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For BIAs, the results agree with the GPS validation. The height differences of the BIAs
are all positive. The backscattering in ice areas should be dominated by surface scattering with
very low penetration  depth (Rizzoli,  Martone,  Rott,  et  al.,  2017);  therefore,  the mean height
differences indicate the correction of the center phase to the TDX interferometric processing. The
low standard deviation for the flat area and BIA indicates that in general, the differences (random
error) are less than 2 m in absolute values, and the majority of the pixels are less than 1 meter
(MAD 0.79 and 0.98, respectively). In steep areas, the standard deviation and error parameter are
more than double, and the distribution has a longer tail than that of a normal distribution.

Considering only the flat snow pixels, the distribution is more symmetric but still presents
a positive tail, with an increased contribution of approximately 2 m. This increase corresponds to
areas of shallow ice depth in a buffer zone around the BIA that are not within the BIA polygon
mask.  In the  BIA,  a  gradient  exists  in  the  accumulation  rate  from negative  to  positive  rates
(Rivera et  al.,  2014; Wendt  et  al.,  2009).  Tracking the positive area can be a proxy used to
estimate areas of negative or near zero mass balance. A threshold could be defined to separate the
exposed BIAs, which indicates a negative balance, from those areas with snow cover, with a near
zero balance.

Figure 1 shows the height differences by pixel over the UG basin, using TDX_A5 to
obtain a homogeneous area for comparison. The highest positive difference is concentrated in the
mountainous zones and leeward of any mountain or topographic obstruction, as this condition is
favorable for the establishment of BIAs (Richard Bintanja, 1999). A vast zone of negative values
exists in the lower valley in the direction of the grounding line and at the north-northeast side of
the ice rise. Between these two zones, there is a positive value zone, but with positive values
smaller than those found in the BIA. This configuration indicates a wind-driven process related to
accumulation dynamics. Both negative value zones are in a less wind-exposed zone, where the
first is sheltered from the prevailing southwest winds (Rivera et al., 2014) by the mountain range
and the second is sheltered by the ice rise. Similarly, we observed negative and positive value
zones in a small portion of the plateau within the glacial drainage basin. The blue area is on the
south side where the wind likely begins to be channeled to the valley.
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Figure 1. (a.)  The red rectangle  in  the map indicates  the Union Glacier  drainage  basin
location. (b.) Overview of the height difference between TDX_A5 and REMA within the
glacial  drainage basin (purple polygon from MEaSURE ice boundaries (Mouginot et  al.,
2017). Contour lines derived from REMA and plotted at 200 m intervals. (c.) A subset of the
main  valley shows the RTK profiles  used for validation  and error assessment.  The two
highlighted profiles (A-B, C-D) indicate the GPR-Ice and GPR-Schanz locations, as shown
in Figure 2. Mask polygons for BIAs and slopes higher than 5º are overlaid and presented in
pink and black colors, respectively.

We analyzed GPR profiles in two specific locations. One location was in the high flux
lineation features where Driscoll Glacier joins the main flux, hereinafter referred to as GPR-Ice.
That  area  in  particular  shows  enhanced  flux  features  that  are  at  the  subsurface  and  were
previously  proposed to  be related  to  snow/ice  depth  (Göbel  et  al.,  ‘submitted’).  The second
location  is  in  Schanz  Glacier,  where  the  negative  height  difference  is  dominant  in  different
amounts, hereinafter referred to as GPR-Schanz. The profile is in a zone characterized by high
accumulation (Göbel et al., ‘submitted’), and the surface microrelief is typical of a depositional
zone (based on field observations).
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There is excellent agreement between the layering characteristics in the GPR profile and
the height difference in the DEMs. Here, we show two examples. First, we correlate the positive
offset in the TDX elevation values with the snow/ice depth. In the second example, we correlate
the negative  offset  with a  change in  snow deposition observed in  the  reflected  layers  of  the
radargram (Figure 2). All GPR profiles were topographically corrected; however, for a better
interpretation,  the  profiles  are  flat  in  the  main  document.  The  corrected  GPR  profiles  are
available in the SI (Figure S1 to S4).

GPR-Ice is 2.2 km long on the north side of the main valley in front of Driscoll valley
(Figure 2a). The height differences intercalate positive and negative differences. In the middle
part of the profile, the intensity of the negative difference oscillates as a function of snow/ice
depth.  We  found  that  by  an  approximately  6  m  snow/ice  depth,  the  height  difference  is
approximately zero. We confirmed the threshold in other GPR profiles where the snow/ice layer
is captured in the radargram. Our interpretation is that when the X-band signal reaches the ice,
the signal becomes scattered at the surface back to the snowpack volume, increasing the volume
scattering  of  the  snowpack.  For  snow/ice  depths  shallower  than  4  m,  the  height  difference
between TDX and REMA already reaches values greater than 2 m and is less sensitive to change,
i.e., increases as the ice becomes shallower at the surface. This finding means that there is no
height difference threshold to distinguish between bare ice,  i.e.,  BIAs, and shallow ice areas.
However, the approach can be used to identify BIAs, which are an important component of the
surface mass balance budget (R Bintanja & Reijmer, 2001).

Among the BIAs, there are only a few regions where height differences are greater than 5
m (darker blue color), such as the largest BIA in the main valley of UG. This change is more
likely related to the difference in surface orientation and roughness, which increases the specular
reflection, reducing backscattering in the TerraSAR and TanDEM-X images.

GPR-Schanz is a 6.5 km long profile at the end of the Schanz valley (Figure 2b). At the
5.5 km distance, where the reflected layers in the radargram are more than double the width, the
height differences are the lowest at below -2 m. Between 1.5 and 5 km, the deposition is regular
and well preserved. At the beginning of the transect,  the first 0.5 km are not well preserved,
although it is possible to recognize some reflected layer in the radargram at the 4-5 m depth
range, which likely indicates an environment with more redistribution characteristics. Just before
the high accumulation area at 5 km, height differences close to 0 m occur (white pixels). In the
topographic  profile,  that  point  is  the  end  of  a  flat  slope  area  before  reaching  a  higher
accumulation area.

We chose 3 layers at the end of the GPR profile using the phase follow tool in reflex and
edited  the  layers  manually.  Assuming  that  each  reflected  layer  represents  an  isochronal
deposition event along the profile, we calculate the ratio of accumulation increase by dividing the
width of each layer in the zone of higher accumulation rate by the preceding width. On average,
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the accumulation rate is 3 times greater. The corresponding height difference where the GPR
layers become wider is approximately -2 m.

Figure 2. (a.) GPR-Ice radargram, 2200 m long profile in the central valley from A to B,
crossing a very shallow ice layer  zone that  is  not exposed.  The strong reflection  is  the
snow/ice  interface.  On top is  the  TDX_A5-REMA height  differences  subset.  (b.)  GPR-
Schanz radargram, a 6500 m long profile from C to D in a deposition zone. Strong reflected
layers represent deposition events and are trackable throughout the profile. We highlighted
three of these events in the last thousand meters to illustrate the accumulation difference
rate. An excellent agreement is observed with height differences in the TDX_A5-REMA
subset. The time-depth conversion assumes a mean velocity of 0.194 m ns-1. Figure 1 depicts
each profile location.

Thus far, the approach presented here has the potential to identify distinct accumulation
rate  areas.  Assessing  the  impact  of  considering  this  variability  is  difficult  because  the  best
estimates  have  coarse  resolutions  of  ~25-30  km  (Arthern  et  al.,  2006;  van  de  Berg  et  al.,
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2006) and do not count for areas of low or even negative SMB, such as rocky areas and BIA. If
we consider only flat areas, 56% of the area presented negative height differences and 44% was
positive. The area of positive differences up to 2 m (38%) likely present an accumulation rate
close to the average estimates. The negative area may present an accumulation rate that is higher
than the average estimates, perhaps even double, which has a significant impact on SMB. Areas
of hight differences that are lower than -2 m comprise 3.5% and can indicate an even higher
accumulation rate zone, as shown in Figure 2.

Because the  TDX products  present  a  timestamp,  one of  the  proposed uses  is  a  mass
balance assessment by the geodetic method. Because we assumed that there were no elevation
changes between the datasets, integrated all height differences and multiplied by the pixel area of
8x8  meters,  we  estimated  the  impact/error  from  using  the  TDX  product  for  mass  balance
measurements. Assuming a mean snow surface density of 400 kg m-3 (Rivera et al., 2014; Gobel
et al., ‘submitted’) the contribution error is -0.18 Gt water equivalent.

The analysis of the GPR profile also indicates a remarkable difference in the depositional
characteristics between zones with positive and negative height differences. In areas with a low
height difference,  the depositional layers in the radargram are well preserved, continuous and
wider.  In  areas  where  the  height  difference  is  approximately  zero,  the  layers  are  close  and
discontinuous, which is more characteristic of a redistribution zone or even erosion. This finding
suggests a zone that is influenced more by wind processes such as drift and sublimation, which
can affect interpretation of the shallow firn core (Ding et al., 2017; Hoffmann et al.).

4 Conclusions

We confirmed  the  high  quality  of  REMA with  a  linear  error  of  1.73  m at  the  90%
confidence level  for the rough terrain  in the Ellsworth Mountains and an impressive median
absolute deviation of only 0.31 m. In addition, an offset of one meter was found. Using the SAR
signal ability to penetrate and interact with the snowpack, which will reflect the TDX products,
we  proposed  that  differences  of  less  than  -2  m  between  DEMs  indicate  a  zone  where  the
accumulation rate can be up to 3 times greater. This concept can be replicated for other parts of
Antarctica to guide the planning of field activities and further investigate SMB variability. As we
showed,  areas  with  higher  negative  differences  present  wider  snow  deposition  layers  and
therefore indicate better sites for firn core sampling because the layer is better preserved than in
areas with intense wind erosion.

This  work  provides  an  opportunity  for  further  studies  to  investigate  the  relationship
between the height difference amplitudes related to accumulation rate. This insight can contribute
to exploring the spatial variability of the snow accumulation rate at the continental scale in the
interior of Antarctica, which can aid in calibrating surface mass balance models.
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Captions for GPR Figures are exported in full resolution (one pixel per trace and sample) -  GPR 
S1 to S4.

Introduction

The GPR profile comprises a long distance and was collected in time mode, primarily on a snowmobile
with a mean velocity of 15 to 20 km h-1, which results in a trace increment of less than 0.2 m. When
rescaled to fit  the manuscript main text,  the profile loses resolution. Therefore, we present both GPR
profiles (GPR-Ice and GPR-Schanz) on separated pages for better visualization. We also uploaded the
same GPR profile radargram images separately in full resolution (pixel per trace/sample resolution) named
GPR_S1 to GPR_S4. The captions are the same as Figures S1 to S4.

Here, we provide a sequence of elevation profiles comparing REMA, TDX and GPS data for all data used
in the analysis described in the manuscript.  A significant difference is observed in the ALE elevation
profile between TDX and TDX_A5. We believe that the TDX data are highly influenced by the path track
maintained by the Antarctic Logistic Expedition, which operates on Union Glacier.
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Figure S5. Location of each profile below. Background shows the height differences between TDX and REMA,
as presented in the manuscript.

Figure S6. Histogram for the difference image between TDX_A5 and REMA for all pixels within the Union
Glacier basin (dark gray), flat snow areas (light gray), BIAs (dark blue) and steep areas, with slopes greater than
5º (light blue). The frequency was counted in height differences of 0.2 m intervals.
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Figure  S7.  Elevation  profile  at  the  route  crossing  the  valley  from  the  Runway  to  the  Antarctic  Logistic
Expedition company (ALE). The GPS profile was obtained on the maintained route.

Figure S8. Elevation profile in the Blue Ice Area on the way to Schanz.
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Figure S9. Elevation profile from Driscoll valley to Collier Hills.

Figure S10. Elevation profile of Criosfera Glacier in Mount Rossman Cove. This is the diagonal 1 profile.
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Figure S11. Elevation profile of Criosfera Glacier in Mount Rossman Cove. This is the diagonal 2 profile.

Figure S12. Elevation profile of Criosfera Glacier in Mount Rossman Cove. This is the longitudinal 1 profile.
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Figure S13. Elevation profile of Criosfera Glacier in Mount Rossman Cove. This is the longitudinal 2 profile.

Figure S14. Elevation profile of Criosfera Glacier in Mount Rossman Cove. This is the longitudinal 3 profile.
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Figure S15. Elevation profile of Criosfera Glacier in Mount Rossman Cove. This is the transversal 1 profile.

Figure S16.  Elevation profile of Criosfera Glacier in Mount Rossman Cove. This is the transversal 2 profile.
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Figure S17.  Elevation profile of Criosfera Glacier in Mount Rossman Cove. This is the transversal 3 profile.

Figure S18. Elevation profile of Driscoll Glacier. This part 1 of 5.
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Figure S19. Elevation profile of Driscoll Glacier. This part 2 of 5.

Figure S20. Elevation profile of Driscoll Glacier. This part 3 of 5.
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Figure S21. Elevation profile of Driscoll Glacier. This part 4 of 5.

Figure S22. Elevation profile of Driscoll Glacier. This part 5 of 5.
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Figure  S23. The  elevation  profile  from Criosfera  Glacier  to  Chilean  base  camp Estación  Polar  Cientifica
Conjunta Glaciar Union (EPCCGU). The GPS profile was obtained on the maintained route.

Figure S24. Elevation profile longitudinal to the main valley in the direction of the Blue Ice Area.
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Figure S25. Elevation profile longitudinal to the main valley in the direction of Driscoll Glacier.

Figure S26. Elevation profile in a moraine area at the base of Criosfera Glacier.
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Figure S27. Elevation profile of Schanz Glacier. This part 1 of 8.

Figure S28. Elevation profile of Schanz Glacier. This part 2 of 8.
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Figure S29. Elevation profile of Schanz Glacier. This part 3 of 8.

Figure S30. Elevation profile of Schanz Glacier. This part 4 of 8.
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Figure S31.  Elevation profile of Schanz Glacier. This part 5 of 8.

Figure S32. Elevation profile of Schanz Glacier. This part 6 of 8.
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Figure S33. Elevation profile of Schanz Glacier. This part 7 of 8.

Figure S34. Elevation profile of Schanz Glacier. This part 8 of 8.
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Figure S35. Elevation profile transversal to the main valley flux from south to north.
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5 Capítulo 5

5.0.1 Síntese dos resultados

Para delimitar, de maneira automática, os diferentes ambientes de deposição da
neve por meio de uma abordagem do sensoriamento remoto, um conjunto de dados do
pacote de neve da geleira Union foi coletado com o objetivo de servir de verdade de campo.
Estes integram os resultados apresentados nesta tese e contribuem com o conhecimento
glaciológico da área de estudo, o qual é escasso. Outro resultado se refere à interpretação
estratigráfica dos snowpits, a qual permitiu a espacialização e identificação dos distintos
ambientes de deposição da neve. Ademais, houve registros fotográficos das características
da superfície das áreas do entorno dos snowpit e também auxiliaram nesta classificação.
O processamento das imagens SAR e a aplicação de algoritmos permitiu a compreensão
da variabilidade de espacialização dos parâmetros físicos para a vasta área de cobertura
das imagens. Por último, discute-se os resultados da classificação automática por meio da
análise de cluster destacando os aspectos positivos e negativos do método.

Dentre os achados, destaca-se uma série temporal do SMB, registro único para a
região. Este, bem como os parâmetros meteorológicos registrados pela AWS UNION13,
fornecem um dado de alta resolução temporal para o conhecimento do ambiente. Apesar
disso, trata-se de um registro pontual o qual não resolve a variabilidade espacial do balanço
de massa na região. O SMB médio anual para os quatro anos de 2013-2017 é de 0,168 m
w.e. a-1. Tal valor é superior ao encontrado por Rivera et al. (2014) de 0,12 m w.e. a-1
para um único ano de observação. Uma das possibilidades para a discrepância, além da
variedade espacial, refere-se à estimativa de densidade feita por Rivera et al. (2014), a
qual deriva dos primeiros 50 cm da superfície, independente da neve acumulada na baliza
correspondente.

Além disso, a amostragem ocorreu em janeiro, em plena estação de verão. Conforme
observado por Eisen et al. (2008), o processo de densificação do pacote de neve é maior nas
camadas superiores e intensificado durante o verão. Dessa maneira, as medidas tomadas
exclusivamente no verão podem inserir uma tendência nas medições. Nossa observação de
4 anos aponta uma variabilidade temporal, com máxima e mínima acumulação de 0,225 e
0,110 m w.e. a-1, respectivamente, para os anos de 2014 e 2016. Tais resultados, coincidem
com os valores médios, máximo e mínimo encontrados por Hoffmann et al. (2018), com
base em testemunho raso defirn para o período de 1999-2013.

A interpretação glaciológica dos snowpit obtidos para um mesmo período (figuras
S1-S7, capítulo 3) confirmam a variabilidade na dinâmica de acumulação da neve. Em
síntese, concluiu-se que ambientes com menor taxa de acumulação de neve indicam: (i.)
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maior número de camadas deposicionais, e, ao mesmo tempo, de maior dureza; (ii.)
tamanho de cristais geralmente maiores (1-4+ mm) e (iii.) maior frequência de ocorrência
de cristais facetados devido a um maior metamorfismo por gradiente de temperatura.
Observando esses aspectos, foi possível classificar cada um dos snowpit em um ambiente
de características: deposicionais, erosivas, ou de redistribuição. O conhecimento de campo
junto aos registros fotográficos, embora pontual no tempo, contribuíram e corroboraram
para a interpretação e classificação dos snowpit. A exposição ao vento é tida como o principal
agente na determinação da variabilidade espacial da acumulação da neve (HOFFMANN
et al., 2018).

A partir dos snowpit, é possível estimar o SMB anual, se a data dos estratos for
conhecida, por datação ou identificação de camada ao fim do período de ablação. Isto
é possível em ambientes glaciais, em que temperatura do ar atinge valores acima do
ponto de fusão da neve, onde há a formação de lentes de gelo. Porém, na Geleira Union, a
temperatura do ar raramente se aproxima de 0o e, em função disso, camadas anuais não são
identificadas. Harper e Bradford (2003), indicam que os perfis de densidade podem servir
para este propósito, onde pontos de inflexão de máxima densidade apontam uma maneira
de determinar as camadas anuais e, por conseguinte, o SMB anual. Por esta perspectiva,
os perfis de densidade (figura 5, capítulo 3) revelam de 4-5 anos de acumulação para os 2
metros de snowpit. Tal estimativa, aproxima-se da acumulação de neve registrada pela
AWS. Em contraste, o idade das camadas de neve modelada por Hoffmann et al. (2018),
com base nos testemunhos defirn, preveem 5-6 anos, nos dois primeiros metros. Cabe
destacar que os perfis de densidade apresentam maior semelhança na amplitude dos valores
de densidades entre os snowpit, quando separados por setores, conforme demonstrado na
figura 5, capítulo 3. Essa diferença nas amplitudes de densidade em cada lado do vale
(SP1 e SP2 versus SP3 e 4) apontam que o vento influencia nos processos de densificação
da neve.

Comparando os mapas de densidade e tamanho de grão derivados, a partir das
imagens CSK com os dados de campo dos snowpit, fica evidente que não há uma cor-
respondência entre esses. O algoritmo utilizado superestima a densidade em relação às
densidades medidas nos snowpit (figura 10, capítulo 3). Cabe observar que as medidas de
campo correspondem aos primeiros 2 metros e em intervalos de 10 cm, sem considerar a
espessura de cada camada. Espinoza, Arigony-Neto e Jana (2014), no desenvolvimento dos
algoritmos, estimou que a maior parte do retroespalhamento do sinal (95%) ocorre nos
primeiros 2 m. Porém, outros estudos demonstram que a profundidade de atenuação da
banda-X pode atingir até 10 m em neve seca (ROTT; STURM; MILLER, 1993; WESSEL
et al., 2016), sendo assim o sinal interage com camadas além dos 2 m, mais densas. Ademais,
os valores de densidade obtidos de um testemunho defirn próximo ao snowpit 2 (indicado
pelo ponto verde na figura 10, capítulo 3) atingem densidades de 550 kg m−3 aos 8 m de
profundidade (HOFFMANN et al., 2018), valor este mais próximo ao estimado a partir do



135

algoritmo.

O retorno do sinal SAR tem uma relação direta com a taxa de acumulação e, a partir
de uma classificação automática, foi possível delimitar 6 diferentes zonas de acumulação de
neve. No entanto, segundo a classificação prévia dos snowpit e o conhecimento de campo,
notou-se que algumas áreas foram erroneamente classificadas como de baixa acumulação
devido ao seu alto valor de retroespalhamento. Obteve-se resultados mais precisos inserindo
na classificação produtos geoespaciais derivados de DEM de alta resolução. Dentre estes, a
rugosidade da superfície revelou-se como melhor indício da dinâmica deposicional.

Já o produto do efeito do vento, limitou-se em representar a direção do vento
localmente e fornece apenas um panorama geral, sendo mais confiável em zonas menos
confinadas pela topografia. Um fato observado é que a origem do vento pode determinar se
este terá um papel erosivo ou de redistribuição de neve aportada de outra região. Se este é
canalizado através de vale sem ter uma fonte de neve para ressuspender e transportá-la para
depositá-la mais adiante, o vento terá a característica de erodir a superfície, aplainando-a
de forma semelhante a wind-glazed zones, como observado na pista de vento próximo ao
snowpit 1.

As imagens utilizadas no primeiro artigo (capítulo 3) concentram-se em uma região
muito montanhosa da bacia de drenagem da geleira Union e, com isso, 40% da área foi
mascarada, a fim de eliminar áreas fortemente afetadas pela geometria de aquisição. Essa
alta porcentagem indica que uma significativa área não representa o SMB médio de baixa
resolução estimado por Arthern, Winebrenner e Vaughan (2006), Berg et al. (2006). Além
disto, 172 km2 da área mascarada (10%) correspondem a BIA, onde um balanço negativo
de até 0,1 m w.e. a−1 é esperado. Os outros 90% corresponde a áreas montanhosas e de
rocha exposta com alta declividade e provável baixa taxa de acumulação. Estas áreas
representam 469 km2 (16%) da área total da bacia glacial de 2955 km2 (delimitação
própria), podendo ter forte implicação no BM glacial.

Portanto, as imagens realçam as feições de fluxo glacial, principalmente em zonas
de convergência de geleiras tributárias com o fluxo principal. Uma hipótese levantada
para explicar tal realce é a de que o relevo da superfície pode influenciar no ângulo de
incidência local das aquisições SAR, alterando o sinal retroespalhado. Duas imagens SAR
simuladas foram geradas a partir dos DEMs TDX e REMA. A gerada com o REMA não
apresentou as mesmas feições tão realçadas, presente nas imagens CSK e na simulada a
partir do TDX. O resultado indicou que a causa do alto retroespalhamento poderia estar
na subsuperfície, influenciando o retorno do sinal SAR na frequência da banda X. Essa foi
a motivação para a elaboração do segundo artigo, o qual aprofundou esta questão.

Para compreender a interação do sinal SAR com o pacote de neve, fonte primária
de dados na geração do TDX, foi necessário dispor de uma superfície de referência para
a comparação. Desta maneira, a primeira etapa consistiu em uma validação inédita do



136 Capítulo 5. Capítulo 5

recente modelo de elevação REMA e constatou-se um erro absoluto de 1,73 m com 90% de
nível de confiança em uma região de terreno acidentado e com um impressionante desvio
absoluto mediano de apenas 0,31 m. Ademais, confirmou-se um deslocamento médio de 1
m.

Na sequência, a comparação entre TDX e REMA permitiu identificar áreas com
distintas tendências de discrepâncias nos valores de altitude entres os DEMs. Evidenciou-se
que em áreas de BIA, o TDX superestima a elevação em aproximadamente 5 m, o que pode
indicar o valor de correção da fase central média do sinal interferométrico. O rastreamento
das áreas com diferenças de altitude positivas pode ser um proxy para delimitar áreas com
MB negativos ou próximo de zero. Não foi possível definir um limiar para distinguir BIA,
que apontam um balanço de massa negativo, daquelas áreas com cobertura de neve (i.e.,
com diferenças de altitude positivas), com balanço de massa mais próximo a zero.

Além disso, verificou-se a característica do sinal SAR de penetrar na neve e
ser influenciado pela presença da interface neve/gelo, quando esta chega aos 6 m de
profundidade. Em áreas com esta profundidade, as diferenças de altitude entre os DEMs
se aproximam de zero. Já em áreas em que a diferença foi negativa e a tendência é que a
taxa de acumulação da neve seja maior. Observou-se na diferença menor que -2 m, que a
acumulação da neve pode ser até 3 vezes superior. Mostrando assim, que em áreas onde
a diferença de altitude é próxima de zero, as camadas de deposição da neve são mais
próximas umas das outras e descontínuas, indicando áreas de redistribuição da neve ou até
erosão. Estas descobertas sugerem uma zona sob maior influência do vento como na deriva
de neve e sublimação, o que pode afetar a interpretação de testemunhos defirn (DING et
al., 2017; HOFFMANN et al., 2018). O presente estudo pode, então, servir como base para
o planejamento de atividades de campo e áreas de amostragem dos testemunhos defirn.

Os resultados ora apresentados apontam para o potencial de desenvolvimento de
um proxy para a investigação da variabilidade do SMB em uma escala continental no
interior da Antártica, o que pode contribuir com a calibração de modelos de SMB.

5.0.2 Conclusões e considerações futuras

Os resultados dos dois artigos trouxeram avanços na compreensão da variabilidade
espacial do acúmulo de neve na região da Geleira Union. Obteve-se um valor médio do
balanço de massa superficial específico de 0.16 m w.e. a−1 entre 2014-2017, um valor
próximo das estimativas de estudos anteriores. Além disso, esta série de 4 anos de dados de
acumulação de neve, indicam que uma variabilidade temporal ocorra. Utilizando-se uma
abordagem integrada de imagens SAR com dados da característica do relevo, evidenciou-se
que esta estimativa pontual é variável ao longo da geleira, sendo a influência do vento o
principal fator determinante destes ambientes.
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Dois novos modelos digitais de elevação de alta resolução para a Antártica viabiliza-
ram inferir por outra abordagem os ambientes com maiores taxas de acumulação de neve.
Cabe destacar que em uma primeira abordagem as características superficiais do relevo
foram ponderadas na identificação dos ambientes, enquanto na segunda a característica
subsuperfície foi o fator ponderante. Dados de GPR confirmaram a diferença entre os
ambientes, mostrando que uma taxa de acúmulo até 3 vezes maior ocorre. Outras zonas,
com valores de diferença positiva entre os DEMs empregados, mostram ambientes erosivos,
com camadas deposicionais mais perturbadas e descontínuas. Ambientes com a interface
firn/gelo próxima à superfície também foram identificados e podem, em conjunto com
áreas de gelo azul, ser facilmente delimitados para todo manto de gelo Antártico.

Ambas abordagens apresentam uma maior porcentagem de ambientes com alta
taxa de acumulação, excluindo-se as áreas mascaradas, sugerindo um SMB superior às
estimativas médias atuais. Ao mesmo tempo que o alto percentual de áreas mascaradas,
onde um SMB próximo de zero ou até negativo é esperado, o que deve contrabalancear o
excedente. Uma estimativa do impacto em estudos de MB foi fornecida na discussão do
capítulo 4, evidenciando que ao empregar TDX para estudos de MB geodésico, devido ao
seu timestamp, um erro de até -0.18 Gt w.e. pode ser introduzido nas estimativas.

Os resultados desta tese demonstram um avanço no conhecimento sobre a dinâmica
do acúmulo de neve local na Geleira Union. Estes achados devem subsidiar pesquisas
futuras acerca da variabilidade de SMB na região e podem servir como ferramenta para
ponderar interpolações dessa variável em modelos climáticos. Ademais, também podem
orientar futuros trabalhos sobre a profundidade de atenuação em neve seca para corrigir
novos DEMs que são derivados da interferometria.

Pesquisas futuras, com o conjunto de dados GPR já levantados e processados,
investigarão a variabilidade na taxa de acumulação de maneira mais precisa e quantitativa.
Para obtenção dos valore de taxa de acumulação é necessário calibrar a leitura/interpretação
das camadas refletoras que compõe o radargrama, ou seja, identificar temporalmente cada
uma das camadas identificadas na imagem de GPR. Buscou-se, sem sucesso, realizar esta
calibração por meio dos perfis estratigráficos obtidos dos snowpits. As camadas observadas
na análise estratigráfica correspondem a mudanças visuais e no tamanho e forma dos
cristais, enquanto que o sinal refletivo do GPR é determinado pelo gradiente de densidade.
A segunda alternativa de calibração, com a série temporal da profundidade da neve
registrada pela AWS, limita-se à leitura apenas da superfície, não sendo representadas
mudanças que ocorrem na estrutura do pacote de neve, como densificação. Para trabalhos
futuros, espera-se a obtenção de dados de datação de um snowpit, realizado em 2015, ainda
a ser calculada por colaboradores na Universidade Nacional Andrés Bello, Chile, além de
dados de testemunho de firn já coletados na região e recentemente publicados.

Como perspectivas de investigações futuras, pretende-se confrontar os dados meteo-
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rológicos com o modelo RACMO para região, por meio da cooperação com grupo de estudo
francês de modelagem climática regional. A partir da validação, será possível considerar a
variável vento em escala local, para modelagem das diferentes zonas deposicionais, em vez
de se levar em conta um único valor médio de direção para toda área de estudo.

A diferença no perfil de densidade entre os dois ambientes classificados como
de deposição (snowpits 2 e 6), levantaram a hipótese de que outros parâmetros podem
influenciar o processo de densificação da neve. Um possível parâmetro é a exposição a
radiação solar, a qual não foi considerada em um primeiro momento, sendo assim, tal
parâmetro deve ser considerado para estudos futuros.

Por fim, futuras pesquisas poderão investigar de maneira mais precisa a relação na
amplitude das diferenças de altitude entres o DEMs e a taxa de acumulação da neve, de
maneira quantitativa.
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