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Resumen

Los glaciares tropicales Andinos por su alta sensibilidad a las variaciones de temperatura
y precipitacion son de gran interés cientifico y socioeconémico para evaluar las fluctuaciones
climéticas. En este proyecto se adaptéd y aplicé un modelo hidroglaciolégico para analizar la
influencia de las condiciones meteorolégicas en la produccién de caudales en el glaciar 12 del
volcan Antisana (4735 — 5700m.s.n.m., 1,68 Km?, 0°29'S,78°9'0). La fusién de nieve y hielo
fue calculada mediante el balance de energia superficial distribuido (BESD), el cual permite
modelar el balance de masa sobre todo el glaciar. Para estimar los caudales producto de la
fusion y la lluvia, se acoplé un modelo de reservorio lineal que incluye la zona de morrena.
Los flujos de energia superficiales fueron simulados utilizando 20 franjas de altura desde la
base del glaciar hasta la cumbre, a resolucion 30 minutos entre el 02/07/2011 y 16/05/2013
(684 dias); se utilizo la informacion meteorologica (radiacion de onda corta, radiacion de on-
da larga incidente y emitida, temperatura del aire, humedad relativa, velocidad del viento y
precipitacion) medida por una estacion instalada sobre el glaciar a 4750 m.s.n.m. El modelo
fue validado con mediciones de balizas de ablacion, balance de masa anual interpolado para
algunas franjas de altura y mediciones de caudal de la estacién hidrolégica “Los Crespos”
(4520m.s.n.m., 2,4 Km? de area drenada, 70,4 % de cobertura glaciar) ubicada en la zona

morrena.

Durante el periodo de validacion (2012), el modelo simul6 adecuadamente el balance de ma-
sa en la zona de ablacion (4735 — 5050 m.s.n.m.) con RMSE=0.62 m de agua equivalente
(m.a.e.) donde ocurri6 95 % de la fusion total; mientras que sobre los 5100 m.s.n.m., el modelo
subestim6 0,09 m.a.e correspondientes a 17 % la acumulacién especifica. A pesar de esto, el
balance de masa especifico (—0,63 m.a.e.) y el gradiente de ablaciéon (—2,13 m.a.e. (100m)~!)
concuerdan con las estimaciones para glaciares tropicales con altitud mayor a 5400 m.s.n.m.
Aplicando el modelo de reservorio el caudal simulado alcanzé a reproducir la variabilidad
horaria (r? = 0,63,n = 11989, p < 0,05) y diaria (r?> = 0,6,n = 430,p < 0,05) del caudal
observado en la estacion hidrologica. Debido que el modelo no tomé en cuenta las pérdidas por
infiltracion ni recongelamiento, el caudal simulado fue aproximadamente 3,7 veces el obser-
vado, por tanto la descarga simulada muestra la capacidad potencial del glaciar para liberar
agua y conserva la influencia de la meteorologia a través de la fusion. La descarga potencial
acumulada en 2012 fue 4,084-10% m?, misma que se encuentra dentro de la magnitud calculada

en el glaciar Zongo ubicado en los Tropicos externos en Bolivia.
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Los meses enero y abril 2013 presentaron alta descarga ([0,17 — 0,22]m3s~!) debido a altas
temperaturas (> 1,5°C') y baja precipitacion (46 + 19 mm) que incrementaron la energia
superficial disponible hasta 107 + 19W m?d~!. Contrariamente los meses junio-julio-agosto
presentaron baja fusion (22 £ 5 mm a.e.) y descarga ([0,07 — 0,12] m3s~ 1) relacionada con
bajas temperaturas (< 0,8°C), alta nubosidad y alta precipitacion (81 + 32mm). Durante
eventos especificos diarios la temperatura diaria aumenté hasta 2,9°C' en la parte baja del
glaciar, el calor sensible alcanzé 74 W m?d~!; y la alta radiacion (221 W m?d~!) sumaron una
energia neta de 209 W m? d~!, ocasionando que la fusiéon y caudal aumenten hasta 73 mm a.e.

y 0,33m3s™! respectivamente.

La informacion generada permitird mejorar el conocimiento sobre los procesos asociados a la
ablacion y las tasas de ablacién y descarga en los glaciares tropicales, especialmente aquellos

ubicados en la cordillera Oriental de Ecuador y con elevacion mayor a 5400 m.
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Abstract

The Andean tropical glaciers, due to their high sensitivity to temperature and precipitation
variations, are of great scientific and socio-economic interest to assess the response of glaciers
to climatic fluctuations to which they are exposed. In this project, a hydro glaciological model
was adapted in order to analyze the influence of meteorological conditions on the melting flow
production in glacier 12 of Antisana volcano (4735 — 5700 masl, 1,68 Km?, 0°29'S, 780910).
The mass balance and melting over the whole glacier were computed by a distributed surface
energy balance (DSEB), while the melting and rain streamflow was estimated with 4 linear
reservoir models for snow, firn, ice and moraine zones. Surface energy fluxes were simulated
using 20 strips of 30 meters of height from the glacier snout up to the summit at half hourly
resolution between 02/07/2011 til 16/05/2013 (684 days). Meteorological variables (short wa-
ve radiation, incident and outgoing long wave radiation, air temperature, relative humidity,
wind speed and precipitation) were recorded by an automatic station at 4750 masl in the
ablation area. The model was validated with ablation stakes for measuring mass balance over
distinct intervals between 2011 and 2013, interpolated mass balance for some height ranges in
2012. Whereas the simulated flow was compared with measurements at 'Los Crespos’ hydro-

logical station (4520 masl, 2,4 Km? of drained area, 70,4 % glacierized) located at the moraine.

During the validation period (2012), the model simulated the mass balance adequately in the
ablation zone (4735 — 5050 masl) with RMSE = 0.62 m of water equivalent (m we) where
95 % of the total melting ocurred. While over 5100 masl, the model underestimates 0,09 m we
corresponding to 17 % of specific accumulation. Despite this, the specific mass balance (—0,63
m we) and the ablation gradient (—2,13 m we (100m)~!) agree with the estimates for tropical
glaciers with altitude greater than 5400 masl. Applying the reservoir model, the simulated flow
reached the hourly (r?2 = 0,63,n = 11989,p < 0,05) and daily (r? = 0,6,n = 430,p < 0,05)
variability of the observed flow at the hydrological station. Also the simulated flow rate was
approximately 3,7 times that observed because the model did not take into account the losses
by infiltration or refreezing, therefore the simulated discharge shows the potential capacity
of the glacier to release water and retains the influence of the meteorology through melting.
The potential cumulative discharge in 2012 was 4,084 - 106 m?, which is within the magnitude

calculated in the Zongo glacier located in the external Tropics of Bolivia.

January and April 2013 presented high discharge ([0,17 —0,22] m3 s! ) due to high tempera-
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tures (> 1,5°C') and low precipitation (46+19 mm) that increased the available surface energy
til 107£19W m2d~!. In contrast, the June-July-August months showed low values of melting
(22 £ 5 mm we) and discharge ([0,07 — 0,12] m3s~!) related to low temperatures (< 0,8°C),
high cloudiness and high precipitation (81+32 mm). For daily specific events the temperature
increased up to 2,9°C' in the lower part of the glacier, the sensible heat reached 74 W m?d !
and the high short wave radiation (221 W m?d~!) added a net energy of 209 W m2?d~!, cau-

sing the melting and discharge flow increased up to 73 mm we and 0,33m3s~! respectively.

The information generated will improve knowledge about the processes associated with abla-
tion and the rates of ablation and discharge in tropical glaciers, especially those located in

the Eastern Cordillera of Ecuador and with an elevation greater than 5400 masl.
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Capitulo 1

Introduccion

1.1. Antecedentes

Los Glaciares Tropicales son considerados indicadores del clima (Vincent et al., 2005) y
constituyen reservorios naturales por su contribucion a los recursos hidricos (Francou et al.,
2013). En este contexto, los glaciares 15 y 12 del volcan Antisana (ubicado 40 Km al oes-
te de la ciudad de Quito) han sido monitoreados desde el ano 1994 y 2005 respectivamente
(Francou et al., 2000; Céceres et al., 2009; Maisincho, 2015). Este monitoreo ha generado
datos y herramientas que permiten evaluar el impacto del clima y la meteorologia sobre los
glaciares ubicados en la zona tropical y ecosistemas de alta montana. Entre las herramientas
existen modelos fisicos y conceptuales para estimar la fusion del hielo y la nieve del glaciar
15« (Favier, 2004; Maisincho, 2015).

Mientras que en el glaciar 12 Ginicamente se han realizado actividades de monitoreo meteo-
rologico y glaciologico (Maisincho et al., 2007), estudios hidrolégicos en las zonas de paramo
(Mena, 2010; Ruiz, 2015; Minaya, 2016), y modelos conceptuales de fusion (Villacis, 2008).
Sin embargo no se intentado aplicar el balance de energia sobre la superficie glaciar (BES)
que permita conocer los procesos fisicos que ocurren durante la fusion del hielo/nieve; en

consecuencia el aporte en la produccion de caudales y la ablacién son desconocidos.

1.2. Planteamiento del problema

A pesar de los intentos para representar de manera confiable las variaciones de la fusion
y el caudal glaciar a partir de la meteorologia del sitio (Villacis, 2008); no se ha desarrollado
una herramienta de modelado para la evaluacion del recurso hidrico que se adapte a las condi-
ciones climaticas del glaciar 12 y que sea capaz de representar la variabilidad de los caudales

a escala diaria y mensual.

En este proyecto de investigacién, se propone estimar el aporte glaciar al caudal medido



en la estacion hidrologica “Los Crespos”’ (la cual mide el caudal de fusion principalmente)
y anélizar su variacion mensual a partir de las condiciones meteorologicas. Para calcular la
fusion sobre todo el glaciar se adaptara el modelo de balance energia superficial distribuido
(BESD) desarrollado en el glaciar 15« (Favier et al., 2004a; Maisincho, 2015), y se emplearé la
informacion colectada por una estacion meteorologica ubicada sobre el glaciar a 4750 m en el
periodo julio 2011-mayo 2013. Para validar dicho modelo se utilizaran mediciones de balance
de masa sobre la zona de ablacion y un perfil de balance de masa sobre todo el glaciar que
fue interpolado a partir de mediciones glaciologicas y geodésicas. Para obtener los caudales
de fusion se implementard un modelo de reservorio lineal que simule el transito de fusiéon y
lluvia sobre toda la superficie glaciar incluyendo la zona de morrena. Al final se compararéa la
descarga simulada con la observada en la estacion hidrolégica, y se analizaran las condiciones

meteorologicas que influyeron sobre los meses con descarga maxima y minima.

1.3. Justificacion

Existe un interés cientifico y socioeconémico por conocer la cantidad de agua que aportan
los glaciares del volcan Antisana a los caudales generados en alta montana (Calispa, 2010;
Francou et al., 2013; Pouget et al., 2015). Por un lado, cuantificar la produccion de caudales
permite evaluar la cantidad de fusion en funcién del clima y su tamano (Sicart et al., 2011; Naz
et al., 2014). Y por otro, el agua proveniente de la fusion glaciar se une al caudal de paramo
y juntos drenan hacia el sistema ‘Mica-Quito Sur’ (Ver Figura 1.1). El cual abastece de agua
potable a alrededor de 600000 habitantes en el sur de Quito y genera aproximadamente 9,5
Mw de electricidad, la cual es entregada a la red de transmision eléctrica nacional (Villacis,
2000).

1.4. Importancia

Para estimar la fusion glaciar se aplicarda el modelo de BESD porque es una herramienta

basada en principios fisicos! que permite:

e Conocer los procesos fisicos que ocurren durante la fusion del glaciar.

Calcular el caudal potencial de fusiéon en relaciéon a la meteorologia local y la morfologia

del glaciar.

Examinar los factores meteorologicos que controlan las variaciones del balance de masa.

Analizar datos hidro meteorologicos a distintas escalas temporales.

Probar hipotesis para generar informacion acerca de la relaciéon clima-glaciar-recursos

hidricos.

'El modelo realiza un inventario de los flujos radiativos y turbulentos sobre la superficie glaciar, y permite
cuantificar la energia disponible para la fusiéon o recongelamiento del hielo/nieve.
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Figura 1.1: a) Localizacion del sistema de agua potable Mica Quito Sur, el area sombreada de
rojo representa el area urbana de la ciudad de Quito. b) Vista 3D de las cuencas que confluyen
al sistema Mica Quito Sur”, y localizacion de las cuencas de Crespo y Humboldt en el flanco
oriental del Glaciar Antisana. c¢) Delimitacion del glaciar 12 (linea roja), la microcuenca
Crespos (linea negra gruesa) y la cuenca Humboldt (linea negra fina). Figura modificada de
Pouget et al. (2015)*.

“El autor refiere al sistema Mica-Quito Sur como Mica-Antisana, ya que en su estudio toma las cuencas del

sector occidental del volcan Antisana.

La aplicacion del modelo BESD permite relacionar la meteorologia y la fusién producida en
cualquier parte del glaciar a diferente escala temporal. E1 BESD acoplado a un modelo de
reservorio cominmente se lo denomina ‘modelo midroglaciolégico’ y permite estimar el caudal
proveniente de la fusién glaciar y la lluvia. Considerando que es la primera vez que se aplicara
esta metodologia con validacion directa sobre el glaciar 12, este proyecto justificara la marcada
reduccion de la fusion entre junio y septiembre (Favier et al., 2004a); y que el balance de masa
calculado sigue la tendencia para glaciares tropicales con altitud mayor a 5400 m (Rabatel
et al., 2013).

1.5. Objetivos

1.5.1. Objetivo general

Analizar la variacién estacional de los caudales glaciares de la cuenca del glaciar 12 usando
un modelo hidroglaciologico fundamentado en el balance de energia superficial y dinamica

glaciar.

Objetivos especificos

1. Adaptar un modelo de fusién existente para generar caudales usando principios fisicos.

2. Evaluar el funcionamiento del modelo adaptado con la ayuda de series de caudal obser-

vadas aguas abajo del glaciar.

3. Utilizar el modelo BES para analizar la influencia de la variacion estacional de los

factores meteoroldgicos sobre la cantidad de fusiéon resultante en el glaciar.



1.6. Organizacién del proyecto de investigacion

En el capitulo 1 se presenta la introduccién, después en el capitulo 2 se presenta una
breve descripcién de la zona de estudio, el réguimen hidro meteorologico del glaciar 12 y las
condiciones meteorologicas durante el periodo de estudio. En el capitulo 3 se presentan los
principios fundamentales y el desarrollo teérico del balance de energia superficial y el modelo
de reservorio lineal. En el capitulo 4 se detalla la aplicaciéon del modelo hidroglaciologico, y
se describe como fue calibrado el modelo de albedo y el modelo de reservorio. Posteriormente
en el capitulo 5 se presenta la validacién del modelo y los principales resultados obtenidos
a diferentes escalas temporal diaria y mensual. Finalmente en el capitulo 6 se presentan las
conclusiones respecto a los objetivos planteados y las perspectivas para complementar este

proyecto.



Capitulo 2

Zona de estudio, datos y régimen

clhimatico

2.1. Glaciologia

Antes de presentar y caracterizar la zona de estudio, se describen algunos términos uti-
lizados en la glaciologia que permitirdn relacionar los procesos fisicos que ocurren sobre un
glaciar. La mayoria de definiciones presentadas a continuacién han sido resumidas y adaptadas
de Singh et al. (2011).

e Un glaciar es una masa de hielo dura, gruesa y compacta que se forma durante muchos
anos mediante la compactacion de nieve. Un glaciar es un cuerpo de hielo dindmico que
avanza pendiente abajo debido a su propio peso y se caracteriza por tener tres partes

principales: zona de acumulacién, zona de ablacién y zona terminal.

En la zona tropical, la existencia de un glaciar depende de una altura minima y de las
fuentes de calor y humedad; ya que desde cierta altura, la temperatura es lo suficiente-
mente baja para permitir que la humedad suministrada por los alrededores se condense

en fase solida (nieve) (Villacis, 2008).

e La zona de acumulacion es la parte del glaciar que esta cubierta de nieve perpetua.
Esto ocurre a través de una variedad de procesos que incluyen la precipitaciéon y el
transporte de nieve por medio del viento hacia la cuenca glaciar desde un area adyacente.
En glaciares de montana esta zona generalmente se ubica en la parte alta cerca de la

cumbre o en zonas protegidas de la radiacién solar.

e La zona de ablacion es el area donde el hielo y la nieve se pierde por derretimiento
y escurrimiento, sublimacién, y transporte de nieve desde una cuenca glaciar. En esta
zona, donde el hielo va disminuyendo hasta desaparecer, los cambios de volumen son
méas evidentes para periodos de tiempo mayores a 2 anos (Francou et al., 2000). En

glaciares de montana, esta zona se ubica entre la linea de equilibrio y la zona terminal.



e La zona terminal marca la parte final de un glaciar donde se acumulan los restos de
hielo y comienza la zona de morrena. Los cambios en esta parte del glaciar se determi-
nan mediante monitoreo del avance/retroceso de un glaciar, ya que su ubicacion esté

directamente relacionada con el balance de masa.

e La morrena corresponde a los escombros! depositados alrededor de la zona terminal
debido a la ablacién y retroceso glaciar. La formacién de una morrena esta determinada

por la morfologia y evolucién del glaciar en el tiempo.

e La altitud de la linea de equilibrio (ELA) es la elevacion promedio de la zona donde
la acumulacién es igual a la ablaciéon durante un periodo de 1 ano. Las fluctuaciones
de la ELA estan relacionadas con la variabilidad climéatica debido a que la acumulacion
de nieve depende directamente de la cantidad y fase de precipitacion (Francou et al.,
2004).

Una vez reconocidas las partes principales de un glaciar, se definen los procesos fisicos mas

frecuentes en la zona de acumulacién y ablacién de un glaciar de montana.

e La ablacidn es el conjunto de procesos como la sublimaciéon y la fusién que disminuyen
la masa glaciar y reducen el nivel de nieve o hielo. La ablacion depende de la cantidad
de energia (por ejemplo de la cantidad de energia solar modulada por el albedo) ab-
sorbida por el glaciar y las variaciones de temperatura. Mientras que la acumulacién
representa los procesos que permiten aumentar la masa glaciar y permiten elevar el nivel
de nieve/hielo. En este proyecto so6lo se tomaran la fusion y sublimacién como procesos
de ablacion, mientras que la precipitacion solida (nieve o granizo) y transporte de nieve

por viento como procesos de acumulacion.

e La fusidn es el cambio de estado solido del hielo/nieve a liquido. Sucede cuando una
fuente de energia calienta el glaciar hasta que la temperatura superficial alcanza 0°C' y
lo derrite. La sublimacién ocurre cuando el aire en la atmosfera es ligeramente seco y
existe una fuente de energia como el viento, tal que el glaciar pasa directamente a fase
de vapor (Sicart, 2002). Para sublimar un mismo volumen de hielo/nieve se requiere 7.5

veces de energfa adicional que la fusion (Wagnon, 1999).

Descritas las partes de un glaciar (Figura 2.1) y los procesos que gobiernan cada zona, se
define el balance de masa (BM) como el método glaciologico que permite conocer la di-
ferencia entre la acumulacién y la ablacién ocurrida sobre un punto especifico durante un
periodo de tiempo (Ecuacion 2.1). El balance de masa en un punto generalmente se expresa
en milimetros de agua equivalente (mm we por sus siglas en inglés), valores positivos indican
ganancia de masa; mientras que, balances negativos indican pérdida y disminuciéon de masa
glaciar. Las series temporales de balance de masa y su distribucion espacial (en funcion de la

atura) permite la deteccion de cambios en el clima (Villacis, 2008).

'Rocas de diversos tamafios y generalmente compuestas de grava, tierra, o arcilla.
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Figura 2.1: Dindmica tipica de un glaciar de montana. El glaciar desciende desde la zona
de acumulacion hasta la zona de ablacién debido a su propio peso. Figura tomada de Sicart
(2012).

Integrando la ecuaciéon 2.1 sobre todo el glaciar y ponderandola por la superficie correspon-
diente (dSy;) se tiene el balance de masa especifico (Ecuacion 2.2), el cual permite reconocer

las zonas con mayor y menor aporte al balance sobre toda la superficie glaciar (Sy;).

b; = acumulacién; — ablacién; (2.1)

1
b=— [ b;-dS 2.2
5, [ s 22)

En la figura 2.2 se presentan los balances de masa de los glaciares 12 y 15« calculados
por Villacis (2008) para el ano 2005, que fue uno de los periodos donde se tuvo mediciones
completas y simultaneas en los dos glaciares del volcan Antisana (Maisincho et al., 2007). El
balance especifico para el glaciar 15 (linea verde) fue —789 mm we y para el glaciar 12 (linea

azul) fue —1041 mm we. La diferencia entre los balances se explico principalmente por:

e El drea del glaciar 15a (0,7 Km?) es menor que la del glaciar 12 (1.7 Km?).

e El pie del glaciar 12 (4730 m) desciende mas abajo que el glaciar 15a (4850 m).

Lo que significa que una porcién mas grande del glaciar 12 estuvo sometida a condiciones de
fusion, y por tanto en este glaciar hubo méas perdida de masa con respecto al glaciar 15a. Asi
mismo debido a que la zona de acumulacion en el glaciar 12 fue mayor que en el glaciar 15a,
la linea de equilibrio fue 5110 m para el glaciar 12 y 5150 m para el glaciar 15« (Villacis,
2008).
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Figura 2.2: a) Balance de masa anual (para 2005) en funcién de la altura para el glaciar
12 (linéa azul con triangulos) y para el glaciar 15« (linea verde con cuadrados). b) Balance
de masa especifico anual para el mismo ano en funcién de la altura tanto para el glaciar 12
(linea azul con triangulos) como el glaciar 15a (linea verde con cuadrados). Figura tomada

de Villacis (2008).

2.2. Zona de estudio

2.2.1. Red de monitoreo en el volcan Antisana

Para analizar la evolucién de los glaciares frente a las variaciones climaticas se han equipa-
do las lenguas glaciares 12 y 15 del volcan Antisana con estaciones meteoroldgicas automaticas
(AWS por sus siglas en inglés) instaladas sobre y cerca del glaciar, y balizas? en la zona de
ablacion. Se ha implementado una red de pluvidmetros totalizadores y pluvidgrafos sobre la
zona cercana al glaciar y sobre la zona de paramo de la cuenca 'Humboldt’ (Figura 2.3).
Existen ademas dos estaciones hidrolégicas, la primera ubicada a 4010 m en la parte baja de
esta cuenca y la estacion hidrologica los Crespos ubicada a 4521 m en la morrena del glaciar
12 (Caceres et al., 2009). Toda esta red se mantiene gracias a la cooperacion que mantienen

el INAMHI?, la EPMAPS-Q?, la EPN® y el IRDS (Francou et al., 2011).

Se usaran los datos registrados por las AWS ubicadas sobre el glaciar 12 a 4750 m (SAMA-
E2), a 5000 m (SAMA-JR) y 5200 m (SAMA-JS). La temperatura y precipitacion registrada
en la estacion P8 ubicada en la morrena (4720 m), la temperatura registrada por la estacion
PRAAT" ubicada sobre la morrena al frente del glaciar (4730 m) y el nivel de agua registrado
por la estacion hidrologica Crespos (4520 m). Las balizas que permitiran calcular el balance

de masa se instalaron en la zona de ablacion entre 4735 m y 4850 m. La figura 2.4 muestra

2Estacas de plastico (generalmente tubos rigidos de PVC de una pulgada de diametro) enterradas sobre
el hielo.

3Instituto Nacional de Meteorologia e Hidrologia

4Empresa Publica Metropolitana de Agua Potable y Saneamiento de Quito

SEscuela Politécnica Nacional

SInstituto de Investigacion para el Desarrollo (Institut de Recherche pour le Développement)

"Proyecto Regional Andino de Adaptaciéon al Cambio Climatico / Adaptacién al impacto del retroceso
acelerado de glaciares en los andes tropicales.
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Figura 2.3: Red de monitoreo instalada sobre las cuenca del glaciar 15, del glaciar 12 y la
cuenca Humboldt. Figura modificada de Villacis (2008).

la ubicacion de los equipos de monitoreo usados en este proyecto.
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Figura 2.4: Izq.: Distribucion de los glaciares del volcan Antisana para el ano 2009 segin
Basantes (2015), resaltan en rojo los glaciares 12 y 15. Der.: Carta de instrumentacion del
glaciar 12 usado en este proyecto, modificada de Maisincho (2015). Ortofoto: SIGTIERRAS.

2.2.2. Glaciar 12 ’Los Crespos’

El nombre de ’Glaciar 12’ fue asignado por Hastenrath (1981), y posteriormente nombrado
como ’Glaciar Crespos’ por Meyer (1993). Este glaciar tiene un perimetro aproximado de 2,4
Km, un largo promedio de 0,7 Km (Villacis, 2008) y una superficie de 1,73 Km? (para 2014
segin Basantes (2015)). El glaciar desciende desde la cumbre (5705 m) hasta 4735 m (Figura
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2.5). Su eje tiene una orientacion sudoeste en la parte alta el cual gira hacia el oeste en la
parte baja. La pendiente media en la zona de ablacion es 15°, la cual alcanza su méximo entre

los 5300 y 5500 m, finalmente en la cumbre forma una planicie pequena.

El agua producto de la fusién glaciar drena en su mayoria hacia una laguna situada al pie
del glaciar, recorre la morrena aguas abajo y pasa por la estacion hidrologica Crespos. Estos
escurrimientos de origen glaciar posteriormente se unen al caudal proveniente de la zona

paramo y descienden hasta la estacion hidrologica Humboldt (Figura 1.1).

Figura 2.5: Vista oeste del volcan Antisana. Se aprecia en el centro el glaciar 12, la cumbre
maxima (5705 m) a la izquierda, la laguna de origen glaciar (4720 m) y los escurrimientos
que drenan hacia la estacion hidrologica Crespos en la esquina inferior izquierda. Fotografia:
L.F. Gualco

El glaciar 12 del volcan Antisana es un glaciar tropical (Kaser and Osmaston, 2002) y debido
a su ubicacion es sensible a las variaciones de temperatura superficial del Pacifico (fenémeno
ENSO), y a los flujos de humedad provenientes del océano Atlantico y la cuenca Amazénica
(Vuille et al., 2000; Villacis, 2008). Por otro lado la irregularidad propia del volcan genera
gradientes de temperatura y precipitacion (Basantes, 2015; Ruiz, 2016) que influyen sobre las

condiciones climéaticas del glaciar.

2.3. Datos:

2.3.1. Datos meteorologicos:

En este proyecto se usaron los datos registrados cada 30 minutos por las estaciones au-
tomaticas meteorologicas moébiles de altura (SAMA) en el periodo 2011-2013%. Las estacion
SAMA-E2 (4750 m) dispone de los sensores necesarios para registrar las variables meteoro-
logicas que permiten calcular el BES. La estacion SAMA-JR (5000 m) dispone de sensores

para medir la temperatura y humedad relativa del aire, mientras que la estacion més alta

8Debido a las dificultades de mantener las estaciones de altura, este periodo se reduce a casi 11 meses de
observaciones continuas en simultaneo para las 3 estaciones. Ver figura 2.7.
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(SAMA-JS) instalada a 5200 m cuenta con sensores de temperatura, humedad relativa del
aire y velocidad del viento. De la estacion PRAA-MORRENA, ubicada en la morrena frontal
del glaciar 12, y del termoémetro T-P8 se tomaron solamente los datos de temperatura; los

cuales fueron efectuados por un sensor del mismo tipo que las estaciones SAMA?.

Figura 2.6: Estaciones meteorologicas automaticas (AWS) instaladas y habilitadas por el
INAMHI sobre el glaciar 12 en el periodo 2011-2013. Estacion SAMA-E2 a 4750 m (izquierda),
SAMA-JR a 5000 m (centro) y SAMA-JS a 5200 m (derecha). Imégenes tomadas de Maisincho
(2011, 2012a,b).

Para que las variables meteorologicas se encuentren dentro del rango de medicién correcto,
los datos registrados por las estaciones meteorologicas y termoémetros se corrigieron y tra-
taron segun criterios reportados para el glaciar 15a por Delachaux (2005). Las correcciones

consistieron en:

e Humedad relativa (RH en %): En ocasiones el sensor se satura por lo que pierde
precision y el valor de RH supera el 100 %, estos valores fueron reemplazados por 100 % y
aquellos que sobrepasaron 110 % fueron marcados como vacios. Entre el 02/07/2011 y el
16,/05/2013 se corrigieron el 2% de valores de humedad relativa para que no sobrepasen

el 100 %, y no existio vacios de esta variable.

e Temperatura ventilada (T en °C): Se verifico que los datos se encuentren dentro de
rangos registrados en los glaciares del Antisana (Favier et al., 2004a; Delachaux, 2005),
si se encontraban valores extremos o atipicos se procedi6é a promediar los valores de
antes y después de esa medicion y reemplazarlo. El porcentaje de valores corregidos fue
menor al 1% debido a que el sensor de temperatura mantiene un rango de operacion

mayor que el de humedad relativa (Ver Anexo A).

e Velocidad del viento (u en m s™!): Existieron perfodos con u = 0 debido a que
probablemente el sensor estuvo congelado o cubierto de nieve. Estos valores fueron
corregidos asignandoles un valor minimo (0.1 m s7!); porque aunque existen intervalos
cortos (< 5 min) de relativa calma, siempre existe turbulencia en la zona del Antisana.
Si el periodo es muy largo, aquellos datos son marcados como vacios. Afortunadamente
entre el 02/07/2011 y el 16/05/2013 no hubo vacios de datos y se corrigi6 solamente el

1% de mediciones.

9Para ver especificaciones técnicas de los sensores utilizados en las estaciones refiérase al Anexo A.
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e Radiacién de onda corta incidente y reflejada (en W m2): Durante la jornada
diurna (entre las 7h y 17h) los valores de radiacion de onda corta incidente (SWip.)
pueden alcanzar 1200 W m™ y no deberian superar el valor de la constante solar (1360
W m™2). Pero en los trépicos y sobre un glaciar, el efecto lente de las nubes y el reflejo
de los alrededores provocan que los valores instantaneos lleguen a 2000 W m™. Las
correcciones realizadas fueron < 1% del total de datos suponiendo un valor maximo de
albedo 0.9 mediante la relacion SWi,. = SW;e;/0,9 con SW,..s la radiacion de onda

corta reflejada.

e Radiacién de onda larga incidente y emitida (en W m™2): La radiacién incidente
de onda larga tiene origen atmosférico y los valores teéricamente posibles se encuentran
entre 180 y 350 W m™, valores fuera de ese rango son promediados entre sus valores
vecinos si éstos son vélidos. Caso contrario si dos valores continuos son invalidos se
los marca como vacios. Entre el 02/07/2011 y 16/05/2013, valores < 1% se rellenaron

tomando la media entre los valores vecinos y no existi6é vacios.

Por otro lado, existi6 pequenas lagunas de datos en la radiaciéon de onda larga emitida
correspondientes al 3% de valores. Estos vacios se rellenaron usando la temperatura

superficial segin la formula de Stefan-Boltzman (ecuacion 2.3):

LWT = O-T*iuperficial (23)
Con o = 5,671078 (W m2 K*), se asumio6 T per piciar = 273,15 K en el dia (valido en

un glaciar temperado (Kaser and Osmaston, 2002)); mientras que en la noche se tomo
T;uperficial = Tuire +0,02LR. Con LR = —0,84°C (100m) ! el gradiente de temperatura
de la zona (Seccion 2.5.4), y 0,02 corresponde a la altura que se encuentra el sensor de

temperatura ventilada (2 metros sobre la superficie).

2.3.2. Datos de precipitacién

La precipitacion medida por el pluviografo P8’ instalado sobre la morrena del glaciar 12
(Figura 2.3), fue tratada y corregida para eliminar los errores de registro asociado a fallas
del sensor. Sin embargo, entre el 29/07/2011 y 29/11/2011 existieron 62 dias con vacio de

10, n

datos. Debido a la baja correlacion (r? < 0,1) de este pluvidgrafo con P7 méas cercano 0

se utilizé esta informacion para rellenar los vacios.

Para evitar recortes en el periodo de modelizacion (Seccién 5.2) se usara la precipitacion
registrada por el pluviégrafo P-ORE!! instalado en la morrena frontal del glaciar 15c a 4785
m (Anexo A). En consecuencia, los caudales de fusion simulados entre el 29/07/2011 y

29/11/2011 no seran tomados en cuenta para la validacion del modelo hidroglaciologico.

0Pposiblemente porque la serie del pluviégrafo P7 present6 varias lagunas en los datos durante el periodo
de estudio.

" Observatorio para investigacion del medio ambiente (Observatoire de Recherche en Environment) insta-
lado para brindar informacién del glaciar a largo plazo.
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2.3.3. Datos hidrolégicos

Los niveles de agua registrados en la estacion Crespos (Anexo A), fueron corregidos
segin los criterios descritos en Caceres et al. (2009). Las correcciones se realizaron para
eliminar discontinuidades en el nivel de agua, y se usaron puntos de control obtenidos mediante
mediciones directas'? para validar estos niveles. Luego de esto, la serie de cotas continua fue

transformada a caudal usando la curva de descarga'® descrita en la ecuacion (2.4).

Qcr = a(1,32(h + b)Y + 1,69L"2(h + b)) (en m3 s71) (2.4)

Donde Q¢ es el caudal equivalente, h el nivel de agua (en metros), a = 0,964, b =0y L = 0,42
son parametros de ajuste propios del vertedero ubicado en esta estacion limnigrafica. La curva
de descarga fue obtenida mediante interpolacién de las medidas experimentales de caudal y

alturas de nivel de agua realizadas por Villacis (2008) y Céceres et al. (2009).

2.3.4. Datos glaciolégicos

Durante el perfodo 2011-2013, las mediciones de balizas'® fueron intermitentes. Esto no
permitié calcular el balance de masa anual neto. Sin embargo, se recuperaron varios micro
periodos de mediciones!® que fueron tratados segiin Francou and Pouyand (2004); Céceres
et al. (2009). Para calcular el balance de masa en un punto del glaciar se aplico la ecuacion
(2.5).

bim, = 10(—phicio(hm — hm—1) + pPnieve(Nm—1 — Ny))  (en mm we) (2.5)

Donde ppielo es la densidad del hielo, ppicve es la densidad de la nieve (ambas en g cm™), biyy,
es el balance de masa glaciar en un punto especifico i durante un mes (m) dado, h es la altura
que sobresale la baliza respecto a la superficie del hielo (en ¢m), N es el espesor de la capa

de nieve (en cm), m — 1 corresponde a la medicion del mes anterior.

Los balances de masa calculados entre los 4730 m y 4800 m en la zona de ablacién, fueron
agrupados y promediados de acuerdo a su ubicacidén para obtener balances de masa por rangos
altitudinales de ~ 20 metros. Finalmente, se calcul6 el balance de masa para varias alturas
para el afio 2012. Los cuales se obtuvieron a partir de un balance geodésico'® y mediciones
glaciologicas luego de aplicar la metodologia descrita en Lliboutry (1974) y desarrollada por
Basantes (2015).

2Los controles se realizaron en las fechas correspondientes a la descarga de datos realizadas por personal
de la EPMAPS-Q y el INAMHI.

13La curva de descarga o calibracién de caudales describe una funciéon del caudal y nivel del agua en un
tramo determinado de un cauce. Esta funciéon toma en cuenta la geometria del vertedero sobre la que pasa el
agua, y es calibrada a partir de una serie de aforos que se realizan por un largo periodo de tiempo.

Estacas enterradas sobre el glaciar que indican el nivel de ablacion.

De acuerdo a las libretas de campo facilitadas por el departamento de glaciologia del INAMHI.

6Meétodo para calcular la diferencia volumetrica de un glaciar a partir de la diferencia entre modelos de
topografia superficial en dos periodos distintos.
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Los balances de masa recuperados y los de 2012 servirdn para calibrar y evaluar el modelo

hidroglaciolégico de forma puntual y distribuida (Seccion 5.1).

2.3.5. Homogenizacion temporal de datos hidrometeorolégicos

Debido a que las variables meteorologicas e hidrologicas fueron medidas a distintas escalas
de tiempo fue necesario aplicar el siguiente procedimiento, para que la informaciéon pueda ser

ingresada en las simulaciones:

e Promediar la informaciéon meteoroldgica cada 30 minutos que sera utilizada en el BESD.
e Acumular la precipitacion medida en P8 cada 30 minutos que sera utilizada en el BESD.

e Acumular la precipitacion medida en P8 cada 60 minutos que sera utilizada en el médulo

de reservorio para el escurrimiento de la lluvia sobre el glaciar y morrena.

e Promediar los caudales observados en la estaciéon 'Crespos’ cada 60 minutos que seran

utilizados para validar los caudales simulados en el médulo de reservorio.

Informacién disponible

La figura 2.7 resume los datos disponibles después de realizar las correcciones descritas
en las secciones anteriores ( 2.3.1, 2.3.2y 2.3.3). El periodo comprendido entre 02/07/2011
y el 16/05/2013 corresponde al tiempo con mayor informaciéon meteorologica de la estacion
SAMA-E2, el cual serda tomado como periodo de simulaciéon y seréd denominado como “periodo

ensamble”.

2.4. Informacién geografica de la cuenca del glaciar 12

Las caracteristicas geograficas del glaciar 12 (Figura 2.8) y la morrena fueron derivadas a
partir de un modelo digital de elevacion (MDE) con resolucion espacial (pixel) 10 x 10 metros.
El cual fue obtenido por Basantes (2015) a partir de interpolacion de puntos restituidos usando

fotogrametria aérea y GPS diferencial.
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Figura 2.7: Datos hidrologicos, pluviométricos, meteorolégicos y glacioldgicos disponibles en
el glaciar 12 para el periodo 2011-2013: a) Datos hidrolégicos y pluviometricos (escala 30 y 60
minutos). b) Datos meteorologicos correspondientes a la estacion SAMA-E2 y temperatura
medida en las estaciones SAMA-JR, SAMA-JS y PRAA (morrena). Todos a escala 30 minutos.
c) Datos glaciologicos: balance de masa mensual para 3 franjas de altura y el balance de
masa reanalizado (2012). La franja gris entre entre el 02/07/2011 y 16/05/2013 representa el
periodo denominado ’ensamble’ que fue escogido como el periodo para la modelacién hidro-
glaciologica.
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Figura 2.8: Modelo digital de elevacién e instrumentaciéon sobre el glaciar 12. La linea marrén
indica el limite de la morrena.
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2.5. Reégimen hidrometeorolégico

Climatologicamente el volcan Antisana (0°29'6”.S,78°8'31”0) pertenece a la zona tropical
interna, la cual es caracterizada por una ligera estacionalidad de la temperatura y humedad
(Kaser and Osmaston, 2002). Esto indica que la amplitud térmica anual'” (AT, = 0,82°C
para 2012) es menor a la amplitud diaria'® (AT, = 4,5°C para 2012) (Seccion 2.5.4); y por
pertenecer a los tropicos permite asumir que los glaciares se encuentran a temperatura de

fusion durante el dia (glaciar temperado).

Por otro lado, las masas de aire himedo provenientes de la Amazonia son empujadas por los
vientos originados en el Atlantico en direccion este-oeste. Estos flujos de humedad chocan
con las laderas orientales de los Andes y originan un continuo ascenso del aire que resulta en
el enfriamiento adiabatico de estas masas y provocan fuertes precipitaciones en la zona del
Antisana. Asi mismo, debido a su ubicaciéon recibe un aporte de precipitacién proveniente de
la franja interandina (Vuille et al., 2000).

Como consecuencia de estas particularidades, la acumulaciéon y ablacién ocurren de manera
simultanea durante todo el ano. Esto implica que el caudal de fusién es perenne y su magnitud
dependera de la energia disponible. Por tanto, pequenas variaciones en la temperatura tienen
un gran impacto en el balance de energia; especialmente en el balance radiativo que depende
del albedo y que es controlado por la fase de precipitacion (Favier et al., 2004a; Francou et al.,
2004).

2.5.1. Régimen de precipitaciéon

La figura 2.9 muestra la precipitacion acumulada mensual medida por el pluviografo P8
en el perfodo 2005-2013. Se aprecian dos maximos de precipitacion el primero entre febrero
y junio con mayor variabilidad en abril, y el segundo entre octubre y diciembre con mayor
variabilidad en noviembre; y un minimo entre agosto y septiembre. Esta distribucién bimodal
evidencia los diferentes origenes de la precipitacion en el Antisana que afectan al glaciar 12:
el régimen amazonico (con un maximo entre junio y julio) y el régimen interandino (con dos

maximos en febrero-mayo y octubre-noviembre) (Vuille et al., 2000).

La presencia continua de lluvias y nubosidad durante todo el ano debido a este complejo
régimen imposibilita definir claramente un periodo seco y otro hiimedo como sucede en la
zona tropical externa (Wagnon, 1999). Por lo que, la formacién de penitentes'? en la zona de

ablacion es poco probable.

"Diferencia que existe entre las temperatura del mes mas calido y la del mes mas frio del afio.

8Diferencia que existe entre la temperatura del dia mas caliente y la del dia mas frio del afio.

197,05 penitentes son crestas irregulares de nieve o hielo similares a cuchillas que estan muy proximas entre
si. Estas formaciones son caracteristica tipica de las altas cordilleras (generalmente se forman por encima de
4000 m) de los tropicos secos y subtropicos, y sus aspas siempre estan orientadas en la direccion general del
sol.

16



La variabilidad de la precipitacion esta relacionada con el fenémeno de El Nino-Oscilacion del
Sur (ENSO); pues los afios de El Nino (fase calida de ENSO) tienden a ser més calidos y mas
secos que el promedio, mientras que los afos de La Nina (fase fria de ENSO) son asociados

con condiciones més frias y humedas (Vuille et al., 2000; Francou et al., 2004).
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Figura 2.9: Precipitacion acumulada mensual (linea azul) y temperatura mensual del aire
(linea roja) registradas en el glaciar 12. Los valores medios y la desviacion estandar fueron
calculados sobre 8 anos (2005-2013) para la precipitacion y 4 anos (2011-2015) para la tem-
peratura del aire. Se consideraron solamente meses con informacion mayor al 85 % de datos
disponibles.

2.5.2. Reégimen de temperatura

La temperatura sobre el glaciar 12 a 4750 m se mantiene homogénea todo el ano (media
anual 1,26°C') y presenta un méaximo entre marzo-mayo (1,66°C') y un minimo entre junio-
septiembre (0,79°C). El régimen de temperatura del glaciar 12 es similar al medido sobre la
morrena del glaciar 15« a 4850 m (media anual 1,1°C'). La diferencia de temperaturas (Figura
2.10) puede deberse a la diferencia de altura a la que estan ubicadas las estaciones. El maximo
de temperatura en ambos sitios coincide con el periodo de mayor humedad especifica y mayor
factor de nubes (Favier et al., 2004a), mientras que el minimo se relaciona a la disminucion

de precipitacion y alta velocidad del viento entre junio-septiembre.

2.5.3. Reégimen de caudal

La descarga mensual promedio en la estacion 'Los Crespos’ es 0,045 m™ s y presenta va-
riaciones entre 0,026 m™ s y 0,058 m™ s7!. El caudal medido en esta estacion indica un flujo
permanente de agua con valores minimos entre junio y agosto y valores més altos de octubre a
mayo (Figura 2.11). Los bajos valores de descarga son consecuencia de una mayor velocidad
del viento (> 6 m s!) y poca nubosidad que disminuyen la energia disponible y ocasionan
pérdidas de masa mediante sublimacion en lugar de fusion (Favier, 2004). Los altos valores
de descarga son consecuencia de la alta fusion glaciar (> 3 mm we por dia) que resulta de

fuerte absorcion de radiacion de onda corta (es decir valores de albedo < 0,3 como resultado
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Figura 2.10: Temperatura media mensual del aire medida sobre el glaciar 12 a 4750 m (linea
roja) en el periodo 2011-2015 y sobre la morrena del glaciar 15« a 4850 m (linea azul) en el

periodo 2005-2015. Se consideraron solamente meses con informacién mayor al 85 % de datos
disponibles.

de precipitacion liquida sobre la zona de ablacion) y el alto contenido de calor presente en la

atmosfera (humedad especifica > 6 g Kg! y temperatura del aire > 1,3°C).

La correlacion entre la precipitacion y la descarga es débil (r? = 0,25), lo que indica que el régi-
men del caudal observado es controlado principalmente por la fusiéon glaciar; la ctial responde

a las variaciones de energia disponible (BES) debido a la interaccion glaciar-atmosfera.
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Figura 2.11: Descarga media mensual medida en la estacion Crespos (70 % de cobertura
glaciar). Valores medio y desviacién estandar fueron calculados en el periodo agosto2003-
mayo2015 (~ 11 anos). Se consideraron solamente meses con informacion mayor al 85 % de
datos disponibles (n ~ 8).

2.5.4. Condiciones meteorologicas

En esta seccion se describe las condiciones meteorolégicas registradas por la estacion
SAMA-E2 (4750 m) en el periodo ensamble sobre la zona de ablacién. Ademas se inclu-
yen los valores promedio del ano hidrolégico 2012; periodo que servira de referencia para la

calibraciéon del modelo hidroglaciolégico. La ausencia de estacionalidad de temperatura y pre-
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cipitacion dificulta discriminar entre una época seca y hiimeda, para evitar este inconveniente

se reporta la media y valores diarios extremos del periodo ensamble y de 2012 (Tabla 2.1).

Temperatura del aire, humedad y viento

De acuerdo a la informacién registrada a 4750 m, la amplitud térmica anual fue AT, =
0,82°C' en 2012, la amplitud térmica diaria fue AT; = 4,5°C para 2012 y 6,6°C' para el periodo
ensamble. Finalmente, la amplitud instantanea®® fue AT, = 14,8°C en 2012 y 17,7°C en el
periodo ensamble. Estos valores indican que sobre el glaciar 12 se cumple AT, < ATy < AT;,

que es caracteristica de la zona tropical interna (Kaser and Osmaston, 2002; Wagnon, 1999).

La figura 2.12, muestra que la humedad especifica y relativa presentan una alta correlacion
(r? = 0,85) debido a la baja variabilidad de la temperatura diaria. La velocidad del viento es
muy variable a nivel diario, sin embargo entre junio y septiembre de 2011 y 2012 aument6 2

L en promedio. Esto provoco un transporte de humedad en la capa limite cercana a la su-

ms
perficie. Adicionalmente, la sublimacién producida en esos meses, provoco que la temperatura

del aire sobre el glaciar disminuya aproximadamente 1,5°C'.

Figura 2.12: Promedios diarios (linea gris) y media moévil sobre 15 dias (linea negra) de la
temperatura ventilada 7', humedad especifica ¢, humedad relativa RH y velocidad del viento
u medidas sobre el glaciar 12 a 4750 m entre 02/07/2011 y 16/05/2013.

Radiacion incidente

La figura 2.13 indica que la radiaciéon incidente de onda corta y larga estan anticorrelacio-

nadas (r2 = —0,76), siendo més notable entre junio y septiembre 20122, La baja nubosidad

20Djiferencia entre la méxima y minima temperatura registradas cada 30 minutos.
211,a correlacion entre el factor de nubosidad Vv SWine fue r? = 0,68.
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(factor de nubes diario menor a 0.6) provoco que la radiacion incidente de onda larga disminu-
ya y que la radiacion incidente de onda corta alcance valores maximos diarios (352,9W m~=2).
Asi mismo entre marzo y abril la nubosidad aument6 (factor de nubes diario mayor a 0.6) y

provoco que la radiacién de onda corta alcance su minimo (72,7 W m=2).
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Figura 2.13: Promedios diarios (linea gris) y media movil sobre 15 dias (linea negra) de la
radiacion incidente de onda corta SWi,., radiacién incidente de onda larga LW;,. y el factor
de nubes sobre el glaciar 12 a 4750 m, entre 02/07/2011 y 16/05/2013. Adicional se muestra
la radiaciéon solar tedrica extraterrestre (STOA) reducida por 50Wm~2 (linea roja). Esta
envolvente muestra los posibles maximos de radiacion en dias despejados segin Favier (2004).

Valores diarios y extremos diarios en 2012 y periodo ensamble

Periodo ensamble 2012

Variable minimo | maximo | media | minimo | maximo | media
q(gKg™h 1.1 7.1 5.8 1,7 6.8 5.7

H (%) 16.0 99.1 81.3 25,9 98,4 81,8
T (°C) -2.8 3.7 1.2 -1.4 3.0 1.0
u (ms™1) 0.6 11.8 3.8 0.9 11.8 4.1
SWine(Wm™2) 72.2 366.1 214.2 72.7 352.9 213.7
LWine(Wm=2) 210.9 320.6 279.3 218.3 316.3 278.,8
Nubosidad 0.02 1.1 0.6 0,1 1.1 0.5

Tabla 2.1: Valores diarios medios y extremos rde las variables meteorologicas medidas sobre
el glaciar 12 a 4750 m en el periodo ensamble y 2012 respectivamente.

La tabla 2.1 resume los valores diarios medios y extremos medidos a 4750 m durante el
periodo ensamble y 2012. Para los dos periodos los valores son similares; con excepcion de la
temperatura, la cual aumenté por encima de la media en 2013 (Seccion 5.2.2). Por otro lado,

la radiacion incidente y humedad del aire en 2012 presenta valores similares a los registrados
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en 2004 a 4850 m sobre la morrena del glaciar 15a(Favier et al., 2004a). Esta caracteristica
permitira verificar que la magnitud de los flujos de energia en el glaciar 12 y 15« son similares
(Seccion 5.2).

Precipitaciéon y caudal en 2012
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Figura 2.14: a) Caudal diario medido por la estacion limnigrafica Crespos a 4520 m, en 2012
con 69% de datos disponibles. b) Precipitacion diaria solida (barras azul), liquida (barras
roja) y acumulada (linea negra) a 4730 m.

La precipitacion registrada por el pluviémetro P8 (Figura 2.14) indica un acumulado de 790
mm en 2012, de los cuales 469 mm (59 %) corresponden a nieve y 321 mm (41 %) a lluvia 2.
Por otro lado, las mediciones del caudal en 2012 fueron intermitentes y tnicamente se tuvo
el 69 % de valores diarios (n = 252), lo que impidi6 reconocer la estacionalidad del ciclo de

1

descarga. A pesar de esto, la descarga media fue 0,033 m® s, con un maximo (0,064 m? s)

a inicios de abril y un minimo (0,010 m? s!) a mediados de agosto.

Direccion del viento

En zonas de alta montafia existen dos tipos de viento: los regionales asociados a procesos

de circulacion atmosférica y los vientos locales asociados a la topografia local.

e Vientos del este: vientos regionales producidos a gran altura que prevalecen cerca del
ecuador todo el ano. Durante el verano boreal los vientos del Este se intensifican y
como resultado se tiene cielo generalmente despejado en la regiéon alta de los Andes
ecuatorianos (Hastenrath, 1981). Por tanto, la pronunciada circulacién entre junio y
septiembre provoca que la velocidad del viento aumente considerablemente con respecto

a la media. Para 2012 el valor promedio fue 4,1 m s™!

el viento alcanzo 6,42 m st

; mientras que en junio-septiembre

e Vientos catabéticos ocurren cuando las masas de aire en contacto con el glaciar se enfrian
y se deslizan pendiente abajo debido a la gravedad. Las regiones de alta montana pro-
ducen vientos locales como resultado de las diferencias térmicas debido principalmente

al enfriamiento radiativo de la superficie glaciar bajo condiciones claras (especialmente

22La seccién 4.2.3 presenta el método empleado para reconocer la fase de precipitacion.
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en la noche); lo que proporciona aire mas frio cerca de la superficie (Singh et al., 2011).

Este tipo de viento es asociado a horas de la madrugada y primeras horas de sol.

e Vientos anabaticos fluyen hacia arriba de una montana desde los valles inferiores du-
rante el dia. Se producen debido al calentamiento radiante de las laderas inferiores por
conveccion??. Este tipo de viento es mas comtn cuando las pendientes y laderas que ro-
dean el glaciar son libres de nieve y mas secas, lo que permite un rapido calentamiento
de la superficie debido a la fuerte absorciéon de radiacion solar. En épocas de frecuente
precipitacion, las laderas mas bajas estan cubiertas de nieve y no permiten absorber
la radiacion solar y generar calor convectivo debido al alto albedo (Singh et al., 2011).
Generalmente este tipo de viento se registra desde la media manana (10h) cuando el sol
llega por completo a valles y laderas cercanas al glaciar hasta horas antes de la puesta

de sol.
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Figura 2.15: Distribucién de la direccién del viento registrada sobre el glaciar 12 cada 6h
durante el periodo ensamble. El norte se marca en 0 grados, la parte alta del glaciar se orienta
entre 40° y 120°, mientras que las morrenas que lo rodean se orientan entre 220° y 300°
principalmente.

Una vez definido los tipos de viento existentes en el glaciar, se analizo las frecuencias de di-
reccion del viento en periodos de 6 horas para 2012 (Figura 2.15). Se encontré que de Oh a
6h el viento proviene preferentemente del cuerpo del glaciar, de los cuales el 40 % desciende
directamente desde la parte alta, de 6 a 12h apenas el 30 % de los vientos provienen de la parte
alta, el resto se distribuye entre el sur y la morrena. De 13 a 18h el viento tiene 2 direcciones
preferenciales, 33 % proviene directamente de las laderas en la zona de morrena y 35 % provie-

ne del sur, finalmente entre las 19 y Oh se vuelve a tener una distribucion similar a la de 0 a 6h.

Repitiendo este anélisis para el periodo ensamble, se encontraron relaciones semejantes. Con
lo que existen 3 zonas preferenciales del viento: la primera entre 40° y 120° en relacion a

vientos catabaticos preferentemente entre 18h y 6h, la segunda entre 220° y 290° con mayor

23E1 flujo convectivo de particulas permiten que el aire caliente y menos denso se eleve y que el aire mas
denso y frio descienda.
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frecuencia entre las 12h y 18h asociados a los vientos anabéticos y la tercera procedente entre
120° y 220° preferentemente entre las 12 y 18h.

Debido a que el cuerpo mismo de la montana su sombra cubre el glaciar 12 y parte de la
morrena de la radiacion hasta aproximadamente las 10h, por lo que los vientos catabaticos
pueden ocurrir hasta esa hora. La existencia de esta tercera direcciéon preferencial podria

corresponder a vientos anabéticos provenientes de la morrena perteneciente al glaciar vecino.

Gradiente altitudinal de temperatura

Entre el 14/07/2012 y 09/08/2013 (391 dias) mediciones de temperatura simultaneas cada
30 minutos en las 3 estaciones SAMA y la estacion PRAA-MORRENA permitieron calcular
el gradiente de temperatura que permitiré extrapolar esta variable sobre todo el glaciar. Para
esto se aplico la ecuacion 2.6, con Az = 447 m la diferencia de alturas en la estacion SAMA-
JS y la SAMA-E2, y AT la diferencia de temperatura entre éstas.

AT cC

VT_A—Z (m)

(2.6)

En promedio, el gradiente de temperatura fue —0,84°C(100m)~! (Figura 2.16); sin embargo
aproximadamente 25 % de éstos valores fue menor a —1°C(100m)~! (Figura 2.17) revelando
que la diferencia de temperaturas entre la parte alta y baja puede ser mucho mayor espe-
cialmente durante las noches. Por otro lado, existe un pequeno porcentaje (aproximadamente
1,5% de los valores registrados) que presentan inversién de temperatura?*. Estas caracteris-
ticas verifican que en zonas montanosas, la temperatura desciende con la altura debido al
enfriamiento adiabatico del aire cuando se expande hacia zonas de baja presion (Greuell and
Bohm, 1998). Asi mismo, el régimen de precipitacion y constante nubosidad provocan que el

gradiente de temperatura sea altamente variable.
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Figura 2.16: Gradiente de temperatura calculado entre las estaciones SAMA a 4750 m y 5200
m. Se muestra el gradiente de temperatura calculado cada 30 minutos (linea azul), diario (linea
negra) y medio (linea roja).

24Ge refiere al incremento de temperatura con la altura debido a que posiblemente la capa limite atmosférica
es muy delgada en la parte alta, mientras que en la parte baja el glaciar se encuentra protegido por una capa
densa.
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La figura 2.18 muestra la temperatura media registrada por cada estacion (triangulos negros),
su desviacion estandar (barras verticales) y la temperatura interpolada usando el gradiente
de temperatura (linea roja). La temperatura promedio interpolada a 5000 m fue menor a la
observada (diferencia ~ 0,6°C') porque el gradiente de temperatura no toma en cuenta las
variaciones de humedad entre los sitios (Tabla 2.2). Esto hizo que el contenido calorifico y la

temperatura del aire fueran subestimadas.
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0 R — n 1
-1.8 16 14 12 -1 -0.8

Gradiente de temperatura (°C 100" m"" )

Figura 2.17: Fraccion porcentual de los gradientes de temperatura calculados. Aunque la ma-
yoria de gradientes calculados son negativos, existe una pequena fraccion positiva; indicando
que es posible tener inversiéon térmica sobre el glaciar.

Contrariamente la temperatura del aire medida sobre la morrena fue mayor a la interpolada
debido al fuerte calentamiento de este material durante el dia, esto genera mayor turbulencia
en el aire y mantiene el ambiente mas caliente (Strasser et al., 2004). Esto demuestra que es
necesario contar con mediciones de temperatura y radiaciéon sobre el glaciar, ya que el albedo,

conductividad térmica y capacidad calorifica del hielo/nieve y la morrena son muy distintos
(Singh et al., 2011).

SAMA-JR

SAMA-JS |

Temperatura a 2m (°C)
o

4.700 4900 5100
Altura (m.s.n.m)

Figura 2.18: Temperatura media del aire entre 14/07/2012 y el 09/08/2013 registradas por
las estaciones SAMA sobre el glaciar y la estacion PRAA-morrena (tridangulos negros) y su
desviacion estandar (linea azul). La linea roja representa la temperatura interpolada para
cada altura usando el gradiente de temperatura —0,84°C(100m)~!. Los termémetros de las
estaciones se ubicaron a 2 metros de la superfice.
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Altura (m) T (°C) HR (%) q (g Kg™!)

Sama-E2 4750 1.36 82.5 3.42
Sama-JR 5000 -0.10 80.9 3.01
Sama-JS 5200 -2.41 81.8 2.57

Tabla 2.2: Temperatura del aire (T) y humedad relativa (RH) promedio en las estaciones
SAMA entre el 14/07/2012 y 09/08/2013. La humedad especifica (q) fue calculada a partir
de los valores promedio.

2.5.5. Resumen de las condiciones meteorolégicas

La precipitacién acumulada anual en el pluviografo P8 fue 845 mm y presenta dos maxi-
mos (111 mm en abril y 87 mm en noviembre) y un minimo (37 mm en agosto). La descarga

1 con un minimo (0,026 m3

media mensual en la estacion Crespos a 4520 m fue 0,045 m? s
s1) entre julio y septiembre, y un maximo entre febrero y abril (0,058 m? s!). La temperatura
media del aire sobre el glaciar a 4750 m fue 1,26°C, con un méximo (1,67°C') entre marzo y
abril y un minimo (0,79°C) entre julio y septiembre. El gradiente de temperatura promedio

entre la estacion SAMA-E2 (4750 m) y SAMA-JS (5200 m) fue —0,84°C (100m)~ 1.

Las variables meteorologicas medidas en 2012 a 4750 m en la zona de ablacién del glaciar
indican que la humedad relativa se mantuvo alrededor del 82 %, con ligeras variaciones entre
junio y septiembre. Mientras que la velocidad del viento presenté alta variabilidiad entre dias
con valores diarios altos (u > 6 m s!) en los meses de enero y junio-septiembre debido a la
presencia de los vientos del Este. La direcciéon del viento indica que los vientos catabaticos

ocurren preferentemente entre las 18h y 6h, y los vientos anabéticos entre las 12h y 18h.

Debido a la presencia constante de nubosidad, las radiaciénes incidentes de onda corta y
larga presentaron alta variabilidad a escala diaria, con promedios diarios (incluyendo horas
sin luz) de 214 W m™ y 279 W m™ respectivamente. Los vientos del Este disminuyeron
la nubosidad entre enero-febrero y junio-septiembre, mientras que la humedad proveniente
del ocedano Atlantico y la Amazonia aumentaron la nubosidad entre marzo y abril. La alta
variabilidad de las radiaciones incidente, nubosidad y el corto periodo de datos no permitieron

discriminar una estacionalidad marcada sobre estas variables.
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Capitulo 3

Marco teoérico

3.1. El balance de energia superficial

El balance de energia superficial (BES) consiste en realizar un inventario de los flujos de
energia desde y hacia la superficie. Luego de su aplicacion es posible determinar: el intercambio
de energia asociado entre la superficie y la atmosfera, la cantidad de energia disponible para
sublimacion y fusion/congelacion y la temperatura de la superficie glaciar (7). Estos procesos

relacionan directamente el BES con el balance de masa (MB) (Singh et al., 2011).

3.1.1. La capa limite superficial

La influencia de las interacciones que afectan el BES esta limitada a la troposfera (capa
baja de la atmosfera con altura méaxima 15 Km en la zona intertropical). En estudios a escala
temporal horaria y diaria, el anéalisis se reduce a la capa limite atmosférica que es donde se

engendra la turbulencia! (Brutsaert, 1982).

La capa limite incluye la parte méas baja y proxima al suelo, la cual se caracteriza por una
turbulencia a pequena escala que es inducida por la rugosidad de la superficie y la conveccion.
Su espesor varia en funcion del ciclo solar diario, desde 50 m en el dia hasta pocos metros
en la noche. Esta capa, inmediata a la superficie, es perturbada por las fluctuaciones de las
variables meteorologicas que se producen a cortas escalas de tiempo (1-60 minutos). A pesar
de su gran variabilidad a corto plazo, esta capa es homogénea horizontalmente en escalas de
tiempo mas largas (es decir a partir de 10 minutos). Ademas esta capa también se denomina
‘capa de flujo constante’, pues los flujos de energia verticales que pasan a través de esta capa
presentan variaciones en funcién de la altura que no exceden el 10% de su valor promedio
(Wagnon, 1999).

! Calentamiento intenso producido por la friccion de la atmosfera sobre la superficie, y por desprendimiento
de las masas de aire recalentado cerca del suelo.
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3.1.2. El balance de energia

Una vez establecido la capa de interacciéon entre el glaciar y la atmosfera, se definen
los flujos de energia? como positivos si representan un flujo hacia la superficie (ganancia de
energia) y negativos si representan un flujo desde la superficie hacia la atmosfera que supone
pérdida de energia. Se asume que no hay transferencia horizontal de calor sobre el glaciar; por
tanto, el analisis se reduce a una sola dimensién y el flujo de energia neto hacia la superficie

(Esuper ficial) se calcula aplicando la ecuacion (3.1) (Oke, 1987):

S+ Sy + L+ [(1— €Ly +eoT)| +LE+H+Qp = AQu+AQs = Esyperficiar (en Wm™?)

R

(3.1)

Donde S| y St representan la radiacion de onda corta incidente y reflejada respectivamen-
te, L, es la radiacion de onda larga incidente, ¢ = 0,99 es la emisividad de la superfi-
cie, 0 = 5,67 10 Wm 2K~ es la constante de Stefan Boltzman, Ty es la temperatura
superficial. El término en corchetes representa la radiaciéon de onda larga emitida L4, y
R = S54+S,+Ly+ L, es laradiacion neta, H y LE son los flujos turbulentos de calor sensible
y latente respectivamente. Se desprecia el aporte energético de la precipitacion @ p dado que

representa una cantidad muy pequenia comparada con los otros flujos de energia (Hock, 2005).

Con lo que, la energia disponible Egyper ficial €s igual a la variacién de calor latente almacenado
en el glaciar debido a la fusién o recongelamiento (AQjs) sumada a la variacion de calor
sensible® debido al cambio de temperatura del glaciar (AQg) (Cuffey and Paterson, 2010).
La figura 3.1 ilustra los componentes del balance de energia sobre el glaciar y los procesos

asociados.

Calentamiento de la superficie y fusiéon provocado por la energia disponible

Sobre la superficie glaciar, la radiacion de onda corta neta (S = S+ +.5|) no esta disponible
porque parte de esta radiacion penetra las capas de hielo mas profundas (Bintanja et al., 1997).

Asi pues, la energia disponible Egyper ficial 5S¢ puede reescribir como (3.2).

Esupe?“ficial = GO + (1 - CL)S (en Wm_2) (32>

Donde Gy es el exceso o déficit de energia en la superficie, a es la fraccion de radiacion de
onda corta que es absorbida en la capa superior de hielo/nieve, y S la radiacion neta de onda
corta. Cuando la temperatura superficial es 0°C' los valores positivos de G representan la
energia disponible para derretir el glaciar, de otro modo esta energia es usada para calentar

la superficie congelada y el hielo/nieve subyacente.

2Propiamente cada flujo es una “densidad de flujo”, por lo que las unidades son energia por unidad de area
y por unidad de tiempo (Wm™?).
3Calor almacenado sobre un volumen de &rea unitaria (m?) y profundidad Az en centimetros.
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SUBLIMACION
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PRECIPITACION (P) CALOR’LATENTE (LE)
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l

FUSION () CALOR BASAL(G)

Figura 3.1: [lustracion del balance de energia superficial y sus componentes, las transferencias
de energia se indican con flechas. Figura modificada de Wagnon (1999).

La razon de fusion mg del hielo/nieve dada como espesor equivalente en litros de agua (mm
we) esta relacionada con la energia disponible en la superficie (G) mediante la ecuacion (3.3)
(Cuffey and Paterson, 2010).

Az

oT

Go = / pC’p_iceEdz + pwlL g (3.3)
0

El primer término representa la razéon de ganancia de calor sensible en una columna vertical
de area unidad en la capa glaciar con densidad p, capacidad calorifica del hielo a presion
contante Cp_;ce, temperatura T y tiempo t. En el segundo termino p,, es la densidad del
agua, y Ly = 3,34 - 10° JKg~' es el calor latente de fusion del hielo. De modo que, la
energia disponible (Gy > 0) primero es utilizada para calentar la superficie hasta el punto
de fusion, una vez alcanzado 0°C' el primer término se anula y la fusiéon se calcula mediante
ms = Go/pwLy. Caso contrario si Go < 0 la fusion se anula, y la temperatura superficial

desciende proporciénalmente con Gy (Seccion 3.3.1).

3.1.3. Componentes del balance de energia

El balance de energia resultante y la fusion glaciar es controlada por los siguientes factores
(Cuffey and Paterson, 2010):

e Fuerte radiacion solar (especialmente bajo condiciones de cielo despejado) que incre-

menta la energia disponible.

e Baja reflectividad del glaciar resultado de bajos valores del albedo.

28



e Una atmosfera con presencia de aerosoles que incrementa el efecto invernadero y la

transferencia de calor sensible hacia la superficie.

e Una atmosfera hiimeda aumenta la saturacion del aire y reduce la pérdida de calor

latente de la superficie glaciar.

Estos factores son cuantificados mediante los flujos de energia, y en el glaciar 12 seran calcu-

lados utilizando los procedimientos aplicados en Mourre (2012) y Maisincho (2015).

3.1.4. Radiacion de onda corta

La radiacién de onda corta es el conjunto de radiaciones electromagnéticas emitidas por el
sol en el rango 0,15m < A < 3um. De esto se ha definido la constante solar Iy = 1368 Wm ™2
como el flujo medio de radiacién solar recibida en la parte externa de la atmosfera, por unidad
de tiempo y de superficie (Oke, 1987).

Radiacion incidente en la parte superior de la atmosfera

La distribucion de la radiacion solar en la parte superior de la atmosfera (S7o4) supone
la esfericidad de la Tierra y esta determinada por la ubicacion del observador: longitud (w),
latitud (¢), declinacion solar* (§), hora y fecha de calculo (hora solar reducida) (Corripio,
2003). Calcular S7pa permite conocer el angulo zenital (Z)% y el ciclo anual de radiacién
antes de interactuar con la atmosfera. La ecuacion (3.4) expresa Spoa sobre una superficie
horizontal (Favier, 2004):

Stoa = Iy (sen(d)sin(p) + cis(é)cos(w)cos(w)l (en Wm™?2) (3.4)

cos(Z)

Mientras que para una superficie con pendiente 8 y acimut A.% S7oa se expresa como
Sipente(S, A,, Z,w,¢,0) en la ecuacion (3.5) segin Favier (2004). Y permite establecer la
relacion entre la radiacion recibida por un haz en una superficie con pendiente 8 y la radiacién
recibida por una superficie horizontal Rg/, = Sipente/Stoa, que servird para corregir la

radiacion solar incidente (Seccion 3.1.4).

4La declinacion del sol es el dngulo entre el ecuador y una linea trazada desde el centro de la Tierra
hasta el centro del sol. Este 4ngulo varia estacionalmente debido a la inclinacién de la Tierra en su eje de
rotacion y la rotacion de la Tierra alrededor del sol. Si la Tierra no estuviera inclinada sobre su eje de rotacion,
la declinacion seria siempre 0°. Sin embargo la Tierra se inclina en 23,45°, solamente en los equinoccios de
primavera y otono el angulo de declinacion es igual a 0°.

5El zenit define el angulo entre el horizonte y el sol, se cuenta desde la horizontal a la vertical. Si el sol
esta directamente encima del observador; el zenit tiene un dngulo de 90° mientras que el horizonte tiene un
zenit de 0°.

5Medido desde el sur en sentido anti horario.
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senwcosZ — send

Sipente = Iy |cosPcosZ + senf3 (cosAZ < > — senA, (cosdsenw))]

(en Wm™2) (3.5)

cosp

Interaccion de Spp4 en la atmoésfera

Sto4 interactiia con los aerosoles presentes en la atmosfera produciendo absorciones, dis-
persiones multiples y reflexiones del haz original (Figura 3.2). Por esta razon, la radiacion de
onda corta que llega a un punto sobre la superficie se compone de una parte directa y difusa;
las cuales tienen que ser estimadas para corregir la radiacién de onda corta incidente (S))

medida por los radiémetros.

DIFFUSE
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Figura 3.2: Esquema de la interaccién de un haz de radiacién al entrar en la atmosfera
terrestre. Una pequena parte de la radiacion es reflejada al espacio 6 absorbida por las capas
superiores, mientras que el restante puede ser dispersada al interactuar con las moléculas
gaseosas y polvo del aire o pasar directamente. Figura tomada de Corripio (2002).

En este proyecto se usara el procedimiento aplicado en Favier et al. (2004a) y Favier et al.
(2011) para corregir S| en funcion de la pendiente, orientacion y altura del sitio, pues esta

componente es la principal fuente de energia en el BES.

Calculo de S| para cielo claro o despejado

Para calcular la radiacion directa (S,) y difusa (S4) bajo condiciones de cielo claro, se
aplicara el método de parametrizaciones descrito en Igbal (1983). Este método emplea diver-

sas transmitancias (que representan los procesos de interaccion entre Spoa y los elementos

30



presentes en la atmosfera) para calcular S, siguiendo la ecuacién (3.6):

Sy = 0,9751r 710 cos(B)TrToTyTwTa (en Wm™?) (3.6)
I

Donde I, es la radiaciéon directa, 0,9751 representa el intervalo espectral para la radiacién de
onda corta, rz toma en cuenta la excentricidad de la tierra para calcular la distancia hasta el
sol (Spencer, 1971) y (3 representa la pendiente de la superficie. 7, es transmitancia debido a
los efectos de dispersion de Rayleigh de las moléculas de aire, 7, es la transmitancia debida a
la absorcién por ozono, 7, es la transmitancia debida a la absorcion por gases uniformemente
mezclados, 7, es la transmitancia debida a la absorcién por el vapor de agua y 7, es la trans-
mitancia debida a la atenuaciéon por aerosoles. Las transmitancias son calculadas mediante
parametrizaciones propuestas por Bird and Hulstrom (1981), y dependen del espesor de la

capa de ozono, agua precipitable, turbidez atmosférica y la masa de aire.

Ademés se considera que la radiacion difusa Sy se debe principalmente a la dispersion de
Rayleigh Ig4., la dispersion por aerosoles Iy, y las miltiples reflexiones entre la superficie y la
atmosfera I,. Las dos primeras componentes representan un flujo de radiacion que llega al
suelo después del primer paso a través de la atmosfera, mientras que el tercer componente es el

resultado de las miltiples reflexiones debido a los cristales de hielo existentes en la atmosfera:

Sa = Iy + 1o + Lgm (3.7)

Iy e I, son calculadas a partir de las transmitancias obtenidas para S, (Ecuacion 3.6).
Mientras que la ecuacion para el componente multi-reflexion (Iy,,,) resulta de multiplicar todas
las radiaciones calculadas anteriormente (incluyendo la directa) por un factor que depende
del albedo atmosférico y del suelo (Brine and Igbal, 1983).

Calculo de S| para cielo cubierto o nublado

Una vez que son calculadas los componentes de la radiacion incidente para cielo descu-
bierto, se compara S, +Sg con S| medida. Esto permite obtener la atenuacion de la radiacion
solar causada por las nubes, y permite deducir las componentes de la radiaciéon directa S;L y

difusa S:i bajo cielo cubierto.

Para encontrar S;l se siguen las siguientes relaciones (Favier et al., 2011):

° ;l =85, — 8,515, =S, + 54, condicion que se cumple solamente para cielo totalmente

descubierto (en muy raras ocasiones).

° ;l =S4 si S > 0,75 (S, + Sq), que indica baja nubosidad y por lo tanto se acepta la

radiacion difusa tedrica como la existente en el sitio.

31



e Bajo cielo parcialmente cubierto se tiene S| > 0,3 (S, + Sq) por lo que S:i disminuye

linealmente de acuerdo a la ecuacion (3.8):

Si S¢
S < — 0,3> +5) <0,75 — >
S;l _ Sn + Sa Sy + Sa (3.8)

0,75 — 0,3

° ;l =5, si S <0,3(S, +5y), indica cielo nublado y por lo tanto la radiacion medida

es puramente radiacion difusa.”

. . .y . . . . . /
Finalmente para encontrar la radiaciéon incidente normal en cielo cubierto se aplica: S, =
/ .. . . . .
S| — 8, Y laradiacion de onda corta medida sobre una superficie con pendiente 3 se corrige
mediante la ecuacion (3.9):

Sy, = Sy R + S, (3.9)

Radiacion de onda corta reflejada y albedo

La cantidad de radiacion de onda corta reflejada (S4) en el glaciar depende del albedo
superficial, el cual se relaciona mediante o = S;/S|. Dependiendo del tipo de superficie y
humedad del ambiente, el albedo sobre el glaciar comtinmente varia entre 0,15 y 0,9 (Cuffey
and Paterson, 2010). Debido a que la radiacion de onda corta es el principal flujo de energia en
el BES especialmente en dias despejados, el albedo tiene un efecto importante en la radiacion

de onda corta absorbida por la superficie (Favier et al., 2004a).

3.1.5. Radiacién de onda larga
Onda larga incidente

La radiacion de onda larga (L) corresponde a la longitud de onda entre 3um < A < 100um
(Oke, 1987). En la region tropical, L se origina por la emision térmica de las nubes, vapor
de agua, ozono, metano y dioxido de carbono presente a diferentes niveles de la atmosfera.
Un cielo cubierto de nubes y con alta humedad incrementan L y favorecen el incremento
de la temperatura del aire. Un cielo despejado y seco reduce L y permiten un enfriamiento

significativo de la superficie glaciar, especialmente durante las noches (Pellicciotti et al., 2009).

Para cielo nublado, la radiaciéon de onda larga incidente depende de la fraccion de cielo cubierto
por las nubes y su temperatura en la parte mas baja. Favier (2004) luego de validar su
aplicacién en el glaciar 15«, propuso L =~ Lgim,n para corregir los valores de L. Con n el
factor de nubes adimensional (ecuacion 3.10) propuesto por Sicart (2002) como indicador de

la fraccion de cielo cubierto, el cual indica la atenuacién de la radiaciéon incidente de onda

.. . . . S
"Esta condicién para cielo cubierto equivale a 3 o< 0,3
TOA
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corta.

n=13-14 ( 5 > (3.10)
SToA

Con lo que, la emision atmosférica para cielo cubierto se puede expresar mediante la ecuacion
(3.11) (Brutsaert, 1982).

Latmn = F (1) Latm.c = (1 1 anb> Latm.c (3.11)

Donde n es el factor de nubes, a = 0,4 y b = 1 son los pardmetros validados segin Favier
(2004) para la zona del Antisana. Finalmente L, . es la radiacion de onda larga emitida por

cielo descubierto calculada usando la ecuacion (3.12).

Latm,e = 1,24 <e‘”"’ ) " oT, (3.12)
’ Tair

Con Ty v €qir son la temperatura y la presion de vapor del aire en los primeros metros

sobre la superficie glaciar. El factor de nubes serd de mucha ayuda en la parte de analisis

para reconocer el ciclo anual de nubosidad y su efecto en la energia disponible (Favier et al.,

2004a).

Onda larga emitida por la superficie

El glaciar al igual que las nubes emiten radiacion infrarroja, con emisividad tipica € =
0,92 — 0,99 (Singh et al., 2011). Adicionalmente una pequena parte de la radiacion de onda
larga incidente es reflejada por la superficie glaciar, con lo que Ly puede ser estimado usando
la ecuacion (3.13).

Ly = —esoTd + (1 —e5)L (3.13)

L4 negativo indica pérdida de energia de la superficie, y en condiciones de fusion Ty = 273,15K
y Ly ~ =315,6Wm 2.

3.1.6. Flujos turbulentos

Los flujos turbulentos se asocian a la conveccion térmica® y la turbulencia mecéanica®, los
cuales dependen de la rugosidad de la superficie y la velocidad del viento. Mientras que la
energia asociada al transporte de calor depende de la diferencia de temperatura y humedad

que existen entre la capa limite y la superficie glaciar.

Si el aire circundante en la capa limite es mas caliente que la superficie glaciar, la turbulencia

8La conveccion crea remolinos turbulentos que mezclan el aire verticalmentese. Se originan cuando masas
de aire transportadas por el viento siguen las diferencias de presiéon a lo largo de la superficie glaciar y chocan
entre si debido a las irregularidades del terreno.

9Efecto producido por cizallamiento del viento, cuando las capas de aire a gran nivel realizan un esfuerzo
cortante sobre la capa limite atmosférica en direcciéon normal a la superficie glaciar (Garratt, 1992).
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transfiere calor sensible H hacia la superficie. Lo que indica que el flujo de calor sensible
se origina para igualar la temperatura del aire cerca de la superficie con la temperatura del
glaciar. Si existe aire seco superpuesto, la turbulencia transfiere humedad desde la superficie
para mantener la saturacién del aire adyacente!®. Esto origina un flujo de calor latente LE
desde la superficie hacia la capa limite, haciendo que parte del glaciar se evapore o sublime y

se enfrie debido al consumo de energia en este proceso (Cuffey and Paterson, 2010).

Por tanto, el intercambio turbulento de aire se relaciona con 3 factores:

e La velocidad del viento u, medida a pocos metros sobre la superficie.
e La rugosidad de la superficie.

e Si la flotabilidad estabiliza el aire contra la mezcla vertical o no.

Aproximacion aerodinamica masiva (Método Bulk)

Suponiendo la transferencia de calor por conveccién analoga a la difusion molecular!! (Schlich-
ting, 1979), y que la temperatura y humedad entre el nivel de medicion y la superficie varian
linealmente (gradiente constante); se puede introducir los flujos turbulentos de la siguiente

manera (Menegoz, 2004):

0

Flujo de momento del aire: 7 = mea—u (en Pa) (3.14)
z
: . 04 _9

Flujo de calor sensible: H = —pCsza— (enWm™*) (3.15)

z

. dq -2
Flujo de calor latente: LE = —pKla— (enWm™=) (3.16)
z

Donde p es la densidad del aire, 7 es el esfuerzo cortante del aire sobre la superficie, v indica la
velocidad del viento a una altura z medida desde la superficie. C), es el calor especifico del aire

a presion constante!?, 6 es la temperatura potencial del aire’® y ¢ es la humedad especifica4.

10F] contenido de humedad del aire en la superficie se determina por la presién de vapor saturante, la cual
depende de la temperatura superficial, presion atmosférica y humedad relativa.

1Tal que los vértices o remolinos convectivos pueden ser representados como particulas o moléculas; y
permite asociar la viscosidad de un fluido analoga a la difusién molecular

120p = Cpa (14 0,84q) con Cpq = 1005JK 'K g~ ! la capacidad calérica especifica para aire seco a presion
constante (Dorsey, 1940).

¥

By =1 <%> , es la temperatura que tendria el aire si fuera expandido adiabaticamente empezando con
una presion de referencia ( con Py = 1000hPa la presion a nivel del mar), T' la temperatura del aire, P es la
presién del aire a altura z y v = 0,286 es la razon entre la constante de los gases para aire seco y el calor
especifico a presion constante C).

MRefiere a la razén entre la masa de vapor de agua presente en un volumen de aire m.,, sobre la masa de

. M
aire de ese volumen mg: ¢ =

= 0,622%. Donde e es la presion de vapor de agua y P es la presion del aire
m
a altura z. ¢
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K, es la viscocidad cinematica, Ky y K; son los coeficientes de difusion de calor sensible y

latente respectivamente.

Perfil de viento (Condiciones neutras)

Cerca de la superficie consideramos una atmosfera neutra tal que:

1. Las fuerzas de flotabilidad y de Coriolis en la parte baja de la capa limite atmosférica

son despreciables.

2. El flujo vertical de momento es constante, con un sumidero en la superficie (Schlichting,
1979; Paterson, 1994). Tal que el esfuerzo cortante es inversamente proporcional a la

densidad del aire (7/p = cte).

3. La viscosidad cinemética'® (K,,) es anéloga a la difusién de particulas.

Esto permite aproximar K, « u*l ~ u*kz, donde u* = (7/ p)l/ 2 es la escala caracteristica del
viento, [ es la longitud de mezcla y k = 0,4 la constante de von Karman (Cuffey and Paterson,

2010). Integrando la ecuacion (3.14) en el eje normal a la superficie glaciar z.

u(z) = %zn (Z - dO) (3.17)

20

m

Donde z,, es la longitud de rugosidad del momento'6, dy es la diferencia entre la altura de
rugosidad y la altura del viento; la cual es despreciada dado que z — dy =~ z (Favier, 2004;

Garratt, 1992).

Mediciones sobre varios sitios (incluyendo el Antisana (Menegoz, 2004)) confirman que el
viento sigue un perfil logaritmico en atmoésferas casi neutras en los primeros metros por en-
cima de la superficie (Paterson, 1994; Denby and Greuell, 2000). Con lo que la velocidad del
viento aumenta con la altura y depende de la rugosidad de la superficie. Siguiendo el mismo
procedimiento planteado, se obtienen expresiones similares para ¢ y 6 que relacionen Ky K;

respectivamente (Brutsaert, 1982; Corripio, 2002).

Perfil en condiciones no neutras

Considerando el flujo de aire es netamente turbulento normal a la superficie y constante
cerca a la superficie, la teoria de Monin-Obukhov incluye los efectos de estratificacion en la
formulacion de los flujos turbulentos mediante la inclusiéon de un coeficiente de correccion ¢;
el cual depende de la estabilidad de la atmosfera (Garratt, 1992).

kz O0s
=5 0
15Se define como medida de resistencia de un fluido a la deformacion producida por el esfuerzo cortante

(Blundell and K., 2006)
16 Altura para la cual la velocidad del viento se anula segin el perfil logaritmico

Factor de estabilidad (3.18)
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Donde s puede corresponder a u, 0, o q, y ¢s son las funciones de Monin-Obukhov referidas
al transporte de momentum (¢,,), calor (¢) y vapor de agua (¢, ) respectivamente, mientras
s* son las escalas caracteristicas asociadas. Por tanto 6* y ¢* se definen igual que la escala

caracteristica del viento u* (Menegoz, 2004; Favier, 2004).

e Escala caracteristica de temperatura: 0* = H/(pCpu*) en K

e Escala caracteristica de humedad: ¢* = LE/(pLsu*) en gKg™! con Ly = 2,834 -

108.J Kg~! es el calor latente de sublimacién de la nieve o el hielo.

Condiciones de estabilidad

La estabilidad en la capa limite atmosférica puede ser caracterizada por el ntimero de
Richardson (Ri) que relaciona el gradiente de densidad del fluido y el cuadrado del gradiente
de velocidad (Galperin et al., 2007). En este proyecto se utilizara el namero de Richardson
masivo Rip, el cual resulta de integrar R:¢ hasta una altura especifica z sobre la superficie
(Menegoz, 2004).

gAT ,
. z g(T—TS)(Z—Zom)
pr— ¥ -1
R (Au) 2 Tu?(z — zr) (3.19)
T(22
Az

Donde z es el nivel de medicién, g es la aceleracion de la gravedad (g = 9,81ms™1), Ty es la

temperatura de la superficie (en K) y zr es la altura de rugosidad de la temperatura.

En condiciones inestables sobre la capa limite atmosférica Ri, < 0 (T' < Tj), indicando una
atmosfera débilmente cizallada. Caso contrario la atmosfera es estable si Rip > 0 (T > Ty),
indicando que el fluido se comporta como un pozo de energia relacionado a fuerte cizalladura
vertical (Menegoz, 2004).

Las funciones de estabilidad pueden ser expresadas en términos de Rij (Favier, 2004):

e Para Rij positivo (estable): (¢ydn) ™' = (¢md) ™t = (1 — 5Rip)?

e Para Rij negativo (inestable): (¢ én) ! = (dmdn) ' = (1 — 16Rip)*™

Con lo que, las expresiones analiticas de los flujos turbulentos corregidos tomando en cuenta
la estabilidad del aire son (Oke, 1987; Favier, 2004):

ku?)?

'rzpu”:=paé@&iﬁg«mm2(alKgm—%—% (3.20)
Cpk?u (T — Ts)

(Inz/z,,) (Inz/z7)
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H=p, (medn) ™" (en Wm™?) (3.21)




) Lsk*u (g — gs)
“(Inz/2,,) (Inz/zq)

Con pg = Patm/RoT (en Kg m?) la densidad del aire en la zona del Antisana

LE = (pmdw) " (en Wm™2) (3.22)

17
, con Ry,

la constante de gas especifico para aire seco. z,,, 27 y 24 son las longitudes de rugosidad del
momento, temperatura y humedad respectivamente. Las expresiones son validas si se asume
que la temperatura del aire es igual a la temperatura del hielo/nieve en zp y que el aire es
saturado con respecto a la temperatura superficial en z4, lo que permite calcular la humedad

especifica media en la superficie ¢;.

Longitudes de rugosidad

Por definicién, las longitudes de rugosidad zo,,, 21, 24 son las alturas donde la velocidad
horizontal del viento u, la temperatura potencial 6 y la humedad especifica ¢ toman su valor
superficial: u(zp,,) = 0,0(z1) = 0s y q(2q) = ¢s respectivamente. Aunque los flujos turbu-
lentos son bastante sensibles a la eleccién de estos parametros, en este proyecto se asume
= 21 = z4 = z al igual que en Wagnon (1999); Favier (2004); Maisincho (2015). Debido

a que el procedimiento de calibracion no permite distinguir entre las diferentes longitudes de

<0

m

rugosidad.

Menegoz (2004) y Favier (2004) obtuvieron zp = 2,9mm para el hielo 6 nieve, a partir de
comparaciones entre la sublimaciéon medida y calculada aplicando el BES sobre la zona de
ablacion del glaciar 15 del Antisana. Debido a la ausencia de estacionalidad en la precipita-
cion (Seccion 2.5.1) el desarrollo de penitentes sobre el glaciar es poco problable. Por tanto

éste parametro se asume constante sobre todo el glaciar para todo el periodo de simulacién

3.2. Erosion por efecto del viento

Para representar esquematicamente los efectos de deposicion y reciclaje de nieve trans-
portada por el viento desde las zonas superiores hacia la parte terminal del glaciar, se usaréa
el modelo de erosion descrito en Favier et al. (2011). El cual asume un quasi equlibrio entre
la nieve depositada (D) y movilizada (E,) 18 y la diferencia puede ser expresada con un

parametro Reyc.

Epet =FE,—D=~0 con D= Ry.FE, (3.23)

Donde Ej,¢; es la erosion neta y F), se aproxima como un flujo turbulento que depende de la
velocidad de friccion:
Ep = Cou*®™ (u*? — uj?) (3.24)

"La presion en la zona es 58013.51 Pa.
18Se puede asumir esto porque =~ 70 % del viento procede del eje del glaciar (Seccion 2.5.4).
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Con C, = 0,14, el coeficiente de erosion calculado para la zona de ablacion (Genthon et al.,

2007) y uf el umbral de velocidad de friccion.

3.3. Difusién térmica en la superficie glaciar

Un componente del BES que usualmente es despreciado en la simulacion numérica es la
conduccion de calor a través de la nieve y el hielo (referida en este proyecto como difusion
térmica). Pues asumiendo que el glaciar se encuentra en el punto de fusion, el consumo de
energia en este proceso es despreciable para periodos de ablacion constante (Hock, 2005). Sin
embargo, esto no es cierto si el glaciar esta sujeto a condiciones climaticas que presentan alta
variabilidad térmica durante el dia o fuerte enfriamiento radiativo en las noches (Pellicciotti

et al., 2009) y provoca que la fusion sea sobre estimada sobre la superficie.

Por otro lado, en zonas cubiertas de nieve sus propiedad aislante genera baja conductividad
térmica, y provoca que las capas de nieve/hielo mas profundas se mantengan por debajo de
0°C' (Wagnon, 1999). Por tanto, es necesario consumir parte de la energia disponible para
calentar el glaciar antes de comenzar la fusiéon. Entonces para evitar la sobre estimacion en la
fusion, es necesario asociar la difusion térmica sobre el glaciar y las capas subsuperficiales con
el balance de energia. Para ello se aplicara la metodologia validada en el glaciar 15« (Favier
et al., 2011; Maisincho, 2015).

3.3.1. Descripcion del modelo de fusién

Despreciando la difusion horizontal y tomando como fuente de calor a la radiacion de
onda corta que penetra el hielo, la distribucién de temperatura dentro del hielo es relacionada
mediante la ecuacion (3.25) (Favier et al., 2011).

oT (w,t) K82T(w,t) n Ofs(w,t)

PCp—hiclo ot Oow? ow (3.25)

Donde w es la coordenada normal a la superficie (positiva hacia adentro del glaciar), p es
la densidad del glaciar que puede ser nieve (ps) o hielo (ppiero), T'(w) es la temperatura del
glaciar a profundidad w (en m), Cp_pielo s la capacidad calorifica del hielo a presion cons-
tante!® y & es la conductividad térmica. Para el hielo se tomod kpjero = 2,1 Wm™ K~ !y
Knieve = 0,18 Wm™ 1K~ la cual fue calculada segtn la densidad de la nieve (Douville et al.,
1995).

Una parte del flujo de onda corta S penetra la superficie y decrece exponencialmente con
la profundidad. Por tanto f, = S(1 — a)e™", con b = 2,5 m~! el coeficiente de extincion

(Bintanja et al., 1997) y (1 — a) la fraccién de onda corta que penetra el glaciar.

197, capacidad calorifica del hielo depende de la temperatura Cp—piero(w) = 1854 7,037T (w) segtn Dorsey
(1940)
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Resolver la ecuacion (3.25) permite conocer los perfiles de temperatura del glaciar para un
tiempo dado t y una profundidad w. Cuando la temperatura a cualquier profundidad sobrepasa
el punto de fusion; se calcula el excedente de energia y se lo transforma en fusion equivalente
(fusion sub superficial). La fusion elimina capas de hielo o nieve y en cada iteracion las

propiedades sobre la superficie son actualizadas dependiendo de la cantidad de nieve residual.

3.3.2. Condiciones iniciales y de borde en la ecuacién de difusiéon

En este proyecto, se aplicara la difusion térmica de acuerdo al esquema explicito unidimensio-
nal (Anexo B), con 5 nodos de profundidad (cada uno de 10 cm) y 6 iteraciones temporales
de 300 s (5min). La conductividad térmica, la densidad y la fuente de calor (proveniente del
BES) se actualizan en cada nodo para cada iteracion. Se asume un perfil de temperatura
inicial constante T'(w,0) = 0°C (glaciar temperado), y se usan condiciones de borde tipo

Neumann para los nodos extremos de la siguiente manera (Favier et al., 2011):

d onao . T .
Condicion al fondo (nodo N): % = Jfondo " " = Gfondo = —K gw‘N, es decir
0T 2 or
— = —= (TN —T Aw — .
ow? | Aw2<N1 N w@wL,)
d Su . T .
Condicién en la superficie (nodo 1): ZSP = Jsup N =Go=—K gw 1, es decir

or
Ow?

2 oT
1 Aw2<2 LAY S,

)

Suponiendo que es un glaciar con actividad geotérmica despreciable sobre la base de roca, el
flujo de calor al final de los 0,5 m es G fongo = 0. Mientras que, en el nodo superficial G es
el flujo de energia disponible segiin la ecuaciéon 3.2. Estas condiciones permiten calcular la
temperatura en los nodos extremos que serviran como condiciones fijas para aplicar la difusion

en los nodos internos.

Para analizar la estabilidad del esquema explicito, se aplicaré el criterio de Von Neumann
(Anexo B), el cual luego de reeemplazar numericamente los valores de Aw, At, p,k y Cp,.... -
Se comprob6 que efectivamente se cumple la relacion de estabilidad; por lo que, el esque-
ma explicito desarrollado para resolver la ecuacion de difusion térmica es estable y presenta

soluciones que convergen.

3.4. Modelamiento del albedo

Para recalcular la radiacion de onda corta reflejada (S, = a.S|,), se aplicara el modelo

de albedo validado para las condiciones del Antisana (Mourre, 2012; Maisincho, 2015). Este

39



representa una adaptacion del modelo propuesto por Sicart (2002) para simular el albedo en
el glaciar Zongo ubicado en los Andes Tropicales Externos (Bolivia), y describe la evolucion
de esta variable cuando la superficie esta cubierta por una capa de nieve, hasta que envejece

y desaparece dejando el hielo desnudo.

La baja resolucion temporal (30 minutos) del modelo permite representar los eventos de pre-
cipitacion de corta duracion, los cuales son muy frecuentes en este sitio y afectan la radiacion
de onda corta reflejada. Asi mismo, su formulaciéon permite diferenciar la contribucién del

hielo y la nieve existente al albedo®® sobre el glaciar.

El calculo del albedo en nieve se basa en el nimero de dias desde la tltima nevada n; (Oer-
lemans and Knap, 1998) (ecuacion 3.26); mientras que el albedo superficial o depende del
equivalente en agua e; (en mmuwe) de la capa de nieve (Sicart, 2002) (ecuacion 3.28), con
er la altura umbral de la capa de nieve a la cual el albedo del hielo contribuye al célculo
del albedo superficial. k, es una constante igual a 3 para los glaciares tropicales segiin Sicart

(2002) y representa la disminucion del albedo de acuerdo a la disminucion de la capa de nieve.

nj
eve = Oini . + (o — Quj ; )e_n* (3.26)
Anieve Qnieve humeda nieve fresca nieve humeda .
. 1/2
n]hielo
_ 777,*,
Qlhielo = Othielo sucio T (ahielo limpio — @thielo sucio) € hielo (327)
—ky,
€s
Q= Qpjeve t+ (ahielo - anieve) (1 + 6*) (328)
s

Qpieve frescas Onieve humeda, @hielo limpio Y (hielo sucio SOIl los valores de albedo para las distintas
superficies. n* es la escala de tiempo umbral (en dias) que integra los diversos efectos de
transformacion de la nieve, y nj,. es el nimero de dias donde el hielo esta descubierto (dias
después de la desaparacion completa de la nieve). Los periodos cortos cuando la superficie
esta cubierta de nieve no se tienen en cuenta, y se considera que el hielo contintia cambiando.
Cuando la superficie esta cubierta de nieve por un periodo de mas de 6 dias (ns,,, ), el valor
del albedo del hielo se considera nuevamente como hielo limpio. nj;,, es un pardmetro de

escala de tiempo que integra los efectos del envejecimiento del hielo.

En la secciéon 4.2.5 se detalla el procedimiento de calibracién para obtener los parametros

usados en este proyecto.

20Calculado a partir de o = S;/S)
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3.5. Modelo de reservorio lineal

La marcada diferencia entre la escorrentia producida por la fusiéon glaciar y las zonas no

glaciares se debe a dos razones (Jansson et al., 2003):

e La radiacion de onda corta es la principal fuente de energia. Asi pues, el caudal de fusiéon

es modulado por los ciclos diarios de radiacion.

e Debido a la porosidad del glaciar, éste actua como reservorio que retrasa y retiene parte
del agua proveniente de la fusion. Por lo que, el flujo de fusién responde a los ciclos de

almacenamiento del agua a través de la superficie.

Para simular los caudales de fusién es necesario incluir un médulo de reservorio; el cual enruta

y retrasa el agua de fusion y lluvia a través del sistema glaciar-morrena.

3.5.1. Descripcion del modelo de reservorio

La superficie del glaciar es dividida en 3 areas: la region de hielo en la zona de ablacion, el
area intermedia cubierta por neviza y finalmente el drea de nieve en la parte alta. Cada area
es representada en el modelo por un reservorio lineal, los cuales pueden ser descrito como un

contenedor con agua escurriendo lentamente a través de un orificio en el fondo.

La linealidad expresa que en cualquier tiempo ¢ el flujo en la base Q(t) es proporcional al
volumen de agua disponible en el contenedor V(t). El factor de proporcionalidad k es la
constante de almacenamiento e indica el tiempo (en horas) necesario para pasar el agua a
través del reservorio?!. Las ecuaciones de almacenamiento y continuidad para el reservorio
estan dadas por Baker et al. (1982):

V(t) = kQ(t) (enm?) (3.29)
av 3 1
e R(t) —Q(t) (enm’s ") (3.30)

Donde R(t) es la razon de flujo de agua que entra al reservorio; la cual resulta de sumar la
fusion producida (r(t)) méas la lluvia p(¢). Combinando las ecuaciones anteriores se tiene la
ecuacion diferencial del modelo de reservorio y su solucion correspondiente (Ec. 3.31) para
intervalos de tiempo horarios.

k% = R(t) — Q(t) = Q(t) = Q(t — e V¥ + (1 — e VM)R() (3:31)

Dada la razon de entrada de agua R(t), la constante de almacenamiento k y el flujo inicial
Q(t = 0), se puede determinar el caudal de fusion en cada area reservorio. En @1, el modelo

de escorrentia sobre el area de ablacion, ki representa una aproximacion del tiempo que tarda

2IRepresenta que tan grande es el agujero en la base del contenedor.
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el agua para viajar desde el sitio de fusion hasta la parte terminal del glaciar.

Q)2 representa el flujo procedente del area de neviza, zona donde el agua es retenida debido
a la capilaridad en los canales formados en este material poroso y por recongelamiento. La
porosidad de esta zona provoca un retraso en el flujo que puede variar desde algunos dias
hasta semanas (dependiendo del grado de saturacion de este material), esto hace que el coe-
ficiente de almacenamiento ko sea bastante grande en comparacion con las otras zonas. Se ha
comprobado sobre varios glaciares, que esta zona es suceptible de infiltraciones debido a hete-
rogeneidad de la neviza; por lo que se aplicara un factor fo = 0,04 para tomar en cuenta esta
pérdida de agua en esta zona (Jansson et al., 2003). Mientras que Q3 es el flujo procedente

desde la parte mas alta, la cual esta cubierta completamente de nieve.

Para complementar el modelo se anadié un reservorio lineal correspondiente al area morre-
na??, este reservorio es necesario debido al flujo subterraneo de agua observado en la zona
(Bigo, 2013). Dado que la morrena es un material altamente permeable, es necesario incluir
un factor de infiltracion fy = 0,8 para absorber la lluvia (Sicart et al., 2011). En consecuencia,
la razon de flujo de entrada para este reservorio es Ry(t) = Qsubterranco + (1 — fo)Pmorrena (t);
con Pmorrena(t) la precipitacion liquida en la morrena y que se tomara igual a la lluvia medida

en el pluviografo P8.

Después de describir cada reservorio, se puede establecer el caudal resultante como:

Qs(t) = Q3(t — 1)e~Vks 1 (1 - e_l/k?’) Rs(t) (3.32)
Qa(t) = Qa(t = e /% 4 (1= e7V/82) (1= f) Ry(1) (3.33)
O1(t) = Qu(t — 1)e k1 (1 - e—l/kl) Ri(t) (3.34)
Qolt) = Qolt = D)e™™ + (1= e™/) (Quubtersanco + (1 = fo) Pmonena(t)  (3.35)

Qsim(t) = Qo(t) + Q1(t) + Q=2(t) + Q3(t) (3.36)

Los valores ;(0) son determinados tomando las siguientes consideraciones (Baker et al.,
1982): se asume Q1(0) = @3(0) = 0 debido a que usualmente no existe fusion durante la no-
che, por lo que los reservorios nieve y hielo se mantienen vacios durante la primera iteracion.

Para el reservorio morrena Qo(0) = Qsubterranco = 0,012m3s~1 segtin Bigo (2013).

De lo anterior y la ecuacion (3.36) se tiene Q2(0) = Qsim (0) — Qo(0), donde el valor Qginm (0)
es el mismo valor que el medido por la estacion limnigrafica al tiempo inicial ¢ = 0. Con

esta informacion las funciones Q;(¢) pueden ser evaluadas para obtener el caudal simulado

22 Area descubierta tras la desaparicion del glaciar, formada en su mayoria de arena y rocas permeables.
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Qsim- En la seccidon 4.4 se detalla el proceso de calibracion para determinar las constantes de

almacenamiento.

3.6. Criterios de evaluacion

Los criterios de evaluacién son definidos como medidas matemaéticas para valorar un mo-
delo (predictor) y su ajuste a las observaciones disponibles. Es decir, que son usados para
proporcionar una evaluacion objetiva de la cercania del comportamiento simulado de una va-
riable con las observaciones. La seleccién y uso de un criterio de eficiencia especifico dependera
del comportamiento de la variable que se desee analizar (Krause et al., 2005; Gupta et al.,
2009).

En este proyecto se usaran el coeficiente de determinacion (r?), la raiz cuadrada del error
cuadrético medio (RM SE), la eficiencia de Nash-Sutcliffe (NSE) y la eficiencia Kling-Gupta
(KGFE) para calibar los parametros (Capitulo 4) y evaluar el modelo hidro-glaciolégico (Ca-
pitulo 5). Especificamente se usara el criterio KGE para evaluar y calibrar el albedo simulado,
el RMSE para evaluar las series de ablacion, el coeficiente de determinaciéon para relacionar
los componentes del balance de energia, y el criterio NSE se usara solo para verificar el com-
portamiento del caudal simulado con el observado. A continuacion una breve descripcion de

los criterios nombrados.

3.6.1. Coeficiente de determinacion (r?)

Es definido como el cuadrado del coeficiente de correlaciéon de acuerdo a Bravais-Paterson.
Este criterio estima la dispersiéon combinada contra la dispersion individual de las series ob-

servada y simulada. Se lo calcula de la siguiente manera:

2 SO0 (o)

VS -0y s, (- Py

Donde O; v P; son los valores observados y simulados respectivamente, mientras O y P son

T

(3.37)

el valor medio en cada serie. El rango de r? varfa entre 0 y 1, e indica cuanta de la dispersién
observada es explicada por el modelo. Un valor 0 significa que no hay correlaciéon del todo,
mientras un valor de 1 significa que la dispersién de la predicciéon es igual a la de la serie
observada. La principal desventaja que presenta este criterio es que sblo es cuantificada la
dispersion, por lo que es necesario el uso de otro criterio para justificar la validez de un
modelo. Por lo que en la mayoria de resultados, este coeficiente se lo presentara acompanado
del valor —p (Sicart et al., 2008; Cauvy-Fraunié et al., 2013; Naz et al., 2014), el cual indica el
nivel de significancia de la correlacion. Por tanto, si p < 0,05 el valor obtenido en el coeficiente
de determinacion confirma la posible relacion entre las series analizadas; caso contrario el

coeficiente de determinacion obtenido es insignificante y no permite establecer una relaciéon
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evidente.

3.6.2. Raiz del error cuadratico medio (RMSE)

Este criterio indica la precisiéon del modelo al predecir una variable, pues permite reconocer
la magnitud del error entre los valores predichos P; y los observados O; en un conjunto de n

muestras (Hyndman and Kohler, 2006). Se lo calcula mediante:

RMSE = \/ Liz1 (Jz ~0)° (3.38)

3.6.3. Eficiencia Nash-Sutcliffe (NSE)

La eficiencia NSE propuesta por Nash y Sutcliffe (1970) es popularmente usado como cri-
terio de evaluacion en modelacion hidrologica (Ruiz, 2015; Villacis, 2008; Krause et al., 2005)
debido a que éste evaliia la habilidad del modelo para reproducir la media, desviacién estandar,
dispersion y sincronizacion de las observaciones. A continuacion presentamos su formulacion
original, seguida por una formulacién que nos permitird reconocer sus componentes(Gupta
et al., 2009).

mL (P - 0)?
NSE =1- Zj;l (P 7’)2 =2ra —a® - f? (3.39)
2t (0= 0)
op (P-0) on estAndar??
Con « = —, f = —*, donde 0p y op representan la desviacion estdndar’ y r es
oo o

(@]
el coeficiente de correlacion??. La cantidad o mide la variabilidad relativa entre los valores
observados y simulados y 8 describe la tendencia del modelo normalizada por la desviacion

estandar de los valores observados.

El rango de NSE varia entre 1 (ajuste perfecto) y —oo, una eficiencia menor que 0 indica que
el valor medio de la serie observada es un mejor predictor que el modelo. La desventaja de este
modelo es que las diferencias entre los valores observados y simulados son calculados como
diferencias al cuadrado; por lo tanto valores grandes en una serie son sobreestimados mientras
que valores bajos son despreciables. Esto significa que se introduce una sobreestimacion del
desarrollo del modelo durante los flujos altos (picos) y una subestimacion durante condiciones

de bajo flujo (recesion).

3.6.4. Eficiencia Kling-Gupta (KGE)

A fin de afrontar las desventajas que presentan los criterios 72 y NSE, H. Kling y H.

Gupta desarrollaron el criterio KGE usado para evaluar modelos con series observadas que

23Es una medida del grado de dispersion de los valores en una serie (z7) respecto a la media de la variable
1 o
(Z), se define como la rafz cuadrada de la varianza: / — > 7" | (z: — z)?
n

2486 lo obtiene como la raiz cuadrada del coeficiente de determinacion
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contengan alta variabilidad y condiciones inusuales de flujo (Gupta et al., 2009). Y al igual

que la eficiencia de Nash, el rango de este criterio también varia entre 1 (ajuste ideal) y —oo

KGE=1-1/(r—17+ (a— 12+ (8 1)’ (3.40)

Aunque usando el criterio KGE atn se tiene una subestimacién del modelo durante flujos
altos, la diferencia no es tan severa en comparacion con el criterio NSE (lo que representa
una ligera ventaja); por lo que este criterio es ampliamente usado para encontrar los para-
metros que optimizan el modelo en la fase de calibracion. El uso del criterio KGE en vez del
NSE para la calibracion del modelo provoca una ligera disminucién de la correlacion pero
mejora las medidas de varibilidad y la tendencia considerablemente. Como consecuencia se
obtienen resultados que permanecen estadisticamente consistentes en periodos de evaluacién
independientes (Gupta et al., 2009).
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Capitulo 4
Modelo hidroglaciolégico

Un modelo hidroglacioldgico es una herramienta de anélisis que resulta de adaptar mode-
los que permiten conocer la fusion de hielo/nieve y modelos de escorrentia. Juntos permiten
estimar el caudal en cuencas parcialmente cubiertas por glaciares y parcialmente por nie-
ve efimera (Schaefli et al., 2005; Naz et al., 2014). En este proyecto se define como modelo
hidro-glaciologico al acople entre el modelo BESD y el modelo de reservorio que permiten ob-

tener las series de balance de energia, balance de masa, fusion, sublimacién y caudal simulados.

Este modelo se compone de 4 moédulos o rutinas principales que permiten leer los para-
metros del sitio y la informacion meteorologica (modulo 1), calcular el BES y la fusion en un
punto (mo6dulo 2), distribuir el BES sobre toda la superficie glaciar (moédulo 3) y aplicar el
modelo de reservorio para calcular el caudal de fusion (médulo 4). Los modulos fueron desa-
rrollados en matlab! a partir de las definiciones y procedimientos presentados en los capitulos
2y 3.

Asi mismo, el modelo de fusion referido en los objetivos (Seccién 1.5) comprende solamente
el calculo de la fusion a partir de la energia disponible y el modelo de difusion. Mientras que el
modelo glacioldgico se refiere a la aplicacion del BES en forma distribuida (BESD) cuando se
aplican los modulos 1, 2 y 3 para obtener solamente el balance de masa y las series de fusion

y sublimacion.

4.1. Mobdulo 1: Lectura de parametros iniciales e informacion

meteorologica

En primer lugar, se ingresan los pardmetros geograficos del sitio (huso horario, longitud
y latitud) y parametros del hielo y nieve que incluyen: la capacidad calérica especifica (Cp),
el calor latente de fusién (Ly) y sublimacion (L) detallados en el capitulo 3. La densidad

del hielo (ppicio) ¥ la nieve (prieve) se asumen constantes y se tomaran los valores discutidos

"Ver Anexo A para detalles del equipo utilizado y tiempos de simulacion.
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en Basantes-Serrano et al. (2016). La conductividad térmica de la nieve (Knieve) se calcula de
acuerdo a Douville et al. (1995) y la del hielo (kpieo = 2,1Wm ™ K~1) es el valor utilizado
para variaciones de densidad despreciables (pp;e1o & constante) (Cuffey and Paterson, 2010).
La fraccion de onda corta que penetra el hielo (a), fueron tomados de Maisincho (2015) porque

presentaron los mejores ajustes en la zona de estudio (Tabla 4.1).

Hielo Nieve

Densidad (Kgm~?) 900 250
Conductividad térmica (Wm 1K1 2.1  0.18
Fracciéon de penetracion 082 09

Tabla 4.1: Pardmetros termodinamicos relevantes para el hielo y la nieve.

A continuacién, desde un archivo de texto simple se ingresa la informacién meteorologica
(previamente revisada y corregida segtn lo descrito en la seccion 2.3) recogida por la estacion
SAMA-E2 a altura z,.; = 4750 m y resolucién temporal de 30 minutos. Las variables fueron
dispuestas en columnas en el siguiente orden: fecha (dd/mm/yyyy HH : MM : 00), SWipc
(Wm™2), SWier (Wm™2), LWine (Wm™2), LWy (Wm™2), Toir (°C), RH (%), u (ms™1),

P (mm we).

4.2. Mobdulo 2: Calculo de BES en modo puntual

En este modulo se calculan los componentes del balance de energia superficial y se aplica
la difusién térmica en la subsuperficie del glaciar en cada iteracion. Esto permite calcular el

perfil de temperatura, las series de fusion/sublimacion y el nivel de hielo/nieve.

El procedimiento para obtener los resultados es el siguiente (cada item corresponde a una

funcion auxiliar dentro de este modulo):

e Correccion de S| y L en funcién de la pendiente y acimut.
e Discriminacién de la fase de precipitacion segin la temperatura.

e Recalculo de nieve acumulada segin modelo de erosion (soélo en la zona de ablacion

entre 4735 y 4750 m).
e Modelamiento del albedo.
e Calculo de flujos turbulentos.

e Calculo de BES y aplicaciéon de la difusiéon térmica subsuperficial.

4.2.1. Correccién de S| y L,

Los radiémetros miden la radiacién sobre una superficie horizontal, por lo que para obtener

mediciones correctas se debe realizar correcciones en funcién de la topografia y orientacion.
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Para esto, se calcula S7o4 sobre una superficie con pendiente 3, acimut A,? ubicada en un
punto con longitud w, latitud ¢ y hora ¢ (Seccion 3.1.4). La estacion SAMA-E2 a 4750 m de
altura sobre la zona de ablacion se ubica en una zona con: pendiente 8 = 14,75°, acimut 240°,
longitud w = —78,16° y latitud ¢ = —0,49°; ¥ depende de la fecha de calculo (Corripio, 2003).

Y luego se recalcula la radiacion directa S, y difusa Sy para un cielo claro mediante el méto-
do propuesto por Favier (2004). En el glaciar 15«, este método muestra resultados bastante
precisos para recalcular S,, y Sy4. Finalmente para corregir S| y L se siguen las relaciones y

el procedimiento descritos en las secciones 3.1.4 y 3.1.5 respectivamente.

Aplicando las correcciones mencionadas durante 2012 y manteniendo la precipitacion y tem-
peratura del aire constantes; la radiacion incidente medida en la zona de ablacion (pendiente
media 17°) se redujo 22 W m?2d~!, es decir 5 % del valor promedio medido sobre una superficie
horizontal. Esta diferencia fue notable entre junio y septiembre, correspondiente al periodo de
menor nubosidad, donde las correcciones disminuyeron 10 % del valor promedio. Asi mismo,
las correcciones son importantes en la zona de acumulacion (pendiente media 30°); en esta
zona, la radiacion puede disminuir hasta 68 W m?d~! que equivale a una reduccion del 15 % de
la radiacion medida sobre una superficie horizontal (Figura 4.1). Y entre junio y septiembre,

esta correccion puede reducir hasta 30 % del valor medido sobre una superficie horizontal.

I I 1 T T
800} -—-Sin correccion — Corregido |
wa , R b I;:.;,i”:iﬂ y
E 600+ [ ‘ ﬁl i:. |" P'il'||| ll‘: 4I |ll||I ,||I|I "‘." } ] l'\: [ ]
E | ’I PI ll : ik i{uijlli' 5; }.” y H i ||1 % j lh'.
[} ! J | q |
; A Rl T A% | llE ,
E 400 '!n | ‘T i "l i] ' |/ ; I | ' ! = i ,ﬂl
w ! : {1t
200} ’- - M A
‘ ‘ ‘ L I I I
ENE MAR MAY JUL SEP NQV

Figura 4.1: Radiacién incidente de onda corta corregida para la pendiente media entre 5100
y 5600 m (30°) mostrada en linea negra, mientras la linea entrecortada roja representa la
radiacion sin correccién para una superficie horizontal a 4750 m. Se muestran los promedios
diarios (en horas de luz entre 7h y 17h30) durante 2012, las principales diferencias ocurrieron
entre junio y septiembre correspondiente al periodo de menor nubosidad.

Para efectuar el recalculo de S| y L) sobre otro punto se considera que la radiacion incidente y
nubosidad es homogénea sobre todo el glaciar. Y que las variaciones de ¢ y w son despreciables;

por tanto sblo es necesario definir la pendiente () y orientacion (A,) del sitio.

2Medido desde el sur en sentido anti-horario.
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4.2.2.

Correccién de la precipitaciéon

La precipitacion registrada en el Antisana es subestimada debido a la turbulencia engen-

drada por el viento (Manciati and Freile, 2007). Wagnon et al. (2009) sugiere que la subes-

timacion podria alcanzar el 51 %, mientras que Basantes-Serrano et al. (2016) en la zona de

acumulacion, sugiere un factor de correccion del 70 %. Por estas razones, se intentara corregir

la pre

1.

cipitacion medida por el pluviografo P8 (4720 m) de la siguiente manera :

Se aplicara un factor de correccién que incremente el 20 % a todas las mediciones regis-
tradas en P8, el cual compensara las pérdidas debido al fuerte viento (u > 6 m s™') que
provoca turbulencia en la superficie de recoleccion. Este porcentaje de compensacion ha
sido sugerido para el pluviografo P2 segin Favier et al. (2008), y se encuentra dentro
del rango sugerido en estudios de precipitaciéon realizados sobre el paramo y morrena
(Padron et al., 2015; Wagnon et al., 2009).

Luego de aplicar un factor que compense las pérdidas debido al viento, se propone un
factor adicional que intentaré compensar la subestimacion en la acumulaciéon. Conclusion
a la que lleg6 Basantes-Serrano et al. (2016) cuando consider6 la precipitacion constante
para todas las alturas del glaciar. El factor de correccién adicional permitirda que la
precipitacién aumente linealmente desde la parte baja hasta obtener 50 % adicional a
5050 m, entre 5050 m y 5200 m se considera una transicion lineal tal que: desde 5200 m
en adelante la correccion sea 240 % (Figura 4.2). El factor total 2.4 de correccion en la
zona de acumulacién resulto de minimizar el RMSE entre el balance de masa especifico
simulado e interpolado; tal que las variaciones fueron desde 1.2 hasta 3 en intervalos de

0.1.
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Figura 4.2: Evolucion del factor de correcciéon de la precipitacion en funcion de la altura.

En la

seccion 5.1.2 se discute la aplicacion de este factor de precipitacion y sus efectos en el

balance de masa.

4.2.3.

Discriminaciéon de la fase de precipitacion

Comuinmente, varios autores han tomado el umbral de temperatura 1°C' como limite para

separar la precipitacion solida (nieve, granizo) y liquida (lluvia) en el Antisana (Favier, 2004;
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Maisincho, 2015; Ruiz, 2016). Sin embargo, el 44 % de la precipitacion corregida a 4750 m
en 2012 ocurri6 cuando la temperatura fue mayor a este umbral (Figura 4.3). Para tomar
en cuenta esta particularidad, se planted usar e interpolar los porcentajes de ocurrencia de

nevadas asociados a temperaturas del aire entre [—1; 3]°C reportado por L’hote et al. (2005).

Frecuencia precipitacion(%)

Temperatura (°C)

Figura 4.3: Frecuencia de precipitacion en funciéon de la temperatura medida a 4750 m durante

2012. E1 44 % de la precipitacion corregida ocurrié cuando la temperatura del aire fue superior
a 1°C.

Estas relaciones (Tabla 4.2) fueron derivadas a partir de mediciones® y parametros me-
teorologicos (incluyendo mediciones de albedo e intensidad de precipitacion) realizadas a 4795
m en la morrena cercana al glaciar Charquini Norte 4. A pesar de las diferencias climatolo-
gicas y morfologicas que existen entre el Glaciar 12 y el Charquini, se utiliz6 la informacion

proveniente de este glaciar por las siguientes razones:

1. No existen mediciones para discriminar la fase de precipitacion en el Antisana, por lo

que el glaciar Charquini fue la referencia mas cercana.

2. Las mediciones fueron realizadas a una altura similar a la que se ubica la estacion

SAMA-E2 (4750 m).

3. Luego de presentar las relaciones entre la fase de precipitacion y la temperatura obteni-
das en su sitio (Andes Tropicales Externos), L’hote et al. (2005) comparé sus resultados
con los obtenidos en los Alpes Suizos. Los autores concluyeron que ambos lugares mostra-
ron porcentajes de ocurrencia de nevada e histogramas de temperatura del aire similares
e indican que es posible usar estas relaciones empiricas en modelaciones hidrolégicas.
Por lo que, aunque existen diferencias climaticas, altitud y procedimientos de medicion;
los rangos de temperatura describen los ambientes més probables para ocurrencia de

nevada en zonas montanosas.

Aplicando los porcentajes de ocurrencia de nevadas obtenidos en el Charquini (Bolivia) sobre
el Antisana (Ecuador) se modifico la cantidad de precipitacion soélida (Tabla 4.3), lo que

obligé a calibrar los pardametros en el modelo de albedo (Seccion 4.2.5).

3Se instal6 una estacion meteorologica automética similar a la estacion ORE instalada en la morrena del
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Precipitacion en forma de nieve (%) | Rango de temperatura del aire (°C')
0 3:3,5
10 1,25: 1,75
50 0,75 : 1,25
90 0:0,5
95 —-1:-0,5
100 —1,5: -1

Tabla 4.2: Rango de temperatura asociado con los porcentajes de ocurrencia de nevadas
reportados por L’hote et al. (2005) cerca del glaciar Charquini Norte a 4790 m de altura.

Tipo de precipitacién Porcentaje (%)
Solida (nieve) 2
Mezcla (aguanieve o granizo) 90
Liquido (lluvia) 8

Tabla 4.3: Porcentajes de fase de precipitacion calculados a 4750 m en 2012, se aplicaron los
rangos de temperatura y porcentajes de nevadas asociadas e interpoladas de la Tabla 4.2.

4.2.4. Transporte de nieve por el viento

El transporte de nieve por efecto del viento puede cambiar la cantidad de nieve y alterar
el albedo sobre la superficie glaciar afectando directamente el balance de masa (Jaedicke and
Gauer, 2005; Sauter et al., 2013). Hasta el presente, ningtin estudio realizado en los glaciares
del Antisana ha tomado en cuenta el transporte de materia desde la zona alta hasta la zona
baja del glaciar por efecto del viento (especialmente el de origen catabatico). El modelo de
erosion descrito en la seccion 3.2, permite estimar la nieve desplazada en la zona de ablacion

hasta la parte terminal donde es depositada.

Para que inicie el desplazamiento de material por efecto del viento, se consider6 u} = 0,15 m st

que representa la mitad del valor propuesto por Genthon et al. (2007), porque la velocidad del
viento en el glaciar 12 es menor a la registrada en zonas polares donde se aplico originalmente
este modelo (Antartica). Para obtener R.,. de manera independiente, el modelo de erosion
fue aplicado después de calibrar los parametros del albedo. Después de varias iteraciones, se
encontrd Rey. = 0,99, el cual minimiz6 el RMSE = 212 mm en el balance de masa simulado
a 4735 m entre 17/01/2013 y 02/05/2013 (Seccion 5.1.1). Este valor indica que la erosion
neta es casi nula, sin embargo es necesaria para corregir el albedo en la zona terminal del

glaciar y disminuir la fusién en esa zona.

glaciar 15c. Para detalles de la estacion refiérase a (L’hote et al., 2004).
4@laciar tropical ubicado en la Cordillera Real de Bolivia a 30 Km al norte de La Paz, drea< 0,5 K'm?,
hipsometria ~ 5120 a 5270 m.
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4.2.5. Modelamiento de albedo

La energia disponible en la superficie es modulada por el albedo (Favier et al., 2004a);
por esta razon es necesario modelar correctamente esta variable, tarea que en los glaciares
tropicales es muy compleja (Sicart, 2002; Favier, 2004). En principio se tomaron directamente
los parametros del glaciar 15, pero debido a que se us6 un método distinto para discriminar
la fase de precipitacion (Seccion 4.2.3) la correlacion entre el albedo medido y simulado fue
baja (r? = 0,13); por lo que fue necesario volver a calibrar los parametros en el modelo de

albedo (Seccion 3.4).

Durante el proceso, los parametros fueron separados en dos grupos: el primero con los tipos
de albedo para hielo/nieve y el segundo correspondiente a los umbrales de envejecimiento del
hielo y la nieve. A continuacion, se realizo el analisis de sensibilidad y se reconoci6 que el al-
bedo modelado depende principalmente de la altura umbral de la capa de nieve y el umbral de
envejecimiento de la nieve; incrementos de nieve menores a 1 mm we provocaron que el albedo
se incremente hasta 0,9. Debido a que el modelamiento del albedo no depende linealmente de
los umbrales de envejecimiento de hielo y nieve, se realizaron simulaciones Montecarlo varian-
do estos pardmetros. Los valores finales resultaron de maximizar el coeficiente KGE entre el

albedo diario simulado en cada iteracion y el calculado® a 4750 m durante 2012 (Anexo C).

Parametro Notaciéon | Valor inicial | Valor final

albedo nieve fresca Qinjeve fresca 0,9 0,9

albedo nieve Onieve hiimeda 0,6 0,69

albedo hielo limpio Othielo limpio 0,46 0,46

albedo hielo sucio Qthielo sucio 0,25 0,2

umbral para decaimiento de hielo (dias) T 82,6 122
umbral para regenerar el albedo del hielo (dias) Do 1,52 2
umbral para decaimiento de nieve (dias) n* 0,85 5
altura umbral de la capa de nieve (mm we) ex 20,1 3,5

Tabla 4.4: Parametros iniciales del modelo de albedo establecidos para el glaciar 15« utilizan-
do 1°C como umbral para separar la fase de precipitacion segin Maisincho (2015). Los valores
finales resultaron de un anélisis de sensibilidad previo y posterior simluacién Montecarlo pa-
ra maximizar el KGE entre el albedo simulado y calculado. Los 4 primeros representan los
tipos de albedo sobre la superficie glaciar, mientras que los 4 tltimos representan umbrales
de envejecimiento del hielo y nieve.

Aplicando los parametros 6ptimos (Tabla 4.4), el modelo pudo reproducir el albedo des-
pués de los eventos de precipitacion (Figura 4.4); obteniendo KGE = 0,69 (r? = 0,63,p <
0,01,n = 366) a escala diaria® y KGE = 0,71 (r? = 0,55,p < 0,05,n = 8052) a escala de 30

minutos.

A partir de las radiaciones de onda corta incidente y reflejada con o = S4/S].
5Los promedios diarios fueron realizados tomando sélo valores entre las 7h y 17h30
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Los parametros correspondientes al tipo de albedo en la superficie del glaciar se encuentran
dentro del rango reportado en varias zonas (Cuffey and Paterson, 2010) y son similares a los
reportados por Maisincho (2015) para el glaciar 15«. Sin embargo, los parametros que repre-
sentan los umbrales de envejecimiento de hielo y nieve difieren porque la fase de precipitacion
fue discriminada utilizando un criterio distinto (Seccién 4.2.3) en vez de tomar directamen-
te 1°C como temperatura umbral. Este cambio provocd que aproximadamente el 20 % de
la precipitacion ocurrida en 2012 a temperaturas mayores a 1°C' fuese nieve/granizo, y esta
‘cantidad adicional de nieve’ mantuvo al albedo con valores superiores a 0,46 protegiendo al

glaciar de la radiaciéon incidente y retardardando el envejecimiento de la nieve.
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Figura 4.4: Albedo diario simulado y observado (promedios en horas de luz entre 7h y 17h30)
a 4750m. La precipitacion acumulada cada 30 minutos fue discriminada segun lo descrito en
la seccion 4.2.3 y posteriormente totalizada cada dia.

4.2.6. Calculo de flujos turbulentos

Los flujos turbulentos se calculan usando la aproximacion aerodindmica masiva (Bulk met-
hod en inglés) e incluye un factor de correccion de estabilidad atmosférica. Este método asume
un gradiente constante de temperatura y humedad especifica entre el nivel de medicion (1,8
m) y la superficie; por tanto, los flujos turbulentos son calculados directamente al nivel de la
superficie. La estabilidad de la capa superficial es definida por el ntimero de Richardson masi-
vo, el cual relaciona los efectos de flotabilidad relativos a las fuerzas mecanicas (Seccion 3.1.6).
Las funciones de estabilidad son espacialmente invariantes ya que se asumen la velocidad del
viento y la humedad relativa homogéneas sobre todo el glaciar. Asi mismo las longitudes de ru-

gosidad se asumen como constantes para todo el glaciar durante todo el periodo de simulacién.

Esta aproximacion para los flujos turbulentos ha sido ampliamente utilizada sobre los Andes
(Wagnon, 1999; Corripio, 2003; Favier et al., 2004a; Gurgiser et al., 2013) debido a la facilidad
de calculo, en comparacion con el método de covarianza 6 el método de perfiles (Denby
and Greuell, 2000; Menegoz, 2004; Litt, 2014). En particular Favier (2004) mostré que los
flujos calculados a partir de esta aproximacion son subestimados 20 % en promedio a nivel
de la superficie, el cual disminuye cuando la velocidad del viento o la longitud de rugosidad

aumentan.
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4.2.7. Calculo de BES y aplicaciéon de la difusién térmica

Luego de calcular las componentes del BES se evalta la energia disponible y se aplica la
difusion térmica. Este procedimiento (descrito en la seccion 3.3) permite calentar o enfriar

la superficie glaciar y estimar la fusion superficial y subsuperficial.

Los parametros y constantes fisicas necesarias fueron indicadas en la seccion 4.1, y se supone
que la temperatura inicial en cada nodo subsuperficial es 0°C' de acuerdo a un glaciar tem-
perado (Kaser and Osmaston, 2002). Durante cada iteracion los parametros de la superficie
son actualizados de acuerdo a la cantidad de nieve remanente luego de calcular la fusion. El
modelo de difusion es estable (Anexo B.1), y fue validado en la zona de ablacion del glaciar
15a (Favier et al., 2004a). Al final, luego de aplicar el BES en un punto se obtienen las series
temporales de fusion y sublimacion, perfil de temperatura, el nivel de hielo/nieve y el balance

de masa.

4.3. Modulo 3: Aplicacion del BES en modo distribuido

Para estimar la fusiéon sobre todo el glaciar 12, se discretizoé su superficie mediante 25
franjas de ~ 35 m de altura desde la parte terminal (4735 m) hasta la cumbre (5705 m). La
informacion geografica en cada franja se extrajo desde el MDE (Seccion 2.4), y se aplico el

modulo 2 iterativamente cambiando la altura y orientacion.

4.3.1. Analisis del terreno a partir del MDE

Usando el programa (QGIS, 2017) y aplicando su complemento ’Anélisis de Terreno’ sobre
el MDE, se generaron mapas de pendiente (Figura 4.5) y acimut con cada pixel. A conti-
nuacion, en cada franja se calculo el area (Figura 4.6) y se promedi6 la pendiente y acimut.
De esta manera se obtuvieron vectores para cada franja de: altura promedio, area, pendiente
promedio y orientacién promedio. Los cuales simplifican la informacion geografica del glaciar
y servirdn para recalcular la radiaciéon incidente de onda corta y la temperatura del aire,

mientras que los vectores de area serviran para calcular el balance de masa especifico.

4.3.2. Procedimiento para aplicar el BES en modo distribuido

Una vez reducida las caracteristicas geograficas del MDE, distribuir el BES consiste en recal-
cular los resultados del modulo 2 iterativamente para la i-ésima franja mediante las siguientes
instrucciones:

1. Recalcular S|, L en funcién de la pendiente (3;) y orientacion (A,).

2. Recalcular la temperatura del aire usando T'(2;) = Thper — 0,0084(2; — Zpef) con Thpes

la temperatura del aire medida a z,.y = 4750 m, —0,0084°C m~! el gradiente de tem-
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Figura 4.5: Mapa de pendientes (en °) derivados a partir del MDE. El glaciar presenta una
pendiente suave en la parte baja, entre los 5200 y 5500 m crece debido a la acumulacion
de nieve y presencia de séracs® (esta zona es considerada de dificil acceso); finalmente en la
cumbre la pendiente disminuye formando una pequena planicie.

& Bloques de hielo formados por la fragmentacion de un glaciar, las roturas se producen debido al
movimiento de las masas de hielo en zonas con pendiente variable.
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Figura 4.6: Hipsometria del glaciar 12 en funcién de la altura mediante diagramas de barra
(izquierda) y curva hipsométrica (derecha). La zona de mayor exposicion a condiciones de
ablacion es entre 4900 y 5000 m, mientras que la acumulaciéon es mayor a 5300 m.

peratura’ y z; la altura media de cada franja.
3. Aplicar el factor de correccion en la precipitacion segun z;.
4. Discriminar la fase de precipitacion segun T'(z;).

5. Aplicar el modelo de erosion de acuerdo a la velocidad del viento (aplica solo en la parte
terminal entre 4730 — 4750 m).

"Descrito en la seccion 2.5.4.
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6. Modelar el albedo y recalcular S.
7. Calcular los flujos turbulentos

8. Estimar la energia disponible y luego distribuirla en la superficie (Gy) y las capas sub-

superficiales de hielo/nieve.

9. Aplicar la difusién térmica y obtener la ablacién o acumulacién correspondiente para

cada franja a escala de 30 minutos.

Las series de ablacion (fusion+ sublimacion) obtenidas mas la precipitacion permiten calcular
el balance de masa, conocer el nivel de hielo/nieve final y serviran como informacion inicial
en el siguiente modulo. Los resultados obtenidos son almacenados en estructuras MATLAB

para cada iteraciéon y cada franja de altura para facilitar la gestiéon de la informacion.

4.4. Mobdulo 4: Calculo de caudal de fusiéon

El caudal proveniente de la fusion del glaciar se obtiene sumando la fusion y la precipitacién
liquida de cada franja mediante la aplicacion de reservorios lineales que representan el descenso
del agua por toda el area glaciar hasta llegar a la estacion limnigrafica (Seccion 3.5). Es
necesario indicar que tanto la fusiéon como la precipitaciéon liquida de cada franja fueron
promedidas y acumuladas cada 60 minutos respectivamente. La figura 4.7 muestra la cuenca
del glaciar 12 y la distribucion de los reservorios en el area glaciar y la morrena. Este altimo
fue agregado debido a la distancia considerable (= 1,5 Km) entre el pie del glaciar y la estacion
“Crespos”. Se consider6 a la precipitacion en la morrena igual a la precipitacion medida por

el pluviometro P8, multiplicada por su respectiva area.

Reservorio
nieve

; Reservorio
Reservorio neviza
hielo

P+Qo M+P  M+P  M+P
V() =kQ(t)

AT N SV V2 VAN

T i} T

Qmorrena thelo Q )
Qtotal.'(::' nevze Qnieve

Figura 4.7: Esquema de reservorios lineales en serie aplicados en el glaciar 12 y morrena. El
caudal producido @ es proporcional al volumen del reservorio V' suministrado por la preci-
pitacién liquida P y la fusion M. El reservorio morrena esta conformado solamente por la
precipitacion liquida P y el caudal base Qo = 0,01m>s~! segiin Menegoz (2004).
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Se despreciaron los cambios de altura entre el reservorio neviza y reservorio nieve debido al
corto periodo de simulacion (aproximadamente 23 meses), por lo que se fijo a 5100 m el limite
entre el reservorio hielo y neviza de acuerdo a la ELA reportada en 2012 (Secciéon 5.1.2) y
5300 m el limite entre el reservorio neviza y nieve debido a que el balance de masa fue positivo
siempre desde esa altura entre el periodo 1995-2012 (Céceres et al., 2009; Basantes-Serrano
et al., 2016).

4.4.1. Calibracion de las constantes de almacenamiento

Favier et al. (2008) mostro en el glaciar 15« que la magnitud del caudal de fusion calcu-
lado en el pie glaciar es mucho mayor al que llega a la estacion limnigrafica. Por tanto, las
constantes de almacenamiento para cada reservorio fueron optimizadas siguiendo el maximo
coeficiente de determinacion (r?) entre el caudal observado y simulado en vez del coeficiente
de Nash-Sutcliffe utilizado generalmente (Krause et al., 2005; Ruiz, 2015).

2 se realizaron 10° simulaciones Montecarlo tomando un grupo de parametros

Para maximizar r
en cada iteracion. El rango de variacion se describe en la tabla 4.5. Hock and Noetzli (1997)
indican que la descarga simulada resulta poco sensible a las constantes de almacenamiento
sobre un rango grande de valores de k, por esta razén y el gran namero de simulaciones no se

hicieron pruebas de sensibilidad previas.

Pardmetro Rango de variacion

khielo [2 - 160]

kneviza [280 — 450]

Knieve [15 — 150]
kmorrena [2 - 400]

Tabla 4.5: Rango de variaciéon de las constantes de almacenamiento para cada reservorio,
definidos de acuerdo a valores méximos y minimos usados en modelos de reservorio lineal
sobre cuencas glaciares (Cuffey and Paterson, 2010). El rango de kporrena fue definido de
acuerdo al tiempo que tarda en llegar el agua desde el glaciar hasta la estacion Crespos
(1h30) y 15 dias.

La tabla 4.6 resume las caracteristicas de cada reservorio del glaciar incluyendo la morrena

y se reportan las constantes de almacenamiento que maximizaron r2.

Reservorio Altura (m) Area (Km?) Ocupacion (%) k

Morrena  [4550-4730] 0,7242 30,58 361
Hielo [4735-5150] 0,6871 29,01 9
Neviza  [5150-5300] 0,3679 15,53 449

Nieve [5300-5700] 0,5891 24,87 142

Tabla 4.6: Distribucion de altura, area, porcentaje de ocupacion y constantes de almacena-
miento de cada reservorio sobre la cuenca del glaciar 12.
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Efecto de la constante de almacenamiento sobre el caudal

El factor e /% en el modelo de reservorio lineal indica que mientras menor sea la constante de
almacenamiento, el flujo actual (Q(¢)) es aproximadamente el mismo que la razon de entrada
(R(t)) y el reservorio es dinamico; caso contrario el reservorio libera agua proporcionalmente
al volumen sobrante y depende de la iteracion anterior (Q(¢ — 1)). El caudal simulado total
sigue la tendencia de la razon de entrada (lluvia + fusion) (r? = 0,6,n = 16440,p < 0,05);
sin embargo, es posible que la descarga total sea mayor al flujo de entrada. Esto provocaria
que el volumen en el reservorio disminuya, por tanto el reservorio debera volver a llenarse en

la siguiente iteracion y la descarga serda menor a R(t).

Por otro lado, aplicando el médulo de reservorio sin infiltraciones el caudal simulado total
disminuy6 2 % la cantidad de agua que ingreso. Estas pérdidas se debieron a la retencion de
fluido en los reservorios durante cada iteracion. Aplicando las infiltraciones de lluvia en la
morrena y la retenciones de fusion en la zona neviza, las pérdidas fueron del 3% con respecto
al flujo inicial. Esto evidencia que si las infiltraciones son pequenas no afectan la variabilidad

diaria del caudal simulado y no son importantes en el modelo de reservorio lineal.

4.5. Intento de aplicacién de un modelo de dindAmica simple

4.5.1. Dinamica glaciar

El hielo es un material visco-plastico® que fluye por gravedad sobre la pendiente del lecho
rocoso. De esta manera, el glaciar transmite el excedente de masa acumulado en la parte supe-
rior y sus variaciones hacia la parte inferior llegando hasta la parte terminal (frente glaciar).
La transferencia de hielo y variaciones del frente por este efecto es notoria luego de varios afnos;
el periodo depende de la pendiente media del glaciar, su espesor maximo y la temperatura

existente al nivel del contacto entre el hielo y el lecho rocoso (Francou et al., 2013).

La dinamica glaciar trata sobre el flujo y la evolucién de los glaciares de montana, las capas
de hielo, las corrientes de hielo y las plataformas de hielo. Esta rama de la glaciologia permite
conocer los factores que controlan el volumen y la topografia de la superficie de los glaciares,
,como afecta la acumulacion y ablacion en el flujo de hielo?, jcémo afecta la temperatura del
hielo y el lecho rocoso en el flujo de hielo? Cuestiones que pueden ser resueltas aplicando los
métodos de la mecanica continua y que siguen los principios de conservaciéon de masa, momento
y energia. Ademas emplea informaciéon especifica del glaciar que incluye las propiedades de
deformacion del hielo, la influencia hidrogeologica en el deslizamiento basal, la topografia, y
el clima (Cuffey and Paterson, 2010).

8Capacidad de adquirir deformaciones permanentes sin llegar a romperse cuando es sometido a fuerzas
externas.
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4.5.2. Breve descripcion del modelo simple de dindmica

El modelo glaciologico aplicado por Mourre (2012); Maisincho (2015) contiene un modelo
de dinadmica elaborado por Harper and Humphrey (2003) (referido como GDMH3) para si-
mular la transferencia por gravedad de hielo/nieve pendiente abajo del glaciar. El modelo no
distingue entre hielo o nieve por lo que, asume la masa glaciar como un material homogéneo.
El flujo glaciar estad restringido por la topografia del sitio y depende de la distribucion de

balance de masa previamente obtenida.

Para aplicar el modelo GDMH3 primeramente se transforman los puntos del MDE (inicial-
mente en forma rectangular) mediante célculos geométricos e interpolacion en la altura hasta
tener una malla hexagonal. Esta conversion permite aprovechar la cantidad de glaciar de to-
dos los nodos, ya que cada punto de calculo se encuentra ubicado en el centro de sus 6 nodos
vecinos (Figura 4.8). El movimiento del glaciar se realiza hacia el nodo adyacente mas bajo

en términos de altitud, tal que el balance de masa se redistribuye bajo los siguientes modos:

1. El glaciar se mueve por avalancha (desprendimiento de una capa de nieve) si la pendiente

de la superficie supera el angulo umbral (30°).

2. Si la cantidad de hielo acumulado en un area excede una tension de friccion plastica

basal maxima (tomadalbar) la masa de hielo se desliza o deforma.

La distribucién del balance de masa glaciar en ambos modos considera la conservaciéon de
masa sobre cada celda y el flujo glaciar es controlado mediante células autématas conecta-
das con las celdas vecinas. Es decir, su tamano y ubicacién evolucionan de manera discreta
(Humphrey, 2005).

Figura 4.8: Ejemplo de mallado hexagonal, la variacion de masa en el nodo A depende de su
pendiente y de la masa de hielo/nieve en los 6 nodos vecinos. Figura tomada de (Humphrey,
2005).

4.5.3. Problemas de aplicacion

El modelo GDMHS3 presenta problemas de formulacién en las fronteras cuando es aplicado
en una lengua glaciar aislada, por lo que es necesario aplicar el médelo sobre todo el casquete

para cerrar el sistema y evitar pérdidas de masa en los bordes. Por otro lado, la estabilidad
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y el significado fisico de las parametrizaciones no son claros; por lo que, su validaciéon resulta
complicada debido a la falta de mediciones in situ (Mourre, 2012). A pesar de esto, el modulo
fue probado en el glaciar 15a entre 2005 y 2008 para estimar la altitud de la linea de equilibrio
y el frente glaciar. Las simulaciones pudieron reproducir la altura del frente glaciar y la ELA
con una precision de 25 metros (Maisincho, 2015). Lastimosamente, el glaciar 12 no dispone

de este tipo de mediciones para validar la simulacién.

A pesar de estos inconvenientes, el modelo GDMH3 fue aplicado sobre todo el casquete gla-
ciar con el balance de masa calculado en el periodo ensamble y los parametros usados por
Mourre (2012). Los resultados (Anexo D) indicaron que la altura del frente glaciar (4744
m) y la linea de equilibrio (5040 m) variaron menos de 20 metros respecto a las modelizadas
sin este moédulo. Lo que indica que las variaciones geométricas aplicando este moédulo fueron

despreciables respecto a la altura en cada franja de céalculo del balance de masa (& 35 metros).

Debido a que el modelo GDMH3 no es confiable por a la falta de mediciones que permitan
entender sus parametrizaciones, ni su aplicacién ofrece mejoras notables respecto al modelo
glaciologico; no se tomaré en cuenta este médulo para acoplarlo en el modelo hidroglaciologico
presentado en esta seccién, ni para analizar la variacién del balance de masa en los resultados.
Tampoco se aplicard otro modelo de dinamica en este proyecto porque las variaciones de
balance de masa y su efecto sobre el caudal pueden ser despreciados debido al corto periodo
de simulacion (23 meses). De hecho, muchos estudios muestran que las variaciones de balance
de masa y caudal empiezan a ser evidentes en periodos de simulacién mayores a 4 anos; donde
es indispensable aplicar modelos de dindmica glaciar (Huss et al., 2012; Jost et al., 2012; Naz
et al., 2014).

4.6. Simulacién tipica con el modelo hidroglaciol6gico

El flujograma de la figura 4.9 muestra la estructura del modelo hidroglaciologico y el
procedimiento tipico para estimar los caudales de fusién. La precipitacion liquida y la fusion
requeridas en el modelo de reservorio (médulo 4) resultan de calcular el BES y aplicar el
modelo de fusién (modulo 2) iterativamente sobre todo el glaciar (modulo 3) en el modelo

glaciologico.

4.6.1. Diferencias del modelo hidroglaciolégico y los modelos aplicados en
el glaciar 15«

Aunque los glaciares 12 y 15« se ubican sobre el lado occidental del volcan Antisana, su
orientacién y topografia influyen para que la precipitacion en la zona de ablacién de ambos
glaciares sea diferente. Debido a que se propone un nuevo factor de correccién en la precipi-
tacion (Seccion 4.2.2), y es la primera vez que se discrimina la fase de precipitacion usando

rangos de temperatura (Seccion 4.2.3), los parametros de albedo fueron recalibrados para el
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Figura 4.9: Flujograma de una simulacién con el modelo hidroglaciolégico.

sitio (Seccion 4.2.5). Asi mismo, es la primera vez que se incluye el arrastre de nieve por

efecto del viento entre los 4730 y 4750 m (Seccion 4.2.4) y permitird corregir el balance de

masa en la zona de ablacion (Seccion 5.1.1). Todos estos cambios provocaron que cada lengua

glaciar tenga su propia parametrizacion, la tabla 4.7 resume las diferencias entre el modelo

de Maisincho (2015) y el hidroglaciologico.
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Capitulo 5
Resultados y discusion

Los resultados obtenidos aplicando el modelo hidroglaciolégico son presentados en dos par-
tes: la primera corresponde a la validacion multicriterio del modelo hidroglaciolégico. Mientras
que en la segunda parte se analizan y discuten: el balance de masa, los flujos de energia y la
produccién de caudales durante el periodo ‘ensamble’. El balance de masa y el caudal simu-
lados para el ano hidrolégico 2012 seran contrastados con los reportados en otros glaciares
tropicales, esto permitira identificar los componentes del balance de energia que predominan
sobre el Antisana y validar algunas hipotesis asociadas a la fusion glaciar y sobre la producciéon

de caudal.

5.1. Validacion del modelo

Se aplic6 una validacién multicriterio para evaluar la calibracion de los parametros y el

funcionamiento del modelo de fusion y de reservorio que consistira en:

e Validacion del modelo glaciologico en un punto mediante balizas de ablacion.

e Validacion del modelo glacioldgico en modo distribuido usando balances de masa inter-

polados sobre todo el glaciar.

e Validacion del modelo hidroglaciologico comparando los caudales simulados con los ob-

servados en la estacion limnigréafica ‘Crespos’.

De esta manera se pueden aprovechar todas las mediciones realizadas en la cuenca glaciar,
v se puede evaluar de forma integrada los principales factores y procesos que generan el caudal

de fusion.

5.1.1. Validaciéon en modo puntual

Una vez que se calibraron los parametros en el modelo, se compararon los balances de
masa medidos mediante las balizas de ablacién y simulados. Las comparaciones se realizaron

en 3 ‘micro’ periodos (MP) (Tabla 5.1) que fueron definidos a partir de series de balances de
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masa continuas. Esto permitio evaluar el desempeno del modelo glacioldgico para varios sitios

en la zona de ablaciéon y periodos especificos.

Periodo dias Altura (m) Pendiente (°) Acimut (°)
4750 15 235
MP1: 30/08/2011-29/11/2011 92 4782 21 241
4797 26 243
4750 15 235
MP2: 03/02/2012-01/02/2012 28 4766 20 238
4782 21 241
4735 15 232
MP3: 17/01/2013-02/05/2013 106 1766 20 238
4797 26 243

Tabla 5.1: ‘Micro’ periodos de simulacion (MP) para validar la ablacién modelada. Para cada
rango de altura se obtuvo la pendiente y acimut a partir del MDE.

La figura 5.1, muestra la ablacion simulada acumulada en cada ‘micro’ periodo (columnas)
en cada rango de altura (filas). Luego de aplicar el factor de correccion y la discriminacion
de fase detalladas en la secciéon 4.2, la precipitacion sélida aumenté con la altura y junto con
la disminucién de la temperatura provocarén que la ablacién disminuya con la altura. Este
resultado fue mas notable en el MP1 (Tabla 5.2), donde la precipitacion solida y ablacion a

4797 m fueron 1.2 y 0.7 veces sus respectivos valores a 4750 m.

Altura (m) | Piotal (mm) | Psslida (mm) % T (°C) | Ablacionacymulada (mm we)

4750 243 126 0.52 0.92 1766
4782 249 140 0.56 0.68 1486
4797 253 147 0.58 0.55 1280

Tabla 5.2: Variacion de precipitacion acumulada (P), temperatura del aire (T) y ablacion
acumulada en funcién de la altura durante el ‘micro’ periodo 1 (MP1). La precipitacion fue
calculada para una superficie horizontal.

Asi mismo, al aplicar 1°C' como temperatura umbral en vez de rangos de temperatura para
separar la fase de precipitacion provocod que la ablacion sea sobre estimada 261 mm en prome-
dio durante los 3 micro perfodos. La sobre estimacion ocurrié porque usando esta temperatura
umbral la precipitacién solida fue subestimada en eventos de baja intensidad (< 0,5 mm h!),
lo que provoco que el albedo en la zona de ablacion se mantenga con valores bajos (< 0,3) y
en consecuencia la radiaciéon de onda corta y la energia para la fusion aumentaron. La sub-
estimacion de la precipitacion solida y su efecto en la energia disponible es despreciable en
periodos cortos de simulacion y de baja precipitaciéon como en el MP2. Sin embargo, en perio-
dos mayores a 100 dias (como el MP3 a 4766 m) la precipitacion soélida usando los rangos de
temperatura fue 128 mm y usando 1°C como temperatura umbral fue 46 mm. Esta diferencia
en la precipitacion solida acumulada provocd que la ablacion usando la temperatura umbral

sea sobre estimada 936 mm que corresponden al 30 % de la ablacion acumulada medida.
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Figura 5.1: Evolucion mensual de la ablacion simulada acumulada (linea negra) y medida
(circulos rojos) para los ‘micro’ periodos (columnas) y cada altura (filas). La linea gris repre-
senta la cantidad de nieve discriminada usando el factor de correccién y rangos de temperatura
(Seccion 4.2). La linea violeta indica la ablacion simulada usando 1°C' como umbral para la
fase de precipitacion. Adicionalmente en el ‘micro’ periodo 2013 en z = 4735 m se presenta la
ablacion simulada sin aplicar el modelo de erosion (linea discontinua azul). La incertidumbre
para la ablacion medida (barras rojas) es £150 mm segtin Francou and Pouyand (2004).

Por otro lado, durante el M P3 a 4735 m el modelo de erosion transporté 13 mm de nieve adi-
cional que corresponde al 12 % en la precipitacion sélida de ese sitio. Esta cantidad adicional
incrementd los valores de albedo y permitié corregir los 641 mm de ablacién sobre estimados
sin esta mejora en el modelo glaciologico. Por tanto, esta correccion disminuyo 22 % de la
ablacion medida acumulada (2514 mm) a esa altura y compenso el bajo factor de correccion

de precipitacion (1.2) aplicado en la parte terminal.

Tomando en cuenta estos aspectos, el modelo glacioldgico mejoré la ablaciéon simulada tal que
el RMSE medio fue 208 + 141 mm (n=21) equivalente al 13 % del promedio de la ablaciéon
acumulada medida (1602 mm). La zona entre 4735 y 4780 m present6 los mejores resultados
ya que el el RMSE medio fue 176 £+ 136 mm (n=15).

Es necesario indicar que debido a las intermitencias en las mediciones de ablacién y de caudal
en la estacion 'Crespos’, no fue posible establecer un periodo de validacién comin. Los micro
periodos sélo sirven para validar el modelo glaciologico en modo puntual, y no son escenarios
para validar las series de caudal aguas abajo. Las series de caudal simuladas seran validadas

en otro periodo (Seccion 5.1.3).
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5.1.2. Validacion del modo distribuido

Después de probar el modelo glaciolégico de manera puntual y validarlo con las balizas
de ablacion, a continuacion se aplico el modo distribuido (médulo 3 del modelo hidroglaciolo-
gico) para 2012 y se compararon los balances de masa especificos sobre diferentes franjas de
altura (Tabla 5.3). El modelo subestim6 77 mm we la ablacion especifica hasta los 5100 m,
posiblemente porque los flujos turbulentos fueron subestimados aproximadamente 20 % debi-
do a la aproximacion aerodinamica masiva empleada (Favier, 2004). Mientras que, entre los
5200 y 5600 m de altura la acumulacion simulada fue subestimada 92 mm we en comparaciéon
con la indicada por Basantes (2015); lo que indica que posiblemente es necesario aumentar la
precipitaciéon en esa zona. De manera general, el modelo subestim6 6 % de la ablacion en el
balance especifico y 17 % en la acumulacion que generé un RMSE = 128 mm en el perfil de
balance de masa simulado; esta diferencia correspondié al 19 % del balance especifico inter-

polado (Figura 5.2).

Sublimacién®  Fusi6n? BMesp,,..» BM_sp,,, ) )
Rango (m) (mm we d'') (mm we d') | (mm WZ al) (mm Wg al) Diferencia (%)
[4735 — 5100] 1.22 13.31 -1175 -1252 +6
[5100 — 5600] 0.9 0.56 465 557 -17
[5600 — 5705 0.8 0.12 7 53 +45
[4735 — 5705] 1 5.6 -634 -682 +7

Tabla 5.3: Promedios diarios de la fusiéon y sublimaciéon simulada®, y comparaciéon entre el balance
de masa especifico simulado e interpolado.

8 La fusion fue promediada para todo el afio, mientras que la sublimacion fue calculada en el periodo junio-agosto
que presenta los valores mas altos.
b Balance de masa especifico simulado.

¢ Balance de masa especifico interpolado mediante mediciones glaciolégicas y geodésicas (Basantes, 2015).

Discriminar la precipitacion de manera distinta a la aplicada por Maisincho (2015) y aplicar
el modelo de erosion en la parte terminal del glaciar jutifican un factor lineal para corregir la
precipitacion en la zona de ablacion. Ademas los valores de fusion y sublimacion (Tabla 5.3)
son semejantes a los encontrados en otros glaciares tropicales a altitudes similares (Wagnon
et al., 2003; Sicart et al., 2011). Por lo que, el factor 2.4 aplicado a partir de 5100 m se intro-
dujo como una alternativa simple para aumentar la precipitacién en la parte alta y compensar
la acumulacion simulada. Esta diferencia en el balance de masa posiblemente se relaciona a

los procesos de acumulacion.

Dada la complejidad de los procesos fisicos que influyen en la redistribuciéon de la precipita-

2

cién en alta montafna' y ausencia de mediciones en la zona de acumulacién? no se ha podido

conocer con precision la cantidad de precipitaciéon sobre los 5100 m de altura sobre el Anti-

'Procesos como la conveccion local, erosion de la superficie por el viento y efectos orograficos en el trans-
porte de humedad (Roe, 2005).
2Debido al riesgo y dicultad que conlleva realizar estudios a esa altura.
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sana (Basantes-Serrano et al., 2016) como en otros glaciares tropicales (Sicart et al., 2007).
Sin embargo, estudios sobre balance de masa (glacioldgico e hidrologico) realizados en otras
latitudes argumentan que en zonas montanosas que presentan precipitaciénes intensas; esta

variable es subestimada entre 3 a 5 veces la medida en zonas bajas (Immerzeel et al., 2015).

a) 5700 ‘ : b : : : .
——BM2012 interpolado ) ——BM 2012 interpolado Y
5600r & BMZ2012 simulado 86001 & B 2012 simulado R
5500 5500
5400 5400 .
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Figura 5.2: a) Balance de masa interpolado a partir de mediciones glaciologicas (puntos rojos)
y simulado (puntos negros) en 2012 aplicando el BESD, las barras azules indican la desviacion
estandar calculada entre 2005 y 2012 (8 anos). b) Balance de masa especifico, que resulta de
ponderar el balance de masa de acuerdo al area glaciar en cada franja. La zona con mayor
pérdida de masa se ubic6 entre 4800 y 4900 m y la de mayor ganancia entre los 5300 y 5400
m de altura. La diferencia de los balances especificos bajo los 4850 m se debe a que el modelo
glaciologico fue aplicado desde una altura menor a las mediciones disponibles, por tanto se
cred una banda adicional en el balance simulado y consecuentemente la areas en esas franjas
fueron mas pequenas.

Por tanto, el factor de correccion en la parte alta deberia ser ligeramente mayor a 2.4 para
que la diferencia en el balance de masa se compense, pues la validacién en un punto y los
valores de ablacién en la parte baja indican que el factor de correccion aplicado en la zona de
ablacion funciona bien. Como ejercicio se aplicé un factor de correccion 2.7 sobre los 5100 m
de altura y se encontré que el modelo sobre estim6 27 mm we, esta diferencia correspondio al
5% de la acumulacion especifica. Mientras que, la fusién media diaria disminuy6 apenas 0,1
mm we equivalente a una disminuciéon del 18 % de la fusion en esa zona y 2% de la fusion

total promedio.

5.1.3. Validacién del caudal simulado

Dado que la zona de ablacion aporto con 95 % de la fusion en 2012, se aplico el modulo de
reservorio para calcular el caudal total en ese afio. La descarga media simulada a escala diaria

L maximo= 0,42m3 s~!), lo que representa aproximada-

fue 0,12m?3 s~! (minimo= 0,012m3 s~
mente 3,7 veces la descarga observada en la estacion limnigrafica ‘Los Crespos’ (Figura 5.3).
La sobre estimacion del caudal observado indica que las simulaciones muestran la descarga

‘potencial” del glaciar 12; pues debido a infiltraciones que ocurren durante el trénsito de la
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Figura 5.3: Caudal diario simulado (linea gris) y observado (linea negra) en 2012, ademés
se incluye el caudal de la zona de ablacién que es representado por el reservorio hielo (linea
roja).

fusion es complicado conocer la descarga disponible o ‘efectiva’ que es la que mide la estaciéon

‘Los Crespos’ (Villacis, 2008).

La diferencia de magnitud entre la descarga simulada y observada ya fue evidenciada por
Favier et al. (2008) en la cuenca del glaciar 1502 cuando comparé los balances hidrologico y
glaciol6gico; pues en ese sitio una considerable proporciéon del caudal de fusion no llegaba a la
estacion hidrologica debido a infiltraciones en la parte terminal del glaciar. En consecuencia,

el cual simulado debe ser analizado con precauciéon por las siguientes razones:

e El balance de masa es superficial; por tanto, el modelo BESD no toma en cuenta las

pérdidas de fusién por recongelamiento en el glaciar.

e Se asume que el glaciar no contiene grietas, fracturas o molinos que permitan que la
fusion se infiltre (Cuffey and Paterson, 2010).

e El modelo de reservorio en la morrena asume tnicamente un coeficiente de infiltracion
sobre la lluvia (Sicart et al., 2011). Sin embargo, es necesario implementar un modelo en
la morrena que describa la porosidad del material y tome en cuenta la alta permeabilidad

estimada en esta zona (K ~ 1,8 - 10~*m s~! segtin Bigo (2013)).

A pesar de esta limitacion, cuyo problema esta fuera los objetivos de este proyecto; la si-
mulacion alcanzo a representar la variabilidad horaria (72 = 0,63, p<0.05, n=6420) y diaria
(r? = 0,56, p<0.01, n=255) del caudal observado debido a la calibraciéon de las constantes
de almacenamiento. Por consiguiente, el modelo hidroglaciolégico es capaz de relacionar la
meteorologia del sitio con las variaciones del caudal observado a través de los flujos de energia

a escala diaria y horaria.

3Glaciar de 0,7Km? ubicado al noroeste del volcan Antisana, que pertenece a una cuenca de 1,37Km? y
con hipsometria [4850 — 5705] m.

68



5.1.4. Observaciones finales sobre la validacién multicriterio

El modelo de fusion fue adaptado para el glaciar 12 cambiando la discriminacion de fase
de precipitacion e incluyendo el modelo de erosiéon en la parte terminal. Estos cambios me-
joraron el calculo de balance de energifa en la zona de ablacién, y representan una mejora
respecto de los modelos planteados para glaciares tropicales. Pues es la primera vez que se
toman estos aspectos para el recalculo de la precipitacion y modelacion del albedo cuando no

existe precipitacion, a pesar de no tener mediciones que validen su aplicacién.

Aunque estas mejoras funcionan eficientemente en la zona de ablacién, atn existen dificultades
para modelar el balance de masa en modo distribuido. Las cuales se relacionan al cilculo de los
flujos turbulentos en la parte baja (entre 4735 y 5100 m), e incertidumbres en la cantidad de
precipitacion en la parte alta (sobre los 5200 m); las cuales provocaron ligera subestimacion en
la ablacion especifica (7 %) y subestimacion en la acumulacion (17 %). Ventajosamente cuando
se ensay6 incrementar la precipitacion sobre los 5200 m, el aporte de esa zona a la fusion total
(2060 mm en 2012) disminuy6 solamente 2 %. En consecuencia, la zona de ablacién aporté con
el 95% de la fusion, lo que garantizo aplicar el modelo de reservorio para simular la descarga.
El caudal simulado sobreestimé 2,7 veces el observado ya que el modelo no tomé en cuenta
las pérdidas por infiltracion en la morrena ni el glaciar. A pesar de esto, la buena correlacion
horaria (r? = 0,63) y diaria (72 = 0,56) indica que la aplicaciéon del modelo hidroglaciolégico

permite relacionar la meteorologia del sitio con la variabilidad que presentan los caudales.

Las validaciones secuenciales sobre un sitio y de manera distribuida permitieron verificar y
controlar el funcionamiento del modelo a diferentes escalas temporales y espaciales. Dado que
la cantidad de fusion esté acotada por la ablacion total, si el modelo simula correctamente este
proceso tanto en la zona de ablacién y sobre todo el glaciar; se puede confiar en los resultados
para aproximar el caudal potencial. Pues si se utiliza solamente el albedo como variable de
control para simular el caudal, sistematicamente se introducen errores en la estimacion de la
magnitud (Villacis, 2008). Debido a que en ese caso, los parametros del modelo son forzados
a responder tnicamente a un flujo de energia (radiacién de onda corta); sin embargo la fusion

y los caudales generados responden a la energia suministrada por todos los componentes.
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5.2. Modelacién hidro glaciol6gica en el periodo ‘ensamble’

En esta seccion se realizaran algunas comparaciones entre diferentes glaciares. Por esta

razon el glaciar 12 6 Crespos sera referido como GA-12 y el glaciar 15a como GA-15.

Se aplico el modelo hidroglaciologico entre el 02/07/2011 y 16/05/2013 correspondientes al
'periodo ensamble’ para conocer las variaciones de los flujos de energia y su influencia sobre
la ablacion y caudal resultante. En la zona de ablacion ([4735 — 5100] m), el aporte de los
flujos energéticos a la energia disponible fueron: S = 52% L =24% H = 15% LE = 8% ,
tanto en este periodo como en 2012. Esto permiti6é evidenciar que a nivel diario (n = 686 y

p < 0,05 en las correlaciones):

e El albedo modelado a 4750 m mejor6 con respecto al periodo de calibracion (KGE =
0,71, 2 = 0,65, n=686, p < 0,01).

e La radiacion de onda corta fue la principal fuente de energia disponible para la fusion
(r? = 0,87) y fue modulada por el albedo (r? = —0,69)*. Esto confirma la importancia
de la nieve fresca para reflejar la radiacion incidente y disminuir energia disponible en

la superficie para producir fusion (Favier et al., 2004a).

e Se confirmo6 la baja correlacion de la temperatura del aire con la energia disponible
(r? = 0,28) y la fusién diaria (r? = 0,25); con lo que, esta variable esta relacionada con
el balance de masa y energia a través del flujo de calor sensible, la humedad especifica,
el gradiente de temperatura y la fase de precipitacion (Francou et al., 2004; Sicart et al.,
2008).

e La sublimacién estuvo relacionada con la velocidad del viento (72 = 0,52) y la humedad

especifica (r? = —0,63)° mediante los flujos turbulentos.

5.2.1. Balance de masa especifico

Caracteristica Periodo 2012 (366 dias) Periodo ensamble (686 dias)
Balance de masa especifico -0.63 m w.e. -0.69 m w.e.
ELA 5096 m 5025 m
AAR 0.67 0.76
MB bajo la ELA -1.2 m w.e. -2 m w.e.
MB encima la ELA 0.52 m w.e. 1.32 m w.e.
dMB/dz bajo la ELA -2.13 m w.e. (100m)~* -5.6 m w.e. (100m)~!
dMB/dz encima de la ELA 0.09 m w.e. (100m)~! 0.23 m w.e. (100m)~!

Tabla 5.4: Resumen de las caracteristicas del balance de masa glaciar simulados en los periodos
de analisis. ELA significa altura de la linea de equilibrio, AAR es la razéon area acumulacion
y MB es el balance de masa.

4E] simbolo negativo indica que la energia disponible es anti correlacionada con el albedo de la superficie.
SEl simbolo negativo indica que la sublimacién y la humedad especifica estan anticorrelacionados.

70



El balance de masa especifico simulado en 2012 fue subestimado ligeramente respecto al ba-
lance de masa glaciolégico interpolado por Basantes (2015) para el GA-12 (-0.68 m w.e.), y es
similar al balance promedio entre 1995 y 2012 (—0,64 m w.e.) del GA-15 (Basantes-Serrano
et al., 2016). Esto prueba que ambos glaciares mantienen la misma tendencia de balance a
pesar de mantener diferencias topograficas y de orientacion. Esto hace posible que se pueda
aproximar el balance del GA-12 a partir del correspondiente al GA-15 y viceversa en periodos

mayores a un ano.

Por otro lado, las caracteristicas del balance de masa (Tabla 5.4) del GA-12 fueron compara-
das con las reportadas por Gurgiser et al. (2013) para el glaciar Shallap (GSh)% durante el afio
hidrologico 2007. Aunque la ablacion en GSh fue ligeramente mayor (balance de masa bajo el
ELA:—2,98 m w.e., dMB/dz bajo el ELA —2,96 m w.e. (100m)~!) al calculado en el GA-12;
el balance de masa especifico (—0,32 m w.e.) fue menos negativo debido a que el area de
acumulacion fue mayor (AAR=0.7). Esto demuestra que no es suficiente comparar el balance
de masa para conocer si un glaciar sufre mayor ablacién que otro, sino que necesariamente
se deben relacionar el balance de masa con sus caracteristicas morfologicas para emitir un

criterio.

Asi mismo, el modelo glaciologico verifica que el balance de masa simulado en el GA-12
durante 2012 (~ —0,6 m w.e. a') y la razén de ablacion (=~ 2 m w.e. (100m)~!) mantiene la
tendencia de ablacion estimada en glaciares tropicales con altitud mayor a 5400 m (Rabatel
et al., 2013). Por altimo, el periodo ensamble (686 dias) casi duplico el periodo de simulacion
de 2012 (366 dias) por lo que acumulé mayor ablacion. Lo que justifica porque el balance de

masa bajo la ELA y su gradiente de balance de masa fueron mayores que en 2012.

5.2.2. Evolucion de los flujos energéticos en funciéon de la altura

Analizar la evolucion de los flujos de energia permitié descomponer los componentes del
balance de energia en funcion de la altura y clasificar las zonas con mayor fusiéon, sublimacion

y acumulacion

En la zona de acumulacion ([5200 — 5705] m); la presencia de nieve incremento el albedo y
disminuy®6 la radiacién de onda corta hasta 22,6 Wm™2d ™!, es decir el 24 % del valor medido
en la zona de ablacién. Esta reduccion en la radiacién de onda corta no compensé la pérdida
de energia por radiacion emitida de onda larga (emision térmica). Por lo que, la radiacion
neta disminuyé con la altura de 43Wm~2d~! a 4735 m hasta alcanzar su valor minimo
(—20Wm=2d~') en la cumbre (Parte a de la figura 5.4).

El gradiente de temperatura disminuyo la diferencia entre la temperatura del aire y la su-

QGlaciar ubicado en la zona oeste de la cordillera Blanca en los Andes de Peri, area: 7,04 Km?, hipsometria:
[4700 — 5740] m.
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Figura 5.4: a) Evolucion de los flujos diarios de energia en funciéon de la altura. b) Com-
ponentes del balance de masa especifico incluyendo la lluvia sobre el glaciar. Ambas figuras
corresponden al afio hidrologico 2012.

perficie glaciar, en consecuencia el flujo de calor sensible disminuyé de 37W m=2d~! a 4735
m hasta 30Wm~2d~! en la cumbre. Manteniendo la humedad relativa y la velocidad del
viento constante sobre todo el glaciar sumado al descenso de la temperatura en la parte alta
provocaron que la diferencia entre la humedad especifica del aire y cerca de la superficie en
la zona de acumulacién se mantenga casi constante. Esto no permitié que el flujo de calor
latente aumente con la altura, y contrariamente disminuyé de 26 W m=2d~! en 4900 m a
15W m~2d~! en la cumbre (5705 m).

P (mm) Fusi6n (mm we) Sublimaciéon (mm we) B, (mm we) Q (m3s~!)

2012 (366 dias) 1424 2060 218 -630 1135

Ensamble (686 dias) 2674 2587 374 -690 2042

Tabla 5.5: Precipitacion y ablaciéon acumulados sobre todo el glaciar segtin el modelo hidro-
glaciologico. B, es el balance especifico en mm we, y Q es el caudal total acumulado.

Estos factores hacen que la radiacion de onda corta y el calor sensible predominen en la zona
de ablacion (BES = 58 W m~2d~!) tal que la razén de fusion fue 13,31 mm wed ™', mientras
que los flujos turbulentos y la radiacién neta se cancelan en la zona de acumulacion y la
energia disponible sea ligeramente negativa (BES = —34W m~2d~!) y la fusion sea 0,2mm

wed 1.

Conocida la variacion de la energia disponible se descompuso el balance hidrico (Parte b de
la figura 5.4), de donde se pudo reconocer la zona de maxima fusién (23,7 mm wed 1) a
4790 m que disminuyé hasta su minimo en la cumbre (0,2 mm wed™!); y la zona de mayor
aporte a 4850 m con 20,4 mm wed~'. Asi mismo, la sublimacién maxima (0,8 mm wed~!)
ocurrié a 4890 m y disminuyé hasta tener su minimo (0,5 mm wed ') en la parte mas alta.

Ponderando estos valores por su respectiva area; la zona con mayor ablacién se ubico a 4850
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m mientras que la de mayor acumulacion se ubicé a 5300 m.

A partir de esta informacion y de la precipitacion en cada franja se pudo aproximar los gra-
dientes de ablacion (—7,6 mm wed~1(100m)~!) y acumulacién (0,25 mm wed~1(100m)~1)
desde la linea de equilibrio simulada (5096 m) que permitiran aproximar la pérdida o acumu-

lacién a cualquier altura del glaciar.

Finalmente, analizando el balance de masa (Tabla 5.5) y sus componentes se encontr6 que la
zona entre 4730 y 5100 m recibié 85 % de la lluvia y 32 % de la nieve, aport6 95 % de la fusion
y 53 % de la sublimacién total. Asi mismo, de los 1950 mm de fusiéon calculados en la zona de
ablacion: el 72 % correspondié a fusion superficial y el 28 % restante corresponde a la fusion
equivalente luego de aplicar la difusiéon térmica en las capas subsuperficiales. Estos porcentajes
ratifican la importancia de incluir la difusiéon de calor en las capas sub superficiales debido a

la penetracion de onda corta (Bintanja et al., 1997).

Balance de masa mensual

7 IWBM 4780 m
BN 5061 m
EaM 5670 m

Balance de masa (mm we)
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Figura 5.5: Balances de masa simulado mensual en el periodo ensamble. Las barras rojas
representan la zona de ablacion (4780 m), barras grises la zona cercana a la linea de equilibrio
(5025 m) y las barras azules la zona de acumulacion cerca a la cumbre (5690 m). La franja
sombreada en gris resalta los meses correspondientes al ano hidrologico 2012.

El balance de masa mensual del GA-12 simulado presenta valores similares a los reportados
para el GA-15 (Francou et al., 2000, 2004; Favier et al., 2004a). A excepcion de enero 2013,
el cual presento la mayor ablacion (= 1 m we de ablacién a 4780 m) entre los 23 meses
de simulacion (Figura 5.5). Este valor extremo se relacion6 con las siguientes condiciones

meteorologicas, mismas que favorecieron la fusion:

e Existio déficit de precipitacion (26 mm we en enero 2013 respecto a los 54 mm we para
el promedio de enero entre 2005 y 2013 registrados el P8) generalizado sobre la zona

andina central y norte (Palacios et al., 2013).

e La temperatura sobre el glaciar y la morrena se elevd ~ 0,5°C' respecto a la media
mensual calculada entre 2005 y 2014. Este hecho pudo ser detectado en los termémetros

pertenecientes a la red de monitoreo meteorologico del volcan Antisana (Anexo E).
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Estos condiciones fueron detectadas en la region andina de Colombia (IDEAM, 2015; Real,
2013) y Ecuador (Palacios et al., 2013) y el noreste de Brazil (OMM, 2014). Esta escenario
fue similar en abril 2013, por tanto la alta ablaciéon en estos 2 meses justifican que durante el
periodo ensamble el balance de masa bajo la linea de equilibrio y su gradiente fueron 67 % y

163 % respectivamente mas negativos que en 2012 (Tabla 5.4).

La figura 5.5 también muestra las simulaciones durante septiembre 2012 donde no exiti6

acumulacién en el glaciar debido a:

e La precipitacion en ese mes (17 mm registrado por el P8) fue la minima de todo el periodo
ensamble, alcanzando un déficit del 56 % con respecto a la media mensual calculada entre
2005 y 2013 (Anexo E).

e La alta velocidad del viento (u = 6,8+2,7 m 57! d™!) provoco valores altos de sublimacién

sobre todo el glaciar (2,1 mm we d™! simulada a 4780 m).

En las siguientes secciones se realizan analisis mas detallados sobre las variaciones meteorolé-
gicas y su influencia sobre el balance de energia y la razén de ablacién ocurridas en septiembre
2012 y enero 2013.

5.2.3. Contribucion de los reservorios al caudal simulado

Después de aplicar el modelo glaciologico en modo distribuido, la fusiéon resultante y
la lluvia es integrada sobre todo el glaciar a través del modelo de reservorio para evaluar
el caudal ’potencial’. Durante el perfodo ensamble, el caudal simulado diario fue 0,124 +
0,064 m3s~! (minimo= 0,016 m3s~!, maximo= 0,376 m®s~!). La magnitud de este caudal

estuvo relacionada con:

e Las caracteristicas morfologicas del glaciar (tamano, pendiente, orientacion).

e La intensidad de interaccidones entre la meteorologia local y el glaciar cuantificadas a

partir de los flujos de energia en el BES.

Las correlaciones con el caudal observado fueron: r?liario = 0,60 (ndiario = 430, p < 0,05)
Y 72 ario = 0,63 (Mhoraric = 11989, p < 0,05). Es decir, la variabilidad del caudal fue mejor
reproducida respecto al periodo de calibracion (2012). Debido a que la fusion en todo el glaciar
se increment6 a partir de enero 2013 (Figura 5.7), tanto el caudal simulado total como el
del reservorio hielo en el periodo ensamble fue mayor a 2012. Asi mismo, el aumento de la
temperatura y la disminucion en la precipitacion (Seccion 5.2.2) en 2013 provocaron que el
aporte del reservorio neviza aumente respecto al aporte de 2012 (Tabla 5.6). El reservorio
morrena mantuvo la proporcién de aporte en ambos periodos; por lo que, su aporte acumulado

fue mayor en el periodo ensamble que fue de mayor duracion.
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Periodo Ensamble (n=686) 2012 (n=366)
Aporte Aporte % Aporte Aporte %
acumulado (m?) | diario (m3) | 7 | acumulado (m?) | diario (m3) |
Reservorio morrena | 733056 1070 10 | 425000 1161 10
Reservorio hielo 5712348 8339 78 | 3409184 9315 84
Reservorio neviza 679234 992 9 | 164558 450 4
Reservorio nieve 228199 333 3 | 85701 234 2

Tabla 5.6: Aporte medio diario y acumulado de cada reservorio en el periodo ensamble y
2012.

Glaciar Descarga acumulada (m?3) Precipitacion (mm) Area de ablacion (Km?)
Crespos (GA-12) 4084443 en 2012 845%, 4730m 0.91
Zongo (GZ) 4584000%n 2000 821 4750m 0.984

Tabla 5.7: Descarga acumulada, precipitaciéon anual media y area de ablacién media para el glaciar
Crespos y Zongo.

& Precipitacién media anual entre 2005 y 2013.

b Aproximada a partir de la descarga acumulada durante 241 dias reportada por Sicart et al. (2011) y la descarga
media diaria calculada por Ramallo (2013).

¢ Precipitacién media anual entre 1995 y 2010 reportada en Ramallo (2013).

d Calculada a partir de la curva hipsométrica descrita en Sicart (2002).

5.2.4. Evidencia de infiltracién del caudal de fusién

Primeramente se compard la descarga acumulada observada al pie del glaciar Zongo (GZ)”
con la descarga simulada acumulada en el GA-12 durante el afo hidrologico 2012 (Tabla 5.7).
Los caudales provenientes de la fusiéon en ambos sitios mantuvieron descarga acumulada al-
rededor de 4 - 105 m3. De hecho, la descarga acumulada en el GA-12 fue aproximadamente
10 % menor que la del GZ debido a que el GA-12 recibi6 mayor precipitacion y su area de
ablacion fue 7% menor que el GZ. La diferencia en el caudal acumulado podria ser mayor
debido a que durante algunos meses de 2012 existié déficit de precipitacion sobre el Antisana
(Anexo E). Esto demuestra que la magnitud del caudal simulado guarda relacién con la de
otro glaciar tropical de altura mayor a 5400 m, y que la diferencia en la descarga acumulada

posiblemente se relaciona con el drea de ablacion y la precipitacion suministrada en cada sitio.

Por otro lado, se comparé el caudal simulado y la fusion del G-12 para 2012 y del G-15 en el
periodo 1995-2005 (Tabla 5.8). El glaciar 12 es mas grande y tiene mayor area de ablacion
que el glaciar 15, por lo que la fusiéon acumulada en el G-12 fue 0.6 veces mayor la del G-15.
Ademas el area de drenaje en el glaciar 12 es 1.7 veces la del glaciar 15, y el caudal observado
en la estacion Los Crespos (G-12) fue 2.6 veces el observado en la estacion Limnil58 (G-15).

Si se multiplica este factor debido a la diferencia de caudales observados 2.6 por el factor?

"Glaciar tropical situado en el macizo del Huayna Potosi en la Cordillera Real de Bolivia, area: 2,4 Km?,
hipsometria: [4900 — 6000] m.

8Estacion limnigrafica ubicada al borde de la cuenca del glaciar 15 (4520 m) y que en su mayoria mide la
descarga proveniente del glaciar 15 (Favier et al., 2008).

9Proporcion entre el caudal simulado promedio con el observado promedio
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Caracteristica Glaciar 12 | Glaciar 15
Area de la cuenca (Km?) 2.4% 1.37
Area glaciar (Km?) 1.64* 0.73
Area de ablaciéon (Km?) 0.91P 0.38¢
Balance de masa especifico (mm we a™!) -6824 -627
Fusion (mm we) 2060 1285
Descarga observada (m? s!) 0.045° 0.017
Descarga simulada (m3 s!) 0.124 0.029
Qsim/Qobs 38f 1.5

Tabla 5.8: Area glaciar, balance de masa especifico, fusién acumulada y
descarga de los glaciares 12 y 15 del volcan Antisana. Qgim/Qopbs repre-
senta la razon entre la descarga simulada y observada. Para el glaciar 12
se calculd la razéon mensual del periodo ensamble (n=16), mientras que
en el glaciar 15 se calcul6 la razoén anual entre 1997 y 2012. El balance
de masa, la fusion y descarga del glaciar 15 fueron tomados de Favier
et al. (2008) para el periodo 1995-2005, mientras que los del glaciar 12
fueron simulados durante el afio hidrologico 2012.

& Tomado de (Villacis, 2008).

b Tomando la ELA a 5096 m para 2012.

¢ Suponiendo que el 50 % del 4rea glaciar estuvo sometida a condiciones de ablacion.
d Balance de masa especifico interpolado a partir de mediciones glaciolégicas y geo-
désicas segun Basantes (2015).

¢ Valor calculado en el periodo 2003-2015 (Seccién 2.5.3). En 2012 la descarga pro-

medio durante los 255 dias de informacion fue 0.0335 m® 7.

fEl factor Qsim/Qobs fue 3.8 durante el periodo ensamble y 3.7 en 2012.

Qsim/Qobs del glaciar 15 se comprueba porque este factor fue 3.8 para el glaciar 12 durante

el periodo ensamble.

Estas comparaciones junto con lo expuesto en la Seccién 5.1.3 evidencian que la descarga
medida en la estacion limnigréafica Los Crespos no refleja la verdadera razén de agua produci-
da en el glaciar, ya que una parte considerable se pierde en el pie del glaciar tal como ocurre

en el GA-15 (Favier et al., 2008).

Aunque la razon Qgim/Qopbs fue 3,8 en promedio durante el periodo ensamble, este factor fue
variable entre meses (Parte a en la figura 5.6) con un minimo en abril de 2012 (2.7) que
correspondié a un mes con baja fusion (18,9 mmwed ! a 4780 m) y 64mm acumulada de
nieve (4780 m). Y una méaxima diferencia (6.1) en enero 2013, donde existi6 la maxima fusion
(47 mmwed~! a 4780 m) y baja precipitacion (33mm a 4780 m). Lo que indicaria que la
diferencia de magnitud entre el caudal potencial y el observado es proporcional a la cantidad

de fusién mensual (r? = 0,62,n = 16).

Sin embargo luego de examinar la variacion relativa absoluta!® del caudal medido!! y simu-

108e calcula la variacién relativa del valor considerado y el valor medio, y se toma su valor absoluto.
'Se consideraron solamente meses con informacién completa mayor al 75 %.
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(a) Proporcion entre el caudal simulado y observado disponible en el periodo ensamble. La linea
negra indica las variaciones mensuales y la linea azul indica el valor promedio en el periodo ensamble.
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(b) Variacion relativa absoluta del caudal observado y simulado respecto a sus promedios en el
periodo ensamble.

Figura 5.6: Comparacion entre el caudal simulado y observado mensual del glaciar 12 me-
diante a) factores de proporcion y b) variacion relativa respecto al promedio en el periodo
ensamble. La franja gris resalta los valores para el afio hidrolégico 2012. Se consideraron
solamente meses con informacién mayor al 75 % de datos disponibles.

lado (Parte b en la Figura 5.6), tnicamente 7 meses mantuvieron una buena correlacion
(r? = 0,81, n=16). Mientras que en el resto de meses el modelo no pudo capturar esta ten-
dencia. Esto senala que existen procesos en el transito del caudal (entre el pie glaciar y la
estacion limnigrafica) que el modelo de reservorio lineal no pudo representar; entre ellos la
infiltracion de agua en el pie glaciar (Favier et al., 2008) y la permeabilidad de la morrena, la
cual posiblemente actiia como reservorio que requiere saturarse antes de presentar escorrentia

efectiva.

Para explicar estas diferencias entre el caudal potencial y efectivo es necesario estudiar a
detalle los procesos mencionados anteriormente. Entre los posibles métodos se podria aplicar
analisis de concentraciéon de iones disueltos para caracterizar la senal hidroquimica de los
caudales provenientes de la zona glaciar (Villacis, 2008; Bigo, 2013) o anélisis de conductividad
mediante trazadores para detectar posibles zonas de infiltracién y resurgimiento en la zona
morrena (Cauvy-Fraunié et al., 2013; Minaya et al., 2016). Esta tarea se encuentra fuera de
los objetivos de investigacion por lo que en esta seccion se ha justificado porque la magnitud
del caudal simulado no concordé6 con la del observado, y ademés se conocié que la variaciéon

mensual del caudal simulado es diferente a la del observado en algunos meses.
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Figura 5.7: Promedios mensuales diarios de: a) Densidad de flujos de energia calculados. b)
Caudal simulado total (linea negra), caudal simulado en la zona de ablacion (linea roja) y
energia disponible BES (linea azul). ¢) Precipitacion mensual acumulada. Los flujos de energia,
la energia disponible y la precipitaciéon fueron calculados a 4780 m, mientras que el caudal
de la zona de ablacion es el producido en el reservorio hielo ([4735 — 5150] m). La franja gris
resalta los valores para el ano hidrologico 2012.

5.2.5. Variaciones mensuales de los flujos de energia

Aplicar el BES a alta resolucion temporal (30 minutos) para calcular la fusion resultante
permitio verificar la relacién entre la energia disponible en la zona de ablacién y el ciclo de
descarga (r? = 0,71, n=23, p < 0,01) cuando fueron promediados a nivel mensual. Las dife-
rencias entre la descarga total (linea negra) y la del reservorio de hielo en la zona de ablacion
(linea roja) se debe a que la cantidad de lluvia fue mayor a la nieve en algunos meses, lo que

produjo un incremento en la descarga del reservorio neviza (Figura 5.7).

La continua presencia de precipitacion en todos los meses (Parte ¢ de la figura 5.7) confirma
la inexistencia de estacionalidad entre periodo seco y hiimedo, a diferencia de los glaciares
tropicales externos donde la precipitacion presenta una estacionalidad marcada (Sicart et al.,
2011). Debido a esto, la descarga y ablacion simuladas seran relacionadas con sus condiciones

meteorolégicas tinicamente en los meses de ablaciéon extrema.
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Extremos mensuales de fusién, sublimacién y caudal

En esta seccion se relacionan los flujos de energia estimados a 4780'2 m (Figura 5.7) y las
componentes meteorologicas durante los meses con fusion, sublimaciéon y descarga extrema en

el periodo ensamble.

e La alta acumulacion de nieve (73 mm) en julio 2011 provocaron que el albedo se man-
tuviera alto (0.85) y la radiacién de onda corta disminuya hasta alcanzar su minimo
(Smin = 52Wm=2d~1). Por otro lado, la baja nubosidad (0.49) y los fuertes vientos

(u=6ms~1d~1) favorecieron la sublimacién (0,9 mm we d!).

Estos factores provocaron que la energia disponible disminuya al minimo (BES =
22Wm~2d~!), consecuentemente la fusién en ese mes fue la minima (12mmwed—1).
La diferencia entre el caudal de la zona de ablacion (0,06m3s~!) y el caudal total
(0,1m3s~1) se debi6 a los 30 mm de lluvia sobre el glaciar. Los cuales provocaron que
durante ese mes el aporte de la zona neviza (0,02m3s~!) se incremente 97 % respecto a

su valor medio (0,01m3s™1).

e En julio 2012 la velocidad del viento fue u = 6,6ms~'d ™!, la energia disponible fue
BES = 36Wm™2d~!, la sublimacion fue 1,4 mm we d-! y la fusion fue 19 mm we d'.
Estos valores fueron mayores que en julio 2011, sin embargo la lluvia y nieve ocurridas
fueron 4 y 50 mm. Por tanto, el caudal de la zona neviza fue solamente 0,003m3s~!

y el caudal total se redujo hasta su minimo (0,07m3s™1!).

e En septiembre 2012 se registré la minima precipitacion (21 mm), por lo que: la nu-
bosidad (0.37) y la radiaciéon de onda larga incidente (L, = 256 Wm~2d~!) fueron
minimos. Asi mismo, la velocidad del viento fue maxima en ese mes (u = 6,8ms~1d~1)
y provocod que los flujos turbulentos sean maximos (Huysx = 67.Wm™2d™ !, LEy s =
66 Wm~=2d~!); en consecuencia la sublimacién (2,1mmwed') fue maxima. Es de-
cir que durante ese solo mes hubo 63 mm we de sublimacion correspondientes al 27 %
de la sublimacién total en 2012 y 15 % del periodo ensamble. La fusion y caudal fueron

~1 respectivamente, y equivalen a 1.2 veces sus valores promedio.

32 mm we y 0,15m?>s
Este incremento se relacioné con los flujos turbulentos que fueron maximos, y junto a
la radiacién de onda corta (S = 146 Wm~2d~!) provocaron que la energia disponible

alcance 69 Wm=2d 1.

e Durante enero 2013 el flujo de calor sensible!® (H = 51Wm~2d~!) sumada a la al-
ta radiacion de onda corta (Smsx = 151Wm~2d~!) provocada por el bajo albedo
(0.25) y apenas los 20 mm de nieve provocarén que la energia disponible sea méxi-
ma (BESmax = 121Wm*2d*1). En consecuencia, durante ese mes ocurrié la maxima

fusion (47 mm we) y descarga diaria (0,22m3s™!) equivalentes a 1.8 veces el valor

12Referida a la banda de altura donde se ubico la estacion meteorolégica cuando se aplicé el modelo
glaciolégico distribuido.

!3Relacionado al incremento en la temperatura del aire (T' = 1,8°C') y velocidad del viento (u = 4 ms™!)
ocurrida en ese mes.
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medio del periodo ensamble; y produjeron 1454 mm we de fusion y 6,8m> s~ de caudal

acumulados correspondientes al 8 % de la fusion y descarga total.

En relacion al ciclo de descarga (Seccion 2.5.3), se justifica que el mes abril 2012 hubo una
disminucion del caudal debido a la alta precipitacion (p > 78 mm mensual) que mantuvo el
albedo con valores altos (> 0,8) y por tanto el glaciar permanecié protegido de la radiacion
de onda corta. Contrariamente, enero 2013 presenté alta descarga (> 0,17 m3s~!) debido al
bajo albedo (0,25) que aumento6 la absorcion de radiacion de onda corta y fue causado por un

déficit de precipitacion (p < 35 mm mensual).

Por otro lado, en los meses de agosto 2011 y 2012 existi6 una disminucion en la radiacion
de onda larga incidente del 10 % respecto al promedio mensual (279 Wm~2d~1). Esto ocurri6
debido a los fuertes vientos del este que se acentuan en ese mes y provocan una ligera dismi-
nucion en la nubosidad. Mientras que, los meses abril y mayo (2012 y 2013) presentaron un
incremento aproximado del 15 % con respecto al promedio mensual debido a la acumulacién
de nubes propias del régimen hiimedo en la regiéon sierra. Estas comparaciones no son tan evi-
dentes para los otros meses debido a la precipitacion continua'® sobre el sitio. La nubosidad
sobre todo el perfodo tampoco permitié relacionar los méximos de radiacién indidente con el

ciclo de radiacion solar en la parte superior de la atmosfera (Stoa).

Flujo Media Max Min Max/Min Efecto
S (Wm2d™1) 96 161 52 31 F;Ziiréc(;‘;nl aS le(lj’énije
A e
I R T
LE (Wm2d~Y) -19 65 -2 35 S“bigm;f::éogei%‘:j‘; fue
Nieve (mm) Al 73 16 16 Fusion con Nievensy fue

0.4 la de Nievepm

Tabla 5.9: Comparacion entre los flujos de energia mensuales y precipitacion solida (nieve)
acumulada a 4780 m. La columna "Max/Min’ indica la proporcion entre los valores maximos
y minimos, mientras que la columna ’Efecto’ indica la variacion de fusion y sublimaciéon para
los valores extremos en cada flujo, se incluye el efecto de la variacion en la nieve (precipitacion
solida).

Comparando los flujos de energia mensuales maximos y minimos (Tabla 5.9), se puede notar
que la proporcion entre los valores mensuales maximo y minimo (méx/min) para la radiacion
de onda corta (S) y el calor latente (LE) son los tnicos flujos que aproximan la proporcion
méax,/min de la fusion y sublimacion respectivamente. Este resultado verifica la alta correlacion

entre la radiacién de onda corta con la fusiéon y el calor latente con la sublimacién descritas

HMMeteorologicamente implica que la intensidad en la precipitacion aumenta o disminuye gradualmente.
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al comienzo de la seccion 5.2. Por el contrario, la razon max/min en la radiacion de onda
larga y el flujo de calor sensible no pudieron aproximar la razén méax/min de la fusion ni
la sublimacion respectivamente; lo que evidencia la jerarquia de los flujos de energia para

producir ablacién.

Maximos de fusién y sublimacién mensual

Periodo Sumaps(W m?d=t) S(%) H(%) L(%) LE(%)
Julio 2011 (Min fusién) 154 25 26 30 19
Septiembre 2012 (Méx sublimacion) 245 24 28 26 22
Enero 2013 (Max fusion) 172 32 25 31 12

Tabla 5.10: Contribuciéon absoluta de los flujos de energia en los meses de fusion extrema y
maxima sublimacién durante el periodo ensamble. Los valores mostrados corresponden a los
valores promedios sobre todo el glaciar usando el area especifica

Una vez reconocidos a julio 2011, septiembre 2012 y enero 2013 como los meses de minima
fusion, maxima sublimacion y maxima fusion respectivamente; se compararon los porcentajes
de aporte de los flujos de energia sobre todo el glaciar 12 (Tabla 5.10) con los reportados por
Sicart et al. (2011) en el GZ durante los meses de temporada seca y himeda. A continuacion

se indican las principales diferencias entre ambos sitios:

e Durante el mes de menor fusion (julio), en el GA-12 el aporte de la radiacion (S+ L) fue
51 % que es ligeramente mayor al porte de los flujos turbulentos (LE + H) a la energia
absoluta; a diferencia del GZ donde la radiacion es 80 % de la energia absoluta. La
radiacion de onda larga aporta con el 30 % de la energia absoluta en el GA-12, mientras

que en el GZ aporta méas del 50 % y es el principal flujo de energia.

e Para el mes de mayor fusion (enero), el aporte de la radiacion de onda corta y larga en
el GA-12 fueron aproximadamente el mismo (31 %); mientras que los aportes en el GZ

fueron 65 % y 15 % respectivamente.

e Aunque el aporte del calor latente (aproximadamente 15 %) fue el mismo en enero y
julio para ambos glaciares. Los aportes del calor sensible en el GA-12 fueron del 25 %;

a diferencia del GZ donde solo aportaron con el 5% y 3% durante esos meses.

Estas diferencias indican que el flujo de calor sensible mantuvo siempre la misma proporcién
(=~ 25 %) durante los 3 meses de comparacion en el GA-12; debido que la velocidad del viento
en el GA-12 es mayor que en el GZ; y por tanto, este flujo no puede considerarse despreciable
en ninguna temporada. El incremento de la velocidad del viento en el Antisana se debe a la
circulacion de los vientos del este que se acentiian entre junio y septiembre!®, por lo que los

flujos turbulentos en el GA-12 son mayores que en el GZ.

5La velocidad media entre junio y septiembre fue 6,4m s~ ! a diferencia del promedio anual en 2012
(4,1m s71), esto debido a las altas velocidades instantaneas registradas en ese periodo (15,5m s~ ).
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En el GA-12 la radiacién de onda larga mantiene ligeras variaciones en el aporte a la energia
absoluta, caracteristica relacionada con el flujo continuo de humedad proveniente de la Ama-
zonia y la continua precipitacion sobre el sitio. A diferencia del GZ donde este flujo muestra

marcada estacionalidad.

La finalidad de este ejercicio fue comparar los aportes radiativos y turbulentos entre los
glaciares tropicales internos (GA-12) y externos (GZ) para establecer la importancia de los
flujos de energfa segiin su aporte a la energfa absoluta. Es claro que debido a la alta velocidad
en el GA-12 el flujo de calor sensible no es despreciable y el flujo de calor latente es mayor
que en el GZ. Finalmente, la radiacién de onda larga en el GA-12 mantiene ligeras variaciones
(< 5%) en su aporte a la energia absoluta; a diferencia del GZ donde este flujo muestra

variaciones mayores entre la época seca y humeda.

Relaciéon entre los meses con fusiéon extrema y las anomalias de temperatura sobre

el océano Pacifico

Deteccion — Efecto Anomalia SST 3.4 (°C’) MEI
abril 2011 — julio 2011 (Min fusion) -0.76 -1.39
junio 2011 — septiembre 2012 (Max sublimacion) 0.31 0.87
octubre 2012 — enero 2013 (Max fusion) 0.29 0.10

Tabla 5.11: Anomalfas de temperatura® sobre el océano Pacifico (Indice 3.4) para los
meses de extrema fusion y sublimacion. Las flechas indican que el calentamiento/en-
friamiento del océano se detectan 3 meses antes de producir efecto sobre la zona del
Antisana segtn Francou et al. (2004).

& Valores de SST y MEI tomados de http://www.cpc.ncep.noaa.gov/data/indices/sstoi.indices

y https://www.esrl.noaa.gov/psd/enso/mei/#Home respectivamente.

Una vez conocidos los meses con fusion y sublimaciéon extrema, se relacionaron sus respec-
tivas condiciones meteorologicas con las anomalias de temperatura sobre el océano Pacifico;
las cuales a su vez se relacionan con el fenomeno oscilacion del sur ’El Nino’ (ENSO por sus
siglas en inglés)!®. De esta manera se intenta asociar los procesos de circulacion (que seran
caracterizados con anomalia de temperatura del océano Pacifico) y su efecto sobre la meteo-
rologfa del glaciar 12, la cual es detectada en la zona del Antisana 3 meses después de la
anomalia (Francou et al., 2004, 2013).

Las anomalias de temperatura superficial del océano Pacifico (SST por sus siglas en inglés)!”
y el indice multivariante ENSO (MEI por sus siglas en inglés)!® para la region de Ecuador
(indice 3.4 entre 5°N — 5°S y 120° — 170°O) muestran que:

SEl Nifio / Oscilacién del Sur (ENSO) es el fenémeno mas importante sobre la atmosfera oceanica que
controla la variabilidad climatica global en escalas de tiempo interanuales (Rasmussen and Carpenter, 1982).

"Indice obtenido con la temperatura superficial del océano debido a la estrecha relacion entre esta variable
y el desarrollo del ENSO (Bjerknes, 1969).

8Meétodo usado para caracterizar la intensidad del ENSO, el ctial combina anélisis de multiples componentes
oceanograficos y meteorologicos. Més informacion en https://www.esrl.noaa.gov/psd/enso/mei/#Home
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e La temperatura del océano disminuy6 en abril 2011 (relacionada a la fase fria de La
Nina), lo que pudo haber ocasionado el incremento de la precipitacion en julio 2011 y
explicaria las condiciones frias con alta pluviosidad que redujeron la energia disponible

y provocaron el minimo de fusiéon durante ese mes.

e Existio un incremento de SST y MEI (relacionada a la fase calida de El Nino) duran-
te junio 2012 que posiblemente disminuy6 la precipitacion en septiembre 2012 (Tabla
5.11). También en ese mes se registro alta velocidad del viento y provocd que los flujos
turbulentos alcanzen su méaximo valor; estas condiciones ocasionaron que la ablacién
(sublimacion + fusion) sea mayor a la acumulacion y se tenga balance de masa negativo

sobre todo el glaciar (Seccion 5.2.2).

e Existio un incremento de SST en octubre 2012 que provoco una disminucién en la preci-
pitacion durante enero 2013 y junto al incremento en la temperatura del aire (Palacios
et al., 2013; OMM, 2014) generaron las condiciones necesarias para que la energia dis-

ponible sea maxima y por tanto la fusion y ablacion sean maximas.

Debido al corto periodo de analisis en el periodo ensamble (23 meses), las correlaciones de
la precipitacion y el balance de masa con la anomalia SST y el indice MEI no muestran una
tendencia clara (r? < 0,3). Por tal motivo, estos indices sélo fueron relacionados para los meses
de ablacion extrema julio 2011, septiembre 2012 y enero 2013. Sin embargo, este método ha
sido utilizado en periodos de tiempo mayores a 5 afos para correlacionar las precipitaciones
sobre la region (Villacis et al., 2003) y el balance de masa en el glaciar 15« (Francou et al.,
2004).

5.2.6. Rangos de descarga mensual

Los resultados de la simulacién en el periodo ensamble fueron promediados a escala mensual,
y luego clasificados a partir del intervalo de descarga ([0,07 — 0,22] m3s~!) en 3 rangos (alto,
medio y bajo). Los flujos de energia, ablacion y precipitacion mostrados para cada rango de
descarga (Tabla 5.12) fueron promediados a partir de los valores mensuales. Evidentemente,
la descarga fue mayor cuando la precipitacion disminuyd ¢ la radiacion de onda larga au-
mento, pues estos factores incrementaron la energia disponible. La fusion y descarga no se
relacionaron proporcionalmente con los flujos turbulentos debido a que éstos dependen de la

velocidad del viento, temperatura y humedad de manera no lineal.

De acuerdo a la clasificacion propuesta, 14 meses entre julio 2011 y mayo 2013 presentaron
baja descarga. La mayoria de estos meses tuvieron alta velocidad de viento (junio-julio-agosto)
o alta precipitacion (marzo-abril-mayo). Ademas hubieron 7 meses con descarga media; entre
ellos septiembre 2011, octubre 2011, septiembre 2012 y octubre 2012. Finalmente, enero 2013 y
abril 2013 tuvieron alta descarga como consecuencia de alta temperatura y baja precipitacion

(Anexo E).
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L: -48+12
BES (Wm™=2d~!): LE: -22+17
CAUDAL BAJO 50+17 S: 87+18
3 1y, H: 34+14
[0(7(1;7_80 1)2 ] Precipitacion (mm we): Lluvia: 35£22
) ’ 81.2+32.2 Nieve: 47£15
Ablaciéon (mm we dt): Fusion: 22.5+5.2
23.24+5 Sublimacion: 0.7£0.5
L: -50£15
BES (Wm~2d~1): LE: -15+23
CAUDAL MEDIO 68+14 S: 103425
3 1y, H: 30+17
[én;sfo 1)7] Precipitacion (mm we): Lluvia: 44+32
) ’ 77.3£41.6 Nieve: 33+14
Ablacién (mm we d!): Fusion: 27.9+4.4
28.44+4.7 Sublimacion: 0.5£0.7
L: -63£16
BES (Wm=2d~!): LE: -15+4
CAUDAL ALTO 107+19 S: 140+£30
3 1. H: 44+9
[5?7:90 2)2] Precipitacion (mm we): Lluvia: 20+9
' ) 46.5£19.7 Nieve: 27411
Ablacion (mm we d-1): Fusion: 41.1£6.2
40.7£6.1 Sublimacion: 0.440.1

Tabla 5.12: Rangos de descarga mensual (m?s~!) en la cuenca del glaciar 12 y sus corres-
pondientes: flujos de energia (Wm~2d~1), ablacion (mm we d!) y precipitacién acumulada
(mm we). Los valores fueron calculados a partir de los resultados mensuales a 4780 m.

5.2.7. Eventos diarios especificos

Una vez reconocidas las causas que provocaron los valores extremos de ablacion y descarga
a nivel mensual, se escogieron 4 eventos especificos correspondientes a dias con energia cerca-
nos a 0 y dias con maxima fusion y sublimaciéon (Figura 5.9). En cada evento se contrastaron
las condiciones meteorologicas, los flujos de energia y el caudal simulado con los valores pro-
medios del perfodo ensamble. Este ejercicio permitira describir las condiciones meteorologicas

que provocaron el maximo y minimo de ablacién diario.

Evento 1: 07/12/2011

En un dia nublado y con alta precipitacion (3.9 mm), la nieve fresca sobre la superficie glaciar
aumento el albedo (0.9) y provoco una disminucion de la energia disponible para la fusion. La
radiacion de onda larga incidente (emision térmica) de las nubes no compenso la pérdida por
radiacion de onda larga emitida (emision térmica del glaciar) (L = —10Wm~2d~!) y la baja
velocidad de viento (1,4ms~!) disminuy6 los flujos turbulentos. Estas condiciones generaron
que la energia disponible sea nula, por tanto la fusion (3 mm we) y la sublimacion (0,1 mm

we) disminuyeron hasta aproximadamente 10 % del promedio (Tabla 5.13). El caudal de la
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Figura 5.8: Valores diarios de: a) Flujos de energia calculados a 4780 m. b) Fusion (linea
roja), sublimacion (linea azul) a 4780 m, descarga simulada total (linea gris) y medida en
la estacion Crespos a 4520 m (linea negra). c¢) Albedo calculado (S3/S)) y precipitacion
acumulada, ambos calculados a 4750 m. El area sombreada gris representa el periodo de

relleno de pluviometria (P2); mientras que, las franjas verticales en rojo indican los eventos
especificos seleccionados.

morrena (0,013 m3s~!) aument6 debido a la presencia de lluvia, y el caudal total (0,041 m>3s~1)

disminuy6 porque el reservorio de hielo (0,024m>3s~!) aporté tnicamente el 25 % de su valor
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Periodo ensamble 07/12/2011 Comparacion (%)

S (Wm=2d~1) 97 11 12
H (Wm2d1) 34 4 10
L (Wm—2d!) -50 -10 21
LE Wm—2d~!) -20 -4 18
BES (Wm=2d~1) 60 0.8 1

u (ms—1) 3.9 1.4 37
T (°C) 1.2 0.6 53
q(gKg™h 5.8 6.0 104
Nubosidad 0.6 1 173
Albedo 0.5 0.9 166
Sublimacion (mm we) 0.6 0.1 18
Fusion (mm we) 26 3 13
Nieve (mm we) 1.4 3.9 283
Caudal total (m3s~!) 0.124 0.041 33
Caudal morrena (m?s~1) 0.012 0.013 103
Caudal hielo (m3s~1) 0.097 0.024 25
Caudal neviza (m3s~1) 0.011 0.015 127
Caudal nieve (m3s~1) 0.004 0.002 54

Tabla 5.13: Flujos de energia calculados a 4780 m, meteorologia medida a 4750 m y caudales
simulados. La segunda columna muestra los valores promedio durante el periodo ensamble,
la tercera muestra los promedios diarios correspondientes al 07/12/2011. La ultima columna
muestra la comparaciéon en porcentaje entre los valores del dia especifico con respecto al
periodo ensamble.

promedio.

Evento 2: 15/04/2012

Las condiciones meteorologicas (Tabla 5.14) indican que el glaciar se mantuvo protegido
porque el albedo aumenté a 0,8 debido a la precipitacion solida (nieve) registrada (2,6 mm) y
la alta nubosidad que atenuaron la radiacién de onda corta en la parte media de la troposfera
(Sicart et al., 2005). Asi mismo, exisiti6 una ligera disminuciéon de la humedad especifica
(5,7g Kg~') y de la temperatura (0,8°C); con lo que el flujo de calor latente anulé al flujo de
calor sensible. Estas condiciones hicieron que la energia disponible (—17 Wm?2d~!) se reduzca;

con lo que, la fusiéon (2 mm) y el caudal (0,026 m3s~!) disminuyeron.

Evento 3: 06/08/2012

La velocidad del viento diaria mas alta (8,6 m s~1) provoco que la nubosidad (0.2) y la hu-
medad especifica (1,89 Kg~!) disminuyan aproximadamente 70 % respecto al valor promedio
(Tabla 5.15). Como consecuencia, los flujos turbulentos fueron maximos (Figura 5.9) y la
sublimacion fue 6,7 mm que correspondi6 a 11 veces el valor promedio (0,6 mm we). Por otro
lado, en ese dia no nubo precipitacion; sin embargo, el albedo (0.7) mantuvo un valor mayor

al promedio (0.5) y disminuy6 la radiacion de onda corta en 60 % respecto al valor prome-
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Periodo ensamble 15/04/2012 Comparacion (%)

S (Wm2d 1) 07 9 9
H (Wm2d1) 34 20 58
L (Wm—2d!) -50 -33 65
LE (Wm™2d~1) -20 -13 64
BES (Wm=2d~1) 60 -17 -127
u (ms—1) 3.9 2.9 74
T (°C) 1.2 0.8 63
q (gKg™ b 5.8 5.7 99
Nubosidad 0.6 1 177
Albedo 0.5 0.8 153
Sublimacion (mm we) 0.6 0.4 64
Fusion (mm we) 26 2 7
Nieve (mm we) 1.4 2.6 194
Caudal total (m3s~!) 0.124 0.026 21
Caudal morrena (m?s~1) 0.012 0.013 101
Caudal hielo (m3s~1) 0.097 0.011 11
Caudal neviza (m3s~1) 0.011 0.006 56
Caudal nieve (m3s~1) 0.004 0.0002 5

Tabla 5.14: Flujos de energia calculados a 4780 m, meteorologia medida a 4750 m y caudales
simulados. La segunda columna muestra los valores promedio durante el periodo ensamble,
la tercera muestra los promedios diarios correspondientes al 15/04/2012. La ultima columna
muestra la comparaciéon en porcentaje entre los valores del dia especifico con respecto al
periodo ensamble.

dio (97Wm~2d~!). Estas condiciones hicieron que el balance de energia sea el mas negativo
(—49Wm~2d~1) y la fusién sea minima (0,2 mm we); por consiguiente el caudal disminuyé

hasta 0,016 m3 s~! correspondientes al 10 % del valor medio.

Evento 4: 28/01/2013

Durante este evento, las condiciones atmosféricas fueron inestables debido al incremento en la
velocidad del viento (5,7 m s~ 1), la temperatura (T = 2,9°C) y humedad del aire (6,49 Kg~!).
Como consecuencia, el flujo de calor sensible (74Wm~2d~!) se duplico respecto al valor prome-
dio (Tabla 5.16). Asi mismo, los bajos valores de nubosidad (0.2) y albedo (0.3) provocaron
que la radiacién de onda corta aumente 2.3 veces el valor promedio (97Wm~2d~!). Todas
estas condiciones incrementaron la energia disponible (209 Wm=2d~1) en 2.5 veces el valor
promedio y favorecieron que la fusion (73 mm we) alcance su maximo (Figura 5.9). Por esta
razon el caudal total (0,333 m3s™1) y de la zona de ablacion (0,313m3s™!) aumentaron 1.7 y

2.2 veces el valor promedio respectivamente.

En las simulaciones se aplico el gradiente de temperatura promedio (—0,84°C/(100m)~1), sin
embargo durante el 28/01/2013 se detect6 un gradiente diario de —0,24°C(100m)~* (Figura
2.16). Esta diferencia durante un dia calido provocaria que la temperatura del aire sobre los

5400 m varie aproximadamente 3,5°C, por lo que los flujos turbulentos en la parte alta serian
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Periodo ensamble 06/08/2012 Comparacion (%)

S (Wm=2d~1) 97 41 42
H (Wm2d1) 34 186 549
L (Wm—2d!) -50 57 114
LE Wm—2d~!) -20 -219 1092
BES (Wm=2d~1) 60 -49 -180
u (ms™1) 3.9 8.6 221
T (°C) 1.2 0.9 73
q (gKg™ b 5.8 1.8 31
Nubosidad 0.6 0.2 39
Albedo 0.5 0.7 129
Sublimacion (mm we) 0.6 6.7 1092
Fusion (mm we) 26 0.2 1
Nieve (mm we) 1.4 0 0
Caudal total (m3s~!) 0.124 0.016 13
Caudal morrena (m?s~1) 0.012 0.012 98
Caudal hielo (m3s~1) 0.097 0.027 28
Caudal neviza (m3s~1) 0.011 0.003 23
Caudal nieve (m3s~1) 0.004 0.001 29

Tabla 5.15: Flujos de energia calculados a 4780 m, meteorologia medida a 4750 m y caudales
simulados. La segunda columna muestra los valores promedio durante el periodo ensamble,
la tercera muestra los promedios diarios correspondientes al 06/08/2012. La ultima columna
muestra la comparaciéon en porcentaje entre los valores del dia especifico con respecto al
periodo ensamble.

mayores y posiblemente existié una fusion adicional a la estimada con el gradiente constante.
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Figura 5.9: Dias especificos de analisis. a) Densidad de flujos de energia calculados a 4780
m. b) Fusion (linea roja) y sublimacion (linea azul) a 4780 m, descarga simulada total (linea
gris) y medida en la estacion Crespos (linea negra).
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Periodo ensamble 28/01/2013 Comparacion (%)

S (Wm=2d~1) 97 221 229
H (Wm2d1) 34 74 217
L (Wm—2d!) -50 -74 148
LE (Wm™2d~1) -20 -11 57
BES (Wm~—2d~1) 60 209 346
u (ms—1) 3.9 5.7 146
T (°C) 1.2 2.9 239
q (gKg™ b 5.8 6.4 111
Nubosidad 0.6 0.2 34
Albedo 0.5 0.3 60
Sublimacion (mm we) 0.6 0.3 57
Fusion (mm we) 26 73 283
Nieve (mm we) 1.4 0.2 18
Caudal total (m3s~!) 0.124 0.333 268
Caudal morrena (m?s~1) 0.012 0.012 98
Caudal hielo (m3s~1) 0.097 0.313 324
Caudal neviza (m3s~1) 0.011 0.018 154
Caudal nieve (m3s~1) 0.004 0.007 179

Tabla 5.16: Flujos de energia calculados a 4780 m, meteorologia medida a 4750 m y caudales
simulados. La segunda columna muestra los valores promedio durante el periodo ensamble,
la tercera muestra los promedios diarios correspondientes al 28/01/2013. La ultima columna
muestra la comparaciéon en porcentaje entre los valores del dia especifico con respecto al
periodo ensamble.

5.2.8. Ciclo diario de los meses con mayor sublimacién y fusién

En esta seccion se compararan los ciclos diarios!® de la meteorologia medida a 4750 m, los
flujos de energia, la ablacion calculada a 4780 m y la descarga simulada correspondientes al
mes con menor fusiéon (julio 2011), con mayor sublimacion (septiembre 2012), méaxima fusion

(enero 2013) y el periodo ensamble. Los ciclos se muestran respecto a la hora local?’,

Ciclo de las variables meteorologicas y flujo de radiaciéon

La fig 5.10 indica la evolucion de las variables meterologicas en el glaciar 12, las cuales
fueron similares a las presentadas por Favier et al. (2004a) en el glaciar 15. El ciclo de tem-
peratura indica una distribuciéon casi simétrica alrededor de su valor instantdneo méaximo
entre las 12 y 15 horas, durante el mes de mayor fusion (enero 2013) existi6 una diferencia
de aproximadamente 2°C a esa hora respecto al méximo en el periodo ensamble. La hume-
dad especifica siguié un perfil similar a la temperatura (2 = 0,88, n = 32880, p < 0,05), y el

méaximo concuerda con la hora de la menor velocidad del viento (aproximadamente a las 16h).

Los ciclos diarios caracterizan un sitio porque muestra la evolucion horaria de los componentes atmosfé-
ricos.

2 .

YGMT-5 Hora de Ecuador continental.
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Figura 5.10: Ciclo diario de las variables meteoroldgicas medidas a 4750 m: Temperatura del
aire (T, velocidad del viento (u), humedad relativa (HR), humedad especifica (q), radiacion
de onda corta incidente (S|) y reflejada (S3), radiacion de onda larga incidente (L)) y emitida
(L4x). Los colores indican los promedios durante el periodo ensamble (linea negra), julio
2011 (mes de menor fusion en linea azul), enero 2013 (mes de mayor fusion en linea roja) y
septiembre 2012 (mes de mayor sublimacién en linea verde).

Durante julio 2011 (linea azul) y septiembre 2012 (linea verde) la velocidad del viento fue en

I mayor a la registrada en el periodo ensamble, y generé mayor turbulencia

promedio 2m s~
atmosférica ocasionando mayor sublimacion (Figura 5.12) y en consecuencia la temperatura

disminuy6 aproximadamente 0,5°C' respecto al promedio (1,2°C'). En enero 2013 la veloci-
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dad del viento (u = 4,2ms~!) se mantuvo similar al periodo ensamble y su temperatura
(T = 2,1°C) fue mayor a la media. lo que indicaria que durante los meses frios existe una
relacion inversa entre la velocidad del viento y la temperatura del aire, relaciéon que no es evi-
dente durante meses célidos. Por otro lado, es interesante notar que durante enero 2013 (mes
més calido) la velocidad del viento alcanz6 su minimo mas tarde que en los otros periodos.
Esto se debi6 a que recien a las 19h, la diferencia de presion disminuyé cuando la temperatura

vy humedad relativa empezaron a disminuir y estabilizarse en la noche.

El ciclo de radiacion (Figura 5.10) verifica que durante enero 2013 la radiacién incidente de
onda corta fue méxima (917 W m?) debido a la baja nubosidad y bajo albedo (Seccion 5.2.5)
especialmente entre las 12 y 13h. Por el contrario, julio 2011 tuvo su minimo (623 W m?) a las
12h debido a la nubosidad que atentio la radiacion de onda corta. Asi mismo durante ese mes,
la radiacion de onda corta reflejada (520 W m? a las 13h) disminuyé porque posiblemente la

nieve precipit6é a partir de esa hora y el albedo creci6é rapidamente.

La radiacion incidente de onda larga presenté su minimo valor (264,4 W m?) a las 6h, porque
la atmosfera se encuentra despejada y la temperatura del aire alcanzo su minimo (—0,25°C').
Este flujo se increment6 gradualmente hasta alcanzar el maximo (299,9 Wm?) a las 14h
debido al incremento de la temperatura del aire y al asceso de la nubosidad. La radiacién
de onda larga emitida (312,4 W m?2) siguié el ciclo de la temperatura del aire (r? = 0,98,
n = 32880, p < 0,05) y registro los valores més bajos (298,6 W m?) durante septiembre
2012 que correspondié al mes con mayor sublimaciéon. Esta diferencia en la radiacion de
onda larga (13,8 Wm?) indica que durante ese mes la temperatura del glaciar disminuyé

aproximadamente 2°C' con respecto al periodo ensamble (= 0°C').

Ciclo de los flujos turbulentos y escalas potenciales

El ciclo del calor sensible fue similar al de velocidad del viento (72 = 0,5, n = 32880, p < 0,05),
excepto a las 12h donde la influencia de la temperatura fue mayor. De hecho, en enero 2013 el
maximo (68,3 Wm?) ocurrio6 a esa hora debido a la diferencia de temperatura entre el aire y el
glaciar (4°C'). Respecto al ciclo del calor latente (Figura 5.11), se tuvo un maximo absoluto
(32,9Wm?) a las 9h que correspondié a la hora de mayor velocidad del viento (4,3ms™1)
y menor humedad especifica (3gKg~!). Contrariamente, su minimo (8,3Wm?) a las 16h
correspondi6 al intervalo de baja velocidad del viento (3ms~!). El flujo de calor latente fue
maximo en septiembre 2012 (—106 Wm? a las 9h)?! y minimo en enero 2011 (5 Wm? a las 14h).

Sumando los flujos turbulentos (H 4+ LE), enero 2011 tuvo valores positivos que indican trans-
ferencia de calor de la capa limite hacia el glaciar, mientras que en septiembre 2012 la situacion
fue inversa; lo que enfatiza porque la temperatura del aire y del glaciar fue mas fria durante

ese mes (Seccion 5.2.5).

21El signo negativo indica pérdida de energia.
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(a) Flujo turbulento de calor sensible (H), flujo turbulento de calor latente (LE), radiaciéon neta
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(b) Escalas caracteristicas de temperatura (6x*), humedad especifica (g*) y velocidad del viento (ux)
y nimero de Richardson masivo (Riy).

Figura 5.11: Ciclo diario de flujos de energia, escalas carcateristicas y nimero de Richardson
calculadas a 4780 m para: periodo ensamble (linea negra), julio 2011 (mes de menor fusiéon en
linea azul), enero 2013 (mes de mayor fusion en linea roja) y septiembre 2012 (mes de mayor
sublimacion en linea verde).
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El ciclo diario del niimero de Richardson (Ri) indica que la atmosfera fue térmicamente es-
table la mayoria de los periodos, exceptuando entre las 22h y Oh de los meses frios (julio 2011
y septiembre 2012) donde la atmosfera estuvo mas fria que el glaciar debido a la sublimacion.
Respecto a su magnitud, septiembre 2012 tuvo los valores méas bajos indicando condiciones de
estabilidad y alta estratificaciéon, misma que es confirmada por valores de u* superiores a 0,4
tal como lo describe Favier et al. (2004a). Los valores de Rij, mayores a 0.04 en enero 2011 se
justifican debido al aumento de temperatura que gener6 un gradiente de temperatura (entre
la altura de medicion de los sensores y la superficie) ligeramente menor al del periodo ensam-
ble??. El ciclo de la velocidad de friccion fue similar al de la velocidad del viento, e indica que
en el periodo mas célido hubo minima estratificacién del aire debido a la turbulencia creada

por la mayor diferencia de temperatura.

La nieve ocurrida en julio 2011 aislo térmicamente el glaciar y junto a la baja temperatura
del aire (0,42°C') en ese mes hicieron que la escala carcateristica de temperatura (6*) tenga
ligeras variaciones alrededor de 0,08°C'. Por el contrario enero 2011 presenté los valores mas
altos (promedio=0,13°C', maximo=0,21°C" a las 13h) debido a que el flujo de calor sensible
(51 Wm?) fue mayor al promedio ensamble (34 Wm?). Por tltimo, la escala carcateristica de
humedad (¢*) present6 un ciclo similar al del calor latente (r? = 0,58, n = 32880, p < 0,05);
por lo que las variaciones de septiembre 2012 son relacionadas a la baja estabilidad en la capa
limite inducida por el gradiente de humedad especifica y la alta velocidad del viento en ese

mes (Seccion 5.2.5).

Ciclo de fusidon, sublimacién y caudal
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Figura 5.12: Ciclo diario de balance de energia, fusiéon y sublimacién calculadas a 4780 m
para: periodo ensamble (linea negra), julio 2011 (mes de menor fusiéon en linea azul), enero
2013 (mes de mayor fusion en linea roja) y septiembre 2012 (mes de mayor sublimacion en
linea verde).

El ciclo diario de balance de energia (BES) en la zona de ablacion fue similar al de radia-
cion de onda corta incidente, y presentd valores cercanos a cero entre las 18h y 7h debido al

enfriamiento radiativo y el flujo de calor latente. La fusiéon empezd a las 6h30 en enero 2013

22F] gradiente de temperatura en el periodo ensamble fue —0,84°C/(100m)~* segin lo descrito en la Seccion
2.5.4, mientras que en enero 2013 el gradiente fue —0,78°C/(100m) .
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(mayor fusion), 7h en el periodo ensamble y en septiembre 2012 (mayor sublimacion), y a
las 8h durante julio 2011 (menor fusion); finalizando a las 19k, 18h30 y 18h respectivamente.
Asi mismo el pico de fusién promedio fue a las 12h30, se adelanté 30 minutos durante enero
2013 (Figura 5.12) debido al pico de radiacion de onda corta y temperatura del aire. Durante
julio 2011 las bajas temperaturas (menor a 0,8°C') y la nieve mantuvieron aislado térmicamen-

te el glaciar (Secciéon 5.2.5) provocando un retraso en el pico de fusion que ocurrio6 a las 13h30.

La parte baja del glaciar 12 (4735 — 4780 m) recibe radiacion solar desde las 6h y finaliza
a las 18h. Sin embargo, existe un retraso en el inicio de la fusién en la manana debido a
que parte de la energia disponible es utilizada para incrementar la temperatura del manto
de hielo/nieve. Mientras que por la noche el exceso de temperatura de los nodos inferiores es
redistribuido hacia la superficie provocando fusién adicional entre las 18 y 19h. Esta cantidad
es despreciable (< 0,5 %) respecto a la ocurrida durante el pico de fusion (2,3 mm we en el
periodo ensamble), y debido al recongelamiento el agua no abandona el glaciar causando que
la densidad del hielo o nieve aumenten (Wright et al., 2007).

La sublimacién sigue el ciclo del calor latente; por lo que, siempre existe pérdida de masa
mediante este mecanismo. Debido al minimo de humedad especifica y maxima velocidad del
viento que ocurren entre las 8 y 10h, el pico de sublimacién ocurrié entre las 9 y 10h y su
minimo ocurrié a las 16h que concuerda con el pico de humedad especifica y el minimo de
velocidad de viento. Asi mismo de la figura 5.12, los valores méas altos ocurridos durante
septiembre 2012 (linea verde) fueron 3,2 veces el valor promedio (0,0128 mm we) del periodo

ensamble (linea negra) debido a los fuertes vientos (Seccion 5.2.5).
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Figura 5.13: Ciclo horario del caudal simulado total, del reservorio de hielo (rpielo) v el
observado en la estacion limnigrafica a 4520 m. Durante: periodo ensamble (linea negra), mes

de mayor fusién (linea roja) y mes de mayor sublimacion (linea verde) Las unidades del caudal
3.1

son m° s .
Finalmente la figura 5.13 indica los ciclos de descarga simulado y observado?3, los cuales
se incrementan a partir de las 12h de acuerdo al pico de fusiéon hasta alcanzar la méxima
descarga a las 18h. Sin embargo, existe una diferencia de los perfiles observados y simulados
durante el inicio de las crecidas entre las 10 y 12h. Esto indica que, la infiltracion y transito

de agua no pudieron ser simplificadas mediante un sélo parametro cuando se realizan anélisis

2 Calculado solamente con los datos disponibles en ese periodo.
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a baja resolucion temporal debido a la heterogeneidad de la morrena. Esto sucedié porque
la constante de almacenamiento disminuye cuando aumenta la cantidad de agua almacenada
en el subsuelo; por tanto, este parametro no pudo describir la variacién de porosidad cuando
existid precipitacion ni tampoco tomo en cuenta la conductividad hidraulica de la morrena
con respecto a la profundidad. Para considerar estos aspectos, se podria aplicar una relacién

no lineal entre el almacenamiento y la descarga mediante un reservorio doble en la morrena
(Bengtsson, 2004).

5.2.9. Sensibilidad del modelo hidro-glaciolégico

Los glaciares tropicales internos son sensibles principalmente a la variaciéon de tempera-
tura y precipitacion (Sagredo et al., 2014). Para conocer su impacto sobre las componentes
del balance de masa y el caudal total, se realizaron simulaciones variando la temperatura y

la cantidad de precipitacion de forma independiente.

Variacion A Fusion (%) | A Sublimacion (%) | Abmesp (%) 2| A Q (%)
—1°C -48 5! -122 -46
—-0,5°C -25 3 -70 -25
~0.1°C 5 1 12 5
F0,1°C 7 0.3 13 7
10,5°C 29 4 81 29
+1°C 65 -10 183 65
+2°C 149 -24 439 153
—50 % precip. 24 2 88 20
—30 % precip. 11 1.6 45 11
—20 % precip. 10 1.3 40 10
—10 % precip. 4 1 17 4
+10 % precip. -9 -1 -30 -9
+30 % precip. -15 -2 -57 -15
+50 % precip. -28 -4 -100 -26
+1°C & — 10% precip. 70 -9 200 69

Tabla 5.17: Sensibilidad del modelo frente a variaciones de temperatura y precipitacion medida
en 2012. La variacién en la ablacion, balance de masa y caudal se indican como porcentajes
respecto a los valores simulados para ese anoP. Variaciones positivas indican un incremento de
la ablacion o el caudal. La dltima fila ensaya la sensibilidad del modelo cuando aumenta la
temperatura y disminuye la precipitaciéon segin proyecciones de modelo climaticos globales.

& Variacion en el balance de masa especifico (mm we).
bAplicando el modelo hidroglaciolégico en 2012 se obtuvo: fusiéon acumulada= 2060 mm we, sublimacion

acumulada=218 mm we, balance de masa especifico=—630 mm we, descarga acumulada=1135 m3 s~ .

En este analisis el modelo de reservorio fue modificado para cambiar los limites de los reser-
vorios de acuerdo a la ELA modelada, ademés se hizo la suposicion que el reservorio neviza se
ubica en una franja 150 m arriba de la ELA modelada como ocurrié en 2012. Los resultados
(Tabla 5.17) se muestran como porcentajes de variacion respecto a los valores calculados

usando los datos meteoroldgicos del ano hidrologico 2012. Porcentajes de variaciéon positivos
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en la fusiéon o sublimacién indican incremento en la ablacién, tal que si la fusién aumenta
el caudal aumenta. Mientras que, incremento en el balance de masa significa que el glaciar
perdi6 mayor masa. Por el contrario una variaciéon negativa en el balance de masa indica que

el glaciar perdié menos masa respecto a la calculada (Tabla 5.5).

Dado que la fusion en la zona de ablaciéon se mantuvo como principal aporte en la descarga
total mediante el reservorio hielo, ambos resultados variaron de modo similar. La fusiéon y
sublimacién disminuyeron cuando aumenté la cantidad de precipitaciéon porque el albedo se
mantuvo con valores mayores a 0.6 y protegié al glaciar de la radiacion incidente de onda
corta, por lo que la energia disponible fue menor y el balance de masa fue menos negativo al
calculado en 2012.

Cambiando la precipitacion y la temperatura el analisis de sensibilidad del modelo mostro
que la sublimaciéon aumenta cuando la temperatura o la precipitaciéon disminuyen ya que de
esa manera es mas probable que exista precipitacion solida y que la humedad especifica sea
menor. Cuando la temperatura se increment6 o la precipitacion disminuy6 el glaciar estuvo
descubierto con bajos valores de albedo (< 0,3); lo que provoco que la radiacion de onda corta

se incremente y por tanto hubo energia disponible adicional para generar fusion.

Cuando la temperatura aument6 maximo 0,1°C' o la precipitacion disminuy6 maximo 10 %, el
balance de masa fue 17 % maés negativo. Sin embargo, cuando la precipitacion disminuyo6 del
20 % en adelante el balance de masa fue hasta 88 % mas negativo y el caudal aumento 20 %
con respecto a 2012. Por otro lado, si la temperatura aumentase 2°C' la fusion y el caudal
aumentarian 150 % y el glaciar podria perder 3.4 veces adicionales de su masa con respecto a

2012 (—630 mm we).

La tltima fila de la tabla 5.17 muestra los resultados de la simulacién cuando se aument6 1°C'y
se disminuyo6 10 % la precipitacion medida. Este escenario fue generado segun las proyecciones
climaticas de temperatura y precipitacion en la zona del Antisana para 2040 (Stocker et al.,
2013; MAE, 2017). Como primera aproximacion, el modelo indica que con estas condiciones
la fusion y el caudal se incrementarian en 70 % respecto a los 2060 mm we y 1135 m? s
simulados en 2012. La sublimaciéon disminuirfa 20 mm we con respecto a los 218 mm we, y el
balance de masa serfa —1890 mm we; es decir que el glaciar perderia 2 veces adicionales de
su masa respecto a la simulada en ese periodo. Este resultado es importante porque muestra
una ligera aproximacién de la tendencia de retroceso del glaciar 12; y permite aproximar la
razén de ablaciéon y caudal potencial generados en los glaciares de la cordillera Oriental con

altura superior a 5400 m.
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Efecto de la temperatura en la variacién de precipitaciéon sélida

Finalmente, se analiz6 la variacion de precipitacion solida (nieve) y liquida (lluvia) a 4750
m respecto al cambio de temperatura y su efecto sobre el albedo, la energia disponible, la
fusion y el caudal total. Se aplicod la discriminacion de fase descrita en la seccion 4.2.3 y se

mantuvo el gradiente de temperatura constante (—0,84°C' (100m)~!) por facilidad.

150 T \ :
——Nieve
1001 ——Lluvia

50r

Variacion (%)

AT (°C)

Figura 5.14: Variacién porcentual de nieve y lluvia a 4750 m cuando se varié la tempera-
tura del aire. Se tomaron como referencia los valores acumulados en 2012 (nieve=486 mm,
lluvia=312 mm). Se aplico la discriminacion de fase descrita en la seccion 4.2.3.

La figura 5.14 muestra la variaciéon porcentual de nieve y lluvia respecto a los 468 y 312 mm
acumulados? en 2012, mientras que la tabla 5.18 indica las principales variaciones asociadas
al albedo y la energia disponible. Cuando se increment6 la temperatura del aire, la fase de
precipitacion disminuy6 la cantidad de nieve y aumentd la lluvia. Esto provocéd que el albedo
glaciar disminuya y la radiacién neta de onda corta se incremente, en consecuencia existio

mayor energia disponible para la fusion y se gener6 mayor caudal (Tabla 5.17).

Este mecanismo descrito en Qu and Hall (2007) explica la influencia de la temperatura
sobre el albedo del glaciar en bajas latitudes y su efecto sobre la fusion y caudal resultantes. El
cual es mas notoble en los eventos El Nino, debido a que en su fase cilida se genera un aumento
en la temperatura y déficit de precipitacion; los cuales disminuyen el albedo y provocan que

la fusion se incremente y la ELA se eleve (Francou et al., 2004; Favier et al., 2004b).

5.2.10. Observaciones finales sobre los resultados hallados en el periodo
ensamble

La diversidad de resultados mostrados describe las potenciales utilidades del modelo hi-
droglaciolégico, vy permitié mejorar el conocimiento existente sobre la relaciéon clima-glaciar-
recursos hidricos. Ya que mediante su aplicacion fue posible relacionar la influencia de la

meteorologia a través de los flujos de energia a a distinta escala temporal, y que en algunos

2Luego de aplicar el factor de correccién correspondiente (1.24) para corregir la precipitaciéon medida en
el pluviografo P8.
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casos pudo ser asociada con eventos climaticos globales.

A partir de los meses con descarga extrema se propusieron rangos de caudal y sus flujos de
energia mas probables. Esta informacién permitird categorizar la magnitud de la descarga
mensual sobre todo el glaciar a partir del balance de energia en un punto ubicado en la zona

de ablacion.

El analisis de sensibilidad mostré que el glaciar fue mas sensible a variaciones de temperatura
que de precipitacion debido a que la temperatura controla la fase de precipitacion y afecta la
realimentacién entre la nieve y el albedo. Esto ya fue evidenciado en la validacién en modo

puntual cuando se analiz6 la ablacion usando 1°C' de temperatura umbral.
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Capitulo 6
Conclusiones y recomendaciones

Para comprender la interaccion entre el glaciar y la atmosfera en este estudio se analizaron las
condiciones: morfologicas (altitud, area, pendiente, orientacion), meteorologicas, glaciologicas
(balance de masa, gradiente de ablacion) del sitio de estudio. Ademés para que el andlisis
de resultados obtenidos en el glaciar 12 sean mas rigurosos, éstos fueron comparados con los
obtenidos en otros glaciares de la region tropical, y de esta forma aportar con un punto de

vista general sobre el comportamiento de un glaciar tropical interno.

Estos resultados inéditos para el sitio permitiran mejorar el conocimiento de los procesos que
influyen en la ablacién glaciar y permitiran aproximar los rangos de ablacion y descarga po-
tencial de los glaciares tropicales internos, especialmente aquellos ubicados en la cordillera

Oriental de Ecuador y con elevaciéon mayor a 5400 m.

Se espera que este proyecto de investigacion sirva como metodologia de referencia para estudiar
las relaciones clima-glaciar-recursos hidricos en la zona tropical debido a que se ha pretendido
mostrar un procedimiento simple para espacializar el balance de energia y las potenciales

utilidades del modelo hidroglaciolégico.

6.1. Conclusiones

6.1.1. Con respecto al objetivo general

El modelo hidroglaciologico fue adaptado para las condiciones tropicales internas donde no
existe estacionalidad en la precipitacion y el albedo presenta alta variabilidad diaria. A pesar
que mantiene limitaciones relacionadas con el modo de espacializar la meteorologia y la pre-
cipitacion sobre los 5100 m, la validacién indicéd que el modelo presenta buenos resultados en
la zona de ablacion y ha permitido constatar la influencia de la meteorologia sobre los flujos

de energia y el caudal de fusion a diferente escala temporal.

La descarga potencial diaria fue 0,12 4 0,074m?3s~! en promedio durante 2012, con minimo
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0,012m3 s~ !, maximo= 0,42m3 s~ debido que no tomo en cuenta las pérdidas por infiltra-
cion y recongelamiento. El caudal simulado fue 2,7 veces mayor al observado en la estacion
"Los Crespos’ ubicada a 1,5 Km del pie glaciar ya que una considerable porcion del caudal de
fusion no llega a la estacion hidrologica. Posiblemente la infiltraciéon ocurre a continuaciéon del
area de ablacion en la parte terminal del glaciar segin lo evidencié Favier et al. (2008) sobre

el glaciar 15.

Para analizar la variacion estacional de los caudales se ubicaron los 3 meses con fusién y su-
blimacién extrema; julio 2011 present6 la minima tasa de fusion, septiembre 2012 la maxima
sublimacién y enero 2013 la méxima fusion. La meteorologia, los flujos de energfa, la fusion
y los caudales generados fueron comparados mediante porcentajes con los valores simulados
durante el periodo ensamble. Ademas en estos 3 meses se analizo la posible influencia del

ENSO y eventos regionales que pudieron influenciar en la temperatura y precipitacion.

El caudal simulado mensual fue clasificada en bajo [0,07—0,12]m?s~!, medio [0,13—0,17]m3s~!
y alto [0,17 — 0,22]m3s_1 y asociado con los flujos de energia, ablacién y precipitaciéon corres-
pondientes. Evidentemente la descarga fue mayor en meses con baja precipitacién o cuando
la radiaciéon incidente de onda larga aumentd, pues estos factores provocarén que el albedo
disminuya y la energia disponible aumente respectivamente. Junto a eventos diarios especifi-
cos a 4780 m fue posible establecer el rango de fusion [0,2 — 73] mm, sublimacion [0,1 — 6,7]

mm y caudal potencial [0,01 — 0,33] m® s'! durante el periodo ensamble.

Aplicando el BES sobre cada banda de altura, se verifico que la radiacién de onda corta y
el calor sensible predominan en la zona de ablacion (Sicart et al., 2011); tal que la energia
disponible promedio fue 58 Wm?d~! y provocé 13,31 mmwed~" de fusién promedio entre
4730 y 5100 m de altura. En la zona de acumulacién pasado los 5100 m, los flujos turbulentos
y la radiaciéon neta se cancelaron, lo que provocd que la energia disponible sea ligeramente

negativa (—3,4Wm?2d~!) y la fusion sea baja (0,2mmwed™!).

A 4780 m la acumulacién de nieve en julio 2011 fue 73 mmwe, lo que redujo la radiacion
de onda corta (52W m2d~!) y la fusiéon (12 mm we d'!) hasta su minimo, esto provoco que
la descarga se reduzca hasta 0,08m>s~!. Mientras que durante enero 2013 existi6 20 mm
de nieve, y junto al aumento de temperatura registrado (1,8°C') provocaron que la radiacion
de onda corta aumente a 151 W m2d~!, la fusiéon sea 47 mmwe d! y la descarga mensual
sea maxima 0,22m3 s~ !. Estos valores permitieron contrastar la reaccion del glaciar frente a
condiciones favorables de fusion, las cuales se relacionaron con acumulacién de nieve menores
a 30 mm y temperatura mayores a 1,2°C'; con lo que la maxima descarga mensual super6 2.8

veces su minimo.

A partir de eventos diarios especificos durante el 06/08/2012 a 4780 m, la velocidad del vien-

to y la humedad especifica fueron 8,6ms~! y 1,89 K¢~ ' respectivamente. Lo que provoco
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que la sublimacion se incremente hasta 6,7 mm, es decir que en un solo dia fue posible te-
ner hasta 11 veces el valor promedio (0,6 mm) durante el periodo emsamble. Por otro lado,
durante el 28/01/2013 la temperatura, radiacion de onda corta, y energia disponible fue-
ron 2,9°C, 221 W m? y 209 W m? respectivamente; lo que provocod que la fusion (73 mmwe) y
descarga (0,33m3s) sean maximos. Estos valores permiten reconocer los posibles limites de
ablacion diarios cuando existen condiciones que favorecen la sublimaciéon o fusion, y describe

la maxima razoén de descarga potencial diaria.

De acuerdo a las proyecciones climéaticas en el Ecuador (Stocker et al., 2013; MAE, 2017), se
gener6 un escenario aumentando 1°C' la temperatura del aire y reduciendo 10 % en la pre-
cipitacion medidas sobre el glaciar para 2012. Estas condiciones disminuyeron 17 % la nieve
total y aumentaron 70 % adicional la fusién respecto a los 425 mm y 2060 mmwe calculadas,

estos cambios provocaron que el caudal y el balance especifico sean 0,2m3 s~!

y —1,89mwe
respectivamente. Esto equivale a un aumento de la descarga del 70 % y una disminucion adi-
cional del nivel glaciar del 200 %, y permiti6é cuantificar la variacion de precipitacion solida y

consecuentemente la respuesta del glaciar frente a variaciones climéaticas futuras.

Aplicando el modelo de dinamica glaciar desarrollado por Harper and Humphrey (2003), las
variaciones del pie glaciar y la altura de la linea de equilibrio fueron menores a la altura de
cada banda en el médulo distribuido. Por tanto, no se pudieron reconocer cambios en el ba-
lance de masa durante el periodo ensamble y esta mejora no fue incluida en el modelo hidro

glaciologico aplicado.

En este proyecto se analizo6 la influencia de la temperatura en el BES cuantificando las varia-
ciones de nieve, lluvia, albedo, radiacién de onda corta, energia disponible y su efecto sobre la
fusion y caudal resultantes. Esto mejorara la comprension del efecto que tiene la temperatura
sobre la fase de precipitacion y la retroalimentacion nieve-albedo sobre la energia disponible
para la fusiéon. Aun queda por analizar la influencia de la temperatura sobre los flujos tur-
bulentos y el gradiente de temperatura debido a la falta de mediciones en la parte alta que

permitan espacializar la velocidad del viento y la humedad relativa.

6.1.2. Con respecto a los objetivos especificos
Con respecto al objetivo 1

Para adaptar el modelo de fusion usado en el glaciar 15a (Favier et al., 2004a; Mourre, 2012)
fue necesario calibrar los parametros que intervienen en la modelacién del albedo, debido a
que se usaron rangos de temperatura para separar la fase de precipitacion en vez de la tempe-
ratura umbral 1°C'. Los parametros més sensibles fueron la altura umbral de la capa de nieve
y el umbral de envejecimiento de la nieve; por esta razon el albedo se elevo rapidamente con
incrementos de nieve menores a 1 mm we. Los parametros éptimos elegidos permitieron que

esta variable pueda ser modelada adecuadamente durante el periodo ensamble (KGE = 0,71,
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r? = 0,65, n = 686).

Se demostroé la necesidad de implementar un modelo de erosion que simule el arrastre de nieve
debido a los fuertes vientos catabéticos (mayor a 6 m s!) que ocurren durante la madrugada
y parte de la manana. Pues sin este mejora en el recalculo de la precipitacion, la ablacion fue
sobreestimada 641 mm a 4735 m que correspondié al 22 % de la ablacién medida acumulada
durante el MP3.

Estas mejoras en el modelo glaciologico provocaron que la ablacion simulada en modo puntual
durante los 3 micro periodos fuese coherente con las observaciones, ya que el RMSE medio fue
208 + 141 mm que apenas corresponde al 13 % de la ablacién acumulada media (1602 mm).
Aplicando el modulo distribuido, el modelo subestimé 77 mm we el balance de masa especifico
en la zona de ablacion comprendida entre 4735 y 5100 m; lo que equivale al 6 % del balance
interpolado en (Basantes, 2015). Esto occuri6 porque los flujos turbulentos fueron subesti-
mados en el método de calculo de acuerdo a la aplicaciéon de la aproximacién aerodinamica
masiva segin Favier (2004). A pesar de esto, el balance de masa especifico (—0,63 m.w.e.)
y el gradiente de ablacion (—2,13 m.w.e. (100m)~!) concordaron con las estimaciones para

glaciares tropicales con altitud mayor a 5400 m segin Rabatel et al. (2013).

La fusion y sublimacion simulada en el modo distribuido se ajustaron con valores estimados en
otros glaciares tropicales a altitudes similares (Wagnon et al., 2003; Sicart et al., 2011). Sobre
los 5100 m la acumulacién fue subestimada debido a la incertidumbre de la precipitacion en esa
zona(Basantes-Serrano et al., 2016). A pesar de esta limitacion, se comprob6 que aumentando
la precipitacion sobre esa altura tuvo despreciable influencia sobre la cantidad de fusion total
ya que el 95 % de la fusion ocurrié en la zona de ablacion. Por tanto, aunque el modelo necesita

calibracién en la zona de acumulacion, fue capaz de estimar la fusién total.

Con respecto al objetivo 2

La fusion y lluvia fue integrada mediante la aplicaciéon de reservorios lineales sobre la mo-
rrena, hielo, neviza y nieve. Las constantes de almacenamiento fueron calibradas a partir de
los rangos reportados en Cuffey and Paterson (2010) mediante simulaciones Montecarlo que
maximizaron el coeficiente correlacion. Los valores optimizados permitieron que el caudal si-
mulado reproduzca la varibilidad diaria (72 = 0,60, n = 430, p < 0,05) y horaria (2 = 0,63,
n = 11989, p < 0,05) del caudal observado en la estacion Crespos. Entre las 9 y 12 horas
existié una demora en la crecida del caudal observado que no pudo ser representada en el
ciclo diario del simulado ya que los procesos de escurrimiento en la morrena no pudieron ser

simplificados usando solamente un coeficiente de almacenamiento.

La diferencia de magnitud entre el caudal potencial simulado y el observado se explic6 porque

el modelo no tomo en cuenta las pérdidas por infiltraciéon y recogelamiento debido a la comple-

103



jidad que implica modelar estos procesos y falta de mediciones sobre el sitio. Este problema
ya fue evidenciado en el glaciar 15 por Favier et al. (2008), sin embargo el factor entre el
caudal simulado y observado en el glaciar 12 fue méas grande porque el area de la cuenca es

2.2 veces la del glaciar 15.

Debido a que el modelo hidroglaciolégico pudo simular el balance de masa en la zona de
ablaciéon y pudo reproducir aproximadamente la variabilidad del caudal observado, su uso
permitird ensayar hipdtesis y generar informacion sobre las posibles relaciones clima-glaciar-

recursos hidricos.

Con respecto al objetivo 3

Se mostraron las diferentes aplicaciones del modelo hidroglaciologico para analizar la influencia
de la meteorologia sobre la fusién y caudal resultante. Debido que en el sitio no hay estacio-
nalidad de temperatura y precipitacién se compard la meteorologia y los flujos de energia en
los meses con méxima sublimacién, minima y méaxima fusién y las condiciones promedio en

el periodo ensamble.

Similar a estudios predecentes realizados en la zona tropical Andina y el glaciar 15 (Favier
et al., 2004a), se ratifico que la radiacién de onda corta controla la energia disponible para
la fusion (r? = 0,87) y depende del albedo (r? = —0,69); esto debido a que este flujo es el
principal aporte (52 %) en el BES sobre la zona de ablacion. Sin embargo la temperatura
controla indirectamente el BES debido a que la nieve, y en consecuencia el albedo dependen

de la fase de precipitacion.

A diferencia del GZ, el aporte de calor sensible es importante sobre el BES en todos los me-
ses debido a los fuertes vientos (> 6ms~!), especialmente en periodos de baja nubosidad y
altas temperaturas (> 1,2°C'). Lo que provoco que la contribucion absoluta de este flujo se

mantenga alrededor del 25 % en los meses de ablacion extrema.

Los ciclos diarios de los flujos de energia permitieron asociar la influencia de las variables
meteorologicas sobre los ciclos de fusiéon y sublimacion. De hecho, el pico de fusion ocurrié
cuando la radiaciéon de onda corta y la temperatura fueron méximos entre las 12 y 15h; mien-
tras que la maxima sublimaciéon ocurrié entre las 8 y 10h en la manana y coincide con el
maximo de velocidad provocado por el descenso de los vientos catabaticos. Por otro lado, el
ascenso de la descarga simulada ocurri¢ alrededor del medio dia con el pico de fusion y su
maximo ocurri6 a las 18h, momento en que el aporte de la radiaciéon de onda corta se detiene
y el BES disminuye rapidamente. El caudal observado sufre un retraso en la crecida respecto
al simulado posiblemente porque el caudal primero debe saturar la morrena antes de fluir
aguas abajo, sin embargo el uso de la constante de almacenamiento en el reservorio lineal no

permite distinguir este proceso.
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El analisis de sensibilidad indic6 que incrementando la temperatura 1°C, la nieve podria
disminuir en 59 %, mientras que la lluviai aumentaria 76 % respecto a los 486 y 312 mm
medidos a 4750 m en 2012. Esto provocaria que el albedo en la zona de ablacién disminuya y
la radiacion de onda corta aumente 39 % respecto a los 234 W m? d-'. En consecuencia, un area
mayor del glaciar se mantendria descubierta provocando que la fusién y su caudal aumenten
aproximadamente 60 % respecto a los 2060 mm y 1135 m? s! calculados. De esta manera se
ha podido cuantificar el control que ejerce la temperatura sobre la fase de precipitacién que
a su vez retroalimenta el efecto nieve-albedo; esto mejorara la comprension sobre los efectos
que produce el aumento de la temperatura sobre el glaciar. Pues es conocido que durante los
periodos calidos de El Nifo, la ELA se eleva y el balance de masa tiende a ser més negativo
(Francou et al., 2004).

6.2. Recomendaciones

Para analizar las condiciones que influyen en la frecuencia e intensidad de ablacién, es nece-
sario usar un periodo de estudio mayor a 2 anos, que permita reconocer posibles ciclos en las
variables meteorologicas; lo que mejoraria el conocimiento de los regimenes meteorologicos a

diferentes escalas temporales.

En este proyecto se adapté y aplico un modelo de erosiéon unidimensional en la parte baja
del glaciar ya que un analisis de frecuencias indica que el 70 % del viento se origin6 en la
cumbre con direccion a la zona de ablaciéon. Sin embargo, es necesario mejorar el modelo para
que tome en cuenta el trasporte de material proveniente de todas las direcciones y pueda ser

aplicado sobre todo el glaciar.

Es necesario tomar en cuenta el transporte de particulas (arena y polvo) en el modelamiento
del albedo, pues este fenémeno disminuye el albedo y provoca que el glaciar tome una colora-

cion gris y por ende absorba més energia.

Realizar un estudio hidrogeologico detallado para conocer la trayectoria del agua desde el
pie glaciar hasta la estacion hidrologica Los Crespos y reconocer posibles sitios de resurgen-
cia e infiltracién. Para esto, es recomendable instalar una estaciéon hidrolégica provisional al

pie del glaciar para comprobar y conocer la magnitud de la descarga efectiva de origen glaciar.

Comparaciones entre los flujos de energia y las condiciones meteoroldgicas demostraron que

1'd-!, la humedad especifica y la

durante meses con velocidad del viento superiores a 6 m s
nubosidad se redujeron; lo que provocéd que la sublimaciéon se incremente y la temperatura del
aire disminuya. Sin embargo, no se pudo reconocer una clara relaciéon de estas variables para

meses con velocidad del viento menores, posiblemente debido al corto periodo de estudio. Por
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tanto, para entender la relacion entre estas variables son necesarias investigaciones del efecto

del viento en la meteorologia local y la influencia de la orografia en la condensaciéon de la

humedad.

Relacionar la intensidad de precipitacién con la direcciéon y velocidad del viento para reco-
nocer los posibles origenes de la misma. Asi mismo, es posible relacionar la intensidad de
precipitaciéon con las propiedades radiativas de las nubes antes, durante y despues de un even-
to. De esa manera se tendria una mejor comprension de los procesos de circulacién que estan
relacionados a la variacion de la cobertura de nieve y su influencia en la cantidad de fusion y

descarga resultante.

Ademaés de analizar la contribucién glaciar a los recursos hidricos, es importante cuantificar
los servicios ecosistémicos del glaciar (Bates et al., 2008); tal y como lo han hecho para la zona
de paramo (Minaya, 2016). Pues la tendencia en los modelos climaticos indican aumento de
temperatura y disminucién de la precipitaciéon para la zona andina. Bajo estas condiciones el
glaciar agravaria la tendencia de retroceso; lo que reduciria los habitats de los micro organismos
de la zona, aumentaria la capacidad de producciéon de agua e influiria en las actividades

turisticas locales.

6.2.1. Perspectivas

Realizar analisis de frecuencia de condiciones meteorologicas que favorecen la fusion y alta
descarga para tratar de explicar su variabilidad entre dias y reconocer las posibles condiciones

de transicion.

Probar diferentes longitudes de rugosidad para analizar su influencia en la cantidad de subli-
maciéon, dado que en periodos con escasa precipitacion la rugosidad en la parte alta del glaciar

es muy variable.

Analizar el efecto que produce las variaciones de velocidad del viento y humedad especifica
sobre los flujos turbulentos, ya que esta relacion solamente es notable solamente en los meses

con baja nubosidad.

Después de cuantificar la diferencia entre el caudal potencial (producido) y el efectivo (dispo-
nible), resulta preciso aplicar un balance hidrico sobre toda la cuenca que incluye el glaciar

hasta la zona de paramo y cerrar el sistema hidrolégico.
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Apéndice A

Ubicacion y caracteristicas de los

instrumentos de medicion

A.1. Coordenadas geograficas de las estaciones meteorologicas,

hidrolégicas y pluviégrafos

., . Coordenadas WGSM84 (m

Estacion Tipo Frto Norte (m) Altura(m)
SAMA E2 AWS 816329 9945354 4753
SAMA JR AWS 816715 9945527 5000
SAMA JS AWS 817159 9945622 5200
PRAA MORRENA AWS 816024.9 9945304.2 4730
P8 MORRENA PLUVIOGRAFO | 815834 9945610 4720
LIMNI CRESPOS LIMNIGRAFO 814727.9 9945520.4 4520
P-ORE PLUVIOGRAFO | 816860.9 9947567.5 4850
ORE GLACIOCLIM AWS 816860.9 9947567.5 4850

Tabla A.1: Coordenadas de los pluviografos y estaciones utilizadas.
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Variable ?(unidad) Tipo de sensor, (altura de medida ) Precision®

Temperatura del aire (°C)  Vaisala HPM45AC-ventiladad (1.04m) +0,2°C
Humedad relativa (%) Vaisala HPM45AC-ventiladad (1.04m) 42 % sobre [0 — 90 %]°

Tabla A.3: Lista y caracteristicas de captores instalados en la estacion SAMA-JR u
bicada a 5000 m. Tomado de Maisincho (2012a).

2 Los datos registrados son promedios de media hora a partir de medidas realizadas cada 15 segundos,
con excepcion de la direcciéon del viento que toma una medicién cada 30 minutos.

b Las alturas son variables (con precisiéon razonable £5cm).

¢ Dada por el fabricante.

d Para evitar perturbaciones que puede ocasionar la radiacion solar los captores Vaisala estan protegidos
con camaras de acero y ventilacion artificial.

¢ La precision disminuye hasta £3 % sobre [90 — 100 %).

Variable*(unidad) Tipo de sensor, (altura de medida®) Precision®
Temperatura del aire (°C') Vaisala HPM45AC-ventilada?(1.04m) +0,2°C
Humedad relativa (%) Vaisala HPM45AC-ventiladad (1.04m) 42 %sobre [0 — 90 %]°
Velocidad del viento (ms~!) Young 05103-5, (1.78m) +1ms—!
Direccion del viento (°) Young 05103-5, (1.78m) +1°

Tabla A.4: Lista y caracteristicas de captores instalados en la estacion SAMA-JS ubicada
a 5200 m. Tomado de Maisincho (2012b).

& Los datos registrados son promedios de media hora a partir de medidas realizadas cada 15 segundos,
con excepcion de la direcciéon del viento que toma una mediciéon cada 30 minutos.
P Las alturas son variables (con precisién razonable +5¢m).

¢ Dada por el fabricante.
d Para evitar perturbaciones que puede ocasionar la radiacién solar los captores Vaisala estan protegidos

con camaras de acero y ventilacion artificial.
¢ La precision disminuye hasta £3 % sobre [90 — 100 %)].

Variable (unidad) Tipo de sensor Caracteristicas

Precipitacion (mm) Pluviégrafo automético tipo HOBO® Abertura: 200cm?, altura: 100em

Tabla A.5: Especificaciones del captor de precipitacion Py y P». Tomado de Maisincho
(2015).

& Pluviografo de basculacion, cada bascula corresponde a 0,124 mm de precipitacion.
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A.2. Equipamiento de las estaciénes automaéaticas meteorologi-

cas mobiles de altura (SAMAs)

A.2.1. SAMA-E2(4753m)

A.2.2. SAMA-JR (5000m)

A.2.3. SAMA-JS (5200m)

A.2.4. Caracteristicas técnicas de los pluviégrafos P8 y P2

A.2.5. Caracteristicas técnicas de la sonda de presiéon para calcular el nivel

de agua

Rango de medida

0 — 10,0 m columna de agua.

Error de medida

+1 cm +1 digitos (maximo).

Resolucion

0,01 m para unidades en m, 5 mm
para unidades en mm.

Unidades

Opcionalmente en m, mm o ft.

Modo de medida

Profundidad (distancia entre el punto de referencia de la superficie y el
nivel del agua) y nivel (columna de agua).

Proteccion de sobrecarga

Linear, con display hasta 13,0 m de columnade agua y sin
display hasta 19,5 m de columna de agua.

Memoria

Aproximadamente 11200 valores. Memoria circular.

Display

LCD linea sencilla, 4 digitos, altura de simbolos:12 mm.

Intervalo de lectura

5, 15, 20, 30 min, 1, 2, 3, 4, 6, 8, 12, 24h.

Interface IrDA (Tecnologia Infrarroja).

Alimentacion 6V (4 x 1,5 V pilas monocelulares redondas).
Dimensiones 600 mm de largo x45 mm de diametro.

Peso 1 Kg incluyendo baterias.

Rango de temperaturas

De -5 a +50 °C.

Comunicacion con el rio

El limnigrafo bombea aire dentro de un tubo fino de 0.1 mm de

diametro que debe ser fijado debajo de la superficie de agua en un lugar
tranquilo y fuera de la zona de sedimentacion. (Si hay velocidad hay que
instalar una pequenia cama de aire para amortiguar el impacto dinamico.)

Limitador de presién

Cuando lecho del rio se puede congelar es necesario instalar un
limitador de presién para evitar sobrecarga de bombeo de aire.

Tabla A.6: Especificaciones técnicas de la sonda de presion Orphimides OTT

A.3.

mulaciones

Caracteristicas del equipo informatico utilizado en las si-

Se utilizo una estacién de trabajo Dell Precision T3500 con sistema operativo Windows 7

Professional de 64 bits. El computador fue equipado con un procesador Intel (R) Xeon (R)
CPU W3670 @ 3,2 GHz y una memoria RAM de 24 GB.

120




Aplicando los 4 modulos del modelo hidroglaciologico durante 2012 (17568 iteraciones), el

tiempo de simulaciéon en Matlab fue aproximadamente 45 minutos.
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Apéndice B

Discretizacion de la ecuacion de calor

Para discretizar la ecuacion de calor (Ec. B.1), descrita en la seccion 3.3.1, se asume que
el glaciar se compone de N capas con direccién normal a la superficie; cada una de ancho Aw,
y p nodos con w, = (p — 1)Aw y p =1, ..., N que representan la profundidad. La evoluciéon

temporal es representada por NT nodos tal que t = nAt conn =0,1,..., NT.

OT (w, t) I{82T(w,t) . Ofs(w,t)

Ch—hi = B.1
PLp—hielo ot w2 ow ( )
Aproximando las derivadas parciales mediante (Pang, 2006):
T T, - 2T+ T, (B.2)
2 - 2 :
ow?|, (Aw)
or|" Tyt -1y (B.3)
ot |, At
0fs n: fsg+1_fsg (B 4)
ow |, Aw ’
Y remplazando en la ecuacion (B.1) :
0C\y_hiel TI?+1 — TI? _ KTgﬁ-l — 2TI§L + T;l?—l 57;?-&-1 B ‘:LP (B.5)
prineto AL (Aw)? Aw )

Acomodando términos, la ecuacion B.6 describe el sistema explicito para calcular la tempe-

ratura en el nodo TZ?H a partir de los nodos T}* |, T} y T}y (Figura B.1).

Ty =10 +

P pcp—hielo

At 5724—1 B ST; + RT;-H B QTI? + lel—l
Aw (Aw)?
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t=(n+1).At

A

-1 |p p+1
T P W

t=n.At

Figura B.1: El esquema explicito permite conocer la temperatura para el nodo p al instante
n—+1, a partir de los valores vecinos en el instante n. El eje vertical indica la evolucién temporal
(t), y el eje horizontal muestra los nodos espaciales (w).

B.1. Estabilidad del esquema explicito

El esquema desarrollado en la ecuacion B.6 es estable si la diferencia entre la solucion exacta
y la numeérica permanece fija Vi = nAt, lo que garantiza que los errores no se amplifiquen con
el tiempo. Si se impone nula fuente de calor en (B.1) (fs = 0) por facilidad de analisis, la

variacion de la ecuacion discretizada es:

kAL

STt =57 4 —
P P pC’p—hielko2

(6T, — 62T + 6T ) (B.7)
Aproximando la parte temporal de 67} mediante series de Fourier se tiene:

Ty = E enelPAUl con glePAWl g] L-ésimo armoénico. (B.8)
1

El esquema es estable si todos y cada uno de los modos €}' permanecen acotados en el tiempo.

€n+1
Es decir, el factor de amplificacion Gy = |- —| <1
€
l
Desarrollando (B.7), con 07} = afeipm“:
(€n+1 B 5?) GplAw _ kAL e (ei(p+1)mw _ geipldw | ei(pq)mw)
! pC’p—hielo(Au})2
1
g 1— KA (cltdw _ g 4 gritdw)
Eln pc‘])*hielo(Aw)2

kAL (1
pOp—hielo (Aw)2

At < PCp—hielo
(Aw)? — 2K

Es decir Gy =|1—2 — cos (lAw))‘ <1 ssi:

Relacién que se cumple luego de reemplazar los valores correspondientes, lo que de muestra la
validez del sistema para aproximar la difusiéon térmica del calor en la superficie y sub superficie

glaciar.

Unicamente en esta seccion se utliza el término n para representar los nodos temporales y p los nodos
espaciales para explicar la discretizacion de la ecuacion (B.6). En el resto del documento, n es referido

al factor de nubosidad (ecuacion (3.10)) y p refiere a la precipitacion.
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Apéndice C

Calibracion del modelo de albedo

El uso de rangos de temperatura para discriminar la fase de precipitacion (Seccion 4.2.3),
en vez de una temperatura umbral (1°C'), provoco que los parametros calibrados en el glaciar
15 por Maisincho (2015) no sean utilizables en el glaciar 12; ya que la correlacion entre el
albedo diario! simulado y el calculado? fue baja (r? = 0,13, KGE = 0,19). Por tanto, fue
necesario calibrar los parametros para que el modelo de albedo (Seccion 3.4) funcione eficien-

temente en esta zona.

04 0.5
03 1 0.45¢
02y . 0.4
% 0.1F 1 W 0.35r
Q
< ol ] < 03
-0.1 ——albedo nieve fresca . 025! £
——albedo nieve humeda d
-0.2L —¢—albedo hielo limpio 1 020
——albedo hielo sucio
0.3 L L L L L L L L L L ) ) ) ) ) )
02 03 04 05 06 07 08 08 1 11 12 0185 ] 5 5 4 5 6
PROPORCION PROPORCION
(a) Valores de albedo superficial (b) Parametros de envejecimiento del hielo/nieve

Figura C.1: Sensibilidad del modelo frente a variaciénes de los parametros del albedo, mos-
trado como proporcion respecto a los valores iniciales. a) Valores de albedo superficial y b)
Parametros de envejecimiento del hielo/nieve.

Primero se examiné el rendimiento del modelo frente a variaciones de albedo superficial, para
lo cual se aplicaron factores de proporcién respecto a los valores iniciales® (Tabla C.1). Los

rangos de variacion se establecieron entre los maximos y minimos reportados en Cuffey and

LCalculado con el promedio de los valores correspondientes a horas de luz entre las 7h y 18h.

2A partir de la relacion o = S| /Sy

3 Al valor inicial le corresponde un factor 1, un incremento del 50 % corresponde 1.50 y una reduccién del
50 % corresponderia 0.5
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Paterson (2010) y se empleo el coeficiente KGE para reconocer el valor 6ptimo (ya este criterio

alcanzo valores mayores que 72).

Considerando que el rendimiento del modelo no present6 distintas tendencias luego de cambiar
los valores de albedo para hielo y nieve (Parte a en la Figura C.1), se tomar6n directamente
como 6ptimos los parametros que maximizaron el KGE. Estos valores fueron muy similares a
los valores iniciales, lo que indicé que el modelo es insensible frente a cambios de este grupo

de parametros.

Fijados los valores de albedo para el hielo y nieve, se aplicé un anélisis similar en los parame-
tros restantes; con la diferencia que se ampli6 el rango de variacion (Tabla C.1) debido que
éstos no presentan un intervalo marcado de definicién. Ya que éstos dependen directamente
de la cantidad de precipitacion, el rendimiento del modelo vario irregularmente cuando los
umbrales de decaimiento del hielo y nieve cambiaron uno por vez (Parte b en la Figura C.1).
En consecuencia, este anélisis no permitié establecer los pardmetros 6éptimos tomando sim-

plemente aquellos que maximizaron el criterio KGE.

Parametro Notaciéon | Valor inicial | Rango de variaciéon | Valor final
albedo nieve fresca Onieve frosca 0.9 [?(;,785 _01’?18)] 0.9
albedo nieve humeda Onieve himeda 0.6 gg’f;fi ? 7’27% 0.69
albedo hielo limpio Qthielo limpio 0.46 [?6?:6 E’Zf);] 0.46
albedo hielo sucio hiclo sucio 0.25 P())Zg(;_ 8:;’% 0.2
e I I I i N
umbral para regenerar [0,2:9]
el albedo del hielo (dfas) Msnieto 1.52 (0,1 —5,9) 2
I i I
o bl | T

Tabla C.1: Rango de variacion de los parametros y valores finales luego de aplicar anélisis de
sensibilidad (tipos de albedo superficial) y simulacioii Montecarlo (umbrales de decaimiento
del hielo y nieve). En paréntesis se indica el rango de variacion equivalente en factores de
proporcion respecto a los valores iniciales tomados de Maisincho (2015) para el glaciar 15a.

Como alternativa para calibrar el modelo se aplicarén 10* simulaciones montecarlo cambiando
los 4 pardmetros a la vez (dentro del rango de variacion anterior) tal que maximicen directa-
mente el KGE entre albedo modelado y calculado. Para 2012, los valores finales alcanzaron
KGE = 0,69 con r?2 = 0,63 (n = 366) a escala diaria y KGE = 0,71 con 72 = 0,55 (n = 8052)
a escala 30 minutos, los cuales indican una mejora considerable en la representacion del albedo

respecto a la simulada con los parametros originales.
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Apéndice D

Intento de aplicaciéon del médulo de

dinamica

El modelo de dindmica creado por Harper and Humphrey (2003) presenta problemas
de conservacién de masa en los bordes cuando se aplica a un sélo glaciar, para evitar este
inconveniente se ensayo6 aplicar este modelo sobre todo el casquete glaciar del volcan Antisana.
Se inicializ6 la cobertura glaciar con el balance de masa calculado en el periodo ensamble y
se conservaron los parametros utlizados por Maisincho (2015). Las simulaciones se realizaron
sobre un periodo de 300 anos, lo que permitié que el glaciar alcance el equilibrio a partir de

las condiciones iniciales.

Después de aplicar el médulo de dinamica el pie glaciar y la linea de equilibrio se ubicaron a
4744 m y 5042 m respectivamente (Figura D.1); es decir que su ubicacion cambi6 aproxima-
damente 15 m respecto a las posiciones originales con el balance de masa distribuido. Estas
variaciones fueron menores a la altura de las franjas utilizadas en el modelo distribuido (35

metros); por tanto, es imposible reconocer cambios notables en el balance de masa.
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Figura D.1: Acoplamiento entre el balance de masa calculado en el periodo ensamble y la
dindmica glacial sobre todo el macizo Antisana. La escala de colores indica la profundidad
glaciar (en cm), el color marrén indica las zonas expuestas con roca y arena. La linea roja
remarca el limite aproximado del glaciar 12, y la linea azul muestra la altura de la linea de
equilibrio (5042 m) simulada.
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Apéndice E

Temperatura y precipitacion atipicas

en el periodo ensamble

E.1. Temperaturas atipicas en el periodo 2013

Durante el ano 2013 se registr6 un aumento de temperatura generalizado (OMM, 2014),
el cual también fue registrado por los termometros pertenecientes a la red de monitoreo del
volcan Antisana (Tabla E.1). La figura E.1 muestra que durante enero y abril del 2013,
existi6 un aumento atipico en la temperatura. Siendo ésta, una de las causas para que la
fusion simulada en esos meses sea aproximadamente 70 % mayor a la media simulada en el

periodo ensamble (Seccion 5.2).

Termoémetro Altura (m) Promedio anual (°C) Periodo

SAMA-E2 4750 1.3+ 0.3 2011-2015
ORE 4850 1.1+ 0.5 2005-2014
P2 4785 1.4+ 0.5 2000-2014

P8 4720 23£ 04 2010-2014

P5 3930 5.1£ 0.5 2000-2014

Tabla E.1: Altura de los termometros y periodo de registro utilizados en la figura E.1 para
calcular el ciclo mensual.

E.2. Precipitacién mensual en el periodo ensamble
Revisando la precipitacion colectada por el pluvidografo P8 existieron meses con déficit de
precipitacion durante el periodo ensamble (Figura E.2). Tal que, durante septiembre 2012 se

registré el minimo. Debido a esto, la zona de acumulacion del glaciar 12 registré una ligera

pérdida durante ese mes (Seccion 5.2.2).
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Figura E.1: Ciclo de temperatura mensual registrado en la red de monitoreo del volcan
Antisana. Las barras verticales muestran la desviacién estdndar, mientras que los puntos
rojos indican la temperatura mensual en 2013. Las franjas resaltan la temperatura de enero
y abril, las cuales registraron un incremento atipico en ese ano.
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Figura E.2: Comparacion entre la precipitacion media mensual (linea negra) y la registrada en
el periodo ensamble (puntos azules). La franja gris representa la desviacion estandar calculada
entre 2005 y 2013 para el pluvidgrafo P8.

E.3. Caudal mensual en el periodo ensamble

Aunque durante el periodo ensamble (686 dias) existieron 430 dias (63 %) con mediciones de
caudal completos, las mediciones fueron intermitentes; lo que provocod que solamente existan
14 de los 23 meses con informacion completa > 75 %. Esto imposibilito reconocer una clara
tendencia de los caudales respecto a la media, sin embargo la mayoria de meses tuvieron
valores menores a la media (Figura E.3). Estos valores fueron provocados por un aumento

de precipitaciones (abril 2012, febrero 2013, marzo 2013) los cuales disminuyeron el caudal,
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Figura E.3: Comparacion entre el caudal medio mensual (linea negra) y el medido en el
periodo ensamble (puntos rojos). La franja gris representa la desviaciéon estandar calculada
entre 2005 y 2013. Se muestran solamente meses con informacion completa > 75 %.

o falta de precipitaciones (enero y mayo 2013) que posiblemente impidieron que la morrena

mantenga el caudal efectivo.
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