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POR: PAULINA SOPHIA FERNÁNDEZ MUÑOZ
FECHA: 2021
PROF. GUÍA: MICHAL PETLICKI

ANÁLISIS DE LAS CARACTERÍSTICAS SUPERFICIALES Y SUBSUPERFICIALES
DE CAMPO DE HIELO NORTE Y SUS CAMBIOS RECIENTES A PARTIR DE

IMÁGENES SATELITALES Y DATOS DE RADAR DE PENETRACIÓN TERRESTRE
Una comprensión adecuada de la hidrología de Campo de Hielo Norte (CHN) pro-

porciona información importante sobre el deshielo ocurrido en la superficie, su posterior
percolación hasta el lecho rocoso y por consiguiente su relación con la dinámica glaciar.
Estudiar estas variables puede ayudar a entender las respuestas de CHN a los cambios
climáticos actuales y futuros.

Se estudian algunas de las variables que determinan la profundidad del nivel freático
del acuífero de neviza ubicado en la zona del plateau de CHN, que consiste en un tipo
de almacenamiento englacial que se forma cuando el agua de deshielo llena el espa-
cio poroso de la neviza. Se analiza además, la posible relación de estas características
hidrológicas con respecto a la dinámica glaciar.

La metodología empleada consistió en la utilización de datos de radar de penetración
terrestre (GPR) combinado con imágenes satelitales y modelos de elevación para estudiar
la profundidad del nivel freático y los factores determinantes de su variación en CHN.
Posteriormente, se obtuvieron las velocidades superficiales de los glaciares y su relación
con el suministro de agua del sistema de drenaje.

Los resultados muestran que la profundidad a la que se encuentra el nivel freático en
el plateau de CHN está determinada por la topografía y pendiente superficial, así como
por la distribución de la acumulación de nieve. La elevada topografía de la parte oriental
de CHN determina niveles freáticos a mayor profundidad, en comparación con la parte
occidental que mayormente se presenta con menor elevación, mayor deshielo y por lo
tanto, niveles freáticos más superficiales. La extensión de área del acuífero con el método
de interpolación es de 449 km2.

El uso de imágenes Sentinel-1, para ampliar y confirmar la extensión del acuífero no
funcionó adecuadamente en CHN, pero puede servir como un proxy en ausencia de datos
GPR.

Se logró corroborar la ciclicidad en las series de tiempo de velocidades superficiales
en los glaciares San Rafael, San Quintín, Steffen, Benito, Nef, Colonia y Leones, parte
de las cuales se explican por los patrones de temperaturas y de precipitaciones que se
presentan en cada periodo de tiempo, pero también por las propiedades intrínsecas de
cada glaciar. Además, se encontró la existencia de una relación significativa entre la re-
carga del sistema hidráulico con respecto a la dinámica glaciar en periodos anuales de
los glaciares nombrados.

Se concluye que las características hidrológicas del acuífero de neviza de CHN como
la profundidad del nivel freático, poseen una fuerte componente espacial asociada a las
características topográficas de altura y pendientes del campo de hielo, así como también
al deshielo generado en la superficie. Se confirma que las características hidrológicas son
importantes para una mejor comprensión de la dinámica del flujo de hielo.
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La vida no es fácil, para ninguno de nosotros. Pero. . . ¡Qué importa! Hay que perseverar
y, sobre todo, tener confianza en uno mismo. Hay que sentirse dotado para realizar

alguna cosa y que esa cosa hay que alcanzarla, cueste lo que cueste.
Marie Curie
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Capítulo 1

Introducción

1.1. Formulación del estudio
La criósfera es uno de los cinco componentes principales del sistema climático global

y comprende las partes de la superficie donde al agua se encuentra en estado sólido, se
ubica en todas las latitudes desde la extensión de elementos más locales como el suelo
congelado hasta la extensión de grandes cuerpos de masa como los glaciares y cas-
quetes de hielo. Existe una estrecha relación de retroalimentación entre clima y criósfera
(Marshall, 2011), el alto albedo (reflectividad planetaria) generado por las superficies de
hielo y nieve tiene un gran impacto en el balance de radiación, por lo que el cambio en la
extensión de estas áreas afecta la temperatura de la tierra. En 2013, en su quinto informe
el Panel Intergubernamental sobre Cambio Climático (IPCC) reveló un aumento de las
temperaturas globales y una reducción de los glaciares y capas de hielo en las últimas
décadas (IPCC, 2013). Variados autores confirman que la mayoría de los glaciares están
retrocediendo a una tasa cada vez mayor (Bauder et al., 2007; Kaser et al., 2010; Zemp
et al., 2009), con una contribución al aumento del nivel del mar de 0.5 mm/año entre 1961
y 2003, con un valor que aumenta a 0.77 mm/año entre 1993 y 2003 (IPCC, 2007).

En la Patagonia, la reducción de las áreas cubiertas de hielo es evidente, donde es
posible encontrar a los cuerpos de hielo templado más grande del hemisferio sur, Campo
de Hielo Norte (CHN), con una superficie de 4197 km2 (A. Rivera et al., 2007) y Campo
de Hielo Sur (CHS) de 13000 km2 (Aniya et al., 2000). Dentro de CHN, se han registrado
entre 1975 y 2001 tasas de adelgazamiento de -4 ± 0.97 m/año y disminuciones del área
total de hielo en 2001 de 3.4 ± 1.5 % (140 ± 61 km2) en comparación a 1979 (A. Rivera
et al., 2007), donde parte del volumen perdido o derretido de CHN y CHS han contribuido
a un aumento del nivel del mar de 0.105 ± 0.011 mm/año entre 1995 y 2000 (Rignot
et al., 2003). Por lo tanto, la investigación y comprensión de las variaciones glaciares
relacionada a la hidrología de Patagonia y en particular de CHN es de gran interés, para
el estudio del cambio climático en el último tiempo.

Se ha reconocido que la hidrología de los glaciares juega un papel central en la gla-
ciología (Rothlisberger y Lang, 1987; Stenborg, 1970). Una mejor comprensión de los
vínculos entre ambas puede proporcionar información importante sobre el deshielo ocu-
rrido en superficie, su posterior escurrimiento o percolación dentro de la capa de hielo
hasta la base y por consiguiente afectar a la dinámica glaciar y la contribución al aumento
del nivel del mar. Dentro de los glaciares templados, sobre el hielo casi impermeable es
común encontrar en la base de la neviza una capa de agua saturada denominada acuífe-
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ro de neviza, desde una perspectiva hidrología se trata de un acuífero encaramado y no
confinado que cambia continuamente (Fountain y Walder, 1998). Los principales efectos
de estos reservorios son almacenar agua temporalmente, retrasar su paso al interior del
glaciar y suavizar las variaciones diurnas en la entrada del agua de deshielo. Para una
comprensión integral de la hidrología de CHN, es esencial un avance en la comprensión
de estos sistemas de acumulación de agua en la zona del plateau.

En Chile, estudios en CHN se han centrado principalmente en la caracterización de las
extensiones, espesores, dinámica glaciar, estudiando velocidades de avance y retroceso
glaciar, así como también balance de masa y algunos trabajos menores sobre peligro
asociado al vaciamiento de lagos proglaciares, entre otros. Trabajos asociados en estudiar
la hidrología glaciar y en específico estas zonas de acumulación de agua en la base de la
neviza, no se han realizado de gran manera ya sea dada la gran cantidad de tiempo que
se necesita en terreno, así como los recursos necesarios para investigarlo en especial en
un área tan grande como es CHN. El desafío de conocer su extensión y monitorear estas
áreas es fundamental para evaluar la vulnerabilidad de la capa de hielo de CHN.

Por lo anterior, la presente investigación tiene como propósito indagar sobre las ca-
racterísticas hidrológicas del acuífero en CHN en los últimos años (2017-2020), buscando
determinar los factores que determinan características como la profundidad, extensión y
variación a lo largo del tiempo del nivel freático. Además, como es bien sabido, la hidro-
logía supraglaciar, el tamaño, espaciamiento y la conectividad de las fracturas (Cuffey y
Paterson, 2010) controlan la entrega de agua de deshielo superficial al lecho glaciar, el
impacto posterior de la hidrología subglacial en la interfaz del lecho con el hielo, influyen
inicialmente en las presiones basales del agua, el deslizamiento glacial y por consiguiente
la dinámica del hielo (Kamb et al., 1985), en base a lo anterior se busca establecer las
variaciones de velocidades superficiales de los principales glaciares efluentes de CHN y
la posible relación de estas variaciones con la recarga del sistema hidráulico. Para lograr
estos objetivos se combinó observaciones de campo directas mediante el uso de radar
de penetración terrestre con datos de teledetección de satélite SAR Sentinel-1.

1.2. Hipótesis de trabajo
En este trabajo se plantea la hipótesis de que el flujo de agua dentro del sistema en-

glacial posee una fuerte componente espacial condicionada por las características topo-
gráficas y climáticas que determinan el derretimiento en la superficie y el posterior ingreso
de agua al sistema hidrológico. Además, se espera observar que exista una correlación
entre las tasas de velocidades de los glaciares del campo de hielo y el ingreso de agua al
sistema englacial.

1.3. Objetivos

1.3.1. Objetivo general

Analizar las características hidrológicas de Campo de Hielo Norte y su relación con la
dinámica glaciar.
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1.3.2. Objetivos específicos

Determinar las características subsuperficiales de la zona de acumulación en Cam-
po de Hielo Norte a partir de imágenes de radar y datos GPR en atención a sus
propiedades hidrológicas.

Determinar los patrones de variabilidad de velocidades superficiales de los principa-
les glaciares efluentes de Campo de Hielo Norte analizando patrones superficiales
observados en imágenes satelitales.

Evaluar la relación entre velocidades superficiales del hielo con respecto a la recar-
ga superficial del sistema de drenaje obtenida de forma indirecta de las intensidades
del satélite SAR Sentinel-1.

1.4. Zona de estudio

1.4.1. Ubicación

El área de estudio corresponde a Campo de Hielo Norte localizado en Patagonia, es-
pecíficamente entre los 46°30’- 47°30’ de latitud sur a lo largo de 73°30’ longitud oeste
(Figura 1.1). Colinda al norte con río Exploradores, hacia el este con el lago General Ca-
rrera y hacia el sur con el río Baker. Al oeste, está limitado por el Océano Pacífico, desde
el Estero Elefantes, pasando por el lago San Rafael, el Istmo de Ofqui hasta el Golfo de
Penas. Administrativamente se localiza en las comunas de Aysén, Tortel, Cochrane, Río
Ibáñez y Chile Chico en la región de Aysén del General Carlos Ibáñez del Campo.
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Figura 1.1: Ubicación de la zona de estudio. Las líneas negras re-
presentan las cuencas de drenaje de los glaciares de CHN. Imagen
Landsat 8 02-11-2014.

1.4.2. Características del área de estudio

Campo de Hielo Norte (CHN) o conocido también como Hielo Patagónico Norte está
conformado por cerca de 70 glaciares, de los cuales 20 de ellos terminan en lagos de
agua dulce o en fiordos. Cubre un área total de 4200 km2 se extiende cerca de 125 km
en dirección norte sur entre los glaciares Groose y Steffen con un ancho de 71 km en
dirección oeste-este, desde la lengua del glaciar San Quintín hasta el glaciar Soler. La
mayor elevación corresponde al monte San Valentín con cerca de 4030 m sobre el nivel
del mar y la mínima elevación localizado a nivel del mar es la laguna San Rafael (Lopez
et al., 2010). Las líneas de equilibrio tienen una altura de 500 m más abajo en el lado
occidental que en el oriental (Ohata, 1985).

CHN junto con Campo de Hielo Sur (CHS) corresponden a los glaciares templados
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más grandes del hemisferio sur (Aniya et al., 1996), a excepción de la Antártica. Repre-
sentando cerca del 58 % del total de la superficie de hielo a nivel nacional, constituyendo
el 97.3 % del equivalente en agua del inventario nacional de glaciares (Rignot et al., 2003).

La formación de esta gran masa de hielo se debe a las abundantes precipitaciones,
nubes extensas, bajas temperaturas de verano, elevación topográfica por encima del lí-
mite de nieve perenne y el impacto topográfico en la precipitación y dado el gradiante de
precipitación más abundante en el oeste y la topografía oriental de CHN, los glaciares
son más grandes del lado occidental (Lopez et al., 2010).

Respecto a las variaciones de la masa de hielo con los años, autores como Aniya
(1988) sostienen que entre 1945 y 2005 existe un retroceso general provocando variacio-
nes en la longitud, que se intensifico después de 1990. Otros autores que apoyan esta
pérdida de masa y aumento en la contribución del aumento del nivel del mar en el último
siglo es Rignot et al. (2003), calculando tasas de pérdida de -3.2 ± 0.4 km2/año entre
1975 y 2000. Mientras que A. Rivera et al. (2007), encontró tasas más rápidas de -5.7
km3/año entre 1970 y 2001, contribuyendo con cerca de 0.013 mm/año al aumento global
del nivel del mar durante ese tiempo. Esta rápida pérdida de masa contribuye al aumento
del nivel del mar por unidad de área en el mundo.
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Capítulo 2

Antecedentes de la zona

2.1. Marco geológico

2.1.1. Antecedentes geológicos regionales

El área de estudio se localiza en el dominio sur de los Andes de Chile, donde ocurre
la subducción entre las placas de Nazca y Antártica bajo la placa de América del Sur
(Mpodozis y Ramos, 1989). De acuerdo a la clasificación de Stern (2004), entre la Zona
Volcánica Sur y el Gap Volcánico Patagónico.

La región de los Andes Patagónicos tiene una evolución geológica propia e indepen-
diente de los Andes Meridionales (al norte paralelo 39°) y se divide en dos segmentos
de acuerdo a la evolución geotectónica, siendo la separación entre uno y otro de manera
gradual. El primer segmento ubicado entre los 39° a 47° de latitud sur denominado Andes
Patagónicos Septentrionales (Niemeyer y Cereceda, 1984), que es donde se encuentra
el área de estudio. Se caracteriza por poseer sedimentos marinos depositados, sobre un
sustrato continental con menor desarrollo y con una intensa actividad volcánica a partir
del Cretácico medio (Cecioni y Charrier, 1974). Al oeste se encuentran flanqueados por la
prolongación meridional de la fosa peruano-chileno. El segundo segmento entre los 47°
a 55° de latitud sur denominado Andes Patagónicos Australes, caracterizado por poseer
el desarrollo de una cuenca marginal con sedimentación marina sobre el fondo oceánico
(Gansser, 1973).

La geología de los Andes Patagónicos comprende un basamento compuesto princi-
palmente por rocas meta sedimentarias, greenstone y chert de edad Paleozoica, cuyas
rocas se deforman localmente a lo largo de las zonas de cizallamiento dúctil que impactan
al Noroeste de la zona (Cembrano et al., 2002). Es intruida por cuerpos pertenecientes
al Batolito Patagónico, cuya extensión es cercana a los 200 km de ancho y 1000 km
de largo, el cual, es posible dividirlo en tres cinturones orogénicos paralelos: cinturón
granodioríticos del Jurásico occidental al Cretácico; un cinturón central del Mioceno de
granodiorita con algunos granitos y un cinturón este del Cretácico medio constituido por
monzogranitos y granitos (Hervé et al., 1993; Pankhurst et al., 1992). Estudios radiomé-
tricos y litológicos indican que la zonación más joven se concentra en la Zona de Falla de
Liquiñe Ofqui (ZFLO), mientras que la más antigua alejado de ella (Pankhurst y Hervé,
1994).

En un contexto geotectónico, las placas de Nazca y Antártica separadas por la cordi-
llera de expansión del sur de Chile, subducta bajo la placa de América del Sur. El punto
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de unión de estas tres placas (Figura 2.1), se denomina triple unión de Chile (CTJ) y se
ubica a los 46°12’S frente a la Península de Taitao (Scalabrino et al., 2010), la zona de
estudio está ubicado al este del CTJ, se caracteriza la región por un aumento abrupto en
las elevaciones de las cumbres y el relieve (Georgieva et al., 2016). Al norte de la triple
unión la placa de Nazca y la de América del Sur poseen un movimiento relativo de 84
mm/año (Pardo-Casas y Molnar, 1987; Gripp y Gordon, 1990), mientras que al sur la con-
vergencia de placas entre la Antártica y Sudamericana ocurre a una tasa de 20 mm/año
(Gripp y Gordon, 1990). Además, ocurre la colisión de un centro de expansión oceánico
activo que conduce a la formación de un slab window (ventana astenosférica) debajo de
la placa principal, donde el manto astenosférico caliente se eleva a través del espacio
creado entre las dos placas divergentes, cambiando la estructura térmica y el estado de
flotabilidad de la placa superior (Thorkelson, 1996). Producto de estos cambios tectóni-
cos las características del volcanismo en la zona son diferentes al que predomina en los
Andes Centrales, prevaleciendo los basaltos olivinicos aluminosos asociadas a dacitas de
olivino férrico. Entre los 46° a 49° de latitud sur se presenta el Gap Volcánico Patagónico,
caracterizado por la escasa presencia de actividad volcánica (Stern, 2004).

Figura 2.1: Mapa contexto tectónico entre los 45° a 50°S. Se mues-
tran el punto de triple unión de las placas presentes en la región
(CTJ) y los segmentos activos (SCR1 a SCR4), junto con ZFLO.
También se muestran las anomalías magnéticas de las placas de
Nazca y la Antártida. La región oscura representa la posición infe-
rida de la ventana astenosférica debajo de la placa de América del
Sur. El cuadrado rojo representa la zona de estudio. Modificado de
Scalabrino et al. (2010).

La subducción oblicua experimentada en esta parte del país genera una deformación
compleja en la cordillera que es posible dividirla respecto a la ubicación del punto triple
(CTJ). Al norte del CTJ, parte de la convergencia se ha acomodado a lo largo de la Zona
de Falla Liquiñe Ofqui (ZFLO), la cual se extiende por más de 800 km en dirección N-S
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(Niemeyer y Cereceda, 1984). A escala regional es una de las principales estructuras que
atraviesa la zona de estudio, corresponde a un sistema de falla dextral - transpresional
de intra arco, que se desarrolló dentro del arco magmático del Cenozoico (Cembrano
et al., 2002), consiste en un arreglo de fallas y lineamientos (Cembrano et al., 2002;
Pankhurst y Hervé, 1994) que desde el Pleistoceno inferior habría concentrado parte de
la deformación frágil en el arco y servido de canal de ascenso para los magmas (Lara
et al., 2006). Su origen se ha relacionado con la subducción oblicua debajo del margen
continental (Hervé, 1976) o con el efecto de la subducción de la dorsal de Chile debajo
del continente (Forsythe y Nelson, 1985). Hervé (1976), añade que la ZFLO parece ser
una estructura que ha estado activa a finales del oligoceno en su extremo norte y que aún
continua activa en su extremo sur. Desde el Mioceno ha controlado la ubicación de las
intrusiones plutónicas y todavía está controlando el acceso de los magmas a la superficie
en la cadena actual. Estudios más recientes aseveran la hipótesis de que la ZFLO es
sísmicamente activa (Lange et al., 2008) y se ha asociado con terremotos recientes de la
corteza, actividad volcánica, levantamiento de rocas, exhumación y enfriamiento que se
inició entre 16 y 10 Ma. (Cembrano et al., 2002). Al sur del CTJ, a los 16 Ma. se inició la
subducción de la placa Antártica, cuando colisionó la dorsal de Chile con América del Sur
a 54°S y producto de segmento de cresta paralelos a la fosa y de la geometría de colisión
oblicua, el CTJ migró el norte y desde hace 6 Ma. permanece en la posición actual. La
colisión de las crestas provoco la apertura de la ventana astenosférica que se ensancha
debido a las diferencias en la velocidad de convergencia entre las placas de Nazca y la
Antártica en relación a América del Sur (Georgieva et al., 2016).

En un contexto estructural, ya se mencionó características de la ZFLO que atraviesa
parte de la laguna San Rafael y San Quintín, pero además se presentan fallas menores
como Cachet, Exploradores y El Saltón, ubicadas en el este, norte y sureste respectiva-
mente de las estribaciones de CHN (Figura 2.2) de edad Plioceno tardía a Cuaternaria.
Georgieva et al. (2016) las caracterizo de la siguiente manera: Falla Cachet, es una falla
de deslizamiento dextral que se extiende durante al menos 60 km por las estribaciones
orientales de CHN. Un segmento continuo de falla se presenta entre los glaciares Soler y
Pared Norte con presencia de diques máficos, pegmatíticos y aplíticos que se desplazan
a lo largo de la falla entre los glaciares Soler, Nef y Colonia. Hacia el norte del primer
glaciar, la falla pierde continuidad y se transforma en varias fallas en echelon de dirección
NNW-SSE que se fusionan con la Zona de falla Exploradores. Coincide que en el cruce
de la falla con los glaciares Nef, Colonia y Pared Norte se produce una deflexión dextral
de los principales valles glaciares y glaciares; Zona de falla Exploradores, se extienden
por las estribaciones del norte de CHN, consta de fallas inversas de pendiente moderada
a pronunciada hacia el sureste (50-80°), coincide con el curso del Valle Exploradores que
marca un desnivel de casi 4 km en relieve en el flanco norte de CHN; Falla El Saltón
de rumbo NW-SE orientada en un ángulo alto al río Baker, que drena las salidas de los
glaciares que fluyen hacia el este y el lago General Carrera hacia el Océano Pacífico, se
ubica en las estribaciones sureste del CHN cerca de la terminación sur de la falla Cachet.
Estas fallas serían controladores del paisaje, contribuyendo al aumento o disminución de
las elevaciones. Las fallas normales en El Saltón, Georgieva et al. (2016) especula que
contribuyeron al bajo relieve y elevaciones que se encuentran a lo largo de las estribacio-
nes sur de CHN.
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Figura 2.2: Topografía y estructuras tectónicas (líneas rojas). ZFLO:
Zona de falla Liquiñe Ofqui; EF: Zona de falla Exploradores; CF:
Falla Cachet. Imagen extraída de Georgieva et al. (2016).

2.1.2. Principales unidades geológicas

Campo de Hielo Norte se emplaza sobre el Batolito Patagónico y está en contacto prin-
cipalmente con el basamento metamórfico de la cordillera Principal y depósitos no conso-
lidados. Respecto al área circundante, es posible separar a las unidades que afloran en
la zona en dos, de acuerdo a su ubicación respectiva con el Batolito. Hacia el este entre
las principales predominan: basamento metamórfico (Devónico-Carbonífero); Formación
Ibáñez (Jurásico medio a superior); Formación Guadal (Oligoceno superior-Mioceno in-
ferior); Secuencias volcánicas del borde oriental del Batolito (Jurásico medio-superior) y
secuencias sedimentarias (Pleistoceno-Holoceno). Hacia el oeste la Formación Traiguén
(Cretácico superior); Secuencias volcánicas de la franja central del Batolito Norpatagónico
(Mioceno); Formación Potranca y Formación Canal King (Triásico) y secuencias sedimen-
tarias (Pleistoceno-Holoceno).

2.1.2.1. Rocas estratificadas

2.1.2.1.1 Complejo metamórfico de los Andes Orientales

Descripción litológica: Comprende una sucesión principalmente turbidítica, con
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grandes cuerpos de mármol en una facie de esquisto verde de mayor grado hacia el
norte en la orilla occidental del Lago General Carrera. El metamorfismo es de tipo
P intermedio a bajo grado (Hervé et al., 1998). Posee escasos cuerpos de meta-
basitas observados el este del Batolito Patagónico entre el Lago General Carrera
y la Península de Brunswick. Su protolito corresponde a una secuencia sedimenta-
ria constituida por areniscas cuarcíferas y fangolitas y en menor proporción rocas
carbonatadas y chert calcáreos (Calderón y Hervé, 2000).

Edad: Devónico tardío y Carbonífero temprano. Acotado según Thomson y Hervé
(2002) entre 364-250 Ma.

Distribución espacial: Entre los 46°S-50°30’S, aflora al este del Batolito Patagóni-
co y llega a los canales costeros y a las islas al sur de los 48°S.

Relación estratigráfica y contactos: Entre los 47-49°S esta superpuesto de ma-
nera disconforme por la Formación Ibáñez. Cubierto por riolitas de la Formación
Tobicera. Es intruida por el Batolito Patagónico.

2.1.2.1.2 Formación Potranca y Formación Canal King

Descripción litológica: La primera es una secuencia metaturbidíticas de protolito
Triásico, afectadas por metamorfismo de bajo grado del Jurásico-Cretácico. La se-
gunda son esquistos micáceos y filitas de protolito metasedimentario (Sernageomin,
2004).

Edad: Triásico

Distribución espacial: En la cordillera de la Costa, región XI.

2.1.2.1.3 Secuencias volcánicas borde oriental Batolito Norpatagónico

Descripción litológica: Monzodioritas cuarcíferas, dioritas y granodioritas de bioti-
ta, piroxeno y hornblenda (Sernageomin, 2004).

Edad: Jurásico medio a superior (180-142 Ma.).

2.1.2.1.4 Formación Ibáñez (Niemeyer, 1975) Secuencia de rocas volcanoclásticas
y volcánicas de composición ácida a intermedia.

Descripción litológica: Compuesta principalmente por tobas líticas, brechas vol-
cánicas, tobas de cristales, tobas de lapilli y flujos andesíticos y riolíticos de colores
amarillo, pardos y verde claro. Con una alteración generalizada producto de meta-
morfismo de bajo grado (Baker et al., 1981).

Edad: Jurásico medio a superior.

Distribución espacial: Aflora ampliamente en las cercanías de Puerto Ibáñez y
está expuesto de manera continua en toda la Precordillera.

Relación estratigráfica y contactos: Sobreyacen discordantemente al basamen-
to metamórfico, observado al norte de río León. En contacto concordante con la
Formación Ibáñez, observada en la ribera sur del Lago General Carrera.
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Ambiente de depositación: Continental, con algunas intercalaciones lacustres.

2.1.2.1.5 Formación Traiguén (Espinosa y Fuenzalida, 1971)
Secuencia volcano-sedimentaria.

Descripción litológica: Compuesta por vulcanitas en parte brechosas de compo-
sición basáltico-andesíticas y menor proporción dacítica, con intercalaciones sedi-
mentarias correspondiente a areniscas, lutitas y piroclásticas.

Edad: Neocomiano

Distribución espacial: Expuesta en el sector oriental de la Zona de los Archipié-
lagos. Aflora en las islas y penínsulas que circundan los canales de Moraleda y
Errázuriz, hasta Fiordo Barros Arana.

Relación estratigráfica y contactos: Los afloramientos occidentales en contacto
por fallas con rocas del Basamento Metamórfico. Al oriente, sur y suroccidente se
encuentra intruida por rocas graníticas pertenecientes al Batolito Patagónico.

2.1.2.1.6 Formación Guadal (Heim, 1940)

Descripción litológica: En el techo se presentan areniscas y conglomerados roji-
zos, de la Formación Galera, seguido de areniscas calcáreas, limolitas, areniscas,
conglomerados y brechas basales, hasta en su base encontrar tobas brechosas de
la Formación Ibáñez. Su espesor máximo es de 590 m.

Edad: Oligoceno superior-Mioceno inferior

Distribución espacial: Aflora en la Meseta Guadal, ubicada al sureste del pueblo
Guadal, en la región occidental del Lago General Carrera.

Relación estratigráfica y contactos: El techo de la formación está en contacto
concordante con niveles conglomerádicos de la Formación Galera. La base de la
Formación Guadal aflora, en discordancia angular sobre los esquistos del Basa-
mento Metamórfico y en discordancia de erosión, sobre los niveles superiores de la
Formación Ibáñez.

Ambiente de depositación: Las rocas de Formación Guadal se depositaron en un
ambiente nerítico, cercano a la costa, caracterizado por una sedimentación calcárea
influenciada por aportes terrígenos, en aguas relativamente cálidas para permitir la
proliferación de gran cantidad de fauna.

2.1.2.1.7 Secuencias volcánicas de la franja central del Batolito Norpatagónico

Descripción litológica: Granodioritas, dioritas y tonalitas.

Edad: Jurásico-Mioceno (18-6 Ma.).

Distribución espacial: Franja central del Batolito Norpatagónico.
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2.1.2.2. Rocas intrusivas

2.1.2.2.1 Batolito Patagónico
Extensa franja de rocas graníticas que ocupan el eje central de la cordillera Pata-

gónica, se extiende entre los 40° (latitud de Valdivia) hasta los 56°S (Cabo de Hornos)
(Pankhurst y Hervé, 1994).

Descripción litológica: Compuesta por granitos, granodioritas, tonalitas, dioritas
cuarcíferas, dioritas, gabros y peridotitas, variando de composiciones básicas al
oeste hasta composiciones ácidas en el este (Wells, 1978). Los gabros están com-
puestos de olivinos y piroxenos.

Edad: Jurásico – Neógeno. Edades varían en un rango entre 15-157 Ma., de acuer-
do con la división del Batolito en 5 complejos plutónicos. Los plutones de Jurásico
de 157 a 145 Ma., los del Cretácico de 144-75 Ma., los del Paleógeno de 67-40 Ma.
y del Neógeno de 25-15 Ma.

Distribución espacial: En el área de estudio, Campo de Hielo Norte se emplaza
sobre él y se encuentra limitado hacia el este por el Complejo Metamórfico de los
Andes Orientales.

Relación estratigráfica y contactos: En su flanco oriental intruye al basamento
metamórfico y a la Formación Ibáñez, aflorantes en la Precordillera. En el flanco oc-
cidental, intruye a las rocas del Basamento Metamórfico y a la Formación Traiguén,
expuestos en la Zona de los Archipiélagos.

2.1.2.3. Depósitos no consolidados

2.1.2.3.1 Depósitos Cuaternarios Indiferenciados
Corresponden a:

Conos de deyección y escombros de gravedad Depósitos no consolidados más
abundantes, dentro de la cordillera Principal. Se depositan en el curso inferior de la
mayoría de las grandes quebradas y se relacionan con las fuertes crecidas de los
arroyos, provocadas por lluvias excepcionales y por la fusión de las nieves durante
la primavera. La formación de los escombros de gravedad se ve favorecida por la
fuerte pendiente de las artesas glaciares y por el clima frío de los sectores altos del
macizo montañoso.

Deslizamientos de suelo y roca, depósitos de avalancha, sedimentos aluviales
Los deslizamientos de suelo y roca se ven favorecidos por las abundantes precipi-
taciones sólidas y liquidas que generan la desestabilización del suelo en zonas de
pendiente. Un gran deslizamiento es reconocido en la región del río Murta.

Los depósitos de avalancha caracterizados por una mezcla de bloques de roca an-
gulosa, barro y troncos de árboles quebrados, es posible observar en los valles de
la Precordillera y su formación se debe a deslizamientos de masa de nieve durante
el invierno y la primavera.

Los sedimentos aluviales compuestos por arenas, gravas y limos, se extienden en
el fondo de las grandes artesas glaciales de la cordillera Principal.

12



.

Figura 2.3: Mapa geológico de la zona de estudio entre los pa-
ralelos 46° y 48° S. Modificado de mapa geológico Sernageomin,
1:1,000,000 (Sernageomin, 2004).
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Figura 2.4: Continuación. Leyenda Mapa geológico de la zona de
estudio. Modificado de mapa geológico Sernageomin, 1:1,000,000
(Sernageomin, 2004).

2.1.3. Geomorfología

Patagonia y tierra del fuego es posible dividirla en dos regiones naturalmente defini-
das y caracterizadas: Una occidental, extremadamente montañosa y una llanura oriental,
plana. Las montañas de la zona occidental están formadas por tres rangos paralelos se-
parados por dos valles angostos, profundos y longitudinales de origen tectónico. En la
zona oriental, se combinan variadas características para romper el monótono paisaje,
siendo una de ellas los valles trasversales que cruzan las llanuras patagónicas de este a
oeste, estos forman los principales sistemas de drenaje de esas llanuras, constituyendo
verdaderos valles de erosión (Hatcher, 1900). A lo largo del rumbo se presentan distintas
variaciones, al norte de los 46°30’S las elevaciones máximas y medias se acercan a 2000
y 1000 m respectivamente. El relieve es uniforme con fluctuaciones de varios cientos de
metros producto de cumbres volcánicas aisladas o fiordos glaciares profundos. Al sur, la
topografía se eleva abruptamente hacia el CHN con elevaciones de 3000 a 4000 m. El
relieve máximo se duplica, se vuelve más variable y excede localmente los 5000 m, con
alturas máximas próximas a los fiordos glaciares profundos (Georgieva et al., 2016).

Dentro de esta caracterización y más específicamente, a escala regional la zona de
estudio es dividida en cuatro elementos fisiográficos mayores (Figura 2.5) que de este
a oeste consiste en: 1) Zona extra-andina, 2) Precordillera, 3) cordillera Principal y 4)
Zona de los archipiélagos. Dentro de los dos últimos se encuentra CHN y son los que se
describirán a continuación:
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Cordillera Principal: Zona de relieve más prominente, corresponde a un imponente
cinturón de montaña que se extiende por más de 2000 km entre los 36°S y 55°S,
posee una elevación media a los 38°S de 3800 m, disminuyendo en los 45°S a
2000 m. A los 46°S se produce un dramático incremento, destacándose el Monte
San Valentín (4058 m), la cumbre más alta de los Andes Patagónicos (Singer et al.,
2004). Dentro de esta unidad, se emplaza CHN que se extiende por más de 100 km
alrededor de monte San Valentín. La cordillera Principal se encuentra disectada por
profundos valles de origen glacial (Pangal, Mañiguales, Aisén, Exploradores, León
y Baker). Por el valle del Baker escurre el río del mismo nombre, el más caudaloso
de Chile. Algunos fiordos, como el Aisén, Quitralco y Estuario Francisco, penetran
profundamente, desde le oeste, en la cordillera Principal.

Zona de archipiélagos: Zona de unos 100-150 km de ancho, formada por islas de
relieve suave, con alturas que no sobrepasan los 1000m, separados por profundos
fiordos de dirección este-oeste y norte-sur que antiguamente eran valles glaciares.
Los archipiélagos son separados de la cordillera Principal por el canal de Moraleda,
este último se angosta progresivamente hacia el sur (Canal Costa, Canal Elefantes),
hasta terminar en el Istmo de Ofqui, que conecta la península de Taitao con la
cordillera Principal. Es posible encontrar los archipiélagos de las Guitecas, de los
Chonos (Niemeyer y Cereceda, 1984).

Figura 2.5: Elementos fisiográficos a escala regional. CHN se si-
túa en la cordillera Principal y Archipiélagos. Imagen extraída de
Niemeyer y Cereceda (1984).
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2.1.4. Glaciaciones del Cenozoico tardío

Antes de mencionar las glaciaciones ocurridas en Patagonia, es importante destacar
que producto de la abertura del pasaje de Drake (resultado de la separación de Amé-
rica del Sur y la Antártica por causa del movimiento de la placa de Scotia al este) y la
subsecuente instalación de la Corriente Circumpolar Antártica en el Mioceno temprano
( 23 Ma.) permitió en la región un nuevo escenario de enfriamiento rápido y definitivo de
las masas de aires polares y subpolares generando la glaciarización en primer lugar de
la Antártica y posteriormente de los Andes Fueguinos y la Patagonia (Rabassa, 2008).
Además, se deben considerar la contribución de los eventos tectónicos que elevaron la
Cordillera Patagónica alrededor del Oligoceno tardío o el Mioceno temprano (Rabassa,
2008).

2.1.4.1. Glaciaciones del Mioceno a Pleistoceno

Dentro de los eventos glaciares del Cenozoico tardío más antiguos de la Patagonia, se
reportan glaciaciones a partir de dataciones K/Ar en lavas con valores de 7.34 ± 0.11 a
6.75 ± 0.08 Ma., pertenecientes al Mioceno-Plioceno temprano, indicando que los Andes
patagónico en ese tiempo tenía al menos casquetes polares aislados con glaciares de
salida que se extendían por más de 30 km al este del frente montañoso (Rabassa, 2008).
Posterior a ese evento Mercer (1976) en el lago Viedma con la identificación de depósi-
tos glacigénicos intercalados con flujo de basalto encontró evidencias de glaciaciones del
Plioceno medio-tardío asociado a eventos climáticos fríos y sus consiguientes avances
glaciares durante esas edades, con mayor seguridad registrados en las regiones de los
lagos de Buenos Aires, Viedma y Argentino. A continuación, de este periodo el mismo
autor dató secuencias glacigénicas intercaladas con flujo volcánicos en Cerro del Fraile
(50.56 °S) de edad 2.08 y 1.03 Ma. atribuibles al Plioceno tardío y Pleistoceno más tem-
prano identificando 6 tipos de glaciaciones de piedemonte, mientras que Rabassa (2008)
confirma haber reconocido al menos 7 tipos.

En el Pleistoceno temprano, las glaciaciones ocurridas en Patagonia son conocidas
por autores como Flint y Fidalgo (1964), junto a Rabassa (2008) como fases recesivas de
La última Glaciación (LG, en inglés). Se caracterizan de la siguiente manera:

Glaciación del Pleistoceno Temprano, las condiciones climáticas facilitaron la for-
mación de una capa continua de hielo montañoso que se extendía por casi 2500
km entre los 36°S hasta los 56°S, cubriendo por completo la Cordillera de los An-
des y se extendía hacia la actual plataforma submarina sur del Río Gallegos en el
este y el nivel del mar en el oeste (Rabassa, 2008). A este evento en el este se le
conoce como la máxima expansión del hielo en la Patagonia extra-andina con las
siglas GPG, con morfología glaciar de grandes lóbulos de piedemonte, de gran ex-
tensión, pero reducido grosor. Evidencia de este evento, se ha preservado a lo largo
del tiempo encontrando afloramientos en el valle del río Pichilemu al este de San
Carlos de Bariloche por el este y en la región de los Lagos en el Lago Llanquihue y
las cuencas vecinas en el oeste, entre otras.

Glaciación Pleistoceno temprano-medio, depósitos correspondientes a elevacio-
nes más bajas en el paisaje producto de episodios de profundización del valle con
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morfologías de glaciares de descarga atrincherados en sus valles. En Chile, se re-
portan edades de 75 Ma. en la isla de Chiloé (Rabassa, 2008).

Glaciación Pleistoceno Medio, se caracteriza por arcos morrénicos muy bien con-
servados, de edad 57.8 ka, ubicado a 7-14 km al este de los depósitos del Pleisto-
ceno Temprano (Porter, 1981).

Glaciación Pleistoceno tardío, es en este periodo donde se formaron depósitos
glacigénicos del LG en Patagonia con edad de 85 ka., con un proceso de forma-
ción lento que tomo 30 ka. después del máximo interglaciar (Rabassa, 2008). En la
región de Los Lagos se le conoce como Glaciación Llanquihue. El LGM (sigla en
inglés) o Último Máximo Glaciar se alcanzó durante el último evento del Pleistoceno
tardío alrededor de 25 cal ka. y termino a los 15 cal ka. En Chile este evento esta
representados por las morrenas Llanquihue 2 y en Argentina por el drift de Nahuel
Huapi en el norte de la Patagonia.

Los glaciares patagónicos alcanzaron su máxima expansión alrededor de los 23 ka.,
acompañado de retrocesos 18-17 ka. (Kaplan et al., 2004). Durante el periodo glacial tar-
dío extendido entre los 15 y 10 ka. se reportaron avances de los glaciares de la Patagonia
producto de un calentamiento uniforme y rápido que tuvo lugar entre los 13,000-14,000
años (Glasser et al., 2004).

2.1.4.2. Glaciaciones del Holoceno

Los avances del hielo Patagónico durante el Holoceno, Mercer (1965, 1968, 1970,
1976, 1982) los denomino “Neoglaciaciones”. Hacia cercano a los 13 ka. BP, Mercer
(1976) encontró evidencia de la deglaciación en el valle del río Baker que separo a los
dos campos de hielo.

Respecto a los avances en el Holoceno inferior o más antiguo, Heusser (1974) sugirió
un intervalo climático más cálido ocurrido cercano a los 8500 y 6500 14C BP cuando
las temperaturas promediaban alrededor de 2°C más cálidas que ahora. Porter (2000)
agregó que la expansión temprana de los glaciares de los Andes se localizó entre los 46°
a 52°S, incluyendo a glaciares alpinos que terminaban en tierra, así como glaciares que
desembocan en marea y lagos que drenan CHN y CHS. Ejemplo de glaciares de marea,
en el lado chileno, en específico en CHN es el glaciar San Rafael, con dataciones en la
morrena Témpanos (morrena más externa que bordea la laguna San Rafael) por Mercer
(1982) alrededor de 4700-4200 14C AP para registrar el avance más temprano, otros
autores han sugerido otros años, pero dado que es un glaciar de marea, el avance de
su término puede no correlacionarse con eventos climático regionales (Warren y Sugden,
1993).

Mercer (1976) concluye que los glaciares de la región no volvieron a avanzar has-
ta alrededor 5 ka. BP. Durante ese periodo Mercer (1968, 1970, 1976) propone que se
produjeron tres avances durante un intervalo de enfriamiento neoglacial:

El primero fue entre 4700-4200 14C BP, con los glaciares del oeste más extensos y
menos extensos los del este (Clapperton, 1993) con respecto al segundo avance.

El segundo entre los 2700-2000 14C BP.
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El tercero tuvo lugar durante los últimos tres siglos (XVII a XX).

Estos periodos de temperaturas bajas coinciden con periodos en los que las precipi-
taciones eran significativamente más altas que ahora (precipitaciones anuales hasta un
150 % superiores a la media actual) (Heusser, 1984). Autores como Bertani et al. (1986)
coinciden con Mercer (1976) y sostienen la ocurrencia de dos avances glaciares, además
de la Pequeña Edad de Hielo (LIA, en inglés), esta última se extendió entre mediados del
siglo XVII y mediados del XIX.

Estudios más recientes, como Glasser et al. (2004) presentaron evidencia de fluctua-
ciones glaciares durante el Holoceno en los campos de hielo Patagónicos, considerando
que el Holoceno temprano (10,000-5000 14C AP), entre el 8000-6500 14C AP las tempe-
raturas estaban alrededor de 2°C por encima de los valores modernos y en el oeste entre
los 9000-6300 14C AP se presentaron condiciones más secas que las actuales. En el pe-
riodo de los 6000-3600 14C BP pareció ser más frío y húmedo que el actual, seguido de
una fase árida entre los 3600-3000 14C BP. Finalmente, desde los 3000 hasta el presente
existe evidencia de una fase fría con precipitaciones relativamente altas y hacia el oeste
entre los 2400-1600 14C AP condiciones más secas que las actuales. Además, reportan
que los avances de los glaciares de la Patagonia coinciden con un enfriamiento fuerte
alrededor de los 5000 14C AP. Parte de las razones que explican esas variaciones en las
fluctuaciones de los glaciares corresponden a cambios en las características internas del
campo de hielo, cambios en la extensión de la capa de hielo marino Antártico, variabilidad
climática inducida por acoplamiento atmosférico/oceánico, entre otras (Rabassa, 2008).

2.2. Características climatológicas de Campo de Hielo
Norte

2.2.1. Caracterización climática de la región

Antes de comenzar a describir las características climatológicas en las que se en-
cuentra inserto CHN, cabe recalcar que los contrastes meteorológicos y la alta variabili-
dad climática tienen un gran impacto en la glaciología de la zona. Ejemplo de estos son
las tasas de ablación, las que pueden llegar a ser un 50 % más altas en el este que el
oeste y variar considerablemente de un día a otro (Ohata, 1985; Warren y Sugden, 1993),
igualmente las altitudes de la línea de equilibrio pueden llegar a ser más bajas en el lado
occidental (Kerr y Sugden, 1994; Warren y Sugden, 1993). Los patrones de acumulación
también se ven afectados temporalmente y son controlados por la topografía local.

A escala regional, Aysén se caracteriza por poseer bajas temperaturas, fuertes vien-
tos y abundantes precipitaciones, característico de un clima templado hiperoceánico y
oceánico, las cuales varían de acuerdo al relieve y continentalidad (Gobierno Regional de
Aysén, 2013). La continentalidad hace referencia a la distancia de un lugar a una gran
masa de agua, mientras más lejanos, más se dificulta que llegue aire húmedo a algunas
regiones y por tanto se generen menos precipitaciones y una elevada amplitud térmica
(diferencia entre los valores mínimos y máximos de temperatura).

Dentro de la región de Aysén se encuentra parte de la Patagonia. Se caracteriza cli-
máticamente por un régimen occidental generado por el gradiente de presión del borde
suroriental de la célula de alta presión (Romero et al., 2008) y por los sistemas frontales
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que predominan la zona, lo que resulta en una alta frecuencia de días nublados (más del
70 % del tiempo) y eventos de precipitación anual que superan los 300 días (Carrasco et
al., 2002). Dentro de los factores climáticos que intervienen, la oceanidad es considerada
en primer lugar y corresponde a la gran influencia de las masas de agua en el clima.
Ejemplo de aquello es la corriente de Humboldt, uno de los agentes termorreguladores
de las temperaturas a lo largo de Chile. Dentro de la región en invierno esta corriente
posee temperaturas de 8-9°C y en verano de 12°C, generando masas de aire que son
transportadas hacia el continente, influyendo en la zona costera de la región (Romero et
al., 2008).

En relación al comportamiento de los vientos, Patagonia se encuentra ubicada dentro
del gradiante de alta presión bajo el hundimiento de la rama meridional de la circulación
de Hadley a los 30°S y la banda circumpolar de baja presión alrededor de Antártica en
60°S. Los elevados gradientes de presión entre estas dos regiones generan un fuerte cho-
rro de aire superior del oeste (Lenaerts et al., 2014). La Figura 2.6 muestra la circulación
en zonas altas sobre los 3000 m s.n.m, dominada por un flujo medio zonal, con mayores
velocidades de viento en la temporada de invierno a latitudes de 50°-55°S. El flujo de aire
que viene del oeste recoge la humedad oceánica y la lleva hacia el continente, frente a
la alta topografía (zona de barlovento) el flujo de aire es más lento, ocurre el proceso de-
nominado precipitación orográfica y posteriormente el aire se acelera a sotavento, siendo
más seco. El campo de vientos cercano a la superficie sigue la misma tendencia de los
vientos de mayores altitudes (Lenaerts et al., 2014) y cercano a los glaciares de salida,
los vientos se ven considerablemente reforzados por un elemento catabático (vientos que
caen dentro de una atmosfera estable desde un nivel superior), de modo que los vientos
experimentados sobre los glaciares y alrededor de ellos son frecuentemente extremos,
con rachas de fuerza de huracán en ocasiones y a velocidades superiores a 55 m/s en
los propios campos de hielo (Shipton, 1959; Warren y Sugden, 1993).
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Figura 2.6: Velocidad de los vientos durante el invierno (imagen de
la izquierda) y verano (imagen de la derecha) a una presión de 700
HPa. lo que en altura equivale a 3000 m. Modificado de Lenaerts et
al. (2014).

Respecto al régimen de precipitación en la región, Quintana (2004) sostiene que la
precipitación al sur de los 30° S, está condicionada por una fuerte variabilidad de la Os-
cilación Decadal del Pacífico (PDO, en inglés), la cual es vinculada con la Oscilación del
Sur y la frecuencia de ocurrencia de los eventos de la Niña y el Niño. La PDO corresponde
a un patrón de variabilidad climática del Pacífico similar a El Niño de larga duración con
existencia de dos ciclos complejos de régimen frío en el pasado que prevalecieron desde
1890-1924 y nuevamente desde 1947-1976, mientras que los regímenes cálidos domina-
ron entre 1925-1946 y desde 1977 hasta mediados de 1990 (Mantua y Hare, 2002).

Villalba et al. (2003) menciona que, al norte de la Patagonia, los cálidos eventos de El
Niño se asocian a primaveras invernales más frías y húmedas y veranos más cálidos y
secos, mientras que los eventos de La Niña corresponden a primaveras invernales más
cálidas secas y frías. Otro factor que influye en las precipitaciones de la zona correspon-
den al perfil topográfico oeste-este de América del Sur (Figura 2.7a), lo que genera un
aumento de las precipitaciones en el lado oeste, alrededor de 7000 mm en la costa con
un máximo de 8500 mm (Heusser, 1984; Warren y Sugden, 1993), mientras que hacia el
este la precipitación anual alcanza los 400 mm (Carrasco et al., 1998; Ibarzabal y Donan-
gelo et al., 1996). Estudios más recientes como Lenaerts et al. (2014) demuestran que la
precipitación anual modelada para la Patagonia excede los 5 m w.e (equivalente de agua)
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por año a lo largo de la mayoría de los flancos occidentales de los Andes del Sur y que la
mayor cantidad de precipitación se encuentra en los campos de hielo con 10 m w.e hasta
un máximo de 34 m w.e en el extremo sur de Campo de Hielo Sur. Esta variación topográ-
fica puede generar diferencias de hasta tres veces entre la cantidad de lluvias registradas
en las estaciones de la costa con las del interior, las estaciones ubicadas al oeste reciben
más de 3 m w.e de precipitación, mientras que las ubicadas hacia el este son mucho más
secas y caen con valores menores a 1 m w.e (Lenaerts et al., 2014). A escala local la
cantidad de precipitación dependerá en gran medida de la exacta topografía presente en
el área de estudio.

En cuanto a los días y la cantidad de lluvia siempre son mayores en invierno con
eventos de duración de dos o más días, mientras que en verano son más frecuentes los
eventos de un día de duración (Romero et al., 2008). Los días con precipitaciones sólidas
con temperaturas igual o menor a 0°C son mayores en Cochrane y Balmaceda que en las
otras estaciones y no se registran nunca en verano.

En el caso específico del Campo de Hielo, Fujiyoshi et al. (1987) encontraron un má-
ximo claro de lluvia de verano en el lado oeste del CHN, con precipitaciones que pueden
caer en forma de nieve durante cualquier mes del año, incluso cuando la temperatura del
aire está por encima de los 0 ° C (Fujiyoshi et al., 1987; Warren y Sugden, 1993). Estudios
más recientes sobre precipitaciones de CHN, lo realizan Schaefer et al. (2013), quienes
proponen un modelo de precipitación (Figura 2.7b), el cual indica un grado considerable
de variabilidad, siendo más confiable los datos hacia la parte occidental del CHN, ya que
el modelo en la parte oriental sobreestima fuertemente la cantidad de precipitación y son
pobres las correlaciones.
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(a) (b)

Figura 2.7: (a) Precipitación anual simulada, se exalta la diferen-
cia entre el oeste y este. Modificado de Lenaerts et al. (2014).
(b)Precipitaciones anuales entre el 2005 y 2011 (mm/año). El relieve
de fondo indica la topografía y las curvas de colores la precipitación.
Modificado de Schaefer et al. (2013).

En cuanto a las temperaturas en la región, la isoterma 0 °C se sitúa a los 2400 m. Las
zonas costeras presentan temperaturas medias anuales de 8°C con amplitudes anuales
de 5-6°C, mientras que, en áreas más alejadas del mar, se alcanza temperaturas de 6°C
y 10-11°C de amplitud anual entre los años 1991-2000 (Romero et al., 2008). Ejemplo
de lo anterior se observa al contrastar en la actualidad (2016-2020) las estaciones de
Aysén (cercana a la costa) con las de Coyhaique y Balmaceda (más hacia el interior),
la primera registra amplitudes diarias y estacionales bajas con temperatura máxima de
11.7°C en invierno y de 21.7°C en verano. Las otras dos estaciones presentan rango de
temperatura diarios y estacionales mayores con máximos de verano más altos y mínimos
de invierno más bajos que las estaciones de la costa (Figura 2.8).
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Figura 2.8: Temperatura Media en las estaciones Puerto Aysén y
Balmaceda entre el periodo del 2016 y 2020. Datos extraídos del
explorador climático CR2

Dentro de los factores señalados anteriormente, en CHN los glaciares con salidas ha-
cia el oeste responden principalmente a la variabilidad de las precipitaciones mientras
que los del este a la variable de la temperatura (Warren y Sugden, 1993; Lenaerts et
al., 2014). Algunos autores como Caviedes (1990) y Kerr y Sugden (1994) enfatizan en
la importancia de las precipitaciones, exponiendo que estas son más importantes que la
temperatura media anual y que serían claves para determinar el crecimiento y descom-
posición de los campos de hielo durante los ciclos glaciares.

2.2.2. Clasificación del clima en CHN

Para la región, se pueden distinguir distintos tipos de climas asociados a las Ecorre-
giones, definidas según la clasificación de Koppen (1918). Esta clasificación es objetiva y
sencilla y se define de acuerdo a tres factores, que para el caso de CHN es el siguiente:
El primero de acuerdo a la latitud según temperaturas y disponibilidad de agua se cla-
sificaría al clima con las letras C (templado), D (Frío) y E (polar); El segundo criterio es
de acuerdo a la pluviometría, añadiéndole la letra “F” a la clasificación, quedando CF y
DF lo que representaría sin estación seca y EF que representaría a la capa de hielo; El
tercer orden es un criterio térmico que para el caso de C y D estaría seguido de una k,
quedando CFK y DFK lo que indica clima frío (Sarricolea et al., 2017).

De manera general, en el Sur Austral predominan los climas polares (E) con un 52 %
de ocurrencia en la región, seguido de un 5 % de los climas áridos (B), dado por las
condiciones de sotavento y elevación de las islas occidentales y finalmente los climas
templados (C) con un 44 % de la región (Sarricolea et al., 2017).
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La zona en la que se ubica y circunda a CHN predomina principalmente los siguientes
climas. En CHN se encuentra la Ecorregión de Dominio Nival (EF); hacia la zona occiden-
tal predomina la Ecorregión Húmeda de Verano Frío (Cfc); y hacia el sur está en contacto
con la Ecorregión Templada Húmeda de Verano Fresco e Invierno Riguroso (Cfk).

A continuación, se definen esas Ecorregiones y se presentan en la Figura 2.9:

Ecorregión Húmeda de Verano Frío (CFc): Debido a la influencia oceánica, que
genera humedad y la cercanía a las masas de nieve, el clima es templado frío. Se
caracteriza por poseer precipitaciones cercano a los 4000 mm, que se presentan a
lo largo de todo el año, con verano fresco y frío. Con temperaturas medias durante
el año que no superan los 10°C, siendo solo las estaciones de la parte oriental
superiores a ese valor.

Ecorregión Templada Húmeda de Verano Fresco e Invierno Riguroso (Cfk):
Posee primaveras frescas con abundante precipitación e intensos vientos y veranos
con menor precipitaciones. Existe mayor amplitud térmica por el efecto de la cordi-
llera de la Costa que actúa como una pantalla generando cierta mediterraneidad.
Los meses más fríos alcanzan los 5 a 7°C.

Ecorregión Dominio Nival (EF): Se caracteriza por poseer temperaturas de todos
los meses inferiores a 0°C, con acumulación de nieve, sin presencia de vegetación.
Es el clima en el cual se desarrollan los glaciares, cuyo deshielo es debido a las
oscilaciones diarias y no periódicas de temperatura.
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Figura 2.9: Mapa de Ecorregiones. El rectángulo rojo indica a la
zona de estudio. Imagen extraída de Gobierno Regional de Aysén
(2013).
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2.3. Actividad antrópica en la región de Aysén
Los primeros asentamientos en la región de Aysén se consolidaron en los años 1920

y 1930 con la fundación de Puerto Aysén en 1928 y Coyhaique en 1929 (Sociedad de
Historia y Geografía de Aisén (SOHIGEO), 2018). A partir de 1927 se crea el territorio
de Aysén y diez años después paso a ser una provincia más de Chile. Estas primeras
colonizaciones trajeron a la región un alto costo, debido a los incendios forestales que
producían los mismos colonos para modificar parte de la región y permitir el desarrollo de
la industria agrícola y ganadera. De acuerdo con las palabras de Martinié (2005), “fue el
duro precio que ha debido pagarse para la conquista territorial de la región de Aysén”

En la actualidad de acuerdo al Instituto Nacional de Estadísticas (INE), la región de
Aysén para el año 2002 contaba con un registro de 95,978 habitantes y para el 2006 de
100,417, pronosticando para el año 2020 114,252 total de habitantes. Respecto al total
nacional, la región representa un 0.6 %. Las comunas que presentan más habitantes son
Coyhaique con 57,818 y Aysén con 23,959 de acuerdo al Censo del 2017, realizado por
la INE (2019).

Respecto al uso de suelos en la región, de acuerdo al informe de actualización del
plan regional de Gobierno Regional de Aysén (2013), el uso actual de los suelos es di-
vidido en 15 actividades principales: Agrícola, Ganadera, Silvícola, Turismo y recreación,
Pesca recreativa, Acuicultura, Minería, Energía, Infraestructura, Urbano, Industrial, Militar,
Patrimonial, Conservación, Preservación. Siendo el uso de suelos preservación y conser-
vación los que predominan en la zona.

Dentro del punto de vista de contaminación a nivel atmosférico, el uso de leña tanto
a nivel industrial y residencial es el que aporta con mayor cantidad de contaminantes.
De acuerdo con el informe de CONAMA (2008), la calidad del aire empeora en otoño e
invierno producto de la mala dispersión de los contaminantes en la cuenca y el mayor
uso de leña producto de las bajas temperaturas. Según este mismo informe el nivel de
emisión alcanza una tasa anual de 7600 toneladas, de las cuales un 94 % corresponde a
emisiones del sector residencial por consumo de leña, un 5 % de los grandes consumido-
res, que ocupan, petróleo, gas y electricidad y finalmente un 1 % de las quemas agrícolas
y las fuentes móviles.

2.4. Hidrología
La región de Aysén es considerada la región con mayor cantidad de agua dulce de

Chile, concentrándose su gran mayoría en los ríos, lagos, canales y glaciares. Respecto
a los primeros, casi todos nacen en la vertiente oriental de los Andes, cortan la cordille-
ra de los Andes por valles desfiladeros, que gracias a depresiones de origen tectónico
presentan grandes explanadas en el interior del sistema andino (Pederson, 1967). La ma-
yoría en su curso inferior presentan rápidos y torrenteras que entraban su navegación. La
red hídrica se encuentra condicionada por las características geomorfológicas y climáti-
cas de la zona. De acuerdo al Gobierno Regional de Aysén (2013) los principales ríos que
conforman la región corresponden a río Palena, Cisnes, Baker, Aysén, Bravo y Pascua.
En cuanto a los cuerpos lacustres, existen numerosos lagos y lagunas en la zona, siendo
los principales: el Lago General Carrera, el Lago O’Higgins, el Lago Cochrane y Lago
Bertrand.
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Otra fuente de agua se encuentra en los glaciares de la región correspondiente a un
total aproximado de 8943 con una superficie glaciar de 10214.7 km2. El equivalente en
agua para la Zona austral corresponde a un 97.3 % del inventario nacional, lo que equivale
a 3175 km3 (Rocha y Giering, 2017).

A continuación, se describen los principales cuerpos de agua de la región, que se
ubican más cercanos al área de CHN:

Río Baker: Se ubica entre los paralelos 46°05’ y 47°50’ de latitud sur. Corresponde
al segundo río más largo de chile. Posee una extensión de 182 km, iniciando en
el Lago General Carrera y desemboca en las cercanías de Caleta Tortel (Gobierno
Regional de Aysén, 2013). Se desarrolla en un 78 % del territorio chileno, entre
CHN y CHS. Su alimentación es de régimen mixto, con gran aporte nival en el
mes de enero (Habiterra S.A. Consultores, 2003; Ortiz y Vergara, 1979). La cuenca
de este río posee una superficie de 20945 km2 (DGA, 2016). Sus afluentes más
importantes son los ríos Chacabuco, Cochrane, El Salto y Los Ñadis, ubicados en
la parte oriental de la cuenca y los ríos Nef y Colonia los afluentes occidentales.
Presenta zonas de inundación donde se produce la confluencia entre los ríos El
Salto y Colonia al río Baker y en la desembocadura del río Ventisquero en el río
Baker (Habiterra S.A. Consultores, 2003).

Río Bravo: Nace al sur de Cerro Lorenzo y desemboca en el fiordo Mitchell, posee
una extensión de 90 km, con una superficie de su cuenca de 1803 km2. Su alimen-
tación es de origen glaciar, con un caudal medio de 30 m3/s siendo sus afluentes
más importantes los ríos Desplayes, Año Nuevo y del Camino (Gobierno Regional
de Aysén, 2013).

Los ríos originados por derretimiento de CHN, corresponden principalmente a río Nef,
Colonia, Exploradores y río Leones.

Río Nef con una extensión de 35 km y un promedio de descarga de 4054 mm/año
(Dussaillant J. et al., 2012), nace en CHN hasta su desembocadura en el río Baker,
posee un color lechoso debido a que en su recorrido es alimentado por afluentes de
los ventisqueros y cerros nevados (Aysén Patagonia, 2020).

Río Colonia con una extensión de 20 km, es un afluente del río Baker que nace
en el lago Baker, presenta anualmente, en el mes de febrero, inmensas avenidas
(crecidas), producto de que en invierno los hielos obstaculizan el drenaje de las
aguas del lago Arco al lago Colonia, ubicado el primero a 7.7 km más arriba que el
segundo. En verano producto de los grandes deshielos las aguas rompen el dique
natural, precipitándose valle abajo, lo que por ser bastante considerable estancan al
Baker, obligando a este último a correr en sentido contrario e inundar el valle grande
en una extensión de 10,000 ha (Pederson, 1967).

Río Exploradores, ubicado en el extremo poniente de lago Bayo, es originado pro-
ducto del drenaje del glaciar del mismo nombre. Su cuenca posee una superficie
de 1730 km2 (Niemeyer y Cereceda, 1984) tiene una gran variabilidad y crece por
la intensificación de las lluvias produciendo el aumento de los caudales y por el
derretimiento del glaciar en épocas estivales.
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Río Leones, nace del drenaje del lago del mismo nombre, posee una extensión
de 28 km hasta desembocar en el lago General Carrera. Durante su recorrido es
alimentado por tributarios, entre sus principales son el río Fierro, río Claro y río
Meliquita. (SERPLACXI, 2005).

Dentro de los lagos, los más cercanos y de mayor extensión corresponden al Lago Gene-
ral Carrera ubicado hacia la parte oriental de CHN. Lago Bertrand a la altura del glaciar
Soler y Lago Cochrane hacia la parte oriental a la altura del glaciar Colonia.

Lago General Carrera: Denominado también como “Chelenko” por el pueblo Tehuel-
che, que significa “Aguas turbulentas”. Corresponde al lago más grande de Chile y
el segundo más grande de Sudamérica con una superficie de 978.12 km2 y una
extensión de 200 km de largo, con profundidades que alcanzan los 600 m. En su
cuenca se ubican localidades como Bahía Murta, Chile Chico, Puerto Cristal, Puerto
Ibáñez y Puerto río Tranquilo (Muñoz et al., 2006).

Lago Bertrand: Se ubica a 137 km al occidente de Chile Chico y 270 km al sur
de Coihaique, recibe aguas del lago General Carrera. Posee una superficie de 48.1
km2, es de origen glaciar finalizando en forma de embudo, desaguando en el río
Baker. Tiene un régimen pluvial-nival, cuyas crecidas ocurren durante los meses
de verano producto del derretimiento de los glaciares de CHN. Entre sus tributarios
destacan el lago El Plomo y lago Negro (Municipalidad de Chile Chico, 2020).

Lago Cochrane: Posee una superficie de 173.75 km2 (Muñoz et al., 2006). Recibe
el desagüe de tres arroyos principales, arroyos El Tamango y Tamanguito, arroyo
Huemules y arroyo la Baguala. Controla el escurriendo del río que lleva su mismo
nombre. Ocupa una depresión que comienza en las mesetas patagónicas y se in-
terna entre los cordones Chacabuco por el norte y Esmeralda por el sur. Un 53 %
del lago se encuentra en territorio chileno.
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Capítulo 3

Marco teórico

3.1. Glaciología

3.1.1. Definición glaciar

Existen múltiples definiciones del termino glaciar. Lliboutry (1956) definió glaciar co-
mo “toda masa de hielo perenne, formada por acumulación de nieve, cualesquiera sean
sus dimensiones y su forma (. . . ) que fluye bajo su propio peso hacia alturas inferiores”.
Marangunic (1979) enuncia una definición similar añadiendo que el glaciar fluye lenta-
mente por reptación, pero agrega algunas consideraciones, como que la nieve invernal o
estacional presenta propiedades de flujo o que puede existir masas de hielo perenne de
dimensiones importantes que no evidencien flujo, que glaciares activos puedan estancar-
se y que las acumulaciones de hielo perenne alimentado por avalanchas desde glaciares
colgantes activos, presenten poco movimiento.

Por otra parte, El Panel Intergubernamental de Cambio Climático (IPCC, 2001) define
glaciar un poco más detallado como: "masa de hielo terrestre que fluye pendiente abajo
(por deformación de su estructura interna y por el deslizamiento en su base), encerrado
por los elementos topográficos que lo rodean, como las laderas de un valle o las cumbres
adyacentes; la topografía del lecho de roca es el factor que ejerce mayor influencia en la
dinámica de un glaciar y en la pendiente de su superficie. Un glaciar subsiste merced a la
acumulación de nieve a gran altura, que se compensa con la fusión del hielo a baja altura
o la descarga en el mar".

Con estas nociones de la definición de glaciar y simplificando el concepto, la DGA
(2009), define glaciar como: ” toda superficie de hielo y nieve permanente generada sobre
suelo, que sea visibles por períodos de al menos 2 años y de un área igual o superior
a 0.01 km2 (una hectárea). O cualquier superficie rocosa con evidencia superficial de
flujo viscoso, producto de un alto contenido de hielo actual o pasado en el subsuelo”. Lo
cual incluye a los glaciares rocosos. Cogley et al. (2011), añade que aparte de ser una
superficie de hielo y nieve posiblemente sea neviza y que muestra evidencias del pasado
o presente.

3.1.2. Formación glaciar

Uno de los requisitos para la formación de un glaciar, es que la temperatura permita
grandes precipitaciones de nieve con permanencia durante todo el año (A. Rivera et al.,
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2016) y que la entrada en la zona de acumulación exceda las pérdidas de masa de hielo
en la zona de ablación (Bennett y Glasser, 2009). En el invierno la nieve que cae y se
acumula por un tiempo, cambia de una masa ligera y esponjosa a un material granular de
densidad 400-830 kg/m3 (Cuffey y Paterson, 2010), llamado neviza. En esta transforma-
ción intervienen procesos como la sublimación, donde se escapan algunas moléculas de
vapor de agua de la nieve, particularmente en los bordes y otras se unen al centro de los
granos de neviza. Luego, con el tiempo y con más nevadas la neviza empieza a experi-
mentar cambios, los gránulos que crecieron se empaquetan más estrechamente bajo la
presión de la nueva capa suprayacente, dejando escapar gran parte del aire alojado entre
ellos, reduciendo el espacio, hasta convertirse en hielo, que es una verdadera roca pues
es un sólido que posee estructura cristalina (H. Rivera, 2005), con una densidad superior
a los 830 kg/m3 (Cuffey y Paterson, 2010) que tiene propiedades físicas y químicas ca-
racterísticas, los cristales son de forma hexagonales, generalmente opacos y toman un
color azul a consecuencia del aire y polvo fino que contiene (H. Rivera, 2005). La forma-
ción del hielo mencionado puede tomar décadas en completarse (Paterson, 1994) y va
a depender de la temperatura (derretimiento y congelación) (A. Rivera et al., 2016) y la
compactación generada por la presión a profundidad. Este proceso es mucho más rápido
en regiones templadas que en regiones frías (Paterson, 1994). Además, cabe mencionar
que en la transformación de nieve a hielo no existe un único mecanismo, sino diferentes
mecanismos en diferentes zonas del glaciar (Cuffey y Paterson, 2010). Una vez alcan-
zado el espesor critico en la zona de acumulación, el hielo debido a la energía potencial
que posee comienza a fluir por la acción de su propio peso (Benn y Evans, 2010) y ya se
estaría observando un glaciar como tal.

La mantención y crecimiento de un glaciar a lo largo del tiempo estará condicionado
a ciertos factores, entre ellos, las condiciones climáticas, asociado a las temperaturas,
precipitaciones, factores topográficos como la hipsometría de las cuencas y a factores
glaciodinámicos, como la velocidad del hielo, los ciclos de calving, entre otros (Escobar
et al., 1995).

3.1.3. Sistema glaciar

A los glaciares se les puede considerar como grandes sistemas abiertos que termodi-
námicamente intercambian masa y energía con su entorno (Thibert et al., 2013), poseen
componentes de entrada y de salida e interactúan con otros sistemas, como la atmósfera,
los océanos, los ríos y el paisaje (Benn y Evans, 2010). Braithwaite (1981), menciona co-
mo una entrada de masa al sistema, la precipitación invernal que se registra en el término
de la acumulación y Benn y Evans (2010) además añaden a los escombros de rocas. Es-
tos inputs del sistema corresponden a la acumulación, que preferentemente se generan
en la zona de acumulación, que se ubica hacia el interior del glaciar en las partes altas,
donde la acumulación anual supera a la ablación. Las salidas del sistema, ocurren con
las pérdidas de masa, ya sea por derretimiento, evaporación o la ruptura de bloques de
hielo o iceberg, conocido colectivamente como ablación (Benn y Evans, 2010), esta zona
de ablación se da hacia el exterior, en la parte baja de los glaciares, donde ocurre que la
ablación supera a la acumulación. Estas zonas mencionadas están separadas por la línea
de equilibrio (ELA), correspondiente a la zona donde la acumulación anual se iguala a la
ablación anual (Benn y Evans, 2010). Las ganancias y pérdidas mencionadas en los sis-
temas glaciares se conocen como balance de masa y Cogley et al. (2011) lo define como
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el cambio en la masa de un glaciar, o parte de un glaciar durante un período determinado.

3.1.4. Clasificación glaciar

A continuación, se describen los glaciares en base a su morfología, temperatura y
zona de acumulación del hielo de acuerdo a los glaciares presentes en la zona de estudio.
Estas definiciones fueron obtenidas a partir de lo propuesto por la Dirección General de
Aguas, en la Estrategia Nacional de Glaciares del 2009 (DGA, 2009):

3.1.4.1. Clasificación morfológica

Diferencia a los glaciares por su naturaleza, tamaño y características. En base a los
objetivos de la investigación se resaltarán:

Campos de Hielo: Corresponden a una gran superficie de hielo terrestre (Kotlyakov
y Komarova, 2006), que cubre un terreno montañoso, pero no lo suficientemente
grueso como para oscurecer toda la topografía del subsuelo, por lo que su flujo no
es predominantemente radial como el de una capa de hielo (Cogley et al., 2011).
Exhiben una zona de acumulación compleja compuesta por una planicie en altura
o plateau rodeado por zonas escarpadas. El hielo existente en estas zonas altas es
evacuado por medio de varias lenguas efluentes las cuales son controladas por la
topografía subyacente. Dichas lenguas pueden presentar cuencas medianamente
definidas, pero sus zonas de alimentación presentan divisorias de hielo difíciles de
delimitar en sectores planos, a menos que se hagan estudios interferómetros o me-
diciones con GPS de calidad geodésica, que incluyan estimaciones de velocidades
y direcciones predominantes de flujo (A. Rivera et al., 2016).

Glaciares de Piedemonte: Son glaciares enclavados en la cordillera, pero cuya
alimentación es suficientemente abundante como para permitir que una lengua pe-
netre el ante país o pie de monte, derramando su caudal de hielo, en forma de
abanico divergente. Ejemplo de lo anterior en CHN es el glaciar San Quintín. Se
distinguen las siguientes partes de estos glaciares:

• 1. La parte superior con cuencas compuestas, las que desembocan en una
cuenca o circo.

• 2. La lengua propiamente dicha, encauzada en un valle, con distintas longitu-
des.

• 3. El lóbulo (Pie expandido), que es su elemento característico, el cual sale de
la montaña y forma un semi-arco similar a un gran cono de deyección.

Glaciares de valle: Se caracterizan por tener una o más zonas de acumulación,
ubicadas en subcuencas o circos, las cuales confluyen en un valle, más largo que
ancho, el cual permite el flujo de hielo aguas abajo. No posee lóbulo de derrame y
su frente queda circunscrito al valle. Recibe el nombre de glaciar Alpino, por ser la
forma típica de varios glaciares de los Alpes, a partir de los cuales se conceptualizó.

Glaciares de montaña Definidos como glaciares localizados en las partes altas de
la cordillera, con formas variables, y donde la evacuación desde las zonas de acu-
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mulación (más anchas que largas), se da por medio de una lengua glaciar pequeña
(en comparación con un glaciar de valle). Su zona de acumulación es bien definida.

3.1.4.2. Clasificación térmica

Hace referencia a la temperatura de la masa de nieve, que controla la evolución cris-
talográfica de la nieve, así como los procesos de ablación.

Glaciares fríos: La temperatura del hielo es muy inferior a 0°C. Los procesos de
ablación son en general escasos y son debidos a ocasionales eventos cálidos afec-
tando solo la superficie. Las pérdidas de masa importantes se generan por sublima-
ción y deflación. Al no existir ablación superficial, la transformación de la nieve en
hielo es lenta. La acumulación ocurre por precipitación nivosa, siendo de carácter
seco y baja densidad. En CHN, se ha detectado hielo frío en las cercanías de la
cumbre del Monte San Valentín.

Glaciares temperados o templados: Posee en toda su masa la temperatura de
fusión del hielo, la cual varía con la presión que a su vez depende en forma directa
del espesor de hielo, su densidad y la aceleración de gravedad. En la zona Austral
de Chile, es posible encontrar este tipo de glaciares, donde la acumulación se da
por una variada gama de procesos depositacionales, incluyendo nieve húmeda, se-
ca, avalanchas laterales, granizo y eventualmente recongelamiento. La ablación es
principalmente por derretimiento, pero también por sublimación, calving y deflación.

Glaciares politermales: Ocurre en alguno glaciares del ártico canadiense, que la
temperatura del hielo está muy por debajo del punto de fusión, sin embargo, en la
base de la lengua terminal, puede alcanzarse temperaturas cercanas al punto de
fusión, generando cierto nivel de derretimiento estival y mayor deslizamiento basal.

3.1.4.3. Tipos de zonas de acumulación

Se describen los tipos de cuencas de alimentación, como sigue:

Cuencas compuestas: Dos o más cuencas dan origen a lenguas glaciares indivi-
duales, las que se unen formando una lengua principal.

Cuenca compuesta: Zona de acumulación con varias subcuencas, cuyo hielo es
evacuado por una sola lengua.

Cuenca simple: Cuenca de alimentación más ancha que larga, cuyo hielo es eva-
cuado por una lengua principal.

Plateau: Superficie relativamente plana, representan grandes receptáculos de nie-
ve, la cual se transforma en hielo, que fluye aguas abajo por portezuelos, por donde
salen lenguas efluentes.
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3.1.5. Zonas de un glaciar

En base a las características físicas, Benson (1961) y Müller (1962) desarrollaron la
idea de zonas al interior de los glaciares, distinguiéndose 5 zonas que se describen desde
las elevaciones más altas (cabeza del glaciar), de la siguiente manera:

1. Zona de nieve seca: No se produce deshielo, ni siquiera en verano. El límite entre
esta zona y la siguiente se denomina línea de nieve seca.

2. Zona de percolación: Ocurre cierto derretimiento en la superficie. El agua puede
filtrarse a una distancia de la superficie y si se encuentra una capa impermeable,
puede extenderse lateralmente. Al congelarse se forma una capa o lente de hielo y
en el caso de los conductos por los que pasa el agua, formar tuberías denominadas
glándulas de hielo. A medida que se desplaza por el glaciar, se llega un punto en
el que al final del verano, la nieve depositada desde el final del verano anterior ha
elevado su temperatura al punto de fusión, denominando a ese punto línea de nieve
húmeda, correspondiente al límite con la otra zona (Paterson, 1994).

3. Zona de aguanieve: Toda la nieve depositada del verano anterior se ha calentado
hasta los 0°C. Parte del agua de deshielo se filtra en las capas más profundas que
se depositaron en los años anteriores.

4. Zona de hielo superpuesto: Corresponde a una masa continua originada por la
cantidad de agua que se fusiona. Se sitúa en la parte baja de la zona de aguanieve.
El límite entre la zona de aguanieve y hielo superpuesto se denomina línea de nieve.
El límite inferior de la zona de hielo superpuesto es la línea de equilibrio.

5. Zona de ablación: Bajo la línea de equilibrio (ELA). La superficie del glaciar pierde
masa a finales de un año normal.
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Figura 3.1: Zonas de un glaciar. Imagen extraída de A. Rivera et al.
(2016).

.

3.1.6. Hidrología glaciar

Se define como el estudio del almacenamiento y transporte de agua en los glaciares y
como los glaciares liberan esta agua a los sistemas fluviales (Cuffey y Paterson, 2010). La
importancia de su conocimiento se observa en varios aspectos, siendo el principal para
el estudio de los glaciares, el de comprender los mecanismos por los cuales los glaciares
deslizan sobre el sustrato y las causas y mecánicas de las oleadas glaciares. Otro aspecto
es el uso del flujo de agua proveniente de los glaciares, como suministro de agua para
la agricultura, ya que muchos ríos son alimentados por el deshielo de los glaciares y
como fuente para alimentar plantas hidroeléctricas en algunas partes del mundo. Otro fin
de comprender la hidrología glaciar es la de predecir el peligro del drenaje repentino de
lagos con represas por glaciares y de agua almacenada dentro de los glaciares, lo cual
se vuelve cada vez más importante a medida que los glaciares responden al clima cada
vez más cálido lo que genera que muchas presas de hielo se estén adelgazando y se
estén formando nuevos lagos (Cuffey y Paterson, 2010)

El flujo del agua a través del glaciar dependerá de factores tales como los tamaños,
espaciamientos y la conectividad de las fracturas, considerando que en los horizontes
superiores ubicado en la zona de acumulación, la neviza es permeable al paso del agua
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(Cuffey y Paterson, 2010).
El agua a través de los glaciares puede seguir distintos recorridos o delimitar diferentes

caminos, es así como se definen los siguientes aspectos:

Hidrología superficial (supraglaciar): Corresponde al agua de deshielo que fluye
sobre la superficie del hielo en la zona de ablación, a través de redes de canales
con paredes lisas y a veces sinuosas y transportan agua a velocidades de unos
pocos metros por segundo. La escorrentía se inicia cuando se forma una capa sa-
turada en agua. Ejemplo de agua sobre la superficie de un glaciar se observa en
lagos de agua de deshielo que se forman en regiones de suave pendiente. Parte del
agua superficial desaparecerá a través de conductos, grietas o pasadizos verticales
llamados moulins.

Hidrología englacial: El agua superficial penetra en un glaciar a través de grietas
abiertas, almacenándose en ellas o drenando en redes de fracturas o canales más
profundos como moulins. A medida que el agua desciende, la disipación por fric-
ción convierte la energía potencial en calor, lo que derrite las paredes del hielo, este
mecanismo permitirá la conexión de un sistema de tubería, grietas o fracturas bien
desarrollado (Lang et al., 1977). Dentro de glaciares templados existen numerosas
bolsas de agua, canales y fracturas, parte de estos últimos explicarían el gran alma-
cenamiento y transporte de agua dentro de estos glaciares. En particular, en la base
de la neviza y sobre el hielo impermeable es común encontrar una capa saturada
de agua, se trata de un acuífero no confinado conocido con el nombre de acuífero
de neviza, en la siguiente sección se detallan sus características.

Hidrología subglacial: Diversos pasillos almacenan y transportan agua en el lecho
del glaciar. Existen conductos con paredes de hielo, hay canales incisos en roca o
sedimento techados con hielo y el agua se distribuye ampliamente de manera irregu-
lar en películas delgadas, pequeños canales y cavidades de un metro, hay agua en
los espacios porosos de los sedimentos y el lecho rocoso. Los canales subglaciares
con una sección transversal semicircular por el que fluye el agua permaneciendo a
temperatura de fusión se denominan canales Rothlisberger o R (Fountain y Walder,
1998), mientras que los canales incisos en el lecho de roca se denominan canales
Nye o N.

La mayor parte del drenaje basal ocurre entre la interfaz hielo y sustrato y para que
ocurra las presiones basales del agua por lo general deberán aumentar hasta casi igua-
lar la presión de sobrecarga, es por esto que muchas veces el drenaje no es capaz de
eliminar toda el agua que llega al lecho, el volumen de agua almacenada aumenta y la
presión de agua se acumula, reduciendo las fuerzas de contacto entre el hielo y la ro-
ca subyacente. Existen situaciones en que el drenaje no requiere de altas presiones de
agua debido a la abundante agua superficial que llega al lecho. Estos flujos concentrados
derriten el hielo, agrandan los pasillos y crean un sistema de tubería eficiente para la es-
correntía (Cuffey y Paterson, 2010). Es importante mencionar que el flujo de agua puede
tardar varios días desde su lugar de origen en llegar hasta el final del glaciar.

Existe una retroalimentación positiva entre hidrología y deslizamiento, ya que la hidro-
logía influye al deslizamiento y el deslizamiento a la hidrología. El sistema de agua basal
afecta el movimiento de deslizamiento de un glaciar, ya que el agua lubrica la interfaz. La
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lubricación surge de la separación del hielo de su sustrato y de los altos valores de presión
del agua que también reducen la resistencia al cizallamiento de los sedimentos basales.
A su vez, el deslizarse sobre una superficie irregular abrirá cavidades que almacenan y
transportan agua influyendo en el sistema hidrológico.

Figura 3.2: Elementos parte del sistema de agua glaciar. (A) Lago
supraglaciar. (B) Corrientes de superficie. (C) Zona de pantano cer-
ca de la neviza. (D) Moulins, drenaje dentro de túneles subglaciares.
(E) Grietas que reciben agua. (F) Fracturas llenas de agua. (H) Es-
correntía en la parte baja del glaciar. Imagen extraída de Cuffey y
Paterson (2010).

3.1.6.1. Acuífero de neviza

La palabra acuífero según Ordoñez (2011) lo define como un volumen subterráneo de
roca y arena que contiene agua, lo cual se relacionan directamente a la geología de rocas
y sus características. Por otro lado, la neviza (o firn en inglés) corresponde al intermediario
entre la nieve y la transformación al hielo. De acuerdo con Greve y Blatter (2009), define
la neviza como la nieve que tiene más de un año, que ha sobrevivido al menos una
temporada de deshielo. A medida que la presión aumenta, ocurre la densificación de la
neviza y a cierta profundidad se transforma en hielo. Cogley et al. (2011), añade que el
espacio poroso esta interconectado permitiendo que circule aire y agua. Además de que
la capa que forma la neviza en glaciares templados tiene unas decenas de metros y hasta
o más de 100 m de espesor en la zona de nieve seca.

36



Desde el siglo pasado, existen algunos autores que comienzan a estudiar el flujo de
agua en los glaciares, tratando de comprender como este se realiza y las implicancias
que tiene en las características del hielo, es ahí cuando el concepto de acuífero de neviza
va tomando peso y va desarrollándose a medida que se realizan más investigaciones.
Uno de estos autores es Stenborg (1970), quien estudiando el retraso de la escorrentía
de una cuenca glaciar menciona que esto se debe a que se produce un almacenamiento
temporal de agua en las capas de neviza profundas. Rothlisberger y Lang (1987) plantean
que la capa saturada en agua que se forma por encima de la transición de neviza y hielo,
es similar a los acuíferos de agua subterránea comunes. Fountain (1989), declara que,
en los glaciares templados, la neviza funciona como un acuífero delgado y no confinado
que almacena agua y retarda el movimiento hacia la base del glaciar. Fountain y Walder
(1998), estudiando el flujo de agua de los glaciares templados, hacen referencia a que
el hielo glaciar al ser casi impermeable promueve la formación de una capa saturada en
agua en la base de la neviza, similar a lo enunciado por Rothlisberger y Lang (1987) y
desde una perspectiva hidrológica, menciona que la neviza es un acuífero encaramado y
no confinado que desemboca en hielo y que sería impermeable a no ser por las grietas
existentes.

En este siglo, se continúa trabajando con el término de acuífero de neviza, hasta
que Forster et al. (2014) en una campaña de terreno en Groenlandia, al perforar la capa
de hielo, se encontró con agua líquida que no se congeló en la temporada de invierno,
por lo que amplió el concepto denominando a este tipo de almacenamiento de agua
como acuífero de neviza perenne, ya que no solo se trata de un tipo de almacenamiento
temporal sino duradero a lo largo de periodos.

De acuerdo a lo anterior, un acuífero de neviza es un tipo de almacenamiento de agua
englacial que se forma cuando el agua de deshielo de la superficie llena el espacio poroso
de la neviza y si el tiempo de retención supera un año, pasa a llamarse acuífero de neviza
perenne (Hawrylak y Nilsson, 2019).

3.1.6.2. Características acuíferos de neviza

El proceso de formación de los acuíferos de neviza se debe al deshielo de la superficie
en verano y del camino que toma la escorrentía, siendo una de las vías para el agua de
deshielo la percolación vertical a través de las capas superiores del glaciar (Hawrylak
y Nilsson, 2019) hasta llenar el espacio poroso disponible (Christianson et al., 2015).
Tanto la cantidad de agua de deshielo producida en la superficie como el espacio poroso
disponible, está controlado por la tasa de acumulación neta (Hawrylak y Nilsson, 2019),
que determinará el nivel freático del acuífero (Munneke et al., 2014). De acuerdo con
Benn y Evans (2010) el agua puede volver a congelarse si la temperatura de la capa de
nieve está algunos grados por debajo del punto de congelación, formando lentes de hielo
dentro de la neviza. El calor latente que libera este proceso calentará constantemente
la capa de nieve, lo que puede conducir al calentamiento de toda la capa de nieve por
encima del punto de fusión, lo que a su vez terminará el proceso de recongelación. Esto
eventualmente generará la acumulación de agua en los espacios porosos y la formación
de un acuífero de neviza. En cuanto a la formación de un acuífero perenne, aún no se
comprende completamente el proceso, sin embargo, Forster et al. (2014) propone que
la alta tasa de acumulación aísla la capa de agua de la temporada de deshielo. Esto
permite que el agua líquida persista durante todo el invierno hasta la próxima temporada

37



de deshielo, cuando se vuelven a recargar este acuífero.
La profundidad de un acuífero de neviza depende de su ubicación a lo largo del gla-

ciar, la tasa de infiltración, las características hidrológicas de la neviza, el espaciamiento
de las grietas (Fountain y Walder, 1998) y de la altura de la zona de acumulación, llegan-
do a estar algunas veces por debajo de 40 m de la superficie glaciar (Lang et al., 1977).
Estudios sobre las características hidrológicas de la neviza, indican que son bastantes
uniformes entre glaciares, midiendo la conductividad hidráulica en cinco glaciares de los
Alpes se obtuvo un rango de 1-5·10-5 m/s (Fountain y Walder, 1998), se ha medido tam-
bién el tiempo de tránsito, siendo de 0.25 m/h. Además, dentro de los acuíferos de neviza,
puede existir un 40 % de espacio ocupado por aire atrapado (Fountain, 1989).

Respecto a las dimensiones del acuífero, esta depende de las variaciones estaciona-
les, que van desde la ausencia de agua en invierno hasta varias decenas de milímetros
en verano, haciendo que el grosor pueda alcanzar varios metros (Lang et al., 1977). Si se
diferencia un acuífero de neviza con un acuífero de agua subterránea, Fountain y Walder
(1998) menciona que en el primero su espesor y extensión cambia continuamente y el
agua existe estacionalmente, mientras que un acuífero de agua subterránea es relativa-
mente constante en el tiempo (Kawashima et al., 1993). Los espesores de los acuíferos
de neviza cambian de un año a otro dependiendo del espesor de la nieve residual al final
del verano (Fountain y Walder, 1998). Si bien las propiedades indicadas anteriormente
se centran en las características de los acuíferos de neviza, McNerney (2016) menciona
que las propiedades para los acuíferos de neviza perenne son similares. Si se comparan
ambos tipos de acuíferos Miller (2017), menciona que los acuíferos de neviza son mucho
más pequeños en extensión, más empinados, pueden ser mucho más profundos o de
profundidad similar y drenan anualmente total o parcialmente su contenido con respecto
a los acuíferos de neviza perenne. La cantidad de agua en estos acuíferos perennes se ve
afectado por la recongelación, ya que disminuye la cantidad de espacio poroso entre los
granos de la neviza (Munneke et al., 2014). En relación al almacenamiento, las tasas de
acumulación altas se correlacionan directamente con una mayor cantidad de agua alma-
cenada para una temperatura media anual y un ciclo anual de temperatura determinados,
hasta cierto valor de la tasa de acumulación porque más allá esa relación se invierte ya
que existe además una relación proporcional entre la tasa de acumulación y el espacio
poroso disponible (Munneke et al., 2014).

Los principales efectos hidrológicos de los acuíferos de neviza a la hidrología de los
glaciares son de almacenar agua temporalmente, retrasando su paso hacia el interior del
glaciar durante la escorrentía primaveral de los glaciares y retrasando el cese del flujo
en otoño una vez que el deshielo de la superficie ya ha terminado (Fountain y Walder,
1998). Stenborg (1970), recalca que el almacenamiento de agua en estos acuíferos es
la principal razón del retraso de la escorrentía de las cuencas de drenaje glaciar, por lo
que Schneider (1999), enfatiza que la importancia de sus estudios permitiría calcular los
volúmenes de agua almacenada en los glaciares durante el verano, este conocimiento
serviría para modelar la hidráulica de los glaciares. Otro parámetro que se vería afectado
sería la dinámica glaciar (Moon et al., 2014), por la descarga del acuífero a través de
grietas englaciales hacia el sistema hidrológico englacial y subglacial (Fountain, 1989).
Se piensa que esta agua de deshielo puede hidrofracturar grietas en la base de la capa
de hielo (McNerney, 2016; Poinar et al., 2017) y potencialmente aumentar las tasas de
flujo del hielo (Howat et al., 2007), ya que el agua actúa como un lubricante. Además, el
agua almacenada a una temperatura cercana al punto de fusión, convierte a los acuíferos
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en importantes depósitos de calor. Conjuntamente, al estar cerca de la superficie son
una característica relativamente oscura con un albedo más bajo que la nieve circundante
(Hawrylak y Nilsson, 2019).

3.1.7. Dinámica glaciar

Una de las principales características de los glaciares y casquetes de hielo es su
dinámica de flujo (Benn y Evans, 2010). Los glaciares poseen tres mecanismos para
hacerlo (Paterson, 1994): Deformación interna del hielo, deslizamiento del hielo sobre el
lecho y deformación del propio lecho. Los dos últimos no se excluyen mutuamente.

La deformación ocurre por la acción de una fuerza gravitacional (Paterson, 1994), la
que deriva del hecho de que los glaciares se inclinan hacia sus extremos como resultado
del desequilibrio espacial entre acumulación y ablación (Bennett y Glasser, 2009). Este
desequilibrio se debe a la pendiente superficial, principal parámetro que controla el flujo
de un glaciar (A. Rivera et al., 2016). La deformación es mayor cerca del lecho rocoso y
de los márgenes del glaciar, por lo que los modelos representan velocidades más altas
hacia el centro. La fuerza que genera tal deformación de denomina esfuerzo de cizalle y
se expresa de la siguiente forma:

τ = ρg(s− z) sin(α)

Siendo τ , el esfuerzo de cizalle; ρ la densidad del hielo; g la aceleración de gravedad;
α la pendiente de la superficie glaciar, s la elevación en la superficie; z la elevación de
un punto dentro del glaciar. En la base s-z es igual al espesor del glaciar, que a mayor
valor, mayor será el esfuerzo de cizalle. Se ha calculado en la mayoría de las ocasiones
un esfuerzo de cizalle de 50 y 100 kPa. en la base del glaciar.

Respecto al mecanismo de deslizamiento del hielo, este se encuentra condicionado a
las temperaturas basales existentes y ocurrirá cuando las temperaturas sean cercanas al
punto de fusión según sea la presión. El deslizamiento se produce sobre un lecho rocoso
o sedimentos (Weertman, 1964) y de acuerdo a la resistencia de estos se determinará
el deslizamiento del hielo. De manera general, los glaciólogos combinan los términos
deformación y deslizamiento y lo reemplazan por el termino de movimiento basal (Cuffey
y Paterson, 2010).

En cuanto a la deformación del lecho, el movimiento se genera por la transferencia
de tensión del glaciar al lecho, mientras más fácilmente el sustrato sea deformado me-
nores serán las fuerzas de resistencia, por lo tanto, mayor será deslizamiento (Cuffey y
Paterson, 2010). Cabe considerar que la deformación del lecho ocurrirá más rápidamente
si este se encuentra formado por sedimentos saturados en agua a una alta presión. Si
un glaciar descansa sobre un sustrato de este tipo la tasa de deslizamiento neta estará
condicionada por el deslizamiento del hielo a lo largo de la parte superior del sustrato y
de la deformación en profundidad dentro del sustrato.

Una teoría de deslizamiento de un glaciar sobre un lecho duro pero con obstáculos, la
planteó Weertman (1964), explicando a través de dos mecanismos como ocurriría (Figura
3.3). El más antiguo de ellos, llamado fenómeno de fusión por presión que indica que, si
se acumula presión en un lado de una protuberancia, se reduce el punto de fusión del
hielo en ese lado, por tanto, en el punto de fusión, el hielo se derrite y fluye hacia el lado
de baja presión donde se vuelve a congelar y así el glaciar puede entonces deslizarse. El
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otro mecanismo es el deslizamiento por fluencia, expone que todo el hielo se deforma de
manera viscosa, sin embargo, cuando una protuberancia interfiere con el flujo y produce
un exceso de tensión, aumenta la deformación, estas deformaciones permiten que el
hielo se estire y se comprima para poder moverse sobre y alrededor de la protuberancia.
A mayor protuberancia mayor la región de tensión aguas arriba y por lo tanto mayor será
la velocidad. Ambos mecanismos por si solo expresan velocidades insignificantes, pero
en conjunto representan deslizamientos apreciables.

(a) (b)

Figura 3.3: (a) Mecanismo de fusión por presión. (b) Mecanismo
de deslizamiento por fluencia. Las curvas discontinuas representan
líneas de flujo. Modificado de Paterson (1994).

Es importante tener en cuenta los factores que condicionan el movimiento, uno de
estos es el aumento de la presión de agua en el lecho que lubrica la interfaz con el
hielo, por lo que tener conocimiento acerca de la hidrología subglacial es fundamental
para entender el movimiento de los glaciares. Paterson (1994), menciona que no solo la
magnitud de la fuerza gravitacional controla la tasa de deslizamiento si no la naturaleza
del lecho glaciar, refiriéndose a lo lubricado que se encuentre, ya que no importará si el
lecho es competente o está formado de sedimentos si la presión de agua está muy por
debajo de la presión ejercida por el hielo y si se consigue una presión elevada se reducirá
el arrastre por fricción, teniendo una tasa de deslizamiento mayor.

El supuesto de que el agua se encuentra como una fina capa en la interfaz de hielo
y roca, también se ve acompañado por la existencia de cavidades (Cuffey y Paterson,
2010), bolsas a sotavento de las protuberancias del lecho rocoso (Figura 3.4), rellenas
de agua, donde las presiones son más bajas. Aumentan sus tamaños debido al exceso
de agua de deshielo superficial que penetran hacia el interior y además se aumenta la
separación entre hielo y roca (Paterson, 1994).
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Figura 3.4: Se observan las variables que definen el tamaño de una
cavidad formada en un lecho de “escalera inclinada”. Pi y Pw son
la sobrecarga de hielo y las presiones del agua, Pb el esfuerzo de
compresión normal donde el hielo descansa sobre la roca y τb el
arrastre basal general. Modificado de Paterson (1994).

De acuerdo a lo anterior, las velocidades de deslizamiento están directamente rela-
cionadas con la cantidad de agua de fusión y de las precipitaciones presentes, lo que
ocasionará por ejemplo que un glaciar temperado se mueva más rápido en verano que
en invierno.

3.2. Percepción remota
En las últimas décadas, el avance en la tecnología de la teledetección ha revolucio-

nado el estudio de la criósfera, ofreciendo información de lugares que antes eran inacce-
sibles para realizar mediciones in situ. Las técnicas de teledetección proporcionan datos
valiosos sobre de la capa de nieve y glaciares permitiendo la elaboración de modelos y
predicciones hidrológicas, aplicaciones climatológicas (Rott, 1984) y balances de masas
de diferentes glaciares a lo largo del mundo, ampliando la cobertura global de las zonas
de estudio y perfeccionando la información que ya se tenía en el siglo pasado. El desarro-
llo de los sensores de teledetección ha sido continuo en el tiempo y se vale de diferentes
principios de adquisición, variando desde instrumentos como la fotografía aérea, altíme-
tros láser, dispersómetros activos, radiómetros de microondas pasivos, sensores ópticos
espaciales y sistemas de radar de apertura sintética (SAR), entre otros. Estos dos últi-
mos siendo los más utilizados debido a la gran cantidad de satélites puestos en órbita
que proporcionan información en tiempo real y de fácil acceso. En base a lo anterior,
se hace fundamental el conocimiento de estos instrumentos, la forma de utilizarlos, sus
características y usos para mejorar el acceso a la información que se pueda tener en
especial, cuando no se logra mediciones en terreno.
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3.2.1. Fundamentos básicos

La percepción remota (“remote sensing”) o teledetección es la ciencia o arte de ad-
quirir información de un objeto, sin estar en contacto con él (Lindenlaub y Lube, 1976).
Se orienta esencialmente al cumplimiento de un doble objetivo. El primero, es el de reco-
ger información sobre la estructura, composición y dinámica de la superficie de la tierra
mediante unos dispositivos (sensores remotos) que recogen imágenes o registros espec-
trales a distancia, desde vehículos aéreos o espaciales y el segundo, el de manipular
información, analizar y restituir automáticamente, en forma numérica, gráfica y cartográfi-
ca (Obiols, 1973). La técnica para adquirir imágenes se basa en la interacción energética
entre la tierra y el sensor (Chuvieco, 1991), donde la información es obtenida mediante la
detección y el registro de la energía que es reflejada o emitida por objetos. Esta energía
electromagnética viaja a través del espacio como ondas electromagnéticas, pudiendo en-
contrar en el rango del espectro electromagnético desde longitudes de onda corta hasta
ondas de microondas (onda larga).

De acuerdo al tipo de energía electromagnética utilizada se distinguen dos tipos de
sensores. Los sensores pasivos si reciben radiación emitida o reflejada por la superficie
de la tierra o activos si generan su propia radiación electromagnética y captan la señal
reflejada. Los sensores pasivos corresponden a instrumentos electrópticos de captación
de imágenes que miden la energía electromagnética proveniente del sol que se refleja en
la superficie de la tierra (Díaz et al., 2015). Dado que los datos se colectan en frecuencias
cercanas o equivalentes al ojo humano, este tipo de sensores son incapaces de recoger
información en la oscuridad o cuando no se tiene las condiciones adecuadas (libre, de
nubes, neblina, polvo, granizo, humo, etc). Es posible encontrar satélites como Landsat,
Terra, Ikonos y Sentinel-2. Por otro lado, los sensores activos como radar o SAR envían a
la superficie terrestre señales de microondas y captan los ecos reflejados por los distintos
objetos ubicados en el terreno (Díaz et al., 2015). Su utilidad radica, que a diferencia de
los pasivos, las señales de microondas atraviesan obstáculos que es posible encontrar
antes de que la señal llegue a la superficie de la tierra, como nubes o partículas suspen-
didas en el aire. Ejemplos de estos son los radar TerraSar, Radarsat, ERS y Sentinel-1.

El espectro electromagnético corresponde a una representación de la energía que se
trasmite a través del espacio en forma de ondas electromagnéticas, las cuales poseen
cierta velocidad (c), frecuencia (f) y longitud de onda (λ), conectadas por la relación de:

c = fλ

Los sensores pasivos miden la energía en la región óptica del espectro que incluye
el ultravioleta, el visible, infrarrojo cercano y medio y el infrarrojo térmico, mientras que
los radares y SAR emplean la porción del espectro electromagnético (Figura 3.5), donde
se presentan las microondas, que tienen frecuencias entre 0.3 y 300 GHz (longitudes
de onda entre 1 m y 1 mm). Las ventajas de trabajar en esa parte del espectro es la
independencia de la iluminación solar y de las condiciones atmosféricas, lo que permite
recoger información en zonas cubiertas de nubes, como lo son la zona de estudio de esta
investigación (Chuvieco, 2002).

La interacción entre la energía solar con los materiales dependerá de la longitud de
onda. La trayectoria que realiza la energía desde el sol hasta la tierra y de vuelta hacia el
sensor atravesando varios medios puede ser (Nasa, 2013):
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Transmitida: La energía atraviesa de un medio a otro con un cambio en su veloci-
dad dependiendo del índice de refracción de los medios.

Absorbida: La energía se incorpora a la estructura molecular del material.

Reflejada: La energía regresa sin cambio con un ángulo de reflexión igual al ángulo
de incidencia.

Dispersada: La dirección de propagación de la energía cambia aleatoriamente.

Emitida: En una primera instancia la energía es emitida, luego absorbida y luego
re-emitida, generalmente con una longitud de onda mayor.

Figura 3.5: Espectro electromagnético basado en el rango de la lon-
gitud de onda. Modificado de Camps-Valls et al. (2011).

3.2.2. Radar de apertura sintética

El radar o detección de radio y alcance, consiste es un sistema eléctrico que transmite
ondas electromagnéticas de radiofrecuencia hacia una región de interés y luego las de-
tecta cuando estas son reflejadas. El proceso de detección se basa en cuatro principios
fundamentales (Olmsted, 1993):

La transmisión de una antena de pulso corto en una dirección precisa.

La detección en una dirección precisa el eco dispersado, muy atenuado proveniente
de un objetivo.

La habilidad de medir el tiempo de retardo entre la emisión y la detección y así la
distancia al objetivo.
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La habilidad de muestrear con un haz direccionado y examinar objetivo en áreas
grandes.

Dentro de los tipos de sistemas de radar que existen, aparece el radar de apertu-
ra sintética (SAR) que consiste en un sistema lateral que aprovecha el movimiento hacia
delante de la plataforma de radar para sintetizar una antena más larga (denominada aper-
tura sintética) a partir de una secuencia de adquisiciones realizadas con una antena más
corta, permitiendo obtener una mayor resolución terrestre que la altimetría de radar ordi-
naria (Cogley et al., 2011).

El mecanismo de adquisición de la imagen se realiza de la siguiente forma (Figura
3.6): Se tiene una antena de radar (rectángulo gris) de un tamaño reducido que se mueve
a una velocidad V a partir de una posición x1 a lo largo de la trayectoria de vuelo de
derecha a izquierda. Mientras se mueve transmite constantemente pulsos cortos de radar
y recibe ecos devueltos por objetos en el suelo, en este caso un objeto ubicado en el
punto P. Cada vez que el objeto es captado por el radar se representa en la imagen por
las variaciones posicionales en que se ubicaría la antena a medida que se desplaza de
un lugar a otro. Una vez obtenidas todas las adquisiciones entre la posición x1 y x2, se
combinan en un solo conjunto de datos denominado imagen SAR, que pareciera que fue
adquirida por una antena más larga (apertura sintética).

Figura 3.6: Geometría de observaciones para crear la apertura sin-
tética de un objeto P en una posición x0, a lo largo de la trayectoria.
Modificado de Meyer (2019).
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3.2.3. Características de SAR

A continuación, se describen conceptos y características relevantes asociado a los
radares de apertura sintética.

3.2.3.1. Distorsiones geométricas

Se debe tener en cuenta al momento de usar imágenes SAR, que debido a la geo-
metría de observación oblicua inherente a los sistemas de radar, las pendientes de la
superficie y las características similares de terreno, provocan distorsiones geométricas.
Las más relevantes son:

Escorzo (foreshortening): Efecto que ocurre en zonas de pendientes. En la ima-
gen la cara que apunta hacia la iluminación del sensor sufre de compresión en unos
pocos píxeles. La apariencia en estos sectores será más inclinada y brillante. Los
efectos de escorzo disminuyen al aumentar el ángulo de visión.

Inversión por relieve (Layover): Forma extrema del desplazamiento de la eleva-
ción o escorzo, en el que la parte superior de un objeto reflector (montaña) se en-
cuentra más cerca del radar (en la dirección de alcance) de lo que se encuentra las
partes inferiores del mismo objeto. Las imágenes de estos objetos parecieran estar
al revés hacia el radar, es decir, la parte superior del objeto se verá desplazada o
puesta por encima de su base (CCRS, 2001). Los efectos de la escala disminuyen
al aumentar el ángulo de visión.

La sombra: Es la región no iluminada por el radar debido a que es escondido por
un rasgo elevado de una escena. Los efectos de sombra aumentan al aumentar el
ángulo de visión.
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Figura 3.7: Ejemplo de imagen en terreno montañoso donde es posi-
ble observar los efectos de escorzo (foreshortening), sombras (sha-
dow) e inversión por relieve (layover). Imagen extraída de CCRS
(2001).

Tanto el escorzo como la inversión por relieve puede ser eliminada si se aumenta el
ángulo de visión, sin embargo, más grande será la sombra en la imagen. Es por esto
que las distorsiones de la imagen relacionadas a la topografía no se pueden eliminar por
completo (Meyer, 2019).

Otra de las distorsiones que se aprecian en una imagen SAR, es la de apariencia gra-
nulada que se asemeja al ruido de “sal y pimienta” y se denomina “moteado”. Este efecto
es el resultado de la interferencia de los muchos ecos dispersos dentro de una celda de
resolución. Una onda incidente de radar interactúa con cada elemento de la superficie
para así generar ondas reflejadas difusamente que se propagan en todas las direcciones.
La señal que recibirá el radar se compone de la suma (dirección y fase) de las ondas
reflejadas que logran llegar a la antena receptora. La operación de enfoque combina de
manera coherente las señales recibidas siendo el resultado la suma de la fase de las
ondas reflejadas difusamente, es la interferencia constructiva y destructiva de las señales
individuales y modula la intensidad de la señal en cada célula de resolución. La interferen-
cia constructiva representa un aumento de la intensidad promedio, produce pixeles más
brillantes y la destructiva representa una disminución de la intensidad promedio, produce
pixeles más oscuros (CCRS, 2001).

3.2.3.2. Resolución

En un sistema de SAR, la resolución tiene dos dimensiones, una en la dirección del
alcance o rango y otra en la dirección del azimut. El alcance se define como la distancia
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entre el radar y el objeto en la superficie en la dirección perpendicular al vuelo, mientras
que al azimuth es la distancia a lo largo de la trayectoria.

Resolución en rango o alcance: Corresponde a la distancia entre el sensor y el
objetivo. Se determina por las características del radar y las del procesador, depen-
de de la longitud de onda del pulso trasmitido, un pulso corto proporcionará mejor
resolución (CCRS, 2001).

Azimut: Se determina por el ancho angular del haz. Para que dos objetos puedan
ser identificados independientemente, deben estar separados en la dirección del
azimut por una distancia mayor al ancho de haz en el terreno (Figura 3.8). En un
SAR, la resolución en la dirección del azimuth dependerá del largo de la antena
sintética y es inversamente proporcional al tamaño de la antena real (CCRS, 2001).

Figura 3.8: Resolución. Imagen extraída de Raney (1998).

3.2.3.3. Ángulo de incidencia

Se refiere al ángulo entre la dirección de iluminación del radar y la normal a la superfi-
cie de la tierra. El ángulo de incidencia cambiara a lo largo de la dirección del alcance de
acuerdo con la altura del radar sobre la superficie de la tierra, por lo tanto, la geometría
de visualización de una misma imagen es diferente de punto a punto en la dirección del
alcance (CCRS, 2001).

Además, existe el concepto de ángulo de incidencia local que toma en cuenta la incli-
nación local de la superficie iluminada, este influirá en la brillantez de la imagen.
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Figura 3.9: Angulo de incidencia. Imagen extraída de Dobson y
Ulaby (1981).

3.2.3.4. Retrodispersión

Los SAR transmiten señales de microondas en un ángulo oblicuo y miden la potencia
que recibe la antena, la cual se relaciona con el coeficiente de retrodispersión (magnitud
física que contiene las propiedades del blanco). Su fórmula matemática se deriva de la
siguiente manera:

A partir de la fórmula de potencia:

PR = PT
GAσ

(4πR2)2

Donde, PR es la potencia recibida; PT es la potencia transmitida; G es la ganancia de la
antena; R es la distancia entre el radio y el blanco; A es el área efectiva de recepción de
la apertura de la antena y σ es la sección eficaz del radar. Se despeja σ y se calcula el
coeficiente de retrodispersión:

σ0 =

∑
σi
A

Donde,
∑
σi es la suma de las secciones eficaces individuales; A es el área del blanco

y σ0 es la sección eficaz del radar por unidad de área (Coeficiente de retrodispersión, sin
unidad).

Para obtener lo calculado y observado en las imágenes involucradas en este estudio,
se calcula el coeficiente de retrodispersión en decibeles, de la siguiente manera:

σ0
dB = 10logσ0
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La sección eficaz del radar no siempre es fácil de interpretar ya que se ve influenciado
por las características de la escena y de los parámetros del sensor. Dentro de la primera,
son dos los parámetros más importantes que impulsan a σ:

Rugosidad de la superficie: Describe cuanta energía de radar dispersa se dirige
de regreso al sensor.

A medida que aumenta la rugosidad, la cantidad de retrodispersión aumenta, de
modo que estas superficies poseen un σ, más alto que las lisas.

Las propiedades dieléctricas del objeto: Gobiernan como una señal de microon-
das de longitud de onda interactúa con un medio de dispersión. Estas propiedades
influyen en cuanta radiación entrante se dispersa en la superficie, cuanta señal pe-
netra en el medio y cuanta energía se pierde en el medio mediante la absorción. La
penetración de la onda va a depender de la longitud de onda del sensor. Siendo la
banda L la que alcanza mayores profundidades, seguidas de la banda C y X (Figura
3.10). Esta regla se aplica de mejor manera para superficies desnudas, ya que, si
existe gran densidad de un obstáculo hacia el suelo, la penetración de la señal se
verá influenciado por esa densidad (Meyer, 2019).

Figura 3.10: Penetración con diferentes longitudes de onda en dife-
rentes medios. Modificado de Meyer (2019).

Otra característica que influye en la penetración de una señal, es el contenido de
humedad, a mayor humedad menor será la penetración.
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3.2.3.5. Polarización de la señal

Se describe como la orientación del plano de oscilación de una señal en propagación.
Es importante su conocimiento ya que las señales en diferentes polarizaciones interac-
túan de manera diferente con los objetos del suelo, afectando el brillo de la imagen de
radar registrado en un canal de polarización específica.

(a) (b)

Figura 3.11: (a) Polarización de ondas electromagnéticas, vertical y
horizontal. Imagen extraída de FAO (1990). (b) Doble polarización,
vertical-vertical y horizontal-horizontal. Modificado de Meyer (2019).

La mayoría de los sensores de hoy en día están polarizados linealmente y trasmiten
formas de onda polarizadas horizontal (H) y/o vertical (V). Los sensores más recientes
tienen la capacidad de polarización dual o cuádruple, esto último quiere decir, que el
sensor alterna entre la trasmisión de forma de onda polarizada H y V y la recepción
simultanea de H y V, lo que genera imágenes polarizadas HH, HV, VH, VV (Figura 3.11).

En un SAR polarimétrico, cada canal prefiero un tipo distintivo de dispersión. De ma-
nera simplificada existen tres tipos de dispersores (Figura 3.12): (1) Dispersores de su-
perficie rugosa, como campos de baja vegetación y suelos desnudos (2) Dispersores de
doble rebote, incluye a edificios, árboles, postes de luz y (3) Dispersores de volumen,
como las copas de los árboles.

Si se quiere visualizar todas las polarizaciones de una sola vez se utiliza una imagen
RGB, en donde los colores rojo, azul y verde se asocian a cada polarización.
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Figura 3.12: Dispersores. Modificado de Meyer (2019).

3.2.3.6. Longitud de onda de un sensor

Los sensores SAR de manera general utilizan frecuencias de 1 a 90 GHz y se sub-
dividen de acuerdo a la Tabla 3.1 en las diferentes bandas de frecuencia. Como ya se
mencionó anteriormente, la longitud de onda está directamente relacionado con la capa-
cidad de penetración de la señal de microondas, de modo a que longitudes de onda más
largas, mayor penetración se alcanzará.

Tabla 3.1: Bandas de microondas. Tabla modificada de Meyer
(2019).

Bandas Frecuencia Longitud de onda
Ka 27-40 GHz 1.1-0.8 cm
K 18-27 GHZ 1.7-1.1 cm
Ku 12-18 GHZ 2.4-1.7 cm
X 8-12 GHZ 3.8-2.4 cm
C 4-8 GHZ 7.5-3.8 cm
S 2-4 GHZ 15-7.5 cm
L 1-2 GHZ 30-15 cm
P 0.3-1 GHZ 100-30 cm
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3.2.4. Satélites

A continuación, se describen las misiones satelitales asociada a cada imagen satelital
usada para desarrollar la pertinente investigación.

3.2.4.1. Misión Sentinel-1

La misión Sentinel-1 (es un SAR) comprende una constelación de dos satélites en
órbita polar (separados 180°) que operan día y noche y generan imágenes de radar de
apertura sintética. Consiste en la primera de las cinco misiones que la Agencia Espacial
Europea (ESA) ha desarrollado para el programa Copernicus.

Figura 3.13: Misión Sentinel-1. Imagen extraída de ESA (2020).

El satélite Sentinel-1A se lanzó el 3 de abril de 2014 y Sentinel-1B el 25 de abril del
2016. Estos instrumentos SAR, operan en banda C (5.4 GHz), a una altura aproximada
de 693 km, cada uno cuenta con un ciclo de repetición exacto de 12 días y trabajando
en conjunto de 6 días. Posee ángulos de incidencia entre 31° y 46°. Admite polarización
HH o VV y polarización dual (HH+HV o VV+VH). La geometría polar referida en el párrafo
anterior, quiere decir que mientras uno de los satélites viaja desde el polo norte hacia el
polo sur durante la mitad de su trayectoria, lo que se conoce como dirección de su órbita
descendente, el otro satélite viaja en sentido contrario desde el sur hasta el norte, en lo
que se conoce como órbita ascendente.
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Figura 3.14: Órbitas ascendentes y descendentes. Modificado de
Tre Altamira (2020).

Los productos que nos entrega Sentinel-1 se divide de acuerdo al tipo de proceso, en
SLC (“Single Look Complex”), GRD (“Ground Range Detected”), OCN (“Ocean”), que para
el caso de esta investigación se utilizará el segundo mencionado. GRD es un producto
SAR de nivel 1 que ha sido proyectado usando un modelo helipsoidal de la tierra. El
producto resultante tiene pixeles de resolución espacial cuadrados y un espaciado de
pixeles cuadrados, pudiéndose encontrar en tres resoluciones: Full Resolution (FR), High
Resolution (HR) y Medium Resolution (MR).

Por otra parte, se tiene que tener en cuenta el modo de adquisición de los datos, aquí
se utilizó el modo de franja ancha interferométrica (IW), la cual combina un ancho de
escena de 250 km con una resolución geométrica moderada de 5 metros de azimut y
20 metros de rango. Este modo adquiere las imágenes de tres sub-franjas utilizando la
observación de terreno con escaneo progresivo SAR (TOPSAR) (ESA, 2020). El principio
de escaneo es compartir el tiempo de operación del radar entre dos o más sub-franjas
separadas para obtener una imagen completa (SARMAP, UNESCO BILKO group, y Eu-
ropean Space Agency, 2008). De modo que los pulsos emitidos iluminaran un número
distinto de veces, así la franja que está en el centro tendrá muchos más pulsos que las
ubicadas en los extremos, produciendo una variación del brillo en el azimut. Considerar
que cada franja se procesa en forma separada.
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Figura 3.15: Modo de adquisición de Sentinel-1. Modificado de ESA
(2020).

3.2.4.2. Landsat

El programa Landsat es una serie de satélites de observación de la tierra gestionados
por la USGS y la NASA. Consta de 8 satélites puestos en órbita para la observación de la
superficie terrestre. El último satélite de la serie es Landsat 8, puesto en marcha el 11 de
febrero de 2013 y es el que se utiliza en esta investigación. Landsat 8 es un satélite óptico
de resolución media cuyo objetivo es proporcionar información para actividades relacio-
nadas con la agricultura, la educación, los negocios y la ciencia. Está formado de dos
sensores: Sensor operacional de imágenes de tierra (OLI) y un sensor infrarrojo térmico
(TIRS). OLI, que es el utilizado está formado de 9 bandas espectrales que van desde
lo visible pasando por los infrarrojos hasta el espectro de radiación de bajas ondas. Las
imágenes poseen resoluciones espaciales que oscilan entre los 15 y los 30 m (Geomatica
Ambiental, 2019).
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Figura 3.16: Landsat 8. Imagen extraída de ONDA (2020)

3.2.4.3. Sentinel-2

Flota de satélites diseñada como programa de vigilancia medioambiental, con el fin
de monitorear la variabilidad en las condiciones de la superficie terrestre, son parte del
programa Copernicus de la ESA. La misión consta de dos satélites idénticos en la misma
órbita separados por 180°, con un tiempo de revisita de 5 días. Sentinel-2a fue lanzado
el 23 de junio del 2015 y Sentinel-2B el 7 de marzo del 2017. Están formados por una
cámara multiespectral de alta resolución con 13 bandas espectrales, abarcando un campo
de visión de 290 km de ancho (ESA, 2020).

Figura 3.17: Configuración orbital Sentinel-2. Modificado de ESA
(2020).
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3.2.5. Radar de penetración terrestre (GPR)

Radar de penetración terrestre o sus siglas en inglés Ground Penetrating Radar (GPR),
es un método de radar geofísico no destructivo que produce una imagen de la sección
transversal del subsuelo poco profundo, la imagen resultante se conoce como radargra-
ma (Figura 3.18) (Pueyo-Anchuela et al., 2009). Se diseñó para la localización de objetos
y exploración del subsuelo. El principio de funcionamiento se basa en la propagación de
ondas electromagnéticas de alta frecuencia (entre 2.5 y 50 MHz) emitidas a partir de una
antena transmisora y la posterior recepción de la señal por una antena receptora. Las on-
das electromagnéticas propagadas en el medio se difractan, dispersan y reflejan desde
el subsuelo hacia la superficie, parte de estos reflejos, se producen en los límites en-
tre elementos con propiedades dieléctricas contrastantes, como el tamaño de grano del
material, la porosidad, el contenido de agua y las propiedades eléctricas de las mismas
partículas (Knight y Nur, 1987).

Figura 3.18: Ejemplo de radargrama, muestra las trazas cada vez
que se genera un pulso electromagnético, el eje x es en función de
la posición y el eje y en función del tiempo y profundidad.

A partir de las adquisiciones de GPR, es posible estudiar la reflexión en el lecho de
los glaciares, dado esto Gades et. al (2000) definió la potencia devuelta en una ventana
temporal como un valor de la potencia media por muestra, de la siguiente manera:

P =
1

2(t2 − t1 + 1)

[
t2∑
i=t1

A2
i

]
Donde t2 − t1 es la ventana de tiempo de retorno y A es la amplitud de la señal.
A partir de ella, Gades et. al (2000) definió la potencia de reflexión del lecho o en su

sigla en inglés Bed Reflection Power (BRP) como la potencia (P) definida en una ventana
de longitud T, centrada en el pulso reflejado en el lecho. Este factor se encuentra corre-
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gido por la profundidad, ya que la amplitud de la señal se reduce debido a la dispersión
geométrica y la absorción de la señal dentro del hielo. Además, se definió la potencia de
reflexión interna o en inglés Internal Reflection Power (IRP) como la potencia (P) en una
ventana fija, que comienza tras la llegada de la onda directa y finaliza cuando comienza la
ventana de BRP, a diferencia de la anterior, esta variable no se corrige por la profundidad.
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Capítulo 4

Metodología

En el siguiente capítulo se presentan los pasos a seguir para desarrollar la pertinente
investigación, organizándose en primer lugar las metodologías aplicadas para obtener las
características hidrológicas del manto nival, seguido de las velocidades superficiales de
los principales glaciares y finalmente la relación entre esas velocidades con los eventos
de deshielo.

4.1. Características hidrológicas

4.1.1. Adquisición y procesamiento de datos de radar de penetra-
ción terrestre (GPR)

Para la determinación de las características hidrológicas del manto nival y en especí-
fico la profundidad del nivel freático dentro del acuífero de neviza, se hizo uso de datos
GPR, los cuales fueron recolectados por el equipo del Centro de Estudios Científicos
(CECs) en una campaña de terreno realizada el 19 y 20 de mayo del 2019 en CHN. El
equipo utilizado consiste en una antena a bordo de helicóptero (Figura 4.1), diseñada y
modelada para operar a una frecuencia central de 20 MHz, la velocidad del helicóptero en
medición es de 20.5 m/s a una altura promedio de medición de 50 m. El sistema consta
de un generador de impulsos de alta tensión (2.4 kV), un receptor de señales, un GPS
geodésico para la georreferenciación precisa de los datos con una tasa de captura de
GPR base de 1 s y de GPS de radar de 0.2 s y un altímetro láser para el control de la
altitud de la antena sobre el hielo. La señal es capturada a una frecuencia de muestreo de
400 MHz (Gacitúa et al., 2015). Durante el levantamiento de la información se utilizó una
frecuencia máxima de repetición de pulso del transmisor (PRF) de 3 kHz. y un apilamiento
mínimo de trazas permitidas de 256.

Para procesar la información el equipo del CECs utilizó el software Reflexw 8.0.2 que
considera como parámetros de entrada al momento de importar la información, lo siguien-
te:

Incremento de tiempo: 2.5 ns

Número de muestras:8192

BIN Canal 1
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Elevación elipsoidal

Una vez importado a Reflexw, se crea archivo .bin en carpeta Raw Data y se aplican
una serie de filtros, como la corrección estática, filtro de Butterworth en una frecuencia
de 5 a 45 MHz. y se coloca las trazas equidistantes cada 1 m en caso de que los perfiles
realizados no se logren unir. Una vez unidos los perfiles, se realiza una migración de
ellos con el método de Kirchhoff utilizando una velocidad promedio de 0.173 m/ns para
espesor de neviza hasta la interfaz con la capa freática y de 0.168 m/ns para el espesor
de hielo, es decir interfaz entre hielo y roca. Finalmente se acorta el perfil de acuerdo a la
ubicación deseada (Oberreuter et al., 2014).

La persona encargada de procesar los datos en el CECs, identificó dentro del radar-
grama la superficie correspondiente al nivel freático y la superficie del campo de hielo,
ejemplo de esto se puede observar en la Figura 4.2. A partir de esta figura es posible
apreciar dos potentes reflectores, el primero en aparecer corresponde a la superficie del
campo de hielo (línea azul), seguido del nivel freático (línea roja). La superficie se en-
cuentra distante del nivel freático aproximadamente a 20 m en promedio y se aprecia
relación entre la pendiente del nivel freático con la pendiente superficial. Además, entre
el reflector de superficie y nivel freático es posible observar otros reflectores menos pro-
minentes correspondientes a la neviza, la cual se aprecia con un tipo de estratificación
correspondiente a la nieve de diferentes periodos. Abajo del reflector del nivel freático no
se logran apreciar claros reflectores y todo se observa más difuso y con ruido producto
de que la señal es absorbida por el agua que no permite que siga penetrando y alcance
mayores profundidades, existiendo una atenuación de esta.

Figura 4.1: Sistema de radar aerotransportado por helicóptero. Ima-
gen de helicóptero despegando con antena de radar desde Lodge
Terra Luna.

A partir de la capa reconocida como el nivel freático, el operador cálculo BRP, corres-
pondiente a la potencia de reflexión del lecho, que en este caso corresponde a la potencia
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de reflexión del nivel freático y IRP, la potencia de reflexión interna. Este último parámetro
se ha usado ampliamente en estudios sobre las propiedades del hielo y la presencia de
agua en sistema glaciares (Barzycka et al., 2020; Gacitúa et al., 2015; Pattyn et al., 2009).

Finalmente, se entregó como información a analizar 3 radargrama de los perfiles rea-
lizados sobre CHN, corregidos eliminando la distancia que existe entre la cota 0 y el
reflector azul de la Figura 4.2, que representan la distancia entre la antena y la superficie,
para no confundir la interpretación y 3 archivos shapefile de puntos, correspondientes a
los 3 perfiles realizados, cuya tabla de atributos contenía dentro de los parámetros más
importantes para este estudio: Coordenada x, Coordenada y, Zsup, Zbed, espesor, BRP
y IRP respectivamente para cada perfil. Zsup corresponde a la cota de la superficie del
campo de hielo, Zbed a la cota del nivel freático y espesor a la resta del Zsup- Zbed,
correspondiente a la profundidad del nivel freático.

Figura 4.2: Radargrama interpretados por el operador. La línea azul
corresponde a la superficie y la línea roja a la del nivel freático.

4.1.2. Modelación de la profundidad del nivel freático

A partir de los shapefile de puntos, cuyos datos están equidistantes cada 1 m, se reali-
zó un resampleo cada 100 m de los datos de modo de eliminar los efectos individuales
que se presentaban con esa mayor resolución. Posteriormente con la ayuda de los radar-
gramas y de la imagen óptica de Sentinel-2 del 21-04-2019, se filtró los perfiles quitando
los datos cuyos valores de la columna que contenía las profundidades del nivel freáti-
co no coincidían con lo observado en los radargramas o que presentarán inconsistencia
producto de estar afectados por elementos superficiales como grietas. Con el producto
generado se graficaron las profundidades del nivel freático con respecto a las variables
topográficas y de intensidades de retrodispersión S1, cuyas características se detallarán
más adelante.

A continuación, se utilizó la herramienta estadística de ArcGIS denominada “Geosta-
tiscal Analyst” para generar un modelo de la distribución de las profundidades del nivel
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freático, sin antes volver a resamplear los datos mencionados anteriormente, pero esta
vez a una distancia equidistante entre ellos de 1 km, para así hacer más óptimo el modelo.

El principio de la geo estadística, es que los datos geo espaciales se caracterizan por
su dependencia de la posición geográfica en la que se encuentran. Su fin es la caracte-
rización de un fenómeno natural, siendo una de sus técnicas la estimación de valores no
medidos. Para conocer tales valores se utilizan métodos de interpolación que hacen la
suposición de que existe una correlación espacial entre los puntos medidos y así estimar
valores en localizaciones de puntos no medidos.

El método geoestadístico de interpolación seleccionado, fue el de kriging y cokriging.
El método kriging pondera no solo la distancia entre puntos medidos y la localización
de la predicción, sino también tiene en cuenta las relaciones espaciales existentes entre
las mediciones, estas relaciones espaciales se cuantifican a través de la autocorrelación,
para lo cual se utiliza el semivariograma que es la función principal que describe la varia-
bilidad de un fenómeno en el espacio. Para realizar la mejor estimación posible, el modelo
requiere como requisito de entrada que los datos presenten una distribución normal. Para
esta investigación se comprobó que los datos de las profundidades del nivel freático, que
corresponden al parámetro de entrada cumpliera con esa premisa. Distintos métodos de
kriging han sido desarrollados, incluyen: kriging simple, ordinario, universal, probabilístico
y disyuntivo. En este estudio se utilizó el kriging ordinario, dado que es uno de los méto-
dos que se usa ampliamente en las ciencias de la tierra y es considerado como uno de
los mejores estimadores lineales insesgados porque apunta a minimizar la varianza de
los errores e intenta que el residuo medio o el error sea igual a 0 (Kiš, 2016; Hu et al.,
2005).

La ecuación para el método general de kriging, según Johnston et al. (2001) es:

Z∗ =
N∑
i=1

λ(i)Z(i)

Donde, Z∗ corresponde al valor estimado, λ(i) son factores de ponderación para mi-
nimizar la varianza y Z(i) son los valores medidos. Es posible, a partir de este método
obtener valores por encima o por debajo del valor real, por lo que el método se asegura
que las diferencias sean lo más pequeñas posibles.

El método de cokriging, se trata de un modelo híbrido que es capaz de incorporar
más de una variable para realizar la interpolación, emplea la correlación con parámetros
secundarios simultáneo a la autocorrelación espacial de la variable principal. La idea tras
el proceso es que al introducir variables secundarias el modelo de interpolación mejore.

La ecuación para el método general de cokriging, según Johnston et al. (2001) es:

Z∗ =

N1∑
i=1

λiZi1 +

N2∑
i=1

λjZj2

Donde, Z∗ corresponde al valor estimado, N1 y N2 son el número de medidas de la
variable primaria y secundaria, Zi1 y Zj2 valores medidos de la variable 1 en el punto i y la
variable 2 en el punto j, respectivamente y los λ son factores de ponderación. Esta fórmu-
la considera solo una variable secundaria, si se añaden más variables se le debe agregar
a la ecuación otro factor que sume a los demás valores. Las variables secundarias a
considerar corresponden los factores topográficos de alturas, pendientes y orientaciones

61



superficiales del campo de hielo y factores de intensidades de retrodispersión S1 como
los datos de polarización VH y VV de órbita ascendente y descendente respectivamen-
te. Estas variables antes de ser ingresadas al modelo de cokriging se evalúan calculan-
do el coeficiente de correlación de Pearson entre profundidad y variable secundaria en
MATLAB, a partir de la siguiente fórmula, según MathWorks (2021a):

ρ(A,B) =
1

N − 1

N∑
i=1

(
Ai − µA
σA

)(
Bi − µB
σB

)

Donde, ρ corresponde al coeficiente de correlación lineal de Pearson, N es el número
de observaciones escalares, µA y σA son la media y desviación estándar de la muestra
A, respectivamente y µB y σB son la media y desviación estándar de la muestra B. La
Tabla 4.1 muestra la interpretación que se puede establecer a partir de los valores del
coeficiente de correlación lineal de Pearson.

Tabla 4.1: Interpretación de la magnitud del coeficiente de correla-
ción de Pearson, según Hernández et al. (2018).

Rango de valores de ρAB Interpretación
0.00 ≤ |ρAB| <0.10) Correlación nula
0.10 ≤ |ρAB| <0.30) Correlación débil
0.30 ≤ |ρAB| <0.50) Correlación moderada
0.50 ≤ |ρAB| <1.00) Correlación fuerte

De la misma manera, utilizando MATLAB se evalúa si esa correlación lineal es signifi-
cativa utilizando el p-valor, obtenido de la prueba estadística t de Student, el cual indica
lo fuerte que es la evidencia para rechazar la hipótesis nula (H0) de que ρ sea igual a 0,
es decir que las muestras no estén correlacionadas. El p-valor, es el más pequeño valor
a partir del cual se rechaza H0 y se define matemáticamente según Willett (2016) como:

p− valor = inf [α : t∗ > τα]

Donde, t* corresponde al estadístico de prueba de t de Student; τα es el umbral que
minimiza la probabilidad de error de la prueba estadística y es el que contiene al p-valor.
Los valores de p oscilan entre 0 y 1 y se utiliza el criterio de que para rechazar H0 los
valores de p deben ser menores a 0.05.

Los datos de las variables secundarias utilizadas se extrajeron de la plataforma de
GEE, las alturas provienen directamente del DEM ALOS PALSAR y las pendientes y
orientaciones se obtienen a partir de las herramientas slope y aspect incorporadas en
GEE, que funcionan de la misma manera que las herramientas del mismo nombre en
ArcGIS. Con respecto a las intensidades de retrodispersión S1, la adquisición de estas
imágenes se detalla en la siguiente sección 4.2. Todas las variables aquí consideradas
son descargados a una resolución de 100 m/px.

Dentro de estos modelos para cuantificar la dependencia espacial entre mediciones
se utiliza el semivariograma, que se mencionó anteriormente y la covarianza. El semiva-
riograma es la representación de la función de la semivarianza empírica o experimental,
definida según Matheron et al. (1962) como:
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y(h) =
1

2N(h)

[
n∑
i=1

[Z(xi)− Z(xi + h)]2

]
Donde N es el número de pares de datos separados por la distancia h, Z(xi) represen-

ta el valor de la variable en la posición xi y Z(xi+h) es el valor de la variable a la distancia
xi+h. A partir del semivariograma es necesario ajustar una función para cuantificar la va-
riabilidad espacial o auto correlación conocido como semivariograma teórico. La función
a modelar para parametrizar la dependencia espacial es el modelo exponencial. Además,
se ajustaron otras variables como el vecindario, que limita los datos a un área específica
y encierra los puntos que serán usados para la predicción de valores en localización de
valores no medidos, dentro de esta área es posible establecer el máximo y mínimo de
mediciones. Los parámetros antes mencionados se presentan en la Tabla 4.2.

Tabla 4.2: Parámetros modificados para cuantificar la variabilidad
espacial.

Parámetros Características
Tipo de modelo Exponencial
Tipo de vecindario 4 sectores en 45°
Máx y min. de puntos 5 y 2

Posteriormente, para tener una idea de que tan bien el modelo predice los valores
en ubicaciones desconocidas, la validación cruzada y validación ayudarán a tomar una
decisión informada sobre que modelo proporciona la mejor interpolación. Las métricas
estadísticas obtenidas en este proceso indicarán si el modelo y/o los valores de sus pa-
rámetros son razonables. El cálculo de ambas validaciones se realiza reteniendo una
muestra de datos y realizando una posterior predicción en la misma ubicación de estos
datos, de esta manera se logra comparar el valor predicho con el valor observado y a
partir de eso obtener información útil sobre los modelos aplicados.

Las diferencias entre validación cruzada y validación es que la primera ocupa todos
los datos para estimar el cálculo de las métricas estadísticas, un ejemplo de lo anterior
se observa en la Figura 4.3, donde se observan 10 puntos de datos distribuidos alea-
toriamente. La validación cruzada omite el punto rojo y utiliza a los otros 9 puntos para
predecir la ubicación de ese punto. A continuación, se comparan los valores predichos
con los valores reales y se repite este procedimiento para los otros puntos y así sucesiva-
mente, las métricas estadísticas son obtenidas dentro del mismo proceso que genera los
modelos de kriging y cokriging, esperando que los errores de predicción sean mínimos.
Por otro lado, la validación elimina parte de los datos y tan solo ocupa la parte restante
(datos de entrenamiento) para desarrollar los modelos de tendencia que se usaran para
la predicción. En este estudio se eliminó el 30 % de los datos utilizando la herramien-
ta “Create Subsets o Crear Subconjunto” de ArcGIS que selecciona los puntos con los
que trabajará de manera aleatoria, creando dos conjuntos de datos, uno para realizar los
modelos de kriging y cokriging (datos de entrenamiento) y un segundo conjunto (datos
de prueba) para compararse con los valores modelados y posterior realizar el cálculo de
obtención de las métricas estadísticas. Este último paso se realiza de manera manual
aplicando las respectivas fórmulas que se mencionarán a continuación.
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Figura 4.3: Ejemplo de proceso de validación cruzada. Imagen ex-
traída de Johnston et al. (2001).

Ambas validaciones calculan las siguientes métricas estadísticas:

Error estándar promedio (ASE):

ASE =

√∑n
i=1 σ̂(si)

n

Error promedio estandarizado (MS):

MS =

∑n
i=1(Ẑ(si)− z(si)σ̂(si))

n

Raíz media cuadrática (RMSE):

RMSE =

√∑n
i=1(Ẑ(si)− z(si))2

n

Raíz media cuadrática estandarizada (RMSS):

RMSS =

√∑n
i=1[(Ẑ(si)− z(si))σ̂(si)]2

n

Diferencia absoluta entre RMSS y ASE

Donde, σ̂(si) es el error estándar de predicción para la ubicación si; n es el número de
observaciones totales; Ẑ(si) es el valor predicho de la validación cruzada en si; z(si) es
el valor observado en si.

Para la selección del mejor modelo se debe comprobar lo siguiente:

1. RMSE, indica que tan cerca el modelo predice los datos observados, mientras más
pequeño más óptimo el modelo.

2. Menor diferencia entre RMSE y ASE, indica un mejor ajuste del modelo.

3. MS debe estar cerca de cero y RMSS cerca de 1 para que los errores de predicción
sean válidos.
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Además, de las métricas estadísticas para determinar la precisión del modelo, se ge-
neró un mapa de error estándar de predicción, para cuantificar la variación entre el valor
real y el predicho. Se creó mapa de error estándar de predicción solo para el mapa final
de profundidad del nivel freático.

La visualización del esquema de procesamiento de esta sección se presenta en la
Figura 4.4.

Figura 4.4: Diagrama de flujo modelos de kriging y cokriging.

Para más detalle acerca del método de interpolación de kriging y cokriging se debe
consultar a Johnston et al. (2001).
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4.1.3. Potencial hidráulico

Además de interpolar la profundidad del nivel freático a partir de la superficie Zbed
correspondiente a la cota del nivel freático se calculó el potencial hidráulico usando la
fórmula de Shreve (1972), el cual establece la siguiente relación:

Φ = ρwgB + fρig(S −B)

Donde, Φ es el potencial hidráulico; ρw es la densidad del agua; ρi es la densidad
del hielo; g es la gravedad; S es la superficie de elevación del glaciar; B la superficie de
elevación del lecho y; f es un factor entre 1 y 0.

Puesto que esa fórmula está enfocada en calcular el agua ubicada entre el hielo y el
lecho del glaciar y lo que se pretende calcular en este estudio es el flujo de agua dentro
del glaciar, en específico dentro de la neviza, asumiendo que no existe variaciones de
presión por causa de este material, el potencial hidráulico solo dependerá de la masa
de agua y la elevación (Benn y Evans, 2010) y por lo tanto se utilizará el término de la
izquierda conocido como potencial de elevación, quedando de la siguiente manera:

Φ = ρwgB

donde, B es la superficie de elevación del agua.

4.2. Extensión y ubicación del acuífero de neviza

4.2.1. Base de datos y pre-procesamiento

De manera de ampliar la extensión de los perfiles GPR y proporcionar una cobertura
total al área de estudio, el uso de imágenes satelitales se vuelve fundamental.

Para la determinación de la ubicación y extensión del acuífero de neviza, se utili-
zó como base de datos las mediciones de retrodispersión (σ0) de las imágenes SAR,
Sentinel-1 (1A y 1B) de banda C obtenidos de la interfaz de programación de Python
de Google Earth Engine (GEE), en modo de franja ancha (IW) procesados en formato
GRD (Ground Range Detected) con polarización dual adecuada para la zona de estudio,
es decir, transmisión-recepción vertical-vertical (VV) y vertical-horizontal (VH). En total se
obtuvieron dos conjuntos de datos de Sentinel-1 (S1), uno para polarización VV y otro pa-
ra VH, es decir, los datos de pases ascendentes y descendentes para cada polarización
se ordenaron por fecha de adquisición en una sola colección para VV y lo mismo sucedió
para el caso de VH, procesándose por separado cada conjunto.

Los periodos analizados contemplan el inicio de las mediciones de Sentinel-1A (oc-
tubre 2014) hasta octubre 2020. La cantidad de imágenes obtenidas en cada periodo
depende de la revisita del satélite y del recorrido especifico del satélite por el área de
estudio (Figura 4.5). Es posible notar que la densidad de datos aumenta a partir del 2017,
con la incorporación en el año 2016 del satélite Sentinel-1B.
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Figura 4.5: Distribución espacial por píxel de la disponibilidad de
datos entre inicio de las mediciones de Sentinel-1A hasta octubre
2020 en polarización VH de órbitas ascendentes y descendente. La
distribución espacial para VV es la misma.

La ventaja de utilizar GEE, es la facilidad de acceder a recursos informáticos de alto
rendimiento y procesar grandes conjuntos de datos geoespaciales (Di Tullio et al., 2018),
es decir para el caso de este objetivo no fue necesario descargar las imágenes satelitales
ya que se procesaron en la misma aplicación de Python ofrecida por GEE, almacenán-
dose en el Drive de la cuenta de Gmail asociada a la plataforma. Además, para el caso
de las imágenes Sentinel-1, GEE utiliza los siguientes pasos de pre-procesamiento para
derivar el coeficiente de retrodispersión de cada píxel (GEE, 2020):

Aplicación de archivo de órbita, actualiza los metadatos de la órbita con un archivo
de órbita restituido.

Eliminación de ruido de borde GRD, elimina el ruido de baja intensidad y los datos
no válidos para los bordes de la escena.
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Eliminación del ruido térmico, elimina el ruido aditivo en las subfranjas para escenas
en los modos de adquisición de múltiples franjas.

Calibración radiométrica, calcula la intensidad de retrodispersión utilizando los pa-
rámetros de calibración del sensor en los metadatos GRD.

Corrección del terreno (ortorectificación), convierte los datos de la geometría del
rango terrestre, que no tienen en cuenta el terreno a σ0 utilizando el DEM de 30
metros STRM o el DEM ASTER para latitudes altas (más de 60° o menos de -60°).

Además de las correcciones realizadas por GEE, Vollrath et al. (2020) sugirió una
corrección adicional de pendientes radiométricas basada en ángulos para imágenes S1
de la plataforma de GEE que sirve para mejorar la señal de retrodispersión en zonas
donde existen gran dispersión. Para realizar tales modificaciones propuso dos modelos,
el primero optimizado para ser aplicado en zonas de alta vegetación, donde se asume una
dispersión de volumen en el suelo y el segundo optimizado para la dispersión superficial
y para ser utilizado en entornos urbanos o para el análisis de las características del suelo,
como la humedad y rugosidad. Dado que la zona de estudio se caracteriza por gran
cantidad de montañas y parte del objetivo es estudiar el agua en profundidad, el modelo
de superficie es el óptimo para ser utilizado.

Para realizar las correcciones se procede de la siguiente manera:

1. La retrodispersión (σ0) debe reconvertirse de decibeles a su escala original de po-
tencia lineal, debido a que los datos al calibrarse por la sección transversal se ven
afectados por el ángulo de incidencia:

γ0 =
σ0

cos θi

Donde, γ0 es la retrodispersión en potencia lineal; θi es el ángulo de incidencia,
correspondiente al ángulo entre la dirección normal de la tierra plana y la dirección
de retrodispersión y en GEE es posible encontrarlo como una banda auxiliar en cada
imagen de S1.

2. Se calcula la relación entre la imagen y la geometría del terreno mediante la defini-
ción de los siguientes ángulos:

La pendiente en el rango αr:

αr = arctan(tan(αs) cos(φr))

Donde, αs es el ángulo de aspecto de la pendiente en relación al norte verda-
dero (se obtiene a partir de un DEM, calculando la interpolación de los valores
de altura de un píxel respecto a sus vecinos, obteniendo así los ángulos de
orientación); φr se define: φr = φi − φs, donde φi es la dirección del rango, co-
rrespondiente al ángulo en el plano horizontal con respecto al norte verdadero,
el cual se calcula a partir del mapa de orientación y φs es la inclinación de la
pendiente (calculado a partir del DEM). El DEM utilizado corresponde a ALOS
PALSAR con una resolución de 30 m/px.
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Aspecto de la pendiente en el azimuth αaz :

αaz = arctan(tan(αs) sin(φr))

Por lo tanto, el segundo modelo que describe al terreno como una superficie de dis-
persores isotrópicos con una densidad de dispersores constante por unidad de superficie
inclinada, se define:

γ0f = γ0
cos (αaz) cos (90− θi + αr)

cos (90− θi)
Donde, γ0f corresponde a la retrodispersión en terreno plano; γ0 al coeficiente de re-

trodispersión en terreno inclinado.
De ahora en adelante el coeficiente de retrodispersión se referirá como γ0f y de mide

en decibelios (dB).
Además de derivar un nuevo coeficiente de retrodispersión para disminuir el efecto

de la intensidad de retrodispersión en zonas montañosas, se aplica un filtro morfológico
eliminando de la imagen las zonas con sombras y efecto de layover a partir de un buffer
circular enmascarando tales efectos a partir de un buffer derivado de Vollrath et al. (2020).

4.2.2. Detección y mapeo del acuífero de neviza

La metodología ocupada en esta sección, se basa en lo planteado por Brangers et
al. (2020) los cuales proponen que la detección de acuíferos de neviza se basa en un
retraso en la congelación del agua de deshielo dentro de la neviza sobre la capa freática,
producto del efecto aislante de las altas tasas de acumulación de nieve.

Para mapear las ubicaciones de acuíferos de neviza, se aplica el siguiente criterio:
la diferencia entre γ0f a principios de otoño (marzo, cuando se retrasa la congelación) en
relación con el fin del invierno (agosto, cuando la acumulación de nieve está cerca del
máximo (Bravo et al., 2019) o en su defecto octubre, debe superar el umbral de diferencia
de 9.4 dB. El criterio se basa en la observación de que el γ0f de principios de otoño es
bajo en ubicaciones donde existe agua líquida y es relativamente más alto donde estos
no se ubican.

Para realizar esta detección, las imágenes agrupadas en polarización VH y VV con
imágenes en órbitas ascendente y descendente respectivamente, se filtran mensualmen-
te para cada año y se agrupan dependiendo del periodo al que correspondan para realizar
la sustracción de píxeles, es decir, para el 2017 se crea el subconjunto de las imágenes
que están en el mes de marzo que posteriormente se unirán al subconjunto de las imáge-
nes que están en marzo del 2018, 2019 y 2020. De igual manera para agosto u octubre,
se crea el subconjunto de imágenes de octubre 2016, que posteriormente se unirán a las
imágenes de agosto 2017, octubre 2018 y agosto 2019. Finalmente, se realiza la sustrac-
ción entre los conjuntos de agostos, octubres de todos los años con respecto al conjunto
de los marzos de todos los años. En importante mencionar, que el reemplazo de imáge-
nes de agosto por octubre ocurre por que no existe o es escasa la cobertura en el mes
reemplazado.

El esquema de procesamiento se observa a continuación:
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Figura 4.6: Diagrama de flujo para la detección de acuíferos de ne-
viza con S1.

4.3. Velocidades superficiales

4.3.1. Base de datos

Para el cálculo de las velocidades, se descargaron una serie de imágenes S1 en la
interfaz de programación de Python de GEE, con las características nombradas en el
capítulo anterior a una resolución de píxel de 10 m. Se fijaron regiones específicas en
las lenguas de 15 glaciares (Figura 4.7), mencionados en la Tabla 4.3. Para el caso de
los glaciares ubicados hacia el este, existen imágenes que presentan gran cantidad de
ruido, es por eso que antes de descargarlas se filtró esas imágenes eliminando el ruido
presente. Además, algunas imágenes en fechas determinadas cubren áreas específicas
con dos escenas separadas por una línea que no posee información, es por eso que
se hace necesario aplicar funciones y herramientas de programación que permita juntar
estas dos escenas en una sola imagen.
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Tabla 4.3: Resumen de cantidad de imágenes descargadas para las
áreas señaladas en la Figura 4.7.

Glaciares N° de imágenes órbi-
ta ascendente

N° de imágenes órbi-
ta descendente

Acodado 138 182
Benito 166 219
Colonia 248 166
Exploradores 248 220
Grosse 248 220
Gualas 104 220
HPN1 166 219
Leones 248 169
Nef 248 167
Pared Norte 109 143
Reicher 243 220
San Quintín 166 220
San Rafael 109 220
Soler 248 167
Steffen 166 218

Figura 4.7: Rectángulos representan las regiones glaciares delimi-
tadas para el cálculo de las velocidades.
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4.3.2. Métodos y procesamiento

El procesamiento de las imágenes para el cálculo de las velocidades, se realizó uti-
lizando ImGRAFT, una caja de herramientas de seguimiento de características (offset
tracking) y georectificación de imágenes. ImGRAFT es un código abierto, completo y
adaptable desarrollado en MATLAB, que combina la georeferenciación, georectificación
y el seguimiento de características de las imágenes, para determinar en este caso las
velocidades de los glaciares efluentes de CHN. Aparte de ser un método sencillo es eco-
nómico y de fácil acceso, se descarga desde http: //imgraft.glaciology.net.

La caja de herramientas se desarrolló originalmente para imágenes oblicuas terres-
tres, observando su aplicación en el glaciar Engabreen, Noruega por Messerli y Grinsted
(2015), pero es posible adaptarlo a imágenes satelitales, como lo observado en Darvishi
et al. (2018) y en Groenlandia, en cinco glaciares de salida a partir de imágenes Landsat
8 de Messerli et al. (2014).

Para determinar el desplazamiento del hielo, ImGRAFT utiliza principalmente, la fun-
ción denominada “Templatematch”, que corresponde a un algoritmo de correlación cruza-
da normalizada estándar, quien se centra en texturas y patrones visibles en la superficie
del glaciar. El procedimiento se basa en rastrear características entre pares de imágenes
A y B. La imagen A corresponde a una plantilla y la imagen B se refiere a la imagen de
búsqueda, ambas conforman un par de imágenes, donde la imagen A es primera imagen
en el tiempo y la B es la imagen posterior (Messerli y Grinsted, 2015). La imagen de
búsqueda se escanea, dentro de una ventana de búsqueda definida para cada glaciar de
acuerdo al tamaño que generará mayor coincidencia (Tabla 4.4), preocupándose que esta
región siempre debe ser más grande que la plantilla. Posteriormente se busca la misma
textura y patrón contenidos en la plantilla de la imagen B. Lo descrito en este párrafo se
visualiza en la Figura 4.8.
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Figura 4.8: Diagrama esquemático para mostrar los componentes
involucrados en el proceso de coincidencia de plantillas o “Template-
match”. Se extraerá una única plantilla de imagen A para cada punto
definida en la cuadrícula (Figura 4.9). Imagen extraída de Messerli
y Grinsted (2015).

Figura 4.9: Se observa cuadrícula regularmente espaciada en la
imagen de la izquierda y los puntos seguidos en la imagen de la
derecha. El color amarillo representa una buena coincidencia entre
el par de imágenes. Imagen extraída de Messerli y Grinsted (2015).
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4.3.2.1. Ajustes y filtros

La primera modificación al programa fue hacerlo iterativo, es decir que no solo calcu-
lara las velocidades entre dos imágenes, sino que lo hiciera para todo el conjunto consi-
derando como límites, el cálculo de velocidades en un tiempo mayor a 10 días y menor
a 36 días. En segundo lugar, se modificó el coeficiente de la señal de ruido, el cual se
puede hacer variar de modo que la coincidencia entre las plantillas sea la más adecuada,
en este caso para todos los glaciares el valor fue de 2.5. En tercer lugar, el tamaño de
la celda, se hizo variar entre 5 a 30 m de acuerdo a la mejor visualización de la informa-
ción con respecto al tamaño de cada glaciar. En cuarto lugar, se mapeo las imágenes
considerando solo la lengua de los glaciares, para realizar más rápido el seguimiento de
características dentro de la plantilla de búsqueda. Finalmente, el tamaño de la imagen y
ventana de búsqueda, inspeccionando los tamaños que mejor se ajusten al área de cada
glaciar. Estos últimos parámetros se detallan en la Tabla 4.4.

Además de los ajustes ya mencionados se aplicó un filtro de dirección de flujo, el cual
consiste en filtrar las direcciones de las flechas que no coinciden con la dirección del
flujo del glaciar, para eso se utilizó el DEM ALOS PALSAR a una resolución de 25 m/px,
suavizándolo a partir de la función ”Kernel.square”, que actúa como un filtro paso bajo
promediando los 10 píxeles alrededor de un píxel principal. Posteriormente a partir de ese
DEM y con la función ”aspect” de GEE, se obtuvo el mapa de orientación de superficies.
De este modo si el raster de orientación indicaba que el glaciar fluía hacia la izquierda y
existían flechas apuntando en otra dirección se eliminaban cuando la diferencia entre la
orientación que entregaba ImGRAFT y la que entregaba el mapa de orientación superará
los ángulos (ángulo de flujo) de 50° y en el caso límite de 70° (Tabla 4.4).

Tabla 4.4: Ajustes y filtros aplicados a cada glaciar. El tamaño de
celda, es la resolución espacial del campo de velocidades obtenido
y se mide en m/píxel al igual que la imagen y ventana de búsqueda.

Glaciares Tamaño de
celda

Tamaño imagen
de búsqueda

Tamaño ventana
de búsqueda

Ángulo de
flujo (°)

Acodado 30 80 90 70
Benito 10 80 100 50
Colonia 20 80 90 70
Exploradores 10 70 90 70
Grosse 10 80 100 70
Gualas 10 80 100 50
HPN1 10 80 100 50
Leones 10 80 100 50
Nef 20 90 100 70
Pared Norte 20 80 100 70
Reicher 5 70 80 50
San Quintín 20 80 100 70
San Rafael 10 70 100 50
Soler 10 80 100 50
Steffen 20 80 90 70
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4.3.2.2. Selección de Datos y almacenamiento

Una vez obtenido el campo de velocidades para las distintas fechas se pasó a selec-
cionar puntos específicos sobre la imagen que representaran zonas características del
flujo del glaciar, es decir, se generaron perfiles a lo largo de la línea de flujo de la lengua
glaciar de modo de extraer en esas ubicaciones las velocidades. Los valores obtenidos
se extrajeron tomando una ubicación a una resolución de píxel de acuerdo a la columna
denominada “Tamaño de celda” en la Tabla 4.4 y promediando los 9 valores que rodeaban
a esa selección. Posteriormente, dado que la cantidad de puntos sobre la línea central
del flujo fue extensa, se filtró seleccionando los que representaran el grueso de la infor-
mación, por lo que fue necesario aplicar un filtro de densidad de datos, de modo que los
puntos seleccionados para el cálculo de las velocidades debían estar como mínimo en el
30 % de los resultados y en el caso límite en el 10 %.

Posteriormente esa información se almacenó en archivos de texto, organizados de
la siguiente forma: Año, mes día, coordenada X, coordenada Y, valor absoluto de la ve-
locidad, promedio, mediana, desviación, varianza y cantidad de puntos, siendo estos 5
últimos parámetros, obtenidos a partir de los datos que rodean al punto seleccionado.
Los gráficos de velocidades que se presentan en la sección 5.3, corresponden a medi-
ciones que se extrajeron de esta forma, seleccionando ubicaciones en el inicio, centro y
término de la lengua glaciar (Figura 4.10).

4.4. Relaciones entre velocidades superficiales e inten-
sidades de retrodispersión S1

En el estudio de glaciares, con frecuencia se intenta relacionar dos procesos o fe-
nómenos que ocurren a lo largo del tiempo, pero estos fenómenos analizados muchas
veces se comportan de manera compleja y son difíciles de relacionar con otras varia-
bles que modelan al sistema, por lo que la búsqueda de tendencias y periodicidades
es de vital importancia para entender el comportamiento de los glaciares. Para estudiar
estas periodicidades existen métodos como la transformada de Fourier que descompo-
ne las señales en funciones armónicas y examina las periodicidades en el dominio de
las frecuencias asumiendo que los procesos subyacentes son estacionarios en el tiempo
(Grinsted et al., 2004). Pero existen otras herramientas como el análisis de ondículas o
Wavelet, en inglés, que expande las series de tiempo en el espacio de las frecuencias
temporales de forma que logra encontrar periodicidades intermitentes localizadas. Este
análisis de frecuencia de tiempo divide una señal que varía en el tiempo en intervalos de
tiempo lo suficientemente cortos como para que la señal sea esencialmente estacionaria
en cada sección, estima el espectro sobre ventanas deslizantes y permite visualizar como
cambia el contenido de frecuencia de la señal con el tiempo (MathWorks, 2021b).

El análisis de ondículas, se utiliza para obtener representaciones de tiempo-frecuencia
de una señal continua, transformando una señal en versiones escaladas, calculando de
esta manera la transformada de ondículas continua (con su sigla en inglés, CWT: Conti-
nuous Wavelet Transform), definida como:

W (a, τ) =
1√
|a|

∫ ∞
−∞

f(t)ψ(
t− τ
a

)dt
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Donde, ψ representa la familia de las funciones llamadas ondículas; a representa un
parámetro de escala; t el tiempo y; τ la localización de la función f(t). La idea detrás del
CWT es aplicar la ondícula como un filtro pasa-banda a la serie temporal y de ahí derivar
una unidad de energía, que despliega las características de un proceso en el plano del
espacio de escala.

A partir de dos CWT se calcula la transformada de ondículas cruzadas (XWT: Cross
Wavelet Transform) que exponen la potencia común entre dos series de tiempo, se deduce
de la siguiente forma:

WXY (a) = WX(a)xW Y ∗(a)

Donde, X e Y representan dos series de tiempo; WX es el CWT de la serie X y W∗Y

es el conjugado complejo de WX de la CWT de la serie tiempo de Y.
Finalmente, el método calcula la coherencia de ondículas (WTC: Wavelet Coherence)

que logra encontrar una coherencia significativa aunque la potencia común de dos series
de tiempo sea baja, se calcula como sigue, apreciándose que la fórmula se asemeja a la
de un coeficiente de correlación tradicional:

R(y, x1) =
ς[W (y, x1)]

ς[W (y)]ς[W (x1)]

R2(y, x1) = R(y, x1)Ṙ(y, x1)∗

Donde, R(y,x1) es la medida de la coherencia de ondículas entre las series de tiempo
x1 e y; R2(y,x1) es la medida al cuadrado de la coherencia de ondículas; W(y,x1) es la
transformada de ondículas cruzadas; W() la transformada de ondículas continua ;y ς el
operador de suavizamiento.

En el presente estudio a partir de la series de tiempo de velocidades superficiales de
los glaciares obtenidas de ImGRAFT, detallada en la sección anterior, en las mismas ubi-
caciones de donde se seleccionaron las velocidades a graficar (zona terminal, central e
inicial de la lengua glaciar), se extrajeron utilizando la plataforma de GEE, las series de
tiempo de intensidades de retrodispersión S1 en polarización VH y VV de órbita ascen-
dente y descendente respectivamente en el rango de tiempo desde el 2017 a agosto del
2020. En GEE las intensidades se calcularon a partir del promedio de los píxeles que es-
tuvieran dentro del buffer de 50 m alrededor de la posición seleccionada, que como ya se
mencionó coincide con la posición de la cual se extrajo la velocidad. Estas intensidades
vienen a representar los eventos de deshielo, al observar disminuciones en la intensidad
de retrodispersión, al existir presencia de agua por el deshielo ocasionado.

A continuación, a partir de las dos series de tiempo (velocidad e intensidad de re-
trodispersión S1), antes de realizar el análisis de ondículas, es necesario comprobar los
histogramas de las series de tiempo para asegurar de que no estén los datos demasiado
lejos de la distribución normal. En el caso de las series de tiempo que sí lo estaban, es
necesario aplicar una transformación analítica simple que en este caso fue la transfor-
mación simple a percentiles, que aparte de realizar la transformación se asegura de no
contar con valores atípicos. Una vez realizado lo anterior, se aplicó el código de MATLAB
proporcionado por Grinsted et al. (2004) para calcular la transformada de ondículas con-
tinua (CWT), la transformada de ondículas cruzada (XWT) y la coherencia de ondículas
(WTC).
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Con los gráficos obtenidos en este proceso se le da interpretación a lo observado en
cada uno de ellos.

Figura 4.10: Puntos sobre las lenguas de los glaciares a partir de la
cual se extrajeron las series de tiempo de intensidades de retrodis-
persión S1 y velocidades superficiales. Imagen de fondo: Sentinel-2
21-04-2019.

Para entender la interpretación que se puede realizar a partir de estos gráficos, a
continuación, se presentan las Figuras 4.11 y 4.12 utilizadas en el paper de Grinsted et
al. (2004), a partir de las cuales se calcularon el CWT, XWT y WTC de las series de
tiempo geofísicas del Índice de Oscilación del Ártico (AO) y la extensión máxima del hielo
Marino del Báltico (BMI).

En primer lugar, es necesario saber que las transformadas y coherencias de ondículas
mencionadas se grafican en un escalograma, correspondiente a una representación que
en el eje horizontal muestra el tiempo y en eje vertical los ciclos de periodo (en días en
potencia de 2). Dentro de este gráfico es posible observar varios colores, que representan
la potencia de la señal. En el caso del color azul se representan a las bajas potencias y
del color rojo a las altas. Además, cuenta con elementos como una línea gruesa de co-
lor negro que indica a la potencia con un 5 % de nivel de significancia y una línea negra
más fina correspondiente al cono de influencia (COI). Desde la esquina donde se ubican
los ejes hasta COI, área sombreada, son las áreas potencialmente afectadas por arte-
factos de efecto de borde. Estos efectos surgen de áreas donde las ondículas estiradas
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se extienden más allá de los bordes del intervalo de observación. Dentro de la región no
sombreada, se está seguro que la información proporcionada por el escalograma es una
representación precisa de la frecuencia de tiempo de los datos, fuera de este cono la in-
formación debe tratarse como sospechosa debido a la posibilidad como ya se mencionó
del efecto de borde (MathWorks, 2020).

(a) (b)

Figura 4.11: Ejemplo de transformada de ondículas continua para
(a) el índice de oscilación del ártico (AO) y (b) extensión máxima del
hielo marino del Báltico (BMI). Imagen extraída de Grinsted et al.
(2004).

Es posible observar en la Figura 4.11 que existen potencias significativas para AO
entre 8 a 16 años entre 1940 y 1980 y de 4 a 8 años en 1940, mientras que para BMI
existencias potencias significativas entre 4 a 8 de 1860 a 1880 y entre 4 a 8 en 1940, esta
última se aprecia también en BMI. A partir de la transformada de ondículas cruzadas se
puede observar si esas potencias comunes indican causalidad. En la Figura 4.12a, resalta
las zonas de potencias mencionadas anteriormente y además las flechas en ese gráfico
indican si la relación entre las dos series de tiempo está en fase (flechas apuntando
hacia la derecha) o anti-fase (flechas apuntando hacia la izquierda), dado que las flechas
están apuntando hacia la izquierda, esto indicaría una relación de anti-fase entre los dos
parámetros, es decir si uno aumenta el otro disminuye, esto señala que BMI en gran
medida refleja AO. Además de flechas apuntando hacia la izquierda o la derecha, pueden
existir flechas apuntando hacia arriba o hacia abajo, en el caso de la primera eso significa
en este ejemplo que BMI se adelanta a AO y para el segundo caso viceversa.

En el proceso final, se determina la coherencia de ondículas (CWT), la cual se aprecia
en la Figura 4.12b resaltando aún más las áreas significativas que aparecen en XWT,
como zonas de alta coherencia, la relación es en anti-fase entre AO y BMI resaltando
que en esos años (1920 a 1980) existe causalidad entre las series en periodos entre 4
a 16 años aproximadamente. Lo cual quiere decir que por ejemplo cuando existen bajas
presiones de aire en la oscilación del Ártico (AO) extensión máxima del hielo Marino del
Báltico (BMI) es mayor.
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(a) (b)

Figura 4.12: Ejemplo de (a) transformada de ondículas cruzada
(XWT) y (b) coherencias de ondículas (WTC) entre las series de
tiempo AO y BMI. Imagen extraída de Grinsted et al. (2004).
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Capítulo 5

Resultados

En este capítulo, se presentan los resultados de la investigación, separados en sec-
ciones de la siguiente manera:

1. Características hidrológicas, se presenta una caracterización de las profundidades
del nivel freático, los modelos de predicción y extensión de esta variable, los resul-
tados de la potencia de reflexión del nivel freático (BRP) y de reflexión interna (IRP)
a lo largo de los perfiles realizados y el potencial de elevación del nivel freático.

2. Caracterización de intensidades de retrodispersión S1, se expondrá las firmas o
patrones distintivos sobre CHN y las variaciones de las intensidades en diferentes
períodos en relación al reconocimiento de rasgos superficiales. En base al entendi-
miento de lo anterior, se expondrá la ubicación y extensión del acuífero de neviza
detectado por algoritmo de sustracción de píxeles para todos los años del estudio.

3. Velocidades de los glaciares, se exponen las velocidades superficiales de los si-
guientes glaciares: San Rafael, San Quintín, Gualas, Reicher, Grosse, Explorado-
res, Leones, Soler, Nef, Colonia, Pared Norte, Steffen, Acodado, HPN1 y Benito, en
base a las variaciones temporales y espaciales de cada glaciar.

4. Correlación entre series de tiempo de velocidades y eventos de deshielo.

5.1. Características hidrológicas
En primer lugar, a partir de los datos GPR se realiza una descripción de las profundi-

dades del nivel freático que se presentan a lo largo de los perfiles y la relación de esta
variable con las características topográficas y de intensidades de retrodispersión S1 que
predominan en la zona. En segundo lugar y en base a la relación existente entre las ca-
racterísticas ya nombradas y las profundidades se plantean los modelos de predicción
de la extensión de las profundidades del nivel freático a lo largo del plateau, utilizando
herramientas estadísticas de ArcGIS. En tercer lugar, se presenta BRP y IRP a lo largo
de perfiles realizados sobre el plateau y al igual que en el paso anterior se establece la re-
lación existente con las características topográficas y de intensidades de retrodispersión
S1. Finalmente, se presenta el potencial hidráulico o más específico la altura hidráulica
calculada a partir de la elevación absoluta a la que se encuentra el nivel freático.
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La adquisición de los datos GPR se realizó el 19 y 20 de mayo del 2019 por el equipo
del CECs. Se trazaron 3 perfiles, el primero extendido de manera transversal al campo
de hielo desde el glaciar San Quintín hasta Soler (Perfil A-A’), el segundo desde una
ubicación 6 km hacia el norte del inicio del perfil A-A’ realizando un recorrido con una
serie de inflexiones hasta finalizar 100 m hacia el norte del punto final del perfil anterior,
en el glaciar Soler (Perfil B-B’) y el tercero desde el glaciar San Quintín realizando un
recorrido con 2 inflexiones hasta el glaciar Nef (Perfil C-C’) (Figura 5.1).

5.1.1. Caracterización inicial

Los datos GPR de las profundidades del nivel freático se presentan en la Figura 5.1, la
máxima profundidad es de 37.84 m y la mínima es de 7.45 m con un promedio de 21.97
± 5.22 m.

Figura 5.1: Distribución de las profundidades del nivel freático a lo
largo de los perfiles. Los polígonos representan las zonas de acu-
mulación del glaciar San Quintín (azul) y de la Parte oriental (negro),
que involucra a la zona de acumulación del glaciar Soler y parte del
glaciar Nef. Imagen de fondo: Sentinel-2 21-04-2019.

Observando la distribución de las profundidades del nivel freático con una imagen óp-
tica Sentinel-2 del 21 de abril del 2019 es posible apreciar que las zonas más cercanas
a las áreas con presencia de hielo descubierto ubicado hacia las lenguas de los glacia-
res San Quintín y Soler son los que en su mayoría presentan las profundidades en el
menor rango. Desde las ubicaciones anteriores, al desplazarse por los perfiles hacia el
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interior del campo de hielo se presentan los valores de profundidades de 19 a 21 m co-
rrespondiente a la transición hacia el plateau. Las profundidades en el rango de 22 a 26
m muestran una distribución aleatoria a lo largo de los perfiles. En cuanto a las mayores
profundidades, en el rango de 27 a 38 m se presentan predominantemente, cercanas
al glaciar Nef y en la zona de acumulación de la Parte Oriental, específicamente en el
área de acumulación del glaciar Soler, estas últimas además se encuentran en áreas con
alturas sobre los 1800 m.

Se consideró como variables determinantes de la profundidad del nivel freático a las
características topográficas y de intensidades de retrodispersión de S1, de la siguiente
manera:

Características topográficas: Se consideran las alturas (extraída del DEM ALOS
PALSAR), pendientes y orientaciones superficiales del campo de hielo (extraídas de
la plataforma de GEE a partir de las funciones de slope y aspect, análogas a las
herramientas convencionales de un GIS).

Figura 5.2: (a) Mapa de alturas superficiales [m]. (b) Mapa de pen-
dientes superficiales [°]. (c) Mapa de orientaciones superficiales de
CHN. El polígono de color negro hace referencia a la zona donde se
aplicará la interpolación del método kriging y cokriging.

Para evaluar la factibilidad de que estas variables contribuyan con la distribución
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de las profundidades del nivel freático en la zona de acumulación del glaciar San
Quintín y de la Parte Oriental del campo de hielo, se calculó el coeficiente de co-
rrelación lineal de Pearson (r) entre las variables topográficas y las profundidades.
Estos valores se presentan en la Tabla 5.1.

Tabla 5.1: Coeficientes de correlación lineal de Pearson (r) y p-valor
entre profundidades y características topográficas.

Coeficiente de
correlación

Perfil A-A’ Perfil B-B’ Perfil C-C’ Perfiles
Juntos

Altura r=0.68
p=0.00

r=0.75
p=0.00

r=0.21
p=0.31

r=0.66
p=0.00

Pendiente r=0.27
p=0.23

r=-0.20
p=0.19

r=-0.19
p=0.31

r=0.19
p=0.08

Orientación r=-0.29
p=0.19

r=-0.01
p=0.93

r=-0.21
p=0.31

r=-0.04
p=0.66

El criterio utilizado para determinar si los coeficientes de correlación (r) son váli-
dos, fue aplicar la prueba estadística p-valor, el cual determina que para p <0.05 se
rechaza la hipótesis nula de que r=0, es decir que no existe correlación entre las va-
riables. En base a lo anterior, la variable topográfica que paso la prueba estadística
fue la altura superficial del campo de hielo, con un r de 0.68 para el perfil A-A’, de
0.75 para el perfil B-B’ y para todo el conjunto de datos de 0.66. El perfil C-C’ fue el
único que no paso la prueba para la variable de altura, con un r de 0.21.

Intensidades de retrodispersión Sentinel-1: Corresponden a otro de los pará-
metros a considerar para relacionar con las profundidades del nivel freático. Las
intensidades de retrodispersión S1 tienen la particularidad de detectar condiciones
de humedad en glaciares, debido a la fuerte absorción de la señal de radar producto
de las altas perdidas dieléctricas del agua, la retrodispersión del satélite disminuye
al aumentar en contenido del agua (Brangers et al., 2020; Nagler et al., 2016). Es
por esto que para evidenciar el aporte del agua de deshielo al sistema hidrológi-
co englacial y así contribuir al aumento o disminución de la profundidad del nivel
freático, se utilizará estas medidas.

Las intensidades a utilizar en esta sección poseen las siguientes características:
Polarización VH de órbita ascendente (VHAsc) y descendente (VHDes); y Polari-
zación VV de órbita ascendente (VVAsc) y descendente (VVDes) (extraídas de la
plataforma de GEE). Para el caso de las órbitas ascendentes, las imágenes fueron
extraídas el 21 de mayo del 2019 y las de órbita descendente el 19 de mayo del
2019 (Figura 5.3).
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Figura 5.3: Mapa de intensidades de retrodispersión S1 de (a) po-
larización VH órbita descendente (Imagen S1 del 19-05-2019) y (b)
polarización VV órbita ascendente (Imagen S1 del 21-05-2019). El
polígono de color blanco señalado en cada figura hace referencia a
la zona donde se aplicó el método de kriging y cokriging.

De la misma manera que para las variables topográficas, se calculó el coeficiente de
correlación de Pearson (r) y el p-valor entre profundidades del nivel freático e intensidades
de retrodispersión S1, estos valores se presentan en la Tabla 5.2, observando que la
variable que cumple el criterio con p-valor menor a 0.05 es VHDes en el perfil A-A’ y
VVAsc para el conjunto de todos los datos. Es importante mencionar que si se analiza los
perfiles en forma particular existen coeficientes de correlación con valores más altos que
el r de VVAsc, pero con p-valor insuficiente para ser una correlación significativa.

A diferencia de las variables topográficas, las correlaciones con las intensidades de
retrodispersión de S1 y las profundidades del nivel freático son de menor magnitud, esto
muchas veces se explica por el ruido y la presencia de artefactos que existen en las
imágenes Sentinel-1.
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Tabla 5.2: Coeficientes de correlación lineal de Pearson (r) y p-valor
entre profundidades y características de intensidades de retrodis-
persión S1.

Coeficiente de
correlación

Perfil A-A’ Perfil B-B’ Perfil C-C’ Perfiles
Juntos

VHAsc r=0.29
p=0.21

r=0.11
p=0.51

r=-0.27
p=0.21

r=0.04
p=0.67

VHDes r=-0.47
p=0.03

r=-0.07
p=0.64

r=-0.07
p=0.74

r=-0.16
p=0.56

VVAsc r=-0.14
p=0.53

r=-0.24
p=0.15

r=0.18
p=0.41

r=-0.26
p=0.02

VVDes r=0.32
p=0.15

r=-0.09
p=0.58

r=-0.33
p=0.09

r=-0.08
p=0.45

Si bien el criterio expuesto anteriormente, eliminó a las variables cuyo p-valor fuese
mayor a 0.05, existen correlaciones con r en el rango de débil (0.1 ≤ r <0.3) a moderada
(0.3 ≤ r <0.5), que si bien no eran significativas eran indicativas de la existencia de una
relación más localizada en el campo de hielo, ejemplo de lo anterior se observa en la Tabla
5.1 con r=0.27 para la variable de pendientes en el Perfil A-A’ y de -0.33 para VVDes en
el perfil C-C’ y de -0.47 para VHDes en el perfil A-A’ de la Tabla 5.2.

En particular, al calcular las estadísticas separando en zonas de acuerdo a como se
indica en la Figura 5.1, los coeficientes de correlación para la zona de acumulación del
glaciar San Quintín entre profundidades y alturas se hacen mayores alcanzando valores
de r=0.68 para el conjunto de todos los datos de los perfiles y en específico para el perfil
A-A’ alcanzando un r=0.72. En relación a las pendientes, en el perfil A-A’ se logra un
r=0.32, correspondiendo a correlación moderada. En el perfil B-B’, entre la profundidad y
VHDes se registra un valor de r=-0.54, correspondiente a correlación fuerte (0.5 ≤ r <1).

En la Parte Oriental, el aumento del valor de r entre profundidad y altura es más no-
table siendo de 0.77 para el conjunto de todos los datos de los perfiles y en el caso del
perfil B-B’ alcanzando el valor de r más alto de todas las correlaciones de 0.83. Esto
último sería reflejo de que si bien existen claras y altas correlaciones entre las profundi-
dades del nivel freático y las variables al realizar la comparación en un área de estudio
más amplia y general, existen otras variables que para captar una correlación mayor es
necesario realizar un estudio más localizado como por ejemplo analizando cada cuenca
por separado.

Las figuras, a continuación presentan las profundidades del nivel freático con las prin-
cipales variables mencionadas en el párrafo anterior y los respectivos radargramas para
cada perfil. Cabe recordar, que a estos perfiles se les eliminaron segmentos, en base a
la observación del reflector del nivel freático en los radargrama, utilizando el criterio de
que si no se observa el reflector la información registrada en ese lugar se eliminaba de
los perfiles. Las zonas eliminadas se presentan con letras minúsculas en los radargrama
y se señalan en las imágenes Sentinel-2 que acompañan a cada figura. Parte de estas
áreas eliminadas son producto de distorsiones en la superficie como grietas, pendientes
elevadas y roca expuesta, que entorpecen el viaje de la señal de radar y por tanto gene-
ran interpretaciones anómalas de las profundidades cercanas a estas zonas. Además, en
los radargrama e imágenes Sentinel-2 se señala con las abreviaciones de SQ y PO a la
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zona de acumulación de San Quintín y Parte Oriental, respectivamente, esta última zona
involucra la zona de acumulación del glaciar Soler y parte del glaciar Nef.

La Figura 5.4, presenta el perfil A-A’ con una extensión cercana a los 26 km, a partir
del cual se logra apreciar que a medida que se recorre, las alturas van en aumento al
igual que las profundidades del nivel freático en una proporción menos homogénea. En
cuanto a las pendientes, hasta los primeros 10 km se observa una relación directa de esta
característica con la profundidad, pero pasado ese valor existen zonas como a los 15 km
donde se observa que las profundidades disminuyen cuando la pendiente aumenta, al
igual que a los 17 km, donde además se presentan grietas en superficie. Con respecto
a las características de intensidades, la simple observación es menos clara que para las
características topográficas, pero a los 16 km en VHDes se observa un aumento de la
profundidad cuando la intensidad disminuye, de la misma manera ocurre desde los 22 km
en adelante. Las características de BRP y IRP se presentarán en la Sección 5.1.3.

La Figura 5.5, presenta el perfil B-B’, cuya extensión es mayor al perfil anterior cercano
a los 53 km. Al igual que para el perfil A-A’ es claro observar un aumento de la profundidad
con un aumento de la altura, siendo más abrupto este aumento hacia la Parte Oriental
(PO) del campo de hielo. En relación a las pendientes, en particular para la cuenca de
San Quintín (SQ) al disminuir la profundidad la pendiente aumenta, esto es aún más claro
de notar en la parte oriental (PO). Además mucho de los valores eliminados a lo largo del
perfil ocurren en zonas donde se observa un aumento de la pendiente. La relación de
las profundidades con las intensidades de retrodispersión S1 no son tan claras pero en
VHDes existen zonas donde es posible observar una relación inversa entre las variables,
es decir, si VHDes disminuye la profundidad del nivel freático aumenta. En VVAsc, a partir
de los 32 km se presentan zonas con la relación inversa antes mencionada.

Finalmente, la Figura 5.6, presenta el perfil C-C’, cuya extensión es cercana a los 33
km. Con respecto al parámetro de alturas, la relación continúa siendo directa con las
profundidades, lo cual se percibe en zonas como a los 7, cercano a los 15 y en los 25 km.
En general, dado que este perfil se distribuye en la zona del plateau las alturas tienden
a ser más homogéneas. En relación a las pendientes, a los 3, 6, 17 y 25 km se observa
un aumento de las pendientes cuando las profundidades disminuyen. En cuanto a las
intensidades, tanto VHDes como VVAsc, presentan zonas donde es posible establecer
una relación inversa entre profundidades e intensidades, en el caso de VHDes, esto se
observa a los 5 y 9 km y en VVAsc a los 6, 13, 16 y cercano a los 25 km.
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Figura 5.4: Profundidad del nivel freático, alturas y pendientes su-
perficiales, VHDes, VVAsc, BRP y IRP vs distancia recorrida para el
perfil A-A’. Imagen de fondo: Sentinel-2 21-04-2019
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Figura 5.5: Profundidad del nivel freático, alturas y pendientes su-
perficiales, VHDes, VVAsc, BRP y IRP vs distancia recorrida para el
perfil B-B’. Imagen de fondo: Sentinel-2 21-04-2019
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Figura 5.6: Profundidad del nivel freático, alturas y pendientes su-
perficiales, VHDes, VVAsc, BRP y IRP vs distancia recorrida para el
perfil C-C’. Imagen de fondo: Sentinel-2 21-04-2019
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5.1.2. Modelos de interpolación de las profundidades del nivel freá-
tico

Con los datos de profundidades resampleados cada 1 km, tal cual como se mencio-
nó en la Sección 4.1.2, se aplicó el método de kriging a todo el conjunto de datos GPR
generando un mapa de interpolación considerando como primera variable o parámetro
de entrada, la profundidad del nivel freático. Para los modelos de cokriging, las variables
secundarias a utilizar se determinaron a partir de los coeficientes de correlación expues-
tos en la sección anterior, en particular dado que para generar los modelos se requiere a
los datos de todos los perfiles juntos, la información que interesa se presenta en la quin-
ta columna de las Tablas 5.1 y 5.2, cuyas variables con correlación significativa para la
características topográficas es la altura superficial del campo de hielo (r=0.66 y p=0.00)
y para las características de intensidades la variable de VVAsc (r=-0.26 y p=0.02). Por
lo tanto, serán estas variables las que se utilizarán como parámetros de entrada en los
modelos de cokriging.

Los modelos a generar serán los siguientes:

Kriging Ordinario: Profundidad (KO)

Cokriging Ordinario: Profundidad/Altura (CoK-Altura)

Cokriging Ordinario: Profundidad/VVAsc (CoK-VVAsc)

Cokriging Ordinario: Profundidad/Altura/VVAsc (CoK-Altura-VVAsc)

La Figura 5.7 representa a los modelos antes mencionados. Es posible observar en
esa figura que las profundidades que predominan se presentan en el rango de 22 a 23 m
principalmente hacia el centro del plateau. Las menores profundidades coinciden hacia la
salida del glaciar San Quintín, en el rango de 9 a 14 m y a la vez son las que se presentan
en menor área para los modelos de CoK-Altura y CoK-Altura-VVAsc. Por otra parte, las
mayores profundidades en el rango de 28 a 34 m se ubican hacia la Parte Oriental, donde
se ubica la zona de acumulación del glaciar Soler.

Con respecto a las distribuciones de las profundidades entre los modelos, se aprecian
cambios minúsculos que se logran notar al calcular la cobertura de área por rango de
profundidades que se observa en la Tabla 5.3, donde las menores profundidades en el
rango de 9-19 m, predominan en el modelo de kriging, las intermedias en el rango de 19-
25 m en los modelos donde está involucrada la altura y las mayores profundidades en el
modelo CoK-VVAsc. Las menores diferencias espaciales entre los modelos se presentan
al comparar CoK-Altura vs CoK-Altura-VVAsc, lo cual indicaría que al introducir más de
una variable en el modelo de cokriging, la variable que domina son las alturas superficiales
del campo de hielo.
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Figura 5.7: Mapa de predicción de las profundidades del nivel freá-
tico del 19 y 20 de mayo del 2019, se observan los modelos de
kriging, cokriging con Alturas, VVAsc y Altura/ VVAsc. Imagen de
fondo: Sentinel-2 21-04-2019.
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Tabla 5.3: Área porcentual de las profundidades del nivel freático
respecto a cada modelo.

Rango de pro-
fundidades [m]

KO CoK-
Altura

CoK-
VVAsc

CoK-
Altura-
VVAsc

9-14 2.58 % 0.65 % 1.77 % 0.63 %
14-19 18.45 % 18.51 % 17.70 % 18.72 %
19-24 65.91 % 67.57 % 66.63 % 66.29 %
24-29 11.62 % 12.20 % 12.59 % 13.47 %
29-34 1.45 % 1.08 % 1.32 % 0.89 %

A partir de los criterios estadísticos se determinó la exactitud de los modelos, donde
el semivariograma estable y las selecciones de anisotropía produjeron el modelo óptimo
para predecir la extensión de las profundidades del nivel freático (en m). La validación
cruzada calculó, el RMSE, ASE, MS, RMSS y la diferencia absoluta entre RMSE y ASE de
todo el conjunto de datos. Los parámetros métricos utilizados para determinar la precisión
de los modelos de kriging y cokriging se resumen en la Tabla 5.4.

Tabla 5.4: Criterios estadísticos [m] generados de la validación cru-
zada de los modelos de interpolación kriging y cokriging entre las
profundidades del nivel freático y las variables secundarias.

Kriging/Cokriging MS RMSE RMSS ASE RMSE-ASE
KO 0.0005 2.83 0.89 3.23 0.40
CoK-Altura -0.0075 2.87 0.81 3.56 0.69
CoK-VVAsc -0.0048 2.74 0.84 3.34 0.36
CoK-Altura-VVAsc -0.0075 2.87 0.81 3.57 0.69

MS: Mean Standarized (Error promedio estandarizado); RMSE: Root Mean Square (Raíz media cua-
drática); RMSS:Root Mean Square Standarized (Raíz media cuadrática estandarizada); ASE: Average
Standard Error (Error promedio estándar); RMSE-ASE: Diferencia absoluta entre RMSE y ASE.

Evaluando las métricas estadísticas de la Tabla 5.4, la validación cruzada produjo
un MS cercano a 0 para todos los modelos y como es de esperar prácticamente no se
presentó un sesgo mayor, ya que es una de las condiciones impuestas al ocupar modelos
geoestadísticos. En el modelo de kriging, el MS es positivo y es el valor más cercano a
0 mientras que en los modelos de cokriging el MS es negativo. En base a esto, el mejor
modelo sería KO, seguido de CoK-VVAsc.

Respecto a las medidas de RMSE, que indican la variación de los datos en relación a
los valores pronosticados por el modelo, es decir, mide la magnitud de los errores, este
parámetro es capaz de establecer como mejor modelo al que presente el menor valor, en
base a esto, el mejor es el de CoK-VVAsc, seguido de KO y los modelos que involucran
la altura. Por otro lado, el parámetro de RMSS, que categoriza como mejor modelo a los
valores más cercanos a 1, indicó el siguiente orden de preferencia: KO, CoK-VVAsc y los
modelos de alturas.

Finalmente, la diferencia entre RMSE y ASE, que debe ser mínima para que exista
una correcta validación entre la variabilidad de los errores, coincide en preferencia con el
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orden de RMSE, colocando como mejor modelo a CoK-VVAsc.
Por lo tanto, los mejores modelos en base a este análisis serían KO y CoK-VVAsc.

Se debe considerar que todos los modelos tienen RMSS<1 y RMSE<ASE, lo que indica
una sobreestimación de los modelos en la variabilidad del error, así como también una
sobreestimación entre el valor predicho y el valor real.

5.1.2.1. Validación con el 70 % de datos de entrenamiento

El proceso de validación se realizó sobre el 70 % del total de datos, denominando a
este conjunto como datos de entrenamiento, es decir a solo el 70 % de los datos se le
volvió a aplicar los modelos de interpolación. Utilizando el otro 30 % de los datos, como
conjunto de prueba, a partir del cual se calcularon las métricas estadísticas (MS, RMSE,
ASE y RMSE-ASE), de manera de garantizar la precisión de los modelos del conjunto de
datos de entrenamiento. La Tabla 5.5 resume los criterios estadísticos utilizados en este
proceso.

Tabla 5.5: Criterios estadísticos [m] generados de la validación,
creados a partir del 30 % de los datos de prueba para validar las
profundidades del nivel freático del set de datos completos.

Kriging/Cokriging MS RMSE RMSS ASE RMSE-ASE
KO -0.0079 2.44 0.67 3.60 1.16
CoK-Altura -0.0058 2.75 0.71 3.88 1.13
CoK-VVAsc 0.0050 3.70 0.92 4.01 0.31
CoK-Altura-VVAsc -0.0057 2.75 0.70 3.88 1.14

MS: Mean Standarized (Error promedio estandarizado); RMSE: Root Mean Square (Raíz media cua-
drática); RMSS:Root Mean Square Standarized (Raíz media cuadrática estandarizada); ASE: Average
Standard Error (Error promedio estándar); RMSE-ASE: Diferencia absoluta entre RMSE y ASE.

Evaluando las métricas estadísticas obtenidas del proceso de validación, al observar
la Tabla 5.5, es posible precisar que se mejoró los resultados de RMSE para el modelo de
kriging y la diferencia entre RMSE y ASE para los modelos de cokriging que involucran
la altura. En cuanto a los criterios utilizados para designar el mejor modelo, se presentó
menor valor de MS, RMSS más cercano a 1 y menor diferencia entre RMSE y ASE para
el modelo CoK-VVAsc, seguido de los modelos que involucran al parámetro de altura.
Por consiguiente, a partir del análisis estadístico, en particular de la validación cruzada
y validación el mejor modelo de interpolación de la profundidad del nivel freático es el
que introduce la variable de intensidades de polarización VV de órbita ascendente, que
representa el deshielo superficial.

Es importante mencionar que el análisis que condiciona que ese modelo sea el me-
jor se basa en una diferencia mínima entre las métricas estadísticas obtenidas en los
modelos. Lo anterior, se explica por la distribución de los datos medidos en la zona de
acumulación de los glaciares San Quintín, Soler y parte de Nef, los cuales, se presentan
en perfiles y no se distribuyen de forma homogénea en la zona donde se aplicó los mé-
todos de interpolación. Por otro lado, se debe tener en cuenta, que la correlación lineal
entre las profundidades y las intensidades VVAsc caen en la categoría de correlación
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baja, mientras que entre profundidades y alturas superficiales del campo de hielo la co-
rrelación lineal es alta.

Por lo tanto, en base a las consideraciones realizadas, el modelo más representativo
sería el de cokriging que introduce el parámetro de intensidades de retrodispersión S1
de polarización VV y órbita ascendente, pero también se debe tener en cuenta la contri-
bución de la variable de altura, ya que aparte de tener la más alta correlación lineal con
la profundidad, es el segundo mejor modelo en el proceso de validación. En base a este
modelo, el área de interpolación calculada para determinar la extensión del acuífero es
de 449 km2.

5.1.3. Potencia de reflexión del nivel freático (BRP) y potencia de
reflexión interna (IRP)

A partir de la capa identificada como el nivel freático se calculó la potencia de reflexión
(BRP) y del interior del campo de hielo la potencia de reflexión interna (IRP), en las Figu-
ras 5.4, 5.5 y 5.6 se exponen los gráficos de BRP y IRP de los 3 perfiles GPR analizados.
Es posible observar que tanto BRP como IRP presentan espacios sin información a lo
largo de los perfiles, que como ya se mencionó fue necesario eliminar puesto generan
interpretaciones anómalas del nivel freático en profundidad ya que en superficie existen
elementos que atenúan la señal, como es la presencia de grietas o roca expuesta.

Lo primero es mencionar que las intensidades de BRP no se corresponden con las del
lecho, como se acostumbra a calcular en todos los estudios en donde se utiliza este pará-
metro (Gacitúa et al., 2015; Hubbard et al., 2004; Pattyn et al., 2009), sino más bien con
la reflexión sobre lo que es considerado el nivel freático. En base a lo anterior, lo primero
es notar que en los 3 perfiles realizados BRP es negativo, en el perfil A-A’ (Figura 5.4) el
promedio de los valores es de -7.47 ± 2.93 dB y es posible observar que a lo largo del
perfil predominan las relaciones de carácter inverso con la profundidad del nivel freático lo
cual, se presenta dentro de los rectángulos señalados en las figuras, a los 5 km, en torno
a los 10 km a los 20 km y hacia el final del perfil. En el perfil B-B’ (Figura 5.5), con un
promedio de -8.1 ± 3.26 dB, al igual que para el perfil A-A’ predomina la relación inversa
con la profundidad del nivel freático, en la cual se observa que al aumentar los valores
de BRP la profundidad del nivel freático disminuye. En el caso del perfil C-C’ (Figura 5.6)
con un promedio de -7.56 ± 2.33 dB, se observan relaciones con la profundidad princi-
palmente inversas a los 5 km, en torno a los 10 km, entre los 17 y 20 km y hacia el final
del perfil a los 30 km.

Con respecto a IRP, cuyos valores son negativos en todos los perfiles, en el perfil A-
A’ (Figura 5.4) con un promedio de -2.83 ± 0.87 dB es posible observar que en zonas
donde las profundidades disminuyen el valor de IRP también lo hace o viceversa, como
por ejemplo a los 5, 17 y 23 km, pero también en menor proporción existen zonas don-
de IRP disminuye cuando la profundidad aumenta. A lo largo del perfil existen abruptas
disminuciones alcanzando valores menores a -5 dB. En el perfil B-B’ (Figura 5.5), con un
promedio de -2.8 ± 1.29 dB, a diferencia del perfil anterior, predominan zonas donde es
posible observar que al aumentar el valor de IRP, la profundidad del nivel freático dismi-
nuye. En el perfil C-C’ (Figura 5.6) con un promedio de -3.87 ± 1.25 dB ocurre similar al
perfil B-B’ donde predomina áreas de relación inversa con las profundidades lo cual se
mantiene a lo largo de todo el perfil. En este perfil, se alcanzan las menores intensidades
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cercano a los 15 km.
Al calcular el coeficiente de correlación entre profundidades del nivel freático vs BRP

y IRP, se obtuvo valores de r de 0.07 y -0.24 respectivamente, para todo el conjunto de
datos, siendo el valor de r para IRP una correlación significativa con un p-valor de 0.03.
Lo que indicaría que predominantemente la relación entre IRP y la profundidad del nivel
freático es de carácter inverso y que con BRP la correlación es insignificante.

Al igual que con las profundidades del nivel freático se evaluó la relación con variables
topográficas como la altura y pendientes y variables de intensidades de retrodispersión S1
con respecto a las intensidades de BRP y IRP. En la Figura 5.8 se presentan los gráficos
de las potencias de reflexión con respecto a las características topográficas.

Para el perfil A-A’y B-B’ es claro observar una tendencia de que BRP aumenta con el
aumento de las elevaciones, mientras que para el perfil C-C’ tal relación se presenta más
localizada y se observa en los primeros 5 km del perfil y los últimos 25 km, puesto que las
elevaciones en el plateau, lugar donde se encuentra este perfil son más homogéneas. En
el caso de IRP con respecto a la variable de alturas superficiales no se observa alguna
tendencia puesto que la primera variable pareciera permanecer mayormente homogénea
en torno a los -4 dB, pero al realizar el cálculo del coeficiente de correlación (perfil 2
con r=-0.63) la relación que predomina es que al aumentar las alturas los valores de IRP
disminuyen.

Respecto a las pendientes existen gran cantidad de zonas a lo largo de los perfiles
B-B’ y C-C’, que demuestran que al aumentar los valores de IRP estas disminuyen, en
el caso de BRP la relación no se observa a simple vista y al calcular los coeficientes de
correlación las relaciones son bastante bajas (r=-0.02 para el perfil A-A’ y r=0.12 para el
perfil B-B’).

Finalmente, comparando BRP y IRP con las intensidades de S1 (Figuras en Anexos
A.1), dado que las imágenes presentan mayor cantidad de ruido, se dificulta aún más
observar relaciones a lo largo de los recorridos de los perfiles, pero con los coeficientes de
correlación es posible apreciar que para BRP la relación que predomina es de tipo inversa
(r=-0.34 con VHDes, r=-0.22 con VVAsc, para todos los datos juntos), mientras que para
IRP al aumentar esta variables las intensidades de retrodispersión también aumentan.
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Figura 5.8: Potencia de reflexión (BRP, IRP) vs características topo-
gráficas de alturas y pendientes superficiales en el perfil A-A’, B-B’
y C-C’.

5.1.4. Potencial hidráulico

Una característica importante del agua presente en el campo de hielo, es saber la
dirección de flujo, considerando que se realiza desde zonas de gran altura a zonas de
menor. Se propone un modelo de potencial hidráulico (Figura 5.9b) realizado a partir de
la aproximación a la fórmula propuesta por Shreve (1972), es decir, utilizando solo la
altura hidráulica calculada en base a la cota del nivel freático. Además, la Figura 5.9a
muestra el mapa de predicción de la superficie de la cota antes mencionada, a partir de
la cual se calculó el potencial.

Los contornos de potencial hidráulico indican una fuerte convergencia de las vías del
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agua hacia la zona de sobre hundimiento. Si el agua fluye de la zona de mayor altura
potencial hacia la zona de menor altura potencial, las estribaciones de las zonas eleva-
das son las que poseen el mayor gradiante hidráulico. Coincide que las zonas hacia las
lenguas glaciares son las de menor potencial, ya que en estas áreas la energía se pierde
y disminuyen las pendientes. El fuerte control topográfico del enrutamiento del agua des-
de las grandes cumbres hacia las zonas de menores pendientes cercanas a las lenguas
glaciares es lo que predomina sobre el cálculo del potencial.

Figura 5.9: (a) Interpolación de la superficie del nivel freático [m]. (b)
Contornos de potencial hidráulico [kPa] calculados en base a cota
del nivel freático en m s.n.m. Imagen de fondo: Sentinel-2 21-04-
2019.

5.2. Caracterización de intensidades de retrodispersión
S1 y detección del acuífero de neviza

La zonificación básica de un glaciar o campo de hielo, dependiendo de las condicio-
nes prevalecientes, puede ser identificadas a través de imágenes SAR (Fahnestock et al.,

97



1993; Rau et al., 2001). Cada zona presenta un patrón o firma de retrodispersión que
depende de la densidad de la nieve, el contenido de agua líquida, el tamaño del grano,
la estratigrafía y rugosidad de la superficie (Benson, 1961; Rau et al., 2001), comprender
estas características es fundamental para interpretar los valores de retrodispersión que
entrega el satélite, es por esto que en la sección 5.2.1 se presentan dos mapas de prome-
dio de píxeles entre el 2014 y 2020 en polarización VH y VV, de manera de caracterizar
la retrodispersión en las diferentes zonas del campo de hielo.

Una vez entendido lo anterior, es importante conocer que las intensidades de retro-
dispersión de las zonas con presencia de agua están sujetas a variaciones temporales
(Nagler et al., 2016), para apreciar estos cambios en las imágenes de los periodos con-
siderados en este estudio, se relacionó los patrones de las intensidades con los rasgos
superficiales del campo de hielo y así comprender lo que representa los valores de inten-
sidad en cada periodo de estudio, esta comparación se hizo con la ayuda de imágenes
ópticas de Landsat 8 y Sentinel-2 (Sección 5.2.2).

Finalmente, a partir de las imágenes de los diferentes periodos, su procesamiento en
la interfaz de Google Earth Engine y aplicando la metodología propuesta por Brangers
et al. (2020) para la detección del acuífero de neviza basado en el mecanismo de la
fuerte absorción de la señal de radar de S1 por el agua líquida, potencialmente en el
nivel freático del acuífero, cuando este se encuentra más cercano a la superficie (menor
a 10 m), siendo lo más probable que la detección se genere por encima de la capa de
neviza, se propone un mapa de la ubicación del acuífero de neviza sobre Campo de Hielo
Norte, generado a partir de la sustracción de pixeles, entre imágenes correspondientes
a los periodos de acumulación (agosto y octubre) con respecto a imágenes obtenidas en
periodos de derretimiento (marzo) (Sección 5.2.3). Es importante recalcar que la revisita
del satélite por la zona de estudio es de 6 días como mínimo, pero existen meses donde
este periodo no se cumple existiendo tan solo una imagen en todo un mes que muchas
veces no logra cubrir el área de estudio completa. En los años en los que ocurre esto y
generalmente para los periodos de acumulación de nieve, se cambió el mes de agosto
por el mes de octubre.

5.2.1. Patrones de intensidades de retrodispersión S1 en CHN

Se denotan diferentes patrones espaciales dentro de las medidas de retrodispersión
para γ0f VH y para VV en respuesta a la dinámica de fusión del campo de hielo (Figura
5.10). Hacia el interior de la capa de hielo, no existe derretimiento estacional regular, lo
que provoca que la transición de nieve a hielo sea de manera gradual, por lo tanto, se
genera un bajo reflejo, observándose γ0f VH por debajo de los -28 dB y γ0f VV por debajo
de los -20 dB. Mismas intensidades son observadas en la Figura 5.10a hacia la parte
este del campo de hielo, siguiendo un patrón espacial alineado y hacia las salidas de los
glaciares Colonia y de Acodado, que no tienen relación con las características de fusión
de la nieve.

Hacia las áreas circundantes a la zona mencionada anteriormente, se observa un
patrón de mayor intensidad, registrándose valores de γ0f VH de -27 a -24 dB y de γ0f
VV de -20 a -15 dB, cuya extensión en ambas figuras (5.10a, 5.10b) domina el campo
de hielo concentrándose sobre el plateau, siendo de manera visual más extenso para
el caso de la polarización VH. Al igual como sucedió en la región anterior, se observa
en la polarización VV hacia el noroeste los pixeles alineados en orientación NW a SE,
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representando la separación entre esta zona con la zona con intensidades entre -17 y -15
dB.

En las lenguas glaciares, se observan para la mayoría de los glaciares valores de
retrodispersión para VH de -23 a -19 dB y de sigma VV de -14 a -10 dB, además de
valores de intensidades más altos hacia los límites de los glaciares con la roca de -18 a
-14 dB (para VH) y de -9 a -8 dB (para VV) como por ejemplo para los glaciares Colonia,
Nef y Pared Norte. En el caso del glaciar Grosse y Exploradores, la intensidad es aún
más alta observándose en el rango de -13 a -12 (VH) y de -7 a -5 (VV).

Además de las zonas ya mencionadas, se observan áreas con alta reflectancia, con
valor para γ0f VH de -11 a 4 dB y de γ0f VV de -4 a 4 dB, coincidente con las zonas de
mayor altura.

Figura 5.10: Promedio temporal de retrodispersión de S1 para el
periodo de octubre 2014 a octubre 2020 para (a) polarización VH y
(b) polarización VV.
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5.2.2. Caracterización temporal de patrones de intensidades de re-
trodispersión de S1 en base a imágenes ópticas

Para caracterizar las intensidades de retrodispersión en diferentes periodos (periodos
de derretimiento y acumulación de nieve) en el campo de hielo, se realizó una interpola-
ción de línea a lo largo de un perfil predefinido utilizando como superficie de extracción
las imágenes SAR de polarización VH de órbitas ascendentes y descendentes, todo esto
a partir de la ayuda de la herramienta 3D Analyst en ArcGIS. Posteriormente, se compa-
raron las señales observadas en tal perfil con las características superficiales del campo
de hielo, a partir de la observación de imágenes ópticas de los satélites Landsat 8 y
Sentinel-2.

El perfil se trazó de manera que atravesara la zona de interés, es decir donde se
detecta el nivel freático en los datos de GPR, es decir entre el glaciar San Quintín y se
extendió hasta el glaciar Colonia (A-A’). Los periodos de las imágenes SAR utilizadas
corresponden a los mismos periodos que serán participe en la sustracción de píxeles
(Periodo de Acumulación - Periodo de Derretimiento) (Sección 5.2.3). Los periodos a
comparar son los siguientes: octubre 2016 con marzo 2017; agosto 2017 con marzo 2018;
octubre 2018 con marzo 2019; y agosto 2019 con marzo 2020.

Figura 5.11: Perfil A-A’. Los rectángulos representan señales mos-
tradas en la Figura 5.12. Imagen de fondo: S1 del mes de octubre
2016 en polarización VH combinación de órbita ascendente y des-
cendente.
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5.2.2.1. Octubre 2016 / Marzo 2017

Figura 5.12: Gráfico perfil A-A’ representa intensidad de retrodisper-
sión de polarización VH vs distancia recorrida a lo largo del perfil (m)
para el mes de octubre 2016 (figura superior) y marzo 2017 (figura
inferior).

Se observa para el mes de octubre del 2016 y marzo 2017 peaks negativos (hacia
abajo) y positivos (hacia arriba) a lo largo del perfil A-A’, algunos de los cuales se pueden
entender por qué corresponden a grietas, roca, o agua presente. En el caso de las grietas,
los peaks positivos señalados con las letras A, B, C, D, E, F, G y parte de I representan
conjuntos de grietas ubicadas a lo largo del perfil, donde se observa una variación de
intensidad de retrodispersión cercana a los 5 dB al cruzar el perfil por estos campos de
grietas. Notar que si bien se trata de grietas, no todas son de la misma forma o poseen
condiciones similares, si se compara las grietas señaladas con la letra F con las demás,
estas son las que poseen el mayor aumento de las intensidades cuando se traviesa por
ellas, esto debido a que también se produce un abrupto cambio de pendiente en esa
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zona. Las grietas con la letra A vienen a ser las segundas con el mayor aumento de
las intensidades y que si se observa las imágenes ópticas son las que se presentan en
mayor cantidad y mucho más grandes por encontrarse hacia la parte terminal del glaciar
San Quintín.

Intencionalmente, el perfil A-A’ en el glaciar Colonia se hizo atravesar detritos o frag-
mentos de rocas para evaluar la señal en esta zona, lo cual se señala por la letra H y se
observa un aumento de las intensidades. Además, el perfil se trazó sobre el lago Colonia
para evaluar el efecto del agua en la señal, evidenciando que las intensidades disminuyen
considerablemente a un valor cercano a los -28 dB, letra I hacia el final del perfil A-A’.

Si en la Figura 5.12, se compara el gráfico para octubre 2016 con marzo 2017, los
peaks máximos son diferentes en cada figura, mientras que para octubre 2016 el máximo
peak corresponde a F que son grietas en desnivel, para marzo 2017 corresponde a H que
es el efecto de los fragmentos de roca presentes sobre el glaciar Colonia. Una particula-
ridad se observa entre los 40,000 y 70,000 m, para octubre esta área aumenta desde -28
dB hasta -22 dB, mientras que para marzo 2017 se observa más homogénea y constante
con valores entre -27dB y -28 dB, al observar estas variaciones en imágenes ópticas no
se logra explicar tal cambio.

Figura 5.13: Imágenes ópticas de Landsat 8 de las zonas señaladas
en la Figura 5.12 del 04-09-2016.
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5.2.2.2. Agosto 2017 / Marzo 2018

Comparando ambos periodos se mantiene el rango de las intensidades entre las ca-
racterísticas de grietas, presencia de roca y agua a lo largo del perfil. La particularidad
observada entre los 40,000 y 70,000 m se observa en estos periodos con una variación
de 7 dB.

Una clara diferencia entre estos periodos con respecto a la comparación de la sección
anterior es el retroceso del glaciar San Quintín lo cual se evidencia por una brusca dis-
minución de las intensidades producto de que el perfil se encuentra trazado sobre agua
para el caso de marzo 2018 (Figura 5.16).

Figura 5.14: Comparación lengua glaciar San Quintín. (a) Imagen
Landsat 8 16-09-2016. (b) Imagen Landsat 8 del 20-03-2018.

5.2.2.3. Octubre 2018 / Marzo 2019

Los patrones de intensidades son similares a las comparaciones anteriores para es-
tos periodos, es importante mencionar que las imágenes utilizadas para hacer la com-
paración no poseían una cobertura completa. Aun así, se perciben las disminuciones de
intensidades sobre el glaciar San Quintín en el inicio del perfil por el efecto del agua. Ade-
más, en estos periodos también se presenta la particularidad registrada entre los 40,000 y
70,000 solo que en este caso inicia desde los 50,000 hasta los 55,000 que es el límite del
perfil en estas imágenes y la variación es mucho mayor con cerca de 10 dB de diferencia.

5.2.2.4. Agosto 2019 / Marzo 2020

Se mantienen los patrones que representan grietas, roca, y agua. La particularidad
ubicada entre los 40,000 y 70,000 m, al igual como en las comparaciones anteriores no
es posible explicar lo que pueda causar tales variaciones usando imágenes ópticas de la
superficie (Figura 5.15).

103



Figura 5.15: Comparación entre los 40,000 y 70,000 m entre (a)
agosto 2019 (Imagen Sentinel-2 19-08-2019.) y (b) marzo 2020
(Imagen Landsat 8 20-02-2020).

Se vuelve a presentar un retroceso del San Quintín, con intensidades más altas en
agosto 2019 y más bajas el 2020 por efecto del rompimiento del lóbulo frontal del glaciar.

Figura 5.16: Comparación lengua glaciar San Quintín. (a) Imagen
Sentinel-2 19-08-2019. (b) Imagen Landsat 8 del 20-02-2020.

Para más detalle acerca de las variaciones antes descritas entre los distintos periodos,
consultar los gráficos en Anexos A.2.

Inspección de diferencia de intensidades entre los 40,000-70,000 m

Dado que las imágenes ópticas no logran explicar el cambio de intensidades que
se genera entre agosto, octubre con respecto a marzo en los diferentes años para
esta zona, se agregó un análisis de pendientes y de altura para ver los cambios que
puedan generar estas características y si son ellas las causantes de tal variación.

A partir de la Figura 5.17a es posible apreciar que la zona a inspeccionar en el perfil
A-A’ atraviesa alturas entre 1256 a 1834 m, las cuales son medianamente altas, pu-
diendo existir un factor climático que a esas alturas pueda causar tal variación de las
intensidades. A lo largo del perfil esas alturas se encuentran principalmente dentro
del polígono señalado. En cuanto a la Figura 5.17b las pendientes se encuentran en
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el rango de 0° a 9° y son las mismas pendientes de los sectores aledaños a la zona
a inspeccionar lo que indica que el efecto de pendientes no influye en tal variación
de intensidades a lo largo de los distintos periodos.

Figura 5.17: (a) Mapa de alturas y (b) pendientes superficiales en el
campo de hielo. El cuadrado azul representa la zona a inspeccionar
ubicada entre los 40,000 y 70,000 m del perfil A-A’.

Además, se quiso añadir el mapa de sustracción de píxeles promedios de agostos
(octubres) con respecto a promedios de marzos de varios años para este perfil.
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Figura 5.18: Grafico perfil A-A’, representa Intensidad de retrodis-
persión de polarización VH vs distancia recorrida a lo largo del perfil
(m) para la sustracción de los píxeles promedio entre agosto, octu-
bre con respecto a marzo de varios años.

Se observa en la Figura 5.18, 6 grupos de intensidades que se alejan del cero (re-
ferencia). El primer y segundo grupo representa las grietas señaladas con las letras A,
B, C, D y D1, respectivamente. El grupo 3 hace referencia a las grietas señaladas con
la letra E. El grupo 5 representa la zona de grietas en desnivel ubicadas hacia la salida
del glaciar Colonia y las del grupo 6 grietas ubicadas en la lengua del glaciar del mismo
nombre. Respecto al grupo 4 corresponde a la zona inspeccionada en esta sección, con
variaciones de las intensidades en el rango de 2 a un máximo de 7 dB y que como se
mencionó anteriormente en la inspección realizada podría existir una leve contribución de
las alturas al hacer variar las intensidades de esa forma.

En la siguiente sección se analizarán y explicará más en detalle acerca de estas di-
ferencias de intensidades en esta zona inspeccionada para los diferentes periodos de
derretimiento y acumulación de nieve.

5.2.3. Extensión y ubicación del acuífero de neviza

La ubicación del acuífero de neviza dentro del campo de hielo, se estimó en base a
datos GPR y la extensión se interpoló aplicando modelos geoestadísticos a los datos an-
teriores, sin embargo, la cobertura de esos datos se limita a líneas o perfiles ofreciendo
una vista incompleta de su extensión. De manera de proporcionar una cobertura total, el
uso de observaciones satelitales es necesaria. A continuación, se presentan los resulta-
dos obtenidos a partir de la aplicación de la metodología de Brangers et al. (2020), el cual
propone que la banda C de Sentinel-1 es capaz de detectar acuíferos de neviza en la capa
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de hielo de Groenlandia, a partir de este momento, a los acuíferos reconocidos mediante
esta metodología se les hará llamar acuíferos de neviza S1. Es importante recalcar que
los acuíferos de neviza se encuentran típicamente en la zona de nieve húmeda, donde el
fuerte derretimiento del verano satura las superficies con agua y provoca una baja en γ0f .
Para observar lo antes mencionado en primer lugar se presentará los mapas promedio de
píxeles de todos los años en los meses de agosto y octubre (cuando la acumulación de
nieve está cerca del máximo) y en el mes de marzo (cuando el retraso en la congelación
es más fuerte) para la polarización VH, seguido del mapa de acuíferos final que corres-
ponde a la diferencia de píxeles de los mapas mencionados anteriormente. En el caso de
la polarización VV, los resultados se presentan en Anexos A.3.

A partir de la Figura 5.19b, al centrarse en el plateau correspondiente a la zona de
nieve húmeda y más específico donde es posible encontrar los acuíferos, en el mes de
marzo predominan las más bajas intensidades en el rango de -33 a -25 dB observado de
color amarillo claro. En comparación a la Figura 5.19a correspondiente al promedio de los
meses de agosto y octubre se observa el mismo patrón de intensidades para las zonas
de acumulación del glaciar San Rafael y San Quintín y parte de la zona de acumulación
de los glaciares Steffen, Acodado. Las diferencias se acentúan hacia el este del campo
de hielo y en las zonas de mayor elevación, donde se observa un aumento desde -24 a
-8 dB.

Además de observar este aumento de intensidades, en la zona entre los -24 a -21 dB
de la Figura 5.19a, entre las estribaciones de la cordillera y el glaciar Nef se aprecia el
efecto de un aumento de las intensidades desde -20 a -17 dB (zona de color naranjo), lo
cual son reflejos de artefactos y ruido propias del satélite.

Es importante mencionar que hacia la zona de las lenguas glaciares las intensidades
entre periodos no varían encontrándose en el rango de -24 a -17 dB y en algunos sectores
alcanzar valores hasta los -13 dB.

En base a las intensidades descritas en la Figura 5.19 se realizó la sustracción de
píxeles entre promedios mensuales de varios años (2017-2020) y se obtuvo el mapa de
la Figura 5.20a, el cual muestra la ubicación de los acuíferos de neviza S1 para la pola-
rización VH, de acuerdo a la metodología de Brangers et al. (2020). El mapa indica que
a partir de los 9.5 dB es posible con Sentinel-1 detectar la ubicación de los acuíferos de
neviza S1 lo cual correspondería a la zona en tonos rojizos. A partir de este umbral, es
posible observar que las zonas resaltadas se concentran hacia la parte este del cam-
po de hielo, predominantemente en zonas de gran elevación. Además, al igual como se
mencionó para los promedios de los meses de marzo y agosto, octubre en la Figura 5.19,
en la misma zona entre las estribaciones de la cordillera y el glaciar Nef, se observa una
alineación en colores rosados, lo cual corresponde a ruidos propio de Sentinel-1.
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Figura 5.19: Mapa de promedio de pixeles de todos los años consi-
derados en este estudio, en polarización VH para los meses de (a)
agosto y octubre y para el mes de (b) marzo.

A partir de la sección 5.2.2 se logró corroborar que parte de las diferencias de intensi-
dades entre marzo y agosto (octubre) de los diferentes años estudiados, es por causa del
efecto de las alturas, pendientes, grietas, presencia de agua y fragmentos de roca. De las
cuales, las 2 primeras son producto de las distorsiones geométricas que acompañan la
señal y en el caso de las alturas, de las condiciones de temperaturas entre una tempora-
da y otra, es decir luego de que exista derretimiento, en la época de bajas temperaturas
ocurre congelación capaz de formar lentes, capas y tuberías similar a lo que ocurre en la
zona de percolación (Joughin et al., 2016) lo que genera que en invierno la retrodispersión
aumente y en verano disminuya a causa del derretimiento y agua presente, generando de
esta manera las grandes diferencias entre periodos de acumulación y derretimiento. Con
el fin de reducir tales efectos, se filtró la Figura 5.20a, seleccionando las alturas menores
a los 2000 m (Filtro 1) y las pendientes menores a 20° (Filtro 2). En el caso de las grietas
dado la gran extensión del campo de hielo, no se realizó una extracción de estas en el
mapa final, pero a partir del análisis de la sección anterior reconociendo zonas de grietas
en los diferentes periodos como diferencias de intensidades sobre los 14 dB cuando estas
eran de mayor tamaño, se determinó que las zonas señaladas en el rango de 14.1 a 25
dB se encuentran grietas, por lo que no se debe prestar atención a esta zona. El mapa
de lo anterior se puede observar en la Figura 5.20b.
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Figura 5.20: Mapa acuíferos de neviza según metodología de
Brangers et al. (2020): (a) Mapa para polarización VH, diferencia
de píxeles entre agosto, octubre con respecto a marzo (basado en
promedios mensuales de varios años). (b) Mapa final filtrado por
pendientes y alturas. Sobre 9.5 en colores rojizos se detecta los po-
tenciales acuíferos de neviza.

Es posible apreciar en la Figura 5.20b como la cordillera, zonas de gran elevación
y parte de las más altas pendientes no se encuentran presentes, quedando parte de la
zona del plateau y las lenguas glaciares. Con el filtro aplicado se pierde áreas de las
señales que de acuerdo al algoritmo eran catalogadas como acuíferos de neviza S1,
pero prevalecen grandes zonas señaladas como tal, lo cual se observa hacia el glaciar
Soler y Leones. Finalmente, las intensidades de retrodispersión S1 representadas como
acuíferos S1 se presentan en la Figura 5.21, con los filtrados mencionados en el párrafo
anterior, obteniendo una extensión de 132.55 km2.
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Figura 5.21: Ubicación y extensión de acuíferos S1 según meto-
dología de Brangers et al. (2020). Imagen de fondo: Sentinel-2 del
21-04-2019.

Comparando las ubicaciones entregadas por este algoritmo con los resultados de la
sección anterior (5.2.2), donde se observaban diferencias en las intensidades en diferen-
tes periodos a lo largo del perfil realizado, es posible darse cuenta que parte de las zonas
señaladas por el umbral corresponden a las zonas mencionadas como “particularidades”
de la sección anterior, lo cual sería reflejo de la “firma única” que existe en zona de acuí-
feros de neviza S1 producto del aumento retardado de la retrodispersión a causa de la
congelación retardado del agua en la neviza (Brangers et al., 2020).

Es importante señalar que gran parte de la zona considerada como nieve húmeda
ubicada en la zona de acumulación de glaciares como San Quintín y San Rafael, no se
aprecian grandes diferencias en las intensidades de retrodispersión S1 para mencionar la
existencia de los acuíferos de neviza S1 en esa zona utilizando imágenes SAR y tan solo
los patrones se concentran hacia la parte oriental del campo de hielo.

Al igual como Brangers et al. (2020) se midieron series de tiempo de intensidades
para detectar los eventos de fusión representados como fuertes disminuciones en γ0f VH
(Figura 5.22). Es posible observar que tanto en los puntos de acuíferos y no acuíferos
detectados por S1 se producen grandes diferencias entre periodos donde ocurre fusión
con respecto a donde ocurre acumulación de nieve, existe un patrón de ciclicidad a lo lar-
go de la serie de tiempo, que indica una disminución de las intensidades en verano y un
aumento en invierno. La diferencia con puntos de no acuíferos S1 es de 1 a 2 dB. De ma-
nera general, a lo largo de los años los puntos de acuíferos son mayores en intensidades
cuando ocurre acumulación de nieve, pero no menores cuando ocurre derretimiento.

Es importante considerar en la figura mencionada anteriormente, que de acuerdo a la
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ubicación de la medición realizada, la disponibilidad de imágenes y en concreto la infor-
mación de intensidades de retrodispersión S1, puede variar, ejemplo de esto, se observa
en P2 y P3 con falta de información entre los meses de junio a agosto, lo que conlleva a
que la línea de tendencia media en esa zona no represente adecuadamente los máximos
locales que deberían existir.

(a)

(b)

Figura 5.22: (a) Mediciones realizadas para puntos de acuíferos
(puntos rojos, P1a P2a P3a) y no acuíferos (puntos azules, P1b P2b
P3b) según Brangers et al. (2020). Imagen de fondo: Sentinel-2 del
21-04-2019. (b) Series de tiempo de las mediciones señaladas en
(a) de intensidades de retrodispersión S1 para polarización VH con
respecto al tiempo.
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5.3. Velocidades superficiales
En la siguiente sección se presentan los resultados de las velocidades superficiales

de 15 glaciares de CHN. Se muestran en primer lugar los glaciares más estudiados y de
mayor tamaño, descritos de manera individual correspondientes a San Rafael, San Quin-
tín, Steffen, Colonia y Nef, seguido de los demás glaciares agrupados y organizados de
acuerdo a la cercanía entre un glaciar y otro. Para realizar el cálculo de las velocidades
se contó con un conjunto de imágenes de Sentinel-1 de octubre del 2016 a agosto del
2020, en polarización VH y VV con órbita ascendente y descendente para cada polari-
zación en cada glaciar y a través de paquete de procesamiento ImGRAFT detallado en
la sección 4.3 se calculó el campo de velocidades de los glaciares antes mencionados.
Importante recalcar que el tipo de procesamiento utilizado no logra detectar adecuada-
mente desplazamientos cuya diferencia de tiempo sea menor a 10 días, es por esto que
las velocidades se calcularon en un rango mayor a ese valor y menor a 36 días, de modo
de comparar las imágenes que cumplieran ese rango de fechas.

Para cada glaciar investigado se proporcionan figuras que contienen los campos de
velocidades superficiales y para los glaciares de mayor tamaño el gráfico de las varia-
ciones de velocidades a lo largo del tiempo, ya que se busca en esta sección examinar
la ciclicidad de las velocidades a lo largo del tiempo. Esta última medición se centra en
cálculos tomados en la zona inicial, central y terminal de la lengua glaciar. Además, se
agrega una tabla resumen donde se detalla las velocidades promedio, máxima y míni-
ma de las zonas antes mencionadas y las velocidades por temporada, es decir, periodos
donde ocurre derretimiento (noviembre y diciembre año anterior a enero a marzo año si-
guiente) y acumulación (junio a agosto de cada año) para todos los glaciares estudiados.

5.3.1. Glaciar San Rafael

El glaciar de marea de latitud más baja del mundo, ubicado a los 46°41’S y 73°51’W,
es el segundo glaciar más grande en CHN, pero es el que posee la mayor área de acu-
mulación (Aniya y Enomoto, 1986). Presenta un campo de velocidades observado en la
Figura 5.23, donde se aprecian que las de mayor magnitud se presentan en el frente del
glaciar. En esta zona existen pares de imágenes que registran velocidades máximas de
19.57 ± 2.21 m/día, medidas en temporada de altas temperaturas.

Se realizaron mediciones a lo largo de la línea de flujo central, en tres zonas especí-
ficas señaladas en la Figura 5.24, con el nombre de zona inicial, central y terminal de la
lengua glaciar. Obteniendo como promedio durante todas las fechas utilizadas velocida-
des de 0.73 ± 0.16, 5.35 ± 0.3 y 11.14 ± 0.21 m/día, respectivamente.
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(a)

(b)

Figura 5.23: Campo de velocidades para el glaciar San Rafael calcu-
lado en base a imágenes S1 de polarización VV órbita ascendente
entre 02-01-2018 y 14-01-2018 a resolución de 10 m/px (a) Sin fil-
tro alguno. (b) Filtrado de acuerdo indicaciones de la Sección 4.3.
Coordenadas proyectadas UTM-18S datum WGS 84.
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Observando la Figura 5.24 es posible notar como a lo largo del tiempo las menores
velocidades se mantienen para la zona inicial de la lengua glaciar, seguido por las veloci-
dades en la zona central y finalmente en el término de la lengua o frente glaciar.

Figura 5.24: Velocidades en la zona inicial, central y terminal de
la lengua del glaciar San Rafael a lo largo del tiempo en base a
mediciones con imágenes en polarización VH. Imagen de fondo: S1
en polarización VH órbita ascendente del 02-01-2018 a 10 m/px.
Coordenadas proyectadas UTM-18S datum WGS 84.

De manera general en la Figura 5.24, para las mediciones realizadas cercanas a la
zona terminal (frente) glaciar, se observa una cierta periodicidad de aumento de veloci-
dades en los meses del año donde las temperaturas son más elevadas (noviembre del
año anterior a febrero del año siguiente), mientras que las más bajas velocidades se dan
a mitad de año en los meses de julio y agosto. Respecto a la zona central del glaciar San
Rafael no es tan clara esta variación de velocidad en los diferentes periodos, pero coinci-
de en que en los meses de noviembre del 2017, diciembre del 2018 y enero del 2019 y
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2020 se presenten las más altas velocidades superiores a 10 m/día. En el caso de la zona
inicial de la lengua glaciar no es posible observar las variaciones antes mencionada. El
detalle de las variaciones de velocidad en diferentes periodos para cada año de estudio
se muestra en la Tabla 5.6, donde coincide que las velocidades son más altas para las
temporadas donde ocurre mayor derretimiento.

5.3.2. Glaciar San Quintín

Glaciar San Quintín o conocido también como glaciar San Tadeo es el glaciar más
grande de CHN, junto con el glaciar San Rafael, drenan el 37 % de CHN (Mouginot y
Rignot, 2015). Se encuentra a 46°50’ S y 74°5’ W cuyo frente se ubica en el istmo de
Ofqui a unos pocos kilómetros del Golfo de Penas.

Las mayores velocidades medidas en este glaciar alcanzan valores de 4.94 ± 0.5
m/día hacia la parte donde se produce la primera curvatura recorriendo el glaciar desde su
zona de acumulación hasta el frente. A lo largo de las zonas señaladas en la Figura 5.26,
desde la zona terminal (frente) del glaciar hacia su zona de acumulación, las velocidades
van en aumento registrando rangos entre 1.53 ± 0.31 m/día a 2.24 ± 0.22 m/día.

Figura 5.25: Campo de velocidades para el glaciar San Quintín cal-
culado en base a imágenes S1 de polarización VV órbita descen-
dente entre 10-01-2017 y 03-02-2017 a resolución de 10 m/px sin
filtro alguno. Coordenadas proyectadas UTM-18S datum WGS 84.

Al igual que para el glaciar anterior, la Figura 5.25 ilustra el campo de velocidades del
glaciar San Quintín, se observa en la zona central (línea de flujo) del glaciar a lo largo de
su extensión que se concentran las velocidades de mayor magnitud y que en la zona de
la curvatura antes mencionada es más alta las velocidades.
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Con relación a las variaciones de velocidades a lo largo de las series de tiempo (Figu-
ra 5.26), de manera general las registradas en la zona terminal (color rojo) y central (color
verde) son las que presenten las menores magnitudes, seguida de las velocidades en la
zona central (color azul) y en la zona inicial (color rosa) de la lengua glaciar. Al contrario,
como ocurrió con las velocidades observadas en el glaciar San Rafael, en el caso de este
glaciar no se logra apreciar patrones temporales de aumento o disminución de las velo-
cidades en temporadas específicas, salvo por algunas generalidades observadas en la
zona terminal, en el cual se aprecian velocidades más altas en los inicios de cada año y
más bajas hacia la mitad del año. Los movimientos superficiales promedio en cada perio-
do (derretimiento-acumulación) superan los 2 m/día desde el 2017 al 2019, ya en el 2020
se produce una disminución de las velocidades a 1.54 m/día en periodo de derretimiento.

Figura 5.26: Velocidades en la zona inicial, central y terminal de
la lengua del glaciar San Quintín a lo largo del tiempo en base a
mediciones con imágenes en polarización VV. Imagen de fondo: S1
en polarización VV órbita descendente del 10-01-2017 a 10 m/px.
Coordenadas proyectadas UTM-18S datum WGS 84.
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5.3.3. Glaciar Steffen

Glaciar Steffen ubicado al lado oeste de CHN, es el tercer glaciar más grande, po-
see dos lagos hacia la parte este, laguna Témpanos (inferior) y laguna Bolson (superior)
(Aniya, 2017).

El campo de velocidades superficiales para el glaciar Steffen se presenta en la Figura
5.27, se puede notar que las velocidades en la línea de flujo central, es decir en la zona
central del glaciar a lo largo de su extensión son mayores que hacia los bordes de la
lengua glaciar.

El glaciar Steffen presenta velocidades máximas 2.96 ± 0.56 m/día hacia la zona
central de la lengua glaciar (Ste3), la cual se ubica a 25 km del frente del glaciar. En
relación a las variaciones de velocidad con respecto a la ubicación de las mediciones
sobre la lengua glaciar, los valores promedios en el rango de tiempo de este estudio
fueron de 1.23 ± 0.18 a 1.42 ± 0.15 m/día desde la zona inicial (Ste4) hasta la zona
central (Ste2) para luego disminuir en la zona terminal (frente) de la lengua glaciar a 1.34
± 0.11 m/día. Esta variación se puede visualizar en la Figura 5.28, donde las menores
velocidades se presentan la mayoría del tiempo en la zona Ste4, seguido de la zona Ste2
y Ste1 mientras que Ste3 presenta varios incrementos de las velocidades donde supera
a las velocidades de las otras zonas.

Figura 5.27: Campo de velocidades para el glaciar Steffen calculado
en base a imágenes S1 de polarización VV órbita descendente entre
04-01-2020 y 28-01-2020 a resolución de 10 m/px sin filtro alguno.
Coordenadas proyectadas UTM-18S datum WGS 84.
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En cuanto a las variaciones de velocidades en periodos (derretimiento-acumulación),
en el año 2019 las velocidades son más altas cuando ocurre derretimiento, llegando a
ser en ese año un 1 m/día más altas que el periodo de acumulación. En 2020 también se
presentan esas mayores velocidades hacia el periodo de derretimiento pero con respecto
al periodo de acumulación las variaciones son menores. En la Figura 5.28, en la zona
Ste3 se pueden apreciar que hacia los inicios de los años se presenta un leve aumento
de las velocidades.

Figura 5.28: Velocidades en la zona inicial, central y terminal de
la lengua del glaciar Steffen a lo largo del tiempo en base a me-
diciones con imágenes en polarización VH. Imagen de fondo: S1
en polarización VH órbita descendente del 04-01-2020 a 10 m/px.
Coordenadas proyectadas UTM-18S datum WGS 84.
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5.3.4. Glaciar Colonia

Glaciar Colonia, corresponde al glaciar más grande en el lado este, junto con Steffen
vienen a ser los siguientes después de San Rafael y San Quintín con el área de acumu-
lación más grande (Aniya, 1988).

El campo de velocidades del glaciar Colonia se presenta en la Figura 5.29 que al
igual que los glaciares ya analizados, la línea central del flujo es la que posee las más
altas velocidades y en específico son de mayor magnitud hacia posiciones más alejadas
del frente. En estos lugares, se registran velocidades en el orden de 4 m/día para un área
que presenta un cambio abrupto de pendientes con grietas que se visualizan con el apoyo
de imágenes ópticas.

Figura 5.29: Campo de velocidades para el glaciar Colonia calcu-
lado en base a imágenes S1 de polarización VV órbita ascendente
entre 09-02-2020 y 21-02-2020 a resolución de 10 m/px sin filtro
alguno. Coordenadas proyectadas UTM-18S datum WGS 84.

El glaciar Colonia registra velocidades máximas de 2.86 ± 0.44 m/día a 13 km del
frente del glaciar (Col3). Las velocidades promedio en los años de estudio registran va-
riaciones desde la zona terminal del glaciar (frente) hasta la zona inicial de 0.45 ± 0.14
para variar a 1.26 ± 0.23 m/día, lo cual se puede visualizar en la Figura 5.30, cuyas me-
nores velocidades la mayoría del tiempo ocurren hacia la zona terminal y las mayores se
presentan o en la zona Col3 o zona Col4.
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Con respecto a la variación de velocidad en periodos de acumulación y derretimiento
de nieve, al observar la Figura 5.30, para las zonas en el 2018 y 2019 se presentan más
altas las velocidades en periodos de derretimiento (noviembre a enero del año siguiente).
Al tomar como referencia Col2 (Tabla 5.6) para el año 2019 y 2020 se presentan velocida-
des promedio de 1.32 m/día y 1.47 m/día, respectivamente en periodos de derretimiento,
consideradas más altas a las de periodo de acumulación.

Figura 5.30: Velocidades en las zonas inicial, central y terminal de
la lengua del glaciar Colonia a lo largo del tiempo en base a medi-
ciones con imágenes en polarización VV. Imagen de fondo: S1 en
polarización VV órbita ascendente del 09-02-2020 a 10 m/px. Coor-
denadas proyectadas UTM-18S datum WGS 84.
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5.3.5. Glaciar Nef

El glaciar Nef, es el segundo glaciar más grande ubicado en el lado este del campo
de hielo (Willis et al., 2012), tiene 23 km de largo con un área de ablación estimada en
65 km2. Es alimentado por tres fuentes: El campo de hielo al norte; el valle al sur de un
máximo de altura; y el campo de hielo al este con una cascada (Aniya y Enomoto, 1986).

Figura 5.31: Campo de velocidades para el glaciar Nef calculado en
base a imágenes S1 de polarización VV órbita descendente entre
17-02-2018 y 01-03-2018 a resolución de 10 m/px sin filtro alguno.
Coordenadas proyectadas UTM-18S datum WGS 84.

A partir de la Figura 5.31 es posible apreciar que las mayores velocidades se concen-
tran hacia zonas más alejadas del frente del glaciar, en específico hacia la curvatura que
se produce cuando el glaciar fluye desde el campo de hielo en dirección sur. Cercano a
este lugar el glaciar alcanza velocidades de 1.37 ± 0.16 m/día, con un máximo de 2.86 ±
0.42 m/día.

Con relación a la variación de las velocidades a lo largo del tiempo (Figura 5.32), se
aprecia que la zona inicial y central de la lengua glaciar son las que poseen las mayores
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velocidades a lo largo de los años y que en el frente son siempre menores desde el 2017
a 2020. Los valores promedio de velocidades en esos puntos varían desde 0.76 ± 0.11 a
1.4 ± 0.13 m/día desde la zona terminal (Nef1) a la zona inicial (Nef3).

La variación de velocidad entre periodos de derretimiento y acumulación a lo largo de
los años es bastante pequeña, pero aun así, es posible distinguir que las mayores magni-
tudes se dan para los periodos de derretimiento y que el año 2019 es el que presenta las
más altas variaciones y velocidades de 1.51 ± 0.19 m/día en ese periodo, mientras que
las menores velocidades se dan el año 2017 de 1.28 ± 0.1 m/día.

Figura 5.32: Velocidades en la zona inicial, central y terminal de la
lengua del glaciar Nef en base a mediciones con imágenes en pola-
rización VV. Imagen de fondo: S1 en polarización VV órbita descen-
dente del 17-02-2018 a 10 m/px. Coordenadas proyectadas UTM-
18S datum WGS 84.
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5.3.6. Glaciares Gualas y Reicher

Glaciares Gualas y Reicher son parte de los glaciares más septentrionales de CHN.
Ambos glaciares se encuentran en la misma situación orográfica (Rignot et al., 1996) y
terminan en lagos proglaciares, que a su vez alimentan al río Gualas.

El glaciar Gualas presenta altas velocidades en posiciones cercanas al frente del gla-
ciar (2 km, Gua1), registrando valores máximos de 1.98± 0.45 m/día. De manera general,
a medida que se avanza desde el frente glaciar (Gua1), las velocidades van disminuyen-
do, desde valores promedio de 0.32 ± 0.13 m/día a 0.29 ± 0.03 m/día con un aumento
en Gua2 a 0.35 ± 0.02 m/día. En cuanto a las variaciones a lo largo de los años en los
periodos de acumulación y derretimiento de nieve, desde el 2018 al 2020 son mayores
los periodos de derretimiento con variaciones de 0.2 m/día entre periodos.

El glaciar Reicher presenta velocidades máximas en ciertos periodos de mayor mag-
nitud que el glaciar Gualas, de 2.87 ± 0.5 m/día a 6 km del frente glaciar (Rei3) y un
promedio de todo el periodo de estudio en esta misma zona de 0.51 ± 0.15 m/día. Se ob-
servan leves variaciones de velocidad respecto a la posición donde se toma la medición,
de manera general se observa que las velocidades van en aumento en las primeras ¾
parte de la lengua glaciar (hasta Rei3 5.33). Al igual que el glaciar Gualas, en los perio-
dos de derretimiento en la mayoría de los años presenta más altas velocidades cuando
existen mayores temperaturas.

Figura 5.33: Ubicación de mediciones de velocidad realizadas sobre
el glaciar Gualas (imagen de la izquierda) y glaciar Reicher (ima-
gen de la derecha). Imagen de fondo: S1 en polarización VV órbita
descendente del 01-02-2018 a 10 m/px. Coordenadas proyectadas
UTM-18S datum WGS 84.

5.3.7. Glaciares Acodado, Benito y HPN1

Glaciares Benito y HPN1 se encuentran entre los glaciares que se adelgazan más
rápidamente en CHN (Willis et al., 2012). Glaciar Benito a escala general desde el 2004
ha existido un retroceso de este glaciar (Aniya, 2017), mientras que el glaciar Acodado,
formado por dos frentes principales, HPN2 y HPN3, los cuales han retrocedido a tasas de
25-150 m/año (Aniya, 2017).

HPN1 es el glaciar más grande que no nace del campo de hielo (Schaefer et al., 2013),

123



termina en un lago proglaciar a partir aproximadamente del 2007 por que antes terminaba
en tierra (Aniya, 2017).

Las velocidades máximas para estos glaciares son de 2.98 ± 0.08 m/día en HPN1
(HP4) y de 3 ± 0.44 m/día para Benito (Ben3) y Acodado (Aco4) hacia mediciones cer-
canas a su zona de acumulación. HPN1 no presenta grandes variaciones a lo largo del
glaciar registrando velocidades promedio de 0.29 ± 0.03 m/día en el frente (Aco1) y de
0.65 m/día hacia su zona de acumulación (Aco3y4). Los glaciares Benito y Acodado pre-
sentan periodos de tiempo donde se observan velocidades de mayor magnitud hacia la
zona de acumulación de cada glaciar, registrando valores promedio de 1.23 ± 0.25 m/día
en el caso del primero y de 1.04 ± 0.19 m/día el segundo. Con respecto a las variaciones
de velocidades a lo largo de los años de estudio, el glaciar Benito presenta un aumento
de las velocidades desde el 2018 al 2020 cercana a 1 m/día.

Dentro de los periodos de acumulación y derretimiento de nieve, tanto Benito como
HPN1 no presentan grandes variaciones, pero Acodado para el 2018 y 2019 sus varia-
ciones pueden llegar a ser cercanas a 0.6 m/día, ocurriendo mayores en el periodo de
derretimiento (Tabla 5.6).

Figura 5.34: Ubicación de mediciones de velocidad realizadas sobre
el glaciar Acodado (imagen de la izquierda), glaciar Benito (imagen
central) y glaciar HPN1 (imagen de la derecha). Imagen de fondo:
S1 en polarización VH órbita ascendente del 17-12-2018 para Aco-
dado y órbita descendente del 22-02-2017 para Benito y HPN1 a 10
m/px. Coordenadas proyectadas UTM-18S datum WGS 84.

5.3.8. Glaciares Grosse y Exploradores

Glaciares Grosse y Exploradores, ubicados en el lado N-E de CHN. El primero ter-
mina en un lago proglaciar, posee gran cantidad de escombros sobre él, de naturaleza
supraglaciares que fueron abastecidos por avalancha de escombros y desprendimiento
de roca. El segundo termina en tierra, presenta escombros solo en la parte frontal, de
origen subglacial y/o englacial, que fueron llevados por el arrastre y acumulación cerca
del frente (Aniya, 2017).

Los glaciares Grosse y Exploradores, presentan velocidades máximas de 2.88 ± 0.49
y 2 ± 0.10 m/día en el frente del glaciar y a 6 km del frente, respectivamente.
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Respecto a las variaciones de velocidad en base a la posición en la lengua glaciar,
el glaciar Grosse presenta velocidades promedio de 1.28 ± 0.03 a 0.87 ± 0.01 m/día,
desde Gro1 a Gro3, mientras que Exploradores son menores desde 0.36 ± 0.01 a 0.44 ±
0.02 m/día con las mayores velocidades promedio en Exp2 con 0.88 ± 0.03 m/día. Tanto
Grosse como Exploradores sus variaciones de velocidad entre periodos de derretimiento
y acumulación de nieve son menores.

Figura 5.35: Ubicación de mediciones de velocidad realizadas sobre
el glaciar Grosse (imagen de la izquierda) y glaciar Exploradores
(imagen de la derecha). Imagen de fondo: S1 en polarización VH
órbita ascendente del 02-01-2018 y descendente del 12-01-2019
a 10 m/px., respectivamente. Coordenadas proyectadas UTM-18S
datum WGS 84.

5.3.9. Glaciares Leones, Soler y Pared Norte

Glaciar Leones, ubicado el este de CHN, consta de tres ramas, León Norte, centro
y sur, que se unen justo encima del frente del glaciar en el Lago Leones (Aniya, 2017).
Presenta velocidades máximas en algunos periodos de 2.84 ± 0.2 m/día en el frente del
glaciar, en este lugar a lo largo de los años de estudios, las velocidades son de mayor
magnitud que las medidas en otras zonas. No se presentan grandes variaciones de velo-
cidades a lo largo del tiempo de estudio, salvo que las velocidades en temporada de altas
temperaturas son cercanas 1.1 m/día en todos los años de estudio, en particular, el 2018
para el periodo de derretimiento registra las mayores de 1.13 ± 0.15 m/día.

Glaciar Soler, ubicado al este y separado de CHN por una cascada de hielo de 700m
de altura. Posee dos áreas de acumulación, una en el campo de hielo y otra en la vertiente
sureste del Cerro Hyades (Aniya y Enomoto, 1986). Presenta velocidades máximas de 3
± 0.21 m/día hacia la zona de acumulación del glaciar. Desde el frente del glaciar hacia
la zona de acumulación, las velocidades van en aumento, registrando valores promedio
de 0.55 ± 0.03 m/día a 0.74 ± 0.05 m/día desde Leo1 a Leo3 (Figura 5.36). A lo largo
de los periodos de derretimiento y acumulación en el año 2020 se produce una variación
cercana a 0.5 m/día siendo mayor en los meses de derretimiento de la nieve.

Glaciar Pared Norte ubicado, hacia el noreste de CHN, desde 1945 ha estado retro-
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cediendo, registrando entre 2013-2015 retiradas de 250m (Aniya, 2017). Presenta veloci-
dades máximas de 2.99 ± 0.25 a 12 km desde el frente (PN2) en algunas fechas, esta
zona es la que registra las mayores velocidades en los diferentes periodos de tiempo con
promedios de 0.76 ± 0.22 m/día en comparación hacia el frente del glaciar (PN1) de 0.55
m/día. Con respecto a las variaciones en los periodos de derretimiento y acumulación de
nieve, solo en el 2018 y 2019 presenta velocidades un tanto más altas en periodos de
derretimiento.

Figura 5.36: Ubicación de mediciones de velocidad realizadas sobre
el glaciar Leones (imagen de la izquierda), glaciar Soler (imagen
central) y glaciar Pared Norte (imagen de la derecha). Imagen de
fondo: S1 en polarización VV órbita descendente del 29-01-2017
para Leones y órbita ascendente del 05-03-2019 para Soler y Pared
Norte a 10 m/px. Coordenadas proyectadas UTM-18S datum WGS
84.

Los campos de velocidades superficiales para los glaciares recién analizados se pre-
sentan en Anexos B.1.
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Tabla 5.6: Resumen de las velocidades en la zona inicial, central y terminal de las lenguas glaciares y las
respectivas velocidades en periodos de acumulación y derretimiento de nieve para el 2017, 2018, 2019 y
2020 (m/día). Cada valor de velocidad está acompañado por la sigla que indica la zona de la lengua glaciar
en la cual se realizó la medición (1 indica mayor cercanía al frente glaciar y 4 más alejados de esa posición).

Los periodos de acumulación consideran a los meses de junio, julio y agosto y los de derretimiento a los meses de noviembre, diciembre del año anterior
y enero, febrero y marzo del mismo año.
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5.4. Relaciones entre velocidades superficiales e inten-
sidades de retrodispersión S1

En la siguiente sección se examinan las relaciones en el espacio de frecuencia de
tiempo entre las series de tiempo de velocidades superficiales de los glaciares respecto a
series de tiempo de intensidades de retrodispersión S1 que son indicadores de deshielo.
Como se mencionó en las secciones anteriores, los satélites SAR tiene la capacidad de
detectar eventos de fusión al observar disminuciones en las intensidades de retrodisper-
sión (Brangers et al., 2020; Rondeau-Genesse et al., 2016). En base a esa característica
que proporcionan los satélites, se intenta buscar una relación de retroalimentación ne-
gativa entre intensidades y velocidades superficiales presentes en cada glaciar, es decir,
al disminuir las intensidades por presencia de agua que potencialmente entra al siste-
ma englacial, se espera mayor aumento de las velocidades, al contribuir esta agua a la
lubricación del lecho.

Para realizar lo anterior, se utilizó el análisis de ondículas (detallado en la Sección
4.4), que consiste en calcular la transformada de ondículas continua (CWT), a partir de
la cual se puede construir la transformada de ondículas cruzadas (XWT) y de coherencia
de ondículas (WTC) para examinar si las regiones en el espacio de las frecuencias de
tiempo poseen una potencia común que sugiera causalidad entre dos series de tiempo
distintas.

Los resultados se exponen de manera completa, es decir presentando CWT, XWT y
WTC para los glaciares San Rafael y San Quintín y solo WTC para los glaciares Steffen,
Nef y Colonia. En Anexos C se presenta los gráficos de WTC para los demás glaciares.
Se presenta solo esta variable, ya que es el indicador final de correlación local entre las
series de tiempo en el espacio de frecuencias de tiempo. Además, se presenta una tabla
resumen que indica los periodos y ubicaciones sobre la lengua glaciar en los cuales se
presenta mayor coherencia entre las series de tiempo.

Es importante recordar, que las series de tiempo de velocidad e intensidad de retro-
dispersión S1 fueron tomadas en las mismas ubicaciones y como se señaló en el capítulo
anterior, están representadas por siglas observadas como por ejemplo en la Figura 5.36,
las cuales están ordenadas numéricamente (1, 2, 3 y en ocasiones 4), dependiendo de su
ubicación respectiva en la lengua glaciar, es decir si se ubican hacia el frente del glaciar
se les asigna el número 1, hasta el número 3 o 4 según corresponda, si se ubica más
alejado del frente glaciar.

5.4.1. Glaciar San Rafael

Para comprender la variabilidad de las velocidades con respecto a los eventos de
fusión y no fusión, se realizó el análisis de ondículas para SR1, SR2 y SR3 observadas
sus ubicaciones en la Figura 5.38b, cuyas características de detallan en la Tabla 5.7.

Las Figuras 5.37 y 5.38, muestran los gráficos de la transformada de ondículas conti-
nua (CWT) para las velocidades e intensidades de las mediciones detalladas en la Tabla
5.7. Es posible observar en cada medida, que existen patrones comunes de potencia de
ondículas entre las dos series de tiempo, como en la zona de periodo mayor a 256 días
entre el 2018 y 2019 que se aprecia en la Figura 5.37a y 5.38a y la zona de periodo
entre 32 y 64 días desde el 2019 a 2020 en 5.37a y 5.38a. Para la Figura 5.37b una zona
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Tabla 5.7: Características de las mediciones de velocidades e inten-
sidades de retrodispersión S1 en la lengua del glaciar San Rafael.

Código UTM X UTM Y Órbita Polarización
SR1 590332 4827619 Descendente Vertical-Horizontal
SR2 600630 4828229 Ascendente Vertical-Vertical
SR3 608202 4823649 Descendente Vertical-Vertical

significativa se da en el periodo de 64 días entre el 2017 y mediados del 2018. Un área
significativa con gran potencia se aprecia en la Figura 5.38a, en el periodo de 256 días
entre el 2017 y 2020 en el gráfico de intensidades, que para el gráfico de velocidades
no se da por encima del nivel de significancia del 5 %. En general la similitud entre los
patrones es bastante baja, es por eso que se presenta a continuación la transformada de
ondículas cruzadas para dilucidar estas características.

(a) (b)

Figura 5.37: Transformada de ondículas continua glaciar San Ra-
fael. (a) SR1 (b) SR2. El contorno negro grueso designa un nivel de
significancia del 5 % y el contorno negro más fino corresponde al
cono de influencia en donde los efectos de borde pueden distorsio-
nar la imagen.
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(a) (b)

Figura 5.38: Continuación transformada de ondículas continua en
(a) SR3. El contorno negro grueso designa un nivel de significancia
del 5 % y el contorno negro más fino corresponde al cono de influen-
cia en donde los efectos de borde pueden distorsionar la imagen. (b)
Localización de SR1, SR2, y SR3 en la lengua glaciar. Imagen de
fondo: S1 en polarización VH órbita ascendente del 02-01-2018 a
10 m/px. Coordenadas proyectadas UTM-18S datum WGS 84.

A partir de la Figura 5.39, con la transformada de ondículas cruzadas se expone la
potencia común entre las dos series de tiempo, observándose parte de las característi-
cas mencionadas sobre las Figuras 5.37 y 5.38, destacando en 5.39a y 5.39c, la zona
de gran potencia en los periodos mayores a 256 días, entre mediados del 2017 hasta
cercano el inicio del 2020. Para demostrar una causalidad entre las características es-
tudiadas se espera que las oscilaciones estén en anti-fase, es decir cuando ocurra un
aumento de las velocidades las intensidades deben disminuir ya que indica la existencia
de agua que potencialmente ingresa al sistema englacial. Es así como se observa con
las flechas apuntando hacia la izquierda las zonas significativas de las Figuras 5.39a y
5.39c y un área pequeña de la Figura 5.39b entre los 64 y 128 días. Para la primera figura
aparte de apuntar hacia la izquierda apuntan las flechas hacia abajo, lo cual indicaría que
la velocidad se adelanta a la fusión, lo cual para lo que se quiere investigar no sería cohe-
rente. Por lo tanto, dado que las intensidades y velocidades están en anti-fase en SR2 y
SR3, se puede decir que la velocidad en gran medida refleja las características de fusión
sobre el glaciar en esas ubicaciones.

130



(a) (b)

(c)

Figura 5.39: Transformada de ondículas cruzadas para el glaciar
San Rafael. (a) SR1 (b) SR2 (c) SR3. El nivel de significancia del
5 % se representa con un contorno grueso negro. La relación de
fase relativa se muestra como flechas, con la fase apuntando a la
derecha y la anti-fase a la izquierda.

Finalmente, un resultado que refuerza lo antes planteado es la coherencia de ondí-
culas (WTC), que puede ser considerada como la correlación local entre las series de
tiempo en el espacio de las frecuencias de tiempo. Se observa en la Figura 5.40 que des-
tacan grandes áreas con zonas de potencia significativa en comparación a la Figura 5.39,
poniendo atención solo en las mediciones que expusieron una potencia común coherente
(SR2 y SR3), se destacan para SR2 una potencia medianamente grande a los 128 días
y para SR3 una periodicidad desde los 256 días en adelante. En estas zonas las flechas
apuntan hacia la izquierda, destacando la relación anti-fase entre velocidades e intensi-
dades, ya mencionada. Además, notar que las regiones con baja coherencia observadas
en las Figuras 5.37 y 5.38 coinciden con zonas de baja potencia, por lo que se ignoran
al igual que las zonas de coherencia con áreas menores, es decir que están en anti-fase
pero que son de menor tamaño y además áreas cuyas flechas apuntan hacia abajo o no
son coherentes con la relación que se intenta buscar en esta sección.
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(a) (b) (c)

Figura 5.40: Coherencia de ondículas para el glaciar San Rafael. (a)
SR1 (b) SR2 (c) SR3. El nivel de significancia del 5 % se representa
con un contorno grueso negro. Las flechas en las secciones signi-
ficativas apuntan hacia la izquierda y en (a) algunas apuntan hacia
abajo.

5.4.2. Glaciar San Quintín

Para el glaciar San Quintín, se realizó el análisis de ondículas para SQ1, SQ2, SQ3 y
SQ4 observadas sus ubicaciones sobre la lengua glaciar en la Figura 5.41, cuyas carac-
terísticas se detallan en la Tabla 5.8.

Tabla 5.8: Características de las mediciones de velocidades e inten-
sidades de retrodispersión S1 en la lengua del glaciar San Quintín.

Código UTM X UTM Y Órbita Polarización
SQ1 575580 4809011 Ascendente Vertical-Vertical
SQ2 581580 4806576 Descendente Vertical-Vertical
SQ3 589380 4809315 Descendente Vertical-Horizontal
SQ4 598380 4810533 Descendente Vertical-Horizontal

La transformada de ondículas continua para las mediciones sobre el glaciar San Quin-
tín se presentan en las Figuras 5.42 y 5.43, observándose patrones comunes entre inten-
sidades y velocidades. En el caso de la medición SQ1, en el periodo de 256 días entre el
2018 hasta mediados del 2019. En el caso de las mediciones intermedias (SQ2 y SQ3)
se observan patrones comunes hacia el periodo de 256 días, siendo para el caso de las
velocidades SQ2 de menor área tal potencia. Finalmente, en cuanto a una medición ubi-
cada en la parte más alejada del frente glaciar (SQ4) se observa características comunes
para el periodo de 256 días a partir del 2019 a 2020 y en los 32 días para antes del 2018.
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Figura 5.41: Ubicación de mediciones de velocidad e intensidades
de retrodispersión S1 realizadas sobre el glaciar San Quintín. Ima-
gen de fondo: S1 con polarización VV órbita descendente del 10-01-
2017 a 10 m/px. Coordenadas proyectadas UTM-18S datum WGS
84.

(a) (b)

Figura 5.42: Transformada de ondículas continua para el glaciar San
Quintín. (a) SQ1 (b) SQ2. El contorno negro grueso designa un nivel
de significancia del 5 % y el contorno negro más fino corresponde al
cono de influencia en donde los efectos de borde pueden distorsio-
nar la imagen.
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(a) (b)

Figura 5.43: Continuación. Transformada de ondículas continua pa-
ra el glaciar San Quintín. (a) SQ3 (b) SQ4. El contorno negro grueso
designa un nivel de significancia del 5 % y el contorno negro más
fino corresponde al cono de influencia en donde los efectos de bor-
de pueden distorsionar la imagen.

Con relación al espectro de la transformada de ondículas cruzadas, las zonas obser-
vadas y descritas de las Figuras 5.42 y 5.43, se destacan en la Figura 5.44, en particular
el periodo de 256 días ubicado entre el 2018 y 2020. Para SQ1, SQ3 y SQ4 las flechas
apuntan hacia la izquierda, indicando una relación de anti-fase para un periodo mayor a
256 días entre las dos series de tiempo, para la última medición las flechas aparte de
apuntar hacia la izquierda apuntan hacia abajo lo que indicaría que la velocidad se ade-
lanta a la fusión en un ángulo un tanto menor a 90°, lo cual no es lo que se busca entre
las series de tiempo estudiadas. En el caso de SQ2, las flechas apuntan en dos direccio-
nes, hacia la izquierda y arriba para periodos menores a 256 días y hacia la derecha para
periodos mayor a 256 días.
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Figura 5.44: Transformada de ondículas cruzadas para el glaciar
San Quintín. (a) SQ1 (b) SQ2 (c) SQ3 (d) SQ4. El nivel de signi-
ficancia del 5 % se representa con un contorno grueso negro. La
relación de fase relativa se muestra como flechas, con la fase apun-
tando a la derecha y la anti-fase a la izquierda.

Finalmente, poniendo atención solo en las grandes áreas que señalan la coherencia
de la potencia de ondículas cruzadas (CWT) y que están de acuerdo con lo que se quiere
investigar en este estudio (SQ1, parte de SQ2 y SQ3), se aprecia en la Figura 5.45,
que existe una correlación alta a partir de los 64 días en adelante entre 2017 y 2020
observando una relación anti-fase. En el caso de la medición SQ1, se destaca además
un área potente entre los 64 a 128 días, mientras que en los puntos centrales (SQ2 y
SQ3) las áreas prevalecen y aumentan su superficie.
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Figura 5.45: Coherencia de ondículas para el glaciar San Quintín.
(a) SQ1 (b) SQ2 (c) SQ3 (d) SQ4. El nivel de significancia del 5 %
se representa con un contorno grueso negro. Las flechas en las
secciones significativas apuntan hacia la izquierda y en (d) algunas
apuntan hacia abajo.

5.4.3. Glaciar Steffen

Para el glaciar Steffen, se realizó el análisis de ondículas para Ste1, Ste2, Ste3 y Ste4,
observadas sus ubicaciones sobre la lengua glaciar en la Figura 5.46, cuyas característi-
cas se detallan en la Tabla 5.9.

Tabla 5.9: Características de las mediciones de velocidades e inten-
sidades de retrodispersión S1 en la lengua del glaciar Steffen.

Código UTM X UTM Y Órbita Polarización
Ste1 597178 4756244 Descendente Vertical-Vertical
Ste2 598390 4750812 Descendente Vertical-Vertical
Ste3 598188 4747594 Ascendente Vertical-Vertical
Ste4 595359 4742966 Descendente Vertical-Vertical
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Figura 5.46: Ubicación de mediciones de velocidad e intensidades
de retrodispersión S1 realizadas sobre el glaciar Steffen. Imagen de
fondo: S1 en polarización VH órbita descendente del 04-01-2020 a
10 m/px. Coordenadas proyectadas UTM-18S datum WGS 84

La coherencia entre las series de tiempo para el glaciar Steffen se presenta en la
Figura 5.47, es posible notar que Ste2 y Ste3 muestran la relación de anti-fase buscada
para periodos mayores a 256 días, pero en ambos casos las flechas tienden a apuntar
hacia abajo, lo cual quiere decir que la velocidad se adelanta a la fusión en ángulos
cercanos a 90° y esto último no es congruente con la relación que se intenta buscar en
esta sección. Cabe notar que a pesar que en 2019 las flechas apunten hacia abajo en
Ste3, hacia el 2018 se observan paralelas al eje de las abscisas y en anti-fase, pero se
encuentran fuera del cono de influencia que evita los efectos de borde, por lo que no es
seguro establecer una relación de causalidad entre las dos series de tiempo estudiadas.
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Figura 5.47: Coherencia de ondículas para el glaciar Steffen. (a)
Ste1 (b) Ste2 (c) Ste3 (d) Ste4. El nivel de significancia del 5 % se
representa con un contorno grueso negro. La relación se señala con
flechas, hacia la derecha de fase y hacia la izquierda de anti-fase

5.4.4. Glaciar Colonia

Para el glaciar Colonia, se realizó el análisis de ondículas para Col1, Col2, Col3 y Col4
ubicadas en la lengua glaciar (Figura 5.48), cuyas características se detallan en la Tabla
5.10.

Tabla 5.10: Características de las mediciones de velocidades e in-
tensidades de retrodispersión S1 en la lengua del glaciar Colonia.

Código UTM X UTM Y Órbita Polarización
Col1 619552 4778253 Ascendente Vertical-Vertical
Col2 625598 4774620 Ascendente Vertical-Vertical
Col3 631442 4768565 Descendente Vertical-Horizontal
Col4 633054 4765739 Ascendente Vertical-Vertical
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Figura 5.48: Ubicación de mediciones de velocidad e intensidades
de retrodispersión S1 realizadas sobre el glaciar Colonia. Imagen
de fondo: S1 en polarización VV órbita ascendente del 09-02-2020
a 10 m/px. Coordenadas proyectadas UTM-18S datum WGS 84.

El gráfico de coherencia de ondículas para el glaciar Colonia se presenta en le Figura
5.49. Es posible observar grandes áreas de coherencia entre las series de tiempo anali-
zadas, en el caso de mediciones más cercanas al frente del glaciar (Col1) los periodos
oscilan entre 64 a 128 días desde el 2017 a 2019, de igual forma sucede para la medición
más alejada del frente glaciar (Col4) en un periodo de 64 a 128 días desde el 2017 a
2018. En el caso de la medición Col2 para el 2019 se presenta una gran coherencia para
periodos mayores a 256 días y en Col3 no se logra presenciar ningún área significativa.
Además de apreciar la relación de anti-fase esperada, existen algunas flechas por ejem-
plo en Col1 y Col4 que apuntan hacia arriba, lo cual quiere decir que la fusión se adelanta
a las velocidades en ángulos menores a 90°.
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Figura 5.49: Coherencia de ondículas entre las series de tiempo
de intensidades y velocidades glaciar Colonia. (a) Col1 (b) Col2 (c)
Col3 (d) Col4. El nivel de significancia del 5 % se representa con un
contorno grueso negro. La relación de anti-fase se señala con fle-
chas apuntando hacia la izquierda y también existen flechas apun-
tando hacia arriba que indican que la fusión se adelanta a las velo-
cidades en ángulos menores a 90°.

5.4.5. Glaciar Nef

Para el glaciar Nef, se realizó el análisis de ondículas para Nef1, Nef2 y Nef3 ubicados
en la lengua glaciar (Figura 5.50), cuyas características se detallan en la Tabla 5.11.

Tabla 5.11: Características de las mediciones de velocidades e in-
tensidades de retrodispersión S1 en la lengua del glaciar Nef.

Código UTM X UTM Y Órbita Polarización
Nef1 627500 4799482 Descendente Vertical-Vertical
Nef2 627900 4790586 Descendente Vertical-Horizontal
Nef3 633100 4785127 Ascendente Vertical-Vertical
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Figura 5.50: Ubicación de mediciones de velocidad e intensidades
de retrodispersión S1 realizadas sobre el glaciar Nef. Imagen de
fondo: S1 en polarización VV órbita descendente del 17-02-2018 a
10 m/px. Coordenadas proyectadas UTM-18S datum WGS 84.

El gráfico de coherencia de ondículas para el glaciar Nef se presenta en la Figura
5.51. En todas las ubicaciones del glaciar se presentan zonas de interés, es decir, zonas
con relación de anti-fase entre las intensidades de retrodispersión S1 y las velocidades.
En Nef1 para el periodo de 64 a 128 días en el 2018, en Nef2 para el periodo entre 32 a
128 días entre el 2019 a mediados del 2020 y en Nef3 para el periodo de 128 días desde
mediados del 2018 a mediados del 2019. Si bien esas relaciones son en anti-fase, las
áreas son bastante pequeñas como para ser consideradas como significativas y además
Nef3 parte de las flechas apuntan hacia abajo, que como ya se mencionó anteriormente,
es reflejo de que las velocidades se adelantan a la fusión y no es coherente con los que
se espera que suceda en el sistema glaciar.

(a) (b) (c)

Figura 5.51: Coherencia de ondículas en el glaciar Nef. (a) Nef1 (b)
Nef2 (c) Nef3. El nivel de significancia del 5 % se representa con un
contorno grueso negro.

En la Tabla 5.12, se resume el análisis de ondículas para los gráficos de coherencia
de ondículas de todos los glaciares en los distintos periodos con respecto a la ubicación
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de las series de tiempo extraídas sobre la lengua glaciar. La categoría es la siguiente:

APA: zona de alta potencia en anti-fase. Alta potencia se refiere a áreas de extensión
medianas a grandes.

APF: zona de alta potencia en fase.

BPA: zona de baja potencia en anti-fase.

APAN: zona de alta potencia en anti-fase no significativa. No significativa hace refe-
rencia a zonas que se ubican fuera del cono de influencia (COI) y las flechas aparte
de apuntar hacia la izquierda, tienen una inclinación hacia abajo.

A partir de lo anterior, es posible apreciar que los periodos que predominan para la
mayoría de los glaciares son los mayores a 256 días. De manera general esos periodos se
presentan desde el 2017 al 2020. Respecto a la categoría de clasificación que predomina,
es la zona con alta potencia en anti-fase (APA) y se presenta mayormente en posiciones
cercanas al frente glaciar.

En relación a la posición respectiva del glaciar en el campo de hielo, los glaciares
ubicados hacia el oeste predominan las zonas APA y APAN. En cambio, los glaciares
ubicados hacia el este predominan zonas APF y BPA. Respecto a la ubicación de esas
zonas en la lengua glaciar, primeramente se ubican hacia el frente de cada glaciar y se
concentran en periodos entre 64-128 días para APA y BPA y mayor a 256 días en APAN
y APF. En general, para los glaciares de CHN predominan los periodos mayores a 256
días.
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Tabla 5.12: Resumen del análisis de ondículas de la coherencia de ondículas (WTC) para todos los glacia-
res, distribuidas en los periodos predominantes para las mediciones realizadas en el frente (1) hasta zonas
más alejadas del frente del glaciar (3 o 4).

APF: zona de alta potencia anti-fase; APA: zona de alta potencia en fase; BPA: zona de baja potencia en anti-fase y APAN: zona de alta potencia en
anti-fase no significativa.
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Capítulo 6

Discusiones

6.1. Características hidrológicas

6.1.1. Factores que determinan las profundidades del nivel freático

La profundidad del nivel freático no se da de forma aleatoria y existen características
dentro de CHN que determinan que en algunos lugares la profundidad sea mayor y en
otras menores. Parte determinar estas, los resultados de la sección 5.1.2, señalaron que
el modelo de interpolación más representativo de la profundidad del nivel freático es el
que involucra la variable de intensidades de retrodispersión S1 de polarización VV de
órbita ascendente que representa el deshielo superficial y la variable de altura superficial
del campo de hielo. Este modelo se visualiza en la Figura 6.1, junto con el mapa de
errores.

En base a la Figura 6.1, de acuerdo a la distribución de las profundidades sobre la
zona de acumulación del glaciar San Quintín y de la Parte oriental, se encontró que
VVAsc aumenta hacia las zonas donde las profundidades del nivel freático son mayores
(Figura 5.3), es decir hacia la Parte Oriental y hacia las estribaciones de las elevaciones
cercanas al glaciar Nef. Un aumento de las intensidades de retrodispersión hacia estas
zonas implica la existencia de mayor cantidad de reflectores que pueden aumentar el
valor de las intensidades. Aún más, en la Parte Oriental hacia la zona de acumulación
del glaciar Soler, al relacionar con la variable de alturas superficiales (Figura 5.2), se
presentan elevaciones sobre los 1800 m en estas zonas, que aportan a aumentar la
profundidad del nivel freático, dado que existe mayor acumulación de nieve (Bravo et al.,
2019), lo que genera que el campo de hielo aumente su grosor, este aumento del grosor,
aumenta la probabilidad de que las intensidades del satélite encontradas sean debido a la
presencia de estructuras congeladas como lentes y tuberías que aumentan la dispersión
de volumen y por tanto la retrodispersión del satélite (Jaber, 2016), lo cual indicaría que
la relación entre VVAsc y la profundidad hacia la Parte Oriental es mayormente dominado
por la dispersión de la señal, que la existencia de agua de deshielo.

En cuanto a la zona de acumulación del glaciar San Quintín, VVAsc presenta las me-
nores intensidades que se relacionan a profundidades del nivel freático intermedias a
bajas. Intensidades de retrodispersión bajas se interpretan en este estudio a la presencia
de agua superficial o subsuperficial, que se espera que contribuya con un nivel freático
de menor profundidad, por lo tanto, la relación establecida estaría dominada en este lugar
por la absorción de la señal por parte del agua. Además, en esta misma zona cercano
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a la salida del glaciar San Quintín, se presentan las menores profundidades de toda el
área de estudio que también tendrían relación con la posición respectiva con el campo de
hielo, que indica que hacia la parte occidental, existe menor acumulación de nieve (DGA,
2014) ya que hay menor elevación en comparación a la parte oriental antes mencionada
y debido al gradiente topográfico aumento de precipitaciones, que según Koppes et al.
(2015) si estas son líquidas aumentan tanto el deshielo superficial como interno y por
lo tanto la presencia de mayor cantidad de agua para presentarse el nivel freático más
superficial. Una importante consideración es que parte de los supuestos realizados asu-
men una recarga del acuífero producto de la filtración descendente del agua superficial,
al igual que lo considerado por Christianson et al. (2015).

Figura 6.1: (a) Mapa de predicción final de las profundidades del
nivel freático. (b) Mapa de predicción de error estándar.

En los párrafos anteriores, es claro dilucidar que la variable secundaria de alturas
superficiales son determinantes de las profundidades del nivel freático, incluso mayor que
el deshielo superficial que se interpreta hacia la parte occidental del campo de hielo. Este
dominio de las alturas en el control de la profundidad también se logró notar en la Tabla
5.3, donde al área porcentual era prácticamente igual al comparar los modelos donde se
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introducía sola la variable de alturas superficiales (modelo CoK-Altura) o si se introducía
además la variable VVAsc (modelo CoK-Altura-VVAsc), que indica deshielo superficial.
La ventaja de utilizar las intensidades SAR, no se logran dilucidar a escala general, al
calcular las áreas porcentuales recién mencionadas, pero si a una escala más local como
por ejemplo al ir comparando las profundidades rango a rango en la Figura 5.7, donde
se observa que el modelo que agregó las intensidades de retrodispersión SAR, es en el
que se observa un aumento de área de las profundidades en el rango de 22-23 m, cuyo
fin es extender por el área central de la zona de acumulación del glaciar San Quintín,
esos valores de profundidades en un intento por homogeneizar lo que en la sección de
caracterización de las intensidades de retrodispersión en el plateau paso a llamarse zona
de nieve húmeda. Cabe recalcar que el aporte de estos datos de intensidades hubiera
sido de mayor relevancia si es que no presentaran tantos artefactos y ruidos producto de
los múltiples ecos dispersos que se muestran por resolución de celda.

Por otra parte, a pesar de que la variable de pendientes, estadísticamente no presentó
relaciones significativas con las profundidades del nivel freático, se corroboró que en un
análisis más local como por ejemplo separando el estudio por cuencas y analizando por
perfil, es posible establecer que las zonas de bajas pendientes coinciden con las profun-
didades del nivel freático intermedias en el rango de 17 a 25 m y aledaño a las zonas
de altas pendientes de la Parte Oriental, las profundidades del nivel freático son menores
lo cual se explica producto del escurrimiento por gravedad en estas áreas (DGA, 2014).
De igual manera, como cabría de esperar de la hidráulica de aguas subterráneas, la pen-
diente del nivel freático se aproxima a la pendiente superficial (Figura 6.2), aunque las
dos superficies no sean paralelas (Lang et al., 1977; Schommer, 1977).

Al igual como la variable de pendientes, la intensidad de retrodispersión VHDes no
presentó correlaciones significativas con la profundidad del nivel freático al realizar un
análisis más general, pero logró alcanzar en el análisis por perfil un valor del coeficiente
de correlación suficientemente alto para posicionarlo con una correlación fuerte con las
profundidades. Esta alta relación hacia algunas áreas es debido a la gran capacidad de
la polarización cruzada para la detección de zonas de nieve húmeda o con presencia de
agua (Heilig et al., 2019; Jaenicke et al., 2006; M. Koenig et al., 2001), en especial hacia
el centro y parte occidental de la zona de estudio.

Tanto la variable VVAsc como VHDes presentan coeficientes de correlación más bajos
que las características topográficas, parte de las razones que explican esto se deben
a los artefactos propios de las imágenes S1, como el ruido y el efecto de moteado o
"sal y pimienta", mencionado en la Sección 3.2.3, haciendo necesario optar por una alta
resolución espacial de píxel, para tratar de disminuir esos efectos u optar por conjunto de
imágenes (como el promedio de un mes) en vez de imágenes puntuales de fechas.
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Figura 6.2: Comparación pendiente superficial vs pendiente del nivel
freático del Perfil A-A’.

Finalmente, según Fountain y Walder (1998) y Christianson et al. (2015) las profun-
didades del nivel freático dependen principalmente de la elevación, la pendiente de la
superficie, la topografía del glaciar. Además, DGA (2014), añade a los factores que con-
dicionan el derretimiento en superficie y la acumulación de nieve. Estas afirmaciones
coinciden con las variables secundarias evaluadas en este estudio. Pero también estos
autores mencionan que es fundamental estudiar además, las características internas del
campo de hielo, DGA (2014) sugieren a la profundidad de la transición neviza-hielo, mien-
tras que Lang et al. (1977) y Fountain y Walder (1998) a las características hidrológicas
de la neviza y el espaciamiento entre las grietas.

6.1.2. Comparación de las profundidades del nivel freático con tra-
bajo anteriores

La base de datos GPR de las profundidades del nivel freático obtenidas a partir del
trabajo en terreno y la posterior interpretación elaborada por el CECs, permitió realizar
una interpolación de esta característica para estudiar la distribución que tienen a lo largo
del plateau. Se comparó esta información con el informe final de la caracterización física
del manto nival realizado por DGA (2014), los cuales determinaron el nivel freático para
la zona de acumulación de los glaciares San Quintín, San Rafael y Colonia, utilizando
radar de penetración terrestre (GPR). Antes de realizar tal contraste, se aplicó un factor
de conversión a los valores obtenidos en este estudio producto de que DGA (2014) para
el cálculo de las profundidades del nivel freático, utiliza una velocidad de propagación de
onda de 0.200 m/ns y en esta investigación es de 0.173 m/ns, quedando la información
registrada en la Tabla 6.1 solo para la zona de acumulación del glaciar San Quintín, que
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es la zona de estudio que coincide con esta investigación.
Se observan diferencias entre los valores máximos, mínimos y promedios en relación

al estudio a comparar, las estadísticas pueden tener una diferencia cercana a los 10 m y
alrededor de 5000 en la cantidad de datos utilizados, siendo mayor en este estudio. En
general los valores máximos y mínimos de la profundidad del nivel freático encontrados en
este estudio, son valores comunes que se esperan encontrar en la zona de acumulación
de glaciares templados (Ambach et al., 1981; Oerter y Moser, 1982; Schommer, 1977;
Sharp, 1951; Fountain y Walder, 1998).

Las diferencias anteriormente planteadas, podrían deberse en primer lugar a la fecha
en la que se realizaron ambos estudios, siendo 5 años el tiempo que separa a ambas
mediciones, lo cual es de gran relevancia para un sistema tan dinámico con es el agua
y los glaciares. En segundo lugar, a la orientación de los perfiles realizados, que para el
caso de DGA (2014) el perfil principal es N-S compuesto de 19 perfiles longitudinales y 6
perfiles secundarios transversales de menor tamaño que se concentran por el centro del
plateau, en cambio en este estudio, son de orientación W-E trazados de glaciar a glaciar,
lo que podría aportar con diferencias al incluir zonas de gran altitud, ubicadas en la parte
oriental del campo de hielo.

Tabla 6.1: Comparación profundidad del nivel freático de un estudio
anterior con respecto al presente informe en base a mediciones de
GPR directas.

Glaciar Min.
(m)

Máx.
(m)

Media
(m)

Desv. Est.
(m)

N° Datos Autor

San
Quintín

18.1 41.3 31.2 5.5 35024 DGA (2014)
8.7 43.7 25.3 6.1 40922 Este estudio

Datos de este estudio corregidos para hacer la comparación con la DGA (2014).

Realizando la comparación con las profundidades del nivel freático interpolado, según
el modelo más representativo para CHN, mencionado en la sección anterior, el CoK-
Altura-VVAsc, los valores máximos, mínimos y las medias se presentan en la Tabla 6.2.
En el glaciar San Quintín respecto a DGA (2014), el promedio de los datos se hace más
cercano en comparación a los datos medidos, existiendo 4 m de diferencia. En cuanto a la
distribución de las profundidades sobre esta zona, la Figura 6.3 muestra una comparación
entre el modelo de DGA (2014) y el obtenido en esta investigación, a la misma escala
de colores y con los valores corregidos, de acuerdo a lo mencionado en los párrafos
anteriores. Se logra notar que DGA (2014) presenta profundidades mayores hacia la parte
oriental del campo de hielo que recorriéndolo en dirección oeste a este desde la mitad
de la zona de acumulación es posible encontrar el nivel freático sobre los 32 m, que
en comparación a lo modelado en este estudio coincide en ubicación que hacia la parte
oriental se ubican las mayores profundidades del nivel freático, en rangos menores ya que
desde la mitad de la zona de acumulación hacia el oriente, predominan las profundidades
de 25 m hasta alcanzar el rango de 32 a 34 m. En relación a las menores profundidades
del nivel freático, de acuerdo a lo señalado por DGA (2014) registra valores mínimos de
0 a 16 m en los 8 km más próximos a la lengua glaciar, mientras que en este estudio se
encuentran en el rango de 12 a 24 m si se compara en las mismas ubicaciones.
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Tabla 6.2: Comparación profundidad del nivel freático de un estudio
anterior con respecto al presente informe en base a datos interpo-
lados.

Glaciar Min.
(m)

Máx.
(m)

Media
(m)

Desv. Est.
(m)

Autor

San
Quintín

0.1 36.8 28.4 9.4 DGA (2014)
12.1 32.9 24.6 3.1 Este estudio

Datos de este estudio corregidos para hacer la comparación con la DGA (2014).

En general, en ambos estudios realizados, las profundidades aumentan con el au-
mento de la distancia del glaciar San Quintín desde su línea de equilibrio y que es lo
esperado según Ambach et al. (1981). El problema ocurre hacia el área cercana al ELA
del glaciar Nef, donde se observa profundidades del nivel freático altas, en lugar de ser
más bajas o similares al glaciar San Quintín. Una explicación a lo anterior, puede ser de-
bido a las consideraciones iniciales que asume cada modelo de interpolación. En el caso
de DGA (2014), la distribución de las profundidades tiene como parámetro impuesto una
cota máxima de 1800 m s.n.m para una profundidad máxima de 50 m y dado que las ele-
vaciones cercanas al ELA son sobre ese valor, las profundidades son altas aun cuando
estén cercanas a zonas de hielo descubierto. De igual forma ocurre con la metodología de
interpolación utilizada en esta investigación que la distribución de las profundidades está
determinada por el parámetro de alturas superficiales, que posiciona altas profundidades
hacia lugares de altas elevaciones, pero además se debe tener en cuenta la distribución
espacial de las mediciones, porque justamente coincide que el modelo geoestadístico
distribuye las profundidades en base a los datos medidos más cercanos que tiene y en
este caso esos datos son los del plateau con profundidades del nivel freático altas y por
lo tanto altas en el área cercana al ELA del glaciar Nef.

Respecto a las diferencias, las posibles explicaciones en los modelos generados en
primer lugar se deben a los datos medidos en los radargramas, a partir de los cuales se
generaron los modelos recién analizados. En ambos estudios, esos valores de profundi-
dad dependen del operador y de las condiciones y criterios iniciales que establezca para
el cálculo de las profundidades. En segundo lugar, al tipo de modelo utilizado para reali-
zar la interpolación, ya que DGA (2014) utiliza una ecuación sigmoidal con límite inferior
a la línea de equilibrio del glaciar San Quintín, dejando en 0 m la profundidad de la napa
freática en ese lugar y como ya se mencionó un límite superior de 50 m a la cota de 1800
m s.n.m, es por esto que su distribución es más homogénea observando las grandes
profundidades hacia cotas más altas ubicadas en la parte oriental del campo de hielo y
no superando en este sector valores mayores a 50 m de profundidad del nivel freático,
puesto que ese valor se estableció como límite máximo, siendo un modelo basado en
elevaciones superficiales del campo de hielo. En cambio en este estudio, si bien se pre-
sentan ciertas tendencias de disminución del nivel freático hacia los glaciares y mayores
profundidades en zonas elevadas, la distribución es más dispersa sobre el campo de hielo
ya que considera no solo a las alturas superficiales, sino también al deshielo superficial.

Autores como Zimmerman et al. (1999) validan el uso del método de análisis geoesta-
dístico y además señalan que los métodos de kriging y cokriging superan a los métodos
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determinísticos como IDW (Inverse distance weighting) en todos los niveles y factores.
Finalmente, a nivel general de estadísticas, las profundidades obtenidas en este tra-

bajo con respecto a las profundidades de DGA (2014) no demuestran diferencias tan
significativas, lo cual podría indicar que la profundidad del nivel freático no ha sufrido
grandes variaciones a lo largo del tiempo.

Figura 6.3: Resultados de interpolación del nivel freático en la zona
de acumulación del glaciar San Quintín. La imagen de la izquierda
corresponde a lo obtenido por DGA (2014). La imagen de la dere-
cha los resultados de este trabajo. Ambas figuras se presentan a la
misma escala de colores.

6.1.3. Potencia de reflexión del nivel freático (BRP) y potencia de
reflexión interna (IRP)

Antes de analizar la reflexión detectada en el nivel freático es necesario observar las
características de la señal en los medios superiores. IRP o potencia de reflexión interna
cuantifica la atenuación de la señal relacionada puramente con la dispersión geométrica,
para comprender el efecto de la heterogeneidad englacial (neviza) (Gacitúa et al., 2015),
por encima en este caso, del nivel freático. A partir de las figuras de la sección 5.1.3,
IRP en las zonas de acumulación analizadas se mantiene relativamente homogéneo. Tal

150



condición se ve interrumpida en algunos sectores producto del aumento de pendientes
que disminuyen IRP o cercanías a zonas de grietas, pero no se logra precisar ninguna
tendencia a lo largo de los perfiles.

IRP presenta una relación de carácter inverso con la profundidad del nivel freático,
es decir, si IRP aumenta, la profundidad disminuye, en las zonas donde el nivel freático
se encuentra más superficial, el flujo de agua englacial podría ser el causante de los
valores más altos de IRP (Pattyn et al., 2009), ya que actúa como un potente reflector,
pero también tales efectos podrían ser debido a la presencia de estructuras generadas
por agua de deshielo que se congeló, esto especialmente podría suceder con el nivel
freático más superficial que tiene el potencial de ser afectado por las condiciones frías
imperantes en la superficie que generen tales efectos. Por otro lado, las intensidades
sumamente bajas (menores a -10 dB) en zonas localizadas a lo largo de los perfiles es
debido a la gran cantidad de dispersión que hacen perder la señal, lo cual es atribuido a
presencia de grietas y roca expuesta.

Las mediciones de BRP en las zonas donde se producen bruscos aumentos y dismi-
nuciones de IRP se deben ignorar, ya que son menos confiables debido a una posible
sub-estimación de la atenuación (Gacitúa et al., 2015) en el caso del aumento de IRP.
Comparando BRP con las profundidades del nivel freático, existen gran cantidad de zo-
nas en los perfiles donde la relación es de carácter inverso, que sea de esta manera se
explicaría por el contenido de agua presente en el interior del plateau, es decir cuando el
nivel freático se encuentra más superficial (a menor profundidad) BRP se ve afectada por
la presencia de agua, aumenta su valor y viceversa.

Adicionalmente, el efecto de variables secundarias puede alterar las intensidades de
IRP y BRP. El efecto de las pendientes que contribuyen a disminuir IRP cuando estas au-
mentan. De acuerdo con Christianson et al. (2015), donde se observa una pendiente más
pronunciada del nivel freático es porque la topografía de la superficie también presenta
similares pendientes, esto conduce a un flujo de agua más rápido que a su vez resulta en
una reflexión más difusa. Dado esto, las zonas con pendientes del nivel freático menores
y por tanto menores también en la superficie se detectan de mejor manera y presentan
intensidades de IRP mayores. En relación a las alturas, a menores elevaciones mayor es
el valor de IRP, donde hay menores elevaciones de manera general el nivel freático se
encuentra más superficial, por lo tanto, mayor cantidad de agua de deshielo que llene el
espacio poroso de la neviza producto del gradiante hidráulico que conduce el agua hacia
estas ubicaciones (Figura 5.9) y por tanto patrones altamente reflectante de IRP. Otra po-
sible explicación puede deberse a la densidad del grano, que de acuerdo a la DGA (2014)
afirma que este parámetro aumenta hacia la parte occidental (Figura 6.4b), lo cual con-
llevaría a generar mayores valores de IRP, ya que la dispersión de la señal sería mayor
en comparación a lugares con densidad de nieve menor.
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(a) (b)

Figura 6.4: Distribución de (a) acumulación de nieve y (b) densidad
de grano en Campo de Hielo Norte. Modificado de DGA (2014).

6.2. Caracterización y extensión de acuíferos de neviza
a partir de intensidades de retrodispersión S1

6.2.1. Patrones y firmas en CHN a partir de intensidades de retrodis-
persión

Las señales recibidas por el sensor reflejan múltiples eventos de dispersión que de-
penden de las frecuencias del instrumento SAR, la polarización y la geometría de las
imágenes, así como también las características físicas y propiedades dieléctricas de la
nieve y el hielo, ejemplo de ellos es la rugosidad de la superficie, el contenido de agua,
tamaño de grano, densidad de la nieve, la forma del cristal, la estratificación, temperatu-
ra e impurezas presentes (Winsvold et al., 2018; Du et al., 2010). En base a lo anterior,
una adecuada caracterización de las señales que presenta la nieve y el hielo en CHN es
necesaria antes de utilizar estas imágenes para cumplir con otros objetivos.

Interpretando las firmas de retrodispersión sobre el campo de hielo de la Sección
5.2.1, se mencionó pixeles alineados hacia la parte oriental de CHN, lo cual se explica
por “artefactos” generados por ruido en las imágenes de Sentinel-1 y por las escenas
separadas que existían dentro de una misma fecha. Para el caso de los glaciares Colonia
y Acodado, las bajas intensidades se refieren a agua presente en los lagos proglaciares,
regiones que quedaron dentro de la máscara que se aplicó para analizar las intensida-
des de CHN. En cuanto al valor de las intensidades en el rango inferior a -28 dB (para
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VH) y -20 dB (para VV), podría tratarse de nieve seca (Brangers et al., 2020; Rott, 1984),
pero no se tiene esa seguridad para este caso, ya que los autores que mencionan tales
hallazgos las zonas de estudio son altas como el interior de la capa de hielo de Groen-
landia y los Alpes Austríacos, pero en este caso se trata de alturas sobre los 1200 m.
Otros autores como J. Hall (2008), lo consideran nieve sobre hielo sin dar ningún tipo
de clasificación, pero dada la distribución hacia el centro del plateau es más probable
que sea nieve húmeda con mayor contenido de agua líquida que genere tales valores de
intensidad.

Para el caso de las intensidades de retrodispersión en el rango de -27 a -24 dB en VH
y de -19 a -15 dB en VV, la zona representada correspondería a la zona de nieve húme-
da, la cual se caracteriza por experimentar un deshielo estacional más intenso. Cuando el
agua en su interior se congela, se produce una capa de mayor densidad lo que generaría
un contraste dieléctrico más fuerte en la interfaz aire-nieve, además al ser la congelación
más uniforme en esta zona pueden existir estructuras de hielo menos congeladas, ob-
servándose esas intensidades. Tan pronta en esta zona, la cantidad de agua percola por
gravedad a mayores profundidades, la retrodispersión está dominada por la dispersión y
la reflexión de la superficie y, por lo tanto, también por la rugosidad de la superficie de la
nieve (Long y Drinkwater, 1994).

En las lenguas glaciares, donde se encuentra la zona de hielo superpuesto, toda la
capa de nieve que se acumula durante el invierno desaparece durante el derretimiento
de verano (Bindschadler y Vornberger, 1992), por lo que el hielo queda expuesto a la
superficie durante esa estación del año, lo que genera una pequeña dispersión de vo-
lumen y refleja la mayor parte de la señal lejos del radar, causando relativamente más
altas señales de retrodispersión que las otras zonas mencionadas. Hacia el frente de los
glaciares predomina la dispersión superficial (Jaber, 2016). Parte de la dispersión que
se produce en estas zonas se explica por la presencia de características supraglaciares
como arroyos, grietas, ojivas y similares (Aniya et al., 1996). En el caso de los glaciares
Colonia, Nef, Pared Norte, Grosse y Exploradores, con intensidades más altas que los
demás glaciares, poseen áreas que dificultan la identificación del hielo y corresponden a
la presencia de escombros encima de ellos (Figura 6.5).
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Figura 6.5: Glaciares con presencia de escombros sobre sus len-
guas. A. Glaciar Grosse; B. Glaciar Exploradores; C. Glaciar Nef; D.
Glaciar Pared Norte y E Glaciar Colonia. Imagen de fondo: Landsat
8 21-04-2019.

Existen áreas que poseen las reflectancias más altas en el campo de hielo y corres-
ponden a las zonas de mayor elevación como el monte San Valentín y montañas sobre
los 2000 m, que generan sombras, además de presentar afloramientos de roca expuesta
en sus laderas. Las altas intensidades se deben a las distorsiones geométricas propias
de las imágenes de radar, que a pesar de ser corregidas por la plataforma de GEE y por
una calibración de corrección angular siguen generando patrones espaciales distintivos,
lo que aumenta el coeficiente de retrodispersión debido el aumento en la dispersión de
superficie por una constante dieléctrica más alta (Jaber, 2016).

En cuanto a las variaciones de las intensidades a lo largo de los años en diferentes
periodos, con la ayuda de imágenes ópticas se pudo dilucidar que muchos de las señales
observadas en imágenes SAR son producto de características superficiales que ocurren
sobre el campo de hielo, una de estas características son las grietas y presencia de rocas
o detritos, cuyo aumento de la intensidad al atravesar estas zonas se explica debido a
la alta sensibilidad de la retrodispersión, dominado por la dispersión superficial (Jaber,
2016). Además, cuando existen condiciones de temperaturas más elevadas que generen
condiciones de nieve menos húmeda probablemente predomine mayormente la estruc-
tura interna de la nieve que genera variaciones en la retrodispersión. En el caso de la
presencia de agua tanto hacia la parte terminal de los glaciares, expresados en lagos,
como sobre el campo de hielo y mezclado con la nieve, a medida que el contenido o pre-
sencia de agua aumenta, la absorción comienza a dominar a la dispersión, disminuye la
penetración de la señal y la dispersión de volumen se hace insignificante (Jaber, 2016).
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6.2.2. Comparación metodología de detección del nivel freático me-
diante GPR respecto a metodología de Brangers et al. (2020)
con imágenes S1

Con el fin de aumentar la cobertura en la detección del acuífero dentro de CHN, se
utilizaron imágenes satelitales S1. A partir de lo observado en la Sección 5.2.3, se de-
tectaron firmas únicas sobre el campo de hielo, correspondiente a lo denominado por
Brangers et al. (2020) como acuíferos de neviza S1. Estas firmas se concentran hacia la
parte oriental del campo de hielo. La presente detección de estos patrones con S1 uso
polarización VH y VV, pero en el caso de esta última polarización el umbral utilizado es
muy restrictivo para estas intensidades ya que en general se presentan sobre el campo
de hielo en magnitudes menores a VH, de modo que al aplicar el umbral las áreas de
interés son mínimas (Anexos A.3). Por lo tanto, las discusiones a continuación, fueron
enfocadas al mapa con las intensidades de retrodispersión con polarización VH (Figura
5.20).

Figura 6.6: Ubicación y extensión de acuíferos de neviza según la
metodología de Brangers et al. (2020) y según mediciones GPR (1=
presente, 0= ausente). Imagen de fondo: Sentinel-2 del 21-04-2019.

En la Figura 6.6 se compara la superficie de interpolación de las profundidades del
nivel freático a partir de las mediciones de GPR con los acuíferos de neviza S1. Es claro
notar, la gran diferencia de superficie existente que principalmente se da producto de
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que la metodología de Brangers et al. (2020) subestima significativamente el área de
los acuíferos de neviza. Calculando una coincidencia entre las extensiones de ambos
métodos, se obtiene un valor de 48.65 km2, bastante menor a los 449 km2 obtenido de la
interpolación de los datos GPR.

Calculando un coeficiente de correlación de 0.6, es posible establecer una correlación
fuerte entre ambas técnicas, lo cual indicaría que las mayores profundidades se presentan
hacia las zonas donde el algoritmo utilizado (resta de píxeles de diferentes temporadas)
aumenta y viceversa, es decir hacia donde disminuyen las profundidades la resta de pí-
xeles es menor. Lo anterior mencionado, es justamente lo que ocurre, con profundidades
más altas hacia la parte oriental, que es donde coinciden ambos métodos y es según
la metodología se presentan los acuíferos de neviza S1. El problema lo trae el umbral
establecido según la metodología de Brangers et al. (2020), quien no reconoce los acuí-
feros en la zona del plateau o específicamente en la zona de acumulación del glaciar San
Quintín.

Enumerando las posibles causas de las diferencias entre ambos métodos, en primer
lugar, se debe notar los periodos de muestreo para S1 y GPR. Mientras S1 se concen-
tra en periodos de acumulación de nieve máxima como los meses de agosto y octubre
y periodos de derretimiento o retraso en la congelación en el mes de marzo desde el
2016 a 2020, GPR solo cuenta con mediciones realizadas en mayo del 2019, que si bien
corresponde a uno de los años en estudio, el mes no coincide directamente con el pe-
riodo estudiado para S1. No obstante, el método de S1 supone un comportamiento en
estado estacionario de los acuíferos y no tiene en cuenta el comportamiento transitorio,
por lo tanto, el uso de datos en diferentes fechas no resultaría un problema mayor y las
diferencias no se explicarían completamente por este hecho.

En segundo lugar, a los filtros de pendientes, alturas y roca expuesta que se tuvieron
que eliminar para no causar confusión en la interpretación de las señales. Posiblemente,
el sesgo seleccionado, no fue el más óptimo ya que se eliminó alturas sobre los 2000 m,
siendo necesario haber sido más restrictivo y eliminar alturas sobre los 1700 m, a partir de
la cuales se presentan condiciones más extremas, donde los procesos eólicos pueden ser
relevantes (DGA, 2014). Asimismo, para las grietas presentes en la zona de acumulación
y a los pies de las laderas, reconocidas a partir de la inspección de la señal con imágenes
ópticas (Sección 5.2.2) que a partir de cierto umbral, la existencia de ellas era un hecho
sobre el campo de hielo. Dado que esto último es una generalización, existieron sectores
donde sí se encontraban grietas, en especial cercano a las lenguas glaciares, pero este
umbral establecido no funcionaba correctamente.

En tercer lugar, la zona de estudio en la que se validó la metodología utilizada en
este trabajo, corresponde a la capa de hielo de Groenlandia, donde la estructura termal
del hielo se caracteriza por ser principalmente politermal (Greve y Hutter, 1995; Iken et
al., 1993), lo cual indica características distintas a la de los glaciares templados, como
por ejemplo el predominio de circulación superficial de agua que muchas veces percola
a través del manto nival y se recongela en contacto con el hielo glaciar formando hielo
sobreimpuesto (Hodgkins, 1997; Moreno, 2004), lo cual es capaz de entregar un patrón
de intensidades diferente a si no tuviera esta estructura sobreimpuesta. Respecto a las
características de estos acuíferos de Groenlandia reconocidos por S1, se ubican con ran-
go de elevaciones de 1200 a 2000 m con pendientes menores a 1°, en las zonas de nieve
húmeda, en regiones de alta acumulación de nieve, alrededor de 1.24 a 2.22 m/año, con
existencia de derretimiento superficial de verano de moderado a intenso (Christianson et
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al., 2015; Forster et al., 2014; L. S. Koenig et al., 2014; Miege et al., 2016). Las carac-
terísticas topográficas y de zonas glaciares mencionadas, son similares a las presentes
donde se ubica el nivel freático detectado con GPR en CHN. Respecto a la acumulación,
DGA (2014) estima para CHN una tasa anual de 2.3 a 10.5 m/año, con una acumulación
promedio mayor hacia la parte oriental del campo de hielo entre el 2009 y 2013 (Figura
6.4a). Esto último concentraría la atención hacia la parte oriental, que es donde el algorit-
mo de detección menciona que es posible encontrar los patrones superficiales distintivos
de un acuífero de neviza S1.

Por otro lado, está la condición de perenne sobre impuesta en estos acuíferos de
Groenlandia. En las mediciones con GPR de DGA (2014) y las realizadas en esta investi-
gación, la adquisición de los datos se realizó en meses donde las temperaturas no son tan
elevadas, mayo 2019 en el caso de este estudio y agosto 2013 en el caso de DGA (2014),
cuyas temperaturas promedios mensuales son de 3.76°C y 0.71°C, respectivamente. Es-
tas temperaturas fueron obtenidas de la estación Lago Cachet 2 que se encuentra a una
elevación 1000 m menor de lo que se presenta el área del plateau en el campo de hielo.
Por lo tanto, para estimar las temperaturas más representativas de esta área, se conside-
ró el gradiente termal de aproximadamente 6.5 °C/km (Schaefer et al., 2013), a partir del
cual es posible obtener temperaturas en el plateau de -2°C y -6°C aproximadamente en
las fechas que se realizaron esas mediciones. Lo anterior, sería reflejo de la existencia de
una onda de frío superficial, que igualmente permite la existencia de agua en profundidad
y propiamente tal, la existencia del acuífero de neviza. Por lo tanto, similar a Groenlandia,
en CHN se mantendría la condición de perenne.

En cuarto lugar, las diferencias podrían estar asociadas a la sensibilidad del instru-
mento (SAR) a factores que afectan la constante dieléctrica compleja de la nieve, como
por ejemplo los efectos atmosféricos (D. K. Hall et al., 1990). El algoritmo utilizado condi-
ciona la existencia de los acuíferos de neviza hacia la parte oriental del campo de hielo,
que en relación al clima, es donde se produce mayor acumulación de nieve y un clima
más seco y continental, lo que indicaría la presencia de nieve seca cuando ocurren bajas
temperaturas, la cual es transparente al radar, pero que estaría sobre impuesta a capas
inferiores que sufren metamorfismo producto de los ciclos de compresión y fusión- re-
congelación que propiciaría un aumento del tamaño de grano y generarían elementos
aislados como lentes y tuberías que aumentan la dispersión de volumen y por tanto la
retrodispersión del satélite (Jaber, 2016). De forma contraria, en la parte occidental, ca-
racterizado por una menor acumulación de nieve, con un predominio de clima marítimo
con altas tasas de precipitación, con presencia de zonas de nieve húmedas, donde la
dispersión superficial y baja penetración del radar prevalecen debido a la fuerte absor-
ción, reflejándose bajos valores de γ0f , sin importar la temporada, llevaría al algoritmo a la
detección de valores menores al umbral establecido de 9.4. A mayor contenido de agua
líquida comienza a dominar la absorción antes que la dispersión como principal factor de
atenuación de la señal, encontrando valores de pérdida dieléctrica 2 a 3 veces mayores
en la nieve húmeda que en la seca (Tiuri et al., 1984).

En quinto lugar, otro aspecto que podría causar la diferencia entre lo medido por GPR
y S1, tiene que ver con que la metodología ocupa el promedio de varios años y con el
supuesto de que los acuíferos son estables en el tiempo, puede ocurrir que debido a las
condiciones ambientales, no sea posible la detección de los acuíferos en un año de es-
tudio (Brangers et al., 2020), y que producto de eso, todo el algoritmo se vea afectado,
como por ejemplo podría ocurrir que en ese año la acumulación fue elevada y el derre-
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timiento limitada y pueda originar estructuras en la superficie, como las ya mencionadas
(lentes, tuberías, etc) y por tanto estos reflectores aumenten la retrodispersión de marzo
y se exageran zonas que no deberían.

En sexto lugar, la profundidad del nivel freático y el contenido de agua puede condicio-
nar que no sea posible detectar los acuíferos de neviza en la zona de acumulación de los
glaciares San Rafael y San Quintín, donde esté se presenta más superficial, por lo tanto,
ocurriría una atenuación de la señal y no sería posible detectar el contraste eléctrico agu-
do sobre la capa freática (Brangers et al., 2020), debido también a la estructura compleja
de la neviza en esta zona.

En resumen, el algoritmo de detección de S1 utilizado para ampliar la cobertura de los
acuíferos de neviza observado por GPR, no resulto del todo útil, producto de que la señal
característica que se debiera observar en ubicación de acuíferos solo se presenta hacia
la parte oriental del campo de hielo y es producto mayormente de estructuras congeladas
y de contenido de agua superficial, que como Brangers et al. (2020) menciona se trataría
del proxy de intensidades para la detección de acuíferos ya que producto de la limitada
penetración de la banda C de S1, no detecta el nivel freático a mayores profundidades.
Por lo cual se está de acuerdo de utilizar esta metodología al no tener datos directos, ya
que puede aportar a tener una pronta noción de la ubicación del acuífero, en especial en
zonas más altas con iguales condiciones y características que los acuíferos de neviza de
Groenlandia, donde parte del agua del acuífero en estas zonas es protegida por una capa
de mayor espesor por la estructura congelada que ahí se presenta, pero que sí se cuen-
ta con datos de mayor grosor para el caso de los glaciares templados, las herramientas
como el radar de penetración terrestre es más óptimo y eficiente. Además, se debe men-
cionar que dado que el método es relativamente nuevo (2020), no se ha encontrado en la
literatura otros autores que hayan contrastado el método en otras ubicaciones distintas a
Groenlandia.

Finalmente, como última consideración entre ambas metodologías y estudios anterio-
res es, sí el acuífero en profundidad se trata de un sistema de agua interconectado, es
decir la existencia de un acuífero en singular o de sistemas de acumulación de agua,
es decir acuíferos en plural. Christianson et al. (2015) menciona que justamente las zo-
nas de bajas pendientes como el plateau, se acumularían masas de agua que podrían
convertirse en lagos y por lo tanto se trataría de un sistema interconectado, es decir, la
presencia de un gran acuífero en profundidad. Esa afirmación estaría apoyada por la co-
bertura de datos GPR que se tiene en la zona de acumulación de San Quintín (Figura
6.7), con perfiles transversales mencionados de esta investigación y perfiles longitudina-
les al campo de hielo realizados por la DGA (2014), que reconocen el reflector del nivel
freático a lo largo de toda la extensión de la zona de acumulación. Similar a lo realizado
por Miege et al. (2016) para medir la extensión del acuífero, en base a los perfiles antes
mencionados se logró calcular un área aproximada de 205 km2, cuyo resultado (Figura
6.7) sugiere una aproximación más cercana a la extensión del acuífero sobre el plateau,
que la interpolación realizada con los métodos geoestadísticos.
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Figura 6.7: Extensión aproximada del acuífero. En rojo los perfiles
de esta investigación y en azul los de DGA (2014).

6.3. Limitaciones y consideraciones de la metodología
aplicada en el estudio de las características hidroló-
gicas de CHN

6.3.1. Datos GPR

En cuanto a los datos GPR para lograr estimar los principales factores que determinan
la profundidad del nivel freático y determinar las distribuciones de las profundidades en
el campo de hielo es esencial en primer lugar la correcta adquisición de los datos GPR,
seleccionando el instrumento adecuado y realizando los perfiles GPR convenientes de
acuerdo con el objetivo del estudio. La calidad de los datos del radar y las detecciones
del acuífero dependen de las condiciones del avión, como la turbulencia y la geometría
de giro (Miege et al., 2016). La selección del nivel freático no es un proceso totalmente
automatizado y por tanto se introduce un sesgo humado subjetivo. Además, los procesos
que afectan a la neviza son diferentes con respecto a su ubicación por encima o por de-
bajo del nivel freático, esperando que por encima esté en condiciones más secas y por
debajo exista mayor humedad, esto crea propiedades contrastantes durante los periodos
de estabilidad del nivel freático, que luego podrían permanecer como reflectores de radar
distintos después de un cambio del nivel freático (Christianson et al., 2015) y por lo tanto
actuar como un reflector engañoso a la observación. Adicionalmente, donde se observa
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el reflector del nivel freático aparecen otros reflectores contiguos más tenues que se su-
perponen o se encuentran más abajo que el reflector del nivel freático medido para este
estudio aproximadamente a 1 m, puede tratarse de un nivel freático de años anteriores
y ha dado lugar a neviza más densa en sus alrededores que genere tales reflejos. Por
estas razones es de vital importancia la agudeza y destreza de la persona que realiza tal
interpretación.

6.3.2. Imágenes satelitales S1

Para la determinación de la extensión y ubicación de los acuíferos en la zona de acu-
mulación del campo de hielo y los patrones de fusión es esencial en primer lugar la
correcta adquisición de las imágenes satelitales, seleccionando las características del
instrumento y delimitando el área de trabajo en base a los objetivos del estudio. Debido a
la línea de visión inclinada de los satélites SAR, las grandes elevaciones muestran distor-
siones geométricas como sombra, escorzo y escalas, que si bien se intentaron eliminar
de las imágenes en base al filtro de Vollrath et al. (2020) no se excluyeron por completo,
en estas zonas se debe ser cuidadoso con la interpretación y se debe analizar teniendo
en cuenta estos factores. Otra de las características de Sentinel-1 es la banda C con la
que opera, en una longitud de onda de 3.8 a 7.5 cm con una penetración que depende del
material, en el caso de la nieve, puede llegar a disminuir la intensidad de la retrodisper-
sión en más de 10 dB cuando existe una superficie de nieve húmeda respecto de nieve
seca (Strozzi y Matzler, 1998) y la profundidades de penetración unidireccional variar de
unos 20 m en la nieve seca a solo 3 cm cuando existe un 5 % en volumen de agua líquida
(Nagler et al., 2016).

La alta precisión radiométrica y resolución espacial del método IW (Interferometric Wi-
de Swath) cubre una franja de 250 km de área de observación con una resolución de píxel
de 5 m en el rango a 20 m en el azimut. En esta investigación se trabajó con una resolu-
ción de píxel de 100 m para mejorar el tiempo de descarga, efecto de moteado y ruido de
la señal. Esto podría ser un aspecto importante a mejorar, probando a una resolución de
30 m. Otra consideración sería utilizar imágenes de Sentinel-1 descargadas directamente
de la página web de la ESA del programa Copernicus (https://scihub.copernicus.eu/) y
realizar el pre-procesamiento en SNAP, para evaluar los cambios generados entre la pla-
taforma de GEE y la antes mencionada. La única restricción que impone lo anterior sería
la lentitud del proceso, lo que significaría descargar las más de 200 imágenes existentes
para el periodo del 2017 a 2020 y procesarlas posteriormente.

6.4. Análisis y comparación de velocidades superficia-
les

La base de datos de imágenes SAR Sentinel-1, obtenidas de la plataforma de GEE y
su posterior procesamiento con ImGRAFT, permitió calcular las velocidades superficiales
de 15 de los principales glaciares efluentes de CHN, en un lapso de tiempo de 4 años
desde el 2017 hasta agosto del 2020, no obstante, a pesar de la cobertura de 6 a 12
días de la zona de estudio por parte del satélite existen gaps de información para el pe-
riodo de acumulación del 2018 y diferencias en la cantidad de imágenes utilizadas en el
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procesamiento producto del ruido presente, que fue necesario eliminar para no alterar el
cálculo del valor de velocidad, esto especialmente se aprecia para los glaciares ubica-
dos en la parte oriental del campo de hielo. A continuación, se presenta la discusión de
las velocidades superficiales, profundizando principalmente en los glaciares que mostra-
ron variaciones de sus velocidades a lo largo del tiempo de estudio, con énfasis en los
periodos de derretimiento y acumulación de nieve.

6.4.1. Glaciares occidentales

Entre los principales glaciares que se lograron constatar ciclicidades, fue en el glaciar
San Rafael. Las velocidades estimadas para este glaciar (Sección 5.3.1) muestran valores
promedios durante el periodo de estudio de 11.14 ± 0.21 m/día con valores máximos
en meses de mayores temperaturas de 19.57 ± 2.21 m/día a 2 km aproximadamente
del frente glaciar. Las velocidades calculadas para este glaciar son los mayores valores
obtenidos para todos los glaciares pertenecientes al campo de hielo. Si bien, estos valores
son los más altos registrados con ImGRAFT, existen velocidades mayores tomadas justo
en el frente del glaciar reportada por autores como Mouginot y Rignot (2015) y Willis et
al. (2012), los cuales mencionan velocidades promedio entre 19 y 21 m/día (Tabla 6.3),
estos valores no se lograron calcular en esa posición ya que se pierde coherencia entre
las imágenes para rastrear patrones comunes y así hacer el cálculo de velocidades.

Autores que sí han reportado velocidades a 1 km y 2 km del frente de partición, son
Naruse (1985) y Rignot et al. (1996) respectivamente de 10 m/día que concuerdan con las
velocidades promedio de esta investigación. En cuanto a estudios más recientes, Gardner
et al. (2020) reporta velocidades entre 2014 a 2018 (años similares con este estudio) de
10.5 m/día, mientras que Friedl et al. (2021) entre 2017 y 2020 de 10.44 m/día.

En relación a las variaciones de velocidades a lo largo de la lengua glaciar, las mayores
velocidades como ya se mencionó se presentaron hacia el frente y las menores hacia
la zona de acumulación, este comportamiento es debido a la naturaleza mareomotriz
del glaciar, donde el mar tiene una influencia muy fuerte en los movimientos (Funk y
Rothlisberger, 1989; Warren et al., 1995). A pesar de las variaciones experimentadas
a lo largo del glaciar no se logra notar un aumento o disminución significativo de las
velocidades en el periodo de estudio. No obstante, existen claras señales de aumento de
velocidades en periodos de derretimiento de nieve (Tabla 5.6), con variaciones para este
glaciar que pueden alcanzar hasta los 9 m/día.

En el glaciar San Quintín (Sección 5.3.2) las tasas promedio para el período de estudio
se encuentran en el orden de 2.24 ± 0.24 m/día, con valores máximos en meses de
mayores temperaturas de 4.94 ± 0.5 m/día a 24 km desde el frente, cuando se estrecha
por primera vez recorriendo el glaciar desde su zona de acumulación. Comparando con
la literatura en esa misma posición, Willis et al. (2012) reporta tasas mayores a 2.25 ±
0.2 m/día, similares a los valores aquí presentados y con respecto a Mouginot y Rignot
(2015), aproximadamente 6 décimas de magnitud menor en este estudio. En relación a
tasas de velocidades más recientes, como Gardner et al. (2020) y Friedl et al. (2021) los
valores están en concordancia con lo calculado.

Al igual como ocurre con el glaciar San Rafael existen en este glaciar variaciones
de velocidad respecto a su posición en la lengua glaciar, registrando valores de mayor
magnitud hacia la zona de acumulación y de menor hacia el frente, tales perdidas de
velocidad a medida que se avanza hacia el frente glaciar son por causa de la compresión
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longitudinal (Rignot et al., 1996). Al comparar las tasas de velocidad en esta posición
Mouginot y Rignot (2015) obtiene en 2014 valores de 2.32 m/día, los cuales son un tanto
más altos que el promedio de velocidades obtenidas en esta investigación de 1.56 m/día.

Tabla 6.3: Comparación de velocidades estimadas en este estudio
con respecto a otros estudios en el glaciar San Rafael y San Quintín.

Glaciar Referencia Periodo
de

evaluación

Tasa de
velocidad
(m/día)

Este estudio

San
Rafael

Willis et al. (2012) 2000-2011 19.7± 1.2
11.14 ± 0.211

19.57 ± 2.212Mouginot y Rignot (2015) 1984-2014 21
Gardner et al. (2020) 2014-2018 16.75

San
Quintín

Willis et al. (2012) 2000-2011 2.5 ± 0.2
2.24 ± 0.741

4.94 ± 0.492Mouginot y Rignot (2015) 1984-2014 3.01
Gardner et al. (2020) 2014-2018 2.87

1Velocidad promedio anual en SR1 y SQ3.
2Velocidades máximas en SR1 y SQ3.

Glaciar Steffen (Sección 5.3.3) presenta velocidades más altas hacia su zona de acu-
mulación, con valores promedio de 1.34 m/día a 17 km del frente de partición que coin-
ciden con las tasas de velocidades obtenidas por Willis et al. (2012) de 1.5 ± 0.1 m/día
a 18 km del frente y que a su vez están de acuerdo con las obtenidas por Gardner et al.
(2020) de 1.36 m/día. Comparando con Friedl et al. (2021) para el mismo periodo de es-
tudio, este autor obtiene velocidades más bajas de 1.06 m/día. En cuanto a las mayores
tasas de velocidad reportadas en periodos de derretimiento del 2019 y 2020, pueden de-
berse a las mayores temperaturas observadas en algunos años, aunque la incertidumbre
es grande y no se aprecian aceleraciones significativas, con respecto a los periodos de
acumulación.

El glaciar Benito (Sección 5.3.7), en estudios anteriores ya ha demostrado una du-
plicación de su velocidad para el periodo entre el 2007 y 2011 (Willis et al., 2012). En
este estudio entre el 2018 y 2020 se registró un aumento de 1 m/día entre esos años. El
mecanismo que podría explicar esos cambios sería un mayor deslizamiento en el lecho,
lo cual en este estudio se relaciona a una mayor lubricación gracias al ingreso de agua
al sistema subglacial, proveniente del derretimiento por las elevadas temperaturas, que
justamente fueron mayores entre el 2018 y 2020. Se debe considerar que tal afirmación
acerca de las temperaturas, se produce en base a datos de la estación más cercana al
campo de hielo, que es Lago Cachet 2, por lo cual puede ser que esas temperaturas no
sean del todo representativas de este glaciar.

En los glaciares antes mencionados, parte de las ciclicidades y oscilaciones de sus
velocidades en el periodo de estudio puede ser explicado por aumentos de temperaturas
en verano y disminuciones en invierno, así como también según su ubicación geográfica
que los hace compartir factores climáticos comunes, como temperaturas y precipitacio-
nes características de los glaciares de la parte occidental del campo de hielo. Ambos
factores de acuerdo con Winchester y Harrison (1996), son controladores de los balances
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de masa. Pero existen además, características intrínsecas de cada glaciar que juegan
un rol fundamental, como lo son las variaciones en el tamaño del área de acumulación y
ablación, longitud del frente del hielo y la influencia de numerosos controles topográficos
(Sugden y John, 1976). Otro proceso que puede o no tener relación directa con el clima
pero que está presente es el parto que genera inestabilidad y oscilaciones (Meier y Post,
1987; Warren y Sugden, 1993) en el flujo de hielo. En el caso del glaciar San Rafael, el
factor recién mencionado sería una las principales características que domina las oscila-
ciones de velocidades presentes en esos años, por lo tanto se debe ser cuidadoso con
las interpretaciones obtenidas, debido a que su comportamiento es independiente del for-
zamiento climático a corto plazo (Post et al., 2011), mientras que en el glaciar San Quintín
sus fluctuaciones a lo largo de la lengua glaciar tienen una gran influencia de los factores
topográficos, como ya se mencionó.

6.4.2. Glaciares orientales

Para los glaciares ubicados hacia la parte oriental, entre los principales que mostraron
cambios de velocidades, al distinguir entre periodos de acumulación y derretimiento, en
primer lugar, es el glaciar Nef, con una clara tendencia de aumento de las velocidades
en los periodos de derretimiento de todos los años. En segundo lugar, el glaciar Colonia
con velocidades mayores en el periodo de derretimiento desde el 2019 en adelante, con
máximas de 1.47 m/día el 2020 en posiciones cercanas a 1 km del frente glaciar. En
cuanto a los valores mencionados en la literatura, Friedl et al. (2021) y Gardner et al.
(2020) coinciden con lo reportado en esta investigación, salvo que en este último existe
una diferencia con los valores máximos, que en el caso de ese autor se producen en una
zona de alta pendiente con grietas de gran tamaño que ImGRAFT no logra reconocer, de
modo que el seguimiento de características entre una imagen y otra no se logra identificar
como variaciones en el tiempo.

De igual forma, el glaciar Leones a 1 km aproximadamente del frente glaciar reporta
claras velocidades de aumento en periodos de derretimiento. Al contrastar las velocidades
de este glaciar con la literatura, Gardner et al. (2020) reporta valores similares hacia el
frente del glaciar de 1.17 m/día, mientras que Friedl et al. (2021) de 0.92 m/día, una
décima menor a los 1.09 m/día de este estudio. Por otro parte el glaciar Soler, no reporta
ciclicidades a lo largo del periodo de estudio, solo una variación para el año 2020 e 6 km
del frente, con velocidades más altas en los periodos de derretimiento, que al compararse
con Gardner et al. (2020) los valores son similares, mientras que con Friedl et al. (2021)
de 0.77 m/día, son más bajas que los 1.59 m/día obtenidos.

Una particularidad de las velocidades de los glaciares estudiados, recae sobre los
glaciares Grosse y Exploradores. Al comparar los valores de velocidades obtenidos con
la literatura se producen grandes diferencias. ImGRAFT por ejemplo reconoce zonas de
mayor velocidad hacia el frente del glaciar Grosse, mientras que autores como Gardner et
al. (2020) y Friedl et al. (2021), reportan máximos valores hacia la zona de acumulación.
Posibles explicaciones para las diferencias ocurridas en ambos glaciares se deben a la
dificultad de encontrar características similares entre dos pares de imágenes por la cober-
tura rocosa que presenta cada glaciar. Los grandes valores de velocidades por ejemplo
en el glaciar Grosse, más que por el seguimiento de características se producen por des-
prendimientos ocurridos en el frente que aumentan las velocidades hacia esta zona y en
el caso de Exploradores hacia la parte más cercana a la zona de acumulación del glaciar
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se pierden la coherencia entre las imágenes.
Al tratar de explicar parte de las ciclicidades en los diferentes periodos para los glacia-

res recién mencionados, muchas de ellas se deben a la influencia climática que predomi-
na en cada zona, con mayores temperaturas de verano que generan mayor derretimiento
y adelgazamiento del hielo. Es importante notar que en los glaciares que presentan datos
de velocidades para el 2018 y que es posible realizar las comparaciones entre el derre-
timiento y acumulación de nieve para ese año, los grandes contrastes y variaciones, es
debido a que se registra en los meses de derretimiento de nieve del 2018, las más altas
temperaturas (Figura 6.8) con valores promedio de 11.7°C. Se debe considerar que esa
información, se obtuvo a partir de las mediciones realizadas en la estación Lago Cachet 2
en Colonia, por lo que esa temperatura sería más característica de las lenguas glaciares
de la parte oriental del campo de hielo.

No solo se debe tener en cuenta el factor de temperaturas, sino también las precipi-
taciones, que si bien no se cuenta con datos gruesos para mencionar las tendencias de
esta variable, autores como Warren y Sugden (1993) señalan que las grandes variaciones
interanuales de las precipitaciones ejercen un fuerte control sobre la dinámica de los gla-
ciares, cuyas aseveraciones se ven apoyadas por Winchester y Harrison (1996), quienes
además mencionan que para los glaciares San Rafael y San Quintín el factor climático
dominante que controla las oscilaciones de los glaciares son las precipitaciones. De igual
manera, autores como Yamaguchi et al. (2003) han utilizado las precipitaciones que ocu-
rren más arriba en el glaciar Soler para correlacionarlo con las aceleraciones periódicas
en el frente de ese glaciar.

En relación a la presencia del acuífero detectada a partir de datos GPR, la existencia
de este a lo largo del plateau, en específico entre los glaciares San Quintín y Soler,
junto con el Nef podría explicar las variaciones de velocidades en algunas temporadas
con la filtración del agua hasta la base de los glaciares y así aumentar la velocidad por
deslizamiento basal (Willis et al., 2012). De la misma forma para el glaciar San Rafael y
Colonia, donde el acuífero fue detectado por DGA (2014).

Figura 6.8: Temperatura media entre octubre del 2016 a agosto del
2020 en la estación Lago Cachet 2 en glaciar Colonia. Datos ex-
traídos del Explorador Climático (CR)2, visitado el 10 de enero del
2021.
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Figura 6.9: Campo de velocidades de CHN. (a) Modificado de Willis
et al. (2012). (b) Modificado de Mouginot y Rignot (2015). (c) Modi-
ficado de Friedl et al. (2021)
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6.5. Metodologías para el cálculo de las velocidades su-
perficiales y limitaciones del estudio

La metodología de ImGRAFT para el cálculo de las velocidades, debe pasar por una
serie de filtros antes de obtener resultados coherentes, a lo largo de este proceso parte
de la información de las velocidades sobre algunas áreas de la lengua glaciar se pier-
den por la falta de coherencia entre dos pares de imágenes, ejemplo de esta falta de
información se observó en glaciares como San Rafael, donde no se tiene información del
frente glaciar. Hacia la zona de acumulación de los glaciares el algoritmo no es capaz
de resolver velocidades de superficie en zonas de movimiento lento, sino que se adapta
mejor a áreas de movimiento mayor como se da en las lenguas glaciares, es por esto que
al utilizar imágenes en un rango de tiempo más acotado y en especial en los glaciares
de lento movimiento aparecen más incertidumbres y las zonas de no coherencia se vuel-
ven mayores. Así también ocurre en las zonas de movimiento rápido en especial cuando
las imágenes utilizadas para realizar el cálculo de velocidad son muy distantes entre sí,
ocurriendo que las características en la superficie del glaciar se deforman más allá del
reconocimiento y por tanto ya no son factibles de rastrear (Messerli y Grinsted, 2015).

Parte de los errores resultantes en el seguimiento de las características se deben
a la coincidencia de la plantilla entre los dos pares de imágenes. Para dimensionar esos
errores, se calculó la velocidad considerando como puntos de control, áreas estacionarias
sobre roca (Figura 6.10) y los resultados de esos puntos se presenten en la Tabla 6.4.

(a) (b)

Figura 6.10: Ubicación de puntos de control sobre roca en el (a)
glaciar San Quintín y (b) glaciar San Rafael.

Respecto a las limitaciones, una de las principales fue el de no contar con un adecuado
registro de las características climáticas de la zona de estudio, producto de que solamente
se tiene información de la estación más cercana al campo de hielo, denominada estación
Lago Cachet 2, que se encuentra ubicada en el lago del mismo nombre, originado a partir
del glaciar Colonia. Dado que esta estación se encuentra en la parte oriental del campo
de hielo, las temperaturas y precipitaciones que reporta son más características de los
glaciares efluentes hacia esa dirección, siempre y cuando se considere que se encuentra
a una elevación bastante menor a lo que se encuentra el plateau y las lenguas glaciares.
Por otro lado, hacia la parte occidental, la estación más cercana es glaciar San Rafael,
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pero dejó de funcionar a inicios de enero del 2017, justo en el periodo que comienza este
estudio.

Tabla 6.4: Error del método calculado en roca, en base al promedio
de velocidades de las series de tiempo de imágenes desde el 2017
a 2020.

Puntos de control Error (m/día)
1 0.05
2 0.08
3 0.11
4 0.14
5 0.01
6 0.14
7 0.02
8 0.10

6.6. Relaciones entre velocidades superficiales e inten-
sidades de retrodispersión S1

A partir de lo presentado en la Sección 5.4, es posible precisar en primer lugar que
la metodología de coherencia de ondículas es un análisis básico y de primer orden para
establecer relación entre dos series de tiempo, por lo tanto, lo presentado en este estudio
sería un primer indicio de la relación que es posible establecer entre las intensidades
de retrodispersión S1 que son indicadores indirectos de la recarga superficial del sistema
hidráulico y las velocidades superficiales de los glaciares de CHN. Dado esto, los periodos
estimados en los cuales es posible establecer una relación se observan en los gráficos
en periodos en potencia de 2.

Se logró constatar que ambas series de tiempo comparten ciclos mayores a 256 días
altamente correlacionables, lo cual se interpreta como periodicidades anuales. Las rela-
ciones en anti-fase se dan mayormente para zonas más cercanas al frente glaciar, que
en la mayoría de los glaciares se presentan con menores velocidades y siguiendo la re-
lación de anti-fase por lo tanto habría mayores intensidades de retrodispersión de S1.
Una explicación de mayores intensidades hacia el frente del glaciar sería por causa de
características superficiales como grietas que aumentan la retrodispersión (Thompson et
al., 2020), en consecuencia, en glaciares de menor velocidad hacia el frente de la len-
gua la relación sería por dominio de la dispersión. De manera opuesta, glaciares como
San Rafael y Leones con mayores velocidades hacia el frente del glaciar y siguiendo la
misma relación, se esperaría menores intensidades hacia esa zona, parte de las cua-
les no serían a causa de características localizadas, como las grietas recién nombradas,
sino una generalidad que se observa a lo largo de toda la lengua glaciar producto de la
humedad y presencia de agua y que si se considera además a los glaciares aledaños
como San Quintín, HPN1 y Steffen, quienes también presentan estas características no
solo en el frente sino también hacia zonas cercanas al área de acumulación, la relación
entre velocidades e intensidades sería por dominio de condiciones meteorológicas como
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temperaturas y precipitaciones con características para generar agua de deshielo que
explicarían la periodicidad mayor a 256 días que se produce cada año.

Además de las relaciones anti-fase ya mencionadas, existen zonas significativas de
gran área de coherencia pero cuya relación entre intensidad de retrodispersión S1 y ve-
locidad superficial es en fase, es decir para mayores velocidades mayores intensidades,
para obtener mayores velocidades deberían existir condiciones climáticas como tempera-
turas más elevadas y variaciones interanuales de precipitación (Warren y Sugden, 1993)
sumado a características morfológicas del glaciar como su tamaño, estrechez del canal
de flujo, así como características topográficas de pendientes, alturas e incluso la erosión
que contribuyan al aumento de este factor. En el caso de las intensidades la presencia
de grietas, canales u ojivas y estructuras congeladas aumentan este valor. Por lo que un
estudio más completo que involucre estos parámetros mencionados sería fundamental
para definir en detalle esta correlación que se da en algunos sectores dentro de las len-
guas de los glaciares. Una herramienta útil para realizarlo sería un análisis de coherencia
de ondículas parciales, que permite conocer la correlación entre dos series de tiempo,
dejando la contribución de otras variables constante en el tiempo (Ng y Chan, 2012), para
así eliminar a los elementos que pueden estar aportando con sus características a las
relaciones causales entre ambas series de tiempo.

En relación a la metodología utilizada, esta se determinó dado que las series de tiempo
utilizadas son complejas y a simple vista no se aprecia una relación entre intensidades
de retrodispersión S1 y velocidades (Figura 6.11). Al calcular el coeficiente de correlación
lineal (Tabla 6.5), los valores obtenidos son bajos por lo que no se puede analizar dentro
de toda la serie de tiempo la correlación y es necesario dividir la señal en frecuencias
para realizar un análisis más local en el tiempo, lo cual te permite hacer el análisis de
ondículas.

Tabla 6.5: Coeficiente de correlación entre series de tiempo de in-
tensidades de retrodispersión S1 y velocidades superficiales para
mediciones realizadas en posiciones cercanas al frente del glaciar
(1) hasta sectores cercanos al área de acumulación (4).

Glaciar 1 2 3 4
San Rafael 0.00 0.06 0.01
San Quintín -0.13 0.02 -0.30 -0.16

Steffen 0.19 -0.19 -0.11 -0.01
Nef 0.28 -0.08 -0.10

Colonia -0.41 -0.17 -0.00 -0.13
Gualas 0.04 0.30 -0.16
Reicher 0.08 -0.16 0.24 0.13
Benito 0.35 0.19 -0.07

Acodado -0.40 -0.23 -0.52 -0.30
HPN1 0.07 0.34 0.06 -0.18

Leones -0.19 0.10 0.12
Soler 0.03 0.21 0.17

Pared Norte 0.05 -0.20 0.09
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Figura 6.11: Ejemplo de relación entre intensidad de retrodispersión
S1 y velocidades superficiales en el glaciar San Rafael (Punto SR3).
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Capítulo 7

Conclusiones

En esta investigación se analizaron las características hidrológicas del acuífero de
neviza presente en la zona de acumulación de los glaciares San Quintín y de la Parte
Oriental que considera a los glaciares Soler y una porción del glaciar Nef, junto a la
relación de las velocidades superficiales de los principales glaciares efluentes de CHN
con respecto al impacto de la recarga superficial del sistema hidráulico.

Del análisis de datos GPR y potencias de reflectividad se confirmó que el movimiento
de agua dentro de la zona de acumulación y en específico en la neviza está determinado
por los gradientes en el potencial hidráulico, donde los factores de altura, deshielo y pen-
dientes superficiales son características determinantes de la variación de la profundidad
del nivel freático. Se corroboró que la topografía elevada en la Parte Oriental del campo
de hielo determina niveles freáticos de mayor profundidad producto de la mayor acumu-
lación de nieve y por lo tanto mayor grosor del campo de hielo, en comparación hacia
la parte occidental, donde se ubica la zona de acumulación de San Quintín que mayor-
mente se presenta con menor elevación, por lo tanto menor acumulación de nieve que
sumado al agua de deshielo superficial, detectado por las intensidades de retrodispersión
S1 y su ingreso al sistema hidrológico englacial, un nivel freático más superficial. De igual
manera, las zonas aledañas a laderas con pendientes pronunciadas condicionan un nivel
freático más superficial producto del mayor escurrimiento por gravedad en estas áreas.

La utilización de imágenes SAR S1 para aumentar la cobertura espacial sobre CHN y
determinar la extensión del área del sistema de acuíferos se encuentra sometida a una
caracterización inicial de los patrones y firmas de intensidades de retrodispersión que
dominan la zona de estudio. A partir de este análisis inicial se determinó que el acuífero
de neviza se encuentra en la zona de nieve húmeda y percolación en el área del plateau,
donde existe un dominio de la absorción de la señal por la presencia de agua líquida,
mientras que, hacia los sectores aledaños donde existe presencia de escombros de roca
sobre glaciares, afloramientos expuestos, grietas, topografía elevada y lagos proglaciares
un dominio de la dispersión de la señal. Se comprobó que el algoritmo de detección
basado en la superación del umbral de la diferencia de retrodispersión mensuales de
varios años no funciona adecuadamente en CHN, señalando principalmente zonas más
elevadas, que funcionan adecuadamente producto que es posible encontrar el proxy o
señal de retrodispersión de valores de intensidades bajos en otoño. Es por esto que las
zonas mapeadas a través de este algoritmo se presentan en la parte oriental del campo de
hielo donde los perfiles demuestran mayores elevaciones y mayor acumulación de nieve
hacia esa zona. El área del acuífero mapeado es de 132.55 km2 con Sentinel-1 mucho
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menor a lo interpolado de los datos GPR de 449 km2, si bien este último valor se calculó
en base a una interpolación y puede estar sobreestimando, aun así, la extensión de las
mediciones GPR es mayor a lo señalado por Sentinel-1 e indica la presencia y formación
del acuífero en la zona de acumulación de San Quintín. Lo que lleva a concluir que para
la zona de estudio de CHN, entre ambas técnicas, el radar de penetración terrestre es
el método más óptimo y eficiente, pero si no se cuenta con datos de mayor grosor, la
utilización de Sentinel-1 es un proxy, ya que puede ayudar a tener una pronta noción de
ubicación de zonas de acuíferos de neviza en especial en sectores de mayor elevación.

Por otro lado, la metodología de seguimiento de características de ImGRAFT permitió
determinar el campo de velocidades superficiales de los principales glaciares efluentes de
CHN, juntos con extensas series de tiempo a partir de las cuales se logró constatar una
ciclicidad en los glaciares de la parte occidental como San Rafael, San Quintín, Steffen
y Benito y en los glaciares orientales como Nef, Colonia y Leones, muchas de las cuales
se pueden relacionar al patrón de temperaturas y de precipitaciones que se presentan
en cada periodo de tiempo, con mayores precipitaciones y temperaturas en verano que
ejercen un fuerte control sobre la dinámica de los glaciares, pero también debido a las
características intrínsecas de cada glaciar como los factores topográficos. Además, dado
que en la zona de acumulación de los glaciares San Quintín, Soler y Nef donde se com-
probó la existencia del acuífero con datos GPR, las variaciones de velocidades podrían
deberse a la filtración del agua hasta la base del glaciar que contribuya a disminuir la
fricción con el lecho y aumentar la velocidad por mayor deslizamiento basal.

Al respecto de lo último mencionado en el párrafo anterior, se examinaron además,
cerca de 40 series de tiempo entre intensidades de retrodispersión S1 que son indicado-
res indirectos de la recarga superficial del sistema hidráulico y velocidades superficiales
para diferentes partes de la lengua de los glaciares de CHN, a partir de las cuales se
concluye en primer lugar, que un análisis de correlación simple no demuestra evidencias
de una relación entre ambas variables, sin embargo los análisis multiescala que utilizan
ondículas sugieren una relación significativa entre la recarga superficial (evidenciada por
las bajas intensidades de retrodispersión S1) en la dinámica glaciar con firmas de pe-
riodicidad anuales que predominan en glaciares como San Rafael, San Quintín, Benito,
HPN-1, Acodado, Steffen, Colonia y Leones.

Finalmente, en respuesta a la hipótesis y al objetivo general, es posible concluir que,
las características hidrológicas del acuífero de neviza de CHN como la profundidad del
nivel freático posee una fuerte componente espacial asociada a las alturas y pendientes
superficiales del campo de hielo, así como también al deshielo generado en superficie. Se
confirma que las características hidrológicas son importantes para una mejor compren-
sión de la dinámica del flujo de hielo.
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Anexo A

Características hidrológicas
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A.1. BRP y IRP relacionado a intensidades retrodisper-
sión S1

Figura A.1: Potencia de reflexión (BRP, IRP) vs características de
intensidades de retrodispersión S1, VHDes y VVAsc en el perfil A-
A’, B-B’ y C-C’.
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A.2. Comparaciones entre periodos para caracterización
de intensidades

Agosto 2017/ Marzo 2018

Figura A.2: Gráfico perfil A-A’ de intensidad de retrodispersión S1 de
polarización VH vs distancia recorrida (m) para agosto 2017 (ima-
gen superior) y marzo 2018 (imagen inferior).
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Octubre 2018/ Marzo 2019

Figura A.3: Gráfico perfil A-A’ de intensidad de retrodispersión S1 de
polarización VH vs distancia recorrida (m) para octubre 2018 (ima-
gen superior) y marzo 2019 (imagen inferior).
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Agosto 2019/ Marzo 2020

Figura A.4: Gráfico perfil A-A’ de intensidad de retrodispersión S1 de
polarización VH vs distancia recorrida (m) para agosto 2019 (ima-
gen superior) y marzo 2020 (imagen inferior).
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A.3. Acuíferos de neviza detectados con polarización VV

Figura A.5: Mapa de promedio de píxeles de todos los años consi-
derados en este estudio, en polarización VV para los meses de (a)
agosto y octubre y para el mes de (b) marzo.
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Figura A.6: (a) Mapa acuíferos de neviza en polarización VV, dife-
rencia de píxeles entre agosto, octubre con respecto a marzo (ba-
sado en promedios mensuales de varios años). (b) Mapa de acuí-
feros final filtrado por pendientes y alturas. Según metodología de
Brangers et al. (2020).
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Anexo B

Velocidades superficiales

B.1. Campo de velocidades superficiales

(a) (b)

Figura B.1: Campo de velocidades para los glaciares (a) Acodado,
calculado entre 17-12-2017 y 10-01-2018. (b) Grosse, calculado en-
tre 12-01-2019 y 24-01-2018. En polarización VH órbita descenden-
te a resolución de 10 m/px sin filtro alguno. Coordenadas proyecta-
das UTM-18S datum WGS 84.
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(a) (b)

(c) (d)

Figura B.2: Campo de velocidades para los glaciares (a) Gualas, cal-
culado en base a imágenes S1 polarización VV órbita descendente
entre 17-02-2018 y 06-03-2018. (b) Reicher, calculado en base a
imágenes S1 polarización VH órbita descendente entre 07-01-2020
y 19-01-2020. (c) Exploradores, calculado en base a imágenes S1
polarización VH órbita ascendente entre 02-01-2018 y 15-01-2018.
(d) Leones, calculado en base a imágenes S1 polarización VV órbi-
ta descendente entre 29-01-2017 y 22-02-2017. A resolución de 10
m/px sin filtro alguno. Coordenadas proyectadas UTM-18S datum
WGS 84.
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(a) (b)

(c) (d)

Figura B.3: Campo de velocidades para los glaciares (a) Benito, cal-
culado entre 17-12-2017 y 10-01-2018 con polarización VV órbita
descendente. (b) HPN1, calculado entre 19-01-2020 y 31-01-2020.
(c) Pared Norte, calculado entre 09-01-2019 y 02-02-2019. En pola-
rización VH órbita descendente, ambos glaciar. (d) Soler, calculado
entre 12-01-2019 y 24-01-2018 con polarización VV órbita ascen-
dente. A resolución de 10 m/px sin filtro alguno. Coordenadas pro-
yectadas UTM-18S datum WGS 84.
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Anexo C

Relaciones entre series de tiempo de
intensidades de retrodispersión S1 y
velocidades

C.1. Glaciares Gualas y Reicher

Tabla C.1: Características de las mediciones de velocidades e inten-
sidades de retrodispersión S1 sobre los glaciares Gualas y Reicher.

Código UTM X UTM Y Órbita Polarización
Gua1 605207 4843548 Ascendente Vertical-Horizontal
Gua2 610205 4850043 Descendente Vertical-Vertical
Gua3 615355 4837300 Descendente Vertical-Vertical
Rei1 610155 4848315 Descendente Vertical-Horizontal
Rei2 612582 4847415 Descendente Vertical-Vertical
Rei3 614403 4847865 Descendente Vertical-Vertical
Rei4 617285 4845765 Descendente Vertical-Vertical
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(a) (b) (c)

Figura C.1: Coherencia de ondículas en el glaciar Gualas. (a) Gua1
(b) Gua2 (c) Gua3. El nivel de significancia del 5 % se representa
con un contorno grueso negro.

(a) (b) (c)

(d)

Figura C.2: Coherencia de ondículas en el glaciar Reicher. (a) Rei1
(b) Rei2 (c) Rei3 (d) Rei4. El nivel de significancia del 5 % se repre-
senta con un contorno grueso negro.
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C.2. Glaciares Acodado, Benito y HPN1

Tabla C.2: Características de las mediciones de velocidades e inten-
sidades de retrodispersión S1 sobre los glaciares Acodado, Benito
y HPN1.

Código UTM X UTM Y Órbita Polarización
Aco1 585910 4766780 Descendente Vertical-Vertical
Aco2 587760 4763434 Ascendente Vertical-Horizontal
Aco3 590225 4760696 Ascendente Vertical-Horizontal
Aco4 595157 4759479 Ascendente Vertical-Horizontal
Ben1 584722 4788174 Ascendente Vertical-Horizontal
Ben2 593197 4789398 Descendente Vertical-Vertical
Ben3 598847 4789398 Ascendente Vertical-Vertical
HP1 587200 4775526 Ascendente Vertical-Horizontal
HP2 590980 4776588 Descendente Vertical-Vertical
HP3 695516 4778711 Ascendente Vertical-Horizontal
HP4 599749 4781896 Ascendente Vertical-Vertical
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(a) (b) (c)

(d)

Figura C.3: Coherencia de ondículas en el glaciar Acodado. (a) Aco1
(b) Aco2 (c) Aco3 (d) Aco4. El nivel de significancia del 5 % se re-
presenta con un contorno grueso negro.

(a) (b) (c)

Figura C.4: Coherencia de ondículas en el glaciar Benito. (a) Ben1
(b) Ben2 (c) Ben3. El nivel de significancia del 5 % se representa
con un contorno grueso negro.
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(a) (b) (c)

(d)

Figura C.5: Coherencia de ondículas en el glaciar HPN1. (a) HP1 (b)
HP2 (c) HP3 (d) HP4. El nivel de significancia del 5 % se representa
con un contorno grueso negro.
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C.3. Glaciares Grosse y Exploradores

Tabla C.3: Características de las mediciones de velocidades e inten-
sidades de retrodispersión S1 sobre los glaciares Grosse y Expora-
dores.

Código UTM X UTM Y Órbita Polarización
Gro1 628950 4852450 Ascendente Vertical-Vertical
Gro2 627250 4848750 Descendente Vertical-Vertical
Gro3 627050 4845250 Ascendente Vertical-Horizontal
Exp1 639615 4847449 Ascendente Vertical-Vertical
Exp2 639165 4843203 Ascendente Vertical-Horizontal
Exp3 635865 4840624 Descendente Vertical-Horizontal

(a) (b) (c)

Figura C.6: Coherencia de ondículas en el glaciar Grosse. (a) Gro1
(b) Gro2 (c) Gro3. El nivel de significancia del 5 % se representa con
un contorno grueso negro.

(a) (b) (c)

Figura C.7: Coherencia de ondículas en el glaciar Exploradores. (a)
Exp1 (b) Exp2 (c) Exp3. El nivel de significancia del 5 % se repre-
senta con un contorno grueso negro.
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C.4. Glaciares Leones, Soler y Pared Norte

Tabla C.4: Características de las mediciones de velocidades e in-
tensidades de retrodispersión S1 sobre los glaciares Leones, Soler
y Pared Norte.

Código UTM X UTM Y Órbita Polarización
Leo1 631764 4817092 Descendente Vertical-Vertical
Leo2 633894 4818311 Ascendente Vertical-Vertical
Leo3 635517 4818412 Descendente Vertical-Vertical
Sol1 635150 4805650 Ascendente Vertical-Horizontal
Sol2 637450 4804350 Descendente Vertical-Horizontal
Sol3 639850 4802950 Ascendente Vertical-Horizontal
PN1 633557 4753834 Descendente Vertical-Vertical
PN2 627801 4750400 Descendente Vertical-Horizontal
PN3 631439 4744139 Descendente Vertical-Vertical

(a) (b) (c)

Figura C.8: Coherencia de ondículas en el glaciar Leones. (a) Leo1
(b) Leo2 (c) Leo3. El nivel de significancia del 5 % se representa con
un contorno grueso negro.
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(a) (b) (c)

Figura C.9: Coherencia de ondículas en el glaciar Soler. (a) Sol1 (b)
Sol2 (c) Sol3. El nivel de significancia del 5 % se representa con un
contorno grueso negro.

(a) (b) (c)

Figura C.10: Coherencia de ondículas en el glaciar Pared Norte. (a)
PN1 (b) PN2 (c) PN3. El nivel de significancia del 5 % se representa
con un contorno grueso negro.
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