamente
baja: 0,5° de latitud/longitud (cuadriculas de aproximadamente 50 km de lado). Al comparar ambos
registros podemos evaluar la representatividad que tiene este conjunto de datos en terrenos tan
escarpados y complejos climatoldégicamente como el Karakorum. Los resultados que obtuvimos
(Figura 8), muestran como ERAS replica los patrones de variacion de la temperatura medidos por la
estacion en el Campo Base, pero con una sobrestimacién promedia de 5° C (debido a las
contribuciones de regiones mas bajas y calidas a la media espacial). Sin embargo, esta correlacion
dota al reanalisis de una consistencia temporal que lo valida para la evaluacion y comparacion de
tendencias generales a largo plazo.

Al comparar la curva de temperatura con los valores de §'*O del manto (Figura 8), es crucial
considerar el grado relativo de registro de la temporada de acumulacion en ambos perfiles. Podemos
asumir que, a pesar de los posibles procesos que hayan ocasionado la pérdida de material, el registro
en P2 (2,00 m) es mas completo que en P1 (1,20 m). Esta diferencia puede atribuirse al entorno. Por
un lado, P2 se ubica en una zona resguardada, entre la morrena lateral derecha y central del glaciar
Godwin-Austen.
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.- ERAS max. (-14 °C)
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P25"°0 max. (-17.8)
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g 0
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Estacion Meteorologica Campo Base K2 T (°C) “ERAS min. (-32.7 °C)
- -35
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Figura 8. Comparacion de la variacion de los valores de §'0 en el manto de nieve (linea negra) y los
valores de temperatura promedia diaria obtenidos a partir de ERA 5 (linea gris). Los valores de
temperatura obtenidos in situ por la estacion meteoroldgica del Campo Base estan representados en la
figura por la linea gris discontinua.
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En este punto, la confluencia con el glaciar Saboya genera un relieve mas pronunciado
(rugosidad), lo que posiblemente generdé mas espacio disponible para la acumulacion vertical. Por
otro lado, P1 se encuentra en una zona mas expuesta, lo que lo vuelve mas vulnerable a factores
erosivos como el viento.

Si representamos el perfil de §'°0 de P2 junto a la curva de temperatura, se pueden identificar
tendencias similares (Figura 8). Al comienzo de la temporada, la temperatura media diaria alcanzo
su punto mas alto (-14 °C), y a lo largo de los meses de octubre, noviembre y diciembre, sigui6é una
tendencia descendente hasta alcanzar la temperatura minima el 29 de diciembre de 2018, con
-32,73 °C. Posteriormente, cambié hacia una tendencia ascendente hasta llegar a -25 °C el 28 de
febrero de 2019. El valor méaximo de 'O (-17,88 %o) coincide con la region donde se concentran
las temperaturas mas altas (principios de octubre de 2018), descendiendo hasta su valor minimo
(-30,53 %o) en los primeros dias de enero de 2019, para luego aumentar hasta -21,75 %o en la
superficie el 28 de enero de 2019. Estas similitudes sugieren que, al menos en gran parte, la hipotesis
planteada puede ser cierta y P2 pudo registrar gran parte de los eventos de precipitacion de la
temporada. Sin embargo, debemos tener en cuenta las posibles pérdidas de informacion debido a
procesos de erosion del viento, sublimacion o fusion. Aunque no se han encontrado evidencias de
este ultimo proceso (como costras de hielo), es posible que haya ocurrido, aunque con baja
intensidad.

Con una datacion temporal relativa ya establecida, podemos realizar una correlacion del registro
de P1 en relacion a P2 (Figura 9). Los criterios utilizados en este caso se basan en las similitudes de
las variaciones isotdpicas, especialmente en la curva de d-excess, que muestra patrones mas
distintivos. De esta manera, P1 se puede dividir en 4 secciones de correlacion: de S1 a S4 (Figura 9).
La seccion basal (S1) muestra los maximos de §'*0 (-16,38 %o en P1 y -17,88 %o en P2), junto con
similitudes en d-excess, excepto por el maximo de 19,09 %o en P1, que consideramos resultado de
modificaciones isotopicas debido a un metamorfismo mas intenso en su base. En S2, se observan los
maximos de d-excess, con valores muy cercanos: 18,66 %o en P1y 18,03 %0 en P2, siendo el entorno
de ambos maximos muy similar. En S3, se utiliz6 el criterio del valor minimo de §'*0 (-30,40 %o en
P11y -30,53 %o en P2), que a su vez hace que los valores minimos de d-excess coincidan también a

S1 H1 S2 H2 S3 H3 S4

? Q O P1 50 min. (-304) @ P15"°0 max. (-16.3)
© P2 5O min. (-30.5) @ P2 50O max. (-17.8)
@ P1 d-excess min. (6.1) @ PI d-excess max. (19)

© P2 d-excess min. (4.4) @ P1 d-excess 2° max. (18.6)
@ P2 d-excess max. (18)

— d-excess (%o)

— "0 (%o) o

Octubre | Noviembre | Diciembre Enero I Febrero
2018 2019

Figura 9. Posibles correspondencias entre P1 y P2 establecidas en funcion de las variaciones del contenido
isotopico: 8'®0 (lineas azules) y d-excess (lineas rojas). Las secciones donde se encontraron
correspondencias estan representadas como franjas grises y con la letra S, mientras que las secciones donde
hay una falta de registro en P1 aparecen representadas por las franjas blancas y con la letra H.
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principios de enero de 2019 (6,1 %o en P1 y 4,4 %o en P2). Por tultimo, S4 tiene unos valores de
ambos parametros muy similares a los de P2. Al establecer estas relaciones, se pueden identificar las
zonas en P1 donde posiblemente se haya eliminado material (hiatos). En total, se identificaron tres
hiatos: H1 (14 cm), H2 (35 cm) y H3 (43 cm). Al representar las secciones (S) y los hiatos (H) junto
con la precipitacion total registrado por HARv2 (ERAS), se puede intuir una correspondencia (baja)
entre los periodos de menor precipitacion o menor frecuencia de los eventos de precipitacion y la
ubicacion de los hiatos, al igual que los periodos con mayor precipitacion coinciden con los
momentos de registro (Figura 10). Es posible que durante los periodos de menor acumulacion (ya
sea una menor cantidad de precipitacion o una menor frecuencia), en zonas mas expuestas, como en
donde esta ubicado P1, la capa superficial del manto haya estado mas tiempo en contacto con la
atmosfera, lo que podria haber resultado en una mayor susceptibilidad a los factores erosivos.

Es muy probable que en la parte inferior de ambos perfiles haya un vacio en el registro. Durante
las primeras nevadas al comienzo de la temporada de acumulacion, la temperatura atmosférica tiende
a ser mas elevada y los dias presentan una mayor amplitud térmica. Estas condiciones dificultan la
preservacion de las capas formadas por las primeras nevadas sobre la superficie del glaciar,
especialmente si la intensidad es baja. Solo cuando la temperatura media diaria desciende lo
suficiente y la intensidad de precipitacion es alta, el manto de nieve comienza a acumularse y el
registro se vuelve mas completo. Ademas, la superficie del glaciar esta cubierta de detritos, lo que
provoca un mayor almacenamiento de calor. Lamentablemente, los registros de temperatura de los
que disponemos solo ofrecen promedios diarios y no un registro horario, que seria util para respaldar
esta teoria. Aunque es muy probable que exista este “hiato basal”, no podemos cuantificarlo, por lo
que asumimos este error en la ubicacion de la curva y la establecemos en la base del manto (inicios
de octubre de 2018).

5.5.2.3. Calculo y clasificacion de trayectorias

Con el objetivo de determinar las posibles fuentes de humedad, utilizamos el modelo HY SPLIT
(Hybrid Single-Particle Lagrangian Integrated Trajectory model; Draxler y Hess, 1998). Este modelo
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Figura 10. Comparacion de las curvas isotopicas y los datos de precipitacion de la temporada (ERAS; mm
d). Donde se puede observar como las zonas de no registro de P1 (H) pueden tener una correspondencia
con temporadas en los que los eventos de precipitacion fueron ocurrieron con menor frecuencia y/o menor
intensidad.
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permite calcular las trayectorias de una masa de aire antes de llegar al lugar de estudio (retro-
trayectorias). Este método también nos permitird, en las siguientes secciones, identificar las
potenciales fuentes de BC durante la temporada de acumulacion. Para alimentar el modelo,
empleamos datos meteorologicos derivados del GDAS (Global Data Assimilation System), con una
resolucion horizontal de 0,5°.

Se calcularon un total de 180 trayectorias, una por cada dia, abarcando un periodo de 10 dias (240
horas), y a tres altitudes diferentes sobre la superficie (500, 1.000 y 1.500 metros). Con el fin de
facilitar la visualizacion y mejorar la identificacion de los patrones espaciales y temporales, se
dividié las trayectorias por mes (septiembre—octubre). Para cada mes, se utilizd el método de
varianza espacial total (VET) para agrupar las trayectorias mensuales en clusteres segun sus
direcciones preferenciales. Para el analisis, se optd por utilizar las trayectorias a 500 metros,
basandose en dos factores: 1. Los dias con precipitacion en el Campo Base se caracterizaron por
tener poca visibilidad debido a la presencia de nubes bajas, y 2. Las trayectorias mensuales realizadas
a diferentes altitudes presentaban patrones muy similares.

El origen de cada trayectoria se determind en base al Gltimo gran cuerpo de agua por el que
pasaron las parcelas de aire, ya que a partir de estos pudo haber obtenido la mayor parte de la
humedad antes de llegar a la region de estudio. De esta manera, se establecieron 6 grandes dominios,
uno circular y 5 radiales con forma de “cufia”, utilizando las coordenadas de los perfiles como punto
central. Cada dominio radial se divide a su vez en dos regiones en funcion de la distancia. Esta
division guarda cierta similitud con la realizada por Juhlke et al. (2021) en la Cordillera del Pamir,
al norte del Karakorum, y que se basé en datos de la humedad relativa proporcionados por HY SPLIT
(Figura 11):

e Dominio 1: Local, describe un radio de ~500 km.

e Dominio 2: Norte de Asia Central y Siberia.

e Dominio 3: Mar Caspio y Mar negro.

e Dominio 4: Oriente Medio y Mediterraneo oriental.
e Dominio 5: Golfo Pérsico y Mar Rojo.

e Dominio 6: Norte de la India y Mar Arabigo.

Las figuras 11 y 12 muestran la distribucion de las trayectorias segiin el mes y su origen. En este
analisis, se incluye el mes de septiembre de 2018, ya que, aunque no se considera un mes de
acumulacion, permite observar las tendencias de las trayectorias previas a la temporada de interés.
Durante septiembre 2018, el origen de las trayectorias fue muy variable, pero predominaron en su
mayoria las trayectorias locales (47 %), seguidas de las provenientes del norte de Asia y el Mar
Caspio (ambas con un 13 %). Ademas, el Mediterraneo oriental y el norte de la India contribuyeron
con un 10 % cada uno, mientras que el Mar Arabigo representd el 7 % restante. En octubre 2018,
hubo un aumento significativo en las trayectorias locales y aquellas con origen en el Mar Caspio,
alcanzando el 52 %y el 35 %, respectivamente. La contribucion del norte de Asia Central se mantuvo
constante en un 13 %. En noviembre 2018, se observo una mayor heterogeneidad en las trayectorias,
ya que las trayectorias que eran predominantes hasta ese momento desaparecen y el Medio Oriente
se convierte en el origen predominante, representando el 28 %. La contribucion del Mar Caspio
disminuye hasta un 20 %, igualando al Mediterraneo y al Golfo Pérsico. Ademas, se observa una
pequefia contribucion de regiones mas al norte, como Siberia (12 %). Durante todo el mes de
diciembre 2018, la region del Mar Caspio es predominante, pero en enero su influencia disminuye al
55 %, mientras que el Mediterraneo (13 %) y el Golfo Pérsico (32 %) vuelven a tener un papel
relevante. En el ultimo mes de estudio (febrero 2019), las trayectorias desde el Mar Caspio
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desaparecen por completo, siendo reemplazadas por aquellas provenientes del Medio Oriente (46%)
y el Mediterraneo (43 %), con contribuciones menores del Golfo Pérsico (7 %) y Siberia (4 %).
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Figura 11. Arriba) Divisiones geograficas (dominios) usadas para la clasificacion de las trayectorias.
Abajo) Diagrama de frecuencias donde se muestran las contribuciones de las trayectorias de cada
dominio. En la parte superior del grafico se muestra como vari6 la influencia de las trayectorias a lo
largo de la temporada de acumulacion 2018-2019, y la zona en blanco a mediados de noviembre es
consecuencia de un error en los archivos de entrada DGDAS, lo que produjo un vacio en los datos
atmosféricos, y consecuentemente, en las trayectorias. Detras del diagrama de barras estan
representados las variaciones isotOpicas de ambos perfiles.
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En resumen, centrandonos en las trayectorias mas frecuentes, se observa que en septiembre 2018
y octubre 2019 prevalecieron las trayectorias locales. En noviembre de 2018, en cambio,
predominaron las provenientes de Medio Oriente. Durante diciembre 2018 y enero 2019, las
trayectorias con origen en el Caspio adquirieron mayor relevancia. Finalmente, en febrero de 2019,
se destaco un predominio de las trayectorias occidentales (Mediterraneo y Oriente Medio).

5.5.2.4. Exceso de deuterio: indicador de la fuente de humedad

Si el proceso de evaporacion a partir de los grandes cuerpos de agua ocurriera, bajo unas
condiciones de humedad relativa (HR) de 100 %, el fraccionamiento isotopico entre el liquido y el
vapor se produciria en condiciones de equilibrio. Sin embargo, la HR promedio de la atmdsfera
global es de aproximadamente el 85 %, lo que provoca un fraccionamiento isotdpico en desequilibrio
(cinético). Bajo estas condiciones, los isétopos mas ligeros (‘H y *H = D) se incorporan en mayor
proporcion a la fase de vapor que los isétopos mas pesados ('°O, 'O y '*0), en un factor de +10 %o
(que representa el exceso de deuterio). Cuanto mas baja sea la humedad relativa en el area fuente,
mas pronunciado sera el fraccionamiento y mayor sera este factor. Esto se conoce como exceso de
deuterio (d-excess), que se define mediante la formula: 8D — 85'°0 (Dansgaard, 1964). En la
representacion grafica de 8D vs. §'80 (GMWL), el exceso de deuterio se representa por la
interseccion de esta recta, que en el caso de la Linea del Agua Meteorica Global (GMWL), intercepta
el eje en 10 %o. La estacionalidad también juega un papel fundamental en este proceso de
evaporacion desde la fuente: durante las estaciones mas calidas, una radiacion solar mas intensa
tendra la capacidad de incorporar tanto los isdtopos mas ligeros como los mas pesados a la fase de
vapor. Sin embargo, durante el invierno, cuando la radiacion solar es mas débil, hay una tendencia
preferencial hacia la incorporacion de los iso6topos mas ligeros a la fase de vapor. El d-excess
preservara la sefial climatica de la fuente de humedad, y no sera modificado por los sucesivos eventos
de precipitacion, ya que la condensacion es un proceso que implica un fraccionamiento isotopico en

Figura 12. Representacion sobre el mapa de los clusteres de trayectorias calculadas para la temporada de
estudio. Los colores de las trayectorias representan los diferentes dominios a los que pertenecen siguen el
codigo de color establecido en la figura (11).
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equilibrio (p.ej., Jouzel et al., 1982). Sin embargo, a diferencia de la precipitacion liquida, la
precipitacion en forma solida conlleva un desequilibrio en el fraccionamiento isotopico durante la
condensacion (Lamb et al., 2017), lo cual resulta en valores mas altos de d-excess en la fase solida
en comparacion con la fase de vapor (Jouzel y Merlivat, 1984; Uemura et al., 2005). Esto se debe a
un coeficiente de fraccionamiento mas elevado para el deuterio (*H = D) en comparacion con el '*O.
Por ejemplo, a 0 °C, el fraccionamiento en el agua de lluvia para el 0 es de 1,0117 y para el deuterio
es de 1,111, lo que resulta en una diferencia de 0,094 (Majoube, 1971) y se refleja en la variacion
natural del d-excess. Sin embargo, en la fase solida a -10 °C, los coeficientes son de 1,0166 y 1,151
respectivamente (Majoube, 1971), lo que indica una diferencia aiin mayor (0,13), explicando el
aumento en los valores del d-excess. Aunque el coeficiente de fraccionamiento del oxigeno también
varia, la diferencia es muy pequefia (0,004).

En laregion de Asia Central, se ha identificado un patréon caracteristico en los niveles de d-excess
en la precipitacion durante el invierno. En esta época, los valores son particularmente altos debido a
que la dinamica atmosférica (dominada por los vientos del oeste) transporta la humedad desde el
Mediterraneo oriental, donde la incorporacion de humedad a la atmoésfera es el resultado de la
interaccion entre las masas de aire frio y seco de las zonas continentales circundantes y las aguas
mas calientes del Mediterraneo. Estas condiciones producen un fuerte fraccionamiento isotopico,
generando masas de aire con valores de d-excess altos (Gat y Carmi, 1970; Gat et al., 1996). Se
puede hacer un seguimiento de los niveles altos de d-excees en la precipitacion a lo largo de su
desplazamiento hacia el oeste, pasando por Siria (p.ej., Al Charideh y Zakhem, 2010), Iraq (p.ej.,
Hamamin y Ali, 2013), Tajikistan (p.ej., Liu et al.,2015), norte de la India (p.ej., Jeelani et al., 2017)
o el oeste de China (p.ej., Wang et al.,2015). Sin embargo, otros estudios consideran que los mayores
contribuidores de la humedad pueden ser el Océano Indico (p.ej., Karim y Veizer, 2002; Jeelani et
al., 2017), zonas polares (Tian et al.,2007) o vientos del oeste con un origen mas continental (p.ej.
Aizen et al., 1996; Meier et al., 2013; Pang et al., 2014).

El estudio mas reciente realizado por Juhlke et al. (2021) examiné la evolucion de la influencia
de la humedad mediterranea (en términos de valores altos de d-excess) en muestras de precipitacion
recopiladas desde el Mediterraneo Occidental hasta la Cordillera del Pamir, pasando por la region
oriental del Mediterraneo, el Oriente Proximo y el Oriente Medio. Ademas, este estudio también
abarcoé regiones al sur y al norte de esta linea, como el Mar Caspio, Siberia, el golfo Pérsico, Kabul,
Cachemira y el norte de la India. En la mayoria de las estaciones, se observaron las variaciones
anuales esperadas, con los valores mas altos registrados en invierno y los mas bajos en verano. Sin
embargo, estas tendencias no se observaron en el oeste del Pamir. En esta zona, por el contrario, se
identificaron varios picos, uno en marzo de 2018 con 19 %o y otro en agosto de 2018 con 17 %e, asi
como minimos en julio y diciembre de 2018 con un valor de 9 %o. Ademas, si consideramos nuestra
temporada de referencia (octubre—febrero), en el estudio de Juhlke et al. (2021), los valores oscilaron
entre 10 %o y 12 %o, excepto en noviembre 2018, donde se registraron valores de 15 %o. Lo habitual
seria que durante esta temporada los valores estuvieran en el rango de 15 %o a 20 %o, debido al origen
occidental de la humedad. Esto sugiere que hay una influencia de otras trayectorias y no
exclusivamente del Mediterraneo. De hecho, durante el estudio las contribuciones del oeste
(Mediterraneo y/o Oriente Medio) fueron muy bajas, alrededor del 20-30 %. De hecho, en el mes
de marzo 2019 se identificaron varias trayectorias con origen en el Mar Caspio con valores muy
bajos, cercanos a 0 %o. Por el contrario, las estaciones de analisis muy cercanas al Pamir como Kabul
y Cachemira si mostraron las tendencias esperadas, con valores de aproximadamente 20 %o. Estos
resultados revelan la complejidad de la dinamica atmosférica en Asia Central y los autores
recomiendan no simplificar ni considerar como absolutas las tendencias que relacionan el invierno
con trayectorias desde el oeste y valores altos de d-excess en la precipitacion. Estos hallazgos son
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especialmente relevantes para nuestro estudio, dado que el Karakorum se encuentra muy cerca de la
Cordillera del Pamir y esta sujeto a los mismos patrones atmosféricos.

En el manto de nieve del glaciar Godwin-Austen se observan dos patrones principales en los
niveles de d-excess (Figura 11): en los meses de octubre y noviembre 2018, los valores promedio
fueron de 16 %o, disminuyendo hasta un valor de 5 %o durante la segunda mitad de diciembre 2018
y principios de enero 2019, para finalmente aumentar de nuevo hasta alcanzar valores de aprox.
10 %o en la superficie del manto (febrero 2019). Combinando estos patrones de d-excess y las
trayectorias (Figura 10), se revela como en la temporada con valores mas altos (octubre y noviembre
2018) ha ocurrido una influencia importante de las trayectorias del oeste (Mediterraneo y Oriente
Medio). Sin embargo, las trayectorias predominantes fueron las de origen local (dentro de un radio
de aproximadamente 500 km alrededor del punto de estudio). Esto sugiere la posibilidad de que estos
valores, aunque altos, no sean completamente atribuibles a la precipitacion originada por humedad
transportada desde el oeste (hacia un 20 %o), sino que podrian ser resultado del efecto de la humedad
reciclada procedente de regiones cercanas (re-evaporacion o evapotranspiracion). Estudios han
demostrado que cuanto mayor es el aporte de humedad a partir de estos dos procesos, mayores son
los niveles de d-excess (p.ej., Aemisegger et al., 2014; Froehlich et al., 2008). Esta hipotesis cobra
fuerza debido al hecho de que, durante estos meses, las trayectorias ingresan a nuestra region de
estudio desde el sur, transportando humedad desde regiones subtropicales como las tierras bajas del
Indo o el Punjab. Los valores mas bajos (diciembre 2018 y enero 2019) pueden estar relacionados
con el predominio de trayectorias que tienen influencia del Mar Negro y el Mar Caspio, trayectorias
que han sido asociadas con valores regionales muy bajos de d-excess al final del invierno o principios
de primavera (Juhlke et al., 2021). Por tltimo, el aumento final de d-excess en el mes de febrero
puede estar relacionado con el restablecimiento de las trayectorias del oeste (Figura Al del Anexo).
En resumen, los valores de d-excess que hemos registrado no se ajustan a los patrones de variacion
estacional establecidos. Aunque el objetivo principal de este estudio de caso no es brindar una
respuesta definitiva a estos valores anomalos de d-excess durante el invierno, si sirve para ilustrar la
compleja dinamica atmosférica en esta zona.

5.5.3. Black Carbon (BC) en el manto de nieve

El albedo de la nieve no depende tinicamente de la concentracion de BC, pero incluso pequeiias
cantidades de estas particulas (p.ej., 10 ng g'') pueden tener un impacto significativo en el albedo
(Warren y Wiscombe, 1980). Se estima que la concentraciéon promedia de BC en el Artico es de
alrededor de 25 ng g”', aunque existen grandes variaciones dependiendo del lugar de medicion. En
el Artico ruso, esta concentracion puede llegar a valores de 34 ng g, mientras que cerca del Polo
Norte desciende hasta 5 ng g"' (Clarke y Noone, 1985; Doherty et al., 2010). Por otro lado, en
Groenlandia, la concentracion promedia varia entre 2y 6 ng g (p.¢j., Chylek et al., 1995; Hansen y
Nazarenko, 2004; Dang et al., 2017), mientras que en la Antartida la concentracion promedia esta
por debajo de 1 ng g (p.¢j., Kinase et al., 2020; Bisiaux et al., 2012). En regiones de montafia como
los Alpes, se han encontrado concentraciones mucho més altas, en un rango de 100 a 300 ng g’
(Sergent et al., 1993). En resumen, la bibliografia existente muestra que la concentracion promedio
global de BC en glaciares, capas de hielo polar y mantos de nieve varia ampliamente, desde un
minimo de 0,015 ng g hasta mas de 1000 ng g (Kang et al., 2020).
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5.5.3.1. Registros previos de BC en la criosfera de HMA

La regién de HMA abarca una extension de 3,8 millones de km? y se divide en varias sub-regiones,
que se encuentran bajo el influjo de diferentes fuentes de BC y bajo el dominio de distintos patrones
atmosféricos (Figura 13). La Meseta Tibetana (MT) ocupa la parte central, y rodeandolo hay una
serie de cordilleras que albergan los picos mas altos del mundo, todos ellos superando la barrera de
los 8.000 m s.n.m. (p.¢j., K2 o Everest). En el limite norte de HMA se encuentran las cordilleras de
Qilian (noreste) y Tian Shan (noroeste). El flanco occidental esta ocupado por las cordilleras del
Pamir, Karakérum (nuestra zona de estudio) y Hindu-Kush. El arco formado por la Cordillera del
Himalaya delimita HMA al sur, mientras que cordilleras como Kangri Karpo y Henduang se
extienden en el limite sureste.

500 km
|

’ Muestras de nieve superficial

A Perfiles de nieve
O Nucleos de hielo
® Campo base K2

Figura 13. A) Revision de todos los estudios centrados en la cuantificacion de BC en la zona de HMA, los
diferentes colores y simbolos indican los distintos tipos de muestras tomadas para el analisis (mediante el
muestreo de nieve superficial, haciendo perfiles a través del manto de nieve y mediante nicleos (o testigos)
de hielo. El punto rojo indica el punto donde se llevé a cabo el proyecto BalElur. B) division de HMA: 1.
Meseta Tibetana (MT), 2. Montafias Qilian, 3. Cordillera Tian Shan, 4. Cordillera del Pamir, 5. Cordillera
del Karakérum, 6. Cordillera del Hindu-Kush, 7. Cordillera del Himalaya, 8. Cordilleras surorientales
(p-¢j., Kangri Karpo y Henduang).
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La Meseta Tibetana (MT) abarca una superficie de aproximadamente 2,5 millones de km? tiene
una elevacion promedio de 4.000 m s.n.m y esta protegida de la influencia de grandes patrones de
circulacion global, como el monzdn o los vientos del oeste, gracias a las cordilleras de gran altitud
que la flanquean (Streets et al., 2001; Bond et al., 2004). Las emisiones dentro de MT podrian
considerarse bajas en comparacion con los grandes centros de emision circundantes (p.ej., Streets et
al., 2001; Bond et al., 2004), en parte debido a su baja poblacion, de aproximadamente 7,5 millones
de habitantes, en comparacion con su extension. Las principales fuentes de emision se encuentran
en Lhasa, la capital del Tibet, que alberga a mas de 450.000 habitantes, y estan relacionadas
principalmente con actividades que involucran la quema de biomasa (p.ej., cocinar, calefactar, o
actividades religiosas; Okada et al., 1999; Zhang et al., 2001). Se han encontrado concentraciones
promedio de 79 ng g™’ sobre el glaciar Dongkemadi, o de 446 ng g' sobre el glaciar Meikuang. Sin
embargo, este Gltimo valor se ha relacionado con la proximidad de depdsitos de carbon (Xu et al.,
2006). La seccion sur del MT es la mas afectada por las emisiones externas de BC. Aqui, los vientos
del monzdn chocan con la Cordillera del Himalaya, y parte de su carga de aerosoles, principalmente
de la llanura Indo-Gangética, logra superar esta barrera y alcanzar la parte mas meridional de MT.
Estudios realizados en esta region han encontrado concentraciones de BC que oscilan entre
553 ng gy 627 ng g sobre el glaciar Zhadang (Li et al., 2018; Qu et al., 2014). En promedio, la
concentracion de BC en TP es de 50 ng g™ y durante las tltimas cuatro décadas y se ha registrado
una pérdida de volumen glaciar de 450 km’, de los cuales se estima que entre 20 y 80 km’ son
atribuibles al BC y otros tipos de PAL (Zhang et al., 2018). Segtin los modelos climaticos regionales,
la presencia de BC ha contribuido a una reduccion promedio de 5 a 25 mm w.e. en la cobertura del
manto de nieve estacional (Ji, 2016 falta agregar ref.). Mediante la combinacion de observaciones
con el modelo SNICAR (SNow and ICe Aerosol Radiation), se ha demostrado que tanto el BC como
el polvo mineral aceleran la fusion del manto de nieve estacional en la M T, reduciendo su tiempo de
permanencia en 5 dias, y hasta 6 dias en el noroeste de China (Zhang et al., 2018, 2019).

En el noroeste, la Cordillera de Qilian destaca por presentar las concentraciones promedio mas
altas de BC. Varios estudios han documentado valores que oscilan entre 22 y 52 ng g’ en la nieve
superficial del Glaciar Qiyi (Ming et al., 2009; Xu et al., 2006). En zonas cercanas al glaciar
Laohugou No.12, se han registrado concentraciones de hasta 849 ng g (Li et al., 2016), mientras
que en el propio glaciar se han encontrado niveles de hasta 1.785 ng g (Zhang et al., 2017). Ademas,
se estima que el BC presente en la nieve y el hielo contribuye entre un 15 % y un 40 % a la reduccion
del albedo durante los meses de verano, lo que ha aumentado la tasa de fusion del glaciar Laohugou
No.12 en un 26 % (200400 mm w.e.; Chen et al., 2020). Hacia el oeste, se encuentra la Cordillera
Tian Shan, donde las concentraciones de BC también son altas debido a su cercania a grandes nucleos
de poblacion, como la region autonoma de Xinjiang, que alberga a mas de 19 millones de personas
(Ming et al., 2009). Como resultado, las emisiones locales representan hasta el 40 % del BC total.
Estudios realizados por Xu et al. (2012) encontraron valores de 400 ng g’ en la nieve superficial,
mientras que otros investigadores han reportado concentraciones que varian entre 16 ng g y
1.507 ng g en la nieve sobre el glaciar Urimiqui No.1 y el glaciar Haxilegen No.48, respectivamente
(Ming et al., 2016; Ming et al., 2009). Simulaciones basadas en modelos y datos del balance de masa
han demostrado que el BC es responsable de hasta el 26 % de la fusion experimentada por el glaciar
Urimiqui No.1 (Chen et al., 2020).

La Cordillera del Himalaya recibe el mayor aporte de BC desde el sur de Asia, transportado por
los monzones hasta las regiones central y oriental, y por los vientos del oeste en su extremo mas
occidental. Algunos estudios plantean que esta cordillera experimenta una reduccion de la
concentracion de BC en su cridsfera del este al oeste, basandose en la reduccion observada entre los
glaciares Kangwure (21,8 ng g') y Namunai (7,3 ng g”'; Xu et al., 2006). Ademas, perfiles realizados
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por Svensson et al. (2018) identificaron concentraciones de 159 ng g y 168 ng g en los glaciares
Bhanolti y Durga Kot, respectivamente. En el valle del Khumbu, cerca del Monte Everest, se han
detectado niveles de 15 ng g"' y de 5 ng g”' (Jacobi et al., 2015), mientras que en el glaciar Mera los
niveles ascienden hasta los 180 ng g (Kaspari et al., 2014). Al sureste de los Himalayas, existen
una serie de cordilleras que se ramifican hacia el sur de China, entre ellas Kangri Karpo y Henduang.
Estudios llevados a cabo en el manto de nieve revelaron concentraciones entre 1.255 ng g (Monte
Shika) y 1.379 ng g"' (Monte Yulong; Niu et al., 2020), probablemente debido a su proximidad a
grandes centros de emision.

En la region occidental se encuentran las cordilleras del Pamir, Hindu-Kush y Karakérum, donde
la influencia del monzon es minima, siendo los vientos del oeste los dominantes en la dinamica
atmosférica. Por lo tanto, las principales fuentes de BC se encuentran al oeste (Eurasia). El primer
estudio para evaluar la influencia del BC en esta region se llevo a cabo en el Glaciar Mustagh Ata,
ubicado en la Cordillera del Pamir. El contenido promedio de BC medido en muestras de nieve fue
de 52 ng g, valores muy similares a los registrados en regiones del noreste de HMA, como la
Cordillera de Qilian (Xu et al., 2006). Afios mas tarde, en una region situada mas al noroeste, se
encontraron concentraciones de BC que variaban entre 25 ng g y 730 ng g™’ sobre el glaciar Muji
(Yang et al., 2015). Finalmente, mas hacia el oeste (Cordillera del Hindu-Kush) se observo un
incremento en la escorrentia anual de entre un 4 % y un 18 % debido a la presencia de BC (Santra et
al., 2019).

Al sureste de la Cordillera del Pamir se encuentra la Cordillera del Karakérum, que ha sido el
escenario de los trabajos de campo del proyecto BalElur. Hasta hace poco, se desconocia la
influencia del BC en la criosfera de esta region. En el estudio pionero realizado por Gul et al. (2018),
se analizaron muestras de nieve y hielo superficial durante la temporada de ablacion (mayo—junio)
en varios glaciares de la zona. Todas las muestras presentaban unas concentraciones altas de BC:
Glaciar Passu (87-734 ng g'), Sachin (492-1.789 ng g'), Mear (222-3.656 ng g'), Gulkin (81—
5.676 ng g), Barpu (877-5.994 ng g') y Henarche (778-10.502 ng g'). También se analizaron
muestras al comienzo de la temporada de acumulacion (otofio) en los glaciares de Sachin y Gulkin,
con concentraciones de BC de 543-3.478 ng g”' y 266-3.574 ng g”', respectivamente. Estas muestras
se recolectaron en un rango de altitudes de 2.838—3.336 m s.n.m. Durante el invierno, solo se tomaron
muestras de nieve superficial en diferentes localidades, como Kalam (79-123 ng g'), Tawas (650
ng g), Hopar (29 ng g), Shangla (367 ng g'), Astore (450 ng g') y Sost (482 ng g), situadas a
altitudes ligeramente mas bajas (entre 1.958 m y 2.951 m s.n.m.) De manera general, los resultados
mostraron concentraciones promedias de 2.130 = 1.560 ng g' en las muestras de verano, de 2.883 +
3.439ng g en las de otofio y de 992 + 883 ng g”! en las tomadas en invierno. El analisis més reciente
realizado cerca del Karakorum se centrd en muestras de nieve/hiclo obtenidas de los glaciares de
Khardung y Phuche, ubicados en la provincia de Ladakh. Los resultados revelaron una concentracion
promedio de 131 ng g en el primero y 127 ng g en el segundo (Thakur et al., 2021).

Los estudios anteriores se realizaron en nieve, lo que permite realizar una comparacion con los
datos obtenidos en el proyecto BalElur. Sin embargo, también se han llevado a cabo analisis en hielo
glaciar a lo largo de HMA. Por ejemplo, el glaciar Zuoqiupu (montafas de Kangroi Karpo, sureste
de HMA) posee un registro de 50 anos (1956-2006). Las concentraciones de BC fueron de
4,4 ng g”' durante el periodo 1956-1979, aumentando hasta 12,5 ng g”' en 2006 (Wang et al., 2015).
En el mismo glaciar, se extrajo otro niicleo que también abarcaba hasta la década de 1950, revelando
una concentracion de 5 ng g (Xu et al., 2009b). Cerca de alli, el glaciar Palong-Zanbu No. 4 mostr6
valores de 9 ng g (Xu et al., 2009a), y en el glaciar Noijin Kangsang, en la MT, se encontraron
concentraciones medias de 20 ng g™ (Xu et al., 2009b). En el glaciar Rongbuk (este de la Cordillera
del Himalaya), con 50 afios de registro, se identificé una concentracion promedio de 16 ng g”' (Ming
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et al., 2008), y en la Cordillera de Quilian, hacia el noreste, el contenido fue de 511 ng g (Li et al.,
2019).

5.5.3.2. Alteracion de la concentracion de BC

Todos los estudios listados en la seccion anterior han ayudado a comprender los efectos del BC
en la criosfera de HMA (Figura 13). Sin embargo, el impacto del BC en el oeste de HMA (Karakorum,
Pamir, Hindu-Kush) ha sido poco explorado hasta hace poco tiempo, y hasta ahora estamos
empezando a comprender los patrones regionales de estos contaminantes. Al comparar los diferentes
estudios, es importante ser cautelosos debido a que las diferentes condiciones de muestreo y una
serie de procesos ambientales pueden influir en las concentraciones de BC y afectar su interpretacion.

En primer lugar, se encuentran los estudios basados en la excavacion de perfiles en el manto de
nieve (p.ej., Xu et al., 2006; Ming et al., 2009, 2013; Wang et al., 2012; Niu et al., 2017b; Li et al.,
2018, Svensson et al., 2018; Li et al., 2019; Niu et al., 2020a). Normalmente, en este tipo de trabajos
se pueden realizar dos enfoques. Por un lado, se puede tomar la concentracion promedia de la
totalidad del manto en ese punto concreto y considerarlo como un valor representativo y, por otro
lado, se puede realizar un analisis mas exhaustivo capa por capa, lo cual requiere una resolucion de
muestreo mas alta que en el caso anterior (p.¢j., Thakur et al., 2021).

En segundo lugar, estan los analisis en muestras de nieve superficial. En estos casos, las
concentraciones de BC pueden variar significativamente en funcion del tiempo transcurrido desde el
depdsito de la capa superficial. Por esta razon, es crucial distinguir entre muestras recolectadas
directamente durante la precipitacion, muestras de nieve "fresca" (obtenidas pocas horas después del
deposito) y muestras de nieve "vieja", cuando la capa superficial ha estado en contacto con la
atmosfera durante varios dias debido a la falta de precipitacion. El contenido de BC en la nieve de
precipitacion o en la nieve fresca esta directamente relacionado con la carga de aerosoles en la
atmosfera, los cuales se depositan en el manto de nieve a través del proceso de deposicion humeda.
Sin embargo, cuando la superficie del manto ha estado en contacto con la atmdsfera durante varios
dias debido a la falta de precipitacion, se activan una serie de mecanismos que afectan la sefial
original de BC en la superficie. La sublimacion o fusion parcial de esta capa superficial puede
reconcentrar las particulas de BC, lo que resulta en una mayor concentracion relativa. De hecho, si
el evento de fusion es lo suficientemente intenso, el agua de fusion producida en la superficie puede
infiltrarse hacia zonas mas profundas del manto, distribuyendo las particulas y alterando la
composicion de una zona mas amplia (Niu et al.,, 2017b). Ademas, durante los periodos sin
precipitacion, la deposicion seca también puede aumentar la concentracion de esta capa. Estos
efectos han sido identificados por varios estudios en la zona de HMA. Por ejemplo, en nieve fresca
del el Glaciar Urimiqui No.1 (Cordillera de Tian Shan) se encontraron concentraciones de 16 ng g”',
mientras que en nieve vieja los valores ascendieron a 1507 ng g”' (Ming et al., 2016). Del mismo
modo, en el glaciar Xiao Dongkemadi (MT) la nieve tuvo unos valores de 41,7 ng g y la nieve vieja
de 246 ng g (Li et al., 2017). Otros estudias reflejan el cambio que puede haber entre la nieve de
precipitacion y la nieve fresca, como en el caso del glaciar Quiyi (en la Cordillera de Qilian) donde
la precipitacion tuvo valores de 6,65 ng g, y poco después de su depdsito la nieve mostré un
aumento en su contenido de BC hasta un valor de 52,6 ng g (Xu et al., 2006). Los fenémenos
superficiales de alteracion por cambios de fase estan principalmente controlados por las variaciones
de temperatura. Estas variaciones, a su vez, son moduladas por la altitud y por la estacionalidad. En
zonas bajas y durante temporadas mas calidas, el manto de nieve tiende a sufrir una mayor
modificacion. Por el contrario, en zonas de mayor altitud y durante las temporadas maés frias, la
alteracion es menos pronunciada.
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En este punto es importante enfatizar la necesidad de una definicion clara de los criterios para
considerar a partir de qué profundidad estamos ante un muestreo a lo largo de un perfil del manto o
ante una muestra de nieve superficial. Esta falta de una distincion precisa en la literatura puede llevar
a interpretaciones ambiguas y dificultar la comparabilidad de los datos recopilados en diferentes
estudios. Otro aspecto importante a tener en cuenta es la eleccion del punto de muestreo. Por ejemplo,
si el objetivo de un estudio es conocer la concentracion regional de fondo de BC, resulta
imprescindible comprender cuales son las principales fuentes locales de este contaminante, la
distancia a las mismas y la posible influencia que puedan ejercer en el punto seleccionado. En estas
situaciones, es necesario considerar elementos como la ubicacion de grandes nicleos industriales o
areas urbanas, asi como carreteras con un alto volumen de trafico, cuyo impacto serd mayor en las
regiones de menor altitud. Todos estos aspectos pueden alterar los resultados y dar lugar a valores
significativamente mas elevados. Finalmente, los protocolos seguidos durante el muestreo
desempefian un papel crucial para garantizar la integridad de los valores originales. Por ejemplo, es
fundamental utilizar material debidamente esterilizado tanto para la toma como para el
almacenamiento de las muestras. Ademas, el personal investigador debe contar con equipos de
proteccion personal adecuados que minimicen cualquier interferencia en los registros. Esto adquiere
una importancia particular en estudios realizados en mantos de nieve ubicados en zonas aisladas o
remotas, donde las concentraciones pueden ser muy bajas.

5.5.3.3. BC sobre el Glaciar Godwin-Austen

La region norte de Pakistan (Gilgit-Baltistan), al igual que muchos puntos de HMA, presenta una
inaccesibilidad importante, lo que dificulta la instalacion de instrumentos y, por lo tanto, el registro
de variables como la concentracion de BC atmosférico. Como resultado, los inventarios globales de
emisiones tienen una resolucion muy baja en esta region, lo cual complica la identificacion de las
fuentes y su naturaleza (p.¢j., Zeb et al., 2020; Husain et al., 2007; Dutkiewicz et al., 2009; Bibi et
al., 2017; Gertler et al., 2016). Esta falta de conocimiento también se extiende a los estudios de
campo que miden tanto las concentraciones como los efectos de este tipo de particulas en la cridsfera
regional, como la nieve o el hielo, a pesar de su importancia ecologica, ambiental ¢ hidrica.

Para los analisis del contenido de BC en el manto de nieve se utilizaron las mismas muestras
usadas para el analisis isotdpico (véase Sec. 5.5.2.), lo que implica una resolucion de 6 cm en P1y
8 cm en P2. Ademas de las muestras correspondientes a los perfiles, también contamos con muestras
de nieve superficial del Campo Base Avanzado (CBA), asi como de dos campos de altura del K2:
Campo 1 y Campo 2. Las muestras de BC se vieron afectadas por varios factores. En primer lugar,
se rompio6 la muestra correspondiente al intervalo de 78-84 cm en P1, que como comentamos en
secciones anteriores, también afectod al registro isotdpico. En segundo lugar, durante el proceso
previo de homogeneizacion mediante ultrasonidos, se produjo la rotura y pérdida de la muestra que
representaba el intervalo de 160—168 ¢cm en P2. En tercer lugar, durante el transporte de Bilbao a
Tokio, se ocasionaron dafios en el recipiente que contenia la muestra del intervalo de 176-184 cm
en P2, aunque no se perdio la muestra. Sin embargo, debido al dafio estructural del recipiente, no fue
posible homogeneizar adecuadamente la muestra, lo que resulté en una concentracion medida (18,59
ng g'), probablemente menor a la concentracion real. Por tltimo, la muestra tomada en el campo
base avanzado (CBA) presentaba una concentracion muy alta de BC, superando el limite maximo de
deteccion del instrumento SP2 y poniendo en peligro la integridad del equipo. En la Tabla 4 y en las
Tablas AVI y AVII del Anexo se pueden encontrar los datos de las concentraciones de BC tanto de
los perfiles como de los campos de altura.
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El contenido de BC en ambos perfiles presenta variaciones similares (Figuras 5 y 6). Se pueden
distinguir dos zonas: Z1 y Z2, cada una con caracteristicas distintas. En Z1, los valores son mas bajos
y muestran poca variacion. Por ejemplo, en P1, la concentracién promedio de esta zona es de
8,25 ng g y abarca una profundidad de 90 cm, y el valor minimo registrado es de 5,11 ng g"'. En
P2, la concentracion promedio en Z1 es similar, con 8,04 ng g”', pero abarca una mayor profundidad,
hasta 160 cm. Estas diferencias en las profundidades de Z1 en P1 y P2 estan directamente
relacionadas con las discrepancias en los registros temporales entre los perfiles. Por otro lado, en P1
y P2, 1a Z2 se extiende hasta el contacto con el lecho. En esta zona, se observa una mayor variabilidad
y magnitud de los valores de BC. En P1, la concentracion promedio es de 29,5 ng g, con valores
méximos alcanzando los 43,7 ng g'. Mientras tanto, en P2, la concentracion promedio es de 17,87
ng g, con valores maximos de 28,96 ng g'. Encontrar las concentraciones més altas en la zona
inferior es consistente con estudios similares (p.¢j., Thakur et al., 2021). Para entender esto tenemos
que tener en cuenta que la acumulacion generada por las primeras nevadas en el inicio de la época
de acumulacion probablemente sufrié una fusion parcial o completa, re-concentrando las particulas
de BC en la zona inferior.

En las fotografias de los perfiles (Figura 3), se pueden distinguir capas mas oscuras,
especialmente en P1, debido a que la zona de excavacion era mas amplia y facilitaba el trabajo. La
capa inferior se corresponde con los picos de mayor concentracion de BC. Ademas, se puede
observar otra capa a aproximadamente 80 cm de profundidad, pero desafortunadamente, la muestra
que contenia estos datos se rompio (78—84 cm), por lo que no podemos determinar si la coloracion
es el resultado de la presencia de BC o de otras particulas, como el polvo mineral.

Al comparar los resultados obtenidos con estudios que siguieron la misma metodologia de
muestreo (perfiles) en otras partes de la region del HMA, se puede apreciar que la concentracion
promedio de BC en el glaciar Godwin-Austen es notablemente baja. Encontramos valores similares
en el glaciar Rongbuk Este, ubicado en la Cordillera del Himalaya (9 ng g”'; Ming et al., 2009b). Sin
embargo, al considerar el rango total de valores de nuestras muestras, podemos realizar
comparaciones con otros estudios realizados en el Rongbuk Este (18 ng g'; Ming et al., 2009), asi
como en la Cordillera de Qilian, como en el caso del glaciar Qiyi (22 ng g'; Ming et al., 2009) o
Laohugou No.12 (35 ng g'; Ming et al., 2009). Ademas de las bajas concentraciones, una
caracteristica comun en estos estudios, incluyendo el nuestro, es la toma de muestras a altitudes
elevadas, entre 4.800 y 6.500 m s.n.m. Esta observacion puede respaldar la relacion previamente
documentada entre la altitud y la concentracion de BC.

Tabla 4. Concentraciones de BC encontradas en los perfiles (P1 y P2) y en los campos de altura del K2.

Perfil Min(ngg') Max (ngg') Promedio (ngg') Altitud (ms.n.m.)

P1 5,11 43,70 13,88 4.937
P2 2,46 28,26 9,68 4.927
Global 2,46 43,70 11,53

Campo ngg' Altitud (ms.n.m.)

1 7,43 6,076

1 (bis) 567 6,076

1 (promedio) 6,55 -

2 25,93 6650
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Sino consideramos la metodologia de campo y nos centramos exclusivamente en la comparacion
de los valores superficiales de los perfiles (6 ng g' aproximadamente), podemos encontrar
concentraciones similares en estudios que se enfocaron Unicamente en la toma de muestras
superficiales. Por ejemplo, en la precipitacion sobre el glaciar de Qiyi (6,65 ng g'; Xu et al., 2006),
en muestras del glaciar Namunani ubicado en el extremo sur de la meseta tibetana (4,4 ng g”'; Xu et
al., 2006) y en el valle del Khumbu (5 ng g'; Jacobi et al., 2015). Como se puede observar en la
Figura 13, aparte del proyecto BalElur, no se han realizado estudios similares en la region del
Karakorum Central. Algunos de los estudios mas cercanos se llevaron a cabo en la Cordillera del
Pamir. Por ejemplo, en el glaciar Muji se midieron concentraciones de 5 ng g en la nieve superficial,
mientras que en el Glaciar Mustagh Ata se registraron concentraciones de 52 ng g”' (Xu et al., 2006).
Hacia el sureste, en los glaciares de Khardung y Puche ubicados en la provincia de Ladakh, se
encontraron concentraciones promedio de alrededor de 130 ng g”' (Thakur et al., 2021). Por otro lado,
en el trabajo de Gul et al. (2018) realizado en la region oeste, los valores oscilaron entre 87 y 10.502
ng g'. Con base en esta informacion, podemos concluir que las concentraciones medidas en el
Karakorum Central son incluso mas bajas que la media regional (oeste de HMA),
independientemente de la metodologia usada.

Llegados a este punto, es crucial tener en cuenta dos factores significativos. En primer lugar,
todos los estudios utilizados para la comparacion de resultados se llevaron a cabo durante el periodo
de junio a octubre, que corresponde a la temporada de ablacion. Estas condiciones tienen el potencial
de alterar las concentraciones de BC, lo que puede llevar a una sobreestimacion de los resultados. Es
importante destacar que el Unico estudio realizado en invierno se centré en muestras tomadas en
zonas cercanas a poblaciones y a altitudes considerablemente mas bajas (entre 1.900 y 2.900 metros),
lo que resulté en contenidos de BC mucho mas altos (entre 79 y 650 ng g™'; Gul et al., 2018). En
segundo lugar, los estudios que han evaluado la concentracion media a lo largo de perfiles han
alcanzado profundidades que en su mayoria no superan el metro, lo cual, sumado al primer factor
mencionado, los hace mas susceptibles a modificaciones y, por ende, a alteraciones en la sefial de
BC.

Las muestras tomadas del Campo 1 (6.076 m s.n.m.; 5-7 ng g') muestran una concentracion
similar a los valores de la nieve superficial en los perfiles sobre el glaciar (6 ng g'). En ambos lugares,
las muestras fueron tomadas durante los ultimos dias de febrero de 2019, revelando que, a pesar de
la diferencia de altura, parece que ambos reflejaron la carga atmosférica del BC durante esos dias.
Por el contrario, el Campo 2 (6.650 m s.n.m) presenta una carga mucho mayor (25 ng g'). Analisis
de trayectorias realizadas para el Campo 2 revelan los mismos patrones de trayectorias que los
perfiles sobre el glaciar, aunque esto también puede ser un artefacto creado por la resolucion de los
datos meteoroldgicos de entrada (GDAS; 0,5°) de HYSPLIT. Aunque con una resolucion mayor
podriamos ver pequefias variaciones en las trayectorias, los patrones generales no tendran
variaciones importantes, por lo que damos por bueno este resultado.

5.5.3.3.1. Fuentes potenciales de BC a nivel local y regional

Las concentraciones obtenidas son notablemente mas bajas de lo esperado, especialmente
considerando toda la actividad que rodea a los imponentes glaciares Baltoro y Godwin-Austen a lo
largo de todo el afo. Estos glaciares son las rutas principales para alcanzar los campos base de
montafias emblematicas como el K2 o el Broad Peak. Para llegar a estos campos, los montafieros
deben atravesar una exigente caminata de 7 dias desde el frente del glaciar Baltoro, en Paiju. Al final
de cada dia, se establecen campamentos temporales en lugares predefinidos sobre la superficie del
glaciar, como Khoburse, Urdukas, Goro I, Goro Il y Concordia (Figura 1a). La mayoria de estos
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campamentos se encuentran a pocos cientos de metros de los campos permanentes del ejército. Los
campos base, los campamentos temporales y los campos del ejército dependen del uso continuo de
queroseno para cocinar y calentar las tiendas. Ademas, es comun la practica de quemar la basura
generada, aunque nuestra expedicion fue una excepcion, ya que todos los residuos fueron retirados
del campo base al finalizar la expedicion, marcando un hito en cuanto a practicas mas sostenibles en
estos entornos. En ciertas ocasiones, las emisiones de BC derivadas del transporte también pueden
afectar a esta zona, ya que las evacuaciones desde los campos base se llevan a cabo utilizando
helicopteros de la fuerza aérea de Pakistan, que operan en parejas para garantizar la seguridad en
estos entornos donde las condiciones climaticas pueden ser hostiles.

La estacion meteoroldgica automatica instalada en el Campo Base del K2 registr6 la direccion y
la intensidad del viento a nivel de superficie. Utilizando estos datos, se ha generado un diagrama de
direccion del viento, cominmente conocido como “rosa de los vientos”, que muestra la distribucion
de la intensidad y las direcciones preferenciales (Figura 14 y Tabla AVIII del Anexo). Es importante
tener en cuenta que solo disponemos de datos a partir del dia 3 de febrero de 2019. Durante este
periodo, se observo un predominio de vientos fuertes (superiores a 10 m s™') provenientes del oeste
(desde el glaciar Saboya), aunque también hubo una contribucion significativa desde el noroeste y
en menor medida desde el sur. Este patron concuerda con la circulacion regional tipica, dominada
en invierno por vientos del oeste. Esta configuracion sugiere que la dispersion de contaminantes
desde el Campo Base del K2 hacia los puntos de excavacion de los perfiles pudo haber sido menos
significativa de lo esperado, como lo indican los valores de BC. Sin embargo, no se descarta una
posible influencia de campos cercanos como Concordia, aunque la baja proporcion de vientos desde
el sur y el caracter provisional de ese campo hacen que su impacto sea minimo. La evidencia nos
lleva a plantear la teoria de que los perfiles registraron la concentracion de BC promedia del entorno

Velocidad del Viento (m s™)
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Figura 14. Datos de direccion y velocidad del viento medidos por la estacién meteorologica del Campo
Base del K2. En la imagen de la derecha se puede observar la posicion relativa al Campo base del perfil
1 (P1), perfil 2 (P2), campo 1 (C1), campo 2 (C2) y del K2. Por un lado, se pude observar la rosa de los
vientos construida a partir de estos datos, representando las direcciones en las que sopl6 el viento a partir
del campo base, por lo que nos da una aproximacion sobre las direcciones en las cuales se dispersaron los
contaminantes generados en el Campo Base. Por otro lado, en la imagen de la derecha estan representadas
las direcciones en las que llego el viento al campo base. Ambas rosas de los vientos son complementarias.
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(i.e., concentracion regional de fondo) con una minima interferencia de fuentes puntuales altamente
contaminantes (p.ej., el Campo Base K2). Aunque carecemos de registros de las direcciones del
viento previas al 3 de febrero de 2019, estos patrones de direccion predominantes se observaron
como minimo desde el comienzo de la expedicion a principios de enero de 2019.

Descartando una contribucion de regiones diferentes en el Campo 2, es probable que su alta
concentracion de BC, en relacion con los demas puntos de muestreo, sea el resultado de una menor
dispersion de los contaminantes generados en el mismo Campo 2. Sin embargo, el dia de la
recoleccion de esta muestra, el viento presentaba una velocidad de aproximadamente 50 km h™', lo
que garantizaria una buena dispersion de contaminantes. Asi que es posible que los valores altos
estén relacionados con las actividades llevadas a cabo por las sucesivas expediciones a lo largo de la
temporada, lo que revelaria el impacto significativo que pueden tener estas expediciones.

Con el objetivo de obtener una estimacion aproximada de los niveles promedios de concentracion
atmosférica mensual de BC a nivel regional, se uso el analisis atmosférico MERRA-2 (Figura 15).
En las regiones de Oriente Proximo, Oriente Medio y Asia Central, se observan dos tendencias claras.
La primera de ellas muestra un aumento progresivo de la concentracion desde septiembre hasta
alcanzar los valores maximos en diciembre, seguido de una disminucion mas gradual hasta febrero.
Estas tendencias son especialmente notables en el subcontinente indio y, en particular, en la llanura
Indo-Gangética (IGP). Por un lado, a lo largo de la cuenca del Ganges, los puntos de mayor
contaminacién (hasta 8 ug cm™) coinciden con la zona de Nueva Delhi, y con los estados de Uttar
Pradesh, Bihar, y Bengala Occidental, destacando en este tltimo la zona de Calcuta. Por otro lado,
en la cuenca del rio Indo se observa claramente la influencia de las emisiones de ciudades como
Lahore e Islamabad, donde los niveles altos de BC se extienden a lo largo de toda la cuenca hasta su
desembocadura en el Océano Indico. Los valores elevados en la IGP pueden explicarse debido a que
esta region alberga a la mayoria de la poblacion de los paises que abarca (India, Pakistan, y
Bangladesh; Nair et al., 2007). Como resultado, se trata de una zona altamente industrializada con
una proporcion significativa de plantas de energia (Prasad et al., 2006). La variacién mensual en los
niveles de BC se debe al incremento de las actividades de calefaccion a medida que se acerca el
invierno, lo que conlleva un aumento considerable en la carga de BC en la atmoésfera. Las imagenes
revelan como las emisiones generadas en la IGP quedan atrapadas en esta zona debido a la presencia
de barreras naturales, como el Himalaya al norte y la Cordillera de Safed Koh al oeste. Asimismo,
existen otras regiones que experimentan un patron similar, aunque con una magnitud menor, como
la provincia china de Sinkiang, la zona de Teheran y los valles de los rios Tigris y Eufrates en Irak.

Si combinamos esta informacion a gran escala con los analisis de trayectorias HYSPLIT (Figura
15), podemos obtener una idea de como vario el transporte de larga distancia durante el periodo de
acumulacion del manto de nieve estacional del invierno 2018-2019. Durante los meses de
septiembre y octubre, las principales contribuciones provinieron de la region norte de la cuenca del
rio Indo, aunque también pudo haber aportes secundarios del sur de Asia, IGP, Oriente Medio, Asia
Central o regiones del oeste de China. En noviembre, la zona de influencia se extendi6 hasta la region
del Oriente Medio (Iran), con aportes menores de Asia Central, el Oriente Medio y el Oriente
Proximo. En diciembre, como consecuencia del establecimiento de la corriente en chorro del oeste
(vientos del oeste) en latitudes mas bajas, aumento la influencia de Asia Central y fuentes mas lejanas
como Europa del Este, Oriente Medio y Oriente Proximo, mientras que la region norte del Indo
perdi6 influencia. En enero, aunque los patrones provocados por los vientos del oeste se mantuvieron,
algunos clusteres de trayectorias secundarias pudieron transportar una alta proporcion de
contaminantes desde zonas mas orientales de la IGP, que en ese mes seguia presentando
concentraciones muy altas de BC. Finalmente, en febrero, aunque las contribuciones de larga
distancia seguian llegando principalmente desde el oeste, pudo haber una mayor influencia de la
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zona del golfo Pérsico o de la zona de Afganistan, con contribuciones menores de zonas de Asia
Central. Es importante tener en cuenta que esta relacion entre fuentes de BC y trayectorias es solo
una aproximacion, con una serie de limitaciones inherentes. El hecho de que el BC haya sido
transportado desde regiones distantes no implica que la concentracion que observamos en un mes
especifico en el manto de nieve refleje con precision tanto la fuente predominante de larga distancia
en ese mes, como la concentracion original de BC. Existen varios factores que influyen en el
contenido de BC durante la trayectoria de la masa de aire, como los procesos de precipitacion seca
0 huimeda, asi como la tasa de incorporacién de mas BC a la masa de aire a lo largo de su recorrido.
Estos patrones son similares a los identificados por Gul et al. (2018), donde para identificar las
fuentes de BC, los autores utilizaron cuatro métodos: mapas de vientos vectoriales utilizando la
reanalisis atmosférica MERRA-2, retro-trayectorias calculadas mediante el modelo HYSPLIT, datos
de emisiones basados en RCP (Representative Concentration Pathway), e identificaron las
principales areas fuente mediante el modelo WRF-STEM (Weather Research and Forecast). Los
resultados integrados mostraron que las emisiones de BC que afectaban los puntos de estudio
provenian principalmente de Afganistan, Pakistan, Iran e India, mientras que, a nivel regional, las
mayores fuentes de contaminacion fueron el sur, el centro y el oeste de Asia.

Septiembre 2018

r~

0 2 4 6 8

Figura 15. Mapas regionales de la concentracion atmosférica de BC mensuales (septiembre 2018—febrero
2019) junto con los clusteres de retro-trayectorias (10 dias) de cada mes, haciendo énfasis en las trayectorias
principales (identificadas en azul).
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Independientemente de la influencia de las fuentes de larga distancia, siempre hay una
contribucioén importante en una escala regional menor (norte de Pakistan). Debido a las limitaciones
de resolucion de MERRA-2 para observar variaciones en regiones mas pequefias, decidimos utilizar
imagenes satelitales de mayor resolucion producidas por el instrumento MODIS (Moderate
Resolution Imaging Spectroradiometer) a bordo del satélite Aqua, lanzado por la NASA. Sin
embargo, como consecuencia de una alta proporcion de nubosidad, los resultados obtenidos
resultaron ser muy variables y poco confiables, por lo que optamos por no utilizar esta informacion
en nuestro analisis. Afortunadamente, en un estudio realizado por Zeb et al. (2020), se utilizaron
actalometros para medir la concentracion atmosférica de BC en cuatro puntos dentro de la region de
Gilgit-Baltistan (Figura 16). Estas mediciones instrumentales brindan una informacion mas precisa
del contenido de BC a nivel del suelo. Las estaciones de medicion se encontraban en las localidades
de Skardu, Astore, Gilgit y Sost, rodeando la region del glaciar Baltoro por el oeste en forma de arco.
Considerando que los vientos dominantes son del oeste, esta disposicion nos proporciona una
aproximacion bastante precisa de los valores de BC regionales.

Entre los cuatro puntos de muestreo, Gilgit y Skardu destacan como los asentamientos mas
grandes de la region, con 243.000 y 214.000 habitantes, respectivamente. La localidad de Sost es un
punto de paso crucial entre Pakistan y China, ya que la atraviesa la célebre Autopista del Karakoérum.
Por ultimo, el distrito de Astore, situado en las faldas del Nanga Parbat (8.126 m s.n.m.), es una zona
remota con escasa actividad antropogénica. Durante el periodo de estudio, las concentraciones
promedio de BC fueron de 2,7 pg m™ en Gilgit, 2,4 pg m> en Skardu, 2,1 pg m™ en Astore y 1,4
ug m> en Sost (Figura 16). Se observé que la concentracion de BC en los meses de noviembre y
diciembre fue mas alta que durante mayo, junio, agosto y septiembre. En estos meses mas frios, se
incrementan las actividades de quema de biomasa como carbén o madera con el objetivo de
calefactar las viviendas (Baxla et al., 2009). Esto también explica que los picos de contaminacion se
detectaron en los momentos mas frios del dia, entre el final de la tarde hasta la mafiana siguiente.
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Figura 16. Situacion geografica de las mediciones instrumentales de la concentracion
atmosférica de BC en la region norte de Pakistan realizadas por Zeb et al. (2020) en relacion
con el Campo Base del K2.
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Ademas, noviembre y diciembre suelen ser particularmente secos, lo que reduce la eliminacion
de BC de la atmosfera mediante la deposicion humeda. Las mayores concentraciones se registraron
en Gilgit, con 3,05 = 0,7 ug m~ en noviembre y 3,05 = 0,5 ug m™ en diciembre. De igual manera,
esta localidad registrd el maximo de todo el periodo de estudio, alcanzando los 6,8 ug m™. Las
emisiones derivadas del trafico vehicular también son importantes (Zeb et al., 2019) y se extienden
a los lugares mas remotos de la region en los meses con mejores condiciones climaticas, momento
en el que el turismo de montafia aumenta. Para poner estos valores en contexto, es importante tener
en cuenta que estamos en una region muy aislada y que las concentraciones en algunas de las
principales metrépolis de la region varian desde algunos pg m™ hasta 27 pg m> en Nueva Delhi
(Beegum et al., 2009; Babu et al., 2002) o fluctian entre 2,2 y 12,5 pg m™ en Karachi (Bibi et al.,
2017). Las retro-trayectorias calculadas mediante HYSPLIT revelan que durante noviembre y
diciembre los vientos del oeste y noroeste dominan la region, lo que puede propiciar el transporte de
larga distancia. Ademas, se pudo observar utilizando el modelo OPAC (Optical Properties of
Aerosols and Clouds) que durante estos dos meses la concentracion de BC a mayores alturas también
presentaba las mayores concentraciones, coincidiendo con las observaciones que hicimos con
MERRA-2 a mayor escala

5.5.3.3.2. Calculo de los efectos del BC en el manto de nieve

La evolucion natural de un manto de nieve estacional es fundirse y desaparecer, incorporandose
a los sistemas hidrologicos aguas abajo. Sin embargo, la presencia de particulas de BC y sus efectos
radiativos aceleran el proceso de fusion. En esta seccion, utilizaremos la metodologia propuesta por
Dang et al. (2015, 2017), que ha sido aplicada y ampliada en entornos como los Andes (Cordero et
al., 2022a) y la peninsula Antartica (Cordero et al., 2022b), con el objetivo de estimar la reduccion
del albedo causada por las particulas de BC en el manto de nieve, y cuantificar el forzamiento
radiativo asociado. Con base en los resultados obtenidos, también se hace una estimacion de la
cantidad de energia adicional absorbida por el manto de nieve y el volumen de nieve derretida de
manera prematura durante la temporada de ablacion. Es decir, cuantificamos la cantidad de agua que
ingresa prematuramente a los sistemas hidrologicos debido a la presencia de BC.

Para realizar estos calculos, es necesario definir de manera mas precisa posible la temporada de
ablacion en la region central del Karakorum. Usando el instrumento SAR (Radar de Apertura
Sintética) del satélite Sentinel-1, Lund et al. (2020) llevaron a cabo un seguimiento de la temporada
de ablacion en la cuenca del rio Shigar desde 2015 hasta 2018. Los resultados mostraron que a
principios de abril el manto de nieve seguia siendo "seco" durante todo el dia, lo que indicaba que
las temperaturas atn eran lo suficientemente bajas como para evitar la presencia de agua liquida. Sin
embargo, hacia finales de ese mismo mes, el manto de nieve comenzaba a mostrar signos de contener
y liberar agua de fusién (manto de nieve himedo). En mayo, este proceso se generaliza y aumenta
progresivamente hasta agosto, cuando la fusion del manto de nieve estacional es completa, excepto
en las zonas mas altas de la cuenca. A partir de agosto, debido a la falta de manto de nieve, la
superficie de hielo glaciar queda totalmente expuesta. Otro estudio, realizado en la cuenca del rio
Chitral (Karakorum occidental), también considero la temporada de ablacion entre los meses de abril
y septiembre (Ahmad, 2018). De manera similar, estudios realizados en las cuencas de los rios Hunza
y Shyok (Karakérum occidental y oriental) observaron que la nieve estacional por debajo de los
3.500 m s.n.m. comenzaba a derretirse en mayo. En junio, la isoterma de 0 °C se situa por encima
de los 4.500 metros, por lo que, durante junio y julio, el agua de fusion se deriva principalmente del
manto de nieve estacional de gran altitud. Por el contrario, durante agosto y septiembre, el agua
deriva principalmente de los glaciares (Mukhopadhyay et al., 2015). Todas estas observaciones
también son respaldadas por la minima extension de manto de nieve observada en la cuenca oeste
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del rio Indo y en la cuenca del rio Yarkant (que drena hacia el norte del Karakérum) donde la
extension minima en agosto fue del 16,87 % y 10,92 %, respectivamente (Yi et al., 2021).

En base a la informacién recogida por todos estos estudios, se decidid considerar el periodo
comprendido entre mayo y agosto como la temporada de ablacion. Segin los datos diarios
proporcionados por ERAS (Hersbach, 2016), durante este intervalo la radiacion solar de onda corta
() vari6 entre valores de 242,24 y 0,0035 W m™, con un valor promedio de 106,68 W m™. Otro
parametro importante para los calculos, obtenido también a través de ERAS, es la fraccion promedia
diaria de nubosidad (FN), que en este caso fue del 60 %. El valor de / se calculd teniendo en cuenta
unicamente los datos correspondientes a las horas de luz solar, de manera que los valores durante las
horas nocturnas (/ = 0) no afectan al promedio. Del mismo modo, este criterio se aplicd también al
calculo del valor promedio de FN. Como se explico en la metodologia, el tamafio de grano juega un
papel fundamental en la reduccion del albedo de la superficie del manto de nieve. Al calcular el
tamafio de grano promedio del manto, se descartaron las capas de depth hoar (DH), que presentaban
un diametro de entre 2.000 y 3.500 um, ya que estos cristales son el resultado de procesos post-
deposicionales. Por lo tanto, para estos calculos se considera que el manto de nieve tiene un valor
promedio de tamafo de grano de 1.500 um (1,5 mm).

Para llevar a cabo los calculos, nos basamos en el valor promedio de la radiacion solar de onda
corta (106,68 W m™). Es importante destacar que esto es Unicamente una aproximaciéon con el
proposito de obtener una vision general de las posibles consecuencias de las concentraciones de BC
que hemos encontrado y medido en este manto de nieve (Tabla 5). Si bien esta aproximacion nos
brinda una idea inicial, es crucial interpretar estos resultados con precaucion y considerarlos como
una estimacion preliminar en lugar de una evaluacion exhaustiva y precisa. Para esto ultimo, seria
necesario datar cada una de las capas que conforman el manto de nieve, asi como identificar el evento
especifico que las formo6. Ademads, seria necesario haber muestreado cada una de estas capas
inmediatamente después de su deposito.

El contenido de BC en el manto de nieve tiene un efecto negativo en el albedo de la superficie,
lo que resulta en una mayor absorcion de energia solar y un forzamiento radiativo (FR) positivo. El

Tabla 5. Calculo basados en el BC en los perfiles (P1 y P2) y en los campos de altura del K2.
I promedio = 106,68 W m™

BC (ngg') Red.albedo (%) FR(Wm?) ExMJm?) W (mm w.e.)

PipMin. 2,46 -0,0068 +0,73 7,8 23,3
Pi2Max. 43,70 -0,044 +4,73 50,35 150,7
Pi2Prom. 11,53 -0,019 +2,07 22,1 66,0
C1 6,65 -0,013 +1,43 15,2 45,6
C2 25,93 -0,032 +3,45 36,7 109.9
71 8,24 -0,015 +1,66 17,74 53,12

I maximo = 242,24 W m™

P12 Min. 2,46 -0,0068 +1,66 17,74 53,11

PipMax. 43,70 -0,044 +10,75 114,34 342,34
Pi2Prom. 11,53 -0,019 +4,71 50,1 150,06
C1 6,65 -0,013 +3,25 34,6 103,66
C2 25,93 -0,032 +7,84 83,4 249,59
71 8,24 -0,013 +3,34 35,58 106,55
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FR se calcula multiplicando la reduccion del albedo (%) por la radiacion solar de onda corta
(W m™). En el caso de los perfiles sobre el glaciar Godwin-Austen, la concentracion de BC vari6
entre 2,46 ng g y 43,60 ng g™, lo que llevo a una reduccion del albedo de la nieve entre 0,0068 %
y 0,044 %. Esta reduccion del albedo resultd en un forzamiento radiativo local que varia entre 0,73
W m™y4,73 Wm™. Como consecuencia de la disminucion en el albedo, el manto de nieve estacional
absorbid una cantidad adicional de energia que oscil6 entre 7,8 MJ m?y 50 MJ m™. Estos datos nos
permiten hacer una estimacion del volumen de nieve estacional que se derritié prematuramente por
unidad de superficie, que varié entre 23,3 mm w.e. y 150,7 mm w.e. (o kg m™?). En cuanto a la carga
de BC en las muestras de los campos de altura, se estima que produce un volumen de nieve derretida
de 45,6 mm w.e. en el Campo 1y 109,9 mm w.e. en el Campo 2. También podemos hacer ejercicio
de combinar las concentraciones de BC con el valor maximo de radiacion solar registrado durante la
temporada de estudio (242,24 W m™), para observar como aumenta la cantidad de nieve derretida.
Aunque no podemos determinar exactamente cuando ocurrié esta situacion, es importante considerar
esta posibilidad. Para este caso, los resultados muestran que la proporcion de nieve derretida en el
manto de nieve podria incrementarse hasta unos valores de 53,11 mm w.e. y 342,34 mm w.e. en el
manto de nieve. Asimismo, en los campos de altura se observa que los valores podrian aumentar
hasta alcanzar 103,66 mm w.e. en el Campo 1 y 249,59 mm w.e. en el Campo 2.

En la cuenca del rio Indo, se estima que durante la temporada de fusion (mayo—agosto) el
volumen neto de agua de fusion es de 14,5 + 3,1 km?® (Pritchard et al., 2019). Nuestros resultados
indican que, dentro de cada metro cuadrado de nuestro estudio, debido exclusivamente a la presencia
de BC, se gener6 una capa de agua con una profundidad de 66 mm durante toda la temporada de
fusion. Ahora, planteemos un escenario hipotético idealizado en el que la concentracion promedio
de BC en el manto de nieve de cada metro cuadrado del glaciar Baltoro sea igual a la concentracion
promedio medida en los perfiles. Considerando que el glaciar Baltoro tiene una superficie
aproximada de 660 km? (Quincey et al., 2016), y extrapolando esos 66 mm de agua a cada metro
cuadrado del glaciar, obtendriamos un volumen total de agua de fusién durante la temporada de
ablacion de 2019. Este volumen representaria el 0,3% (con un rango entre 0,1% y 0,68%) del agua
de fusion que se incorpora al rio Indo durante estos meses, considerando la concentracion y radiacion
promedia diaria. Ademas, si consideramos los valores maximos de ambos parametros, este
porcentaje total aumentaria hasta un 1,55 %. Por tltimo, si damos por valida la premisa de que las
altas concentraciones de BC en la parte inferior del manto (Z2) son resultado de procesos de
reconcentracion, y consideramos que la concentracion promedio de BC en las regiones Z1 no ha
sufrido procesos de reconcentracion ni modificacion, el volumen de agua derretida seria de 53 mm
w.e. y representaria el 0,2% del agua de fusion generada en la cuenca si consideramos los valores de
radiacion media, valores que ascenderian a 106,55 mm y a 0,4% si consideramos los valores
maximos de radiacion.

Aunque utiliza una metodologia completamente diferente, basada en el modelo SNICAR (Flanner
et al., 2007), el estudio realizado por Gul et al. (2018) nos permite hacer una comparacion en la
region del Karakorum, ya que analiz6 el contenido de BC en la nieve superficial durante el invierno.
Los resultados revelaron una reduccion del albedo que vario entre 0,39 % y 0,82 %, con un
forzamiento radiativo asociado que oscilé entre 3,93 W m?y 43,44 W m™. El limite inferior de estos
valores se acerca a nuestro limite superior, especialmente al considerar la maxima irradiancia solar.
Sin embargo, es importante sefialar que el limite superior del estudio es significativamente alto
debido a las altas concentraciones de BC presentes en las muestras analizadas, ya que como hemos
explicado anteriormente, estas muestras se recogieron muy cerca de nucleos urbanos, fuentes
importantes de BC.
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5.5.4. Patrones anomalos en la precipitacion (invierno 2018—-2019)

Durante la temporada invernal del 2018-2019 se registré una precipitacion por encima de lo
habitual en el norte de Pakistan. En esta region, la precipitacion invernal esta principalmente
influenciada por el paso de las perturbaciones oeste (Dimri et al., 2015; Hunt et al., 2018a,b). Estas
perturbaciones son areas de baja presion a nivel de superficie que se forman en el mar Mediterraneo,
mar Negro o mar Caspio y son transportadas hacia el este debido a la influencia de los vientos del
oeste de latitudes medias. La interaccion de estas perturbaciones con el relieve montafioso del oeste
de HMA resulta en eventos de alta precipitacion (Hunt et al., 2018a), los cuales son responsables de
las elevadas tasas de acumulacion de nieve observadas en las regiones del norte de Pakistan e India
(p-¢j., Dimri et al., 2015; Attada et al., 2020; Nischal et al., 2022). Aunque estos fendémenos ocurren
alo largo del afio, es durante el invierno cuando alcanzan su maximo nivel, debido al desplazamiento
de las corrientes de chorro del oeste hacia el sur (p.ej., Singh y Agnihotri, 1977; Dimri et al., 2015).
La frecuencia media de estos eventos se sitiia alrededor de 67 eventos al mes (Hunt et al., 2018a;
Cannon et al., 2016), aunque también se han identificado frecuencias menores (Cannon et al., 2015;
Dimri, 2013). A principios de febrero de 2019, coincidiendo con nuestro trabajo de campo, ya se
habian registrado un total de 9 eventos (IMD, 2019), los cuales fueron responsables de la anomalia
de precipitacion y acumulacion de nieve observada. Ademas, se reportd un flujo de aire procedente
del Artico que se extendi6 hacia el sur de Asia, afectando el norte de India y Pakistan (IMD, 2018,
2019; National Weather Forecasting Center, 2019). El debilitamiento experimentado por la corriente
de chorro del oeste durante el afio 2019, resultado de un calentamiento subito atmosférico (SSW),
pudo haber sido responsable de una mayor influencia de aire polar hacia el sur (p.¢j., Komiisci y
Oguz, 2020; Yessimbet et al., 2022). Las bajas temperaturas fueron reportadas por el servicio
meteorologico pakistani, que registré una temperatura minima de -19,6 °C en Skardu (National
Weather Forecasting Center, 2019).

Al analizar el numero inusual de perturbaciones del oeste reportadas y las retrotrayectorias
calculadas en HY SPLIT, se observa que durante los meses de mayor frecuencia hubo un predominio
de las trayectorias con origen en el mar Caspio (Figura 17). Esto contrasta con el patrén normal de
trayectorias invernales, las cuales suelen tener origen en el Mediterraneo. Ademas, al comparar este
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Figura 17. Diagrama de frecuencias de los clisteres mensuales de retro-trayectorias. Al fondo, representando
por lineas negras, los eventos promedios diarios de precipitacion con valores superiores a 5 mm d'.
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predominio de trayectorias con los datos de precipitacion de ERAS (HARv2), se aprecia una posible
correspondencia con una mayor frecuencia de eventos de precipitacion con un valor superior a 5 mm
al dia. Esto sugiere que el predominio de las trayectorias provenientes del mar Caspio podria estar
relacionado con la frecuencia anormalmente alta de perturbaciones del oeste y que estas a su vez
fueran las responsables de los eventos de alta precipitacion.

5.6. Conclusiones

El proyecto BalElur se llevo a cabo en la region de HMA (High Mountain Asia), conocida como "el
tercer polo" debido a la gran cantidad de glaciares que alberga, y que actiian como fuentes de los
principales rios de Asia. Durante los periodos estivales, las temporadas secas o los eventos de sequia
prolongados, el agua proveniente de la fusion de los glaciares y mantos de nieve de HMA se suma al
flujo de los rios, compensando la falta de precipitacion. Este efecto es particularmente notable en la
cuenca del rio Indo (oeste de HMA), ya que la parte alta de su cuenca es extensa y cuenta con un
gran numero de glaciares y una cubierta de nieve considerable durante el invierno. Debido a estas
caracteristicas, durante la temporada estival, una gran parte del caudal consiste en agua de fusion.
Sin embargo, el Indo esta sometido a un elevado estrés hidrico debido a la gran densidad de poblacion
en crecimiento que se asienta en sus riberas, y a que gran parte de su cuenca tiene un clima
semidesértico hasta su desembocadura en el Océano Indico. Esto lo convierte en la principal fuente
para la agricultura, produccion energética, abastecimiento de agua potable, etc.

El objetivo de este proyecto es cuantificar por primera vez la concentracion de black carbon BC
en el manto de nieve estacional en el Karakorum Central, y en concreto en el manto de nieve sobre
el Glaciar Godwin-Austen a los pies del K2, region que forma parte de la cuenca alta del rio Indo.
Ademas, también se intentan evaluar las posibles fuentes regionales y locales, asi como los posibles
efectos sobre el manto de nieve. Para hacer todas estas interpretaciones fue necesario un estudio
integral del manto mediante el analisis de sus propiedades fisicas y contenido isotopico.

El manto de nieve, en el cual desarrollamos este estudio, tiene un caracter estacional, por lo que
esta presente en la superficie del glaciar inicamente durante la temporada de acumulacion, desde
octubre hasta abril. A partir de mayo, comienza a derretirse y desaparece por completo al final de la
temporada de ablacion (agosto—septiembre). La naturaleza estacional de este manto no solo ha sido
respaldada por varios estudios, sino que también cuenta con el respaldo de testimonios de lugarefios,
de una amplia documentacion fotografica, y por el hecho de que los trabajos se realizaron en la zona
de ablacion.

Respecto a los perfiles realizados, el Perfil 1 (P1) estaba en una zona despejada y, por lo tanto,
expuesta a factores erosivos como el viento o procesos de derretimiento o sublimacion. Por el
contrario, el Perfil 2 (P2) estaba mas resguardado/protegido y la nieve tuvo mas espacio para
acumularse, ya que el punto de excavacion estaba sobre un canal de drenaje del agua de ablacion
durante el verano, que formaba una depresion en comparacion con el entorno circundante. Debido a
estos factores consideramos que el registro de P2 era mas completo. Ademas, la correspondencia
observada entre la variacion isotopica de oxigeno (5'*0) en P2 y la temperatura sugiere que la
representatividad del periodo de acumulacion en este punto del manto es alta. Al establecer la escala
temporal de P1 en relacion a P2, nos dimos cuenta que P1 presentaba varios vacios (hiatos) en su
registro, probablemente debido a una mayor exposicion a agentes erosivos durante periodos de baja
frecuencia o intensidad de eventos de precipitacion.

Es probable que en P2 el contenido isotopico original del manto se haya conservado con pocas
modificaciones debidas a la interaccion entre la superficie y la atmoésfera, por virtud de la ya
mencionada posicion mas resguardada y los altos niveles de precipitacion registrados durante esa
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temporada invernal. Sin embargo, tenemos que tener siempre en mente posibles pérdidas en P2 (que
no podemos cuantificar) y la accion de los efectos continental, altitudinal y estacional, que, aunque
no afectan a los patrones de variacion de la curva de §'*0, si pueden reducir la magnitud general de
la curva. Ademas, el alto gradiente térmico al que estuvo sometido el manto pudo haber provocado
efectos de difusion (metamorfismo) como lo evidencian varias capas de depth hoar (DH). Las capas
de menor magnitud estin en las zonas medias y las de mayor magnitud en las zonas basales,
presentando un mayor desarrollo en la base de P1. Esto probablemente fue consecuencia de su menor
espesor, que pudo incrementar su susceptibilidad a los intensos gradientes térmicos, produciendo una
difusion molecular més intensa, causa probable de los patrones altos de variacion del exceso de
deuterio (d-excess) en esta capa basal.

La combinacion de los analisis de trayectorias y la variacion de d-excess nos permitié teorizar
sobre el origen de la humedad. Los resultados indicaron que los patrones que obtuvimos no
concordaban con la tendencia general establecida por estudios anteriores (i.e., en Asia central los
valores mas altos de d-excess en la precipitacion se dan durante los meses de invierno y los mas bajos
durante el verano). En nuestro caso, los valores altos durante septiembre y octubre 2018 son
consistentes con las trayectorias dominantes que aportaron humedad desde el oeste y con un posible
efecto de reciclado de humedad a partir de procesos de evaporacion o evapotranspiracion con un
origen mas local. Durante los meses de diciembre 2018 y enero 2019 es donde hay una discrepancia
con los patrones generales, ya que, por un lado, los niveles de deuterio eran muy bajos, y por el otro,
las trayectorias dominantes no tenian un origen occidental, sino del noroeste (Mar Caspio y Mar
Negro). La correspondencia entre estos dos factores ya ha sido confirmada por estudios recientes.
Ademas, el dominio de estas trayectorias también fue explicado por la alta frecuencia de
perturbaciones del oeste que sufrio el oeste del HMA, que a su vez fueron las responsables de la
anomalia de la precipitacion durante ese invierno de 2018-2019. A partir del mes de febrero 2019
volvieron a restablecerse los patrones del oeste y los niveles de deuterio empezaron a incrementarse
nuevamente.

Otra de las utilidades de las trayectorias radico en su combinacion con mapas de concentracion
atmosférica de BC, para asi tener una idea general de las posibles fuentes de larga distancia. Los
resultados dotan de una gran importancia a las contribuciones procedentes del norte de la llanura
Indo-Gangética (IGP), ya que durante los meses de estudio todas las trayectorias pasaron por esta
region, independientemente de su caracter de larga o corta distancia (local). Esta region destaca por
sus altas concentraciones de BC, especialmente durante los meses mas frios, tendencia que también
fue identificada a una escala menor en la zona norte de Pakistan (Gilgit-Baltistan). Ademas, también
pudo haber contribuciones menores del norte, provincia de Xinjiang o del sur de Asia (p.¢j., Iran o
Irak), y no podemos descartar la influencia de Europa oriental.

Las concentraciones que encontramos en el manto de nieve son bajas en comparacion con otros
estudios hechos en HMA. Sin embargo, hay que tener precaucion a la hora de establecer
comparaciones con otros estudios, ya que no hay una uniformidad en la metodologia ni en el
momento en el cual se hacen las mediciones, factores que modifican los valores originales y pueden
llevar a conclusiones erroneas. Si consideramos nuestras mediciones a nivel individual pueden ser
catalogadas de dos maneras segln el punto de vista. Por un lado, se podrian considerar “altas”, ya
que estamos en una zona muy remota (zona poco accesible situada a gran altitud), donde en principio
los valores podrian ser mas bajos. Pero, por otro lado, se podrian considerar “bajas” porque, a pesar
de su aislamiento, durante la temporada de trabajo este glaciar es muy concurrido, con varias
expediciones internacionales con toda la logistica que conllevan. Ademas, también es importante la
presencia continua de los campamentos del ejército, fuentes importantes de emision a lo largo de
todo el glaciar Baltoro. En este orden de ideas, los resultados pueden sugerir que probablemente
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estemos observando la concentracion regional de fondo. Sin embargo, hacen falta mas estudios que
analicen el contenido de BC el manto a lo largo de varias temporadas de acumulacion y en varios
puntos del glaciar para conocer su variabilidad y establecer de manera correcta un umbral para
considerar las concentraciones como regionales y en consecuencia como altas o bajas.

La presencia de BC en la superficie del manto de nieve (o del hielo) provoca una reduccion del
albedo debido a la absorcion de radiacion solar producida por estas particulas. La absorcion extra de
energia (en comparacion con un manto sin BC) incrementa su tasa de fusion natural, reduciendo su
tiempo de permanencia sobre el glaciar y provocando que el agua de fusion se incorpore de manera
prematura a los sistemas hidrologicos aguas abajo. Esto crea un desequilibrio en el aporte de agua de
fusion al caudal de los rios al principio de la temporada de ablacion, cuando el aporte depende
esencialmente de los mantos de nieve estacionales. Ademas, si las particulas de BC se depositan en
la zona de acumulacion del glaciar, pueden reducir la cantidad de nieve que anualmente se preserva
y finalmente contribuir a la formacion de hielo glaciar, lo que afectaria a largo plazo al volumen de
hielo y por lo tanto perjudicaria al volumen de agua de fusion al final de la temporada de ablacion.

Si extrapolamos los valores de fusion obtenidos a todo el glaciar Baltoro, podemos estimar el
volumen de agua de fusion producida unicamente por la presencia de las particulas de BC durante la
temporada de ablacion del 2019. Este volumen representa el 0,3 % de toda el agua de fusion generada
en la cuenca del Indo al afio. Sin embargo, esta cifra se elevaria hasta 1,5 % si consideramos los
valores mas extremos de concentracion y de radiacion solar. Estos datos se tienen que tomar con
cautela debido a que hay muchos mas factores que pueden aportar una alta variabilidad, como
variaciones de BC, pendiente u orientacion del glaciar, etc.

En definitiva, este es un estudio exploratorio y se presenta como el primer acercamiento hacia la
comprension del contenido de BC y sus posibles efectos del en la zona del Karakérum Central, donde
hasta ese momento los estudios de esta indole son muy escasos e incluso inexistentes si nos centramos
especificamente en el glaciar Godwin-Austen. En esta campafia de campo, nos hemos enfrentado a
diversas dificultades inherentes a la complejidad del terreno, de la dindmica atmosférica e incluso de
la situacion socio-politica.
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6. Impurezas en la microestructura del glaciar de Monte Perdido

El glaciar de Monte Perdido (GMP) es uno de los glaciares mas emblematicos de la cordillera de los
Pirineos. Ubicado en el Parque Nacional de Ordesa y Monte Perdido, este paraje natural ha sido
reconocido como una zona protegida desde 1918, acumulando mas de un siglo de preservacion. Es
uno de los glaciares mas meridionales de Europa, y enfrenta una alarmante pérdida de masa como
consecuencia directa del calentamiento global, vinculado al cambio climatico que enfrentamos en la
actualidad. Como consecuencia, se estima que en un lapso de aproximadamente 50 afios este glaciar
desaparezca por completo (Lopez-Moreno et al., 2019).

El hielo glaciar es un valioso indicador de las variaciones ambientales que han ocurrido en su
entorno a lo largo del tiempo. En este sentido, el Glaciar de Monte Perdido (GMP) alberga en su
hielo registros historicos del clima en la region de los Pirineos, proporcionando valiosa informacion
sobre su evolucion y las consecuencias del cambio climatico en este entorno. La comprension de
estos registros resulta de suma importancia, lo que ha llevado a la comunidad cientifica a realizar
esfuerzos para ampliar el conocimiento y desvelar la informacion almacenada en este glaciar. Al
frente de estos estudios se encuentra el Instituto Pirenaico de Ecologia (IPE-CSIC) y entre las
diversas actividades emprendidas, se destaca la recuperacion de tres testigos de hielo verticales
durante el otofio de 2017, tal y como relata el estudio de Moreno et al. (2021).

Nuestro grupo de investigacion, enfocado en el estudio de los fundamentos del clima, forma parte
de esta red cientifica y tenemos como objetivo principal contribuir a la comprension de este glaciar
mediante la primera caracterizacion microestructural. En nuestros analisis, hemos puesto especial
énfasis en observar como las capas de impurezas presentes en este hielo interactian con su
microestructura, si se producen los mismos procesos y mecanismos que se han observado en zonas
polares, y que consecuencias podrian tener esta interaccion a largo plazo. Es importante destacar que
los estudios existentes sobre la microestructura de hielo glaciar se han enfocado principalmente en
la fabrica, dejando de lado aspectos como la estereologia de los granos y los efectos de las impurezas.
Los analisis se llevaron a cabo en el laboratorio de bajas temperaturas /zotzalab, ubicado en las
instalaciones del Centro Vasco de Cambio Climatico (BC3).

Para llevar a cabo este estudio, empleamos una amplia variedad de técnicas de imagen.
Utilizamos fotografias de alta resolucion para capturar detalles del hielo, como la distribucion y
caracteristicas de las burbujas de aire. Ademas, tomamos fotografias bajo laminas polarizadoras para
revelar los bordes de los granos de hielo y analizar sus patrones de orientacion cristalografica de
forma cualitativa. Asimismo, utilizamos fotografias usando microscopia de luz transmitida para
examinar la estereologia de los granos. Ademas, también implementamos métodos de analisis
quimico para caracterizar las impurezas presentes en el hielo. Por lo tanto, la combinacion de
metodologias nos permitié obtener una vision completa y detallada de la microestructura del hielo
glaciar, de su interaccion con las capas de impurezas y de la naturaleza quimica de las mismas.

6.1. Contexto geografico

La cordillera de los Pirineos marca la frontera natural entre Francia y Espana, extendiéndose desde
el Océano Atlantico, al oeste, hasta el Mar Mediterraneo al este, con gran parte de su superficie por
encima de los 1.000 m s.n.m. y albergando cumbres que superan los 3.000 m s.n.m. El glaciar de
Monte Perdido (GMP; 42°40°5°N, 0°02°15”°E), situado en el Parque Nacional de Ordesa y Monte
Perdido (Pirineo central; Figura 1a), es el tercer glaciar mas grande en extension de los Pirineos
(0,37 km? en 2016; Rico et al., 2017), y se sitlia en la vertiente norte del macizo de Monte Perdido,
por debajo de su cumbre principal (3.355 m s.n.m.; Fig. 1b). Se trata de uno de los glaciares pequefios
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(i.e., con una superficie menor a 0,5 km*) mas intensamente monitoreados del mundo (Lopez-
Moreno et al., 2016, 2019). El espesor del hielo varia entre 3 y 50 £ 5 m en las zonas mejor
conservadas del glaciar (Lopez-Moreno et al., 2019). El agua de deshielo del glaciar se drena a través
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Figura 1. A) Situacion geografica del glaciar de Monte Perdido (GMP) en los Pirineos. B) Circo de Marboré.
El recuadro amarillo indica el lugar de extraccion del de hielo MP1. C) Detalle del recuadro amarillo de la
figura B. Las zonas marrones-rojizas de las partes superior derecha y central izquierda de la fotografia son el
resultado de eventos de depdsito de polvo mineral. El afloramiento rocoso de la derecha esta compuesto por
calizas del Paleoceno. D) Lugar de extraccion del testigo MP1.
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del rio Cinca, que discurre por una cuenca longitudinal (E-O) denominada Circo de Tucarroya
(5,8 km?) que une por el norte la Dorsal de Tucaroya y el Pico Astazu Oriental (3.071 m s.n.m.), por
el oeste el Pico Astazu Occidental (3.013 m s.n.m.) al oeste, y un inmenso acantilado de 500—800 m
(Garcia-Ruiz y Marti Bono, 2002), compuesto por el Pico Monte Perdido (3.355 m s.n.m.), el Pico
Cilindro (3.322 m s.n.m.), y el Pico Marboré (3.247 m s.n.m.) al sur (Figura 1b). Actualmente, el
glaciar estd formado por dos secciones: la superior y la inferior, con elevaciones medias de
3.110 m s.n.m. y 2.885 m s.n.m., respectivamente (Julian y Chueca, 2007). Sin embargo, en el pasado
habia una sola masa glaciar, tal y como lo evidencian mapas antiguos (Schrader, 1874), fotografias,
y el estudio de la posicion de las morrenas generadas por el glaciar durante la Pequeia Edad de Hielo
(LIA por sus siglas en inglés; Garcia-Ruiz y Marti Bono, 2002), periodo al final del cual contaba con
una extension de unos 5,6 km? (Gonzalez Trueba et al., 2008). Durante el siglo XX se dividi6 en tres
secciones, hasta que en la década de 1970 la parte inferior desaparecio (Nicolas, 1986; Garcia-Ruiz
et al., 2014), quedando tinicamente las dos secciones actuales.

El contexto climatico es de alta montafia de transicion atlantica-mediterranea, con una
temperatura media anual de 5 °C (medida en la estacion de Goriz, 2250 m s.n.m., a 2,7 km del glaciar,
cara sur del macizo), y una temperatura media estival (junio—septiembre) medida al pie del glaciar
en el periodo 20142017 de unos 7 °C (Lopez-Moreno et al., 2019). Asumiendo un descenso de
temperatura de 0,55 a 0,65 °C cada 100 m, la elevacion media anual de la isoterma de 0 °C se situa
a 2.945 m s.n.m. lo que implica un area de acumulacion pequefia o incluso inexistente durante los
afos calidos (Lopez-Moreno et al., 2016, 2019). Los eventos de nevada pueden ocurrir en cualquier
época del aflo, pero generalmente el proceso de acumulacion tiene lugar de noviembre a mayo, y la
fusion se extiende de junio a septiembre (Lopez-Moreno et al., 2016). Entre 2014 y 2017, la
acumulacion maxima medida a finales de abril fue de 3,23 m, con una densidad media de la nieve
de 454 kg m™, lo que implica unos valores de equivalente en agua (w.e) de 1.500 mm en el principal
periodo de acumulacion (octubre—abril; Lopez-Moreno et al. 2019). A pesar de la elevacion del tramo
superior, la baja actividad de aludes y la elevada pendiente, de aproximadamente 40°, limitan la
acumulacion de nieve (Lopez-Moreno et al., 2019).

Las fluctuaciones que ha sufrido el glaciar se pueden conocer mediante la datacion de las
evidencias sobre el terreno que han dejado las diferentes fases de avance y retroceso glaciar (p.ej.,
morrenas y superficies pulidas). La morrena mas exterior tiene una antigiiedad de 6.900 + 800 afios
(Garcia-Ruiz et al., 2020) correspondiente a un avance neoglacial (Porter y Denton, 1967). Antes del
inicio de LIA pudieron haber ocurrido otros avances, de acuerdo con la dataciéon de superficies
pulidas que arrojaron cifras de 3.500 £+ 400, 2.500 £+ 300, y de 1.100 £ 100 afios de antigiiedad
(Garcia-Ruiz et al., 2020). El glaciar experiment6é un retroceso importante durante la Anomalia
Climatica Medieval (ACM; 900-1300 EC), el periodo mas calido antes de la industrializacion en
Europa (Mann et al., 2009) que produjo el derretimiento de algunos glaciares menores en el Circo
de Marboré (Garcia-Ruiz et al., 2020). El avance glaciar generalizado que tuvo lugar durante el LIA
(130-1850 EC; Solomina et al., 2016) también dejoé evidencias en el glaciar de Monte Perdido, ya
que se han conseguido mapear dos generaciones de morrenas en el circo correspondientes a este
periodo (Garcia-Ruiz et al., 2014) y que coinciden con las fases mas frias, que tuvieron lugar de 1620
a 1715 EC y de 1820 a 1840 EC (Garcia-Ruiz et al., 2020; Serrano y Martin-Moreno, 2018).

Actualmente el hielo que forma parte del glaciar de Monte Perdido tiene aproximadamente una
antigiiedad maxima de 2.000 afios. Este hielo que ha sido sometido a analisis quimicos y dataciones
a través de los cuales se han podido identificar 3 periodos principales (Moreno et al., 2021): 1) entre
el 0y el 700 EC tuvo lugar una fase de acumulacion, 2) del 700 al 1200 EC, domin6 una fase de
ablacion y corresponde a una seccion del glaciar con una concentracion alta de particulas, y 3) del
1200 al 1400 EC tuvo lugar una nueva etapa de acumulacion, relacionada con un incremento de
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lluvias fuertes durante la época fria (Corella et al., 2016). No se conserva hielo correspondiente a los
ultimos 600 afos, lo que supone que el hielo del LIA esta totalmente ausente. Esta afirmacion se
apoya en evidencias como: 1) la ausencia del pico en la ratio Pb/Al (caracteristico del periodo
industrial), 2) dataciones realizadas mediante '*’Cs y #!°Pb, o 3) ausencia de un incremento de los
valores de Hg, caracteristico del periodo industrial (Cooke et al., 2020) o de la actividad de las minas
de Almadén durante el periodo colonial, incremento que si esta registrado en los sedimentos del Lago
Marboré (Corella et al., 2021). Este vacio en el registro probablemente sea consecuencia de una
perdida de hielo muy intensa, asociada con un calentamiento a partir del afio 1850 EC (Moreno et
al., 2021). Sin embargo, este vacio en el registro no esta presente en glaciares de cordilleras cercanas
como los Alpes (Eichler et al., 2000; Gabrielli et al., 2016; Preunkert et al., 2019).

6.2. Motivacion del proyecto

Este proyecto se enfoca en dos aspectos clave: en primer lugar, se busca contribuir a la ampliacion
del conocimiento sobre la microestructura del hielo en los glaciares de montafia. En segundo lugar,
se pretende examinar los efectos que producen estas particulas en la microestructura, y como esta
interaccion puede afectar al actual estado del glaciar.

6.2.1. Estudios microestructurales en glaciares de montaiia

Los analisis microestructurales han sido tradicionalmente realizados en zonas polares (i.c., capas
de hielo de Groenlandia y la Antartida) cuyo espesor puede superar los 4.000 metros. Estas regiones
brindan la oportunidad de estudiar la evolucion a largo plazo del hielo natural en condiciones estables
de temperatura y esfuerzos, asi como llevar a cabo reconstrucciones paleoambientales que pueden
abarcar periodos de hasta 800.000 afios en la Antartida (EPICA Community Members, 2004; Jouzel
et al., 2007). Sin embargo, llevar a cabo este tipo de estudios en glaciares de montafia es menos
comun debido a las dificultades técnicas asociadas, ya que su topografia mas abrupta y su menor
volumen de hielo plantean desafios adicionales. Los registros ambientales de estos glaciares abarcan
una escala temporal mas reducida, el hielo que los conforma tiende a sufrir una deformacion mas
heterogénea debido a una pendiente mas pronunciada y tiene una mayor sensibilidad a los cambios
de temperatura estacionales o debidos al calentamiento global asociado al actual cambio climatico.
Las variaciones de temperatura experimentadas por los glaciares en regiones templadas pueden
plantear dificultades para los estudios microestructurales, ya que desencadenan procesos
termodinamicos que afectan de manera continua a la microestructura (p.ej., estereologia de los
granos o la fabrica) a través de fendomenos como la recristalizacion dinamica. No obstante, a pesar
de su vulnerabilidad, esta caracteristica también los convierte en valiosos registros regionales de
variaciones ambientales, incluyendo la temperatura del aire, la precipitacion y la quimica atmosférica
(Dyurgerov y Meier, 2000; Grunewald y Scheithauer, 2010; Marshall, 2014). Ademas, debido a su
proximidad a areas densamente pobladas, estos glaciares se convierten en importantes indicadores
de las actividades humanas tanto actuales como pasadas (Zhang et al., 2015).

Uno de los primeros estudios centrados en la microestructura de glaciares de montafia fue
realizado por Perutz y Seligman (1939), quienes investigaron la estructura y los mecanismos de flujo
en el Glaciar Aletsch (Alpes Suizos). Posteriormente, Rigsby (1951) analiz6 la fabrica del hielo en
un testigo de hielo extraido del Glaciar Emmons en Washington, Estados Unidos. Algunos afios mas
tarde, estos resultados se utilizaron en un estudio comparativo que incluyé glaciares de diferentes
contextos climaticos, como el Glaciar Malaspina en Alaska, el Glaciar Saskatchewan en Alberta,
Canada, y el Glaciar Moltke en Groenlandia (Rigsby, 1960). En un estudio coetaneo, se analizé la
fabrica en el Glaciar Azul, ubicado en el Parque Nacional Olympic, estado de Washington (Kamb,
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1959). Entre los estudios mas recientes, se destacan aquellos realizados en el Glaciar Tsanfleuron en
Suiza (Tison et al., 2000), el Glaciar Colle Gnifetti en los Alpes suizo-italianos (Kerch, 2016), el
Glaciar Storglacidren en Suecia (Monz et al., 2021), el Glaciar Rodano en los Alpes Suizos
(Hellmann et al., 2021), en una capa de hielo en el triangulo de Tacul en el Macizo del Mont Blanc
(Guillet et al., 2021), y en el Glaciar Jarvis en Alaska (Clavette, 2020). Sin embargo, estos estudios
se centran exclusivamente en la fabrica del hielo, describiendo de manera somera otras caracteristicas
microestructurales como la forma, el tamafio y la interaccion entre los granos de hielo. Ademas,
ninguno de ellos hace especial hincapié en los efectos de las particulas.

6.2.2. Glaciar de Monte Perdido (GMP): estado actual

El estado actual de este glaciar es solo un ejemplo de los cambios que esta sufriendo la region de
los Pirineos debido al cambio climatico. Estudios a escala regional y a escala local indican un
aumento de las temperaturas anuales (El Kenawy et al, 2011; Esteban et al, 2009, 2012; Lopez-
Moreno et al, 2010; Maris et al, 2009; Pérez-Spagnoli et al, 2002; Zanén et al., 2017), siendo mas
pronunciado a lo largo de las tultimas tres décadas. El ascenso ha sido de alrededor de 0,2 °C por
década para toda la cordillera, cifra que se incrementa hasta los 0,4 °C por década a partir de 1980
(OPCC-CTP, 2018). Esta tendencia se espera que contintie a lo largo del siglo XXI, y los efectos del
cambio climatico seran mas acusados en la vertiente sur y en las zonas costeras (Lopez-Moreno et
al., 2008). Los patrones de precipitacion muestran una alta diversidad espacial y temporal, pero se
pudo identificar una menor frecuencia en los eventos de precipitacion de alta intensidad en la
vertiente espaifiola durante la segunda mitad del siglo XX, y en general, una mayor duracion de los
periodos secos (OPCC-CTP, 2018; Pérez-Zanoén et al., 2017; Vicente-Serrano et al., 2007). Durante
los ultimos 50 afios el descenso de pluviometria anual ha sido de 2,25 % por década (OPCC-CTP,
2018), siendo mayor en la vertiente sur y durante todas las estaciones del afio. Se prevé que a lo largo
del siglo XXI haya un descenso en la frecuencia de dias lluviosos, un aumento de la intensidad de
los eventos climaticos extremos y una prolongacion de los periodos secos (Vicente-Serrano et al.,
2007). Ademas, diversos modelos indican que, en un contexto global, la cuenca mediterranea sufrira
un mayor descenso pluviométrico a escala global a finales de siglo (Houghton et al., 2001), lo que
también afectara a la region mas oriental de la cordillera.

Paralelamente a la disminucion de las precipitaciones, el espesor y la extension del manto de
nieve también han experimentado una reduccién durante la segunda mitad del siglo XX,
especialmente en altitudes mas bajas (Lopez-Moreno et al., 2005; Lopez-Moreno et al., 2009). Este
declive tiene impactos directos en la hidrologia de la region (Lopez-Moreno y Garcia-Ruiz, 2004),
ya que la nieve es una importante fuente de abastecimiento de agua durante la estacion seca (Lopez-
Moreno et al., 2008a). Ademas, en regiones semiaridas como la cuenca mediterranea, la acumulacion
de nieve y la escorrentia asociada presentan una alta variabilidad interanual (Lopez-Moreno et al.,
2008a). Esta incertidumbre en la disponibilidad de recursos hidricos ha impulsado la construccion
de presas para garantizar el suministro de agua en las zonas bajas de las cuencas, donde se concentra
la mayor demanda (Bravo et al., 2008, Cudennec et al., 2007). Las proyecciones indican que las
tendencias observadas en las precipitaciones y la acumulacion de nieve se aceleraran en las proximas
décadas, lo que tendra serios efectos en las regiones bajas adyacentes (Lopez-Moreno et al., 2008b;
Loépez-Moreno et al., 2009; Maris et al., 2009).

La superficie por unidad glaciar en la cordillera de los Pirineos no supera los 0,5 km?
caracteristica que, como ya se ha comentado anteriormente, proporciona pistas sobre las variaciones
climaticas mas recientes (Grunewald y Scheithauer, 2010), por lo que tienen un gran interés
cientifico (Dyurgerov y Meier, 2000). A partir de la culminacion de la pequena edad de hielo (LIA),
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la temperatura en los pirineos ha incrementado por lo menos 0,9 °C (Dessens y Biicher, 1995; Feulliet
y Mercier, 2012), con incrementos de 0,2 °C por década en el intervalo 1951-2010 (Deaux et al.,
2014). Este ambiente mas calido podria explicar el desplazamiento hacia mayores altitudes de la
linea de equilibrio glaciar (LEG), cuyo ascenso en el glaciar de Maladeta fue de 255 m entre la
década de 1820 y el afio 2000, situandose cerca de los 2950 m s.n.m. (Cia et al., 2005). Como
consecuencia del incremento de la temperatura en el afio 2016 ya habian desaparecido 33 de los de
los 52 glaciares que originalmente existian en 1850 (final de LIA), lo que ha implicado una pérdida
del 88,25 % (-18,18 km?) del 4rea glaciar total (Rico et al., 2017). En 1850 el 4rea glaciar total
estimada era de 20,6 km? (René, 2013), se redujo hasta los 8,1 km? a inicios de la década de 1980
(Arenillas-Parra et al., 2008; Serrat y Ventura, 1993), y de nuevo descendi6 hasta 4,95 km? en 2008
(Gonzalez Trueba et al., 2008) para situarse finalmente en los 2,42 km” en 2016 (Rico et al., 2017).
Durante el siglo XX la tasa media de perdida de extension glaciar fue de -0,1 km? a™, pero a partir
de los afios 80 hasta la actualidad las tasas han experimentado un marcado aumento. Por ejemplo, en
el intervalo 19842016 la tasa fue de -0,18 km? a”', aumentando hasta los -0,2 km? a™! en el intervalo
1984-2008. De hecho, desde 1984 han desaparecido un total de 20 glaciares. Paradojicamente, en
los tlltimos afios (2008—2016) la tasa de perdida se ha reducido hasta -0,08 km? a”' (Rico et al., 2017).
Estudios mas especificos han reportado perdidas de espesor de -14 m y -22 m en los glaciares de
Maladeta y Ossoue, respectivamente (Arenillas Parra et al., 2008; Marti et al., 2015; René, 2013), y
tasas de pérdida de -0,36 m w.e. a' en el Glaciar Maladeta (Chueca et al., 2008) y de
-0,39 m w.e. a’ en el glaciar de Monte Perdido (Julidn y Chueca, 2007).

El glaciar de Monte Perdido no escapa a la tendencia global de pérdida global de masa glacial
(p.ej., Marshall, 2014). También sigue la tendencia regional (Europa), caracterizada por una
disminucion generalizada de la masa desde el final de la Pequefia Edad de Hielo (LIA) y una
aceleracion significativa desde principios del siglo XXI. De hecho, entre 1999 y 2006, el glaciar
experimentd una pérdida de area tres veces mayor que entre 1981 y 1999. Ademas, la perdida de
espesor entre 1999 y 2010 fue al menos el doble que entre 1981 y 1999, lo que indica un proceso de
degradacion acelerada a partir de 1999 (Lopez-Moreno et al., 2016).

En términos cuantitativos, se observoé que el balance de masa entre 1980 y 1999 fue de
-0,42+0,l mw.e.a', y entre 1999 y 2010, este valor aumentd a-0,73+0,14 m w.e.a’. Estos
resultados son similares a los encontrados en el macizo de Maladeta, el cual también experimento
un incremento en la tasa de pérdida de masa desde el periodo de 1981-1999 (-0,36 m w.e. a™') hasta
el periodo 19912013 (-0,7 m w.e. a). En total, la pérdida de masa entre 1981 y 2010 fue de 0,6 +
0.3 ma ' (Lopez-Moreno et al., 2016). Durante el periodo comprendido entre 2011 y 2014, el glaciar
de Monte Perdido present una pérdida promedio de -1,93 = 0,4 m (-0,58 £ 0,36 m w.e. a '), lo cual
representa aproximadamente una cuarta parte de las pérdidas registradas entre 1981-1999 y 1999—
2010. Estos valores han ido incrementando hasta alcanzar -1 m a', lo que implica una pérdida de
espesor de aproximadamente 6,1 m durante el periodo 2011 y 2017, registrando en algunas zonas
una pérdida que alcanzo valores de 10 m a 15 m. Si las tasas actuales de ablacion se mantienen, se
estima que el glaciar desaparecera en los proximos 50 afios (Lopez-Moreno et al., 2019). Finalmente,
estudios recientes han informado una pérdida de superficie del 12,9 % entre 2011 y 2020 (Vidaller
etal., 2021).

Las areas del glaciar que han experimentado las mayores pérdidas se encuentran en la zona oeste
de la seccion inferior y en la zona baja de la seccion superior (Lopez-Moreno et al., 2019). Mientras
tanto, la zona oriental, que presenta un espesor mayor, ha sufrido menores pérdidas. A medida que
el proceso de degradacion del glaciar avance, se espera que la parte occidental sea la primera en
desaparecer, dejando finalmente solo una pequefia fraccion del glaciar muy restringida en la zona
oriental. Se espera que en esta situacion la tasa de fusion disminuya, de igual manera que ha ocurrido
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en otros glaciares del Pirineo (Lopez-Moreno et al., 2006). En las regiones con mayor perdida masa
la pendiente del glaciar ha aumentado, lo que dificulta la acumulacion de nieve y deja expuesto el
hielo glaciar a las condiciones atmosféricas, aumentando atin mas la fusion. La pendiente media del
glaciar sufrio un incremento de 0,28° a 0,31° en el periodo 2011-2017 , aumentando las superficies
con pendientes por encima de los 30°, valor que se suele usar como umbral a partir del cual se produce
una marcada reduccion en la acumulacion de nieve (Lopez-Moreno et al., 2017). Ademas, el glaciar
de Monte Perdido no es completamente estatico, ya que tiene una velocidad promedia anual de
10 ma'. Entre 2011 y 2017 la velocidad media del glaciar en verano varié entre los 2,5 y los 4 cm
d!, valores que se reducen durante el invierno. El hielo de la parte oeste es esta practicamente quieto,
mientras que la parte este presenta una velocidad promedio anual de entre 1,5 y 2,5 cm d,
aumentando a entre 3 y 4,5 cm d”' en el verano de 2015 (Lopez-Moreno et al., 2019).

En la actualidad, la ablacion durante los meses mas calidos domina el balance de masa del glaciar
en mayor medida que la acumulacion de nieve durante los meses frios. Esta tendencia se ve
acentuada por el hecho de que la temporada de ablacion se ha vuelto mas larga e intensa debido al
aumento de las temperaturas en primavera y verano, una tendencia que se espera que continue en el
futuro (Lopez-Moreno et al., 2011, 2019). Ademas, la linea de equilibrio glaciar se sitia a una altura
aproximada de 3.050 m s.n.m., lo que significa que la mayoria del glaciar se encuentra por debajo
de esta altitud (Lopez-Moreno et al., 2016). Estos factores contribuyen a que, incluso en afios con
condiciones favorables, como inviernos con una acumulacion considerable o veranos mas frios con
una ablacion reducida (p.ej., 2012-2013 y 2013-2014), el glaciar no sea capaz de recuperar el
volumen perdido durante los afios con condiciones desfavorables, como una baja acumulacion o una
alta ablacion (p.ej., 2011-2012; Lopez-Moreno et al., 2016).

La pérdida de masa también tiene un efecto colateral que retroalimenta positivamente el proceso:
a medida que el glaciar pierde superficie y espesor, el lecho rocoso, de un color mas oscuro, queda
expuesto, lo que disminuye el albedo general de la zona. Ademas, una mayor exposicion del lecho
rocoso también implica una mayor presencia de material detritico en la superficie de la nieve/hielo,
lo que contribuye a reducir el albedo de la superficie glaciar.

6.3. Materiales y métodos

Tras el transporte de los testigos de hielo al Basque Centre for Climate Change (BC3) y previo a su
analisis en el IzotzaLab, se almacenaron en un arcon ultra-congelador horizontal a una temperatura
de -70 °C. Este procedimiento se llevo a cabo con el fin de evitar cambios microestructurales
ocasionados por posibles incrementos accidentales de temperatura. Los analisis se realizaron a una
temperatura de -25 °C y una humedad relativa del 45 %.

Uno de los testigos de hielo (MP1) se perforo en las proximidades del limite superior de la zona
de ablacion (42°40°47,7”N, 0°02°15,9”°E; 2.900 m s.n.m.), cerca de la linea de equilibrio del glaciar
(3.050 m s.n.m; Figuras 1c y 1d). Este testigo tiene una profundidad total de 410 cm y se compone
de varios segmentos identificados de MP1-1 a MP1-11 en sentido descendente. En general, el hielo
a lo largo del testigo presenta una apariencia de hielo con burbujas, con algunas capas poco definidas
de firn. Para el analisis, se selecciono el segmento MP1-6, compuesto por dos secciones: una superior
(S1) y una inferior (S2). Este segmento, con una longitud total de 22,6 cm y un didametro aproximado
de 8 cm, abarcaba una profundidad desde los 251 cm hasta los 273 cm de profundidad dentro de
MP1. La seleccion de este segmento se baso en la presencia de una capa de alta concentracion de
impurezas claramente visible en la seccion inferior (S2), lo cual lo convertia en el inico segmento
viable para observar de manera clara la interaccion entre las impurezas y la microestructura. Aunque
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también se detectaron impurezas en otras secciones, estas presentaban concentraciones
considerablemente mas bajas.

6.3.1. Estratigrafia visual

Con el proposito de describir las caracteristicas del hielo (distribucion de las burbujas de aire y
las capas de impurezas), se fotografioé el segmento utilizando una camara digital colocada en posicion
cenital, con una tela fotografica negra como fondo y una iluminacién indirecta lateral. Al observar
las fotografias, resultaba dificil identificar las caracteristicas internas del hielo debido al fuerte efecto
de dispersion de la luz causado por las burbujas de aire (Figura 2a). Sin embargo, es importante
mencionar que las fotografias se tomaron en formato raw o en bruto, lo que significa que las
imagenes se capturaron tal y como las registro el sensor de la camara sin ningun tratamiento previo
automatico. Estas imagenes de alta calidad permitieron realizar un procesamiento de la imagen para
mejorar la visualizacion de las caracteristicas internas (Figura 2b). Para ello, ajustamos
simultaneamente los canales RGB, disminuyendo el nivel de brillo de los tonos medios e
incrementando el contraste utilizando el software de imagen Affinity Designer™,

Después de describir las principales caracteristicas estratigraficas, se prepararon las muestras para
llevar a cabo las observaciones bajo polarizadores cruzados y bajo el microscopio. Las muestras se
extrajeron utilizando una sierra Metabo™ BAS 318, una de ellas fue extraida de la parte central de
S1 (M1)y la otra de la parte central de S2 (M2; Figura 2c).

6.3.2. Fotografias bajo polarizadores cruzados

Para determinar la estructura del hielo policristalino natural, podemos utilizar una aproximacion
basada en la birrefringencia de los cristales de hielo y sus angulos de extincion (Kamb, 1959;
Langway, 1958; Rigsby, 1951). En este método, los colores de birrefringencia de cada grano estan
determinados por la orientacion de sus ejes cristalograficos ¢, lo que nos permite distinguir los
contornos de cada grano. Para llevar a cabo estos analisis, sujetamos las muestras de hielo a
portaobjetos de cristal utilizando gotas de agua (que act@ian como un pegamento natural a -25 °C).
Posteriormente, utilizamos un microtomo (Leitz™ 1400) para pulir las superficies superiores de las
muestras y eliminar las irregularidades causadas por el uso de la sierra de banda. Luego, invertimos
las muestras y repetimos el mismo procedimiento con la superficie inferior, puliendo hasta obtener
un espesor en el rango de 100 a 400 um. Para la observacion, colocamos las muestras entre dos
laminas polarizadoras, manteniendo la lamina inferior fija y girando la lamina superior hasta que las
direcciones de polarizacion entre ambas laminas estuvieran a 90° (polarizacion cruzada).

6.3.3. Microscopia

Los analisis microestructurales son necesarios para comprender las interacciones entre los limites
de grano (LG), limites de sub-grano (LsG), burbujas e impurezas. Utilizando un microscopio Leica™
DM6M ubicado en el laboratorio de baja temperatura, escaneamos la microestructura mediante
microscopia de luz transmitida, generando bandas paralelas al eje principal de las muestras/testigos
con unas dimensiones aproximadas de 2,3 mm de ancho y 80 mm de largo. El proceso de preparacion
es similar al utilizado para las muestras de polarizacion, pero con un grosor final de 0,5 cm. Antes
de realizar las observaciones, las superficies pulidas de las muestras deben someterse a un proceso
de sublimacion para revelar la microestructura. La sublimacion es mas intensa en los puntos donde
los LG, LsG o defectos puntuales interceptan la superficie, ya que son zonas con una energia libre
muy alta. Ademas, este proceso también elimina los surcos superficiales causados por las cuchillas
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del microtomo, lo que permite una observacion mas clara de las superficies. Bajo el microscopio, los
LsG se presentan como surcos de sublimacion superficiales y grisaceos (Saylor y Rohrer, 2004), a
diferencia de los LG, que muestran un mayor contraste y un color gris oscuro, casi negro. Los
elementos microestructurales observables mediante este método se conocen como elementos
superficiales y se vuelven borrosos cuando enfocamos hacia el interior de la muestra. Por otro lado,
los elementos interiores no se encuentran en la superficie ni son producto de la sublimacion (por
ejemplo, bandas de deslizamiento, burbujas de aire o impurezas; Faria et al., 2018; Kipfstuhl et al.,
2006), y al ubicar el foco en el interior de la muestra puede dar la sensacion de que estos elementos
atraviesan o se superponen a los superficiales, pero es simplemente una ilusion dptica debido al
efecto de profundidad (p.ej., Figura 4 de Kipfstuhl et al., 2006). El tiempo y la calidad de la
sublimacion dependen de las condiciones ambientales del laboratorio, como la temperatura, el
gradiente de temperatura, la humedad y la velocidad del aire justo encima de la superficie de la
muestra. Para acelerar este proceso termodinamico, la muestra se puede colocar bajo una bombilla o
una corriente de aire seco. Sin embargo, para este estudio no se utilizé ningun método para acelerar
la sublimacién, y simplemente se dejo la muestra sublimando durante 4 horas en la zona del
laboratorio con menos viento. Este método de microscopia se ha utilizado ampliamente en
glaciologia (p.ej., Arnaud et al., 1998; Hobbs, 1974; Kipfstuhl et al., 2006; Kuroiwa y Hamilton,
1963; Mullins, 1957; Nishida y Narita, 1996).

Una caracteristica de las muestras de testigos de hielo de GMP es que presentan niveles con un
alto contenido de burbujas de aire. Al intentar observar estas muestras mediante microscopia de luz
transmitida, las burbujas se visualizan como regiones negras, lo que dificulta la distincion de los
elementos superficiales, incluso cuando se utiliza software especializado. Por lo tanto, con el fin de
mejorar la visualizaciéon de estos elementos, fue necesario trazar a mano los contornos de los
componentes microestructurales (LG, LsG y burbujas).

6.3.4. Andlisis quimicos

Para llevar a cabo una caracterizacion quimica preliminar de las especies cristalinas presentes en
la capa de impurezas, se extrajeron multiples muestras de 3 cm’ de la zona de interés. Estas muestras
fueron entregadas a nuestros colaboradores en el grupo de quimica analitica IBeA (Ikerkuntza eta
Berrikuntza Analitikoa - Investigacion e Innovacion Analitica) para realizar la caracterizacion
espectroscopica mediante micro-Raman. Antes de los analisis, las muestras se colocaron en una placa
Petri, cubriéndolas parcialmente con papel de aluminio para evitar la contaminacién externa y
permitir la salida del vapor de agua. Luego, se introdujeron en una estufa a 30 °C, donde se fundieron
y evaporaron. En el precipitado se encontraban tanto las particulas insolubles que conformaban la
capa, como sales precipitadas que previamente estaban disueltas.

El equipo utilizado para los analisis fue el espectrometro confocal micro-Raman Renishaw inVia,
que se calibra diariamente utilizando una placa de silicio estandar. Aunque se realizaron analisis con
todos los laseres disponibles (785, 633 y 523 nm), se obtuvieron mejores resultados utilizando el
laser de diodo de 532 nm (Renishaw RL532C50) con una potencia de salida nominal de 300 mW.
Ademas, el espectrometro cuenta con un detector CCD refrigerado por efecto Peltier y se utilizé un
microscopio LEICA™ DMLM (Bradford, Reino Unido), que tiene una platina con movimientos en
los ejes X, Y y Z, asi como una microcamara para explorar las particulas objetivo. Para la
visualizacion y el enfoque se emplearon los objetivos 5X N PLAN (0,12 NA) y 20x N PLAN EPI
(0,40 NA).
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6.4. Resultados

En MP1-6, la estratificacion se define en funcion de la densidad del numero de burbujas (puy) y las
impurezas. Los limites de las capas de burbujas y las capas de impurezas no son netos, sino
transicionales. Las zonas con valores altos de py, son facilmente identificables debido a su apariencia
mas blanquecina. Por otro lado, en las zonas con valores bajos de pn, €l hiclo presenta un aspecto
mas translucido, cuya apariencia en las fotografias es mas oscura debido a la tela negra utilizada
como fondo. A lo largo del segmento, se identificaron un total de 8 zonas basadas en los valores de
Pnb, ¥ s€ les ha asignado los nombres Z1 a Z8 (Figura 2b). Las zonas 1, 3, 5 y 7 tienen una mayor
densidad en comparacion con las zonas 2, 4, 6 y 8, siendo la zona 2 la de menor densidad. Por otro
lado, la Unica capa definida por las impurezas se encuentra en la zona media de S2, con un espesor
de aproximadamente 3 c¢m, una inclinacion de alrededor de 10° y una apariencia pardo-rojiza. El
limite inferior de esta capa coincide mas o menos con el limite entre Z7 y Z8. Es importante destacar
que esta descripcion de las capas se basa en observaciones bidimensionales (2D) de elementos
tridimensionales (3D), por lo tanto, las caracteristicas y apariencia de cada capa pueden variar
ligeramente dependiendo de la seccion del segmento que se esté observando.

Para examinar con mayor detalle las caracteristicas de las burbujas a lo largo del segmento, se
fotografiaron las muestras extraidas de S1 y S2. En general, las burbujas de M1 son méas grandes que
las de M2 y ademas esta ultima presenta valores mas elevados de pu, (Figura 3a). Utilizando como
criterio este ultimo parametro, asi como el tamafio y morfologia de las burbujas, se identificaron 8
dominios (de D1 a DS; Tabla 1; Figura 3). El dominio 2, seguido del 8, son los que presentan menor
Pnb Y sus burbujas son en general mas pequefias y redondeadas. Es relevante sefialar que las burbujas
caracteristicas de D2 también estan presentes en los otros dominios, aunque no sean predominantes.
Un rasgo destacable de D8 es su morfologia: el limite superior forma una indentacidén que se adentra
en D7, donde los valores de pn, son mayores. Ademas, en la parte superior de este limite se pueden
observar pequefias regiones con valores de pnp particularmente altos (Figura 3b). En los demaés
dominios, prevalecen las burbujas con morfologias irregulares, y en D4 y D7 parece que las burbujas
se han fusionado, generando burbujas compuestas mas grandes. Si observamos con detalle las
muestras se pueden establecer algunas correspondencias entre la observacion de pnp a nivel micro
(dominios; D) y a nivel macro (zonas; Z): D2 puede corresponder a Z2, mientras que D5 puede estar
relacionado con Z4.

Figura 2. Segmento MP1-6. A) Secciones inferior (S1) y superior (S2). B) Zonas (Z) con diferentes
densidades de nimero de burbujas, delimitadas por lineas discontinuas. En la seccion inferior es
visible la capa de impurezas (C.1.). C) Posicion de las muestras M1 y M2.
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Al observar las muestras bajo polarizadores cruzados, el espesor de cada una determina el tono
de los colores de birrefringencia, y la variacién en el color de los granos proporciona una

aproximacion de la disposicion de los ejes cristalograficos ¢ en cada uno de ellos. Aunque los tonos
en M1 y M2 difieren (Figura 4e y 5e), la distribucion de colores en los granos dentro de cada muestra

revela una fabrica practicamente isotropa, es decir, sin ninguna concentracién particular de color. El

uso de polarizadores cruzados también permite realizar analisis de la morfologia y el tamafio (en

mm?) de los granos, lo que ha permitido identificar dos grupos principales:

e Grupo 1 (Gl): granos grandes cuyos limites y colores de birrefringencia estan bien
definidos (p.ej., Figuras 4a, 4b, 4e, Sa, S5b y parte superior de 5Se).

e Grupo 2 (G2): granos pequefios que no presentan limites o colores de birrefringencia
bien definidos y tienen una apariencia iridiscente (p.ej., Figuras 5c, 5d, y parte

inferior de Se).

Tabla 1. Caracteristicas morfologicas de las burbujas en las muestras Mi y Mo.

Muestra ~ Dominio  Tamafio promedio (mm?) Forma Muestra (n)
M Dy 0,9 Irregular 35
D> 0,045 Redonda 200
Ds 1,6 Irregular 80
Dy 2,3 Interconectada 200
Ds 23 Interconectada 200
Ds 23 Interconectada 200
M, Dy 0,8 Interconectada 200
Dy 0,4 Redonda 200
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Figura 3. Dominios (D) de diferentes densidades, tamafios y formas de burbuja, delimitados por las lineas
amarillas discontinuas. A) Muestra M1, B) Muestra M2. Las flechas indican zonas puntuales con alta

densidad de numero de burbujas.
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Las diferencias observadas entre estos dos grupos bajo polarizadores cruzados se deben a la
interaccion entre el espesor de las muestras y el tamafio de los granos. En el Grupo 1, los granos son
mas grandes que el espesor de la muestra, lo que permite observar solo una seccion transversal de
cada uno de los granos. En cambio, en el Grupo 2, los granos son mas pequefios que el espesor de la
muestra, lo que implica que a lo largo de una linea transversal a la muestra abarca a varios granos.
Debido a estas diferencias en el tamafo, los métodos de analisis también difieren: para el Grupo 1,
las fotografias bajo polarizacion cruzada fueron suficientes, mientras que para el Grupo 2 fue
necesario utilizar microscopia de luz transmitida.

En M1, el G1 es el grupo dominante y esta distribuido de manera homogénea en toda la muestra
(Figura 4e). En M2, G1 domina en la parte superior, mientras que G2 prevalece en el tercio central
e inferior (Figura Se). El tamafio del Grupo 1 es similar en ambas muestras (0,104 mm? en M1 y
0,138 mm? en M2) y tiene una forma poligonal con un indice de circularidad de 0,79 en M1y 0,87
en M2. Por otro lado, el Grupo 2 tiene un tamafio promedio mucho més pequefio (0,006 mm?) y un
indice de circularidad menor (0,67) en comparacion con G1. En la zona donde G2 es predominante

Tabla 2. Caracteristicas de los granos en M1 y Ma. (G1*: granos pertenecientes a G1
dentro de la zona de predominancia de G2).

Muestra Grupo Tamafio medio (mm?)  Circularidad ~ Muestra (n)
M, G 0,104 0,79 1.532
G 0,138 0,87 838
M, G * 0,132 0,75 284
G 0,006 0,67 608

Microestructura de M1

AT

Figura 4. Microestructura de M1. Para mejorar la visualizacion del tamafio y la forma de los granos, se
ha dibujado el contorno del limite del grano (LG; lineas negras) y las burbujas superficiales (areas negras)
debajo de cada banda de microscopia. A y B) Micrografias que representan el aspecto general de la
muestra. Abajo a la izquierda: clusteres de granos pequefios, posiblemente debido a la accién combinada
de la deformacion y la presencia de particulas. C) Cluster de morfologia alargada. D) Cluster de
morfologia casi redondeada. E) Detalle de M1 bajo polarizadores cruzados.
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en M2, también se observan algunos granos dispersos pertenecientes a G1, con un tamafio promedio
similar al habitual para este grupo (0,132 mm?) y un indice de circularidad ligeramente menor (0,75;
Tabla 2).

Los resultados de los analisis quimicos con micro-Raman (Figura 6), a los que fueron sometidas
las muestras extraidas de la capa de impurezas, revelan en primer lugar la presencia de cuarzo
(polimorfo de Si0,). Este mineral se identifico gracias a sus bandas Raman caracteristicas usando
diferentes intensidades de laser: 295 cm™ (muy débil), 262 cm™ (débil), 396 cm™ (débil), 313 cm
(media), 209 cm™ (media), y 358 cm™ (media), y 467 cm™ (muy fuerte; Huidobro et al., 2021). En
segundo lugar, se detectd de manera ocasional la presencia de anatasa [TiOz], gracias a su banda mas
caracteristica a 144 cm” (muy fuerte; Huidobro et al., 2021). Por ultimo, se detectd en varias
ocasiones atacamita [Cu,CI(OH);], que aunque tiene varios patrones Raman caracteristicos, las
bandas principales siempre aparecen en las mismas posiciones: 155 cm™ (muy fuerte), 266 cm’
(media), 289 cm™ (fuerte), 335 cm™ (débil), 374 cm™ (débil), 455 cm™ (media), 477 cm™ (media),
513 cm™ (fuerte) y 808 cm™ (muy débil; Li et al., 2020; Marcaida et al., 2018).

6.5. Discusion

6.5.1. Origen de la estratificacion del hielo

La estratificacion en el hielo puede estar definida por variaciones en el tamaiio y la forma de los
granos, la densidad del nimero de burbujas (pwv) 0 el contenido de impurezas (Allen et al., 1960;
Hambrey, 1975, 1976b, 1977; Hambrey y Milnes, 1977; Hudleston, 1977). En el caso particular de
la estratificacion definida por pup, puede tener una naturaleza primaria (sedimentaria) o secundaria

Microestructura fuera de la capa de impurezas (M2) '2 lom

Microestructura en la capa de impurezas (M2)

sezaandun 3p ede)

Figura 5. Microestructura del M2. Las lineas negras/amarillas discontinuas representan el limite
superior de la capa de impurezas. A’y B) Microestructura de la parte superior de la muestra, donde
la concentracion de impurezas es baja. C y D) Microestructura dentro de la capa de impurezas.
E) Fotografia de M2 bajo polarizadores cruzados.
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(también conocida como foliacion). El origen de la estratificacion primaria radica en la acumulacion
paralela a la superficie de las diferentes capas que forman el manto de nieve, y en su posterior
transformacion en firn y hielo (Hambrey, 1976a, 1994; Hambrey y Lawson, 2000; Lewis, 1960).
Esta estratificacion, constituida por capas isocronas, es comun en las zonas de acumulacién de los
glaciares, por encima de la linea de equilibrio glaciar. Las diferentes caracteristicas de las capas
pueden reflejar las condiciones ambientales (atmosféricas) que prevalecieron en el momento de su
deposito (p.ej., variaciones estacionales) asi como los procesos post-deposicionales que podrian
haber afectado al manto de nieve (p.ej., Schytt, 1955; Shumskii, 1964; Wadham y Nuttall, 2002). Por
ejemplo, en los mantos de nieve que experimentan fusion parcial y recongelamiento, como en el caso
de los glaciares en zonas templadas, las capas con valores altos de pny pueden indicar la temporada
invernal. Por el contrario, las capas con valores bajos de pm, pueden indicar el recongelamiento del
agua de fusion estival y generalmente se encuentran en la base del manto de nieve o a diferentes
profundidades en el firn, con morfologias lenticulares (Hambrey, 1994; Hambrey y Lawson, 2000).
Ademas, las burbujas de aire o la porosidad en general pueden ser indicadores utiles de la transicion
entre el firn y el hielo. Esta transicion difiere entre los glaciares templados, que experimentan ciclos
continuos de fusion y recongelamiento, lo que tiende a generar una estratigrafia compleja
(Kawashima y Yamada, 1997), y los glaciares en zonas polares, donde esta transicion ocurre de
manera mas gradual y ordenada, bajo condiciones de manto “seco”, sin la influencia de agua en
estado liquido (Alley et al., 1982).

La estratificacion secundaria esta estrechamente relacionada con la deformacion ductil del hielo
y puede ser responsable de variaciones en la distribucion del tamafio, la forma y la posicion de los
granos y las burbujas. A medida que aumenta la deformacion, la estratificacion (o foliacion) se vuelve
mas marcada e intensa (Barnes y Tabor, 1966; Brepson, 1979; Hambrey y Milnes, 1977; Hambrey
et al., 1980; Hooke y Hudleston, 1978) y tiende a formarse en posicion perpendicular al maximo
estrés compresivo (Glen, 1956; Hooke y Hudleston, 1978; Meier, 1960; Pfeffer, 1992). Por lo tanto,
cuando el hielo esta sometido a un cizallamiento simple bien desarrollado, se forma una foliacion
cuyo plano es paralelo al plano de cizallamiento (Chamberlin y Salisbury, 1909; Perutz y Seligman,
1939; Ragan, 1969). Esta estratificacion puede reflejar procesos de deformacion a escala de décadas
en glaciares o a escala de milenios en zonas polares (Paterson, 1994). Un ejemplo de este fenomeno
fue observado por Pfeffer (1992) en la parte frontal del Glaciar Variegated (Alaska) después de un
episodio de avance rapido entre 1982 y 1983. Se observo una reorganizacion de burbujas como
resultado de la migracion de los bordes de grano, consecuencia de procesos de recristalizacion
dinadmica provocados por el aumento de los esfuerzos compresivos. Basandonos en esta informacion
y en los resultados de nuestros analisis, en las secciones siguientes intentaremos averiguar el posible
origen de la estratificacion marcada por las buebujas que caracteriza la seccion MP1-6.

6.5.1.1. Origen primario

Para este primer argumento, es importante tener en cuenta la altitud media anual de la isoterma
0° C en GMP (2.945 m s.n.m.; Lopez-Moreno et al., 2019) y la altitud de la linea de equilibrio glaciar
3.050 m s.n.m. (Lépez-Moreno et al., 2016). El testigo MP1, del cual deriva el segmento de estudio
(MP1-6), fue extraido a una altitud aproximada de 2.900 m s.n.m., en la zona de ablacion (Figuras
Ib y 1c), pero muy cerca del limite inferior de la zona de acumulacién, donde los procesos
caracteristicos de esta zona pueden seguir teniendo influencia, ya que no se trata de un limite neto y
tiene una variabilidad natural. Si damos por valida esta posibilidad, los niveles con valores de pap
mas bajos y mas altos probablemente representen las estaciones de verano e invierno,
respectivamente.
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En segundo lugar, en nuestras muestras, no se observa una elongacion preferencial en los cristales
(Figuras 4 y 5) ni en las burbujas (Figura 3), lo cual podria descartar la presencia de procesos de
deformacion. En las muestras, los cristales de hielo presentan predominantemente una forma
poligonal, mientras que las burbujas exhiben morfologias circulares o irregulares. Las elongaciones
de los cristales han sido identificadas en glaciares como el Storglacidren (Suecia; Hudleston, 2015).
Ademas, en el caso particular de las burbujas, estas morfologias de deformacion son tipicas de los
glaciares ubicados en zonas frias (Alley y Fitzpatrick, 1999; Gow, 1968; Hudleston, 1977).

El tercer argumento se basa en los resultados de los analisis de Raman (Figura 6). Como se
menciond anteriormente, se identificaron tres minerales principales: atacamita, anatasa y cuarzo.
Esta mineralogia es consistente con estudios quimicos previos realizados en el hielo de GMP.
Moreno et al. (2021) informaron que los factores de enriquecimiento normalizados en base al
aluminio de Ti, Mn, Cr, Co, Ni, Cu y Pb son mayores en comparacién con las concentraciones
medidas en la estacion de monitoreo de Ordesa (a 8 km del GMP, 1.190 m s.n.m.). En particular, Cu
y Pb presentan un mayor enriquecimiento, con un factor superior a 6. Ademas, los altos valores de
las relaciones Cu/Mn, As/Se y Pb/Zn indican una influencia significativa de las actividades de
mineria y fundicion de cobre (Corella et al., 2018). En el valle de Bielsa se registraron actividades
de este tipo durante periodos preindustriales (Callén, 1996), como las antiguas minas de Parzan, uno
de los principales yacimientos de plomo y plata del Pirineo Central, ubicado a 7 km al oeste del
glaciar. Sin embargo, dado que se trata de una caracterizacion preliminar, necesitamos mas analisis
y resultados mas so6lidos para aclarar cuestiones como el origen de la atacamita, es decir, si su origen
es puede ser primario o es producto de procesos de oxidacion de otros minerales de cobre.

A lo largo de la superficie de la seccidon superior glaciar es posible identificar una estratigrafia
primaria, que resulta visible en algunas zonas debido a la presencia de capas ricas en detritos,
especialmente en su parte superior. El tamafio de las particulas varia entre limo (0,002 — 0,05 mm) y
arena (0,05 — 2 mm) y posiblemente llegaron a la superficie del glaciar transportadas por el viento
(p.ej., black carbon o polvo) o debido a procesos de erosion de afloramientos locales (p.ej.,
gelifraccion). Los niveles ricos en impurezas pueden ser indicativas de episodios de acumulacion
reducida de hielo o de periodos donde ha predominado la ablacion, ya que en tales situaciones las
particulas se concentran cuando el hielo que las contiene se derrite, generando capas con un color
mas oscuro (Moreno et al., 2021).

Cuarzo

Atacamita

Intensidad Raman

Anatasa

T T T T T
200 400 600 800 1000

Nimero de onda (cm™)

Figura 6. Analisis micro-Raman de la capa de impurezas M2. Cuarzo (polimorfo SiO2; linea azul),
atacamita ([Cu2Cl (OH)3]; linea roja) y anatasa (TiO2; linea gris).
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En nuestros analisis, el mineral detectado con mayor frecuencia fue el cuarzo (un polimorfo del
Si0,). Su origen puede estar en procesos de meteorizacion sobre litologias locales, como las
areniscas de la Formacion Marboré (Robador Moreno et al., 2020), o en el deposito de polvo mineral
sobre la superficie del glaciar. Sin embargo, no existen afloramientos de areniscas en las
proximidades del punto de extraccion, ya que el afloramiento rocoso mas cercano (Figura 1¢) esta
compuesto por calizas del Paleoceno, lo que aumenta la probabilidad de que el origen de estas
particulas sea polvo mineral transportado por el viento. Las particulas de polvo suelen tener un
tamafio inferior a decenas de micrometros y se incorporan a la atmoésfera como aerosol desde
regiones aridas o semiaridas, recorriendo largas distancias hasta depositarse de nuevo en la superficie.
Su composicion consiste principalmente en una mezcla de cuarzo, carbonatos, 6xidos de hierro,
minerales de arcilla, sulfatos y feldespatos (Engelbrecht et al., 2016), cuyas abundancias relativas
varian segun la zona de procedencia (Caquineau et al., 2002; Formenti et al., 2014; Scheuvens et al.,
2013). Estas particulas representan aproximadamente el 40 % de las emisiones anuales de aerosoles
(IPCC, 2013). La region del norte de Africa (Sdhara y Sahel) es la que mas polvo aporta a la
atmosfera a nivel mundial (Prospero et al., 2002).

Los Pirineos actiian como barrera natural para las masas de aire procedentes del norte de Africa,
lo que provoca un mayor depoésito de polvo en esta region en comparacion con las zonas situadas
cientos de kilometros al sur (Pey et al., 2020). Las masas de aire cargadas de polvo africano alcanzan
esta cordillera aproximadamente el 10% de los dias del afio (Pey et al., 2013), y su deposito es mayor
durante las estaciones frias, que van de noviembre a abril, periodos en los que predominan los
eventos extremos de polvo procedentes de los desiertos del norte de Africa (Fig. lc). Segin
estimaciones de Pey et al. (2020), las concentraciones de particulas en el glaciar varian entre 4,5 y
10,6 g m™. Durante los eventos de depdsito de polvo, la composicion de las particulas muestra una
firma mineral caracterizada por minerales de arcilla y cuarzo, seguidos de feldespatos, carbonatos y
hematites. En ausencia de estos eventos, las particulas presentan una naturaleza organica marcada
(Pey et al., 2020). Considerando factores como la disposicion horizontal de la capa de impurezas, su
coloracion rojiza (posiblemente debido a la presencia de minerales de arcilla) y el alto contenido de
cuarzo, podemos plantear la hipotesis de que esta capa estd compuesta por particulas de polvo
mineral. Ademas, al combinar el hecho de que los eventos de deposito de polvo mineral son mas
comunes en invierno y que esta capa de impurezas se encuentra dentro de una zona con valores altos
de densidad de numero de burbujas (indicativo de invierno si consideramos un origen primario), se
podria plantear la idea de que esta capa es indicativa de una estacion invernal caracterizada por una
alta frecuencia de eventos de depdsito. Ademas, no podemos descartar de que se trate de una capa
formada por una sucesion de eventos de reconcentracion de particulas durante una época de ablacion
o de poca acumulacion. Sin embargo, se requiere realizar analisis quimicos adicionales para
respaldar estas hipdtesis y obtener una conclusion mas solida.

Finalmente, las fotografias realizadas bajo polarizadores cruzados sirven para apoyar el ultimo
argumento a favor del origen primario. En este punto, es importante enfatizar que estas
interpretaciones se basan en la suposicion de que las variaciones en los colores de birrefringencia de
los granos son Uinicamente aproximaciones en términos cualitativos de cambios en la disposicion de
los ejes cristalograficos ¢. Ambas muestras tienen un espesor medio entre 200 y 400 um, y sus
tonalidades de birrefringencia, que son diferentes debido a las diferencias de espesor, se distribuyen
homogéneamente a lo largo de cada una de las muestras, sin agrupaciones de ningin color en
particular. Esto indica que no hay cambios significativos en la fabrica que estén relacionados con la
estratificacion definida por las burbujas o por las impurezas (Figuras 4e y 5e). Si nos encontraramos
ante una estratificacion con origen secundario, cabria esperar que se produzcan cambios en la
disposicion de los ejes ¢ en las regiones donde, como resultado de los esfuerzos de cizalla, los planos
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de deslizamiento basales se alinearan paralelamente al plano de cizalla. Ademas, se ha observado
con frecuencia que dentro de las capas de impurezas existe una mayor tendencia a que los ejes ¢
converjan hacia un inico maximo (Paterson, 1991), lo que crea condiciones mas favorables para la
deformacion y el flujo del hielo.

Teniendo en cuenta estos hechos, podemos encontrarnos ante dos posibles escenarios: primero,
aunque pudieron estar activos en el pasado, actualmente no hay procesos de deformacion activos en
el GMP. En segundo lugar, podrian estar activos en la actualidad, pero no son lo suficientemente
fuertes como para producir cambios significativos en la fabrica, al menos en el nivel del analisis
cualitativo con el que estamos trabajando. En ambos casos, dado que el GMP es un glaciar templado,
esta expuesto a temperaturas relativamente altas que pueden dar lugar a procesos de recristalizacion
capaces de borrar las sefiales de deformacion de la estructura original. Por ejemplo, se ha observado
como la recristalizacion puede implicar cambios desde una disposicién con un Unico maximo
paralelo al polo del plano de foliacion, hacia una disposicion con tres o cuatro maximos, ninguno de
los cuales es paralelo a la normal del plano de foliacion (Rigsby, 1960). Bader (1951) y Rigsby
(1951) establecieron la existencia de estas estructuras peculiares, y trabajos posteriores como los de
Schwarzacher y Untersteiner (1953), Rigsby (1953), y Meier et al. (1954), proporcionaron nuevos
datos que respaldaban esta investigacion, aunque también afiadian niveles adicionales de
incertidumbre.

6.5.1.2. Origen secundario

Combinando los resultados de microscopia, junto con las fotos de alta resolucion de las muestras,
podemos observar como en M1 los dominios con valores bajos de pn,, como D2 y, en menor medida,
D5, presentan una correspondencia con zonas donde la concentracion de LsG es alta (Figura 9a).
Esto podria ser indicativo de la presencia de una deformacion heterogénea (concentracion de
esfuerzos dentro de los granos) a escala microscopica (Weertman y Weertman, 1992; Figura 7a, 7b).
Hallazgos recientes en han cuantificado la velocidad del hielo de GMP en aproximadamente
10 m a' (Lopez-Moreno et al., 2019). Por tanto, la presencia de LsG puede representar la
deformacion producida por los esfuerzos generados por el flujo de hielo. Sin embargo, esta situacion
no se repite en otras zonas con valores bajo de pm, como D3 y D8, e incluso existe una
correspondencia opuesta. Por ejemplo, en los clisteres a lo largo del limite superior de D8, donde la
densidad del nimero de burbujas es alta, hay una concentracion preferencial de LsG (Figura 9b). En
los dominios restantes, los LsG se distribuyen homogéneamente ¢ independientemente de los valores
de pnv. Ademas, tampoco no se puede apreciar ninguna correspondencia de los LsG con el tamafio
de grano, estando presentes tanto en los granos mas grandes (G1), como en los mas pequeiios (G2).

El segundo argumento relaciona los efectos del flujo identificado en el glaciar y la presencia de
particulas en el hielo. Cuando un grano de hielo se ve sometido a esfuerzos intensos, la energia de
deformacion se acumula a lo largo de los limites de los granos (LsG), lo que promueve la formacion
de nuevos granos en esas regiones (Humphreys y Hatherly, 2004). Ademas, esta energia de
deformacion puede concentrarse alrededor de las particulas presentes en la matriz de hielo, ya que
pueden obstaculizar el deslizamiento en los limites de los granos, lo que a su vez aumenta la
recristalizacion dinamica y, en ultima instancia, la nucleacion de nuevos granos (Song et al., 2005).
A este ultimo mecanismo se le conoce como nucleacion estimulada por particulas (PSN, por sus
siglas en inglés) y ha sido definido a partir de estudios realizados en metales y aleaciones (Habiby y
Humphreys, 1994; Huang y Humphreys, 2000; Somerday y Humphreys, 2003).

En nuestras muestras, podemos encontrar ejemplos que ilustran ambas situaciones. Por un lado,
en algunas areas se pueden observar pequefios granos dispuestos a lo largo de los limites de granos
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(LG; Figura 4c). Por otro lado, aparte de la capa de impurezas visible a simple vista en M2, también
existen otras regiones tanto en esta muestra como a lo largo de M1, donde hay particulas, pero en
bajas concentraciones, por lo que no son visibles a simple vista, solo bajo el microscopio. Estas
agrupaciones de particulas coinciden con acumulaciones mas o menos circulares de granos con un
tamafio menor al de los granos circundantes, lo que podria ser producto de un proceso de PSN (Figura

0,5 mm

Figura 7. Micrografias extraidas de M1 y M2. A) En la imagen se aprecia un grano de hielo, acotado por sus
limites (LG;1), lineas de color negro o gris muy oscuro. En su interior se pueden observar varios limites de
sub-grano (LsG; p.ej., 2 y 3), de tonalidad mas clara, los cuales son indicadores de esfuerzos heterogéneos
dentro del grano. A medida que los LsG evolucionen a LG, se diferenciaran varios granos (A, B, C, D) a partir
del grano original (recristalizacion por rotacion; RXX). También se pueden observar la nucleacion de un
pequetio grano en un punto triple (4; SIBM-N). Ademas, se observa la presencia de muros de dislocaciones
(5), que con el tiempo tenderan a unirse y formar un LsG. B) En toda la superficie del grano, que abarca la
mayor parte de la micrografia, se pueden observar bandas de deslizamiento (BD; lineas tenues y paralelas
entre si), que también son indicadores de que el grano esta sometido a esfuerzos de cizalla. Ademas, también
se pueden ver ejemplos de los diferentes tipos de LsG: n (6), p (7), z (8). C) Los puntos 9 y 5, este ultimo de
la figura A, ejemplifican el efecto de anclaje que pueden producir las microburbujas (9) o las particulas (5).
También se pueden ver claramente dos particulas irregulares y opacas que componen la capa de impurezas
(10 y 11). D) En esta imagen se puede ver la forma sinusoidal que caracteriza a los limites de grano (LG; 12
y 13) o las burbujas (14) en el nivel de impurezas.
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4d). Ambas observaciones respaldan la idea de que el hielo de GMP puede estar sometido a esfuerzos
lo suficientemente elevados como para desencadenar este tipo de fenomenos inducidos por la

deformacion.

1 mm

Figura 7 bis. Micrografias pertenecientes a M2 que representan regiones de la microestructura donde domina
la recristalizacion dinamica Algunos ejemplos que se pueden observar son: bordes de grano “abombados”,
indicadores de la presencia de SIBM-O (p.¢j., puntos 1, 3 y 4), o casos de nucleaciéon de nuevos granos
SIBM-N (p.ej., puntos 5 y 6). Ademas, el punto 2 es un claro ejemplo del proceso de anclaje, en este caso
producido por una micro-burbuja.
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6.5.2. Interaccion entre el crecimiento del grano y las impurezas

En M1 la concentracion de particulas es baja y solo son visibles bajo el microscopio, al contrario
que M2, que tiene un nivel de impurezas perceptible tanto en la estratigrafia visual (Figura 2b) como
en la microscopia (Figura 7¢). En la estratigrafia visual, la capa de impurezas de puede identificar
por su caracteristico color marron-rojizo, mientras que bajo el microscopio se presentan como
pequetias particulas opacas con formas irregulares y un tamafio promedio < 0,05 mm. Ademas del
impacto que tienen estas particulas en la formacion de nuevos granos, como se describi6 en la seccion
anterior, también pueden interactuar con los limites de los granos durante su migracion (Beck y
Sperry, 1950). A través de los efectos de arrastre o anclaje que ralentizan o incluso detienen por
completo la migracion de los LG.

En la muestra de la seccion inferior (M2), es posible que estemos observando alguno de los dos
mecanismos. En los tercios medio e inferior de M2, que corresponden a la capa de impurezas, se
produce una reduccion drastica tanto en el tamafio de los granos como en el indice de circularidad.
El tamafio de los granos disminuye en dos érdenes de magnitud, pasando de un tamafio promedio de
0,12 mm? en M1 y en la zona sin impurezas de M2, a 0,006 mm? dentro de esta capa. Asimismo, el
indice de circularidad experimenta una disminucion, pasando de 0,83 fuera de la capa de impurezas
a 0,67 dentro de la capa (Figuras Sc, 5d y 8).

Aunque la concentracion de particulas es alta, en esta capa no se observan efectos de anclaje por
particulas y tampoco se aprecia una concentracion preferencial de particulas a lo largo de los limites
de grano, sino que parecen estar distribuidas de manera homogénea. Sin embargo, de manera
ocasional se pueden ver limites de grano que han sufrido anclaje debido a la presencia de
microburbujas (Figuras 7c y 7bis-b). A pesar de la ausencia de anclaje por particulas, la correlacion
que existe entre la capa de impurezas y la reduccion del tamano y la circularidad de los granos es
evidente. Esto puede ser explicado porque, ademas de las impurezas visibles (particulas), también
puede haber impurezas solubles que afecten al movimiento de los limites de los granos mediante el
efecto de arrastre. Una posible evidencia de este proceso, puede ser que, ain en ausencia de particulas
en los LG, una gran parte de ellos presentan una forma sinusoidal (Figura 7d), indicando una posible
reduccion en la velocidad de migracion en ciertos puntos. Es importante tener en cuenta la resolucion
de nuestro estudio microestructural, ya que solo estamos analizando tres bandas con el objetivo de
observar la evolucion general de las caracteristicas de los granos. Para confirmar nuestras
observaciones y comprender mejor la contribucion real de los efectos del arrastre y el anclaje, seria
necesario realizar un analisis mas exhaustivo, ampliando la cobertura (area) de la microscopia. Este
efecto es semejante al observado en los 2.300 m superiores de EDML (Antartida), donde también
resulto dificil encontrar una interaccion clara entre la microestructura y las particulas (Faria et al.,
2010).

6.6. Conclusiones

Este estudio representa el primer intento de caracterizar la microestructura el hielo del glaciar de
Monte Perdido (Pirineo central), uno de los glaciares mas meridionales de Europa. A través del
analisis de un segmento especifico (MP1-6) hemos investigado las interacciones entre las impurezas
y la microestructura.

Una de las caracteristicas mas destacadas de este segmento es que la estratificacion esta definida
tanto por burbujas de aire como por particulas. Seglin nuestros resultados, la estratificacion causada
por las burbujas puede tener un origen tanto primario (sedimentario) como secundario (inducido por
deformacion). Por un lado, el origen primario se respalda por varios factores: el testigo de hielo
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pertenece al limite inferior de la zona de acumulacion, no hay elongacion preferencial de las burbujas
0 granos, no hay variaciones en los colores de birrefringencia a lo largo de las muestras que indiquen
caracteristicas de esfuerzos de cizalla activos, y existe una correspondencia entre la capa de maxima
concentracion de impurezas (posiblemente resultado de la deposito de polvo sahariano, mas
frecuente en invierno) y una zona con una alta concentracion de burbujas de aire (posiblemente
representativa de la estacion invernal). Por otro lado, las pruebas que respaldan un origen secundario
se basan en que algunas capas muestran una concentracion preferente de LsG (elementos
microestructurales indicativos de deformacion heterogénea) y la aparicion de agrupaciones de granos
diminutos, cuya formacion esta relacionada con la combinacion de deformacion y la presencia de
particulas (PSN). Ambas evidencias indican que el hielo glaciar esta o ha estado sometido a mayores
esfuerzos, posiblemente relacionados con el flujo glaciar.
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Figura 8. Esquemas de microestructura de M1 y M2. Limites de grano (LG, lineas negras), limites de
sub-grano (LsG, lineas rojas) y burbujas (areas negras). Los rectangulos grises representan las regiones
en las que la microestructura de la muestra esta dafiada por fracturas. En M2, la linea negra escalonada
que termina en flecha representa el limite superior de la capa de impurezas en M2, por debajo del cual
se observa una disminucion del tamaiio y circularidad de los granos.
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Si nos enfocamos exclusivamente en las pruebas que respaldan un origen secundario de la
estratificacion, todas ellas estrechamente vinculadas a los procesos de flujo glaciar, y las
combinamos con los efectos que las impurezas tienen en la mecanica del hielo natural (aumento del
flujo/deformacion), podriamos estar frente a un escenario de mayor transferencia de masa desde la
zona de acumulacion hacia la de ablacion a largo plazo. Este proceso implicaria una pérdida de masa
acelerada, especialmente si las capas de impurezas se extienden horizontalmente.

En cuanto al efecto de las impurezas en la microestructura, se observa una clara relacion inversa
entre su concentracion y el tamafio/circularidad de los granos. Este efecto podria ser resultado de la
combinacion de los mecanismos de arrastre y anclaje, generados por la interaccion entre las
impurezas insolubles (particulas) o solubles y el proceso de migracion de los limites de grano. El
proceso de arrastre parece ser el proceso predominante (segin lo observado en nuestras bandas de
microscopia) y algunos limites de grano presentan un anclaje por microburbujas. Para realizar una
caracterizacion preliminar de las particulas, empleamos un espectrometro micro-Raman. Mediante
esta técnica identificaron minerales como la atacamita y la anatasa, cuya presencia es coherente con
antiguas actividades mineras en las cercanias y con estudios quimicos previos sobre el GMP. El
cuarzo es el mineral predominante y su presencia podria estar relacionada con la llegada de masas
de aire cargadas de polvo del norte de Africa.

Si con analisis adicionales y una mayor cantidad de muestras determinamos con mayor certeza
que esta capa es polvo mineral, es importante tener en cuenta que desde la segunda mitad del siglo
XX ha habido un incremento del flujo de polvo sahariano en el oeste de Europa (Cruz et al., 2021;
Sousa et al., 2019), como consecuencia de un aumento promedio del 10% de la extension de este
desierto entre 1920 y 2013 (Tomas y Nigam, 2018). El aumento de los aportes de polvo en la cridsfera
de los Pirineos puede reducir el albedo del manto de nieve estacional, acelerando su derretimiento.
Estimaciones han demostrado que el albedo disminuye en afios con eventos de depdsito, variando
entre 0,6 y 0,4 (p.¢j., 2016-2017), en comparacioén con afios sin eventos que presentan un albedo de

Figura 9. Posiciones detalladas de los contornos de microestructura en M1 (A) y M2 (B) representados
en la Figura 8.
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0,7 a 0,9 (p.ej., 2018-2019; Pey et al., 2020). Un mayor aporte de polvo mineral a la criosfera de
los Pirineos también implica un aumento de la probabilidad de que una parte de estas particulas se
preserven en las zonas de acumulacion y pasen a formar parte de la estructura del hielo glaciar, como
probablemente ha ocurrido en nuestro estudio. Por lo tanto, su influencia en la mecanica del hielo
también aumentara.

A parte del papel de las impurezas, existen otros factores pueden reforzar la degradacion del
glaciar, como el aumento anual de las temperaturas regionales (El Kenawy y et al, 2012; Esteban et
al., 2009, 2012; Lopez Moreno et al., 2010; Maris et al., 2009; Pérez-Zanoén et al., 2017; Spagnoli et
al., 2002), el predominio generalizado de los procesos de ablacion sobre los eventos de acumulacion
(Lopez Moreno et al., 2019), y la disminucion del espesor y superficie del manto de nieve estacional
durante la segunda mitad del siglo XX especialmente en cotas bajas (Lopez-Moreno et al., 2005;
Lopez-Moreno et al., 2009).
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Los aerosoles son particulas en suspension en la atmosfera cuyo origen puede ser natural o antrépico, que
mediante una serie de procesos se depositan en la superficie terrestre. El objetivo de esta tesis es
profundizar y ampliar el conocimiento de los efectos de estas particulas cuando se depositan en dos de los
elementos que componen la cridsfera de alta montafia: el manto de nieve estacional y el hielo glaciar. Para
ello, se llevaron a cabo dos estudios:

e El primero, denominado Proyecto BalElur (Capitulo 5), se realizd en el manto de nieve
estacional sobre el Glaciar Godwin-Austen (Cordillera del Karakorum, norte de Pakistan) y se
centrd en el black carbon (BC), un aerosol de origen antropogénico generado por la quema
incompleta de combustibles fosiles. Se llevo a cabo un estudio integral de las caracteristicas
del manto de nieve estacional, para posteriormente centrarnos en la interaccion entre las
particulas de BC y la radiacion solar de onda corta incidente. Esta interaccion esta basada en
que estas particulas tienden a alterar las propiedades reflectivas de la superficie del manto
mediante la absorcion de la radiacion solar. Como resultado, la tasa de fusion del manto
aumenta, lo que representa una amenaza a largo plazo para las cuencas cuyo caudal en el
verano o en épocas secas depende, en gran medida, del agua de fusion derivada de los mantos
de nieve estacionales.

e FEl segundo caso de estudio consistid en explorar la interaccion entre las particulas y la
microestructura del hielo glaciar. Para ello, analizamos la microestructura de una seccion rica
en impurezas perteneciente a un testigo de hielo extraido del glaciar de Monte Perdido (GMP;
Cordillera de los Pirineos, noreste de Espafa). Este estudio se desarrolldo en el marco del
Proyecto Paleolce (Capitulo 6) y los analisis quimicos preliminares indican que las particulas
pueden ser derivadas de eventos de deposito de polvo mineral sobre el glaciar. De acuerdo con
las observaciones realizadas en zonas polares, la presencia de este tipo de particulas puede
afectar de manera notable a las propiedades mecanicas del hielo.

Los primeros capitulos de la tesis (Capitulo 1, 2, 3 y 4) se basan en revisiones de la literatura y tienen
como objetivo generar el marco de conocimiento necesario para entender la problematica que plantean
ambos estudios. Ademas, el orden de presentacion (primero BalElur y segundo Paleolce) intenta seguir
el orden natural de formacion del hielo, desde la caida de la nieve hasta la transformacién del manto de
nieve en hielo. De esta manera se pretende facilitar la comprension de los efectos que producen las
particulas en los diferentes estadios, permitiendo que el lector se construya una vision general de esta
problematica ambiental.

Resultados y divulgacion del material cientifico

Los resultados en el Glaciar Godwin-Austen mostraron que, a pesar de la alta actividad antropica en el
glaciar y de la cercania a grandes centros de emision de BC, los valores de BC enconrados fueron mas
bajos de lo esperado, aunque el volumen de agua de fusion generada por accion directa de estas particulas
puede ser importante. En cuanto a los efectos de las particulas en la microestructura del glaciar de Monte
Perdido, las interacciones observadas concordaban en gran parte con las varias observaciones ya
realizadas en zonas polares y nos permitieron elucubrar sobre las posibles consecuencias en el glaciar a
futuro. Estos hallazgos han servido para la elaboracion de dos articulos académicos. Producto del proyecto
en los Pirineos se generd el articulo titulado “Effects of impurities on the ice microstructure of Monte
Perdido Glacier (Central Pyrenees, NE Spain) que esta bajo evaluacion para publicacion en la revista
Annals of Glaciology (Cambridge University Press). En el caso del articulo inspirado en BalElur titulado
“Precipitation and pollutant transport analysis from snow pits in the Godwin-Austten Glacier,
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Karakoram, Pakistan”, esta en proceso final de escritura. Ademas, también se han realizado varias
presentaciones: en el Simposio Internacional de Glaciologia, celebrado en Bilbao en junio del 2022, se
presentaron de forma conjunta ambos trabajos que en ese momento estaban en plena fase de desarrollo.
De manera independiente, el proyecto de Paleolce se present6 en el 4° Taller Internacional sobre Fisica
de los Testigos de Hielo y Dindmica de las Capas de Hielo (4th International Workshop on Ice core
Physics and Ice Sheet Dynamics), celebrado entre el 15 y el 18 de febrero en la localidad de Hakone
(Japon). En el mes siguiente (marzo 2023), parte del proyecto BalElur fue presentado en un seminario
celebrado en las instalaciones del NIPR en Tokio, Japon. A finales del afio 2021 también desempefié el
papel de revisor del articulo “Accelerated mass loss of Himalayan glaciers since the Little Ice Age”
publicado en la revista Scientific Reports. Por Gltimo, en el mes de abril de 2023, usando como base la
justificacion del proyecto BalElur, publiqué un articulo de divulgacion en el periddico Berria, titulado
“Glaziarrak eta elurra: itxaropena lehorte garaian” (Glaciares y nieve: la esperanza en tiempos de
sequia).

Desafios

Hasta la finalizacion de esta tesis doctoral, no se ha encontrado constancia de estudios similares realizados
en estas regiones. Esta situacion puede ser analizada desde dos perspectivas: por un lado, nuestros trabajos
estan generando nuevo conocimiento, lo que les otorga un alto valor cientifico a los datos obtenidos. Sin
embargo, la falta de una amplia gama de trabajos de referencia dificulta la identificacion de posibles
errores, tanto en la etapa de trabajo de campo, como en la interpretacion de resultados. Por lo tanto, este
trabajo puede sentar las bases para estudios posteriores de la misma indole, lo que en un futuro revelara
las debilidades o puntos fuertes de nuestra investigacion.

Es importante resaltar los desafios logisticos y técnicos que han supuesto ambos proyectos. En el caso
de BalElur, nos hicimos cargo de la logistica previa y posterior a la expedicion, del trabajo de campo y de
la interpretacion de los resultados. El camino de Bilbao al Campo Base supuso varios retos, empezando
por las numerosas cancelaciones de vuelos en el trayecto Islamabad—Skardu debido a las malas
condiciones climaticas en el destino. Después de varios dias de espera, las circunstancias obligaron a optar
por un viaje por carretera, que inicialmente duraria un dia, pero terminé extendiéndose a cuatro dias
debido a los constantes cortes en la carretera provocados por deslizamientos de tierra. Una vez en el
glaciar, las condiciones invernales hicieron que el camino de una semana desde el inicio del glaciar hasta
el Campo Base fuera complicado: las bajas temperaturas y las intensas precipitaciones, que caracterizaron
ese invierno 2018-2019, resultaron en un manto de nieve con gran espesor, que dificultd el avance en
muchas ocasiones. Una vez en el Campo Base, también surgieron las dificultades inherentes a la
convivencia de varias personas en espacios reducidos durante un periodo relativamente prolongado de
tiempo. Ademas, en algunas ocasiones las condiciones climaticas durante la expedicion obligaron a
suspender los intentos de alcanzar la cumbre por parte de los alpinistas, asi como los trabajos de campo
con fines cientificos. Finalmente, el camino de vuelta a Islamabad también se realizo por via terrestre, en
el que también fue un reto mantener constante la temperatura de las muestras de agua (entre 0 y 4 °C).
Finalmente, para la salida de las muestras del pais tuvimos que disponer de autorizaciones de varias de
las instituciones involucradas en el proyecto. Mi estancia de tres meses en la Universidad Andrés Bello
(UNAB; sede Viiia del Mar, Chile) que realicé a finales del 2022 sirvi6 para llevar a cabo la correcta
interpretacion y tratamiento de los datos derivados de estas muestras.

Aunque el analisis del BC en el manto de nieve era el objetivo principal en esta campaiia de campo,
también existian planes de llevar a cabo una serie de trabajos complementarios, como la construccion de
un modelo 3D del frente glaciar mediante el uso de un dron y la medicion de la velocidad del glaciar in
situ mediante un GPS diferencial. Sin embargo, debido a que nos encontrabamos en una zona altamente
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militarizada, nos resulté imposible utilizar este tipo de herramientas, ya que generaron discrepancias con
el personal del ejército que nos acompafiaba en todo momento, quienes acabaron prohibiendo su uso.

En el caso del analisis microestructural del testigo del glaciar de Monte Perdido, los retos que se
presentaron radicaron fundamentalmente en el campo de los analisis, ya que la institucién que se encarg6
de todo el trabajo de campo y del posterior transporte de las muestras a Bilbao fue el Instituto Pirenaico
de Ecologia (IPE). Primero, surgieron las dificultades técnicas que plantea un laboratorio de baja
temperatura, tanto a nivel de instalaciones como a nivel instrumental, que finalmente se lograron solventar
con éxito. Ademas, las condiciones de trabajo en su interior son extremas, ya que la preparacion y analisis
de las muestras se llevaron a cabo bajo una temperatura de -25°C. Gran parte del conocimiento necesario
para los analisis e interpretacion los adquiri durante mi estancia de cinco meses en la Universidad Técnica
de Nagaoka (NUT), Japdn, que llevé a cabo durante finales del 2019 y principios del 2020. Estancia que
se vio interrumpida por el COVID-19.

En ocasiones surgi6 la necesidad de construir nuestro propio material de analisis, como es el caso del
dispositivo de observacion bajo polarizadores cruzados. Acudir a este caracter artesanal es esencial para
un laboratorio de estas caracteristicas, para el que en ocasiones no siempre es facil encontrar los
dispositivos necesarios. Otro gran reto fue el analisis de imagen, ya que los softwares habituales para
realizar este tipo de tareas como el conteo o el analisis de forma de los granos dependen del aspecto de la
muestra bajo el microscopio. En nuestro caso, en ocasiones la elevada densidad de numero de burbujas
en algunas zonas de las muestras no permitia la deteccion automatica de caracteristicas superficiales (p.e¢j.,
LG, LsG) por parte del software. Sin embargo, estos elementos si eran identificables a simple vista. Para
solventar esto, se tomo la decision de delimitar estos elementos superficiales a mano mediante un software
de dibujo vectorial. Este proceso solucioné el problema y permitidé al programa llevar a cabo las
mediciones.

Contribucion al conocimiento y perspectivas futuras

En el caso del proyecto Paleolce, el vacio en el conocimiento sobre la microestructura del hielo al que
estamos intentando contribuir se basa en que, tradicionalmente, este tipo de estudios han estado
principalmente centrados en zonas polares. Los que se han llevado a cabo en glaciares templados de
montafia se han centrado principalmente en cordilleras que albergan glaciares relativamente grandes (p.
ej., Alpes). Ademas, otra razon de la concentracion de estos estudios en regiones determinadas es que
normalmente se encuentran en o se llevan a cabo por paises con una dilatada tradicion glacioldgica. Como
consecuencia, las zonas de alta montafia con glaciares pequenos (<0,5 km?), que ademas estan situadas en
paises en los que nunca se han hecho este tipo de estudios microestructurales, corren el peligro de quedar
excluidas, privando en cierta manera a la comunidad cientifica de este conocimiento. Esta falta de
conocimiento también se debe a que, en comparacion con las zonas polares, el proceso de perforacion y
extraccion de hielo en glaciares de montafia supone mayores dificultades técnicas debido a su geografia
mas escarpada y a que el acceso a estos glaciares suele ser mas dificil. Sin embargo, entender estos
pequetios glaciares es esencial, ya que tienen registros climaticos tnicos, en este caso del clima de los
Pirineos y de los efectos del cambio climatico en la region. Ademas, en el caso de las muestras analizadas
aqui también pueden aportar informacion de como las particulas afectan al registro climatico.

En el contexto del proyecto de BalElur, en los ultimos afios ha habido un auge en los estudios de BC
en la cridsfera de HMA. Estas investigaciones han estado principalmente dominadas por China e India,
principales potencias a nivel cientifico de la region y cuyos territorios abarcan en conjunto casi la totalidad
de HMA. Sin embargo, hasta hace poco tiempo, no se habian realizado estudios en la region occidental,
que incluye partes de la Cordillera del Pamir, asi como las cordilleras del Hindu-Kush y Karakérum. Este
hecho es sorprendente, ya que, aunque toda la region de HMA es importante en términos de recursos
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hidricos, la region del Karakérum alberga la mayor concentracion de glaciares de HMA. Por lo tanto, esta
region se vuelve altamente estratégica, por lo que existe la necesidad de invertir en proyectos de
investigacion cientifica para comprender mejor como las emisiones de PAL (p. ¢j., BC) afectan a la
cridsfera y mejorar asi la gestion de los recursos hidricos. Segiin nuestra experiencia, gran parte de este
desconocimiento es consecuencia de las restricciones derivadas de los conflictos étnicos, sociales y
geopoliticos que afectan a la region.

Si tenemos en mente estas circunstancias, es 10gico que la mayoria de investigaciones realizadas en la
criésfera de la region se hayan realizado usando métodos de teledeteccion, que son una muy buena
herramienta, pero no tan precisa como los trabajos in situ. Ademas, esta situacidon provoca que el
planteamiento de trabajos futuros similares a BalElur tenga una incertidumbre elevada. Sin embargo, si
nos centramos unicamente en el aspecto cientifico, seria interesante plantear trabajos con una mayor
resolucion espacial (perfiles en diferentes partes del glaciar) y temporal (varias mediciones a lo largo de
la temporada de acumulacion). Seria también util disponer de un monitoreo continuo de los eventos de
precipitacion, de su contenido isotopico y de un monitoreo constante de la concentracion atmosférica de
aerosoles. Esta idea podria resultar ambiciosa, pero no hay que olvidar que algunos proyectos han
conseguido superar las restricciones ¢ instalar este tipo de instrumental, como por ejemplo la estacion
perteneciente al proyecto SHARE que estuvo en funcionamiento en Urdukas hasta el afio 2013.

En el caso de la microestructura de los testigos del glaciar de Monte Perdido, plantear futuros
escenarios de investigacion es mucho mas facil, ya que disponemos de todas las muestras en el [zotzalab.
Las muestras que se han incluido en este trabajo pertenecen al testigo MP1, y se eligieron tnicamente las
pertenecientes a la seccion MP1-6, ya que eran las Unicas que presentaban una concentracion alta de
impurezas y, por lo tanto, eran adecuadas para observar la interaccion impurezas-microestructura. Sin
embargo, de manera paralela también se prepararon otras muestras de MP1, con el objetivo de continuar
la caracterizacion microestructural de MP1. Ademas, también disponemos de otros dos testigos de hielo
(MP2 y MP3), ambos pertenecientes a la zona de ablacion del glaciar y cuyas caracteristicas son muy
diferentes a las observadas en MP1. Por ultimo, también se podria plantear la combinacion de ambas
metodologias (BalElur y Paleolce) en el contexto de los Pirineos para llevar a cabo un estudio integral del
papel de las impurezas en la criosfera de la region.

En resumen, con esta tesis he pretendido poner en valor y concienciar sobre uno de los factores que
esta afectando a un ecosistema tan fragil como lo es la cridsfera de alta montafia, zonas con un altisimo
valor cientifico, natural y que desempefian un papel esencial para la seguridad hidrica de una parte
importante de la poblacion.
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T °C

Prof. (cm) P1 P2
0 -13,7  -13,5
5 -15,2 -14
10 -16,7 -16,4
15 -16,6  -17.9
20 -16 -18.,8
25 -15,2  -183
30 -144  -175
35 -13,5  -17,1
40 -13,1  -16,7
45 -12,8  -16,4
50 -124  -15,8
55 -12,1  -15,6
60 -11,7  -15,1
65 -11,6  -14,7
70 -11,4  -14,5
75 -11,1  -14,2
80 -11 -13,9
85 -10,9  -13,6
90 -10,6 -13,4
95 -10,3  -13,2
100 -10,1  -12,9
105 9.8 -12,7
110 9,7 -12,5
115 9,6 -123
120 9,5 -121
125 -11,9
130 -11,8
135 -11,6
140 -11,5
145 -11,3
150 -11
155 -10,8
160 -10,7
165 -10,6
170 -10,4
175 -10,3
180 -9.9
185 -9,7
190 -9.4
195 -9,4
200 9,1

Tabla Al. Temperaturas a lo largo del manto de nieve
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P1
Intervalo (cm)  Espesor (cm) Pt. medio (cm) g cm’ SWE (¢m)
0-8 8 4 0,1752988 0,87649402
8-13 5 10,5 0,3187251 1,5936255
13-18 5 15,5 0,3187251 1,5936255
18-23 5 20,5 0,33466135 1,67330677
23-28 5 25,5 0,20717131 1,03585657
28-33 5 30,5 0,30278884 1,51394422
33-38 5 35,5 0,32669323 1,63346614
38-43 5 40,5 0,29482072 1,47410359
43-48 5 45,5 0,3187251 1,5936255
48-53 5 50,5 0,28685259 1,43426295
53-58 5 55,5 0,28685259 1,43426295
58-63 5 60,5 0,28685259 1,43426295
63-68 5 65,5 0,26294821 1,31474104
68-73 5 70,5 0,26294821 1,31474104
73-78 5 75,5 0,3187251 1,5936255
78-83 5 80,5 0,34262948 1,71314741
83-88 5 85,5 0,28685259 1,43426295
88-93 5 90,5 0,25498008 1,2749004
93-98 5 95,5 0,33466135 1,67330677
98-103 5 100,5 0,30278884 1,51394422
103-108 5 105,5 0,28685259 1,43426295
108-113 5 110,5 0,29482072 1,47410359
113-121 8 117 0,30278884 1,51394422
SWE total (cm) 33,55

Tabla All. Datos de densidad del perfil 1 (P1)
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P2
Intervalo (cm)  Espesor (¢cm)  Pt. medio (cm) gr cm’ SWE (c¢m)
0-5 5 2,5 0,24701195  1,23505976
5-10 5 7,5 0,26294821  1,31474104
10-15 5 12,5 0,27888446  1,39442231
15-20 5 17,5 0,27888446  1,39442231
20-25 5 22,5 0,30278884  1,51394422
25-30 5 27,5 0,37450199  1,87250996
30-35 5 32,5 0,39043825 1,95219124
35-40 5 37,5 0,38247012 1,9123506
40-45 5 42,5 0,25498008 1,2749004
45-50 5 47,5 0,37450199  1,87250996
50-55 5 52,5 0,32669323  1,63346614
55-60 5 57,5 0,35059761  1,75298805
60-65 5 62,5 0,30278884  1,51394422
65-70 5 67,5 0,37450199  1,87250996
70-75 5 72,5 0,35059761  1,75298805
75-80 5 71,5 0,27888446  1,39442231
80-85 5 82,5 0,37450199  1,87250996
85-90 5 87,5 0,36653386  1,83266932
90-95 5 92,5 0,35856574  1,79282869
95-100 5 97,5 0,39840637  1,99203187
100-105 5 102,5 0,37450199  1,87250996
105-110 5 107,5 0,36653386  1,83266932
110-115 5 112,5 0,34262948  1,71314741
115-120 5 117,5 0,35856574  1,79282869
120-125 5 122,5 0,4063745  2,03187251
125-130 5 127,5 0,4063745  2,03187251
130-135 5 132,5 0,30278884  1,51394422
135-140 5 137,5 0,33466135  1,67330677
140-145 5 142,5 0,29482072  1,47410359
145-150 5 147,5 0,34262948  1,71314741
150-155 5 152,5 0,36653386  1,83266932
155-160 5 157,5 0,37450199  1,87250996
160-165 5 162,5 0,39043825 1,95219124
165-170 5 167,5 0,28685259  1,43426295
170-175 5 172,5 0,26294821  1,31474104
175-180 5 177,5 0,28685259  1,43426295
180-185 5 182,5 0,26294821  1,31474104
185-190 5 187,5 0,34262948  1,71314741
190-195 5 192,5 0,30278884  1,51394422
195-200 5 197,5 0,30278884  1,51394422

Tabla AIII. Datos de densidad del perfil 2 (P2).

199



Anexo: Datos

P1
Intervalo (cm)  Pt. medio o’H %0 d-excess GMWL

P-1-0-6 3 -167,84279 -22,267828  10,2998263 -168,14262
P-1-6-12 9 -184,13551  -24,25192  9,87985372  -184,01536
P-1-12-18 15 -205,1534  -26,611926  7,74200983  -202,89541
P-1-18-24 21 -183,79014 -24,103797 9,04023663 -182,83037
P-1-24-30 27 -223,38575 -28,687717  6,11598251 -219,50174
P-1-30-36 33 -235,47219 -30,403191  7,75334248  -233,22553
P-1-36-42 39 -218,26691 -28,471604  9,50592241  -217,77283
P-1-42-48 45 -198,73659 -26,408724  12,5332014 -201,26979
P-1-48-54 51 -189,76074 -25,385979 13,32708763 -193,08783
P-1-54-60 57 -183,17163 -25,111814  17,7228828  -190,89452
P-1-60-66 63 -179,52983 -24,774468  18,6659209 -188,19575
P-1-66-72 69 -159,43142 -21,922031  15,9448325 -165,37625
P-1-72-78 75 -156,06801 -21,450668 15,5373295 -161,60534

P-1-78-84 81
P-1-84-90 87 -151,18393  -21,040275 17,1382722  -158,3222
P-1-90-96 93 -140,22465 -19,372023  14,7515320 -144,97618
P-1-96-102 99 -123,28875 -16,992915  12,6545755 -125,94332
P-1-102-108 105 -118,00813 -16,323315  12,5783895  -120,58652
P-1-108-114 111 -125,83635 -18,116001  19,0916560 -134,92801
P-1-114-121 117 -114,41804 -16,577833  18,2046162 -122,62266
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P2
Profundidad (cm)  Pt. medio o’H %0 d-excess GMWL

P-11-0-8 4 -163,43452 -21,752846 10,5882421 -164,02277
P-I1-8-16 12 -182,51177  -24,05712 9,94518187 -182,45696
P-11-16-24 20 -204,00657 -26,665239 9,31534557 -203,32191
P-11-24-32 28 -204,0322  -26,323317 6,55433633 -200,58653
P-11-32-40 36 -188,89071 -24,358015 5,97341334 -184,86412
P-11-40-48 44 -184,94515 -23,878665 6,08417257 -181,02932
P-I11-48-56 52 -198,18019 -25,388906 4,93105506 -193,11125
P-11-56-64 60 -196,97934 -25,329639 5,65777313 -192,63711
P-11-64-72 68 -231,89236  -29,548031 4,49188991 -226,38425
P-11-72-80 76 -239,18946  -30,539752 5,12856035 -234,31802
P-I11-80-88 84 -226,41501  -29,193185 7,13047758 -223,54548
P-I11-88-96 92 -216,94299 -28,074812 7,65550414 -214,5985
P-11-96-104 100 -202,027  -26,666195 11,3025578 -203,32956
P-11-104-112 108 -188,19944  -24,780155 10,0417959 -188,24124
P-11-112-120 116 -186,20857 -24,923445 13,1789919 -189,38756
P-11-120-128 124 -179,43603 -24,141181 13,6934222 -183,12945
P-11-128-136 132 -178,407  -24,334491 16,2689246 -184,67593
P-11-136-144 140 -192,71598 -26,343889 18,0351256 -200,75111
P-11-144-152 148 -168,4066  -23,148505 16,7814458 -175,18804
P-11-152-160 156 -146,03018 -20,168475 15,3176128 -151,3478
P-11-160-168 164 -144,43422  -19,965066 15,2863016 -149,72052
P-11-168-176 172 -153,05586 -21,192139 16,4812507 -159,53711
P-11-176-184 180 -141,02137 -19,296061 13,3471190 -144,36849
P-11-184-192 188 -128,55474 -17,880589 14,4899669 -133,04471
P-11-192-200 196 -134,23984 -18,512648 13,8613443 -138,10119

Tabla AV. Datos isotdpicos del perfil 2 (P2).
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Figura Al. Lineas metedricas locales en referencia a la GMWL (azul) calculadas para los dos grandes
grupos de datos de d-excess que presentan los perfiles. La linea negra esta construida a partir de los valores
altos de exceso de deuterio caracteristicos del periodo octubre—noviembre y la linea naranja esta compuesta
por los valores bajos de exceso de deuterio que hemos observado para los meses de diciembre, enero y parte
de febrero. En concordancia con una fuente de humedad donde la evaporacion se produjo bajo condiciones
de baja humedad atmosférica, el punto de corte de la recta gris (octubre—noviembre) es mas alto respecto a
la GMWL, como se puede observar en el término independiente de la recta (10,27), que corresponderia al
exceso de deuterio (10,27 %o). Por el contrario, la recta naranja muestra valore mas bajos (7,54 %o). La
pendiente de ambas rectas es muy similar a GMWL, lo que indica que es improbable que haya habido
evaporacion extra durante la caida de los copos de nieve. Ademas, los datos que componen ambas lineas
de tendencia tienen una correlacion alta, lo que puede indicar que los valores isotdpicos medidos son los
originales, con una tasa de modificacion muy baja.
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P1
Profundidad (cm)  Pt. medio ng L! SD pg L! #nL! SD # uL!

P-1-0-6 3 6,22 1,78 531,6 19,5
P-1-6-12 9 9,81 2,42 763,0 26,3
P-1-12-18 15 12,10 2,29 968.,8 28,0
P-1-18-24 21 7,22 1,63 1376,9 28,6
P-1-24-30 27 5,31 1,06 1151,5 27,4
P-1-30-36 33 5,11 1,33 1111,0 27,9
P-1-36-42 39 9,08 1,54 1961,0 38,1
P-1-42-48 45 6,16 1,22 1213,6 31,8
P-1-48-54 51 6,16 1,58 674,5 26,9
P-1-54-60 57 5,54 1,50 491,3 22,5
P-1-60-66 63 6,27 1,81 924.,6 31,4
P-1-66-72 69 11,40 2,56 1508,8 35,8
P-1-72-78 75 11,45 2,53 1526.,4 36,6

P-1-78-84 81
P-1-84-90 87 13,64 1,58 22414 47,9
P-1-90-96 93 35,65 2,86 47134 62,3
P-1-96-102 99 12,28 1,74 2046,3 57,8
P-1-102-108 105 33,53 3,56 2845,7 63,2
P-1-108-114 111 23,09 2,77 2834,1 57,2
P-I-114-121 117 43,70 3,75 5272,4 80,8

Tabla AVI. Concentracion de BC a lo largo del perfil 1 (P1).
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P2
Profundidad (cm)  Pt. medio ave ng L! SDugL?!' ave#uL! SD#pL!

P-11-0-8 4 5,57 1,29 486,9 28,8
P-11-8-16 12 421 1,11 492.,0 20,7
P-I1-16-24 20 6,35 2,03 603,2 25,3
P-11-24-32 28 8,49 1,55 850,3 28,8
P-11-32-40 36 12,63 2,38 1417,2 50,1
P-11-40-48 44 9,87 2,09 1790,9 38,0
P-11-48-56 52 9,69 1,70 2511,3 57,0
P-I11-56-64 60 8,79 1,41 2156,9 437
P-11-64-72 68 7,07 1,57 1545,2 41,5
P-11-72-80 76 2,46 1,07 420,1 20,7
P-I11-80-88 84 6,29 1,92 1255,5 39,1
P-I11-88-96 92 9,93 1,94 1888.,4 36,3
P-11-96-104 100 4,92 1,10 950,1 27,0
P-11-104-112 108 9,60 2,07 2012,8 37,9
P-11-112-120 116 8,60 1,39 1833,5 40,6
P-11-120-128 124 13,98 3,32 1440,0 37,0
P-11-128-136 132 7,07 2,18 894,9 32,6
P-11-136-144 140 4,01 1,17 617,2 214
P-11-144-152 148 10,81 2,45 14464 34,6
P-11-152-160 156 10,39 2,50 1236,1 32,8

P-I11-160-168 164
P-11-168-176 172 9,87 2,26 1731,1 36,1
P-11-176-184 180 18,59 2,62 2501,3 45,4
P-11-184-192 188 28,96 3,51 2796,5 52,2
P-11-192-200 196 14,07 2,26 21453 49,7

Tabla AVII. Concentracion de BC a lo largo del perfil 2 (P2).
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Fecha Direccion  Vyiento (ms™) Veifagas (ms)  T(°C) HR (%) Pt. rocio (°C)

03-feb 299,74 15,83 22,02 -19,93 79% -22,67
04-feb 257,23 16,28 25,08 -16,49 67% -21,25
05-feb 225,73 20,05 33,97 -15,10 73% -18,99
06-feb 281,93 20,75 34,92 -15,58 67% -20,49
07-feb 251,98 12,68 20,95 -16,61 78% -19,64
08-feb 288,48 9,96 15,41 -19,15 85% -21,10
09-feb 272,79 1,21 3,47 -19,38 2% -23,44
10-feb 233,94 2,50 5,50 -19,01 80% -21,66
11-feb 317,38 11,51 16,61 -17,75 86% -19,54
12-feb 289,66 10,86 16,63 -16,64 83% -18,97
13-feb 273,85 12,98 21,10 -12,91 81% -15,56
14-feb 174,55 16,95 29,23 -12,11 69% -16,64
15-feb 304,60 21,63 34,77 -15,70 59% -22,17
16-feb 281,47 19,13 26,51 -19,29 67% -23,89
17-feb 232,68 11,12 17,51 -19,07 67% -23,77
18-feb 271,85 23,58 38,21 -16,87 75% -20,27
19-feb 314,47 20,82 30,93 -18,27 73% -21,98
20-feb 240,22 22,37 36,11 -15,80 64% -21,16
21-feb 310,11 30,79 52,52 -12,80 7% -16,06
22-feb 290,90 19,83 32,18 -15,39 63% -21,04
23-feb 302,09 12,85 18,06 -17,75 2% -21,86
24-feb 285,47 6,16 11,23 -18,58 81% -21,03
25-feb 263,65 5,06 9,35 -20,18 1% -24,21
26-feb 253,29 6,38 10,55 -20,20 60% -26,01
27-feb 278,76 8,82 13,71 -20,62 60% -26,57
28-feb 244,99 3,96 7,24 -21,61 64% -26,90
01-mar 260,02 13,79 21,85 -18,40 70% -22,65
02-mar 173,90 16,53 28,06 -13,17 67% -18,07
03-mar 296,12 10,04 16,44 -15,00 81% -17,61
04-mar 253,30 2,21 5,48 -16,54 78% -19,48
05-mar 199,63 3,87 7,31 -18,91 2% -22,79
06-mar 183,03 2,88 5,91 -19,46 61% -25,28
07-mar 246,66 7,92 12,58 -17,90 62% -23,40
08-mar 276,42 11,40 16,37 -18,18 74% -21,79
09-mar 189,62 6,74 10,65 -18,86 73% -22,55
10-mar 225,19 5,89 10,80 -18,80 53% -26,15
11-mar 259,45 11,02 18,51 -14,88 67% -19,76
12-mar 296,80 11,58 17,70 -16,64 66% -21,75
13-mar 257,57 8,67 15,27 -15,81 45% -25,48
14-mar 258,55 4,14 8,17 -16,13 78% -19,20
15-mar 188,53 5,07 8,36 -16,41 74% -20,05
16-mar 190,84 3,87 7,17 -16,62 58% -23,24
17-mar 174,91 5,92 9,75 -15,26 51% -23,31

Tabla AVIII. Variables medidas por la estacion meteoroldgica instalada en el Campo Base del K2.
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