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Influencia geoldgica en la dindmica de los glaciares O’Higgins, Viedma y Upsala en Campo
de Hielo Patagénico Sur

El clima, la erosién y la tectonica forman un sistema caracterizado por la interdependencia mutua
y la presencia de forzantes externos que pueden desarrollar mecanismos de feedback, volviendo
muy complejo el entendimiento de los controles de cada factor y su aporte en la construccion del
paisaje. Entre los sistemas erosivos, los glaciares se presentan como eficientes agentes de erosion,
transporte y sedimentacion que da forma eficientemente al relieve terrestre.

En este trabajo se estudian distintos factores geoldgicos que influencian la dindmica de los glaciares
O’Higgins, Viedma y Upsala en Campos de Hielo Patagonico Sur, mediante la integracion en los
Sistemas de Informacion Geografica (SIG) de sensores remotos y perfiles de reflexion sismica
obtenidos en los lagos O’Higgins, Viedma y Argentino

Las variaciones frontales del glaciar O’Higgins indican un retroceso acumulado de 17,7 km en el
entre 1896 — 2020, mientras que el glaciar Viedma alcanza los 4,3 km entre 1916 — 2020, y el
glaciar Upsala muestra un retroceso de 20,8 km entre 1760 — 2020. Estas variaciones evidencian
un retroceso generalizado, pero de distinta magnitud y comportamiento a escala decadal.

Para dilucidar los factores que controlan estas diferencias se analizaron un total de 192,2 km de
perfiles sismicos obtenidos durante los afios 2015 y 2016, produciendo modelos de batimetria,
espesor de sedimentos y profundidad del basamento en los lagos proglaciales, que permitieron
observar morfologias subacuéticas, la evolucion del relieve lacustre y determinar las tasas de
erosion recientes de 9,0 + 1,3 mm/a para el glaciar O’Higgins, 0,27 + 0,05 mm/a para el glaciar
Viedma y 14,1 + 2,5 mm/a para el glaciar Upsala, lo cual se encuentra dentro de los rangos
esperados para la zona y demuestra el gran poder erosivo de los glaciares temperados.

Se destaca la importancia de las técnicas sismicas en el ambiente glaciolacustre, pues entrega
valiosa informacion que no esta expuesta en la superficie, siendo muy util en el campo de la
geologia glacial.

Al evaluar la litologia, estructuras y morfologia del lago con las variaciones frontales recientes se
evidencia el rol modulador de la geologia en el retroceso reciente de cada glaciar, lo que junto a
las variables climaticas y caracteristicas glacioldgicas de cada cuenca permiten conocer y proyectar
el comportamiento de cada glaciar frente al escenario de cambio climatico regional.



“El movimiento nunca miente. ES un barometro que revela el clima del alma a todos los que lo
pueden leer. El cuerpo expresa lo que las palabras no pueden decir”
Martha Graham
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1. INTRODUCCION

1.1 Presentacion del estudio

El relieve terrestre ha sido moldeado durante miles a millones de afios por la interaccion entre la
tectdnica, la erosion y el clima, dando espacio a una serie de procesos biogeoquimicos que
colaboran en esta tarea (Allen, 2008; Egholm et al., 2009). Algunos de los paisajes més
impresionantes del mundo: como fiordos, lagos, valles y montafias, han sido moldeados por
procesos glaciales, dejado sus huellas tanto en el lecho rocoso como en los depositos de material
glaciogénico, expuestos en superficie o sumergidos en lagos u océanos (Bennet & Glasser, 2009).

El clima, la erosion y la tectonica forman un sistema complejo, caracterizado por la
interdependencia mutua y la presencia de forzantes externos que pueden desarrollar mecanismos
de feedback (Molnar & England, 1999). En este sentido, los glaciares, formados como
consecuencia del climay la topografia, erosionan y limitan efectivamente la altura del relieve por
sobre la linea de nieve, a través del mecanismo de denudacion conocido como glacial buzzsaw
(Porter, 1989; Egholm et al., 2009).

Durante el peak de la Edad de Hielo del Cenozoico, hace unos 20.000 afios, al menos el 30% de la
superficie terrestre estaba cubierta por hielo (Copland, 2013). Como consecuencia del aumento
global de las temperaturas desde aquel periodo, actualmente solo el 10% del planeta esté cubierto
por glaciares. De ellos, el 85% en volumen se encuentra en la Antartica, 10% en Groenlandia y el
5% restante se encuentra restringido a los campos de hielo, altas montafias o valles glaciales
(Plummer et al., 2016).

Estas enormes masas de hielo no solo adquieren relevancia por su papel en la construccion del
paisaje, sino también porque contienen el 70% del agua dulce disponible en el planeta, siendo
consideradas reservas estratégicas del recurso hidrico e indicadores de cambio climético, por su
sensibilidad a las variaciones en las precipitaciones y temperaturas atmosféricas (DGA, 2009;
Plummer et al., 2016; Hoegh-Guldberg et al., 2018).

Los glaciares son agentes de erosion, transporte y depositacion de sedimentos, los cuales pueden
ser acumulados eficientemente en fiordos y lagos proglaciales, pues estos ambientes actian como
trampas de sedimentos y permiten la preservacion del material (Syvitski, 1989; Koppes et al., 2010;
Fernandez et al., 2016). Estos depositos glaciolacustres o glaciomarinos son un buen proxy para
determinar el poder erosivo de los glaciares (Bennet & Glasser, 2009). Asi, se ha determinado que
las tasas de erosion glacial se encuentran entre las mas altas de los sistemas naturales, con valores
que pueden alcanzar las decenas de mm/a (Koppes y Hallet, 2006).

Sin embargo, cuando se comparan las tasas de erosion glacial recientes (1-100 afios) con las del
largo plazo (a escala de miles de afios), se observa que estas son mayores en la actualidad y decaen
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uno a dos érdenes de magnitud hacia mayores escalas de tiempo (Koppes & Montgomery, 2009;
Fernandez et al., 2011; Fernandez et al., 2016). Lo anterior, ha sido relacionado con la aparente
discontinuidad del registro sedimentario a mayor escala temporal (Sadler, 1981) y por procesos
dindmicos y climaticos, como la aceleracion de las masas de hielo, el aumento de las tasas de
retroceso o0 el aumento de las temperaturas y precipitaciones en la era moderna en contraste con los
periodos glaciales (Koppes y Hallet, 2006; Koppes et al., 2015; Fernandez et al., 2016).

Por otro lado, se ha observado variabilidad latitudinal de las tasas de erosion recientes, siendo
mayor hacia latitudes medias y decreciendo hacia los polos. Lo anterior, tiene directa relacion con
la temperatura a la que se encuentra el glaciar, pudiendo distinguirse dos grupos: glaciares
temperados y glaciares frios. Los primeros, dentro de los cuales se encuentran los glaciares de
Campos de Hielo Patagonico, poseen una alta sensibilidad de los hielos a los cambios de
temperatura junto con la abundante presencia de agua liquida en el sistema glacial (Rivera et al.,
2016), y tienen tasas de erosion dos a tres érdenes de magnitud mayor que los glaciares frios
(Koppes et al., 2015; Fernandez et al., 2016; Cook et al., 2020), debido a la presencia de agua
subglacial que lubrica el lecho rocoso, favoreciendo mayores velocidades de avance y abrasion
glacial.

No obstante, el mecanismo que relaciona el calentamiento global y pérdida de masa glacial es
incierto y controversial (Hanna et al., 2008; Sundal et al., 2011). Las altas tasas de adelgazamiento
del hielo, velocidades de flujo y retroceso no pueden explicarse Unicamente por el alza de las
temperaturas globales ni cambios en las precipitaciones (Naruse et al., 1997; Rignot et al., 2003),
pues también existen factores dindmicos ligados a la reduccion del espesor del hielo por
redistribucion de esfuerzos (Meier & Post., 1987; Benn et al., 2007). Es por esto que la erosion
glacial como funcion de la interaccion del clima y la dindmica glacial, ofrece la posibilidad de
contribuir al entendimiento entre estas variables y las condiciones geoldgicas particulares de cada
sistema glacial.

Asi, el estudio los procesos geoldgicos y su relaciéon con la dinamica glacial en los Campos de
Hielo Patagonico representan una oportunidad Unica debido a su gran extension latitudinal,
condiciones climaticas particulares y variedad de comportamientos dindmicos, que pueden
potenciar el entendimiento sobre los procesos glaciales en el contexto actual de cambio climatico.

Los Campos de Hielo Patagonico Norte (CHPN) y Sur (CHPS), situados en los Andes patagonicos
del sur de Chile y Argentina, se extienden entre los 46°30’S y 51°30°’S, siguiendo los 71° 30’ W
en sentido norte - sur, ocupando una superficie de 4.653 km? y 13.231 km? respectivamente (Braun
et al., 2019), con un volumen estimado de hielo de 1.124 + 260 km?® para CHPN y 3.632 + 675 km?®
para CHPS (Millan et al., 2019), convirtiéndose esta Ultima en la mayor masa de hielo del
hemisferio sur después de la Antartica.

Al igual que en el resto del mundo, en Patagonia la reduccion de los glaciares durante el Gltimo
siglo es evidente, tanto por la disminucion de las areas cubiertas de hielo como por el
adelgazamiento de los glaciares (Casassa et al., 2002; Rignot et al., 2003; DGA, 2011; Sakakibara
et al., 2013; Foresta et al., 2018; Malz et al., 2018; Braun et al., 2019). En particular para CHPS,
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Braun et al. (2019) reporta una tasa de cambio volumétrico de hielo de -13,35 + 0,79 km%/a, (similar
a lo obtenido por Rignot et al., 2003), una cantidad que equivale al 40% del volumen total de
glaciales en Chile Central (DGA, 2016).

Los Campos de Hielo Patagdnico poseen caracteristicas meteoroldgicas Unicas, caracterizadas por
altas tazas de precipitacion orogréfica (2.000 — 12.000 mm/a) tanto en verano como en invierno,
favorecidas por fuertes vientos en direccion oeste cargados de la humedad del Pacifico (Carrasco
et al., 2002; Garreaud et al., 2013; Bravo et al., 2019b). Las temperaturas promedio anuales estan
fuertemente condicionadas por la altura, con temperaturas promedio anuales entre los -17°C en las
altas cumbres hasta los 10°C en los fiordos y lagos proglaciales (Bravo et al., 2019a).

Los Campos de Hielo Sur se dividen en 48 glaciares mayores, que ocupan el 85% del area total
(Aniya et al., 1996; Casassa et al., 2014), de ellos, 46 glaciares se clasifican como desprendentes
de témpanos (calving glaciers), de los cuales 16 lo hacen en fiordos hacia el océano (tidewater
calving glaciers) y 30 en lagos proglaciales (freshwater calving glaciers), mientras que solo 2
glaciares no producen calving al estar completamente apoyados en tierra.

El calving es uno de los mecanismos de ablacion principales en estos glaciares, junto con la fusién,
deflacion y sublimacion de hielo (DGA, 2009), siendo un fendmeno considerado parcial o
totalmente desacoplado del clima (Meier & Post, 1987; Warren, 1993; Post & Motyka, 1995;
Warren et al., 1995; Benn & Mottram, 2007; Post et al., 2011), por lo que entender este fendbmeno
contribuye a comprender el como y por qué los glaciares pierden masa.

El glaciar O’Higgins es el cuarto glaciar mas grande de CHS con una cuenca de drenaje de ~842
km?, una elevacion maxima de 3607 m (Volcan Lautaro) y minima de 285 m correspondiente al
lago O’Higgins, hacia donde fluye desde el oeste. Su frente tiene un ancho de 2 km desde donde
se produce calving a grandes tasas, siendo el glaciar que méas ha retrocedido en Sudameérica, con
15 km en en el periodo 1897-1997, sin embargo, esta retirada ha sido a tasas muy variables de entre
0 a 375 ma! junto con tasas de adelgazamiento en la parte baja de la zona de ablacion de entre 2.5
- 11 ma* durante dicho periodo (Casassa et al., 1997). El espesor de hielo medido por gravimetria
es de ~1000 m en la zona de acumulacion (Gourlet et al., 2016).

El glaciar Viedma, es el segundo glaciar mas grande de CHS, con una cuenca de drenaje de ~1136
km?, una elevacion maxima de 3359 m y minima de 260 m en el lago Viedma. Su frente tiene un
ancho de 1,6 km hacia el lago Viedma, el que desagua hacia el Atlantico a través del rio Santa
Cruz, el mas largo de Argentina. Durante el periodo 1984-2011 se report un retroceso de 35 ma*
(Sakakibara y Sugiyama, 2014) el cual se multiplico drasticamente durante el 2010-2016 alzando
los 281 ma (Lo Vecchio et al., 2018).

Por ultimo, el glaciar Upsala es el tercer glaciar mas grande de CHS, con una cuenca de drenaje de
~928 km?, una elevacion méaxima de 3180 m y minima de 175 m en el lago Argentino. Su frente se
encuentra en contacto con el del glaciar Bertacchi, y en conjunto suman un ancho de 2.6 km. En el
periodo 2008 — 2011 el glaciar Upsala retrocedié 2.9 km, aumentando su velocidad 20-50%



(Sakakibara et al 2013), con tasas de retroceso de 270-274 ma™ durante el periodo 1984-2011
(Sakakibara y Sugiyama, 2014).

De estos glaciares, aun no se conoce bien como influye la topografia del basamento en la tasa de
calving, la que puede verse afectada positiva 0 negativamente segin la profundidad de agua en
contacto con el frente glaciar (Brown et al., 1982). Numerosos trabajos se han escrito sobre factores
no climéticos que influirian en la dinamica de los glaciares, como la tasa de retroceso por calving,
la topografia de los fiordos y su morfologia, la interaccion entre el hielo y el basamento rocoso, las
tasas de erosion y produccion de sedimentos, la distribucion de los esfuerzos, la propagacion de
fracturas, actividad del sistema hidrologico subglacial, velocidad del flujo de hielo, etc. (Benn et
al., 2007).

En este estudio, se analiza la batimetria, espesor y estratigrafia de los sedimentos en los lagos frente
a los glaciares O’Higgins, Viedma y Upsala con el fin de dilucidar las variaciones recientes de
estos glaciares y su relacion con estos factores geoldgico. En particular se estudiara la produccién
de sedimentos de cada uno de estos glaciares, geomorfologia lacustre en los lagos proglaciales,
movimiento actual y pasado del grounding line e historia de la cinematica glacial en base a
imagenes satelitales, modelos de elevacion digital y estudios de sismica acustica realizados en los
O’Higgins, Viedma y Upsala. Los datos de sismica fueron facilitados por el Centro de Estudios
Cientificos (CECs) dentro del proyecto FONDECYT Regular N°1171832 y fueron tomados entre
los afios 2015 y 2016.

En el caso de los glaciares de Campos de Hielo se observa una oportunidad Unica para su estudio
puesto que los sedimentos son eficientemente atrapados en los fondos de lagos o fiordos, y tienen
poca opcidn de ser removilizados, a menos que el glaciar avance y los erosione (Koppes y Hallet,
2002). Por lo tanto, se pueden observar ciclos de avance y retroceso, comprender la importancia de
la erosion glacial en la formacion de morrenas subacuéticas que hayan ayudado a la estabilidad de
los glaciares y determinar si existe una relacion entre la tasa de calving y la profundidad de agua
en el grounding line. Estos factores pueden modular las influencias climaticas regionales,
influyendo de manera directa en la pérdida de masa glacial.



1.2 Hipotesis

e Las variaciones recientes de los glaciares en estudio estan moduladas por factores
geoldgicos, presentando un desacople respecto de variaciones climaticas regionales.

1.3 Objetivo General

e Evaluar la importancia de los factores geoldgicos en la dindmica glacial de Campos de
Hielo Sur.

1.4 Objetivos Especificos

e Identificar los factores geoldgicos que influyen en la dindmica de los glaciares en estudio.

e Determinar las variaciones recientes de los glaciares de estudio y las caracteristicas
morfoldgicas de sus lagos proglaciales.

e Analizar la estratigrafia sismica en los lagos proglaciales y determinar las secuencias
sedimentarias asociadas con retroceso, estabilidad y avance glaciar.

e Determinar la tasa de erosion y flujo de sedimentos de cada glaciar.

e Contrastar los factores geoldgicos con la dindmica reciente de los glaciares y sus
antecedentes climaticos.

e Elaborar un modelo conceptual que permita evaluar la importancia de los factores
geoldgicos en la dinamica glacial.

1.5 Ubicacion y accesos

Los glaciares O’Higgins, Viedma y Upsala se encuentran en la parte oriental de los Campos de
Hielo Patagdnico Sur (CHPS), entre los 48°42°S y 49°58’S de Chile y Argentina (Figura 1).
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Figura 1. Mapa de ubicacion de los glaciares en estudio dentro del Campo de Hielo Patagoénico Sur. EI Cuadrangulo B
representa el “Acuerdo entre la Republica de Chile y la RepUblica Argentina para precisar el recorrido del limite entre el monte
Fitz-Roy y el Cerro Daudet” (Buenos Aires, 16 de diciembre de 1998).

El acceso a la zona se logra de diversas maneras, tanto por Chile como por Argentina (Figura 2).
Por el lado chileno y desde el norte, es posible acceder al Lago O’higgins desde la Ruta 7 que une
Cochrane con Villa O’Higgins. Por otro lado, al Lago Viedma se debe acceder desde Argentina
por la Ruta 40, la cual posee caminos secundarios para acceder al secotr norte del lago (camino
RP23) y sur (camino RP21). Por ultimo, para acceder al lado este del lago Argentino, se debe
continuar al sur por la ruta 40 desde el Lago Viedma hasta llegar al Lago Argentino, donde es
posible continuar por la ribera norte a través del camino RP19 o por la ribera sur por medio de la
Ruta 11, llegando a la localidad de El Calafate. Los aeropuertos mas cercanos son:

e Aeropuerto Teniente Julio Gallardo en Natales, Chile.
e Aeropuerto El Turbio en Santa Cruz, Argentina.
e Aeropuerto Internacional Comandante Armando Tola, en El Calafate, Argentina.
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Figura 2. Principales rutas de acceso al Campos de Hielo Patagénico Sur. Fuente: Mapa rutero TURISCOM.



2. MARCO TEORICO

2.1 Conceptos generales

No hay una definicidn exacta de lo que es un glaciar, puesto que se presentan en una amplia gama
de formas y condiciones tanto morfologicas como geograficas, impidiendo ser agrupados en una
definicién detallada. Segun el IPCC (2013) un glaciar se define como: “una masa permanente de
hielo sobre tierra originada por nieve comprimida, que muestra evidencias del flujo pasado y
presente (mediante deformacion interna y/o deslizamiento de su base) y esta constrefiido por el
estrés interno y por el rozamiento de su base y la de sus lados ”.

Los glaciares se forman en lugares donde nieve es capaz de acumularse y perdurar afio tras afio
luego de la temporada de deshielos. La continua depositacion de nieve provoca compactacion de
las capas subyacentes, transformando la nieve en hielo, en un proceso que puede tomar décadas a
milenios dependiendo del balance de masa del glaciar, es decir, la relacion entre las ganancias y
pérdidas anuales de masa (Paterson, 1994).

La principal fuente de aporte de masa glacial es la caida de nieve, generalmente, en la zona alta de
los glaciares, mientras que la pérdida de masa (ablacion) se da por fusion, sublimacion y
desprendimientos de hielo en el frente glaciar. El lugar donde el balance de masa es positivo al
cabo de un afio hidrologico se denomina zona de acumulacidn, mientras que si es negativo se llama
zona de ablacion. Ambas zonas se encuentran divididas por la linea de equilibrio (ELA, del inglés
Equilibrium Line Altitude), que representa el lugar donde la acumulacion y la ablacion se igualan
(Rivera et al., 2016). Este limite puede subir o bajar dependiendo de las tasas de acumulacion y
ablacion, indicando la tendencia del balance de masa. Si el frente terminal del glaciar (“terminus”)
desemboca en un fiordo o lago, el glaciar se denomina de tipo tidewater o freshwater
respectivamente. En ambos casos se produce el fenémeno de calving (Figura 3) el cual consiste en
el desprendimiento de los frentes glaciares produciendo témpanos (icebergs).

ELA

Crevasses
(grietas)

N Nieve Terminus
P Calving
Zona de / : ‘ Témpanos
Acumulaciéon , y .

Zona : / ,

de ablacion

Basamento

rocoso  S.H. subglacial Lago

proglacial

S.H. supraglacial

Figura 3. Esquema general de un glaciar de calving. En las zonas de aumento de pendiente cominmente se encuentran grietas
(crevasses) producto de esfuerzos extensionales. S. H: Sistema Hidrol6gico. Elaboracion propia.
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Los tres glaciares del presente estudio se clasifican como desprendentes en lagos (tipo freshwater).

En estado estacionario, un glaciar de calving (Figura 3), presenta un balance entre la fuerza de
gravedad, la friccion lateral y basal de la interfaz hielo-roca, y la fuerza de contencidn que ejerce
la presion hidrostatica del agua en el frente (Ma, 2018). Los glaciares se mueven gracias al trabajo
que realiza la fuerza de gravedad entre dos puntos con diferente energia potencial gravitatoria. La
adicion de masa se produce gracias a la caida de nieve, mientras que la pérdida se realiza por
sublimacién en superficie debido a la radiacion solar y por fusion de hielo al estar en contacto con
la atmosfera o con el agua a mayor temperatura. Cuando cae nieve sobre el glaciar, se afiade masa
al sistema, y, por lo tanto, la fuerza de gravedad aumenta, facilitando el avance del glaciar (Ma,
2018).

La temperatura del hielo es un factor importante para entender los mecanismos de pérdida de masa
y condiciones de formacion del hielo. Segun la clasificacion termal de glaciares (DGA, 2009) en
Campos de Hielo Patagonico Sur predominan los glaciares de tipo temperado, es decir, aquellos
cuya temperatura del hielo esta proxima al punto de fusion (~ 0°C), excepto por la capa superficial
(hasta 15 m) que estd expuesta a las variaciones estacionales del clima (Copland, 2013). Esta
caracteristica termal del hielo permite fendmenos de derretimiento y recongelamiento facilmente
segln las condiciones de temperatura y presion (Figura 4).
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Figura 4. Diagrama de fases del agua. La linea negra continua muestra las condiciones especificas en que dos fases pueden
coexistir en equilibrio. El punto en que las tres fases pueden existir en equilibrio (punto triple) es (0,006 atm, 0,01°C). En
recuadro celeste se muestran las condiciones normales de un glaciar en el planeta. Modificado de Chang (2002).

En los glaciares temperados, se desarrolla un régimen fragil del hielo en los 40-50 m superiores, y
un régimen ductil (plastico) por debajo de esta profundidad debido a las altas presiones, por lo que
las grietas no suelen ser mas profundas que 40 m al abrirse (Plummer et al., 2016).

Los glaciares temperados se ven muy influenciados por variables atmosféricas, puesto que, si la
temperatura del aire aumenta, se produce fusion de hielo en superficie, generando agua liquida en
forma de lagos o rios supraglaciales, que luego se pueden infiltrar a través de fracturas. Si estas
fracturas son superficiales, el agua queda estancada en ellas y contribuye a su apertura y
profundizacién, no obstante, si las fracturas ya son profundas, el agua puede llegar a alcanzar el

lecho rocoso, disminuyendo el roce en la interfaz hielo-roca por lubricacion, y facilitando el avance
9



(Zwally et al., 2002). De igual forma, el deslizamiento basal puede producir fusion parcial de hielo
por calentamiento friccional o calor geotermal, lubricando la interfase hielo-roca favoreciendo el
deslizamiento (Bennett & Glasser, 2009; Ma, 2018).

La presion en el sistema también es relevante, ya que el hielo en un glaciar temperado se encuentra
cercano al punto de fusion, lugar en que los cambios de fase responden sensitivamente a cambios
en la presion y temperatura (Figura 4). Un aumento de presion puede ocasionar fusion de hielo, asi
como una baja de presion puede provocar recongelamiento. Este fendbmeno ocurre normalmente en
el ambiente subglacial durante el movimiento de las masas de hielo.

En el frente glaciar, donde hay interaccion con el lago proglacial, se produce fusion de hielo al
absorber el calor del agua liquida, obteniendo la energia necesaria para fundirse.

Mientras que la fusion de hielo debido a las influencias atmosféricas y oceéanicas o lacustres estan
relativamente bien comprendidas, el mecanismo de calving ha sido insuficientemente estudiado, y
en consecuencia, poco entendido (Benn & Mottram, 2007; Bennett & Glasser, 2009; Ma, 2018).

2.2 Movimiento glacial

Cuando el glaciar fluye, lo hace a traves de tres mecanismos: el deslizamiento basal, la deformacion
interna y la deformacion de sedimentos subglaciales (Rivera et al., 2016).

El deslizamiento basal ocurre cuando el glaciar desliza sobre la superficie de roca que lo subyace
debido a la presencia de agua subglacial que lubrica la interfase hielo-basamento. Este mecanismo
ocurre principalmente en glaciares temperados, ya que en zonas polares el hielo presenta mayor
acoplamiento al basamento rocoso (Rivera et al., 2016).

La deformacion interna (creeping) ocurre cuando el glaciar se deforma por su propio peso en
funcién de la fuerza de gravedad (componente paralela a la base) y su temperatura (Rivera et al.,
2016). Los cristales de hielo se encuentran organizados en capas paralelas al plano basal, haciendo
que en ocasiones estos planos deslicen relativamente unos a otros, como una baraja de cartas (\Van
der Veen, 2013).

La deformacion de sedimentos subglaciales (gliding) se da en glaciares apoyados sobre sedimentos
en vez de una base rocosa, los que en presencia de agua pueden deformarse internamente
permitiendo el avance del glaciar (Rivera et al., 2016).

El movimiento glacial se produce a velocidades muy variables, y puede ir desde milimetros a
decenas de metros al dia, dependiendo de las condiciones climaticas, la fisiografia, hidrologia, y
geologia de cada glaciar. Las velocidades también varian dentro de un mismo glaciar, tanto a lo
largo su superficie como en profundidad, asi como en diferentes escalas temporales: diaria,
interanual o decadal.
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En general, la parte central del glaciar es mas rapida que los bordes, y la superficie se mueve mas
rapido que la base, debido a la friccién lateral (lateral drag) y basal (basal drag). Por otro lado, el
hielo fluye més rapido donde la pendiente aumenta, asi como las partes de mayor espesor se
mueven mas rapido que las zonas en donde es mas delgado (Plummer et al., 2016). Lo anterior
deriva en que, usualmente, la zona cercana a la linea de equilibrio se mueva mas rapido que la zona
alta y baja, a menos que existan diferencias locales como cambios en el relieve o en el flujo de
agua (Meigs & Sauer, 2000; Plummer et al., 2016).

Por lo tanto, existe una dependencia mutua entre el flujo glaciar y la morfologia del basamento
rocoso, dado que las irregularidades en la roca influencian el movimiento del glaciar, y a su vez, el
movimiento del hielo erosiona y modifica el basamento (Goudie, 2004). Lo anterior adquiere
relevancia en la generacion de grietas (crevasses), ya que zonas de alta pendiente tienden a acelerar
el flujo de hielo y generar grietas por extension, mientras que las zonas de baja pendiente
(generalmente hacia el frente glaciar) comprimen las grietas e incluso pueden llegar a cerrarse
(Goudie, 2004; Plummer et al., 2016).

2.3 Erosion, transporte y sedimentacion

Los relieves formados en ambiente glacial son muy caracteristicos, y la evidencia se puede observar
tanto a escala kilométrica, en la geomorfologia de los valles glaciales, como a escala milimétrica;
en las estrias, acanaladuras y pulimiento de rocas.

La erosion glacial es el conjunto de procesos involucrados en el arranque y transporte de rocas y
sedimentos desde el lecho rocoso. Este fendbmeno, deja una huella distintiva del paso de los
glaciares, que lo diferencia de la accion de otros agentes erosivos, como el flujo de agua, el viento
o0 las remociones en masa. La erosion glacial ha sido abordada principalmente de forma tedrica,
puesto que las observaciones in situ son dificiles de realizar, pues implica acceder al interior de las
masas de hielo, algo realmente complicado y peligroso (Bennet & Glasser, 2009).

El sedimento glacial se produce principalmente por cuatro procesos: 1) abrasion subglacial entre
las rocas transportadas por el hielo y el sustrato rocoso, 2) arranque de rocas (plucking) que han
sido previamente fracturadas en el basamento o laterales del valle propiciado por el proceso de
gelifraccion, 3) por impacto de rocas transportadas por el glaciar, lo que provoca su trituracion y
4) por erosion glaciofluvial, es decir, por el flujo de agua producida por la fusién de hielo.

Ademas, procesos periglaciares (tipicamente remociones en masa) pueden aumentar la cantidad de
material disponible para ser transportado por el hielo y redes de drenaje glacial para posteriormente
ser acumulado en forma de morrenas

Dentro de las variables que controlan la erosion glacial se encuentran: 1) la presion basal, 2) el
deslizamiento basal, 3) el suministro de fragmentos rocosos, 4) la actividad del sistema hidroldgico
subglacial y 4) la geologia local (Bennett & Glasser, 2009).
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La presion basal es muy importante, pues determina la efectividad de la abrasion subglacial y
arrangue de fragmentos. A mayor presion, mayor sera la abrasion de los clastos contra el basamento
rocoso, ademas de favorecer la aparicion de fracturas para el posterior arranque (plucking). El
aumento de presion se puede dar por un aumento del espesor de hielo (engrosamiento) o bien, por
compresion en zonas donde el glaciar se desacelera producto de la topografia o irregularidades.

Por otro lado, el deslizamiento basal controla la tasa en que los detritos se incorporan al flujo de
hielo, por lo que, a mayor velocidad del flujo de hielo, mayor sera la erosion. Esta relacion ha sido
modelada de forma general segun la Ecuacion 1 (Hallet, 1979; Hallet et al., 1996)

E = kv?P (Ecuacion 1)

Donde E (m/a) es la tasa de erosion, v (m/a) es la velocidad basal, k (m*PaP?) es la constante de
erodabilidad, un pardmetro que representa la resistencia de la roca a la erosion y p un exponente
tipicamente entre 1y 2 (Tomkin & Braun, 2002; Herman et al., 2015).

De esta relacion, se desprende que la erosion es muy sensible a los cambios en el flujo de hielo En
este sentido, el deslizamiento basal se ve fuertemente afectado por la actividad del sistema
hidrolégico subglacial, debido a que una alta presencia de agua aumenta el deslizamiento a la vez
gue permite transportar mayor cantidad de sedimentos, potenciando la erosion.

La disponibilidad de fragmentos rocosos permite que haya material generando abrasion contra el
basamento, por lo que debe haber un suministro continuo de ellos, sin embargo, una alta
concentracion de fragmentos en el hielo basal puede ocasionar una disminucion de la erosion, pues
incrementan el roce y, por lo tanto, se reduce la velocidad del flujo (Bennett & Glasser, 2009).

La geologia local puede indicar si existen condiciones que favorezcan la erosion, como la presencia
de litologias menos competentes que facilitan la erosion o estructuras locales que hayan fracturado
la roca previamente al paso del glaciar (Figura 5). La litologia de los fragmentos rocos y el
basamento entrega una aproximacion a la durezay resistencia de las rocas a la erosion. Por ejemplo,
una erosion muy efectiva se daria si el hielo transporta detritos duros sobre un basamento de rocas
relativamente blandas. Por otro lado, estructuras como fallas, diaclasas, pliegues, o planos de
foliacion indican zonas de debilidad por donde el arranque de rocas es mucho mas eficiente
(Bennett & Glasser, 2009).
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Figura 5. Desarrollo de la erosion en presencia de rocas previamente fracturadas y litologias menos competentes. A) Basamento
antes de la glaciacién, con pendiente constante. B) Basamento durante la glaciacién, con pendiente irregular, profundizado en
las zonas fracturadas y/o litologias menos competentes. Modificado de Plummer et al. (2016).

El transporte de sedimentos por el hielo se puede realizar de dos formas: activo y activo, segln la
posicién de los fragmentos rocosos respecto del hielo (Pedraza, 1996). El trasporte activo consiste
en el arrastre de los fragmentos en la interfaz hielo-basamento, provocando erosion en el lecho
rocoso y cambiando las propiedades texturales de los fragmentos al estar sometidos a tensiones,
empujes y roces. Por otro lado, el transporte pasivo se produce cuando los fragmentos son
incorporados al flujo de hielo, ya sea en la zona basal o en superficie, sin tocar el lecho rocoso, por
lo que sufren minimas transformaciones.

Otro método de erosion y transporte es el que generan las aguas de fusion, el principal producto de
la ablacion glacial y el responsable de remover los detritos desde la interfaz hielo-roca hacia el
terminus. La erosion de este tipo puede generar una importante abrasion en el lecho rocoso, de
forma mecanica (abrasion) y quimica (disolucién). Los factores que inciden en la erosion de las
aguas de fusidn son: 1) las condiciones del basamento, en particular, la litologia y presencia de
estructuras que favorezcan la erosion mecanica y quimica (Figura 5), 2) las caracteristicas del flujo
de agua, en particular la velocidad y la turbulencia del flujo, y 3) la cantidad de sedimento
trasportado (Glasser, 2013).

Los sedimentos transportados por los glaciares son angulosos y de mala seleccion, de tamafio muy
variable, desde arcillas hasta fragmentos métricos (boulders). Pueden ser fragmentos polimicticos
o0 monomicticos dependiendo de la geologia local, pues las rocas pueden ser depositadas a decenas
o cientos de kilbmetros de su fuente.

La sedimentacion de los fragmentos se produce por pérdida de sustentacion al fundirse el hielo o
al cesar el empuje y arrastre de material (Pedraza, 1996). También se pueden presentar procesos
de sedimentacion glacio-fluviales (acumulacion a través de flujos de agua) o glacio-lacustres
(acumulacion en lagos proglaciales).

Los sedimentos no consolidados, mal seleccionados y sin estratificacion, que hayan sido
transportados por glaciares reciben el nombre genérico de till. Si este material ha sufrido un proceso
de litificacion y esta consolidado, entonces se denomina tillita.
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2.4 Tasa de erosion glacial

La eficiencia erosiva del glaciar integrada en un intervalo de tiempo es lo que se conoce como tasa
de erosion glacial, y es lo que determina el poder erosivo de los glaciares junto con su capacidad
para modificar el paisaje. La tasa de denudacion es un concepto que agrupa a todos los procesos
erosivos y de meteorizacion, incluyendo erosion glacial, fluvial, remociones, etc. Por ultimo, la
tasa de acumulacion es la velocidad con que el sedimento es acumulado en una zona definida.

Los glaciares han sido considerados como el mayor agente erosivo y escultor de paisajes de los
ambientes continentales del planeta (Delmas et al, 2009). Sin embargo, los valores reportados de
erosion glacial se encuentran en un amplio rango 6rdenes de magnitud (Figura 6), los cuales ademas
varian segun el método utilizado para medir. En general, los glaciares temperados presentan las
mayores tasas de erosion, por el contrario, los glaciares frios tienen tazas de erosién muy bajas
(Bennet & Glasser, 2009).

Log Tasa de denudacién (mm/a)
-4 -3 -2 -1 0 1 2
Mediciones instrumentales de _
g HX @ n=7
procesos basales
Sedimentos en
aguas de fusion [FoFT. SEAER00
Volumen de
g [ e EE— ° oo =
sedimentos il
Reconstruccion de . 90
superficies
Datacion -
Qoooo &) n—77
TCN B
Simbologia| Medliana Media Outliers
Minimo &——— Mo ooa MAXimo
o s | .
a) Cuartil inferior Cuartil superior

Figura 6. Diagramas de caja de las tasas de erosion glacial basado en diferentes métodos de estimacion. Notar la escala
logaritmica. Delmas et al. (2009).

Para poder cuantificar la erosién glacial se han disefiado distintos métodos. Los comdnmente
utilizados se pueden agrupar en cinco categorias principales (Delmas et al., 2009; Bennet &
Glasser, 2009; Harbor, 2013), las que se detallan a continuacion.
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1) Mediciones instrumentales de procesos basales: consiste en la medicion in situ de la
abrasion subglacial en glaciares temperados. Para ello, se accede al limite hielo-basamento en
donde se observan rocas de geometria y litologia conocida, que estén expuestas a la abrasion
glacial. Calculando las diferencias en volumen de la roca estudiada durante un intervalo de tiempo,
se puede inferir una tasa de erosion del periodo estudiado. Este método tiene la limitacion de que
solo es posible observar el proceso de abrasion versus otros procesos erosivos, y se realiza en rocas
puntuales, con caracteristicas ideales para la observacion del fenomeno. Las tasas mas altas de
erosion se registran con este método (Figura 6).

2) Sedimentos en aguas de fusion: este método consiste en la medicion in situ de la carga
de sedimentos en suspension que transporta el agua de fusion glacial durante un intervalo de tiempo
acotado. Generalmente, se escogen los canales de los rios de origen glacial en donde el flujo es
conocido, y se instalan trampas de sedimentos, los que posteriormente son analizados para obtener
una tasa de erosion. Este método tiene la limitante de detectar solo sedimentos finos en suspension,
y no sedimentos transportados por saltacion o traccion. Ademas, existe la posibilidad de que parte
de los sedimentos escapen por un efluente rio arriba, o se depositen en cuencas, bordes o playas de
rio, pudiendo no quedar registrados.

3) Volumen de depositos sedimentarios: laacumulacion de depdsitos glaciales puede ocurrir
en la superficie terrestre, en el mar, en lagos o fiordos. En el caso de los lagos, al calcular el volumen
de los sedimentos glaciolacustres se puede obtener una tasa de denudacion promedio para el
intervalo de tiempo estudiado, en que se presume, se ha formado dicho depésito. La versatilidad
de este método permite estudiar la tasa de erosion en variados intervalos de tiempo, desde la escala
anual en varvas glaciales, hasta cientos de miles de afios en depdsitos de gran morrénicos masivos.

Para inferir una tasa de erosion con precision utilizando los volimenes de los depositos
sedimentarios, se necesita determinar previamente dos parametros criticos (Delmas, 2009), los
cuales son:

(1) El &rea de la cuenca de drenaje glacial.
(i)  Ladensidad del depdsito sedimentario.

Bajo el supuesto de que el volumen del depoésito sedimentario calculados efectivamente es de
origen glacial (glaciolacustre o glaciomarino) y no ha sufrido mayores pérdidas de masa, entonces
la tasa de erosion se puede calcular de la siguiente forma (Fernandez et al. 2011).

Vi/Ac
At

(Ecuacion 2)

Donde A, es el area de la cuenca de drenaje glacial, At es el periodo de tiempo en que se habria
formado el depdsito y V. es el volumen seco de rocas del basamento erosionadas, el cual se deriva
de la siguiente expresion:

M, &;%xV,

= =8,
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(Ecuacion 3)

Donde &, es la densidad de las rocas del basamento (usualmente 2.700 kg/m?) y M,. es la masa total
de las rocas erosionadas, equivalente a la masa del depoésito sedimentario, por lo que se puede
escribir de la forma M, = &, X V,; donde &, es la densidad del depdsito sedimentario y V; el
volumen de este depdsito, el cual puede ser conocido a partir de un modelamiento geomeétrico.

El mayor problema de este método es que no distingue el origen de los sedimentos del deposito,
pudieron ser transportados por el glaciar, por aguas de fusién, por eventos de remociones en masa
(aluviones, deslizamientos, caida de rocas) o incluso ser de origen no glacial, es decir, regolito
formado previo al avance glacial que solo fue empujado con el resto de material.

4) Reconstruccion de superficies: este método consiste en la estimacion de la incision que
generan los glaciares en el paisaje, realizando una reconstruccion del relieve previo a la glaciacion
(paleorelieve). Este método entrega valores usualmente mas bajos que las mediciones directas de
abrasion, sin embargo, su precision depende fuertemente de lo robusta que sea la paleosuperficie
propuesta, tanto en geometria inicial como en dataciones que acoten el intervalo temporal de la
erosion. Este método tiene la limitacion de no distinguir entre uno o varios ciclos glaciales que
pudieran modelar el paisaje, teniendo que requerir estudios complementarios que ayuden a
constrefiir los supuestos utilizados (estudios geomorfoldgicos, sedimentoldgicos, dataciones, etc).

5) Dataciones TCN: la datacion con isdtopos cosmogénicos TCN (Terrestrial in situ
produced Cosmogenic Nuclides) como el 1°Be y 2°Al, se utiliza para establecer cuanto tiempo una
roca ha estado expuesta a la superficie terrestre, dado que la acumulacion de estos is6topos en las
rocas se debe a la incidencia de los rayos cosmicos desde el espacio.

La medicion de la concentracion de los elementos cosmogénicos se realiza mediante
espectrometros, y refleja tanto el inicio de la exposicion de la roca a la atmosfera, como la
cronologia del enterramiento, erosion y reexposicion (Li et al., 2008), pudiendo estos factores
combinarse de muchas maneras para explicar la cantidad de is6topos, por lo que es importante
verificar los supuestos que ayudan a constrefiir las edades obtenidas.

Utilizando evidencia geomorfoldgica y el supuesto de que las rocas a datar quedaron expuestas a
la atmdsfera luego del retiro glacial, es posible establecer una cronologia del retroceso de hielo en
ambientes glaciales. Para ello, se modela la concentracion de is6topos en funcion de la profundidad,
y se compara con la curva tedrica de penetracion de rayos cosmicos para la roca estudiada (hasta 3
metros), la cual depende de su densidad (Briner & Swanson, 1998).

Por las limitaciones del método por datacion TCN, se utiliza en sitios que han sido bien estudiados,
donde se sabe que la erosién ha sido relativamente lenta.

Debido a la gran variabilidad de las tasas de erosion glacial (Figura 6), se ha propuesto que la tasa
erosion glacial no es un proceso uniforme ni estable, y depende de una serie de factores como la
temperatura de la interfaz hielo-basamento, la topografia subglacial, la litologia, la presencia de

estructuras geoldgicas, y por supuesto, la duracion de la glaciacion (Delmas et al., 2009).
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2.5 Procesos glaciolacustres

Los lagos proglaciales son agquellos formados entre un glaciar y su morrena terminal o elevacion
rocosa, actuando como cuenca natural para las aguas y sedimentos del sistema glacial y periglacial.
Los procesos glaciolacustres son aquellos que combinan caracteristicas de procesos glaciales y
lacustres, determinando ambientes sedimentarios de gran dinamismo y complejidad.

Diferentes condiciones de estabilidad glacial pueden crear diferentes ambientes sedimentarios con
procesos deposicionales especificos, produciendo asociaciones de litofacies distintivas de la
dinamica glaciolacustre. De forma inversa, una asociacion especifica de litofacies puede ser un
indicador de un ambiente glaciolacustre y condiciones de estabilidad glacial particulares.

2.5.1 Procesos deposicionales

La sedimentacion glaciolacustre es controlada por la densidad de los sedimentos y su contraste con
la densidad del agua, la que puede presentar una estratificacion en funcion de la temperatura, y
cantidad de sedimentos en suspension., La zona superficial del lago presenta mayores temperaturas
por lo que su densidad es menor al comparar con las frias aguas basales.

Bennett & Glasser (2009) agrupa en las siguientes categorias los principales procesos
sedimentarios en lagos proglaciales (resumen en Figura 9):

1. Deposicion desde flujos de agua de fusion. El agua de fusion del sistema hidrolégico glacial
(comunmente subglacial o englacial) entra al lago en forma de flujo de sedimentos (plumas) y
se dispersa en funcién del contraste de densidad entre el agua de fusién y el agua del lago. Esta
descarga se puede dividir en tres tipos de flujo:

e Flujo hiperpicnal (underflow): cuando la densidad del flujo es mayor que la del agua del
lago.

e Flujo mesopicnal (interflow): cuando la densidad del flujo es similar a la del lago, pero se
encuentra entre los rangos basales y superficiales de la estratificacion termal del lago.

e Flujo hipopicnal (overflow): cuando la densidad del flujo es menor que la densidad
superficial del lago.
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Figura 7. Esquema de los tipos de flujos en funcion de su densidad relativa al lago. Termoclina es el limite que separa dos masas
de agua de diferente temperatura. Elaboracion propia basada en Benn & Evans (2010).
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A medida que el flujo hiperpicnal pierde sedimentos por la deposicion, es comun que se
transforme en un flujo mesopicnal y finalmente termine como hipopicnal. La sedimentacion
mediante flujos densos es rapida y eficiente en el relleno de las profundidades del lago, pudiendo
producir corrientes de turbidez. Ademas, estos flujos pueden desarrollar un abanico subacuético
(grounding-line fan) cuando la estabilidad del glaciar y del flujo lo permiten.

2. Deposicion directa desde el frente glaciar. Los sedimentos supraglaciales y englaciales
pueden colapsar durante el desprendimiento de témpanos o fusion del frente glacial y
acumularse directamente en el grounding-line, formando depositos irregulares de mala seleccién
(diamicton).

3. Deposicion por flujos de gravedad. Cuando los sedimentos se depositan en pendientes
elevadas, se vuelven inestables provocando flujos de gravedad que se clasifican en funcion de
su fluidez y desplazamiento, lo que determina la seleccidn del depdsito. Los principales tipos
de flujos de gravedad son: caida de rocas, deslizamiento (slide), slump, flujo de detritos y
corriente de turbidez (Figura 8). Notar que las caidas de rocas y deslizamientos no necesitan
incluir agua, mientras que slump, flujo de detritos y corrientes de turbidez ocurren
exclusivamente de forma subacuética.

Detritos aislados que se

Caida de rocas
acumulan lentamente

Movimiento traslacional o
rotacional con menor
deformacion interna

Deslizamiento

Slump
toe Masa coherente con

Slump \ considerable deformacion

interna (no pervasiva)

. » Flujo plastico laminar,
Flujo de \> con poca o nula

detritos turbulencia

Figura 8. Clasificacion de flujos de gravedad. La densidad del flujo disminuye hacia abajo. Elaboracion propia basada en Evans
(2018).

Corriente de

turbidez Flujo turbulento y erosivo
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Deposicidn por suspensién. Los lagos proglaciales suelen estar cargados de sedimentos finos
en suspension, lo que les da su color caracteristico. Estos sedimentos decantan gradualmente
formando capas de fango que cubren depositos previos a lo largo de toda la extension del lago.
Deposicion por remociones en masa subaéreas. Producido por la caida de material desde los
taludes del lago. Este proceso periglacial es de gran relevancia en ambientes de rapido retroceso
glacial debido a la desestabilizacion por descompresion de laderas.

Deposicion desde témpanos. Cuando ocurre un desprendimiento de hielo, el material
supraglacial, englacial o subglacial puede ser transportado por témpanos fuera del frente glaciar,
y depositado a medida que este se funde. Los depdsitos producidos son variables dependiendo
de la cantidad y concentracion de detritos transportados, ademas de a tasa de desprendimiento.
Altas concentracion de sedimentos produce mantos de diamicton de gran espesor, mientras que
bajas concentraciones generan la deposicion de dropstones en los fangos distales.

. Deposicion por re-mobilizacion de témpanos. Los grandes témpanos pueden alcanzar zonas

someras del lago y golpear sedimentos con su base, poniéndolos en suspension nuevamente.
Deposicidn por retrabajo de corrientes. Al igual que en el ambiente marino, en los lagos se
pueden formar corrientes que retrabajen sedimentos ya depositados. Estas corrientes se pueden
formar por gradientes hidraulicos, accion de los vientos, diferencias de temperatura, efecto
Coriolis, etc.

2.5.2 Ambientes glaciolacustres

En el ambiente glaciolacustre se han descrito procesos sedimentarios muy similares al ambiente
glaciomarino (Bennett et al., 2002), diferencidndose este ltimo principalmente por la salinidad de
las aguas, la influencia de las mareas, oleaje, corrientes marinas y e intensa actividad bioldgica.
Dentro del ambiente glaciolacustre y glaciomarino se distinguen tres sub-ambientes, estos son:
hielo-proximal, hielo-distal y zona de témpanos. A continuacion, se describe cada uno de segun la
definicion de Cai et al. (1997).

1.

Ambiente hielo-proximal: se caracteriza por procesos enérgicos, rapida acumulacion de
sedimentos en amplio rango granulométrico (arcilla — blogues) y cambios repentinos en los
procesos sedimentarios, produciendo una arquitectura compleja, con variaciones laterales y
verticales abruptas de facies sedimentarias. Se extiende desde el frente glaciar (posicion del
grounding-line) hasta unos pocos kilometros en funcién de las caracteristicas del sistema glacial.

. Ambiente hielo-distal: se caracteriza por recibir principalmente sedimentos finos (arcilla —

arena), de forma mas simple y con menores tasas de sedimentacién que en el ambiente hielo-
proximal, aunque aun mayores que en ambientes no glaciales.

. Ambiente de la zona de témpanos: se define como el area influenciada directamente por la

presencia de témpanos, los cuales actian como transporte de sedimentos glaciales o IRD (Ice-
rafted debris). La granulometria de estos sedimentos es muy variable, las tasas de sedimentacion
son menores y la zona de influencia se puede extender a varios kilbmetros de distancia del
ambiente hielo-proximal.
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Figura 9. Esquema de procesos sedimentarios en ambiente glaciolacustre/marino. Elaboracion propia en base a Bennett y

Glasser (2009).

2.5.3 Litofacies glaciolacustres

Las litofacies corresponden a la clasificacién de una unidad de sedimentos con propiedades fisicas
y quimicas acotadas, como las dimensiones, estructuras sedimentarias, tamafio de grano, litologia,
color, procesos de transporte y deposicion (Nichols, 2009). Mediante el analisis de testigos de
sedimentos y muestreo de fiordos y lagos, Powell (1981) clasific las litofacies mayores presentes
en el ambiente glaciomarino, teniendo su analogo en el ambiente glaciolacustre.

Las litofacies mayores descritas por Powell (1981) se exponen a continuacion:

e Banco morrénico (morainal bank): se compone de una mezcla cadtica de diamicton, grava,
arena y bloques, formando un relieve positivo forma de cordén alargado en la zona del
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grounding-line. durante periodos de estabilidad o retroceso lento con altas tasas de acumulacién
de sedimento. EI material puede ser aportado por témpanos, por el sistema supraglacial,
englacial y subglacial. El tamafio del banco morrénico depende de la escala de tiempo en que el
glaciar se encuentra estable. (Powell, 1981; Powell & Molnia, 1989; Cai et al., 1997).

e Diamicton: es el término general para describir sedimento mal seleccionado. Pertenece al
ambiente hielo-proximal, y puede ser originado por diversos procesos, tales como depositacion
de material subglacial, por fusion del frente glacial, por el sistema fluvioglacial o mediante flujos
de gravedad. Esta litofacies se compone de una mezcla de limo y arcilla con material grueso.

e Fango de la zona de témpanos (iceberg-zone mud): perteneciente al ambiente de zona de
témpanos, y corresponde a sedimentos finos (limo y arcilla) con baja proporcion de material
grueso, el cual es transportado por témpanos.

e Sedimentos laminados: corresponde a una mezcla de sedimentos finos a medios
(principalmente arena y limo) que se depositan desde el frente glaciar hacia distal, mediante
decantacion de flujos de sedimentos, ya sea hiperpicnales (pfiyjo > Pagua), Mesopicnales
(Pfiujo = Pagua) € hipopicnales (prujo < Pagua): 10 que determina la granulometria del
depdsito. Esta litofacies forma finos cuerpos laminados, cominmente intercalaciones ritmicas
de fango y arena

e Sedimentos de flujos de gravedad: comunmente producidos por desestabilizacion de material
en pendiente, ya sea en bancos morrénicos, deltas o abanicos. Producen loa depésitos descritos
en la Figura 8.

2.5.4 Asociaciones de facies sedimentarias

Las caracteristicas de un ambiente se determinan por la combinacion de los procesos de las distintas
facies, las que agrupadas forman una asociacion de facies que reflejan el ambiente deposicional
(Reading & Levell, 1996). Powell (1981) identifica 5 tipos de asociaciones de facies glaciomarinas
en los fiordos de Alaska, de las cuales 3 son pertinentes al contexto lacustre de este trabajo y se
describen a continuacion.

e Asociacion | — Retroceso rapido en aguas profundas: en la zona hielo-proximal, las facies

sedimentarias consisten en till subglacial retrabajado, arenas y gravas del sistema glaciofluvial
expuestas durante el retroceso, en asociacion con detritos supraglaciales depositados por colapso
en el frente glaciar. En menor medida, sedimentos depositados por la fusion de hielo en el frente.
Si el sistema glaciofluvial presenta una alta carga de sedimentos, se pueden formar litofacies de
sedimentos laminados.
El proceso de desprendimiento de témpanos se encuentra con una alta actividad, por lo que la
zona de témpanos presenta grandes cantidades de detritos transportados por témpanos (IRD),
especialmente en la zona proximal, donde se pueden encontrar intercalaciones de fango, arena
y dropstones, siempre que no haya suficiente turbulencia en las aguas que impida la decantacién
del material fino.
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Puede haber pequefias morrenas de empuje producto de leves avances o estabilidad en época
invernal, tiempo en que el desprendimiento es menos activo.

Ademas, durante este periodo de gran retroceso es menos probable la presencia de abanicos
subacuaticos dado que el frente glaciar cambia su posicion constantemente.

ILLUSTRATED BY R.W.TOPE, INSTITUTE OF POLAR STUDIES, 1980

Figura 10. Esquema de la Asociacion | de facies sedimentarias de un glaciar retrocediendo activamente en aguas profundas
(Powell, 1981).

e Asociacion Il — Estabilidad o retroceso lento: producida generalmente por una constriccion
del fiordo o punto de estabilidad (pinning point), la fase de estabilidad de un glaciar puede
presentar gran actividad de desprendimiento de témpanos, por lo que se encuentran gruesos
depdsitos de IRD en la zona de témpanos. En en el ambiente hielo-proximal se acumulan
sedimentos gruesos a través de un banco morrénico o abanico subacuético (fan) en la parte
central y/o lateral del frente. Procesos que aportan sedimentos al banco morrénico son la fusion
del hielo y el colapso de material supraglacial durante el desprendimiento de témpanos. En
cuanto a la formacidn de abanicos, si el flujo de sedimentos que lo produce cambia de posicién
entre una temporada y otra, se formaran abanicos superpuestos.

También es frecuente la presencia de flujos de gravedad en la pendiente distal del banco
morrénico o abanicos (con &ngulo > 20°), lo que produce intercalaciones de arenas con fangos
de IRD hacia la zona distal.

Desde los taludes del canal central, ya sea en la zona distal o proximal, es posible el aporte de
material movilizado gravitacionalmente (slumps) y flujos de turbidez hacia la parte central, lo
que indica posibles altas tasas de sedimentacion lateral en alto angulo.
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En cuanto al relleno de fango cuando el fiordo o lago presenta varias subcuencas consecutivas,
cada una de ellas puede presentar distintos niveles de sedimentos, dado que el aporte de
sedimentos decae notablemente hacia distal y su acumulacion depende fuertemente del tamafio
de las cuencas (Fernandez et al., 2011).

ILLUSTRATED BY R W TOPE, INSTITUTE OF POLAR STUDIES, 1980

Figura 11. Esquema de la Asociacion 1l de facies sedimentarias de un glaciar estable o en retroceso lento (Powell, 1981).

Asociacion 111 — Retroceso o avance lento en aguas someras: durante este periodo el glaciar
reduce su desprendimiento de témpanos, por lo que hay relativamente pocos sedimentos de IRD
disponibles y mejora la seleccion hacia la zona distal. La fusion superficial gana protagonismo
dentro de los mecanismos de ablacion, siendo tanto o méas importante que el desprendimiento
de témpanos. Aumenta asi la importancia de abanicos y deltas en el ambiente deposicional,
introduciendo sedimentos tamafio arena a las facies de fango mas distales

El colapso de material supraglacial cerca del frente glaciar contribuye a la acumulacion de
sedimentos, que, en términos generales, tiene menores tasas que las asociaciones anteriores. Los
depdsitos pueden ser montados, erosionados y compactados por el glaciar durante su avance.
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ILLUSTRATED BY R W TOPE, INSTITUTE OF POLAR STUDIES, 1980

Figura 12. Esquema de la Asociacion 11 de facies sedimentarias de un glaciar estable o avance lento en aguas someras (Powell,
1981).

Bennet & Glasser (2009) menciona que estas asociaciones se pueden combinar de diferentes

maneras dependiendo de:

e La morfologia del fiordo/lago: controla la ubicacién de puntos de apoyo (pinning points) y la
profundidad del fondo.

e El comportamiento del glaciar: algunos glaciares son inherentemente inestables, y
comunmente entran en fases ciclicas de avance y retroceso desacopladas de la componente
climética.

Como resultado, los dep6sitos glaciares pueden ser muy complejos, con una variedad enorme de
procesos interviniendo de forma vertical y lateral.

2.6 Sismica de reflexion acustica

Diversas técnicas geofisicas se han desarrollado para estudiar los sedimentos, estructuras y
geomorfologia subacuatica, utilizandose basicamente los mismos instrumentos tanto en ambiente
marino (mar abierto o fiordos) como lacustre. La utilizacion de estas técnicas a gran escala data de
los afios ‘60, y su impulso fue fundamentalmente, debido a la exploracion de hidrocarburos
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(Dondurur, 2018). Usualmente, se necesita una embarcacion de tamafio variable, adaptada para
utilizar la instrumentacion necesaria.

Los principales métodos utilizados en geofisica y geologia marina son la gravimetria,
magnetometria, sensores fisicoquimicos (temperatura, presion, conductividad, etc.), métodos
sismicos y acusticos como el echo sounder, sidescan-sonar, subbottom profiler, sismica monocanal
y multicanal, sonar multibeam, y técnicas de muestreo de sedimentos mediante herramientas
mecénicas (Figura 13). Toda esta instrumentacion va asociada a coordenadas de posicion
determinada por un GPS, que permiten la georreferenciacion de los datos obtenidos.
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Figura 13. Esquema de las diferentes técnicas geofisicas que se utilizan en el estudio morfol6gico y sedimentario acuatico.
Fuente: USGS

Los métodos acusticos son poderosas herramientas que permiten inferir las caracteristicas
geoldgicas del fondo y subsuelo marino, al controlar los tiempos de llegada de las ondas reflejadas
en el fondo, generadas artificialmente mediante explosiones, impactos mecéanicos o vibraciones. El
retorno de estas ondas a la superficie estd condicionado por la reflexién que sufren las ondas al
traspasar las diferentes interfases presentes en el subsuelo, lo cual depende del contraste de
impedancia acustica de los medios.

La impedancia acustica (I) se define como:

I=pV
(Ecuacion 4)

Donde p es la densidad y V es la velocidad de propagacion del sonido en el medio.

Dentro de este grupo de métodos, hay diferentes instrumentos utilizados con diferentes propdsitos.
Cada uno, difiere en los rangos de frecuencia, amplitud y forma de onda, siendo la frecuencia el

25



factor mas relevante de cada método, pues determina el poder de resolucién del equipo y la
penetracion de la sefial en los sedimentos (Dondurur, 2018).

2.6.1 Sismica monocanal

Los equipos convencionales de sismica de reflexion utilizan una alta amplitud acUstica y
relativamente bajas frecuencias (50 — 1000 Hz), consiguiendo una gran penetracién en los
sedimentos de 10 — 500 m, por lo que son utilizados para estudiar la arquitectura del subsuelo y sus
propiedades mecénicas y geoldgicas. Existen principalmente dos tipos de sismica de reflexion:
monocanal (utilizada en este trabajo) y multicanal, segun la cantidad de receptores y canales de
grabacion de cada sistema.

En el sistema monocanal se utiliza una fuente acustica y un solo receptor y canal de grabacién, el
cual digitaliza la amplitud de la sefial recibida para poder visualizarla (Figura 14).
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Figura 14. Esquema de la adquisicion de datos usando sismica monocanal. A la izquierda se muestra la configuracion fisica del
sistema y a la derecha el registro del receptor, t(x) indica el tiempo de llegada de la sefial reflejada desde la emision del pulso, h
es la profundidad y V es la velocidad del sonido en el medio de propagacion. Modificado de Dondurur (2018).

Las ventajas de este método versus los sistemas multicanal son el menor costo de los equipos,

ademas de la simplicidad de la adquisicién de datos y del procesamiento de la informacién.

2.6.1 Resolucion

La resolucién del método sismico se define como la minima distancia necesaria entre dos interfases
para ser resueltas en la sismica sin que se confundan, y difiere de forma horizontal y vertical. Por
un lado, la resolucién horizontal depende de la proyeccion de la onda acustica en el fondo, lo que
se conoce como zona de Fresnel (Alsadi, 2017), siendo la resolucion horizontal (Resy) equivalente
a su radio (Rpresner), Siempre que se trate de sismica no migrada. A su vez, el radio de la zona de
Fresnel depende de la geometria de la onda (esférica en el caso del sonido), la frecuencia, y la
distancia temporal (TWTT) del reflector (T, en segundos). Asi, la resolucion horizontal queda
definida por:

Resy = Rpresnel = Vp(T/4f)1/2
(Ecuacion 5)
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Con 1, la velocidad del sonido y f la frecuencia. La relacion anterior muestra que la resolucion

horizontal mejora en reflectores someros y a mayores frecuencias, mientras que empeora en
profundidad y con el uso de bajas frecuencias.

Por otro lado, la resolucion vertical esta fuertemente influenciada por la frecuencia de los equipos.
Los sistemas que usan altas frecuencias tienen una baja penetracion en los sedimentos, pero una
alta resolucion vertical (Figura 15), mientras que los equipos de bajas frecuencias poseen una alta
penetracion, pero menor resolucion (Veeken & Moerkerken, 2013).
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Figura 15. Resolucion vertical de dos sistemas a diferente frecuencia. A) Sistema de 20 Hz y B) sistema de 50 Hz. Modificado de
Veeken & Moerkerken (2013).

Lo anterior se debe a que la resolucién vertical depende directamente de la frecuenciay la velocidad

de las ondas del sonido. Hay diferentes criterios para estimar el minimo espesor de una unidad para

ser detectada en una seccion sismica, siendo cominmente aceptado un rango entre:

(Ecuacion 6)

Con 4 la longitud de onda, V,, la velocidad del sonido y f la frecuencia. Espesores menores a A/2

son dificiles de detectar, pudiendo incluso cancelarse los limites superiores e inferiores de la capa,
siendo invisibles en el registro sismico (\VVeeken & Moerkerken, 2013; Alsadi, 2017).

A modo de ejemplo, en un equipo funcionando a 400 Hz en sedimentos glaciolacustres (V,=1.600
m/s), con reflectores entre los 100 — 1000 ms, la resolucion vertical seria de 2 m, mientras que la
resolucion horizontal seria de 6 m en la parte somera'y 28 m en profundidad.

2.6.2 Ruido en el registro sismico

Existen una serie de factores que pueden empeorar la calidad de las sefiales recibidas, afiadiendo
ruido a las secciones sismicas. Existen varios tipos de ruido que pueden aparecer, entre ellos:

e Ruido operacional: corresponde al ruido en la sefial sismica producido por el movimiento del
barco en el agua, el motor, la maquinaria interna (generadores eléctricos, compresores, etc.) y
las hélices. Este ruido puede ser reducido con una configuracion espacial adecuada de los
instrumentos a bordo, pero no puede ser evitado por completo.
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En particular, el ruido de las hélices del motor es el mas importante (Figura 16), dado que se
produce directamente en el agua, generando un ruido continuo de baja frecuencia (~20Hz),
que puede ser calculado en funcion de la velocidad de rotacion de las hélices. El ruido
operacional afecta principalmente a las Gltimas ondas capturadas en una traza, dado que la

amplitud de estas es menor.
B

50 100 150 200

Figura 16. A) Seccidn sismica con ruido operacional lineal en las primeras trazas. B) Espectro de amplitud y frecuencias
del rectangulo rojo con ruido. Modificado de Dondurur (2018).

¢ Ruido de oleaje: este tipo de ruido es el mas dominante en ambiente marino, y se caracteriza
por ser de muy baja frecuencia (~0-10 Hz) y muy alta amplitud, por lo que es facilmente
reconocible y factible de ser reducido con un filtro de pasa banda adecuado. Ademas, puede
inducir interrupciones en el registro sismico de los reflectores de fondo. Es muy comin cuando
las condiciones meteoroldgicas no son buenas. Se genera principalmente por:
Q) las olas que produce el viento superficial, las cuales generan cambios en la presion
hidrostética sobre los hidr6fonos, que son sensibles a las fluctuaciones en la presion
ambiental (Figura 17).
(i) las turbulencias en el agua, que varian la presion dindmica y provocan la torcion del
set de hidréfonos (Figura 17).
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Figura 17. Esquema del mecanismo de formacion del ruido por oleaje, generado por (i) las olas y (ii) por zonas de turbulencia.
Modificado de Dondurur (2018).

e Otros tipos de ruido: en esta categoria se incluyen el ruido producido por las diferencias en la
tension del cable que une los hidréfonos y el bote, ademas del golpeteo de la boya que va en la
cola final del set de hidr6fonos.
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2.7 Sismo-estratigrafia

La sismo-estratigrafia es una rama de la estratigrafia relativamente nueva, que consiste en la
interpretacion de patrones en la sismica de reflexion para obtener informacion estratigrafica del
subsuelo. El principio fundamental de esta técnica es que las reflexiones sismicas, en funcion de
su resolucion, siguen los patrones de estratificacion de los sedimentos y relaciones de corte,
entregando informacion cronoestratigrafica y litoestratigrafica que permite realizar
interpretaciones geoldgicas (Bertram & Milton, 1996).

El primer paso para realizar una descripcion es definir secuencias deposicionales (Mitchum et al.,
1977) que son regiones de la seccion sismica delimitadas superior e inferiormente por
discordancias. Estas secuencias tienen un significado cronoestratigrafico, dado que dichos
reflectores representan un intervalo de tiempo geoldgico definido por la edad de las discordancias.
Dentro de estas secuencias, es posible encontrar una 0 mas facies sismicas, es decir, grupos de
reflectores con caracteristicas particulares de continuidad, intensidad y coherencia.

Una vez filtrado el ruido en la sefial sismica, (\Veeken, 2007) propone cuatro observaciones
principales que se deben reconocer en la seccién sismica, estas son:

e Discordancias.

Corresponden a los limites de estratos o paquetes sedimentarios, originados por procesos de erosion
0 no depositacion, y se visualizan como quiebres en la geometria de los estratos, formando
truncamientos por erosion o truncamientos aparentes: como superficies de onlap, downlap o toplap
(Figura 18).

Usualmente, separan depositos con sedimentos que difieren en sus propiedades fisicas, por lo que
tienen un contraste de impedancia acustica observable en el registro sismico, sin embargo, cuando
los sedimentos sobre y bajo la inconformidad son similares, esta no tiene un reflector asociado. En
este ultimo caso, la discordancia se reconoce por la disposicion de los estratos (angularidad
relativa).

A. Limite superior

Truncamiento erosivo Toplap Concordancia

(OVERLYING TRUNCATION
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Figura 18. Relaciones de contacto por discordancia (linea roja). A) Discordancia en limite inferior. B) Discordancia en limite
superior. C) Esquema de una secuencia deposicional delimitado por discordancias. Modificado de Sheriff (1980).
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e Reflexiones sedimentarias.

Dentro de las secuencias deposicionales se encuentran los reflectores sedimentarios, los cuales
representan las caracteristicas de la estratificacion y los cambios en el régimen deposicional, tales
como:

- Nivel de energia

- Tasa de sedimentacion
- Ambiente deposicional
- Fuente de sedimentos
- Grado de diagénesis

- Porosidad

La forma de un determinado grupo de reflectores es lo que se conoce como facies sismica (Figura
19), lo cual puesto en su contexto espacial y geométrico refleja las caracteristicas geoldgicas de la
unidad estudiada. Las facies sismicas se basan en la relacion de los siguientes pardmetros:

- Configuracion o geometria de los patrones de estratificacion.

- Continuidad de los reflectores, relacionado a procesos y ambientes sedimentarios.

- Amplitud, asociado a la fuerza reflectiva de un contraste litoldgico o espesores.

- Frecuencia de reflectores, lo cual da una estimacion del espesor de rocas o su contenido
de fluidos.

WM T T ]

Continuo Continuo Continuo Discontinuo Cadtico

Baja frecuencia Baja Frecuencia Alta frecuencia Alta frecuencia
Amplitud media-baja Amplitud media-alta Amplitud alta Amplitud alta

Figura 19. Ejemplo de diferentes facies simicas definidas segin la continuidad, frecuencia, amplitud y geometria de los
reflectores. Modificado de Veeken (2007)

e Reflexiones no sedimentarias.

Existen reflectores que muestran coherencia sin estar asociados a variaciones sedimentologicas. En
este grupo se encuentran los planos de falla, los que pueden ser resaltados en la sismica si existe
un contraste de impedancia entre los blogues, no obstante, fallas muy inclinadas tienden a no
visualizarse nitidamente.

Otro tipo de reflexiones no sedimentarias son las que originan los reservorios de fluidos (liquidos
0 gaseosos), los cuales producen reflectores muy intensos en su borde. Lo anterior, es muy (til en
la busqueda de hidrocarburos, permitiendo reconocer su ubicacion y volumen.
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Por ultimo, el cambio en las fases minerales presentes en ambientes profundos puede originar
reflectores muy marcados. Este tipo de reflexiones se observa principalmente en estudios sismicos
de la corteza y el manto.

e Artefactos.

Algunos reflectores son creados artificialmente debido a las limitaciones del sistema acustico, y no
representan las caracteristicas del fondo marino, por lo que son reflectores espurios que,
idealmente, deben ser eliminados y no ser considerados en el analisis. A continuacion, se detalla
esta categoria de forma general, basado en Dondurur (2018).

» Reflectores multiples: son reflectores tardios que repiten al set de reflectores primarios

originales, y cuyo origen esta dado por la reverberacion de ondas acusticas en interfases con
alto contraste de impedancia acustica (tipicamente reverberan en la columna de agua). Se
identifican por su morfologia que imita a los reflectores reales, con tiempos de llegada
multiplos de estos (Figura 20).
Otro tipo comun de reflectores multiplos son los del tipo “peg-leg” los cuales ocurren cuando
la onda incide en una superficie reflectora profunda (por ejemplo, el basamento acustico),
Ilegando al hidro6fono (reflector real) y rebotando en la interfaz aire-agua, para luego volver a
reflejarse en el fondo marino. Este tipo de mdltiplos tiene tiempos de llegada equivalentes al
reflector real mas el de la columna de agua.
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Figura 20. Dos secciones simicas con ejemplos de reflectores multiplos, tw es el tiempo del reflector en el fondo marino, M
es el multiplo del primer rebote en el fondo, ademas, se indican los maltiplos de tipo "peg-leg”. Fuente: Dondurur (2018).
» Fantasmas: si la onda acustica rebota internamente de forma lateral antes de llegar al fondo, es
posible que estas ondas lleguen antes al hidrofono que las ondas que se reflejan en el fondo,
generando artefactos denominados “fantasmas”, los cuales se reconocen por su posicion aislada
dentro del registro sismico y generalmente ubicados en la porcion que representa la columna
de agua.
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2.8 Respuesta no climatica de glaciares de calving

El desprendimiento o calving glacial es uno de los principales mecanismos de ablacién de los
glaciares que desembocan en fiordos o lagos (DGA, 2009), tanto en Antértica, Alaska, y
Groenlandia y Patagonia, siendo un fendmeno considerado parcial o totalmente desacoplado del
clima (Meier & Post, 1987; Warren, 1993; Post & Motyka, 1995; Warren et al., 1995; Benn &
Mottram, 2007; Post et al., 2011), por lo que entender este fendbmeno contribuye a comprender el
como y por qué los glaciares pierden masa. La relacion que existe entre el calving y la dinamica
glacial ha sido tema de debate y controversia (Benn & Mottram, 2007).

Durante los ultimos 40 afios ha habido un creciente interés por su estudio y comprension, en
especial en por el contexto de Cambio Climatico actual, sin embargo, la investigacion en glaciares
de calving no ha sido facil, en primer lugar, por la falta de registros histéricos del comportamiento
climatico y dindmico de los glaciares, asi como por el dificil acceso a lugares remotos y a los
glaciares mismos, ademas por los altos costos que implican este tipo de investigaciones.

Basados en observaciones en el Glaciar Columbia (Alaska) y en otros glaciares del mundo, se ha
propuesto el “ciclo de los glaciares de marea” (tidewater glacier cicle) en que los glaciares
muestran un lento avance en un periodo del orden de 1000 afios (Figura 21), para luego retroceder
rapidamente dentro de 100 afios 0 menos (Post, 1975; Meier y Post, 1987; Post et al., 2011). Este
rapido retroceso se deberia a las altas tasas de calving, las cuales fueron asociadas a la profundidad
del agua en frente. Este mecanismo de este retroceso estaria ligado a la pérdida de contrapresién
(back stress) en el frente glaciar al producirse un desprendimiento, lo que aumentaria el
estiramiento y adelgazamiento, disminuyendo asi la presién en el fondo lo que alimenta ain mas
el mecanismo de estiramiento. Lo anterior, provoca aceleracién, mayor flotacion y aumento del
calving en el frente glaciar (Pfeffer, 2007).

Este ciclo de avance y retroceso puede estar gatillado por fluctuaciones climaticas de corto o
mediano plazo, como un verano muy calido o una sucesion de afios con balance de masa negativo,
no obstante, la magnitud del retroceso estaria modulada directamente por caracteristicas geoldgicas
del sistema glacial, como la geometria de los fiordos, la presencia de sills 0 morrenas y el flujo de
sedimentos que entrega el glaciar al lago o fiordo. Este ciclo de los glaciares de marea seria
irreversible, y una vez comenzado continuaria hasta que el glaciar consiga la estabilidad en aguas
mas someras.
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Figura 21. Ilustracion que muestra el “ciclo de los glaciares de marea”, en que un glaciar desprendente puede avanzar
lentamente sobre sedimentos morrénicos en aguas profundas hasta que se gatilla un colapso del frente que ocasiona un rapido
retroceso. llustracion de Meghan Murphy basada en Brinkerhoff et al. (2017).

33



3. MARCO GEOLOGICO

3.1 Estratigrafia

3.1.1 Paleozoico

3.1.1.1  Complejo Metamérfico Andino Oriental (Hervé, 1993)

Devodnico — Carbonifero? (ca. 420 — 212 Ma)
Incluye a la Formacion Rio Lacteo y Bahia de la Lancha en Argentina.

El basamento de la Cordillera Patagdnica Austral esta conformado por el Complejo Metamorfico
Andino Oriental (CMAOQ), expuestas ampliamente a lo largo de Campos de Hielo Sur, tanto en
territorio chileno como argentino. Son rocas metasedimentarias previas al jurasico, de grado
variable: desde un metamorfismo imperceptible hasta facies esquistos verdes. Formalizada por
Hervé (1993) en Chile, en Argentina, esta unidad fue correlacionada con la Formacion Rio Lacteo
(metasedimentaria) y Bahia de la Lancha (sedimentaria), las cuales comparten protolito pero
poseen una historia metamérfica y tectonica diferente (Leanza, 1972; Ramos, 1979; Riccardi y
Rolleri, 1980). Ambas formaciones fueron incluidas al CMAO por Hervé et al., (2008).

En la zona de estudio aflora como basamento de los Campos de Hielo, bajo el glaciar O’Higgins,
Viedma y Upsala, solo interrumpida por las rocas volcanicas del Volcan Lautaro, en la cabecera
del glaciar O’Higgins (Figura 22, Figura 23, Figura 24). Hacia el este limita con las unidades
volcanicas jurasicas y fuera de la zona de este trabajo, el CMAO limita al oeste con el Batolito
Patagdnico entre los 46° y 51° S (Hervé, 1993).

La litologia de esta unidad corresponde a meta areniscas, metapelitas, esquistos,
metaconglomerados, metacherts y marmol, con distinto grado metamérfico, el cual puede cambiar
repentinamente dada la naturaleza irregular de los procesos metamorficos. Numerosos autores han
inferido que el CMAO corresponderia a secuencias turbiditicas depositadas en ambiente de
plataforma (Lagally, 1975; Yoshida, 1981; Ramirez, 1997; Lacassie, 2000), posiblemente en un
margen continental pasivo (Hervé et al, 2008).

EI CMAO corresponde a las rocas mas antiguas del area de estudio y se encuentran subyaciendo
al Complejo ElI Quemado (Formacion Ibafiez) en un contacto por discordancia angular y por falla.
Analisis U-Pb de circones detriticos le asocian una edad de depositacion de los sedimentos en torno
al devonico tardio y tridsico (Sepulveday Herve, 2000; Herveé et al., 2003; Augustsson et al., 2006;
Augustsson y Bahlburg, 2008). Estas edades son concordantes con la escasa fauna fosil de la
Formacién Bahia de la Lancha en Argentina, que le adjudican un lapso devonico-carbonifero.
Hervé et al. (2003) acota la edad de depositacion a los 364 Ma (edad del circon méas joven) y de
metamorfismo a los 250 Ma (limite pérmico-triasico).
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Recientemente, Suarez et al., (2019) reporto circones detriticos con edades entre el pérmico y el
triasico (223-212 Ma para el grupo de circones mas joven) en la zona del nunatak Viedma, por lo
que propone una nueva unidad metasedimentaria pérmica — tridsica en las rocas cercanas al glaciar
Viedma, que habian sido previamente incluidas al CMAO.

3.1.2 Mesozoico

3.1.2.1 Complejo El Quemado (Riccardi, 1971)

Jurasico medio alto — cretécico inferior (ca. 170 - 144 Ma)
Incluida como parte de la Formacion Ibafez (Niemeyer. 1975) en Chile

Esta formacidn corresponde a una sucesion de rocas volcanicas, volcanoclasticas y piroclasticas
acidas a intermedias, y por areniscas y areniscas tobaceas depositadas en un ambiente subaéreo. Se
encuentran en gran parte de la Cordillera Patagdnica Austral de Chile y Argentina. Fue observado
en Argentina por Bonarelli vy Nagera (1921), posteriormente, Heim (1940) ampliaria su
reconocimiento a territorio chileno, llamandole Serie Ibafiez. Riccardi (1971) le dio la
denominacion actual en Argentina, mientras que Niemeyer (1975) definiria formalmente la
Formacion Ibafiez en Chile, cuya localidad tipo se encuentra en Puerto Ingeniero Ibafez, en la
ribera norte del lago General Carrera.

En la zona de estudio, esta unidad aflora de manera amplia y continua en franjas paralelas a la
Cordillera, al este de los glaciares O’Higgins, Viedma y Upsala, limitada y atravesada por fallas
inversas (Figura 22, Figura 23, Figura 24). Presenta una disposicion de homoclinal hacia el este
(Nullo et al., 1981). El espesor de esta unidad oscila entre los 500 y 1200 m en las cercanias del
lago San Martin (Riccardi, 1971; Riggi, 1934) y cerca de 1000 m en rio Baker, Chile (De la Cruz
et al., 2004).

Este Complejo estd formado por andesitas, dacitas, brechas, conglomerados volcanicos, tobas,
ignimbritas y areniscas finas, de aspecto masivo y diaclasadas de forma perpendicular (Escosteguy
et al., 2017). Esta unidad, junto a otras de la Patagonia, son parte de lo que se conoce como la
Provincia Silicea Chon Aike (Japas et al., 2011) que responde a la intensa actividad volcanica
explosiva durante el tectonismo extensional provocado por la fragmentacion de Gondwana, no
obstante, se plantea que las caracteristicas méas andesiticas del Complejo ElI Quemado respecto de
las otras unidades de la Provincia Silicea Chon Aike, seria por alguna influencia de la subduccién
proto-andina en el margen pacifico (Pankhurst, 1998; Rapela y Llambias, 1999; Mpodozis vy
Ramos, 2008).

El Complejo ElI Quemado, sobreyace en discordancia angular y por falla sobre el Complejo
Metamorfico Andino Oriental, y subyace de forma concordante y transicional a las rocas
sedimentarias de la Formacion Springhill, y por contacto erosivo a la Formacién Rio Mayer
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(Escosteguy et al., 2017). La edad minima de esta unidad queda acotada por la fauna berresiana de
la Fm. Springhill, la que es concordante con las dataciones radiometricas K/Ar en roca total, de
162+10 May 16610 Ma (Nullo et al., 1979; Parma, 1980, actualizadas en Escosteguy et al., 2017)
y edades shrimp U/Pb en circones de entre 144 — 169 Ma (Pankhurst et al., 2000) al norte del Lago
Argentino. En resumen, el Complejo EI Quemado abarcaria desde el jurdsico medio alto hasta el
berresiano.

3.12.2 Formacion Springhill (Thomas, 1949a; 1949b)

Jurésico superior — Cretécico inferior temprano (ca. 163,5 - 125,0 Ma)

La Formacion Springhill, descrita por Thomas (1949a) en Chile y correlacionada por Bianchi
(1967) en Argentina, corresponde a una secuencia de areniscas, pelitas oscuras, conglomerados
finos, tobas daciticas, lentes de carbon, calizas y tufitas subordinadas, que representan la base del
relleno sedimentario de la Cuenca Austral (Giacosa et al., 2013) y aflora de forma amplia y
discontinua en las provincias de Santa Cruz (Argentina) y Tierra del Fuego (Chile).

En la zona de estudio, se observa en forma de pequefios lentes alargados en sentido norte-sur, al
este del glaciar Viedma y Upsala (figura 10 y 11). Se encuentra cercana a fallas inversas, lo que ha
sido atribuido a su origen depositacional en hemigrabenes de fallas normales (Kraemer y Riccardi,
1997). Su espesor medido varia entre los 70 m (Kraemer 1991) y 150 m (Bianchi, 1967).

Esta conformada por dos secciones, una basal de origen continental y otra superior marina somera
(Arbe, 1987). La primera contiene claros depositos fluviales de alta energia, conglomerados,
areniscas con estratificacion cruzada, troncos y tallos carbonizados, mientras que hacia el techo
aparecen pelitas, limolitas arenosas y areniscas con fésiles de bivalvos, plantas y amonites
(Kraemer, 1991). Debido a la intensidad de las facies de transgresion marina, Giacosa et al. (2013)
plantea que esta se produjo de sur a norte, pues las facies continentales son de mayor potencia hacia
el norte.

En la zona de estudio, esta formacién se observa sobreyaciendo transicionalmente al Complejo El
Quemado y en contacto tectdnico al Complejo Metamoérfico Andino Oriental. Sobreyaciendo
concordante se encuentra la Formacion Rio Mayer. En base al contenido fosilifero, la edad de esta
secuencia tendria una edad berresiano-valanginiano inferior en su base y valanginiana en su techo
(Arbe, 2002).

3.1.2.3  Formacién Rio Mayer (Riccardi, 1971)

Valanginiano - Albiano (ca. 139,8 — 100,5 Ma)

La Formacion Rio Mayer ha sido objeto de estudio desde muy temprano debido a su llamativo y
abundante contenido fosilifero, ademas de ser la roca madre de numerosos yacimientos de
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hidrocarburos. Reconocida por Hatcher (1897) y definida formalmente por Riccardi (1971), esta
unidad corresponde a una secuencia de pelitas negras, areniscas limosas, calizas, margas y
coquinas, que representan parte del relleno sedimentario de la Cuenca Austral (Giacosa et al.,
2013).

En la zona de estudio, esta formacion aflora de forma continua en bandas norte-sur al este del
glaciar Viedmayy al sur del glaciar Upsala, a orillas del lago Argentino (Figura 22, Figura 23, Figura
24). El espesor de esta unidad ha sido medido en distintos lugares, encontrandose una potencia de
670 m al sur del lago Viedma y 730 m en la zona del lago San Martin/O’Higgins (Bianchi, 1967).

Esta Formacion se caracteriza por pelitas laminadas de color oscuro con intercalaciones calcéreas
(margas), marcada fisibilidad y abundantes concreciones de colores amarillentos y microfosiles.
Estas litologias son concordantes con un ambiente marino de plataforma litoral de aguas someras,
en un régimen de mar abierto de aguas templadas y baja energia (Escosteguy et al., 2017).

En zona de estudio, esta formacion se encuentra sobreyaciendo concordante a la Formacion
Sprinhill, representando la maxima ingresion marina en la Cuenca Austral (Ramos, 1979). Por otro
lado, se emplaza sobre el Complejo EI Quemado/Formacién Ibafiez en contacto erosivo y por falla,
al igual que con el Complejo Metamorfico Andino Oriental, situacion que se observa al este del
glaciar Chico.

Sobre la base del contenido amonifero, la Formacion Rio Mayer comenzé su depositacion en el
valanginiano tardio - hauteriviano y finalizé en el albiano-aptiano (Escosteguy et al., 2017)
pudiendo depositarse en paralelo a las facies tardias de la Formacion Springhill (Richiano et al.,
2012).

3.1.2.4  Formacidn Lago Viedma (Arbe, 1986)

Albiano - Cenomaniano (ca. 113 — 93,9 Ma)

La Formacién Lago Viedma fue observada tempranamente por Feruglio (1944) en las cercanias
del lago Argentino, incluyéndola como parte de la Formacion Rio Mayer. Fue formalmente
definida y separada de las unidades vecinas por Arbe (1986) y corresponde a secuencias con un
miembro inferior de pelitas y areniscas intercaladas, y uno superior arenoso y conglomeréadico.

En la zona de estudio, esta formacion se observa en los faldeos de los cerros al norte del lago
Viedma (Figura 23). El espesor de esta unidad en el area de estudio es de 600 m, de un total de
1200 m descritos por Canessa et al. (2005) en toda la Patagonia argentina.

Las sucesiones litoldgicas y estructuras sedimentarias de esta unidad dan cuenta de una asociacion
de sistemas deltaicos hacia el este, y depositacion de plataforma marina dominada por olas,
tormentas y mareas que corresponderian a la etapa de regresion marina en la Cuenca Austral
posterior a la transgresion que representa la Formacion Rio Mayer (Arbe, 1986; Canessa et al.,
2005).
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Estratigraficamente, esta formacion sobreyace de manera transicional a la Formacion Rio Mayer,
en un contacto visiblemente plegado al norte del lago Viedma (Giacosa et al., 2013), mientras que
hacia el sur se correlaciona con la base de la Formacion Cerro Toro a la cual subyace. Por el
contenido fosil de esta unidad, se le otorga una edad albiana tardia — cenomaniana.

3.1.2.5 Formacion Cerro Toro (Katz, 1963)

Cenomaniano - Santoniano (ca. 100, 5 — 83,6 Ma)

Esta formacion fue nombrada en Chile por Cecioni (1955) en la provincia de Ultima Esperanza, en
la Region de Magallanes y de la Antértica Chilena y fue redefinida mas tarde por Katz (1963).
Numerosos autores han correlacionado esta unidad en Argentina, entre ellos Vilela y Czaky (1968)
quienes la reconocieron en la costa sudeste del lago Argentino, Riccardi y Rolleri (1980) la
extendieron hacia el norte hasta el sur del lago Viedma, y Arbe (1986) la dividié en dos miembros.
Las rocas de esta unidad corresponden a un potente grupo de areniscas y pelitas relacionadas a
flujos turbiditicos.

En la zona de estudio, la Formacion Cerro Toro se observa en franjas de orientacion norte-sur entre
el lago Viedma y Argentino, ademas de aflorar al sur del glaciar Upsala (Figura 23, Figura 24).
Esta unidad se emplaza en paraconcordancia sobre la formacion Rio Mayer y de forma lateral se
correlaciona con el techo de la Formacion Lago Viedma. El espesor medido es de entre 880 — 1050
m (Kraemer, 1991).

La formacion esta compuesta por una intercalacion de pelitas y areniscas gris oscuro, agrupadas en
cuatro litofacies con relacion pelita/arenisca variable y potencia creciente, hay estructuras de
estratificacion cruzada, erosion interna y de escape de agua, junto con variada fauna fésil marina,
entre los que se destaca la presencia de foraminiferos arenaceos, asociados a turbiditas en ambiente
marino profundo (Riccardi, 2002). La estratificacion se encuentra levemente obliterada por accion
del plegamiento regional. Las secuencias turbiditicas se habrian depositado en una cuenca de unos
2000 m de espesor, con flujos provenientes desde el norte del lago Viedma (Vilelay Czaky, 1968).

Por su contenido fosil de amonites y pelecipodos Kraemer y Riccardi (1997) le asigharon una edad
entre el cenomaniano temprano y el santoniano medio. Existen dataciones de Arbe (2002) en la
base de 93 - 91, 5 Ma, y en el techo de 85 Ma lo cual concuerda con los estudios paleontoldgicos.

3.1.2.6  Hipabisales jurasicos

Juréasico medio alto — cretécico inferior (ca. 170 - 144 Ma)

Esta unidad corresponde a porfidos riodaciticos, expuestos al oeste y suroeste del brazo poniente
del Lago O’Higgins (Figura 22). Incluyen xenolitos orientados de esquistos del Complejo
Metamorfico Andino Oriental (CMAO) e inclusiones maficas y félsicas (que incluyen porfidos
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andesiticos y daciticos), que en lugares dan una foliacion magmatica. Existe poca informacion de
estos cuerpos, asignandose tentativamente a la Formacion Ibéfiez (De la Cruz, et al., 2004)

3.1.3 Cenozoico

3.1.3.1 Complejo Pluténico Fitz Roy (Hauthal, 1904)

Mioceno inferior (ca. 19 - 16 Ma)

El Complejo Pluténico Fitz Roy, fue descrito por Hauthal (1904) durante los primeros estudios de
intrusivos en la Cordillera Patagonica Austral, destacando la morfologia de lacolito que se observa
en el Cerro Fitz Roy (o Chaltén en Argentina), compuesto de rocas pluténicas de composicion
amplia, de gabro a granito.

En el area de estudio, esta unidad aflora al este del glaciar Viedma en el area del Cerro Fitz Roy,
hito fronterizo entre Chile y Argentina, intruyendo a las rocas del Complejo Metamérfico Andino
Oriental, Complejo EI Quemado (Formacién Ibéafiez) y a las sedimentitas de la Formacion Rio
Mayer (Figura 23).

Ramirez de Arellano et al. (2009) reconoce en el Complejo Pluténico Fitz Roy cuatro sucesiones
intrusivas: ultramafica, méfica (gabros y dioritas), tonalitica y granitica (granodioritas y granitos).
Se observan también muchos diques apliticos y porfiricos de composicion basica a dacitica, que
afloran tanto en el intrusivo como fuera de este, relacionandose al mismo evento magmatico
(Giacosa et al., 2013).

Existen dataciones K/Ar sobre roca total con un valor de 18+3 Ma (Nullo et al., 1978) y de
Ar‘%Ar® con edades que varian segin la unidad entre los 19 Ma (gabro), 18,8 Ma (tonalita), 17,2
Ma (granodiorita) y 16,1 Ma (granitos), realizadas por Ramirez de Arellano et al. (2009), con lo
que la edad de la unidad queda acotada al mioceno temprano.

3.1.3.2 Unidad volcanica reciente

Pleistoceno - Holoceno (c.a 0,17 Ma — presente)

Esta unidad esta integrada por coladas de lava y tefra emitidas por el estratovolcan Lautaro, el
volcan mas cercano al punto triple de la dorsal de Chile, y que corresponde a un edificio volcanico
de 3607 m de altura que destaca como el punto mas alto del Campo de Hielo Patagdnico Sur, y
desde cuyas faldas cae hacia el este el glaciar O’Higgins, hacia el suroeste el glaciar Pio XI, el
glaciar Lautaro hacia el oeste (también llamado glaciar HPS 9) y el glaciar Greve hacia el noroeste,
por lo que gran parte de la unidad se encuentra cubierta de hielo (Figura 22).
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Esta unidad incluye lavas daciticas diaclasadas con matriz vitrea y textura de flujo con inclusiones
maéficas. También se encuentran depoésitos de cenizas y lapilli de entre 7-10cm que cubren
parcialmente la porcion sur del glaciar O’Higgins. Todos los materiales son de composicion
similar, es decir, fragmentos de pémez, vidrio volcénico, cuarzo, plagioclasa, biotita, hornblenda
y ortopiroxeno, con caracteristicas adakiticas (Motoki et al., 2006).

Orihashi et al., (2004) mediante dataciones K/Ar en fragmentos daciticos de la morrena terminal
del glaciar Lautaro, encuentran rangos de edad entre los 161+11 a 30+73 ka, lo que marca una edad
minima pleistoceno medio para el inicio de la actividad volcanica. Por otra parte, la actividad
reciente se encuentra registrada para los afios 1876, 1879, 1933 y 1960-1959, acompariada de
actividad sismica (Martinic, 1988) y fumarolas de manera intermitente (Motoki et al., 2006). Otras
erupciones han sido propuestas durante el ultimo milenio, en base a dataciones de material
volcanico en sedimentos lacustres (Mayr et al., 2019), lo que confirma la gran actividad de este
volcan.

En la literatura se suele mencionar la presencia de un volcan sobre el nunatak Viedma, llamado
volcan Viedma (Killian, 1990; Gonzalez-Ferran, 1995; Stern, 2004; Mayr et al., 2019) del que
incluso se han realizado anélisis petroquimicos de material volcénico (Stern y Killian, 1996) y
mapeo de unidades volcanicas utilizando sensores remotos (Kobayashi et al., 2010), sin embargo,
trabajos de campo han descartado la presencia del volcan, encontrandose que esta formado por
material metapelitico perteneciente al Complejo Metamoérfico Andino Oriental (Lliboutry, 1956;
Blampied et al., 2012; SERNAGEOMIN, 2018; Suarez et al., 2019), atribuyéndose el material
volcanico encontrado previamente a depositos de ceniza provenientes del vecino volcan Lautaro.
Con lo anterior, el volcan Viedma fue eliminado de la lista del Global Volcanism Program (GVP)
desde el afio 2019.
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Mapa Geoldgico Glaciar O'Higgins
73°30'W . 73°20'W 73°10W 73°0'W 72°50'W

4600000

4560000 4570000 4580000

4550000

™. ¢ Falla inversa inferida
Depositos no consolidados X Pliegue sinclinal

Unidad volcénica reciente X Pliegue anticlinal
£ Pliegue anticlinal inferido

\33\ Plegamiento secundario

Figura 22. Mapa geoldgico del glaciar O'Higgins. Elaboracion propia en base a SERNAGEOMIN (2003), De La Cruz et al.
(2004), Escosteguy et al. (2017), Giacosa et al. (2013), Orihashi et al. (2004), Rojo (2017) y Navarro (2018).
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Mapa Geoldégico Glaciar Viedma
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Figura 23. Mapa geolégico del glaciar Viedma. Elaboracion propia en base a SERNAGEOMIN (2003) y Giacosa et al. (2013).
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Mapa Geologico Glaciar Upsala
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Figura 24. Mapa geoldgico del glaciar Upsala. Elaboracion propia en base a SERNAGEOMIN (2003), Giacosa et al. (2013) y
Nullo et al. (2006).

43



4. ANTECEDENTES CLIMATICOS

4.1 Introduccién

Patagonia se ubica en la parte méas austral de Sudamérica, desde los 40°S hasta los 55°S, siendo
compartida por Chile y Argentina, divididos de forma natural por la cordillera de los Andes, lo que
determina notorias diferencias geograficas y climaticas en cada pais.

El lado chileno ocupa una angosta franja de 50-150 km de ancho al oeste de Patagonia, desde la
costa del océano Pacifico hasta las altas cumbres de la cordillera. Se caracteriza por un relieve
abrupto y desmembrado, densos bosques (principalmente Nothofagus) y un clima temperado a frio
hacia el sur, modulado por la influencia oceénica, por lo que la humedad es alta al igual que las
precipitaciones, con maximas anuales de 2.000-10.000 mm/afio desde Puerto Montt al sur
(Garreaud et al., 2013). El lado argentino, en cambio, tiene cientos de kildmetros de ancho, desde
los Andes hacia el océano Atlantico, siendo dominado por planicies de baja altura (100-200 msnm)
y un clima mas arido y templado que el lado chileno (Figura 29A), vegetacion esteparia, en dénde
las precipitaciones disminuyen drasticamente a 300-700 mm/afio (Garreaud et al., 2013).

El clima del Campo de Hielo Patagonico Sur estd dominado por la influencia occidental del océano
Pacifico y la presencia de fuertes vientos zonales desde el oeste, los que traen la humedad oceénica
al continente. Estos vientos interactdan con la cordillera, que ejerce una eficiente barrera al flujo
atmosférico, causando gran precipitacion en el lado oeste de los andes y una sombra de
precipitaciones al este (Carrasco et al., 2002; Garreaud et al., 2013; Lenaerts et al, 2014). La Figura
25 muestra la precipitacion acumulada para diferentes estaciones meteoroldgicas ubicadas al este
y oeste de la cordillera, evidenciando la marcada diferencia a cada lado.
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Figura 25. Precipitacion acumulada promedio para estaciones meteorolégicas cercanas a CHS. Notar la diferencia de magnitud
en las escalas. A) Lado oeste. B) Lado este. C) Mapa de ubicacion de las estaciones. Modificado de Carrasco et al. (2002).
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Los datos meteorolégicos en Campos de Hielo Patagonico Sur son escasos y muchas veces
incompletos (Carrasco et al., 2002; Garreaud et al., 2009; Garreaud et al., 2013) por lo que gran
parte de la investigacion climatica en Patagonia se ha realizado mediante simulacion numérica y
modelos de reanalisis. Las estaciones meteoroldgicas de acceso publico més cercanas a la zona de
estudio (glaciares O’Higgins, Viedma y Upsala) se encuentran en: Desembocadura Rio Mayer
(DGA-Chile), Villa O’Higgins (DGA-Chile), Candelario Mancilla (cercano al limite entre los lagos
O’Higgins y San Martin, DGA-Chile) y El Calafate (SMN-Argentina). Sin embargo, ninguna de
estas estaciones refleja el comportamiento meteoroldgico de CHS, dada la alta variabilidad
climética de la zona.

4.2 Vientos, precipitacion y temperatura

La circulacion atmosférica a nivel global esta determinada por el movimiento de las masas de aire
desde zonas de alta presion a sectores de baja presion. Estos cambios de presion son causados por
el calentamiento terrestre y ocednico que induce la radiacion solar, la cual se distribuye de manera
diferencial entre el ecuador y los polos (Figura 26A). Debido a estas diferencias de radiacion y
temperatura, se producen corrientes que, influenciadas por la topografia del planeta y el efecto
Coriolis de la rotacion, generan celdas convectivas en cada hemisferio (Figura 26B).
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Figura 26. A) Esquema de la incidencia de la radiacion solar sobre el planeta. B) Esquema de las celdas convectivas a nivel
planetario. ZCl: Zona de convergencia intertropical. Modificado de Friedland et al. (2011).
Por esta razon, entre los 30°-60°S los vientos predominantes son los vientos del oeste, corrientes
permanentes de gran intensidad, que recogen la humedad oceénica (Langhamer et al., 2018) y la
llevan al continente en forma de lluvia a través de un fendmeno conocido como precipitacién
orografica (Figura 27), el cual se produce cuando las masas de aire himedo se encuentran con
obstaculos orograficos, ascendiendo a mayor altitud, con menores presiones y temperaturas,
enfriandose y alcanzando el punto de saturacién de vapor de agua junto con una humedad relativa
del 100%, provocando la precipitacion a barlovento, y posterior aridez a sotavento (Barry, 1981).
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Figura 27. Esquema de precipitacion orogréafica. Modificado de Friedland et al. (2011).

En Patagonia, el efecto de los vientos zonales y su interaccion con la cordillera ha sido bien
estudiado, en particular, la intensidad de estos vientos a 850 hPa (unos 1500 msnm) se correlaciona
positivamente con la cantidad de precipitacion en el lado oeste y negativamente en el lado este
(Figura 28), es decir, a mayor intensidad de los vientos en el lado oeste, mayor es la precipitacion.
Por lo tanto, el componente orografico es una barrera muy eficiente en la distribucién de las
precipitaciones a ambos lados de la cordillera (Garreaud et al., 2013), lo que a su vez tiene
implicancias en los ecosistemas y distribucion de especies animales y vegetales, puesto que la
transicion entre los bosques perennes y caducidofilos subantarticos del lado occidental, las
condiciones polares de Campos de Hielo Sur, y la estepa patagonica en el lado oriental, se realizan
bruscamente en solo decenas de kilémetros (Olson et al., 2001).
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Figura 28. A) Correlacion punto a punto entre los vientos zonales del oeste y precipitacion a 850 hPa, con datos desde 1978-
2001. B) Perfil longitudinal W-E con la altura exagerada (area café), la precipitacion anual (linea azul) y la correlacion
r(U850,P) promediada entre los 42-52°S.Modificado de Garreaud et al. (2013).

Por otro lado, los vientos también se correlacionan con las temperaturas superficiales pero de forma
estacional, actuando como modulador de las temperaturas, puesto que una mayor intensidad de los
westerlies durante el afio provocaria inviernos mas templados y veranos mas frios, reduciendo la
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amplitud de la temperatura del ciclo anual, por el contrario, un debilitamiento de los vientos del
oeste durante el afio causaria inviernos mas frios y veranos mas calidos, aumentando la
estacionalidad de las temperaturas (Garreaud et al., 2013).

La Figura 29 muestra los resultados del modelo PRECIS-DGF para la precipitacion y temperatura
superficial anual, en ella se puede apreciar como la cordillera es un elemento de primer orden en
la distribucién del clima patagonico. Ademas, se destaca la presencia de altas tasas de precipitacion
en Campos de Hielo de Sur, junto con temperaturas promedio inferiores a los 0°C.
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Figura 29. Modelo climatolégico para el periodo 1978-2001. En circulos se muestran las estaciones meteorolégicas, con linea
segmentada se indica el eje de la cordillera de los Andes. A) Precipitacion media anual, notar la escala logaritmica. B)
Temperatura media anual del aire en superficie. Modificado de Garreaud et al. (2013)

4.3 Variabilidad

Sobreimpuesta a la variabilidad anual del ciclo atmosférico, se observan una serie de eventos
irregulares y con un amplio rango temporal que influyen en la temperatura oceéanica y terrestre,
distribucion de centros de altas y bajas presiones, ademas de la intensidad de los vientos y lluvias.
Entre estos fendmenos climaticos destacan: El Nifio (EI Nifio - Southern Oscillation, ENSO por
sus siglas en inglés), la Oscilacién Decadal del Pacifico (PDO, en inglés), la Oscilacion Antartica
0 Modo Anular del Sur (AAO/SAM en inglés) y la variabilidad estacional entre el invierno y el
verano (Garreaud et al., 2009).

La oscilacion del EI Nifio se produce de forma natural cuando la temperatura del Pacifico ecuatorial
aumenta de forma andémala, con periodos de recurrencia de entre 2 y 8 afios, y cuyos maximos se
mantienen por 6 a 18 meses, causando una redistribucion de los gradientes de presion atmosférica
a lo largo de todo el océano Pacifico® y con ello, cambios en las precipitaciones y temperaturas.
Los efectos que El Nifio puede tener en Patagonia son diversos, pues, la influencia del

L https://earthobservatory.nasa.gov/features/EINino. Consultado el 10 de octubre, 2019.
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calentamiento oceanico y mayor humedad de las corrientes de aire hacia el continente provocan un
aumento en las precipitaciones en Chile central hasta Patagonia norte, mientras que en Patagonia
sur se observa un debilitamiento de los vientos del oeste, debido a un frente de altas presiones que
se instala en la costa Pacifica en torno a los 60°S, propiciando condiciones anticiclonicas. En cuanto
a las temperaturas superficiales, se observa un calentamiento general de Sudamérica (con mayor
intensidad en la zona ecuatorial), por lo que, en conjunto, se propician condiciones de sequia en
Patagonia (Garreaud et al., 2009).

La Oscilacion Decadal del Pacifico es un patrén de variabilidad climatica similar a El Nifio, de
causa aun poco comprendida (Newman et al., 2003), y cuyos efectos persisten por 20-30 afios
causando una distribucion andmala de temperaturas en el Pacifico norte. Durante el siglo pasado
se registraron dos ciclos completos de PDO, en que la fase negativa (fria) dominé entre los afos
1890-1924 y nuevamente en el periodo 1947-1976, mientras que la fase positiva (calida) ocup6 los
afios 1925-1946 y 1977-1995 (Garreaud et al., 2009). Los efectos de este fendmeno son de
aproximadamente la mitad de la intensidad de El Nifio, y en una primera aproximacion, se
considera que la PDO es un modulador de baja frecuencia sobre ENSO, que puede potenciarlo o
debilitarlo (Andreoli & Kayano, 2005).

La Oscilacion Antartica 0 Modo Anular del Sur se relaciona con el movimiento norte-sur de las
corrientes en chorro polares (también llamadas “jet”), ubicadas por sobre los 5.000 m de altura,
bajo la cual se desarrolla un cinturon de bajas presiones entre la region austral de Sudamérica y
Antartica (Figura 30), en el que se desarrollan los sistemas frontales. EI desplazamiento de este
cinturén hacia el sur (SAM positivo) indica que las bajas presiones se alejan de Chile austral,
provocando menores precipitaciones, calentamiento superficial y por lo tanto, mayor probabilidad
de sequia en Patagonia (Garreaud et al., 2009). Esta oscilacion puede dar origen a variaciones tanto
de corto plazo (semanales a mensuales), como a escala centenal (Villalba et al., 2013; Moreno et
al., 2018; Reynhout et al., 2019).

* Puerto Aysén

la Guarello

ahia Félix

dghile Blog

Figura 30. Esquema del cinturdn de bajas presiones (linea blanca), y la cual condiciona las zonas de mayor precipitacion (zona
verde). Fuente: Meteochile Blog?.

2 http://blog.meteochile.gob.cl/2018/05/03/como-la-oscilacion-antartica-influye-en-tu-dia-a-dia. Consultado el 10 de
octubre de 2019.
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Finalmente, un efecto de gran relevancia sobre el clima en Patagonia es la variabilidad estacional
de las temperaturas y precipitaciones. Los vientos del oeste presentan una intensificacion durante
el verano en comparacion al invierno, lo que consecuentemente, provoca una mayor precipitacion
durante periodo estival, contrario a lo que se observa hacia norte donde las precipitaciones son
mayores en inverno (Carrasco et al., 2002; Garreaud et al., 2013). Lo anterior se deberia a que las
mayores temperaturas del verano potenciarian la adveccion de vientos desde el oceano al
continente (Garreaud et al., 2013), trayendo con ellos la humedad y precipitacion orogréafica.

Es importante mencionar que los eventos antes descritos presentan fluctuaciones de distinta
longitud de onda, pudiendo potenciarse entre si cuando sus efectos coinciden. No obstante, las
observaciones meteoroldgicas globales indican que el planeta, y en particular Sudamerica, se esta
calentando progresivamente, fendmeno conocido como Calentamiento Global y Cambio
Climatico. La intensidad de este fendmeno no puede ser explicado Gnicamente por la variabilidad
natural (Garreaud et al, 2009), integrandose el factor antropogénico al modelo climatico, sustentado
principalmente en la emision de gases de efecto invernadero y sus efectos (Kreps et al., 2012).

4.4 Meteorologia
4.4.1 Precipitacion

Los datos meteoroldgicos publicados en el Explorador Climéatico del CR? para CHPS son escasos,
en general discontinuos y raramente abarcan el periodo previo al afio 2000, lo que dificulta la
interpretacion de los datos y su representatividad. En la Figura 31 se muestran las estaciones
meteoroldgicas de la Direccion General de Aguas (DGA) utilizadas en la recopilacion de datos
recientes, y que tienen al menos un 80% de completitud en sus registros mensuales.
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Figura 31. Estaciones meteoroldgicas de la DGA cercanas al CHPS.

En el sector norte del CHPS se consideraron 5 de 7 estaciones disponibles, descartandose la
estacion Glaciar O’Higgins y Glaciar Témpano por a su escasa continuidad. Por otro lado, en la
parte sur del CHPS se consideraron 3 de las 11 estaciones disponibles hasta los 52°S, por su mayor
rango temporal.

A continuacion, se muestran los registros de precipitaciones anuales promedio en las estaciones
cercanas al CHPS, divididas en las del sector norte y sur.

Promedio anual de precipitaciones para la parte norte del CHPS
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Figura 32. Precipitaciones promedio anuales para las estaciones en la parte norte del CHPS (1994 — 2019), se incluye la media
movil para 5 afios.
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Promedio anual de precipitaciones para la parte sur del CHPS
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Figura 33. Precipitaciones promedio anuales para las estaciones en la parte sur del CHPS (1980 — 2019), se incluye la media
movil para 5 afios.

Excepto por Rio Pascua, las estaciones disponibles se ubican en la sombra de precipitaciones al
este del CHPS, con lluvias anuales menores a 1.000 mm. La variabilidad interanual es anual alta,
de entre 20-50% segun estacion. En cuanto a las tendencias generales, no se observa una tendencia
marcada para las estaciones revisadas, mas bien las diferencias son leves y difusas.

En la parte norte, las estaciones Villa O’Higgins y Lago O’Higgins muestran una buena correlacion
entre ellas dada su cercania (6 km), lo que permite inferir que ha hubo una leve tendencia al alza
en las precipitaciones de 300 mm por sobre el promedio desde el afio 2003. Esta misma alza se
observa, aunque mas sutil, en la estacion Candelario Mancilla. Los afios 2017 y 2018 muestran una
gran precipitacion en Lago O’Higgins, lo que indica la ocurrencia reciente de eventos extremos en
dicha localidad.

En la parte sur, las estaciones muestran mayor estabilidad en torno al promedio, con afios puntuales
de baja y alta precipitacién. No obstante, las tres estaciones muestran una tendencia a la baja en las
precipitaciones desde el 2012 lo que, sin embargo, se encuentra dentro de rangos normales para el
periodo estudiado.

4.4.2 Temperatura

En la Figura 34 se muestra la Temperatura Media Anual (TMA) de las estaciones cercanas al CHPS
para el periodo 1983-2019. En general, la TMA se ha mantenido estable en las estaciones
estudiadas, sin una marcada tendencia al alza o a la baja, excepto por la estacion Glaciar Tyndall
donde hay una leve tendencia al aumento, sin embargo, en un periodo muy acotado (2012-2019).
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Figura 34. Temperatura Media Anual de las estaciones cercanas al CHPS.

Existen algunos afios con comportamiento singular, que no es posible identificar si corresponde a
un problema instrumental o es real. Entre ellos, el afio 1983 en Torres del Paine (muy alto), 2000
en Lord Cochrane (muy bajo) y afios 2005-2006 en Candelario Mancilla (uno muy alto y otro

muy bajo).
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5. METODOLOGIA

Para llevar a cabo el presente estudio, se realizaron los siguientes pasos metodoldgicos, con el fin
de obtener la mayor cantidad de informacion climatica, geoldgica y glaciologica:

5.1 Datos meteorol6gicos

Se recopilaron datos de precipitacion y temperatura de las estaciones mas cercanas al CHPS,
utilizando la base de datos del explorador climatico del Centro de Ciencia del Climay la Resiliencia
(CR)? (http://nttp://explorador.cr2.cl). Se escogieron datos promedio anuales y se graficaron para
cada afio con una media mavil de 5 afios para examinar las tendencias interanuales de primer orden.

Debido a la discontinuidad mensual de los registros meteoroldgicos en la base de datos, solo que
escogieron afios con al menos 10 de los 12 meses completos (80%).

5.2 Posicidn histdrica del frente glaciar

Se realiz6 una compilacion anual de imagenes satelitales y fotografias aéreas de los frentes
glaciares, con el fin de poder delimitarlos desde los primeros registros historicos a la actualidad.
Las primeras imagenes de los glaciares de estudio datan de 1945, y corresponden a fotografias
aéreas oblicuas capturadas en los vuelos Trimetrogon por el Escuadrén Fotométrico de Estados
Unidos. Por otro lado, las primeras imagenes satelitales aparecen hacia 1963 destacandose las
imagenes multibanda de las misiones Landsat, las cuales comenzaron a registrar la zona desde
1973, aportando valiosa informacion.

Las imagenes satelitales se obtuvieron de manera gratuita en el sitio web del Servicio Geoldgico
de los Estados Unidos (USGS) https://earthexplorer.usgs.gov/. Se escogieron preferentemente las
imagenes con poca nubosidad y pertenecientes al periodo final del verano, tiempo en que las nieves
de invierno desaparecen y permiten observar de mejor manera la interfase hielo-roca-agua.

Para obtener datos previos a 1945, se revisaron trabajos anteriores que recopilan mapas antiguos,
cronicas y fotografias inéditas para delimitar la posicion de los glaciares.

Posteriormente, se utiliz6 el software ArcGIS para visualizar y georreferenciar las imagenes
descargadas, lo que permitié delimitar poligonos de la parte frontal y lateral de los glaciares (Figura
35). Para el glaciar O’Higgins se pudo seguir su borde a 5 km del frente actual, mientras que para
el Viedma se hizo por 10 kmy para el Upsala por 15 km.
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Figura 35. Ejemplo delimitacion de frentes glaciares para el afio 2019 y 2009, Glaciar O'Higgins. Imagen Sentinel-2.

5.3 Tasas de retroceso

Con lainformacion de la posicion de los frentes glaciares, se calcul las tasas de retroceso promedio
anual (en metros) para cada glaciar. La anterior se realizd utilizando 3 métodos diferentes, las
cuales se detallan a continuacion:

A. Método de la linea central: utilizando imagenes satelitales, se dibuja la linea central del
glaciar en la direccién de flujo, desde los primeros registros a la actualidad. Luego, se
interceptan los frentes con la linea central, determinando segmentos en la linea media que
representan el retroceso lineal del glacial para cada periodo (Figura 36).

/EB: retroceso 2018-2019
BC: retroceso 2017-2018

Figura 36. Esquema general para célculo del retroceso glacial usando el método de la linea central (linea azul) en base a la
posicion anual de los frentes (linea punteada amarilla).
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B. Método de diferencia areal: utilizando imagenes satelitales, se delimita el terminus para
cada afio disponible, formando un poligono con una de sus aristas fija para todos los afios
(arista de referencia), de forma que el poligono se extienda o contraiga en funcion del
avance y retroceso del glaciar, asi como de las pérdidas laterales. Una vez delimitados los
poligonos, se calcula el rea de cada uno y se determina la variacion areal para cada periodo
en km? (Figura 37).

Retroceso 2018-2019
| Retroceso 2017-2018

Figura 37. Esquema del célculo de retroceso usando el método de diferencia areal a través de poligonos con una artista fija.

C. Método de diferencia areal normalizado (Brown et al., 1982, Moon & Joughin, 2008):
se delimita la diferencia areal (A) en el frente del glaciar, tomando dos imagenes separadas
temporalmente por un afo, o la menor cantidad de afos posible. Luego, se trazan rectas
perpendiculares al flujo que representan el ancho promedio del frente (W). Finalmente se
calcula el retroceso anual con la formula mostrada en la Figura 38.

. Area perdida 2018-2019

B 2 Posicion del frente

W,,,,: Ancho del canal promedio
© entre 2019 y 2018

Retroceso (R): R, =A, |
W

2019

Figura 38. Esquema del calculo de retroceso usando el método de diferencia areal normalizada.

5.4 Cuencas de drenaje

Para delimitar las cuencas de drenaje y digitalizarlos en el proyecto GIS, se obtuvieron los modelos
de elevacion digital (DEM) ALOS-PALSAR desde el sitio https://vertex.daac.asf.alaska.edu®

8 A partir del 19 de agosto de 2019, este sitio se encuentra en la pagina web https://search.asf.alaska.edu
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perteneciente al Alaska Satellite Facility (ASF) de la NASA. Los modelos utilizados son del afio
2011, remuestreados a alta resolucién (12.5m/px) y trabajados en ArcGIS utilizando las
herramientas hillshade y aspect para ver el relieve sombreado y la direccion de las pendientes.

Con lo anterior, se estimd la direccion de flujo mas probable y, por lo tanto, los limites de cada
cuenca glacial (Casassa et al., 2014). El error asociado a la delimitacion del poligono se estimé en
+ 1 pixel de 30 m sobre el perimetro de cada cuenca.

5.5 Geologia de la zona de estudio.

La zona de estudio comprende cartas geologicas de Chile y Argentina, por lo que se realiz6 una
recopilacion de esta informacion y posterior digitalizacion en ArcGIS, con el fin de unificar la
bibliografia geoldgica disponible. Ademas, se utilizaron publicaciones anteriores para
complementar el mapeo de la zona y darle el mayor detalle posible. Las cartas geoldgicas
consultadas se muestran en la Tabla 1:

Tabla 1. Cartas geoldgicas utilizadas en este trabajo.

Nombre Escala Referencia

Carta Geoldgica de Chile 1:1.000.000 SERNAGEOMIN (2003)
Geologia del Area Oriental de las Hojas Cochrane y Villa O’Higgins 1:250.000 De la Cruz et al. (2004)
Hoja Geolégica 4972-1, Monte Tetris 1:250.000 Escosteguy et al. (2017)
Hoja Geologica 4972-111, El Chaltén 1:250.000 Giacosa et al. (2013)
Hoja Geol6gica 5172-1, El Calafate 1:250.000 Nullo et al. (2006)

5.6 Adquisicion de datos sismicos

Los datos sismicos fueron recolectados por el Centro de Estudios Cientificos en campafias de
terreno realizadas durante el mes de abril del 2015 en el lago Viedma, octubre del mismo afio en el
Lago O’Higgins (Figura 39) y abril del 2016 en el lago Argentino. El equipo utilizado fue un
sistema de reflexién sismica monocanal compuesto de una fuente acustica omnidireccional que
emite ondas de baja frecuencia (300 — 400 Hz) producido por discos metélicos que se separan
eléctricamente por un pulso de 650 V (Oberreuter et al., 2017). El sistema se encuentra conectado
a un equipo GPS geodésico el cual proporciona la localizacion con precision centimétrica al estar
comunicado con un GPS base. Este equipo ha sido utilizado para medir de manera eficaz el espesor
de sedimentos en los fiordos patagénicos (Rivera et al. 2012; Bown et al. 2019).
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Figura 39. Mediciones batimétricas frente al glacial O'Higgins, octubre 2015. Fotografia: Andrés Rivera.

5.7 Procesamiento de datos sismicos

Para procesar los perfiles se utilizé el software Reflexw 8.0.2 mediante el modulo “2D-data-
analysis”, que permite aplicar diversos filtros, ajustes y funciones a los datos en bruto (raw),

En primer lugar, los archivos fueron importados al programa desde el formato SEGY.
Posteriormente, se disefiaron filtros pasa-banda de parametros variables en funcion de la linea
sismica y su histograma de frecuencias, con la finalidad de obtener una buena relacion sefial/ruido.
Generalmente, se trabajé en el rango entre 100 y 1000 Hz, descartando las frecuencias mas bajas
que concentraban el ruido, y las méas altas que no aportaban mas informacion.

Una vez filtradas las frecuencias, se procedié a aplicar una correccion esférica de ganancia para
corregir el decaimiento exponencial de la energia en profundidad y la saturacion en los reflectores
someros. En algunos casos, fue necesario corregir sets de trazas particulares cuya ganancia diferia
del resto de la linea, para lo cual se aplicaron funciones de ganancia especificas para cada set de
trazas.

Finalmente, se realiz6 una migracion de los perfiles con el método de Kirchhoff, utilizando una
velocidad constante de 1500 m/s, con la finalidad de colapsar las hipérbolas del registro sismico.
Para obtener mejores resultados en esta migracion, previamente se silencio la porcion de cada perfil
sobre el primer reflector de fondo lacustre, para eliminar ruido y artefactos. El flujo de proceso
descrito se esquematiza en la Figura 40.
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Figura 40. Diagrama de flujo del procesamiento de los datos sismicos en Reflexw

Ambos perfiles (migrado y no migrado) fueron exportados de Reflexw en formato SGY y
posteriormente importados al software OpendTect 6.4.5, que permite visualizacion en 3D de varias
lineas simultaneamente, facilitando la interpretacion y correlacion de ellas.

5.8 Descripcion e interpretacion de datos sismicos

Una vez procesados los perfiles sismicos se determind las facies sismicas para cada uno de los
lagos proglaciales, analizando caracteristicas acusticas del registro tales como: configuracion
interna, continuidad de los reflectores, amplitud, frecuencia, forma externa y geometria de cada
facies. Ademas, para asociarle una litofacies a cada facies sismica se consideraron los siguientes
datos adicionales:

(1) Registro histérico de la posicion del frente glaciar

(2) Batimetria del lago, geometria y paleo-batimetria

(3) Ejemplos analogos de estudios anteriores.

(4) Modelo deposicional de facies en ambiente glaciolacustre
(5) Iméagenes satelitales

Asi, se delimitaron manualmente las interfases agua-sedimento, agua-basamento acustico y
sedimento-basamento acustico, siguiendo los siguientes criterios de identificacion:

1. Interfase agua-sedimento: se identifica como el primer reflector continuo y de alta
amplitud que se encuentra bajo la sefial del agua, y que delimita superiormente las facies
sismicas asociadas a depositos sedimentarios. Este reflector representa el fondo lacustre
en zonas con acumulacion de sedimentos.

2. Interfase agua-basamento acustico: se identifica como el primer reflector continuo
bajo la sefial del agua, y que delimita superiormente la facies sismica asociada al
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basamento acustico. Este reflector representa el fondo lacustre en presencia del lecho
rocoso (sin sedimentos), por lo que se observa como reflectores hiperbélicos de alta
amplitud y longitud, siendo mas clara su geometria en los perfiles migrados.

3. Interfase sedimento-basamento acustico: se identifica como el Gltimo reflector
continuo o discontinuo de alta amplitud bajo las facies sismicas asociadas a depdsitos
sedimentarios. Este reflector representa el rebote de la sefial en el lecho rocoso bajo los
sedimentos. En las zonas donde no era visible esta interfase por si discontinuidad, se
interpold utilizando criterios geologicos en base a las interfases mas cercanas.

Finalmente se propuso un modelo evolutivo del ambiente glaciolacustre acorde a las secuencias
estratigraficas observadas.

5.9 Modelacién de batimetria y basamento acustico

Se utilizé el software OpendTect 6.4.5 para realizar la delimitacion (picking) del fondo lacustre y
basamento acustico en cada linea sismica. Lo anterior genera un archivo de texto con informacién
de la delimitacion realizada discretizada en puntos, con el contenido de la coordenada X,
coordenada Y, traza 'y coordenada Z (en TWTT).

El archivo de texto fue importado a ArcMap como shapefile de puntos y utilizado como entrada
para la generacion de un modelo de interpolacién de 20 m/px con la herramienta Topo to raster
(Figura 41), la cual permite la creacion de modelos digitales de elevacién (DEM) hidrolégicamente
correctos, usando un método de interpolacion de diferencia finita iterativa tipo spline, modificado
en su penalizacion por rugosidad para permitir que el DEM se ajuste a los cambios abruptos en el
terreno, como arroyos, crestas y acantilados®.

ENTRADA SALIDA
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Figura 41. Interpolacion de puntos a superficie réster usando Topo to raster. Los datos de entrada tienen el atributo de
profundidad, los cuales se usan como condicién de borde en el modelo de salida.

4 https://desktop.arcgis.com/es/arcmap/10.3/tools/spatial-analyst-toolbox/how-topo-to-raster-works.htm. Revisado el
14 de junio de 2020.
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A continuacion, se detallan los sets de datos usados como condicion de borde en cada modelo de
interpolacion:

Modelo batimétrico Modelo de basamento acustico
e Puntos con delimitacion de batimetria de | ¢ Puntos con delimitacién de batimetria de
los perfiles sismicos en TWTT los perfiles sismicos
e Puntos de batimetria de trabajos anteriores | ¢ Linea de contorno del lago con roca
convertidos a unidades de TWTT (v=1470 expuesta (altura cero)
m/s) e Poligono del lago como méscara de recorte
e Linea de contorno del lago (altura cero)
e Poligono del lago como mascara de recorte

5.10 Volumen total de sedimentos y tasa de erosion

El espesor de sedimentos se calcul6 como la resta del modelo de basamento acustico menos la
batimetria en TWTT, usando la herramienta Raster calculator de Arcmap. Debido a las diferencias
de curvatura en la interpolacion de ambos modelos, se impuso la condicion de que las zonas donde
el basamento acustico estuviera por sobre la batimetria (basamento - batimetria < 0) quedaran como
celdas sin datos (NoData).

El resultado de esta resta es un modelo réster con la informacion del espesor de sedimentos en
TWTT, para transformarlo a metros se realiza la multiplicacion por el factor de la velocidad del
sonido en sedimentos, en este trabajo, entre 1500 y 1700 m/s (Fernandez et al., 2011).

Para calcular el volumen de sedimentos, se utiliz6 la sumatoria volumétrica de cada pixel del raster
de espesor de sedimentos, usando la herramienta Surface Volume de ArcMap. Una vez calculado
el volumen de sedimentos, se utiliz6 la metodologia expuesta en Fernandez et al. (2011) para

obtener la tasa de erosion promedio para la cuenca (E).

Para calcular el error del volumen de sedimentos se usoé la propagacién de errores de la incerteza
en la velocidad del sonido en sedimentos, mientras que el error en la tasa de erosién promedio para
la cuenca es la propagacién de los errores del volumen de sedimentos, el tamafio de la cuenca de
drenaje, el rango temporal y la densidad de los sedimentos lacustres.

5.11 Evaluacion de factores geoldgicos en la dinadmica glacial.

Se realiz6 una evaluacion cualitativa de factores geologicos que afectarian la dinamica glacial de
corto y largo plazo, en base al mapeo realizado por otros autores en la zona. Para ello, se
consideraron 3 aspectos principales, la litologia, presencia de estructuras y topografia de cada
glaciar, informacion obtenida a través de la observacion de imagenes de sensores remotos, la
bibliografia y los andlisis y productos sismicos.
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De esta manera, se obtuvo un modelo que permite conocer el control geoldgico en las variaciones
frontales recientes de cada glaciar.
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6. RESULTADOS

En este capitulo se presentan los resultados de los analisis en sistemas de informacion geogréafica
(SIG) y estudios sismicos realizados, agrupandose en tres secciones que contienen los resultados
para cada glaciar de forma independiente. A su vez, cada seccién se divide en tres partes:

1) Posicién del frente y retroceso: detalla los resultados de la recopilacion historica de
imagenes satelitales de cada glaciar para reconstruir la historia reciente de su frente glaciar.
Con esta informacion, se calcula la tasa de retroceso del glaciar durante el periodo de
estudio.

2) Cuenca de drenaje: se muestra los resultados de la delimitacion de la cuenca de drenaje de
cada glaciar, utilizando las herramientas SIG y modelos de elevacion disponibles.

3) Analisis de datos sismicos: en esta parte se exponen las caracteristicas generales de las
lineas sismicas obtenidas, para luego describir las facies sismicas de cada estudio y la
interpretacion de los principales perfiles sismicos en funcion de las facies descritas.
Finalmente se muestran los principales productos del anlisis sismico, tal como el modelo
batimétrico, el modelo de basamento acustico, el espesor de sedimentos y la tasa de erosion
reciente para cada glaciar.

6.1 Glaciar O’Higgins (GO)
6.1.1 Posicion del frente y retroceso

Para reconstruir la dindmica reciente del GO se recopild informacién disponible entre los afios
1886 y 2020, divididas en 34 iméagenes satelitales, 2 ortofotografias, 1 fotografia oblicua y 3 datos
provenientes de otros autores, en total, la informacion comprende 39 afios diferentes. En la Tabla
2 se muestra el detalle de la base de datos.

La base de datos presenta continuidad anual entre los afios 1997-2020, presentando un gap de
imagenes entre 1989 y 1997 pese a existir satélites en funcionamiento. Previo a 1989, la cantidad
de informacién decrece sustancialmente y presenta calidad muy variable, destacandose las
ortofotografias del afio 1979 y 1975 por su alta resolucién. El registro méas antiguo se remonta al
afio 1896, con la publicacion del primer mapa de la zona elaborado por la Republica de Chile. A
partir de la informacion anterior, se delimité el frente del GO para cada afio disponible (Figura 42).
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Tabla 2. Base de datos de imagenes usadas en la reconstruccion del frente del glaciar O 'Higgins entre 1896 y 2020.

N° Fecha (Afio/Mes/Dia) Dataset/Referencia Tipo Resolucion (m/px)
1 2020-02-27 Sentinel-2 Imagen Satelital 10
2 2019-03-19 Sentinel-2 Imagen Satelital 10
3 2018-03-27 Sentinel-2 Imagen Satelital 10
4 2017-03-24 Landsat 8 Imagen Satelital 30
5 2016-03-12 Landsat 8 Imagen Satelital 30
6 2015-02-06 Landsat 8 Imagen Satelital 30
7 2014-04-01 Landsat 8 Imagen Satelital 30
8 2013-03-12 Landsat 7 Imagen Satelital 30
9 2012-04-03 Landsat 7 Imagen Satelital 30
10 2011-02-20 Landsat 5 Imagen Satelital 30
11 2010-03-29 Landsat 7 Imagen Satelital 30
12 2009-01-12 Landsat 7 Imagen Satelital 30
13 2008-04-24 Landsat 7 Imagen Satelital 30
14 2007-02-25 Landsat 5 Imagen Satelital 30
15 2006-02-22 Landsat 5 Imagen Satelital 30
16 2005-03-23 Landsat 5 Imagen Satelital 30
17 2004-03-12 Landsat 7 Imagen Satelital 30
18 2003-03-10 Landsat 7 Imagen Satelital 30
19 2002-01-19 Landsat 7 Imagen Satelital 30
20 2001-03-20 Landsat 7 Imagen Satelital 30
21 2000-04-02 Landsat 7 Imagen Satelital 30
22 1999-03-23 Landsat 5 Imagen Satelital 30
23 1998-04-21 Landsat 5 Imagen Satelital 30
24 1997-01-28 Landsat 5 Imagen Satelital 30
25 1989-07-25 Landsat 4 Imagen Satelital 30
26 1987-01-24 Landsat 5 Imagen Satelital 60
27 1985-04-05 Landsat 5 Imagen Satelital 60
28 1984-10-07 Landsat 5 Imagen Satelital 60
29 1979-03-20 Declass-2 - USGS Ortofotografia 12
30 1979-03-08 Landsat 3 Imagen Satelital 60
31 1976-02-25 Landsat 3 Imagen Satelital 60
32 1975-03-01 SAF - Chile Ortofotografia 6
33 1974-02-26 Landsat 1 Imagen Satelital 60
34 1973-11-09 Landsat 1 Imagen Satelital 60
35 1966-10-10 Declass-1 - USGS Imagen Satelital 4
36 1963-10-29 Declass-1 - USGS Imagen Satelital 100
37 1960 Casassa et al. (1997) Recopilacion bibliografica -
38 1945 USAF - EE. UU Fotografia Oblicua

39 1937 Casassa et al. (1997) Recopilacién bibliogréafica

40 1896 Risopatron et al. (1905) Cartografia

En primer orden, se observa un gran retroceso del GO durante el siglo XX y XXI, puesto que la
ubicacién actual del frente estd a ~16 km en linea recta de su posicion en el afio 1896, cuando el
GO se encontraba apoyado en la Isla Chica con un frente recto de 6 km de ancho (Risopatron,
1905; Casassa et al., 1997). Una vez que el glaciar dejé la Isla Chica, retrocedid con un frente
concavo (Figura 120 y Figura 121 en Anexo) hasta llegar a su posicion de 1960, en donde el lago
presenta una constriccion de aproximadamente 3 km de ancho en la que el GO se mantuvo hasta
1974 con leves avances y retrocesos.

El afio 1975 se produjo un gran evento de desprendimiento, evidenciado en la ortofotografia del
SAF — Chile (Figura 122 en Anexo), donde se desprendieron aproximadamente 13 km? de hielo,
siendo una de las mayores pérdidas anuales que se tenga registro en Campos de Hielo Sur.
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Figura 42. Posicion del Glaciar O'Higgins en el periodo 1896-2019. Fondo: imagen Sentinel-2 del 20 de febrero de 2020.

Luego del gran desprendimiento de 1975, el glaciar siguio retrocediendo con altas tasas hasta llegar
a su posicion en los afios ‘90, donde se mantuvo con relativa estabilidad y pequefios avances y
retrocesos hasta el afio 2016. El afio 2000, el GO dejo de represar el brazo Piramide del lago
O’Higgins, lo que permitid el ingreso del lago hacia la morrena frontal del glaciar Piramide. Este
hecho adquiere relevancia puesto que la morrena lateral del GO que represaba al glaciar Pirdmide
ocupaba gran parte del brazo Piramide (Figura 123 en Anexo), y con el ingreso del agua colapsé
quedando los sedimentos en el fondo del lago (Figura 124 en Anexo).

Destaca en este periodo un pequefio avance del afio 2002 y posterior retroceso el afio 2003. Hasta
el afio 2016 el glaciar se encontraba estable, comenzando un nuevo periodo de grandes retrocesos
hasta la actualidad. Son de notoria importancia los desprendimientos de junio y julio del afio 2017,
donde el GO pierde cerca de 2 km? de superficie, siendo ampliamente mencionado en la prensa
local.

Por otro lado, también es visible la disminucion en el espesor de hielo al observar cémo los limites
laterales del glaciar se han contraido hacia menores alturas.

A partir de la Figura 42, se calcula la tasa de retroceso anual promedio para el glaciar O’Higgins,
utilizando los tres métodos: M1) variacion de superficie en el frente glaciar, M2) variacion de

64



longitud de la linea central del canal y M3) variacion lineal normalizada por el ancho. En la Tabla
3 se muestran los resultados obtenidos para el periodo 1896-2020, notar que la tasa de retroceso
anual para el afio X se calcula entre el verano del afio X y X-1.

Tabla 3. Tasa de retroceso (valores positivos) anual promedio para el glaciar O’Higgins en el periodo 1896 - 2020 usando los
tres métodos.

Periodo/Afio M1. A Superficie M2. A Linea M3. A Lineal
(m?a) Central normalizada
(m/a) (m/a)
1896-1937 366573 36 61
1938-1945 741731 97 128
1946-1960 1275374 355 272
1961-1963 1269298 372 405
1964-1966 238339 25 68
1967-1973 74534 25 21
1974 693645 63 181
1975 12121638 3900 3404
1976 1639660 374 617
1977-1979 801228 416 314
1980-1984 308738 43 121
1985 988807 443 325
1986-1987 134232 -3 47
1988-1989 -119227 50 -41
1990-1997 28246 -13 10
1998 394392 169 141
1999 225542 104 81
2000 620511 251 221
2001 6092 -78 2
2002 -271984 -148 -100
2003 339248 213 128
2004 363139 126 146
2005 4707 -15 2
2006 -248387 -86 -109
2007 181995 18 76
2008 217402 123 92
2009 -190206 -139 -81
2010 83542 74 35
2011 -5871 21 -2
2012 -4197 -71 -2
2013 139647 111 61
2014 51029 13 22
2015 -18696 21 -8
2016 166854 37 76
2017 294711 154 136
2018 2128143 865 982
2019 936852 550 473
2020 373638 166 184

El retroceso anual promedio del GO para el periodo 1896-2020 es de 0,57 km?/a (M1), 142 m/a
(M2) y 145 m/a (M3) Ademas, el retroceso acumulado en el mismo periodo es de 70,57 km? (M1),
17.668 m (M2) y 17.937 m (M3) respectivamente.

65



El afio de méaximo retroceso es 1975, cuando el GO pierde 12,12 km? de superficie en su frente
(M1), equivalente a 3.900 m (M2) y 3.404 m (M3) de retroceso lineal. Por otra parte, el mayor
avance anual se produce el afio 2002 con un area extra de 271.984 m? respecto del afio 2001, lo
que representa 148 m (M2) y 100 m (M3) de avance anual.

Con los datos de la Tabla 3 se construyen los graficos de la Figura 43.
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Figura 43. Tasa de retroceso anual promedio usando la variacion lineal (M2 y M3) y por superficie (M1) del frente del glaciar O Higgins, durante el periodo 1896 — 2020.
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6.1.2 Cuenca de drenaje

A continuacion, se muestra la delimitacion de la cuenca de drenaje del glaciar O’Higgins para el
afio 2020, obtenida a partir del modelo de elevacion y las herramientas de Spatial Analyst de
ArcGIS. Ademas, se determing el area cubierta de hielo en la cuenca utilizando imagenes satelitales
actuales.
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4560000
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Figura 44. A) Mapa de orientacion de superficies para el glaciar O Higgins y B) &rea cubierta de hielo en la cuenca de drenaje
para el afio 2020.

En general, mapa de orientacion de laderas indica muy bien la separacion entre diferentes cuencas,
con un marcado contraste de color (por ejemplo, en el sector noroeste, norte y este), sin embargo,
hacia el sur, en el limite con el glaciar Viedma y glaciar Chico, se genera un plateau de hielo de
baja pendiente que no permite una definicion clara del borde de la cuenca. Lo mismo ocurre en el
limite oeste con el glaciar Greve. En ambos casos, se trazo la cuenca considerando los puntos mas
altos del plateau segin del DEM Alos-Palsar.

El area de la cuenca de drenaje obtenida para el afio 2020 es de 880,5 + 4,5 km?, mientras que la
cobertura de hielo alcanza un total de 778 km?, lo equivale al 88,4% de la cuenca de drenaje.
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6.1.3 Perfiles sismicos

A continuacion, se exponen los principales resultados del estudio sismico en el lago O’Higgins,
presentandose la geometria de las lineas sismicas, las facies simicas que se reconocen en el registro,
la descripcion de lineas sismicas representativas y por Gltimo se muestran los modelos de
batimetria, basamento acustico y espesor de sedimentos obtenidos para determinar la tasa de
erosion.

La adquisicion de datos sismicos frente al GO se realizd entre el 10 y 15 de octubre de 2015 por el
equipo del CECs, y suman un total de 65,2 km de lineas sismicas de diversa calidad, desechandose
las que no presentaban informacion Util o bien mostraban un registro confuso debido a la sinuosidad
de los perfiles o presencia de rebotes acusticos.

Para mejorar y facilitar la interpretacion, se crearon mosaicos de diferentes lineas sismicas con el
fin de producir lineas de mayor rectitud y utilidad. Ademas, se escogieron nueve de estas lineas
para ser interpretadas en detalle en funcion de sus facies sismicas.

La distribucion de los perfiles analizados en este estudio se muestra en la Figura 45.
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Figura 45. Lineas sismicas en el lago O’Higgins analizadas en este trabajo. En color amarillo y celeste se muestran las lineas

longitudinales y transversales con interpretacion de detalle. En color negro se muestran las lineas adicionales usadas para
limitar la batimetria y espesor de sedimentos. Imagen de fondo: Sentinel-2 del 20 de febrero de 2020.

69



6.1.3.1 Facies sismicas

Se determinaron 5 facies sismicas en los perfiles del lago O’Higgins, caracterizadas por la
disposicion de los reflectores y geometria de sus bordes. El detalle se presenta en la Tabla 4.

Tabla 4. Facies sismicas presentes en el lago O'Higgins. Se muestra un ejemplo de visualizacion en perfil procesado sin migrar y
migrado. Una discusion més detallada sobre la interpretacion y ambiente se presenta en la seccion 8.2.1.2.

. Ejemplo sismico .,
Facies . . Descripcion
No migrado  Migrado
B g : s Reflectores de baja amplitud, sin coherencia ni continuidad. En superficie
Basamento 2t puede presentar reflectores hiperbélicos externos de gran longitud (>300
aclstico | : 5% m) y alta amplitud.
—100 M —
Sh g Reflectores continuos, con estratificacion paralela a subparalela. Alta
Estratificado 2 amplitud en superficie seguida de reflectores de amplitud media. Se
horizontal | ; encuentran en onlap en ambos limites laterales
G Reflectores continuos a semi-continuos, con estratificacion paralela a
Estratificado en subparalela de alto angulo. Amplitud variable.
pendiente
I
o Reflectores superficiales hiperbélicos de alta amplitud y baja longitud (~50
H of m). Se agrupan en hummocks (monticulos). Internamente muestran
— ransparencia o reflectores caéticos, con mucha interferencia de las sefiales
Hummocky z t flect t ha interf del I
| hiperbélicas.
W g Reflectores discontinuos de amplitud variable, con una débil estratificacion
Ondulado y con patrones ondulantes o caéticos. Pierden amplitud gradualmente en
cadtico 3 profundidad
e | 00 11 e

Cabe destacar que, debido a la calidad variable de las lineas sismicas y la gran cantidad de artefactos produciendo
interferencia en la sefial de interés, no siempre fue posible identificar la facies sismica correspondiente.

6.1.3.2  Descripcioén de perfiles sismicos

Los perfiles sismicos obtenidos frente al glaciar O’Higgins presentan una relacion sefial/ruido
buena a regular luego del proceso de filtrado, permitiendo reconocer reflectores a profundidades
por sobre los 800 m. Es comun la presencia de reflexiones laterales desde las paredes del canal, lo
que debe ser analizado con precaucion pues llevan facilmente a una interpretacion errénea. La
forma de resolver este problema es visualizando desde lineas cercanas para reconocer el origen el
elemento que causa la reflexién lateral, sin embargo, cuando no existen lineas proximas entre si es
muy dificil diferenciar reflexiones laterales de reflexiones genuinas.
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Otra caracteristica importante en la sismica estudiada es la presencia persistente de hipérbolas de
pendiente, producidas por la difraccion del sonido en superficies inclinadas del fondo del lago. Para
corregir este problema, se realiz6 la migracion de los perfiles, lo que permite colapsar las hipérbolas
a su vértice o 4pex. No obstante, la calidad de la migracion es altamente sensible al ruido del perfil,
ocasionado dificultad para reconocer el fondo cuando los perfiles presentan una menor relacion
sefial/ruido, alterando ademas la textura de las facies sismicas. En estos casos, la migracion se uso
solamente para delimitar el fondo cuando era posible, mientras que si la migracion era de muy baja
calidad se unieron los apex de las hipérbolas de forma manual en la sismica sin migrar para
delimitar las superficies.

Por otro lado, no se encontr6 una delimitacion clara del basamento acustico, dado que en
profundidad no se reconocid un reflector continuo y de alta amplitud como se esperaba de otros
trabajos. Con frecuencia, el basamento acustico se reconocio por “hipérbolas de fondo” bajo las
facies sismicas sedimentarias, interpretadas como rebotes sobre el sustrato rocoso. En otras zonas,
se producia una baja gradual de la amplitud de los reflectores sedimentarios, probablemente debido
a una pérdida de potencia, en cuyo caso se delimito el espesor minimo de los depdsitos y el
basamento acustico no representa necesariamente el lecho rocoso.

A continuacién, se muestran los 9 perfiles representativos del lago O’Higgins, la profundidad se
expresa en TWTT (two-way travel time). Notar que la velocidad del sonido difiere en diferentes
tipos de medio, por lo que la vertical no tiene una escala en metros que sea constante. En cada perfil
se muestra donde cruzan otras lineas para el control de la interpretacion (marcas azules en la parte
superior), un esquema de angulos en funcién de la exageracion vertical aproximada (VE), un mapa
de ubicacion del perfil dentro del lago y un bote en la parte superior que indica el sentido de marcha
en la adquisicion de datos.

Las figuras 46-51 muestran perfiles transversales al flujo del glaciar, mientras que las figuras 52-
54 representan perfiles paralelos al flujo.

El perfil GO_A (Figura 46) muestra un corte transversal al flujo del glaciar en sentido NNW-SSE
a una distancia de 200 - 300 m del frente glaciar en su posicion del afio 2015. El registro presenta
numeros fantasmas en la parte central, posiblemente ocasionados por rebotes de las ondas acusticas
en el frente glaciar. Se observan ademas una discontinuidad del fondo en los taludes, lugar donde
aparecen de forma persistente hipérbolas de pendiente y de fondo.

Este perfil muestra una incision en el centro limitada por taludes de alto angulo, en particular, la
ladera sur presenta una inclinacion cercana a los 60° - 70°. Esta incision se encuentra rellena con
material que forma una superficie subhorizontal a los 650 ms de profundidad. Este deposito
presenta laminaciones en onlap con geometria subparalela horizontales (facies Sh) que sobreyace
a laminaciones en angulo (facies G). En el fondo del canal se identifican reflectores cadticos con
ondulaciones (facies W). La transicion al basamento acustico (facies B) se determind por dos
grandes hipérbolas de fondo interpretadas como rebotes en el sustrato rocoso.
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Sobre el talud norte existe un potente cuerpo de ~100 ms limitado superiormente por hipérbolas
agrupadas formando monticulos (facies H), sobre facies mas cadticas. La base de este posible
depdsito no es clara, sin embargo, hay algunas hipérbolas de baja amplitud que podrian indicar este
limite con el sustrato rocoso, pero que se pierden con la interferencia del primer maltiple. En la
mitad de este talud existe un cuerpo de alta intensidad que puede indicar una acumulacion de
sedimentos tipo slump.
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Figura 46. Perfil sismico GO_A. A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcion de facies sismicas y geometria del fondo.

En la parte superior del talud sur, también se encuentran laminaciones con 10 - 15° de inclinacion,
asociadas a la facies G sobre facies cadticas.
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Figura 47. Perfil sismico GO_B. A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcion de facies sismicas y geometria del fondo.
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El perfil GO_B (Figura 47), muestra un corte transversal del canal a 700 m del frente en su posicion
durante la campafia, y se caracteriza por la abundante presencia de hipérbolas, incluso en la parte
central del canal, que limitan superiormente un cuerpo transparente con un tenue reflector en su
base que indica la transicion con el basamento acustico.

Cubriendo el talud sur, se observan reflexiones laminadas subparalelas inclinadas 15 - 20°

aproximadamente.
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Figura 48. Perfil sismico GO_C. A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcion de facies sismicas y geometria del fondo.

Tanto en el perfil GO_Cy GO_D (Figura 48 y Figura 49) se aprecian reflectores horizontal sobre
facies W en la parte central del canal, con un ancho de 1,2 - 1,5 km y con una profundidad de 800
ms, sobre el cual hay multiples hipérbolas. En el caso del perfil C se limita un cuerpo transparente
sobre el talud norte del canal, el cual se aprecia a mayor profundidad y en mayor volumen en el
perfil D.

En el perfil D, se advierte una discontinuidad del reflector horizontal hacia el sur, en donde se
puede delimitar un cuerpo de facies W que lo sobreyace.
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Figura 49. Perfil sismico GO_D. A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcion de facies sismicas y geometria del fondo.
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Figura 50. Perfil sismico GO_E. A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcion de facies sismicas y geometria del fondo.

El perfil GO_E (Figura 50) no posee el marcado reflector horizontal de los perfiles A, Cy D, en su
lugar, presenta algunas reflexiones hiperbolicas que sobreyacen facies méas caoticas sobre
hipérbolas de fondo que indican el limite con el basamento acustico. Esta situacion es muy similar
a la del perfil B. A ambos lados del canal se encuentran cuerpos transparentes sobre las laderas,
que no presentan una delimitacion clara con el basamento acustico. Al igual que en el resto de los
perfiles, la presencia de hipérbolas de pendiente es persistente.

La linea sismica GO_F (Figura 51) muestra una seccion oblicua del brazo Piramide del lago
O’Higgins. De base a techo, hay una incision cubierta de reflectores ondulados a cadticos (facies
W) con una potencia observable de 50 ms, sin embargo, no hay una delimitacion clara con el
basamento acustico a excepcion de la ladera norte en donde se puede seguir la roca madre que
aflora en ese sector.
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Figura 51. Perfil sismico GO_F. A) Perfil filtrado y migrado. B) Descripcion de facies sismicas y geometria del fondo.

La superficie del depdsito de facies W se encuentra cubierto por monticulos en la mitad sur y por
reflectores subhorizontales en onlap sobre una incision en la parte central. Entre el cuerpo de facies
Shy W, hay reflectores inclinados 15 — 20° (facies G) cubriendo el canal que luego fue relleno.
Por ultimo, en la ladera norte se encuentran reflectores inclinados de facies G que mantean hacia
el sur y terminan en un monticulo de facies H.
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Figura 52. Perfil sismico GO_G. A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcion de facies sismicas y geometria del fondo.

El perfil GO_G (Figura 52) muestra un corte desde la entrada del brazo Pirdmide hasta el cruce
con el perfil A. En primer orden se observa una prominencia que llega a pocos metros de la
superficie y que separa la cuenca del brazo Piramide del resto del lago O’Higgins. En la ladera
oeste se observan reflectores laminados subparalelos que mantean hacia el brazo Piramide,
sobreyaciendo reflectores ondulados (facies W).

Hacia el lado este de la prominencia, se destaca una cobertura de facies W de unos 20 — 30 ms
sobre la cual existen numerosos hummaocks. Destaca un monticulo de doble cresta denominado F,
sin continuidad lateral en otros perfiles. Una pequefia incision en la parte distal se encuentra rellena
de reflectores horizontales de facies Sh. En todo el perfil no se reconoce el limite con el basamento
acustico.
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El perfil GO_H (Figura 53) es el mas extenso y corresponde a un corte longitudinal del lago
O’Higgins. Este perfil muestra gran cantidad de reflexiones laterales desde los taludes del lago, las
cuales complican su interpretacion cuando no existen lineas cruzadas. En la parte proximal se
observa una prominencia desde que descienden facies G.

En la interseccidn con el perfil C, se ubica un reflector horizontal que delimita una fina capa de
facies Sh y que pierde amplitud gradualmente. Este reflector fue considerado como el fondo real,
descartandose las reflexiones que se encuentran por sobre este limite. Subyacen a este reflector
facies caodticas y cuerpos transparentes.

Hacia la parte distal se observan reflectores de facies W y cuerpos transparentes agrupados en una
retrogradacion, los que ganan profundidad hasta llegar a una cuenca con fondo plano en onlap
compuesta de facies Sh sobreyaciendo facies W. En este lugar existe un grupo de reflectores de
alta intensidad interpretados como producto de compactacion de sedimentos. El fondo en este lugar
alcanza los 1100 ms (~809 m).

La distincion entre reflectores sedimentarios y el basamento acustico no es clara a lo largo del
perfil.

Finalmente, el perfil GO_I (Figura 54) es un corte longitudinal del lago O’Higgins en su parte mas
distal y cubre la posicion del glaciar durante los afios *60. En este perfil no se reconoce con claridad
el basamento acustico, sin embargo, los afloramientos rocosos del borde del lago tienen
continuidad con la parte proximal del perfil. En cuanto a las facies sismicas presentes, se indica
una secuencia de retrogradacion de cuerpos lenticulares de facies W que subyacen a zonas de
reflectores hiperbdlicos que forman hummocks en la parte alta, y reflectores laminados en angulo
de 10° en la parte baja.

Este perfil muestra una relacion sefial/ruido baja, y no posee lineas cruzadas como control de la
interpretacion.
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6.1.4 Productos sismicos calculados
6.1.4.1 Batimetria

Para determinar la batimetria del lago O’Higgins se utilizaron tres fuentes de datos de distintas
camparias facilitadas por Andrés Rivera (Figura 55), detalladas a continuacion:

1) Delimitacién del fondo lacustre en los perfiles sismicos de este trabajo, se usé una velocidad
del sonido en agua de 1470 m/s. Campafia del afio 2015.

2) Datos de ecosonda usados por Casassa et al. (2007b). Campaiia del afio 2004 y 2005.

3) Datos de ecosonda en campana del afio 2017.
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Figura 55. Mapa de distribucion de las lineas sismicas y de ecosonda utilizadas en el modelamiento batimétrico. Imagen
Sentinel-2 del 27 de febrero de 2020.
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Los sets de datos mostraron diferencias menores a 15 m en las intersecciones de lineas,
probablemente ocasionadas por variaciones sutiles en la interpretacion. De todas formas, existe una
buena correlacién entre los diferentes sets de datos

Se utiliz6 la herramienta Topo to raster para realizar una interpolacién simple de los datos, de los
que se obtuvo el modelo batimétrico presentado en la Figura 56.
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Figura 56. Modelo de batimetria del lago O’Higgins obtenido con datos sismicos y de ecosonda en campafias de los afios 2004,
2005, 2015y 2017. Vp=1.470 m/s.

La profundidad maxima del modelo alcanza los 829 m, siendo notoria la gran incision central del
lago de entre 400 - 600 m en gran parte de su extensién. En torno a la Isla Chica las profundidades
disminuyen rapidamente, indicando la mayor altura del sustrato bajo el lago.
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6.1.4.2  Basamento acustico y espesor de sedimentos

El volumen de sedimentos se calculé como la diferencia entre el fondo del lago y el basamento
acustico, en cada linea sismica. En las zonas donde el limite no era del todo claro se utilizaron
criterios geologicos en base al resto de las lineas sismica para tener una aproximacion minima del
espesor de sedimentos depositados recientemente.

Posteriormente se interpolé a 20 m de resolucion con la herramienta Topo to raster de Arcmap,
usando el borde del lago con roca expuesta como condicion de borde (profundidad 0 m). EI modelo
de interpolacion del basamento acustico se muestra en la Figura 57.
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Figura 57. Profundidad de sedimentos en el lago O'Higgins, isolineas cada 200 ms. Profundidad en TWTT=Two-way travel time.

Dado que las lineas sismicas cubren una porcion menor que el set de datos batimétricos, solo se
presenta el area cubierta por lineas sismicas.

La profundidad méxima del modelo de basamento acustico es de 1215 ms y corresponde con la
zona de mayor profundidad del fondo del lago.

Para obtener el espesor de sedimentos, se realizo la resta algebraica entre el modelo de basamento
acustico en (Figura 57) y el batimétrico (Figura 56) en unidades de TWTT (conversion usando
velocidad del sonido en agua de 1.470 m/s), con la condicién basamento acustico — batimetria > 0.
El resultado de esta resta equivale al espesor de sedimentos para cada celda en TWTT, por lo que
luego se realiz6 la conversion a metros usando una velocidad del sonido en sedimentos
glaciolacustres de entre 1.500 y 1.700 m/s (Fernandez et al., 2011).

El modelo de espesor de sedimentos se muestra en la Figura 58. EI maximo espesor obtenido es de
184 m con una velocidad de sedimentos promedio en sedimentos de 1600 m/s. La presencia de
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grandes espacios sin datos se debe a la baja densidad de lineas sismicas, lo que no permite una
interpolacion que se ajuste de mejor manera al modelo batimétrico.
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Figura 58. Modelo de espesor de sedimentos del lago O'Higgins usando velocidad del sonido en sedimentos de 1600 m/s. Se
muestran isopacas cada 25m de espesor de sedimentos.

Al realizar la suma de profundidades del modelo batimétrico y el espesor de sedimentos, se obtiene
la profundidad aproximada en metros del basamento acustico en el lago O’Higgins (Figura 59).

85



73°10'W 73°5'W 73°0'W

4585000

48°54'S

Profundidad del
basamento (m)
0
100

200

4580000

300

400

500

600

700

800

48°57'S

- 0,75
635000 640000 645000

Figura 59. Profundidad aproximada del basamento acustico en el lago O’Higgins, utilizando Vp = 1470 m/s para el aguay Vp =
1600 m/s para los sedimentos.

6.1.4.3 Tasa de erosion

El volumen total de sedimentos calculados en el lago es (6,9 + 0,4) x 108 m3. Utilizando una
densidad de sedimentos de entre 1.600 y 1.800 kg/m?® (Fernandez et al., 2011) se obtiene una masa
de roca seca de (1,2 + 0,14) x 10*? kg y asumiendo una densidad promedio del basamento rocoso
de 2.700 kg/m? se calcula un volumen de roca seca de (4,3 + 0,5) x 108 m2.

Usando la Ecuacion 2, la tasa de erosion del GO se calcula usando un tamafio de cuenca de 881 +
4,5 km? y rango temporal de 55 * 1 afios, dado que el modelo de espesor de sedimentos cubre,
parcialmente, la zona en la que se encontraba el glaciar entre 1960 y 2015.

Con lo anterior, obtiene una tasa de erosion promedio para la cuenca del de GO (E) de 9,0 + 1,3
mm/a y un flujo volumétrico de sedimentos (F,) de (1,2 = 0,1) x 10" m%a entre los afios 1960 y
2015.
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6.2 Glaciar Viedma (GV)
6.2.1 Posicion del frente y retroceso

Para reconstruir la dindmica reciente del GU se recopild informacién disponible entre los afios
1916 y 2020, la cual se divide en 39 imagenes satelitales, 1 ortofotografia, 1 fotografia oblicuay 1
datos provenientes de otros autores, en total, se incluye la informacion de 37 afios diferentes. En la
Tabla 5 se muestra el detalle de la base de datos.

Tabla 5. Base de datos de imagenes usadas en la reconstruccion del frente del glaciar Viedma entre 1916 y 2020.

N° Fecha (Afio/Mes/Dia) Dataset/Fuente Tipo Resolucién (m/px)
1 27-02-2020 Sentinel-2 Imagen Satelital 10
2 19-03-2019 Sentinel-2 Imagen Satelital 10
3 27-03-2018 Sentinel-2 Imagen Satelital 10
4 24-03-2017 Landsat 8 Imagen Satelital 30
5 21-03-2016 Landsat 8 Imagen Satelital 30
6 04-04-2015 Landsat 8 Imagen Satelital 30
7 01-04-2014 Landsat 8 Imagen Satelital 30
8 12-02-2014 Landsat 8 Imagen Satelital 30
9 22-04-2013 Landsat 7 Imagen Satelital 30
10 12-03-2013 Landsat 7 Imagen Satelital 30
11 14-01-2012 Landsat 7 Imagen Satelital 30
12 03-04-2012 Landsat 7 Imagen Satelital 30
13 20-02-2011 Landsat 5 Imagen Satelital 30
14 29-03-2010 Landsat 7 Imagen Satelital 30
15 13-05-2009 Landsat 7 Imagen Satelital 30
16 12-02-2008 Landsat 5 Imagen Satelital 30
17 24-04-2008 Landsat 7 Imagen Satelital 30
18 05-03-2007 Landsat 7 Imagen Satelital 30
19 25-02-2007 Landsat 5 Imagen Satelital 30
20 22-02-2006 Landsat 5 Imagen Satelital 30
21 31-03-2005 Landsat 7 Imagen Satelital 30
22 23-03-2005 Landsat 5 Imagen Satelital 30
23 12-03-2004 Landsat 7 Imagen Satelital 30
24 10-03-2003 Landsat 7 Imagen Satelital 30
25 31-03-2002 Landsat 5 Imagen Satelital 30
26 19-01-2002 Landsat 7 Imagen Satelital 30
27 20-03-2001 Landsat 7 Imagen Satelital 30
28 12-03-2001 Landsat 5 Imagen Satelital 30
29 07-07-2000 Landsat 7 Imagen Satelital 30
30 02-04-2000 Landsat 7 Imagen Satelital 30
31 23-03-1999 Landsat 5 Imagen Satelital 30
32 20-03-1998 Landsat 5 Imagen Satelital 30
33 13-02-1997 Landsat 5 Imagen Satelital 30
34 05-04-1985 Landsat 5 Imagen Satelital 60
35 07-10-1984 Landsat 5 Imagen Satelital 60
36 20-03-1979 Declass-2 Ortofotografia 12
37 08-03-1979 Landsat 3 Imagen Satelital 60
38 25-02-1976 Landsat 3 Imagen Satelital 60
39 10-10-1966 Declass-1 - USGS Imagen Satelital 4
40 29-10-1963 Declass-1 - USGS Imagen Satelital 100
41 1945 USAF - Trimetrogon Fotografia Oblicua -
42 1916 Kaélliker et al. (1917) Mapa -

La base de datos recopilada muestra continuidad anual entre 1997 y 2020, presentando un gap de
doce afios entre 1985 y 1997. Entre 1985 y 1963 las imagenes escasean, encontrandose solo 6 de
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ellas. Los primeros afios con informacién se remontan a 1916 (observaciones de Kolliker et al.
1917) y 1945 con las fotografias aéreas tomadas por la USAF. A partir de la informacidn anterior,
se delimito el frente del GV para cada afio recopilado (Figura 60).
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Figura 60. Posicion del Glaciar Viedma en el periodo 1916-2019. Fondo: imagen Sentinel-2 del 20 de febrero de 2020.

Se observa que el GV presenta un retroceso entre su frente actual y la posicion al afio 1916 de 4,6
km en linea recta. Sin embargo, este retroceso no ha sido constante a través del tiempo, pues se ha
visto notoriamente incrementado desde el 2011 a la fecha.

Entre el 1916 y 2011, el glaciar muestra un comportamiento relativamente estable, con un
desplazamiento de su frente de solo 2,2 km. Durante este periodo, la tendencia general del glaciar
es al retroceso lento, a pesar de encontrarse periodos muy estables como el 1963-1985 donde el
glaciar se mantiene practicamente en el mismo lugar, asi como también hay algunos avances como
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el ocurrido el afio entre 1998 y 1999, cuando el glaciar se expande rapidamente 100 a 200 m para
luego perder dicha area al afio siguiente.

El retroceso del glaciar Viedma también se puede apreciar en la parte sur, zona en que el glaciar
ocupd parte de laguna Viedma y dos lagunas menores. Asi mismo, es notorio el adelgazamiento de
hielo de varios cientos de metros en los bordes del glaciar.

A partir de la Figura 60, se calcula la tasa de retroceso anual promedio para el glaciar Viedma,
utilizando los tres métodos: M1) variacion de superficie en el frente glaciar, M2) variacion de
longitud de la linea central del canal y M3) variacion lineal normalizada por el ancho. En la Tabla
6 se muestran los resultados obtenidos para el periodo 1916-2020, notar que la tasa de retroceso
anual para el afio X se calcula entre el verano del afio X y X-1.

Tabla 6. Tasa de retroceso (valores positivos) anual promedio para el glaciar Viedma en el periodo 1916 - 2020 usando los tres

métodos.
Periodo/Afio 1. A Area (m%a) 2. A Linea Central 3. A Lineal

(m/a) normalizada (m/a)

1916-1945 36488 7 10
1946-1963 29360 5 10
1964-1966 64628 59 26
1967-1976 18568 -12 11
1977-1979 37058 11 21
1980-1984 29523 -11 16
1985 51658 90 28
1986-1997 36154 54 34
1998 163200 149 139

1999 -235278 -87 -156

2000 433925 217 295

2001 40087 39 27

2002 50381 57 36

2003 -35083 -64 -26

2004 20655 25 15

2005 140606 179 105

2006 68150 86 50

2007 7334 2 5

2008 251128 263 186

2009 88413 50 60

2010 855 -27 1

2011 54694 57 38

2012 201194 213 139

2013 410594 322 282

2014 101335 -5 61

2015 145662 156 88

2016 923694 487 550

2017 442672 302 273

2018 573132 371 344

2019 586332 223 339

2020 390790 271 223

Con los datos de la Tabla 6 se construye el grafico de la Figura 61.
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El retroceso anual promedio del GV para el periodo 1916-2020 es de 72.450 m?a (M1) de
superficie y 42 m/a (M2 y M3) lineales. Ademas, el retroceso acumulado en el mismo periodo es
de 7,53 km? (M1), 4.328 m (M2) y 4.316 m (M3) respectivamente.

El afio de maximo retroceso es 2016, cuando el GV pierde 923.694 m? de superficie en su frente,
equivalente a 487 m (M2) y 550 m (M3) de retroceso lineal. Por otra parte, el mayor avance anual
se produce el afio 1999 con una superficie 235.278 m? mayor al afio 1998, lo que representa 87 m
(M2) y 155 m (M3) de avance anual.
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Figura 61. Tasa de retroceso lineal (arriba) y por superficie (abajo) del glaciar Viedma, durante el periodo 1916 - 2020.
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6.2.2 Cuenca de drenaje

A continuacion, se muestra la delimitacion de la cuenca de drenaje del glaciar Viedma para el afio
2020, obtenida a partir del modelo de elevacion y las herramientas de Spatial Analyst de ArcGIS.
Ademaés, se determiné el area cubierta de hielo en la cuenca utilizando iméagenes satelitales
actuales.
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Figura 62. A) Mapa de orientacion de superficies y cuenca de drenaje determinada para el glaciar Viedma. B) Area cubierta de
hielo en la cuenca de drenaje. El limite corresponde al afio 2020.

La delimitacién de la cuenca no presentdé mayores dificultades, salvo por la zona entre el glaciar

O’Higgins y Chico. El &rea de la cuenca de drenaje obtenido para el afio 2020 es de 1096,1 £ 5,5

km?, mientras que la cobertura de hielo alcanza un total de 908 km?, lo equivale al 82,9% de la

cuenca de drenaje.

6.2.3 Perfiles sismicos

A continuacion, se presentan los principales resultados del estudio sismico en el lago Viedma,
presentandose la geometria de las lineas sismicas, las facies simicas que se reconocen en el registro,
la descripcion de lineas sismicas representativas y por ultimo se muestran los modelos de
batimetria, basamento acustico y espesor de sedimentos obtenidos para determinar la tasa de
erosion.

La adquisicion de datos sismicos frente al GV se realiz6 entre el 10 y 18 de mayo de 2015 por el
equipo del CECs, y suman un total de 77,9 km. Gran parte de los registros presentd una muy buena

92



calidad, siendo las lineas cercanas al frente glaciar las que presentaron menor relacién sefial/ruido
y presencia de artefactos, por lo que fueron desechadas selectivamente.

Para mejorar y facilitar la interpretacion, se crearon mosaicos de diferentes lineas sismicas con el
fin de producir lineas de mayor rectitud y utilidad. Ademas, se escogieron 12 de estas lineas para
ser interpretadas en detalle en funcion de sus facies sismicas

La distribucion de las lineas analizadas en este trabajo se muestra en la Figura 63.
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Figura 63. Lineas sismicas en el lago Viedma analizadas en este trabajo. En color amarillo y celeste se muestran las lineas con
interpretacion de detalle. En color negro se muestran las lineas adicionales usadas para limitar la batimetria y espesor de
sedimentos. Imagen de fondo: Sentinel-2 del 20 de febrero de 2020.

6.2.3.1 Facies sismicas

Se determinaron 7 facies sismicas en los perfiles del Lago O’Higgins, caracterizadas por la
disposicion de los reflectores y geometria de sus bordes. El detalle se presenta en la Tabla 7.

Tabla 7. Facies sismicas presentes en perfiles sismicos del lago Viedma. Se muestra un ejemplo de visualizacion en perfil
procesado sin migrar y migrado

Ejemplo sismico

Facies (no migrado)

Descripcion
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If
B &l Reflectores de baja amplitud, sin coherencia ni continuidad. En superficie puede presentar
Basamento = reflectores hiperbélicos externos de gran longitud (>300 m) y alta amplitud.
aclstico | fid No hay penetracion acUstica debido a la dureza del sustrato o baja potencia de la sefial.
Sh l Reflectores continuos, con estratificacion paralela a subparalela. Alta amplitud en superficie
o seguida de reflectores de amplitud media. Se encuentran rellenando cuencas, con disposicion
Estratificado en onlap en ambos limites laterales. Puede presentar pequefias hipérbolas entre las
horizontal laminaciones.
G Reflectores continuos a semicontinuos, con estratificacion subparalela débil en al alto &ngulo
Estratificado en con mayor o menor grado caético internamente. Las laminaciones progradan hacia las zonas
pendiente profundas. Amplitud variable. Forma cuerpos alargados sobre las laderas.
Reflectores semicontinuos con estratificacion paralela concordante. Alta amplitud en
Sc superficie seguida de reflectores de amplitud media a baja. A diferencia de la facies Sh, se
Estratificado [ presenta en onlap solo en uno de sus laterales, mientras que en el otro extremo se asocia en
concordante | continuidad lateral con cuerpos de facies MB. Forma mantos tabulares de hasta 170 ms de
30 m— espesor, presentando transparencia hacia la base.
S Reflectores semicontinuos con estratificacion subparalela progradante de alto angulo y
p amplitud media, en toplap con una discordancia que lo separa de facies més superficiales. Se
Estratificado dispone en cuerpos de gran espesor (hasta 200 ms) sobre el basamento acUstico, en una
progradante transicion gradual posiblemente por pérdida de potencia.
Reflectores con una débil laminacién y amplitud alta en superficie pero media a baja
MB internamente. En perfil forma un monticulo de gran espesor y longitud, y en planta se observa
Banco ; : un cuerpo alargado de algunos kildmetros de longitud. Internamente la estratificacion puede
morrénico _lL : HnE tener diversas orientaciones separadas por discordancias y estructuras. Puede presentar
:iﬁ{') crr— continuidad lateral con facies Sc y pequefias hipérbolas en su superficie.
1 Reflectores con débil laminacion concordante en superficie y estructura interna cadtica.
F C:«, Amplitud alta en superficie y baja internamente. Forma cuerpos en forma de monticulos
Abanico b= menores a 100 ms, acotados tanto en perfil como en planta. Puede presentar pequefas
| hipérbolas.
Reflectores semicontinuos con laminacidn paralela, los cuales se intercalan montandose entre
M si. Se encuentran generalmente en pendiente y se vuelven mas cadticos y transparentes en
Montado profundidad. En perfil forma cuerpos alargados de 50 — 100 ms de espesor que sobreyacen
=g las facies Sp por contacto discordante.
200 m =—

Cabe destacar que, debido a la calidad variable de las lineas sismicas y la gran cantidad de artefactos produciendo
interferencia en la sefial de interés, no siempre fue posible identificar la facies sismica correspondiente.

6.2.3.2  Descripcion de perfiles sismicos

Los perfiles sismicos obtenidos frente al glaciar Viedma poseen una calidad variable segun su
ubicacion. Los perfiles ubicados en la parte proximal (posterior al limite del frente glaciar del afio
1960) presentan una relacion sefial/ruido regular, mientras que los distales muestran una buena
calidad. En ambos casos se logra reconocer reflectores a profundidades por sobre los 600 m. En la
parte proximal es comin la presencia de reflexiones laterales desde las paredes del canal e
hipérbolas de pendiente, lo que debe ser analizado con precaucién pues llevan facilmente a una
interpretacion errdnea por la dificultad de diferenciar reflexiones laterales de reflexiones genuinas.
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Para corregir la geometria de las pendientes se consideraron los perfiles migrados para delimitar el
fondo o bien, la delimitacion manual uniendo los &pex de las hipérbolas en la sismica sin migrar.
En la parte distal no fue necesaria la migracion.

Por otro lado, la superficie del basamento acustico fue dificil de delimitar, dado que la parte
proximal no se reconocié un reflector continuo y de alta amplitud, mientras que en la parte distal
la sefial perdia potencia gradualmente entre las reflexiones maltiples, generando una transicion
gradual y confusa en donde el basamento acustico no representa necesariamente el lecho rocoso.

A continuacién, se muestran los 12 perfiles representativos del lago Viedma, con la profundidad
expresada en TWTT (two-way travel time). Notar que la velocidad del sonido difiere en diferentes
tipos de medio, por lo que la vertical no tiene una escala en metros que sea constante. En cada perfil
se muestra donde cruzan otras lineas para el control de la interpretacion (marcas azules en la parte
superior), un esquema de angulos en funcién de la exageracion vertical aproximada (VE), un mapa
de ubicacion del perfil dentro del lago y un bote en la parte superior que indica el sentido de marcha
en la adquisicion de datos.
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Figura 64. Perfil sismico GV_A. A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcion de facies sismicas y geometria del fondo.

El perfil GV_A (Figura 64) muestra un corte parcial en forma transversal al canal y se ubica a 300
— 500 m del frente glaciar en su posicién del afio 2015. Se aprecia gran cantidad de hipérbolas de
pendiente y una incision con el fondo del lago cercano a los ~770 ms (566 m), siendo esta la mayor
profundidad medida.

Se identifica un relleno en el fondo del canal de uno 100 ms de espesor aproximadamente, sin
existir una delimitacion clara con el basamento acustico. Tampoco se reconoce la facies del relleno,
debido a la mala resolucion e interferencia de hipérbolas, sin embargo se advierten algunos
reflectores horizontales. Hacia el NW del perfil no se reconoce la ladera, solo el rebote incompleto
(sin apex) de las hipérbolas de pendiente, no obstante, dado que el perfil esta a ~250 m del borde
del lago se advierte una pendiente minima de 50 -55° de esta ladera hasta la superficie del lago.
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Figura 65. Perfil sismico GV_B. A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcion de facies sismicas y geometria del fondo.

El perfil GV_B (Figura 65) muestra un corte transversal del canal con una incisién cercana a los
600 ms de profundidad, confinada por laderas definidas por hipérbolas de pendiente, sin
delimitacién clara con el basamento acustico. En direccibn NW se observa un alta pendiente del
talud, cercana a los 70° con un cuerpo lenticular en su parte superior. En el talud SE en tanto, se
distingue un cuerpo alargado dificil de definir por la interferencia de hipérbolas, no obstante,
presenta algunas laminaciones en angulo asociadas a la facies G.
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Figura 66. Perfil sismico GV_C. A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcion de facies sismicas y geometria del fondo.
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El perfil GV_C (Figura 66) muestra un corte transversal al flujo del glaciar con una incision central
marcada por un fuerte reflector subhorizontal en torno a los 350 ms de profundidad, definido como
el fondo lacustre, el cual limita el relleno del canal de unos 60 ms de espesor, del cual no se
distingue su facies por la cantidad de hipérbolas. El canal central se encuentra cubierto por
hipérbolas de pendiente, las que en el talud NW indican una alta pendiente, cercana a los 70°. Sobre
ambas laderas se identifican reflectores sedimentarios, en el sector NW se delimitan cuerpos en
forma de hummocks con numerosos rebotes hiperbdlicos, asociados a faces M. El lado SE del perfil
muestra cuerpos alargados de facies M y G, con un espesor minimo de 20 ms y de los cuales no se

reconoce el limite con el basamento acustico.
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Figura 67. Perfil sismico GV_D. A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcion de facies sismicas y geometria del fondo.

El perfil GV_D (Figura 67) presenta un corte en sentido norte sur, oblicuo al flujo del glaciar. Se
observa que, a diferencia de los perfiles anteriores, existe una profundidad del lago menor a 200
ms a lo largo de todo el perfil. EI limite con el basamento acustico solo es posible seguirlo en la
mitad norte, dado que hacia el sur la interferencia con el primer reflector maltiple y la baja potencia
de la sefial dificultan su identificacion.

En profundidad se identifica un cuerpo con débil laminacion en angulo, asociado a facies Sp, sobre
el cual hay serie de cuerpos lenticulares cabalgados denominados BM-3. Sobreyace a esta unidad
un cuerpo masivo laminado débilmente, de techo plano con reflectores horizontales en onlap hacia
el norte, y en continuidad con un cuerpo en forma de monte hacia el sur, por lo que se define como

faces Sc, la cual hacia el sur grada lateralmente a facies MB formando el monticulo MB-6.

99



Sobre la ladera norte se observa una serie de cuerpos alargados progradando hacia el fondo del lago
compuestos por facies laminadas G con mayor o menor grado de continuidad, y que parecen
formarse sin y post sedimentacion de la facies Sc.
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Figura 68. Perfil sismico GV_E. A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcidn de facies sismicas y geometria del fondo.

El perfil GV_E (Figura 68) es un corte en sentido SW-NE y a lo largo de él no se reconoce con
claridad la transicion al basamento acustico, probablemente por pérdida de potencia. En la parte
basal se reconocen dos cuerpos en forma de monticulos, BM-1 (en continuidad con perfil GV_D)
y BM-3, sin poder determinarse la relacion de contacto entre ellos. Al norte, BM-1 parece subyacer
al cuerpo BM-2 con algo de facies Sp en el contacto. Sobre esta secuencia existe un cuerpo
laminado de facies Sc de hasta 200 ms de espesor, en continuidad con el monticulo MB-6. Sobre
MB-6 y hacia el SW se encuentran cuerpos alargados de facies Gy D.
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Figura 69. Perfil sismico GV_F. A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcion de facies sismicas y geometria del fondo.

El perfil GV_F (Figura 69) es una seccion en sentido SW-NE que parte en el afloramiento rocoso
de la Peninsula Viedma y termina en la morrena principal. En la parte basal se observa el cuerpo
BM-1 sobreyaciendo al basamento acustico en un contacto difuso, en contacto lateral a BM-1 se
encuentran aparentemente sobreyaciendo BM-2 y BM-3, los que a su vez estan bajo un cuerpo
laminado de facies Sc, el cual en su limite SW termina abruptamente, indicando posible colapso.

Hacia el SW del perfil se observan una serie de monticulos de los cuales BM-5 y BM-6 tienen
forma alargada y continuidad lateral en planta, mientas que F-1 y F-2 son cuerpos regulares
acotados.
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Figura 70. Perfil sismico GV_G. A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcion de facies sismicas y geometria del fondo.

El perfil GV_G (Figura 70) es una seccion en sentido SW-NE que parte en el afloramiento rocoso
de la Peninsula Viedma y termina en la morrena principal.

En la base se encuentra un cuerpo monticular BM-1 en contacto lateral con facies Sp al NEy M al
SW, de las cuales no se reconoce la relacion de contacto con BM-1. Hacia el NE, el cuerpo BM-2
presenta poca penetracion en su ladera, definiéndose solo facies G de forma superficial. Hacia la
parte central y sobre BM-1 se encuentra un segundo monticulo denominado BM-4 que limita dos
cuerpos de facies laminadas Sc de distinta altura y tamario. EI mayor de ellos, se encuentra en
contacto lateral hacia el SW de BM-4 y presenta dos pequefias estructuras normales, junto con una
terminacion en onlap sobre monticulos de muy baja penetracion acustica, sobre los que se distingue
una cubierta de facies M.
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El perfil GV_H (Figura 71) es una seccion en sentido SW-NE que parte en el afloramiento rocoso
de la Peninsula Viedma y termina en la morrena principal.

Hacia el SW se observa un talud de nula penetracidn acustica y altamente hiperbolico que se pierde
en profundidad al llegar al primer reflector multiple, y que coincide con la expresion en superficie
de la Peninsula Viedma. Sobre este rasgo, se identifica BM-1 sobreyaciendo al basamento acustico
de forma gradual, y en contacto lateral con BM-1*, el cual aparentemente lo sobreyace.

Hacia el NE aparece la facies Sp la cual grada lateralmente a la morfologia BM-2, de techo plano,y
con poca penetracion acustica, que delimita pronunciadas laderas con reflectores que indican la
facies G. Existe un notorio promontorio en la facies Sp, llamado BM-1**, sin embargo, no se
reconoce mayormente su estructura ni continuidad espacial para considerarlo parte de la facies MB.

En la parte central, un gran cuerpo alargado de facies M con zonas transparentes se deposita sobre
BM-2 y BM-1*, cayendo en downlap sobre este ultimo. Finalmente, un cuerpo sobre BM-1,
denominado BM-4, limita dos &reas de reflectores laminados de facies Sc, con un leve desnivel
entre ambas.

En cuanto al perfil GV_I (Figura 72), este representa un recorrido que rodea la Peninsula Viedma
desde el centro de canal proximal hacia el este, presentando un amplio rango topogréfico, con una
profundidad cercana a los 800 ms (588 m) en la incision cerca al glaciar, similar a lo obtenido en
el perfil GV_A, aunque con peor calidad de la sefial. La topografia aumenta rapidamente llegando
a profundidades de menos a 100 ms.

Hacia el este la arquitectura sismica es similar a los perfiles previos, con un cuerpo monticular
denominado BM-1, con dos crestas superiores, el cual se encuentra sobre el basamento acustico en
un contacto difuso. Hacia el este, BM-1 se encuentra en contacto difuso con un cuerpo de baja
penetracion y con marcadas hipérbolas y rebotes en su superficie, el cual divide dos zonas de
reflectores Sc en onlap, y con continuidad en altura, por lo que se presume que existe un bypass
(conexidn fuera de plano) entre estos cuerpos. Es relevante notar que la region de facies Sc del
limite este del perfil presenta espesores cercanos a los 400 ms (320 m con V,=1.600 m/s) lo cual
es el mayor espesor medido en este estudio.

Sobre BM-1, se encuentra BM-2 (en continuidad con los otros perfiles) y sobreyaciendo a este caen
reflectores laminados de facies G, junto con reflectores marcados y profundos con baja resolucién
en profundidad hasta llegar el basamento acustico. Las facies G que caen de BM-2, colindan con
BM-3 sin distinguirse su relacion de contacto.

Depositado sobre BM-3 se encuentra otro cuerpo laminado de facies Sc pero con una altura
levemente mayor, en onlap sobre BM-2 y BM-5, el cual es un cuerpo con marcado carécter
hiperbdlico con algunos reflectores M en superficie. Entre BM-5y BM-6 existe una brusca incision
rellena con facies Sh, en onlap con ambas paredes del canal.
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Figura 71. Perfil sismico GV_H. A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcion de facies sismicas y geometria del fondo.
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105

dA u0d (w) pepipunjoid

S/WOLY1

SAW (L] = dA u0d (w) pepipunjoi



En cuanto a los perfiles GV_Jy GV_K (Figura 73 y Figura 74), estos presentan un recorrido desde
el centro del canal proximal hacia el este del lago Viedma, teniendo recorridos aproximadamente
paralelos, por lo que muestran una arquitectura similar aunque en diferentes proporciones.

El perfil GV_J muestra gran cantidad de ruido y reflexiones laterales que no permiten identificar
con claridad las facies sismicas y la geometria del fondo, sin embargo, para esto tltimo los perfiles
transversales otorgan puntos de control para, al menos, delimitar el fondo.

Al igual que en el resto de los perfiles, la morfologia BM-1 ocupa la posicion inferior sobre el
basamento acustico, en un contacto difuso. En su parte inferior, BM-1 grada lateralmente a
reflectores subparalelos aparentemente de facies Sc. Hacia el este, de BM-1, se encuentran una
serie de reflectores progradantes con limite superior truncado, que forman la base de BM-2, el cual
grada lateralmente hacia el este a facies Sc. Este cuerpo laminado presenta mucha discontinuidad
y mayor grado de desorden interno, pero se mantuvo su definicion de facies por la concordancia
lateral con otros perfiles.

Sobre BM-2 y hacia el oeste, hay un cuerpo en forma de monticulo que le da aspecto de doble
cresta a BM-2, sin embargo, es un cuerpo restringido espacialmente y sin continuidad en otros
perfiles, por lo que fue definido como F-0. Este se encuentra sobreyaciendo a una capa transparente
que flanguea toda la arista oeste de BM-2, estando en contacto al oeste con un cuerpo alargado de
facies M denominado D-1.

En la parte central del perfil, se encuentra BM-4 emplazado sobre BM-1, dividiendo dos sectores
de facies G de diferente altura, sobre los que el contacto lateral parece ser continuo.

En la porcion proximal se ubican una serie de monticulos, siendo F-1 un cuerpo limitado
espacialmente, y observado también en el perfil GV_F, mientras que BM-5 y BM-6 son pequefios
monticulos unidos espacialmente por reflectores subhorizontales de facies Sc. Finalmente, una
masa alargada de facies M sobreyace a BM-6.

El perfil GV_K (Figura 74) a diferencia del resto, posee una seccién NE que va mas alla de la
morrena principal.
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Figura 73. Perfil sismico GV_J. A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcién de facies sismicas y geometria del fondo.
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6.2.4 Productos sismicos calculados
6.2.4.1 Batimetria

Utilizando la delimitacion del fondo lacustre en los perfiles sismicos, se realiza la interpolacion
dentro del lago Viedma usando la herramienta Topo to raster de ArcMap para obtener el modelo
batimétrico.
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Figura 75. Modelo de batimetria del lago Viedma, obtenido con datos sismicos de este estudio. Vp=1.470 m/s.

Usando Vp=1.470 m/s para el agua, la profundidad maxima del modelo es de 600 m en la parte
proximal del lago, en el que se distingue una gran subcuenca de entre 500 — 600 m de profundidad.

6.2.4.2  Basamento acustico y espesor de sedimentos

Para obtener el espesor de sedimentos recientes, se delimito la superficie del basamento acustico
ylo primera discordancia en los perfiles que indique la depositacion reciente, generando la
superficie que se muestra en la Figura 76.
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Figura 76. Profundidad de sedimentos en el lago Viedma, isolineas cada 200 ms. Profundidad en TWTT=Two-way travel time.

Para obtener el espesor de sedimentos, se realizo la resta algebraica entre el modelo de profundidad
de sedimentos (Figura 77) y el batimétrico (Figura 76) en unidades de TWTT (conversion usando
velocidad del sonido en agua de 1.470 m/s), con la condicién profundidad de sedimentos —
batimetria > 0. El resultado de esta resta equivale al espesor de sedimentos para cada celda en
TWTT, por lo que luego se realizd la conversién a metros usando una velocidad del sonido en
sedimentos glaciolacustres de entre 1.600 m/s. El resultado de este modelo se muestra en la Figura
77.

El maximo espesor de sedimentos obtenidos es de 71 m en la subcuenca proximal.
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Figura 77. Modelo de espesor de sedimentos recientes del lago Viedma usando velocidad del sonido en sedimentos de 1.600 m/s.
Se muestran isdpacas cada 25m de espesor de sedimentos.

Al realizar la suma de profundidades del modelo batimétrico y el espesor de sedimentos, se obtiene
la profundidad aproximada en metros del basamento acustico en el lago Viedma (Figura 78).
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Figura 78. Profundidad aproximada del basamento acustico en el lago Viedma, utilizando Vp = 1470 m/s para el agua 'y Vp =
1600 m/s para los sedimentos.

6.2.4.3 Tasa de erosion

El volumen total de sedimentos calculados en el lago es (5,7 + 0,4) x 10" m3. Utilizando una
densidad de sedimentos de entre 1.600 y 1.800 kg/m?® (Fernandez et al., 2011) se obtiene una masa
de roca seca de (9,7 + 1,2) x 10*° kg y asumiendo una densidad promedio del basamento rocoso de
2.700 kg/m? se calcula un volumen de roca seca de (3,6 + 0,4) x 10’ m®.

Usando la Ecuacion 2, la tasa de erosion del GV se calcula usando un tamafio de cuenca de 1096,1
+5,5 km? y rango temporal de 125 + 10 afios, dado que el modelo de espesor de sedimentos cubre,
parcialmente, la zona en la que se encontraba el glaciar entre 1870 a 1900 y 2015.

Con lo anterior, obtiene una tasa de erosion promedio para la cuenca del de GV (E) de 0,27 + 0,05
mm/a y un flujo volumétrico de sedimentos (F;) de (4,5 + 0,8) x 10° m®a entre los afios 1880 a
1900 y 2015.
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6.3 Glaciar Upsala (GU)

6.3.1 Posicidn del frente y retroceso

Para reconstruir la dindmica reciente del GU se recopil6 informacion comprendida entre los afios
1760 y 2020, la cual se divide en 36 imagenes satelitales, 1 ortofotografia, 1 fotografia oblicuay 4
datos provenientes de otros autores, en total, se representan 38 afios diferentes. En la Tabla 8 se
muestra el detalle de la base de datos.

Tabla 8. Base de datos de imagenes usadas en la reconstruccion del frente del glaciar Upsala entre 1760 y 2020.

N° Fecha (Afio/Mes/Dia) Dataset/Fuente Tipo Resolucién
(m/px)
1 27-02-2020 Sentinel-2 Imagen Satelital 10
2 14-03-2019 Sentinel-2 Imagen Satelital 10
3 27-03-2018 Sentinel-2 Imagen Satelital 10
4 22-02-2017 Sentinel-2 Imagen Satelital 10
5 21-03-2016 Landsat 8 Imagen Satelital 30
6 04-04-2015 Landsat 8 Imagen Satelital 30
7 12-02-2014 Landsat 8 Imagen Satelital 30
8 22-04-2013 Landsat 7 Imagen Satelital 30
9 14-01-2012 Landsat 7 Imagen Satelital 30
10 20-02-2011 Landsat 5 Imagen Satelital 30
11 29-03-2010 Landsat 7 Imagen Satelital 30
12 13-05-2009 Landsat 7 Imagen Satelital 30
13 12-02-2008 Landsat 5 Imagen Satelital 30
14 05-03-2007 Landsat 7 Imagen Satelital 30
15 25-02-2007 Landsat 5 Imagen Satelital 30
16 22-02-2006 Landsat 5 Imagen Satelital 30
17 31-03-2005 Landsat 7 Imagen Satelital 30
18 21-04-2004 Landsat 5 Imagen Satelital 30
19 12-03-2004 Landsat 7 Imagen Satelital 30
20 10-03-2003 Landsat 7 Imagen Satelital 30
21 10-03-2003 Landsat 7 Imagen Satelital 30
22 31-03-2002 Landsat 5 Imagen Satelital 30
23 12-03-2001 Landsat 5 Imagen Satelital 30
24 07-07-2000 Landsat 7 Imagen Satelital 30
25 02-04-2000 Landsat 7 Imagen Satelital 30
26 23-03-1999 Landsat 5 Imagen Satelital 30
27 21-04-1998 Landsat 5 Imagen Satelital 30
28 28-01-1997 Landsat 5 Imagen Satelital 30
29 1993 Moragues et al. (2018) Recopilacion bibliografica -
30 25-07-1989 Landsat 4 Imagen Satelital 30
31 14-01-1986 Landsat 5 Imagen Satelital 30
32 27-01-1985 Landsat 5 Imagen Satelital 30
33 17-06-1984 Landsat 5 Imagen Satelital 30
34 20-03-1979 Declass-2 Ortofotografia
35 08-03-1979 Landsat 3 Imagen Satelital 12
36 25-02-1976 Landsat 2 Imagen Satelital 60
37 15-10-1965 Declass-1 Imagen Satelital 60
38 29-10-1963 Declass-1 Imagen Satelital 100
39 1945 USAF - Trimetrogon Fotografia Oblicua -
40 1914 Warren et al., 1995 Recopilacién bibliografica
41 1810 Warren et al., 1995 Recopilacién bibliogréafica
42 1760 Warren et al., 1995 Recopilacién bibliografica -
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La base de datos presenta continuidad anual entre los afios 1997 — 2020 y entre 1997 — 1945 la
disponibilidad de imagenes decrece notoriamente con solo 10 afios documentados en dicho
periodo.

Previo a 1945, se cuenta con la informacion recopilada por \Warren et al. (1995), proveniente de
fotografias antiguas y relatos de los primeros colonos en llegar a la zona. A partir de la informacion
anterior, se delimité el frente del GU para cada afio recopilado (Figura 79).

En primer orden, se observa un gran retroceso del GU, puesto que la ubicacion actual del frente
estd a ~17 km en linea recta de su posicién en el afio 1914 en el brazo Upsala del lago Argentino,
y a ~20 km de su posicion aproximada en 1760. Ademas, de la reduccién N-S, se observa una
notable disminucion del ancho, lo que, junto al retroceso, han originado algunos lagos y lagunas,
ademas de la canalizacion del glaciar al brazo Upsala, en donde se realiza la mayor parte del
calving.

Otra caracteristica evidente, y que lo diferencia del GO y GV es que no posee un frente recto
restringido por paredes laterales. En este caso, el frente se encuentra limitado al oeste por el glaciar
Cono y glaciar Bertacchi, mientras que, por el este, el glaciar se extiende apoyado en roca sobre
las planicies que antes ocupaba el glaciar.

En cuanto a la forma que presenta el frente del glaciar durante su retroceso, se destaca su borde
irregular, més alargado en las zonas con presencia de agua (brazo Upsala, brazo Cristina, lago
Guillermo y lago Pearson). La magnitud del retroceso es mayor en el brazo Upsala que en la
porcion este del GU.

En cuanto a la cinematica sobre el brazo Upsala, se observa que el afio 1760 el GU estaba apoyado
en la peninsula Onelli, con un amplio frente de 5,3 km de ancho. En los afios siguientes el glaciar
retrocedi6 disminuyendo su ancho a 3 km, el que se ha mantenido estable hasta la actualidad. En
el periodo entre 1810 y 1914, el frente se mantiene estable en su ubicacién en la boca del brazo
Upsala, pero retrocede al este de forma significativa.

Entre 1945 y 1979 se reconoce un periodo de estabilidad con muy lento retroceso. Durante este
periodo, el canal del brazo Upsala presenta una serie de islas que disminuyen el contacto efectivo
con lago. Otros periodos mas breves de estabilidad (retroceso lento) son entre 1998 y 2005, entre
2013 y 2020. Cabe destacar que, en febrero del afio 2013, ocurre un gran deslizamiento desde la
ladera oeste del lago Argentino a la altura de la Laguna Agassiz (\Winocur et al., 2015; Moragues
et al., 2019), denominado deslizamiento Agassiz, lo cual se evidencia en las imagenes satelitales
(Figura 125 en Anexo).

Al igual que en el GO y GV, se evidencia un claro adelgazamiento del glaciar en las paredes del
sector oeste, especialmente en la interseccion entre el glaciar Upsala y Cono.
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Figura 79. Posicion del glaciar Upsala en el periodo 1760-2019. Fondo: imagen Sentinel-2 del 27 de febrero de 2020.

A partir de la Figura 79, se calcula el retroceso o avance anual promedio para el glaciar Viedma,
utilizando los tres métodos: 1) variacion de area en el frente, 2) variacion de la linea central y 3)
variacion lineal normalizada por el ancho. En la Tabla 9 se muestran los resultados obtenidos para
el periodo 1960-2020.
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Tabla 9. Tasa de avance (-) y retroceso (+) anual promedio para el glaciar Upsala sobre el brazo Upsala del Lago Argentino en
el periodo 1760-2020.

Periodo/Afio A Area (m?) A Linea A Lineal

Central (m) normalizada (m)

1760-1810 325143 71 66
1811-1914 58841 6 15
1915-1945 530586 154 144
1946-1963 99111 19 24
1964-1965 47669 -9 12
1966-1976 208000 41 53
1977-1979 132919 61 33
1980-1984 1015671 356 266
1985 -3345 -58 -1

1986 297391 62 81
1987-1989 170340 85 48
1990-1993 962313 312 280
1994-1997 1454082 375 408
1998 3324162 897 1154

1999 275894 228 98

2000 550376 -14 189

2001 -27392 2 -10

2002 309840 278 114

2003 -301212 -393 -110

2004 789765 600 290

2005 790404 483 290

2006 267422 4 98

2007 -45525 13 -17

2008 143461 80 53

2009 3171660 983 1149

2010 3032384 1306 1058

2011 1231086 336 448

2012 30415 8 11

2013 1303420 593 507

2014 -111598 -111 -43

2015 335231 152 130

2016 191123 86 74

2017 -243256 98 -94

2018 544479 275 211

2019 44646 71 17

2020 271312 141 105

El retroceso anual promedio del GU en el brazo Upsala del Lago Argentino para el periodo 1760-
2020 es de 286.762 km?/a (1) de superficie, 80 m/a (2) y 79 m/a (3) lineales. Ademas, el retroceso
acumulado en el mismo periodo es de 74,82 km? (1), 20.822 m (2) y 20.453 m (3) respectivamente.

El afio de maximo retroceso es 1998, cuando el GU pierde 3,32 km? de superficie en su frente,
equivalente a 1.306 m (2) y 1.154 m (3) de retroceso lineal. Por otra parte, el mayor avance anual
se produce el afio 2003 con un area de 301.212 m?, lo que representa 393 m (2) y 110 m (3) de
avance anual.

A continuacion, se muestra el grafico con los datos de la Tabla 9.

116



1400
1200
1000
800
600
400
200

Tasa de retroceso (m/a)

-200
-400

3500000
3000000
2500000
2000000
1500000
1000000

500000

0

Tasa de retroceso (m?/a)

-500000

Tasa de retroceso lineal del glaciar Upsala (1900 - 2020)

—s—A Linea Central ——A Lineal normalizada

1900

1905
1910
1930
1935
1940
1945

1915
1920
1925

1950

1955

Afo

1960

1965

1970

1975

1980

1985

Tasa de retroceso por superficie del glaciar Upsala (1900 - 2020)

——A Superficie

1900

1905
1910
1915
1920
1925
1930
1935
1940
1945

Figura 80. Tasa de retroceso lineal (arriba) y por superficie (abajo) del glaciar Upsala, durante el periodo 1900 - 2020.
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6.3.2 Cuenca de drenaje

A continuacion, se muestra la delimitacion de la cuenca de drenaje del glaciar Upsala para el afio
2020, obtenida a partir del modelo de elevacion y las herramientas de Spatial Analyst de ArcGIS.
Ademaés, se determind el area cubierta de hielo en la cuenca utilizando imagenes satelitales
actuales.
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Figura 81. A) Mapa de orientacion de superficies y cuenca de drenaje determinada para el glaciar Upsala. B) Area cubierta de
hielo en la cuenca de drenaje.

Cabe destacar que, en base a los objetivos de este trabajo, se considero al glaciar Bertacchi como
parte de la cuenca de drenaje del glaciar Upsala, ya que ambos contribuyen a la erosion y
deposicion de sedimentos en el lago Argentino.

El area de la cuenca de drenaje obtenida para el afio 2020 es de 927,9 + 5,4 km?, mientras que la
cobertura de hielo alcanza un total de 789 km?, lo equivale al 85% de la cuenca de drenaje.

La delimitacion de esta cuenca no presenté mayores dificultades.

6.3.3 Perfiles sismicos

A continuacién, se presentan los principales resultados del estudio sismico en el lago Argentino,
presentandose la geometria de las lineas sismicas, las facies simicas que se reconocen en el registro,
la descripcion de lineas sismicas representativas y por ultimo se muestran los modelos de
batimetria, basamento acustico y espesor de sedimentos obtenidos para determinar la tasa de
erosion.
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La adquisicion de datos sismicos frente al GU se realiz6 entre el 20 y 22 de abril de 2016 por el
CECs, y suman un total de 49.108 m. Gran parte de los registros fue desechado por tener una
calidad insuficiente para permitir una correcta interpretacion. Se escogieron 3 lineas para ser
interpretadas en detalle en funcion de sus facies sismicas. La distribucion de las lineas analizadas
en este trabajo se muestra en la Figura 82.
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Figura 82. Lineas sismicas en el lago Argentinos analizadas en este trabajo. En color amarillo y celeste se muestran las lineas
longitudinales y transversales con interpretacion de detalle. En color negro se muestran las lineas adicionales usadas para
limitar la batimetria y espesor de sedimentos. Imagen de fondo: Sentinel-2 del 27 de febrero de 2020.

6.3.3.1 Facies sismicas

Tabla 10. Facies sismicas presentes en perfiles sismicos del Lago Viedma. Se muestra un ejemplo de visualizacion en perfil
procesado sin migrar y migrado

. Ejemplo sismico -
Facies Jemplo Descripcion
No migrado
B Reflectores de baja amplitud, sin continuidad, con un patrén ondulante sub-horizontal a
Basamento caético.
acustico
— 100 M —
Sh g - Reflectores continuos a semicontinuos, con laminacion paralela horizontal. Alta amplitud
Estratificado 2 en los 20 ms superficiales, pierden continuidad e intensidad en profundidad. Puede
horizontal | presentar pequefias hipérbolas entre las laminaciones.
—100 .11{-;-
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G £ Reflectores continuos a semi continuos, con estratificacion paralela a subparalela de alto
Estratificado en b angulo. Amplitud variable e irregular.
pendiente |
H Reflectores superficiales hiperb6licos de alta amplitud y baja longitud (~50 m). Se agrupan
en hummocks (monticulos) con valles pronunciados. Internamente muestran concordancia
Hummocky o transparencia.
W g Reflectores semi continuos a discontinuos de amplitud alta y media, en general con un
= p y g
Wavy 7| patrén ondulante, sub-horizontal a caético.
M S Reflectores semi continuos de amplitud variable, entrelazados montandose entre si.
Mounted ’l =
e | 00 177 e

Cabe destacar que, debido a la calidad variable de las lineas sismicas y la gran cantidad de artefactos produciendo
interferencia en la sefial de interés, no siempre fue posible identificar la facies sismica correspondiente.

6.3.3.2  Descripcién de perfiles sismicos

El perfil GU_A (Figura 83) es un corte longitudinal paralelo al flujo y a la morrena medial del
glaciar antes del retroceso y expansion del lago Argentino (Figura 126 en Anexo). Esta linea posee
pocas intersecciones de control y gran cantidad de rebotes laterales, ademas de baja resolucion en
general, lo que dificulta la limpieza del perfil para su descripcion.

El basamento acustico en este perfil presenta numerosas reflexiones laterales, en general de forma
hiperbdlica. El rasgo principal de este perfil es un monticulo denominado BM-1 de carécter catico
con débiles reflectores subhorizontales, el cual colinda con dos zonas planas de facies Sh'y de la
cual no se distingue su relacion de contacto con MB-1. Estas dos zonas Sh sobreyacen sobre facies
caoticas.

Hacia la parte sur no es posible observar el fondo por la cantidad de reflexiones laterales, sin
embargo, se infiere una morfologia monticular por dichas reflexiones. En esta zona hay reflectores
profundos cercanos a los 1200 ms los cuales parecen ser rebotes o reflectores no sedimentarios.
Finalmente, en el extremo sur hay un marcado set de reflectores planos, asociados a facies Sh.

El perfil GU_B (Figura 84) es un corte transversal del canal en la parte proximal al frente en su
posicion del afio 2016. Se evidencia una incision cercana a los 600 — 650 ms, con gran cantidad de
hipérbolas en su superficie. El centro del canal exhibe relleno difuso, con caracteristicas caoticas
en la parte basal sobre la cual existe un fino cuerpo de facies Sh. Cabe destacar que las hipérbolas
de este perfil pueden ser seguidas, localmente, a través del perfil GU_A.
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Figura 83. Perfil sismico GU_A. A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcion de facies sismicas y geometria del fondo.
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Figura 84. Perfil sismico GU_B.

A) Perfil filtrado sin migrar. B) Descripcion de facies sismicas y geometria del fondo.
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El perfil GU_C (Figura 85) es un corte semi circular del canal del lago Argentino y presenta una
muy mala resolucion en general, evidenciandose una profunda incision de uno los 900 ms de
profundidad, no obstante, numerosas hipérbolas dificultan la delimitacion del fondo y el contacto
con el basamento acustico es difuso en todo el perfil.

En la parte norte, el perfil muestra grandes variaciones de relieve, partiendo por la proyeccién del
escarpe de la remocion en masa del afio 2013 (Moragues et al., 2019), el registro muestra reflectores
montados de alta intensidad, siendo asociado a facies M, al igual que una protuberancia hacia el
sur. En la parte central, destacan pequefios monticulos altamente hiperbélicos asociados a facies

H.
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6.3.4 Productos sismicos calculados
6.3.4.1 Batimetria

La batimetria del frente al glaciar Upsala se determind con la interpretacion de los perfiles sismicos
(Figura 82), realizandose una interpolacion a 20 m de resolucion la herramienta Topo to raster de
ArcMap. El resultado se muestra en la Figura 86.
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Figura 86. Modelo de batimetria del Lago Argentino obtenido con datos sismicos. La profundidad méxima en las lineas sismica.
Vp=1.470 m/s.

6.3.4.2  Basamento acustico y espesor de sedimentos

Para calcular el espesor de sedimentos recientes, se delimitd el basamento acustico en los perfiles
sismicos como aproximacion de la profundidad de sedimentos y se realizé la interpolacién de los
datos, obteniéndose el modelo presentado en la Figura 87.
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Figura 87. Profundidad de sedimentos en el lago Argentino, isolineas cada 200 ms. Profundidad en TWTT=Two-way travel time.

Para obtener el espesor de sedimentos, se realizd la resta algebraica entre el modelo de basamento
acustico en (Figura 87) y el batimétrico (Figura 86) en unidades de TWTT (conversion usando
velocidad del sonido en agua de 1.470 m/s), con la condicién basamento acustico — batimetria > 0.
El resultado de esta resta equivale al espesor de sedimentos para cada celda en TWTT, por lo que
luego se realizd la conversién a metros usando una velocidad del sonido en sedimentos
glaciolacustres de entre 1.600 m/s.

El modelo de espesor de sedimentos se muestra en la Figura 88. EI maximo espesor obtenido es de
184 m con una velocidad de sedimentos promedio en sedimentos de 1600 m/s. La presencia de
grandes espacios sin datos se debe a la baja densidad de lineas sismicas, 1o que no permite una
interpolacion que se ajuste de mejor manera al modelo batimétrico.
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Figura 88. Modelo de espesor de sedimentos del lago Argentino usando velocidad del sonido en sedimentos de 1600 m/s. Se
muestran isdpacas cada 25m de espesor de sedimentos.

Al realizar la suma de profundidades del modelo batimétrico y el espesor de sedimentos, se obtiene
la profundidad aproximada en metros del basamento acustico en el lago Argentino (Figura 89).
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Figura 89. Profundidad aproximada del basamento acustico en el lago Argentino, utilizando Vp = 1470 m/s para el aguay Vp =
1600 m/s para los sedimentos.

6.3.43 Tasa de erosion

El volumen total de sedimentos calculados en el lago es (6,9 + 0,4) x 108 m3. Utilizando una
densidad de sedimentos de entre 1.600 y 1.800 kg/m?® (Fernandez et al., 2011) se obtiene una masa
de roca seca de (1,18 + 0,14) x 10*2 kg y asumiendo una densidad promedio del basamento rocoso
de 2.700 kg/m? se calcula un volumen de roca seca de (4,4 + 0,5) x 108 m2.

Usando la Ecuacion 2, la tasa de erosién promedio para la cuenca del GU se calcula usando un
tamario de cuenca de 927,9 + 5,5 km? y rango temporal de 34 + 2 afios, dado que el modelo de
espesor de sedimentos cubre, parcialmente, la zona en la que se encontraba el glaciar entre 1980 a
1983y 2015 a 2016.

Con lo anterior, obtiene una tasa de erosion promedio para la cuenca del de GU (E) de 14,1 + 2,5
mm/a y un flujo volumétrico de sedimentos (F,) de (2,1 + 0,3) x 10" m®/a entre el periodo de
estudio.
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7. DISCUSION

7.1 Aspectos generales
7.1.1 Posicién del frente y retroceso.

La base de datos de imégenes, fotografias, mapas y bibliografia recopilada en este trabajo permitio
realizar un mapeo detallado del frente glaciar, con una cobertura temporal de 124 afios para el
glaciar O’Higgins, 104 afios para el glaciar Viedma, y 260 afios para el glaciar Upsala. No obstante,
la continuidad de los registros es decreciente hacia el pasado, con gaps de informacion de hasta 74
afios en el caso del glaciar Upsala.

Lo anterior produce que existan lapsos de varias décadas donde no se conozca el comportamiento
de cada glaciar, siendo posible que en un periodo marcado como de retroceso promedio lento, sea
en realidad la expresion de un largo periodo de estabilidad y rapido retroceso, afectando las
interpretaciones que se puedan realizar sobre las tasas de retroceso y los factores que la controlan.
En consecuencia, se debe considerar la informacién mas reciente con un mayor grado de
confiabilidad que los resultados ligados a informacion més antigua.

En cuanto a los métodos de célculo de la tasa de retroceso; variacion de la linea central, variacion
lineal normalizada y variacion de superficie en el frente, se evidencia una buena correlacion general
de los tres métodos cada glaciar, detectando de forma conjunta las fases de estabilidad, retroceso o
avance. Sin embargo, entre los dos métodos lineales existen diferencias en la magnitud de los
avances o retrocesos detectados, pudiendo existir diferencias de hasta cientos de metros, segun la
geometria de los desprendimientos.

El coeficiente de correlacion entre los métodos lineales para cada glaciar se muestra a continuacién
(detalle en seccion 10.2 en Anexo).

Tabla 11. Coeficiente de determinacién entre los métodos lineales de variacién frontal.

RZ
Glaciar O’Higgins 0,89
Glaciar Viedma 0,89
Glaciar Upsala 0,86

En los tres glaciares la asociacion es buena al usar los métodos lineales, pero tiene diferencias
considerables en un 11 — 14% de las mediciones. Cabe destacar que el método de variacion de la
linea central es mas rapido de calcular que los otros dos métodos, pero se ve expuesto a problemas
cuando los desprendimientos ocurren de forma lateral y no en la linea central, lo que ocurre con
poca frecuencia en los glaciares de estudio.
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Es posible que, en otros glaciares con geometrias mas complejas en su frente, las variaciones en
los métodos lineales sean mayores, en cuyo caso el método de variacion de area es el mas adecuado
al no verse afectado por la proporcion lateral o central de los desprendimientos.

A continuacion, se muestra la comparacion del retroceso acumulado en los glaciares de estudio,
separado en el retroceso lineal acumulado (Figura 90), el retroceso por superficie acumulado
(Figura 91) y las tasas de retroceso por superficie (Figura 92).

Comparacion del retroceso lineal acumulado entre los glaciares O'Higgins,
Viedma y Upsala (~1900 - 2020)
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Figura 90. Comparacion del retroceso lineal acumulado entre los glaciares O ’Higgins, Viedma y Upsala en el periodo entre
~1900y 2020

Comparacion del retroceso por superficie acumulado entre los glaciares
O'Higgins, Viedma y Upsala (~1900 - 2020)
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Figura 91. Comparacién del retroceso por superficie acumulado entre los glaciares O Higgins, Viedma y Upsala en el periodo
entre ~1900 y 2020.
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Comparacion tasa de retroceso anual entre los glaciares O'Higgins, Viedma

y Upsala (1900 - 2020)
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Figura 92. Comparacion de las tasas de retroceso por superficie entre los glaciares O’Higgins, Viedma y Upsala en el periodo

entre 1900 y 2020.
Las figuras anteriores muestran un retroceso generalizado en los tres glaciares estudiados, sin
embargo, la magnitud de este retroceso es variable y muestra un comportamiento asincronico entre
periodos de estabilidad y de retroceso. Por una parte, el glaciar Viedma se caracteriza por bajas
tazas de retroceso en comparacion al glaciar O’Higgins y Upsala, incrementandose notoriamente
el retroceso desde 2016. En contraste, los glaciares O’Higgins y Upsala muestran un
comportamiento irregular, oscilando entre periodos de estabilidad y retroceso que no se sincronizan
entre ellos.

Respecto de las variable climatica en CHPS, la escasa cobertura de equipos meteoroldgicos y su
poca continuidad no permiten establecer un patron predominante respecto de las temperaturas y
precipitaciones en las estaciones cercanas (Figura 32, Figura 33 y Figura 34), no obstante, con los
datos disponibles no se observa un una tendencia climética de primer orden.

Usando datos de reanalisis, diversos autores proponen que existe una tendencia al alza de las
temperaturas en la zona y una disminucion en la precipitacion sélida (Ibarzabal y Donangelo et al.,
1996; Carrasco et al., 2002; Garreaud et al., 2013, Bravo et al., 2019a, Bravo et al., 2019b), lo que
indicaria un balance de masa negativo en los glaciares de estudio que actia como condicion de
borde en la dinamica glacial, gatillando procesos de ablacion mas violentos en el frente glaciar.

Respecto de otros glaciares en CHPS, Sakakibara & Sugiyama (2014) compild el retroceso frontal
de 31 glaciares (Figura 93), identificandose comportamientos dispares en la zona. Si bien la
mayoria ha retrocedido durante el periodo de estudio, este retroceso posee un patron variable.
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Algunos glaciares muestran un comportamiento “tipo Viedma” (retroceso lento y periodos de
estabilidad) y otros un comportamiento mas violento “tipo Upsala” (retroceso rapido y regular).
Sin embargo, es notable que en el periodo entre 1984-2011 el glaciar O’Higgins muestra un
comportamiento similar al del glaciar Viedma, no obstante, al ampliar la ventana de estudio (Figura
90) da cuenta que este comportamiento estable del glaciar O’Higgins era solo una pequefa parte
de un comportamiento que ha sido altamente irregular durante los ultimos 124 afios.

Con lo anterior, se demuestra la importancia de estudiar ventanas de tiempo amplias para analizar
la dindmica de los glaciares en CHPS, pues este comportamiento puede variar repentinamente.
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Figura 93. Retroceso acumulado del frente glaciar para glaciares desprendentes en CHPS, durante el periodo 1984-2011.
Sakakibara & Sugiyama (2014).
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7.1.2 Cuencas de drenaje

Las cuencas de drenaje obtenidas a partir del modelo de elevacion Alos-Palsar presentan zonas
donde la delimitacién es compleja, debido a la poca pendiente del terreno y nula evidencia de flujo
en alguna direccion preferencial. En particular, las zonas en conflicto son el limite entre el glaciar
O’Higgins y glaciar Greve y el limite triple entre el glaciar O’Higgins, Chico y Viedma.

Los valores obtenidos difieren de lo publicado en trabajos anteriores. En la Tabla 12 se presenta la
comparacion del tamafio de las cuencas de drenaje y area cubierta de hielo para diferentes autores.

Tabla 12. Comparacion del tamafio de las cuencas de drenaje y &rea cubierta de hielo (en paréntesis) por diferentes autores.
N/p: no presenta valores de las cuencas de drenaje.

Tamafio cuenca de drenaje y area cubierta de hielo (km?)
Este trabajo Casassa et al. De Angelis Aniya et al. (1996)
(2014) (2014)
Glaciar 880,5 + 4,5 (778) 839,2 (797) N/p (762 + 6,9) N/p (893 a 747)
O’Higgins
Glaciar 1096,1 £5,5(908) | 1090,6 (1053) N/p (974 + 8,8) N/p (945 a 862)
Viedma
Glaciar 927,9 + 5,4 (789) 863,0 (796) N/p (647 + 7,8) 929 (902)
Upsala

En comparaciéon con el trabajo de Casassa et al. (2014) las areas para la cuenca de drenaje difieren
entre un 4,7% para el glaciar O’Higgins, 0,5% para el glaciar Viedma y 7% para el glaciar Upsala.
Valores similares de variacion se obtienen al comparar las cuencas de Aniya et al. (1996), mientras
que con De Angelis (2014) existen diferencias menores en el glaciar Viedma y mayores en el
glaciar Upsala, ya que este autor considera al glaciar Bertacchi de forma separada, reduciendo la
cuenca para el glaciar Upsala, lo que no es conveniente para el objetivo de este trabajo.

La utilizacion de modelos de elevacion e imagenes satelitales como herramienta para delimitar la
cuenca de drenaje y area cubierta es una forma facil y rapida de obtener una primera aproximacion,
sin embargo, esta técnica debe considerar posibles deficiencias en la adquisicién y/o procesamiento
de las imagenes usadas para producir el modelo de elevacion; como la presencia de nubosidad o
bajo contraste visual necesario para realizar el paralaje al usar imagenes oOpticas; y los vacios de
informacidn en pendientes escarpadas o penetracion de ondas en hielo y nieve al usar imagenes de
radar (Wang & Kaab, 2015). Por lo anterior, es conveniente realizar estudios en terreno en las
zonas de mayor complejidad si se desea una delimitacién con mayor precision.
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7.1.3 Limitaciones del estudio sismico

Para poder realizar un modelo geoldgico mediante la técnica de sismo-estratigrafia se debe
considerar una serie de estudios complementarios para validar la informacion disponible en los
perfiles sismicos y facilitar la interpretacion.

Es esencial un correcto disefio de la adquisicion sismica, en base al conocimiento previo de la zona,
los objetivos del estudio y el equipamiento disponible. En particular, la seleccion de los pardmetros
acusticos es critica para determinar la calidad y la utilidad de la informacion obtenida, asi como la
geometria de las lineas sismicas (Aminzadeh & Dasgupta, 2013; Dondurur, 2018) para aumentar
la relacion sefial/ruido y optimizar la resolucidn espacial y temporal del registro, ademas de
disminuir los tiempos de trabajo en y post terreno.

Debido a que la técnica acustica crea numerosos tipos de artefactos como hipérbolas, fantasmas o
reflexiones laterales, se requiere disefiar una red de lineas sismicas rectas y entrecruzadas para
generar puntos de control que permitan advertir y descartar los reflectores espurios. Asi mismo, la
técnica de migracion de datos sismicos para corregir hipérbolas producidas por estructuras planares
o lineales (taludes, canales, fallas, etc.) solo funciona correctamente si las lineas sismicas cruzan
perpendicularmente dichas estructuras (Jakobsson et al., 2016), de lo contrario se capta una parte
de la hipérbola fuera de plano y la migracion no consigue reflejar la geometria real. Por este motivo,
las interpretaciones realizadas en perfiles que presentan estos inconvenientes deben ser
consideradas como referenciales.

Por otro lado, la caracterizacion geoldgica de las facies sismicas requiere una validacion en etapas
tempranas, ya sea mediante testigo de sedimentos u observaciones en terreno, con la finalidad de
correlacionar las facies sismicas a su respectiva unidad litoestratigrafica (\Veeken, 2007), ademas
de poder observar rasgos geoldgicos locales que pudieran prolongarse en profundidad y quedar
plasmadas en el registro sismico, como presencia de fallas, zonas de alteracion, afloramientos
rocosos, depdsitos sedimentarios, etc. Por lo anterior, se usaron imagenes satelitales para
relacionar, a grueso modo, las observaciones en los bordes del lago con la sismica cercana y
trabajos anteriores en lagos y fiordos de diferentes partes del mundo para constrefiir los procesos
de formacion del relieve subacuético.

En este trabajo no se dispone de informacion en terreno para validar los datos sismicos, por lo que
se utiliza la informacion disponible en la bibliografia para interpretar. Estudios adicionales son
necesarios para otorgar mayor robustez al estudio.

7.1.3.1  Limitaciones para el glaciar O’'Higgins

Las lineas sismicas en el lago O’Higgins se concentran dentro de los primeros 4 km desde la
posicion del frente del afio 2015 cuando fue realizada la campafia, cubriendo la zona ocupada por

el glaciar entre 1975 y 2015 (40 afos). Fuera de esta zona, la densidad sismica disminuye
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considerablemente y, por consiguiente, también lo hace la robustez de la interpretacion que se
puede realizar.

Los perfiles del glaciar O’Higgins presentan gran cantidad de hipérbolas y rebotes laterales, por lo
que la geometria del fondo se determind por aproximacion de los &pex de las hipérbolas, ya que el
proceso de migracion no siempre daba buenos resultados.

Por otro lado, hay una escasez de lineas longitudinales al flujo del glaciar, las cuales son necesarias
para observar en seccion las geoformas paralelas al frente glaciar, como bancos morrénicos,
abanicos, conos submarinos, etc. En cuanto a la linea longitudinal GO_H (Figura 53), que recorre
gran parte del lago, esta carece completamente de lineas de control perpendiculares en su mitad
este, al igual que la linea GO_I (Figura 72).

La falta de intersecciones dificulta la interpretacion y limpieza del perfil, siendo posible que
reflexiones y discordancias sefialadas como de origen sedimentario, sean producto de artefactos
acusticos. En particular, cabe sefialar que el perfil GO_H, el de mayor importancia, no transcurre
directamente por el centro del canal central del lago O’Higgins, estando en ocasiones sobre el talud,
deformando el registro sismico y dificultando la interpretacion (ver interseccion del perfil GO_H
con perfil GO_E en Figura 50). De igual forma, las lineas sismicas sinuosas deben ser analizadas
con precaucion, dado que las curvas y vueltas de la embarcacion distorsionan la geometria real de
los reflectores y facies sismicas.

La falta de una red de lineas cruzadas baja considerablemente la calidad de la interpolacion de
datos, generandose vacios importantes en los modelos de sedimentos (Figura 58), que impactan
negativamente en la precision del volumen de sedimentos y tasa de erosion calculadas.

7.1.3.2  Limitaciones para el Glacier Viedma

A diferencia de las lineas sismicas de los otros dos glaciares en estudio, los perfiles en el lago
Viedma abarcan el area ocupada por el glaciar en un gran rango temporal de miles de afios, ademas
de presentar una red entrecruzada de estos perfiles que permiten observar las morfologias con gran
detalle.

A pesar de lo anterior, la calidad del registro disminuye notoriamente hacia la parte proximal del
glaciar (desde 1960 en adelante), en donde la geometria del lago produce gran cantidad de
hipérbolas y reflexiones laterales, mientras que la sinuosidad y falta de intersecciones de las lineas
no permite su correcto analisis. Es estos casos, la geometria del fondo se determinG por
aproximacion de los apex de las hipérbolas, ya que el proceso de migracion no siempre daba buenos
resultados.
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7.1.3.3  Limitaciones para el Glaciar Upsala

Del total de lineas sismicas en el lago Argentino, la mayoria fueron desechadas debido a su gran
cantidad de ruido y rebotes, constatandose muy pocos puntos de control (Figura 82). Por lo anterior,
la linea longitudinal GU_A (Figura 83), practicamente no tiene lineas entrecruzadas que permitan
realizar una interpretacidn robusta, siendo posible que reflexiones y discordancias sefialadas como
de origen sedimentario, sean producto de artefactos acusticos.

Por lo anterior, la interpretacion realizada posee grandes zonas sin resolver, y asi lo refleja el
modelo de espesor de sedimentos (Figura 88).

7.2 Glaciar O’Higgins

7.2.1 Sismo-estratigrafia

En esta seccion se presentan las principales discusiones en torno a los resultados del analisis sismo-
estratigrafico en el lago O’Higgins.

7.2.1.1  Interpretacion de facies sismicas

En esta subseccion, se realiza una interpretacion litoestratigréafica de las facies sismicas, en base a
las clasificaciones descritas en la seccion 2.5.3.

e Facies B: esta facies ocupa la parte mas baja del registro sismico, presentando nula
penetracion y alta capacidad de reflejar las ondas acustica, evidenciado en la generacion de
hipérbolas en las zonas de menor profundidad (figuras 46 — 50). Presenta continuidad con
los afloramientos rocosos en el borde del lago por lo que se interpreta como el basamento
rocoso, compuesto de rocas paleozoicas del Complejo Metamorfico Andino Oriental
(CMAO). En las zonas donde la transicion hacia el basamento acuUstico se realiza
gradualmente por pérdida de potencia en la sefial (figuras 51 — 53), no se puede asegurar la
presencia del basamento rocoso, cuyo caso la profundidad expuesta en los perfiles
corresponde a un minimo de profundidad para el basamento rocoso. Otros autores
consideran que el basamento acustico puede ser sedimentos gruesos o semi-consolidados,
lo cual no puede ser descartado para este glaciar.

e Facies W: esta facies se encuentra sobreyaciendo a la facies B, en un contacto difuso por
pérdida de potencia o de dificil visualizacion por la interferencia de hipérbolas (figuras 46
—50), ademas se encuentra bajo la facies Sh (figuras 46, 49 y 53) y H (figuras 47 y 50).
Presenta espesores entre los 50 — 100 ms. Su caracter caotico y en ocasiones con
laminaciones muy discontinuas y onduladas, permiten inferir una muy mala seleccion de
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los sedimentos y escasa estratificacion, siendo compatible con diferentes tipos de depdsitos
glaciogénicos subacuaticos segin su mecanismo depositacional (ver seccion 2.5). Es por lo
tanto, considerado como diamicton.

e Facies Sh: esta facie sobreyace a la facies B y en ocasiones se muestra en contacto lateral
sobre 0 bajo las facies G (figuras 46 y 51). Presenta espesores <50 ms y por sus
caracteristicas de continuidad, laminacién y horizontalidad se interpreta como sedimentos
glaciolacustres laminados, de buena seleccion, depositados por plumas de sedimentos o
témpanos. La disposicion en onlap y la cronologia en imagenes satelitales sugieren que la
depositacion se realizd tan pronto como el glaciar retrocede. Es posible que las zonas
menos continuas y de amplitud variable de esta facies contengan material IRD (Figura 53).

e Facies G: esta facies se encuentra en taludes formando cuerpos alargados de potencia
variable entre 20 — 100 ms. Por su disposicion y caracter laminado en angulo se interpreta
como depositos removilizados gravitacionalmente mediante deslizamientos, corrientes de
turbidez, slumps o flujo de detritos, segin su mayor o menor grado de ordenamiento
interno.

e Facies H: esta facies se encuentra sobre las facies caoticas delimitando el fondo del lago y
posee dos interpretaciones genéticas muy diferentes. Su disposicion en monticulos de 10 —
30 ms de altura (Figura 46), con gran cantidad de hipérbolas, puede reflejar la presencia de
bloques de gran tamarfio, presencia del basamento rocoso o bien, cuerpos de sedimentos
organizados en monticulos concordantes como bancos morrénicos o abanicos subacuéticos.
Sin embargo, el modelo batimétrico no distingue una geometria en planta alargada de los
cuerpos, por lo que se presume serian cuerpos puntuales. Por otro lado, formas tan
singulares compuestas de roca solida son extrafios de ver en ambiente glaciar, por lo que
las opciones se acotan a monticulos de sedimentos con bloques (depoésitos de material
supraglacial o englacial) o bien, monticulos muy bien laminados que imitan la geometria
parabdlica.

7.2.1.2  Interpretacion de morfologias y litofacies

En esta subseccion se muestra la interpretacion de morfologias y litofacies en las lineas sismicas
del lago O’Higgins, escogiéndose los perfiles GO_A, GO_E, GO_F, GO_G, GO_H para ser
interpretados (Figuras 86 — 90). A continuacion, se muestra la interpretacion realizada en cada
perfil y se explicard de forma cronologica los eventos ocurridos.
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Las lineas sismicas en el lago O’Higgins en conjunto con el modelo batimétrico presentado en la
Figura 56 permiten observar algunos de los principales rasgos del lago O’Higgins, resaltando una
profunda cuenca a 6 km del frente actual, con profundidades cercanas a los 800 m (con Vp = 1470
m/s), lo cual ya habia sido advertido por Casassa et al. (2007b). Esta gran subcuenca quedd
expuesta luego del retiro del glaciar en el periodo 1974 — 1975.

Esta subcuenca sobreprofundizada se observa en el perfil GO_H (Figura 94), y si bien no se
reconoce claramente el limite con el basamento acustico, es posible encontrar cuerpos de facies W
rellenando la base, interpretados como sedimentos subglaciales compactados, ya que sobre ellos
existe una superficie de gran intensidad de reflectores a 1150 ms, asociada a una superficie de
compactacién de sedimentos similar a las observaciones realizadas por Koppes et al. (2009) en la
laguna San Rafael. No se observa deformacion de estos sedimentos debido a la resolucién y ruido
del perfil. Esta superficie de compactacion se encuentra truncada a mitad de la cuenca
sobreprofundizada, lo que podria ser solo un problema de adquisicion o bien, indicar que solo hasta
ese limite el glaciar estaba apoyado, y hacia el este la presion ejercida era menor o bien, se
encontraba parcialmente en flotacion. La evidencia no es concluyente dado que en esta zona el
perfil muestra mucho ruido y discontinuidad.

Sobre la superficie de compactacion se encuentran cuerpos de facies W interpretados como
diamicton depositado durante el retroceso, posiblemente con gran cantidad de IRD y material
supraglacial debido al rapido retroceso entre 1975 — 1984 tal como sugiere Powell (1981) con la
asociacion de facies | (ver seccion 2.5.4).

Hacia la parte central del perfil GO_H, en la interseccion con el perfil GO_E (Figura 95), el cuerpo
masivo transparente y caotico fue interpretado como un deslizamiento o slump de gran tamafio
junto con material de IRD, lo que explicaria la aparente gran acumulacion de sedimentos. Este
espacio se abrié al lago luego del réapido retroceso de 1975, lo que pudo provocar la
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desestabilizacion de laderas o material acumulado previamente de forma lateral o subglacial,
ocasionando el colapso tanto en la ladera norte como sur. Es importante mencionar que no hay
evidencia en superficie de esta remocion, por lo que habria ocurrido integramente de forma
subacuética.

En la interseccion con el perfil GO_C, el perfil GO_H muestra un manto basal de facies W,
posiblemente diamicton depositado rapidamente en la zona hielo-proximal durante el retroceso o
por flujos de gravedad, lo que explica su aspecto masivo, sin distinguirse con claridad la
disposicion y arquitectura de este cuerpo. Sobreyace a esta unidad reflectores de facies Sh, lo que
se interpreta como sedimentos laminados depositados por suspension.

El perfil GO_A (Figura 96) muestra que el canal central del lago O’Higgins esta relleno por
sedimentos que le otorgan una geometria plana al fondo de la incision. En este relleno se evidencia
una parte basal de diamicton caotico, seguido de sedimentos estratificados reconocidos como flujos
de gravedad desde las laderas. Cabe destacar la porcion subhorizontal de facies Sh es en realidad
un corte transversal del flujo de gravedad expuesto en el cruce con el perfil GO_H (Figura 94).

En las partes superficiales del perfil GO_A se distingue lo que puede ser un abanico subglacial en
el sur (ver interseccion con perfil GO_G, Figura 97), mientras que en el sector norte la morfologia
de hummocks se interpreta como acumulacion por colapso supraglacial de la morrena lateral norte
del glaciar O’Higgins.

En el sector del brazo Piramide, las imagenes satelitales permiten observar el colapso de material
supraglacial y englacial en un lapso de unos pocos afios, lo que indica la fusion gradual de hielo
bajo las rocas en superficie (Figura 124 en Anexo). Lo anterior permite relacionar el manto de
facies W de este sector (Perfil GO_F en Figura 98) con una morrena de ablacion, sobre la cual se
depositan sedimentos laminados finos provenientes del sistema glaciofluvial del glaciar Piramide
y de las plumas hipopicnales del glaciar O’Higgins que logran superar la barrera fisica en la entrada
del brazo Piramide (perfil GO_G en Figura 97).

En la Figura 99 se muestran las isolineas de batimetria, isdpacas y principales morfologias
interpretadas en el lago O’Higgins. Debido a la falta de lineas sismicas en la parte profunda del
lago estas ubicaciones tienen caracter de referencial. Es notable la presencia de un estrecho canal
central en el lago, que luego se ensancha hacia la cuenca sobreprofundizada. Existen zonas
puntuales con sedimentos laminados y deslizamientos de diversa magnitud. Ademas, gran parte de
las laderas tendria muy pocos sedimentos (zonas de color rojo), lo cual es razonable por la gran
pendiente hacia el canal central.
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7213 Modelo evolutivo

Con la interpretacion de los perfiles realizada, se presenta un modelo evolutivo que explica, a
grandes rasgos, la arquitectura en el canal central del lago O’Higgins. Este modelo se presenta en
la Figura 100, mediante una seccién longitudinal a la incisién central del lago, siendo dividido en
tres etapas.

A) 1945 — 1974: esta etapa el glaciar presenta un periodo de retroceso entre 1945 y 1963, y
estabilidad entre 1963 y 1974. Si bien la sismica no cubre este periodo en el sector abierto del
lago, el modelo batimétrico no muestra relieves destacables en el canal central, por lo que se
infiere un comportamiento similar a las etapas posteriores, es decir, un relleno masivo de
diamicton depositado durante el retroceso directamente en el grounding-line, compuesto por
una mezcla de por material supraglacial, englacial y subglacial, IRD, flujos de gravedad, etc.
Ademas, durante este periodo ya se habria formado la acumulacion y compactacién subglacial
en la cuenca sobreprofundizada, existiendo la posibilidad de que el glaciar haya estado
parcialmente en flotacion.
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Figura 100. Esquema conceptual de la dinamica y procesos deposicionales recientes en el lago O'Higgins. Eje vertical
exagerado. La batimetria del periodo 2016 — 2020 (linea punteada) fue inferida de Schaefer et al. (2011).

1974 — 2016: esta etapa presenta un periodo inicial de retroceso muy rapido entre 1974 — 1984
y nuevamente un periodo de estabilidad y/o lento retroceso entre 1984 y 2016. El retroceso
rapido dio paso a la depositacion de diamicton masivo, IRD y flujos de gravedad de gran
tamafio, lo cual continué durante el periodo de estabilidad, formandose los abanicos y
hummaocks del perfil GO_A (Figura 96). Una vez que se depositan los sedimentos gruesos y el
glaciar se aleja, el ambiente comienza a tomar caracteristicas distales, permitiendo la
acumulacion de sedimentos laminados finos. No es posible distinguir si estos sedimentos
corresponden a acumulacién de flujos densos o decantacidn de plumas hipo/meso-picnales.

2016 — 2020: esta etapa se caracteriza por un retroceso importante, aunque menor que la etapa
anterior. Tampoco se tiene datos sismicos de la nueva zona descubierta, sin embargo, es posible

142



que siga rellenandose el canal central con diamicton masivo, manteniéndose el aporte de
plumas que permiten la acumulacion de sedimentos finos.

7.2.2 Influencia geologica

En esta subseccion se realiza una evaluacion de la influencia de factores geol6égicos como la
litologia, geologia estructural y geometria del fondo en la dindmica glacial de largo y corto plazo.

e Litologiay estructuras

El mapa geoldgico de la zona del glaciar O’Higgins (Figura 22 y Figura 101), no advierte cambios
de unidades geoldgicas mayores en la zona de influencia del glaciar O’Higgins, asi como tampoco
la imagen satelital con arreglo de bandas para discriminacion litolégica (Figura 130 en Anexo)
siendo completamente ocupado por el Complejo Metamérfico Andino Oriental. Esta unidad se
encuentra formada por rocas metamérficas de protolito sedimentario (areniscas, pelitas, etc) con
un grado metamorfico variado, desde facies esquisto hasta un metamorfismo incipiente (Herve,
2008). Lo anterior puede producir diferencias en la resistencia de las rocas e influir en la erosion,
afectando en el largo plazo las zonas mé&s o menos erosionadas por el glaciar. Son necesario
estudios en terreno para abordar esta hipotesis y diferenciar la distribucion de litofacies del CMAO
en las cercanias del glaciar O’Higgins, tanto en la ladera norte, como sur.

En base a los antecedentes, no es concluyente que exista una influencia de las diferencias litologicas
en la dindmica glacial.

Las estructuras presentes en el area del glaciar O’Higgins (Figura 101) corresponden a fallas
inversas de rumbo NE, siendo notable que dichas estructuras se emplazan en valles o canales de
igual rumbo, erosionados desde el Gltimo méaximo glacial (LGM). Ejemplo de lo anterior es la Falla
Lago Chico que se extiende desde el glaciar Chico por el sur hasta Villa O’Higgins por el norte,
siendo una falla de rumbo con componente inversa, al igual que la Falla Mancilla.

De igual forma, existe plegamiento en el CMAO de diferente escala (Rojo, 2017; Palma, 2018) que
puede estar controlando la erosién, sin embargo, pocas de estas estructuras se han mapeado.

Si bien las investigaciones anteriores no han identificado la presencia de una falla en el canal
principal del lago O’Higgins, Se propone la existencia de ella. Navarro (2018) apoya la idea de esta
falla como fundamento teérico del modelo de Riedel para la zona, en que la Falla Lago Chicoy la
falla propuesta en Lago O’Higgins actian como fallas sintéticas (R) del modelo de Riedel en que
las fallas antitéticas (R’) se encuentran entre ellas, correspondiendo a lo que serian los lineamientos
y la Falla Las Vegas. Otra evidencia a favor de esta propuesta es la siguiente:

1) La zona muestra un control estructural del relieve, con fallas, pliegues y lineamientos en
sentido NE — SW.

143



2) Hay una falla inversa inferida con manteo al W que se encuentra truncada al llegar al norte
de la “Zona I” (Figura 101). Esta falla tiene continuidad con un marcado lineamiento que llega al
lago, y que podria indicar la expresion en superficie de la falla.

3) Existe una brusca desviacion de la lengua terminal del glaciar O’Higgins al llegar a la
interseccion con el glaciar Piramide de 90° aproximadamente. En este punto, el glaciar adopta un
rumbo NE, paralelo al valle del glaciar Piramide.

4) La batimetria del lago O’Higgins muestra altas pendientes del basamento rocoso en la
interseccion del glaciar O’Higgins y glaciar Piramide (ver perfil GO _A), lo que puede indicar un
control estructural de la topografia. Asimismo, la parte norte de la “Zona I’ presenta una profunda
incision de entre 500 — 600 m hasta el norte de la Isla Chica (ver batimetria en Figura 56).

5) El glaciar presenta altas tasas de erosion, lo que puede indicar que la roca erosionada en el
lago O’Higgins presenta una facilidad excepcional a la erosion.
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Figura 101. Mapa geoldgico de la zona del glaciar O Higgins, se incluyen estructuras mayores y lineamientos. FM: Falla
Mancilla, FLV: Falla Las Vegas, FLC: Falla Lago Chico. Modificado de SERNAGEOMIN (2003), De La Cruz et al. (2004),
Escosteguy et al. (2017), Giacosa et al. (2013), Orihashi et al. (2004), Rojo (2017) y Navarro (2018).

Por otro lado, se propone que el sector de la cuenca sobreprofundizada del lago O’Higgins (“Zona
IT”’) pudiera ser controlada estructuralmente, ya que existiria una convergencia de estructuras en
dicho lugar, que debilitaron la roca y facilitaron la erosién, produciendo asi la sobreprofundizacion.
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Los antecedentes expuestos sugieren que si existe una influencia de la geologia estructural en la
dinamica glacial de largo plazo.

e Geometria 'y morfologia del fondo

A partir de los resultados obtenidos en este estudio, se presenta un diagrama comparativo entre la
profundidad de la linea media del lago O’Higgins (batimetria), las tasas de retroceso anuales y el
ancho del canal, en funcion de la distancia a lo largo de la linea media (Figura 102).
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Figura 102. Esquema comparativo de la dinamica reciente del glaciar O'Higgins y factores topograficos. El eje horizontal
corresponde a la distancia a lo largo de la linea media desde el frente glaciar del afio 2020. A) Perfil de profundidad del lago
O’Higgins a lo largo de la linea media (aproximadamente a profundidad mdxima) con la posicion del grounding-line para cada
afo asumiendo un frente recto. B) Tasa de retroceso anual entre cada periodo de retroceso/estabilidad, usando el método de
variacion de la linea central. C) Ancho del canal del lago O Higgins a lo largo de la linea media.

Las principales observaciones de este esquema comparativo son las siguientes:

1) La estabilidad/retroceso lento durante el periodo LIA — 1945 se corresponde con muy bajas
profundidades del lago.

2) Las altas tasas de retroceso del periodo 1945 — 1963 se corresponden con una profundizacion
creciente del lago.

3) La estabilidad del periodo 1963 — 1974 se encuentra en aguas profundas y en una zona donde
el canal se amplia.

4) Las altas tasas de retroceso del periodo 1974 — 1979 se iniciaron con grandes profundidades
del lago, y fueron disminuyendo junto con la profundidad y el ancho del lago.
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5) La estabilidad del periodo 1979 — 1984 se corresponde con una profundidad del lago
decreciente y un ancho relativamente bajo del canal.

6) La estabilidad/retroceso lento del periodo 1985 — 2016 se corresponde con una profundidad
decreciente del lago y un ancho un ancho relativamente bajo del canal.

7) El periodo 2016 — 2020 muestra grandes tasas de retroceso iniciales que luego decaen al afio
2020, lo que pareciera seguir la tendencia de una con una profundad decreciente durante el
periodo y una constriccion del canal del glaciar O’Higgins.

Las observaciones anteriores sugieren que en la mayoria de los periodos analizados existe una
relacion entre las tasas de retroceso y variables geométricas del lago. Altas tasas se asocian a
grandes profundidades relativas, profundidades crecientes y una ampliacion del canal, mientras
que periodos de lento retroceso o estabilidad se correlacionan con menores profundidades relativas,
profundidad decreciente y una constriccion del canal, a excepcion del periodo 1963 — 1974,

Sin embargo, no siempre se presentan las tres condiciones simultaneamente, definiéndose que
existe una influencia de los factores geométricos si es que se cumplen al menos dos condiciones
favorables para el estado general del glaciar durante el periodo. Con lo anterior, se construye una
tabla resumen (Tabla 13), donde se evalUan cualitativamente las observaciones.

Tabla 13. Comparacion cualitativa entre las tasas de retroceso para el glaciar O'Higgins y factores topograficos.

Periodo Estado Profun@idad Variaci_én Variacion sInfluencia?
general relativa profundidad ancho
LIA — 1945 E/R- - + - Si
1945 — 1963 + + - Si
1963 — 1974 0 + No
1974 - 1979 0 + Si
1979 — 1984 E + - - Si
1985 - 2016 E/R- + - 0 Si
2016 — 2020 R++/R+ 0 - - Si (2do orden)

Simbologia

Estado general Ver definicién en Figura 102

Prof. Relativa
Var. Profundidad

Var. ancho

- baja/0: media/ +: alta / ++: muy alta

-: decreciente / O: constante / +: creciente

-: decreciente / 0: constante / +: creciente

Por lo tanto, en 5 de los 7 periodos analizados se puede decir que existe una influencia de los
factores geomorfologicos del lago en la dinamica del glaciar O’Higgins. Los casos en donde no se
determind la influencia en primer orden son, sin embargo, cuestionables. Por ejemplo, en el periodo
2016 — 2020 las tasas de retroceso son decrecientes, al igual que la variacion de profundidad y
ancho, lo que significa que la influencia topogréafica estaria influyendo en la derivada de la tasa de
cambio en el periodo (factor de 2do orden), lo que implicaria que en los proximos afios el glaciar
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O’Higgins alcanzaria un periodo de estabilidad dado que se cumplirdn al menos dos de las
condiciones favorables para esto.

Por otro lado, el periodo de estabilidad de 1963 — 1974 no puede ser explicado mediante las
variables analizadas, pero es posible que responda otros factores no estudiados como la creacion
de un banco morrénico, menores profundidades promedio en el ancho del canal o condiciones de
estabilidad particulares de la dinamica glacial (estiramiento, aceleracion del flujo, patron de grietas
favorable, ajuste tardio del balance de masa, etc).

Finalmente, se concluye que, en la mayoria de los periodos estudiados, existe un fuerte rol
modulador de la geometria del lago sobre la dinamica del glaciar O’Higgins, lo que se sobrepone
a las tendencias climaticas regionales.

7.3 Glaciar Viedma
7.3.1 Sismo-estratigrafia

En esta seccion se presentan las principales discusiones en torno a los resultados del analisis sismo-
estratigrafico en el lago Viedma.

7.3.1.1  Interpretacion de facies sismicas

En esta subseccion, se realiza una interpretacion litoestratigréfica de las facies sismicas, en base a
las clasificaciones descritas en la seccion 2.5.3.

e Facies B: esta facies ocupa la parte mas baja del registro sismico, presentando nula

penetracion y alta capacidad de reflejar las ondas acustica, evidenciado en la generacion de
hipérbolas en las zonas de menor profundidad (figuras 65 y 66). Presenta continuidad con
los afloramientos rocosos en el borde del lago por lo que en estas zonas se interpreta como
el basamento rocoso, compuesto de rocas paleozoicas del Complejo Metamérfico Andino
Oriental (CMAO) y el Complejo ElI Quemado, integrado por rocas volcanicas,
volcanoclasticas y piroclasticas.
En las zonas donde la transicidn hacia el basamento acustico se realiza gradualmente por
pérdida de potencia en la sefial (figuras 67 - 74), no se puede asegurar con certeza la
presencia del basamento rocoso, definiendose como indeterminada la profundidad de
sedimentos, los cuales pueden llegar a ser cientos de metros de espesor en las partes
exteriores del area analizada.

e [Facies Sh: esta facie sobreyace a la facies B y M, ocupando la posicién estratigrafica mas
reciente (figura 66 y 72). Presenta espesores <50 ms y por sus caracteristicas de
continuidad, laminacion, horizontalidad y disposicion en onlap en sus dos limites laterales,
se interpreta como sedimentos glaciolacustres laminados depositados por suspension, de
buena seleccidn en general con mayor o menor cantidad de IRD, lo que le da el aspecto
discontinuo y amplitud variable a algunas zonas.
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Facies G: esta facies se encuentra en taludes de practicamente todos los perfiles formando
cuerpos alargados de potencia variable entre 20 — 50 ms (figuras 65— 74). Por su disposicion
y caracter laminado en angulo se interpreta como depdsitos removilizados
gravitacionalmente mediante deslizamientos, corrientes de turbidez, slumps o flujo de
detritos, segin su mayor o menor grado de ordenamiento interno.

Facies Sc: esta facies se encuentra tanto en profundidad como en superficie, formando
cuerpos en forma de manto de entre 50 — 400 ms (figuras 67 — 74). Por su caracter laminado
y continuidad lateral de las facies MB, y onlap en solo uno de sus limites laterales, se
interpreta como depdsitos de flujos densos depositados en diferentes periodos de estabilidad
glacial, formando la parte distal de los bancos morrénicos. Es posible la presencia de IRD,
lo que le da el aspecto discontinuo a algunas zonas.

Facies Sp: esta facies se encuentra en profundidad, en contacto gradual con el basamento
acustico por pérdida de potencia (figuras 69 — 74). Se interpreta como sedimentos finos a
medios depositados durante el avance y estabilidad del glaciar, como capas estratificadas
progradantes que forman gran parte de la morrena MB-2.

Facies MB: esta facies se encuentra tanto en profundidad como en superficie, formando
cordones alargados curvados de kilémetros de largo, y volumen variable (figuras 67 — 74).
Su estructura interna, en ocasiones laminada, sugiere su interpretacion como bancos
morrénicos, siendo producidos en periodos de estabilidad o avance glacial. Tienen
estructuras internas variadas, lo que evidencia los diferentes procesos de formacion de un
banco morreénico.

Facies F: esta facies es muy similar a la facies MB, sin embargo, no presenta morfologia
de alargada en vista en planta, méas bien son cuerpos globulares en forma de monticulo con
laminacion interna ocasional (figuras 69 y 73). Se interpreta como abanicos subacuéticos,
formado por acumulacién local de sedimentos desde el grounding-line en fases de
estabilidad.

Facies M: esta facies se presenta como un manto irregular en las laderas proximales de los
bancos morrénicos, con espesores entre 20 — 100 ms (figuras 72 — 74). La forma montada
de sus reflectores e incipiente laminacion, junto con zonas basales masivas y transparentes
sugiere una deposicion rapida y cadtica con intercalacion de sedimentos finos y gruesos. Se
interpreta como diamicton depositado durante fases de retroceso.

7.3.1.2  Interpretacion de morfologias y litofacies

En esta subseccion se muestra la interpretacion de morfologias y litofacies en las lineas sismicas
del lago O’Higgins, escogiéndose los perfiles GV_I, GV_J, GV_K'y GV _E, para ser interpretados
(Figuras 94 — 97). De forma conveniente, los nombres indicados en la descripcion de perfiles
(seccidn 6.2.3.2) como BM, corresponden a las morfologias de bancos morrénicos, enumerados
del mas antiguo al mas reciente. A continuacion, se muestra la interpretacién realizada en cada
perfil en base a la correlacion litoestratigrafica de las facies sismicas, y posteriormente, se realizara
una propuesta secuencial de los eventos ocurridos.
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Los perfiles sismicos en el lago Viedma, permiten visualizar la arquitectura del fondo lacustre en
una ventana de tiempo mucho mayor a las obtenidas en el lago O’Higgins y lago Argentino,
observandose evidencia del comportamiento del glaciar Viedma durante el holoceno.

El modelo batimétrico del lago Viedma (Figura 75 y Figura 107) muestra la existencia de una
cuenca sobreprofundizada en la parte proximal del lago, con profundidades cercanas a los 600 m.
Mediciones de ecosonda en el frente glaciar durante el 2018, han encontrado profundidades
cercanas a los 700 m (Pedro Skvarca, comunicacion personal, 12 de diciembre de 2019), dejando
en evidencia la gran erosion producida en este sector del lago. Debido a la mala calidad de los
registros sismicos sobre esta zona, la interpretacion sobre las caracteristicas sedimentarias de esta
cuenca sobreprofundizada es confusa, sin embargo, algunos perfiles que sugieren un relleno
incipiente, similar a la sucesion observada en el glaciar O’Higgins, es decir, facies laminadas sobre
facies caoticas masivas (diamicton).

En contraste con la situacién anterior, las profundidades en el resto del lago no sobrepasan los 300
m, destacandose la prolongacion subacuética de la Peninsula Viedma y de la morrena principal,
correlacionada con la morfologia BM-2 de los perfiles (Figura 107).

Las caracteristicas sedimentarias del interior del lago muestran una estructura de bancos
morrénicos sobreimpuestos, en los que se distinguen subambientes de banco morrénico descritos
por Cai et al. (1997), estos son el nucleo o cresta del banco (facies MB), la parte distal (lado lee,
compuesta de facies Sc), la parte proximal (lado stoss) y facies de retroceso (facies D).

El rasgo morfoldgico mas antiguo corresponde al banco morrénico BM-1 (Figura 106), sobre el
cual se construye gradualmente el banco morrénico BM-2, correlacionado con la morrena principal
en el lago Viedma. La pendiente proximal de BM-2 muestra un aspecto truncado de las facies Sp,
lo cual se interpreta como una superficie de erosion sobre BM-2. En este punto la cronologia de
los eventos muestra algunas diferencias, ya que se sugiere la existencia de un tercer banco
morrénico (BM-3) principalmente en los perfiles de la parte norte (GV_D, GV_F, GV_G), pero
que desaparece hacia el este en el que se distingue un grueso manto desde la ladera stoss de BM-
2, interpretado como diamicton depositado rapidamente durante el retroceso.

Posteriormente aparece un cuarto banco morrénico BM-4 el cual solo es visible en los perfiles de
la parte este, pero que no es visible hacia el norte. En el perfil GV_J (Figura 104) se puede observar
el esquema tipo de sub-ambientes de banco morrénico para BM-4.

Luego, se observa un quinto banco morrénico (BM-5) pero restringido a la mitad oeste del lago,
asociado al sill de la Peninsula Viedma, de baja potencia pero que habria contribuido con
sedimentos laminados finos. Esta morrena no aparece en el perfil GV_K, siendo posible que en
esta zona haya sido montado por la morrena BM-6, la més reciente y que por correlacion con el
catalogo de posicion frontal del glaciar (Figura 60) corresponderia la morrena durante la Pequefia
Edad de Hielo (LIA) por su cercania al limite definido por Kolliker et. al. (1917) para el afio 1916.

Finalmente, se aprecian facies gruesas de retroceso desde la morrena LIA (BM-6) hacia la cuenca
sobreprofundizada y algunos sedimentos laminados. En la Figura 107 se muestra la vista en planta
151



de las principales morfologias, destacandose MB-2 que corresponde a una extenso banco
morrénico con una parte sumergida y otra que aflora en superficie, MB-4 es una morrena de menor
extension completamente sumergida, al igual que MB-6, la cual corresponderia al banco morrénico
de la Pequefia Edad de Hielo (LIA). Notar que esta Gltima es de mayor potencia hacia el norte,
disminuyendo la cantidad de sedimentos hacia el sur, a diferencia de MB-4 que es bastante méas
regular.
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Figura 107. Vista en planta referencial de la ubicacion de morfologias en el lago Viedma. Se incluyen las curvas de nivel de
batimetria e is6pacas en escala de color.

73.13 Modelo evolutivo

Con la interpretacion de los perfiles realizada, se presenta un modelo evolutivo que explica, a
grandes rasgos, la arquitectura en el canal central del lago Viedma. Este modelo se presenta en la
Figura 108, y pretende dar una explicacion coherente a la formacion del perfil central GV_J.

Las etapas sedimentarias del perfil GV_J se dividieron distintos periodos, desde TO (inicio) hasta
T9 (afio 2020).

A) TO (post LGM): durante este periodo, post Ultimo Maximo Glacial (LGM), el glaciar Viedma
retrocede desde su extension maxima para refugiarse en la zona de estudio. No se descarta que
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existan pequefios avances en el holoceno medio post LGM, sin embargo, dicha evidencia debe
encontrarse en la parte mediay distal del lago Viedma, la que no pertenece a la zona de estudio.
Asi, se asume que en algin momento post LGM el glaciar llegd, al menos, a las cercanias de la
Peninsula Viedma.

B) T1: en esta etapa de estabilidad se produce la construccion del banco morrénico BM-1,
observandose en el perfil GV_J su nucleo y facies distales compuestas de sedimentos laminados
(SL-1).

C) T2:enestaetapa de lento avance se construye gradualmente la morrena BM-2 por progradacion
de sedimentos.

D) T3: en esta etapa el glaciar alcanza su maxima extension neoglacial, y se forma el grueso manto
de sedimentos laminados, IRD y flujos de gravedad (FG) en la parte distal de BM-2.

E) T4: durante esta etapa el glaciar retrocede rdpidamente a una posicién cerca a BM-1. Si bien
no se observa en este perfil, en la parte norte se habria depositado BM-3. Es posible que en esta
zona eso no haya ocurrido con tal magnitud, o bien, dicha morrena haya sido desplazada por
empuje en etapas posteriores y re-depositada en etapas posteriores.

F) T5: en esta nueva etapa de avance se produce la erosion del lado stoss de BM-2, lo cual se
evidencia en los perfiles GV_H, GV_Jy GV_J. Durante este avance el glaciar habria alcanzado
las proximidades de la cresta de BM-2, construyendo localmente un pequefio abanico (F).

G) T6: en esta etapa se produce un nuevo retroceso en que el glaciar muestra gran actividad en la
liberacion de sedimentos, formando un extenso y masivo manto de diamicton (D-1),
probablemente material cadtico depositado cerca del grounding-line. En esta etapa el glaciar
alcanza su estabilidad justo sobre BM-1, construyendo el banco morrénico BM-4 con sus
sedimentos distales finos (SL) y un diamicton proximal, probablemente material subglacial.
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H) T7: durante esta etapa el glaciar abandona BM-4 y retrocede formando un pequefio abanico (F)

J)

en una posicién de estabilidad que le permite aportar sedimentos finos para rellenar el espacio
dejado entre el abanico y BM-4. Este breve momento habria sido seguido por el posterior
retroceso y breve construccion de BM-5 en la estabilidad que otorga el sill de la Peninsula
Viedma.

T8 (LIA): en esta etapa el glacial retrocede de BM-5 y se forma el banco morrénico BM-6 de
la Pequefia Edad de Hielo, el cual se reconoce con sus sedimentos laminados distales (SL)
retenidos por la barrera fisica de BM-5.

T9 (afio 2020): luego de la Pequefia Edad de Hielo el glaciar retrocedio intermitentemente
hasta alcanzar un punto de estabilidad al borde del sill Peninsula Viedma, construyendo un
pequefio banco morrénico denominado BM-7 y que segun la cronologia histérica recopilada,
seria concordante con la posicion del glaciar entre 1945 y 1985.
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7.3.1.4  Cronologia de los bancos morrénicos

Le Roy et al., (2019) presenta un conjunto de dataciones mediante isétopos TCN en morrenas
terminales del glaciar Viedma (Figura 109), encontrando al menos 4 peaks de edades que, al ser
comparadas con el glaciar Upsala se evidencia un comportamiento similar entre ambos glaciares,

lo que asocio a variaciones climaticas de largo periodo.
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Las edades obtenidas por Le Roy et al. en distintas morrenas laterales y terminales abarcan desde
los 7,83 + 0,36 ka hasta los 1,39 + 0,23, siendo las morrenas laterales datadas muy cercanas al
limite LIA definido por Meier et al. (2018), lo que indica que, lateralmente, el glaciar Viedma ha
tenido una variacion menor en los Gltimos miles de afios, siendo sus variaciones frontales las de
mayor magnitud.

Dado que las dataciones en la morrena principal (Figura 109) tienen una edad de 1,52 + 0,18, esto
implica que la construccion de dicha morrena comenzé antes de ese periodo, pudiendo estar
formada por varios pulsos anteriores como los observados en las morrenas laterales entre los 4 — 7
ka. Esta hipotesis se ve reforzada por la morfologia milti-cresta de la morrena principal. Mayor
cantidad de dataciones en distintos lugares de esta morrena puede ayudar a esclarecer los eventos
en su construccion

Por lo tanto, los bancos morrénicos BM-4 y BM-5 se formaron entre 1,52 + 0,18 ka y la Pequefia
Edad de Hielo, tal vez, como periodos de estabilidad de algunos cientos de afios.

7.3.2 Influencia geologica

En esta subseccion se realiza una evaluacion de la influencia de factores geolégicos como la
litologia, geologia estructural y geometria del fondo en la dindmica glacial de largo y corto plazo.

e Litologiay estructuras

El mapa geoldgico del glaciar Viedma (Figura 23) realizado a escala 1:250.000 (SERNAGEOMIN,
2003; Giacosa et al., 2013; Nullo et al., 2006) muestra que existen cambios litol6gicos mayores en
el area de estudio, entre las rocas del Complejo Metamorfico Andino Oriental (CMAO) v el
Complejo ElI Quemado, cuya disposicion se ve afectada por diversas inversas en sentido N-S. Esta
diferencia litologica también se observa en la imagen satelital con una combinacion de bandas
espectrales de contraste litologico (Figura 131 en Anexo).

La principal obversacion que se puede realizar en la imagen satelital es la presencia de dos
afloramientos rocosos que no fueron erosionados completamente por el flujo W — E del glaciar
(Figura 110), el Sill Cerro Huemul y la Peninsula Viedma. Lo anterior sugiere que dichos
afloramientos presentan condiciones diferenciales de dureza que les permitio una menor erosion y
gran impacto en la dindmica glacial de largo plazo, puesto que esta zona el glaciar exhibe un cambio
busco en la direccion del flujo.
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Figura 110. Mapa geoldgico de la zona del glaciar Viedma, se incluyen estructuras mayores y lineamientos. Modificado de
SERNAGEOMIN (2003) y Giacosa et al. (2013).

Por otro lado, dentro de las unidades existirian grandes diferencias en la resistencia de la roca, por
ejemplo, el Complejo ElI Quemado, unidad geoldgica de ambiente continental subaéreo, contiene
facies sedimentarias de areniscas diaclasadas (poco competentes) y rocas volcanicas siliceas (muy
competentes), lo que puede influir enormemente en los patrones de erosion. Sin embargo, no se
tiene la distribucion de estas litofacies en la zona de estudio.

Con la informacion anterior, se propone que es muy probable que exista una influencia importante
de la litologia en la construccién del relieve en la zona del glaciar Viedma. El reconocimiento en
terreno de las condiciones fisicas y petroldgicas del basamento rocoso, ayudarian a entender la
magnitud de esta influencia. Estudios de detalle, en que se caractericen las distintas litofacies del
basamento, son necesarios para abordar este tema.

Las estructuras presentes en el area del glaciar Viedma (Figura 110) corresponden a multiples fallas
inversas que atraviesan la zona en sentido N — S, en donde muchas de ellas se emplazan en valles
y depresiones de marcada influencia tectonica. No obstante, desde la zona de acumulacion hasta el
sill Cerro Huemul el glaciar Viedma corta dichas estructuras perpendicularmente, lo que sugiere
que el flujo y la erosion glacial fue controlado por gravedad, fluyendo directamente desde la zona
alta del Campo de Hielo hacia el este.
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Este patron de flujo W — E se ve bruscamente afectado en la “Zona I” (Figura 110) en donde el
glaciar tuerce su flujo en direccion NE. Este comportamiento singular del flujo glacial sugiere la
existencia de:

1) Una gran dureza de la Peninsula Viedma, lo que ha retrasado su erosion.

2) Alzamiento tectonico diferencial de la Peninsula Viedma.

3) Unafallaocultaen el lago Viedma que pasa bajo la Zona | y provoca que las rocas en ese sector
tengan menor competencia. Esta Gltima propuesta se ve sustentada, ademés, en la gran
profundidad de la Zona | y la verticalidad de sus paredes laterales, lo que indica una erosion
muy eficiente.

Coutand et al (1999) mediante observaciones estructurales en el lago Viedma, realiza un analisis
cinematico determinando que las principales direcciones de esfuerzo y acortamiento serian E — W
y ENE — WSW, lo cual refuerza la idea de una estructura de direccion NE.

Con los antecedentes expuestos, se plantea que existe una fuerte influencia estructural en la
formacion del relieve, patrones de flujo y erosion del glaciar Viedma.

e Geometria y morfologia del fondo

A partir de los resultados obtenidos en este estudio, se presenta un diagrama comparativo entre la
profundidad de la linea media del lago O’Higgins (batimetria), las tasas de retroceso anuales y el
ancho del canal, en funcién de la distancia a lo largo de la linea media (Figura 111).
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Las principales observaciones de este esquema comparativo son las siguientes

1) El periodo de estabilidad LIA — 1985 se corresponde con bajas profundidades del lago y un
desconfinamiento del frente glaciar al no estar encajonado por taludes.

2) El periodo de retrocesos crecientes, intercalados con periodos de estabilidad (1985 — 2011) se
corresponde con una profundidad creciente del lago, asi como una ampliacion gradual del
canal.

3) El periodo de grandes retrocesos entre 2011 — 2020 se correlaciona con la cuenca
sobreprofundizada del lago Viedma.

Estas observaciones, muestran que no siempre se presentan todas las condiciones topogréaficas que
favorecen la estabilidad y retroceso del glaciar, sin embargo, hay siempre al menos una condicién
favorable. La Tabla 14 muestra un resumen cualitativo de las observaciones.
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Tabla 14. Comparacion cualitativa entre las tasas de retroceso para el glaciar Viedma y factores topograficos.

Periodo Estado ProfunQidad Variaci_()n Variacion sInfluencia?
general relativa profundidad ancho
LIA —1985 E/R- - 0 0 Si
1985 - 2011 R+/E + + 0 Si
2011-2020  [REHRENIE + + i
Simbologia

Estado general Ver definicion en Figura 111

Prof. Relativa -: baja/0: media/ +: alta/ ++: muy alta

Var. Profundidad | -: decreciente / 0: constante / +: creciente

Var. ancho -: decreciente / 0: constante / +: creciente

Por lo tanto, en los tres periodos analizados se puede decir que existe una fuerte influencia de los
factores topogréaficos del lago en la dindmica de retroceso y estabilidad del glaciar Viedma. En
particular, la profundidad del lago estaria modulando fuertemente las tasas de retroceso recientes.

Para pronosticar un comportamiento futuro del glaciar Viedma, es necesario realizar estudios
geofisicos que determinen la profundidad del basamento bajo la posicién actual del glaciar, con el
fin de determinar si existen factores favorables al retroceso o estabilidad en el corto plazo. Por el
momento, se puede observar que el ancho del canal se amplia bastante luego de superar el sill Cerro
Huemul, con lo que ya consigue al menos un factor favorable al retroceso. Sin embargo, también
existe la posibilidad que el Sill Cerro Huemul no esté completamente erosionado bajo el glaciar,
con lo que se presentarian dos condiciones favorables para la estabilidad: menores profundidades
y variacion decreciente de esta.

Finalmente, se menciona que el glaciar Viedma muestra una historia neoglacial rica en periodos de
avance Y retroceso, incluso en aguas profundas como ocurri6 con la construccion de la morrena
principal. Esto lo cataloga con un excelente ejemplo, en ambiente lacustre, del ciclo de glaciares
de marea (Post, 1975), con una geometria y estratigrafia que debe estudiada en detalle. Sin
embargo, no hay indicios de que esto pueda volver a ocurrir en el mediano plazo, dado que las
bajas tasas de erosion calculadas (0,27 £ 0,05 mm/a desde la Pequefia Edad de Hielo) hacen muy
dificil el proceso de construccién de un banco morrénico en aguas tan profundas.
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7.4 Glaciar Upsala
7.4.1 Sismo-estratigrafia

En esta seccidn se realiza las principales discusiones en torno a los resultados del analisis sismo-
estratigrafico en el lago Argentino. Se debe tener en cuenta que, debido a la mala calidad de las
lineas sismicas esta informacion debe ser considerada como referencial.

7.4.1.1  Interpretacidon de facies sismicas

En esta subseccion, se realiza una interpretacion litoestratigrafica de las facies sismicas, en base a
las clasificaciones descritas en la seccion 2.5.3.

e Facies B: esta facies ocupa la parte mas baja del registro sismico, presentando nula

penetracion. En el perfil GU_B (Figura 84) presenta continuidad con los afloramientos
rocosos en el borde del lago compuesto de rocas paleozoicas del Complejo Metamérfico
Andino Oriental (CMAO) en la ladera oeste, y las Formaciones Rio Mayer/Cerro Toro
hacia la parte central y este del canal.
En las zonas donde la transicién hacia el basamento acustico se realiza gradualmente por
pérdida de potencia en la sefial, o interferencia de rebotes, no se puede asegurar la presencia
del basamento rocoso, definiéndose como indeterminada la profundidad de sedimentos, sin
embargo, dado que no hay mas informacion al respecto en los registros sismicos, se asumio
que el basamento acustico corresponde integramente al basamento rocoso.

e Facies Sh: esta facie sobreyace a la facies B y W, ocupando la posicion estratigrafica mas
reciente (Figura 83). Presenta espesores entre 20 — 50 ms y por sus caracteristicas de
continuidad, laminacién, horizontalidad y disposicién en onlap se interpreta como
sedimentos glaciolacustres laminados depositados por suspensién, de buena seleccion en
general con mayor o menor cantidad de IRD, lo que les da el aspecto discontinuo y amplitud
variable a algunas zonas.

e Facies G: esta facies se encuentra formando cuerpos alargados de potencia variable entre
20 —-50 ms en el perfil GU_A (Figura 83). Por su disposicion y caracter laminado en angulo
se interpreta como depdsitos removilizados gravitacionalmente mediante deslizamientos,
corrientes de turbidez, slumps o flujo de detritos, segun su mayor o menor grado de
ordenamiento interno.

e Facies H: esta facies se encuentra sobre el basamento acustico y forma monticulos con gran
cantidad de hipérbolas de 10 — 30 ms de altura en el perfil GU_C (Figura 85), lo que puede
reflejar la presencia de bloques de gran tamafio o presencia del basamento rocoso. Su
interpretacion se asocia mas a acumulacion de material supraglacial depositado durante el
retroceso.

e [Facies W: esta facies se encuentra sobreyaciendo a la facies B, en un contacto difuso,
ademas subyace facies Sh (figuras 83 y 84). Presenta espesores muy variables, entre los 30
— 150 ms. Su caracter caotico y en ocasiones con laminaciones muy discontinuas permiten
inferir una muy mala seleccion de los sedimentos y escasa estratificacion, asi las zonas con
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mayor transparencia puedan indicar deposicion rapida y masiva de sedimentos. Se
considera como diamicton, cuya procedencia se puede explicar por aporte de material
supraglacial y englacial (morrena medial del glaciar Upsala), depdsitos proximales de IRD
y en menor cantidad aporte de flujos densos que otorgan las laminaciones ocasionales.

e Facies M: esta facies se ubica en las proximidades de la ladera oeste (Figura 85), sobre el
basamento acustico. Es una facies de dificil visualizacion dada la calidad sismica, lo que
empeora con un aspecto discontinuo y a veces caotico. Por lo anterior, no se provee una
descripcion acotada de esta facies. Visualmente se reconoce como reflectores montados,
con un mayor orden que la facies caotica W.

7.4.1.2  Interpretacion de morfologias y litofacies

En esta subseccion se muestra la interpretacion de morfologias y litofacies en las lineas sismicas
del lago O’Higgins, escogiéndose los perfiles GU_A 'y GU_B para ser interpretados (Figura 112 y
Figura 113).

Tanto el perfil GU_A como GU_B no muestran una limitacién clara con el basamento acustico. El
perfil GU_A representa un corte longitudinal al flujo del glaciar en que de sur a norte se reconoce
una zona con algunos pocos metros de sedimentos laminados, seguido de una zona de gran cantidad
de rebotes y ruido que no permite realizar una interpretacion. Hacia la parte media se encuentra la
proyeccion del escarpe de la remocion en masa de 2013, en la que se observa una zona transparente
en una aparente excavacion concava de unos 60 ms que corta una secuencia de sedimentos
laminados.

Hacia el norte se ubica un relieve positivo denominado BM-1 que limita secuencias laminadas
hacia ambos costados y con reflectores internos que indicarian ser de origen sedimentario, por lo
que se interpretdé como un banco morrénico, no obstante, podria corresponder a un sill si es que los
reflectores internos son rebotes. Por la distribucion de las lineas sismicas no es posible delimitar
su extension y geometria en planta con precision, no obstante, Sugiyama et al. (2016) mediante
batimetria de ecosonda lo delimité como un cuerpo globular, similar a lo obtenido en este trabajo,
lo que apoya maés la hipétesis de sill por sobre banco morrénico.

Hacia la parte proximal se encuentra la interseccion de los perfiles GU_A 'y GU_B, en la que se
observa parte del depdsito de sedimentos laminados de pocos metros de espesor sobre unos 10 m
de diamicton masivo. No se reconocen sedimentos sobre las laderas del canal central.

La vista en planta de estas morfologias se muestra en la Figura 114
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Figura 114. Vista en planta referencial de la ubicacién de morfologias en el lago Argentino. Se incluyen las curvas de nivel de
batimetria e isopacas en escala de color

7413 Modelo evolutivo

Con la interpretacion de los perfiles realizada, se presenta un modelo evolutivo que explica, a
grandes rasgos, la arquitectura en el canal central del lago Viedma. Este modelo se presenta en la
Figura 115, y pretende dar una explicacion coherente a la formacion del perfil central GU_A.
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Figura 115. Esquema conceptual de la dinamica y procesos deposicionales recientes del lago Argentino, basado en la
interpretacion del perfil central GU_A. Eje vertical exagerado.

La evolucién del canal Upsala del lago Argentino se puede dividir en tres etapas

A) 1984 — 1986: en esta etapa se habrian formado los sedimentos laminados finos SL, durante un

B)

breve periodo de estabilidad del glaciar, con la construccion de un pequefio banco morrénico
(BM-0). Sin embargo, no hay indicios este banco morrénico en esta zona, lo que puede
significar que, su tamafio es no perceptible a la resolucién de la sismica o bien, el banco
morrénico colapso luego del retiro del glaciar, ya que en la batimetria se distingue una
depresion en esta zona.

1986 — 2004 y 2004 — 2008: posteriormente, el glaciar Upsala retrocedid, dejando a su paso
una mezcla de diamicton masivo, hasta llegar a la posicién de breve estabilidad entre 2007 y
2008. En este lugar se observa un alto topogréafico, lo que puede ser atribuido a un banco
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morrénico (BM-1), o un sill rocoso. En este periodo se habrian formado los depdsitos laminados
finos (SL).

C) 2008 — 2014 y 2014 — 2020: finalmente, el glaciar siguid retrocediendo, dejando a su paso los
sedimentos gruesos masivos en el centro del canal, los que luego fueron rapados con
sedimentos laminados. El afio 2013, ocurrid el deslizamiento desde la ladera oeste, el que habria
erosionado la parte central del perfil, depositando una gruesa capa de sedimentos sin estructura
aparente.

7.4.2 Influencia geologica

En esta subseccion se realiza una evaluacion de la influencia de factores geoldgicos como la
litologia, geologia estructural y geometria del fondo en la dinamica glacial de largo y corto plazo.

e Litologiay estructuras

El mapa geologico del glaciar Upsala (Figura 24) realizado a escala 1:250.000 muestra que el canal
del lago Argentino presenta cambios en sus unidades geoldgicas, ya que afloran franjas en sentido
N — S, que de oeste a este la componen las rocas del Complejo Metamorfico Andino Oriental, la
Formacion Rio Mayer, la Formacion Cerro Toro y el Complejo EI Quemado.

Se destaca de esta configuracion, que el brazo Upsala y Cristina del lago Argentino, ademas del
lago Guillermo y lago Pearson, es decir, la zona ocupada por el glaciar en su ultimo maximo
neoglacial, se emplaza practicamente sobre las Formaciones Rio Mayer y Cerro Toro, dejando a
ambos costados el CMAO por el oeste y el Complejo EI Quemado por el este.

Esta situacion llama poderosamente la atencién, pues evidencia que estas dos formaciones,
compuestas principalmente de areniscas y pelitas fosiliferas, serian menos resistentes a la erosion,
que las rocas metamdrficas y rocas volcanicas de las unidades adyacentes, facilitando asi la
construccion de las extensas planicies erosionadas por el glaciar Upsala.

En cuanto a las estructuras presentes en la zona, se destacan multiples fallas inversas en sentido N
— Sy ejes de plegamiento en el mismo rumbo (Figura 116). En este escenario, se plantea que las
estructuras favorecieron la erosion al igual que las variaciones litoldgicas, siendo un factor que
explica la sobreprofundizacion general de todo el brazo Upsala del largo Argentino.
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Figura 116. Mapa geoldgico de la zona del glaciar Viedma, se incluyen estructuras mayores y lineamientos. Modificado de
SERNAGEOMIN (2003), Giacosa et al. (2013) y Nullo et al. (2006).

Estudios complementarios de las condiciones geotécnicas de las rocas ayudarian a explicar de
forma mas robusta esta hipotesis.

Con los antecedentes expuestos, se plantea que existe una fuerte influencia litol6gica y estructural
en la formacion del relieve y patrones de erosién del glaciar Upsala.

e Geometria y morfologia del fondo

A partir de los resultados obtenidos en este estudio, se presenta un diagrama comparativo entre la
profundidad de la linea media del lago Upsala (batimetria), las tasas de retroceso anuales y el ancho
del canal, en funcion de la distancia a lo largo de la linea media (Figura 117).

Las principales observaciones de este esquema comparativo son las siguientes:

1) El periodo de estabilidad entre 1945 — 1979 se corresponde con una constriccion del lago
Argentino. No hay datos de batimetria
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2) El periodo de réapido retroceso entre 1979 — 1998 se inicia con una expansion en el ancho del
lago en una zona de gran profundidad. La variacion de esta profundidad es difusa, por lo que
no se considerara.

3) El periodo de estabilidad y rapidos retrocesos entre 1998 — 2007 no muestra mayor
correspondencia con variables topogréficas.

4) El periodo de estabilidad entre 2007 y 2008 se ubica sobre un alto topogréafico.

5) EIl periodo de rapido retroceso entre 2008 - 2010 se asocia a un aumento gradual de la
profundidad.

6) El periodo de retroceso entre 2010 y 2020 se encuentra en una constriccion. Si bien las tasas de
retroceso son altas, estas son menores a la del periodo anterior.
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Figura 117. Esquema comparativo de la dinamica reciente del glacial Upsala. El eje horizontal corresponde a la distancia a lo
largo de la linea media en los tres gréaficos. A) Perfil del fondo del lago Argentino a lo largo de la linea media (aproximadamente
a profundidad méaxima) con la posicion del grounding-line para cada afio asumiendo un frente recto. B) Tasa de retroceso anual

entre cada periodo de retroceso/estabilidad. C) Ancho del canal del lago Argentino a lo largo de la linea media. Dada la
cobertura de las lineas sismicas, solo se presenta la batimetria después del afio 1979.

Las observaciones muestran que existe algin control topogréafico de la dinamica glacial, ya sea de
primer o segundo orden. Para visualizar de mejor manera las observaciones, se presenta la Tabla
15.
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Tabla 15. Comparacion cualitativa entre las tasas de retroceso para el glaciar Upsala y factores topogréficos.

Periodo Estado Profun(_jidad Variaci_én Variacion sInfluencia?
general relativa profundidad ancho
1945 - 1979 E &? $? - Si
1979 — 1998 R++ $? &? + Si
1998 — 2007 R++/E + 0 0 Si
2007 — 2008 E - 0 0 Si
2008 — 2010 R++ + + 0 Si
2010 - 2020 R+/R- 4F 0 - Si (2do orden)

Simbologia

Estado general Ver definicién en Figura 117

Prof. Relativa
Var. Profundidad

- baja/0: media/ +: alta/ ++: muy alta

-: decreciente / 0: constante / +: creciente

Var. ancho -: decreciente / 0: constante / +: creciente

Por lo tanto, en los seis periodos analizados se observa una influencia de los factores topogréaficos
del lago en la dindmica reciente del glaciar Upsala.

Para obtener mayor cantidad de datos y validar este modelo, se deben realizar estudios
complementarios de sismica en el lago (para corroborar los resultados de este estudio) y de
profundidad del basamento rocoso bajo el glaciar si se quiere predecir las condiciones topograficas
futuras.

7.5 Tasas de erosién y flujo de sedimentos

Las tasas de erosion y flujos de sedimentos calculadas en este estudio se resumen a continuacion.

Tabla 16. Resumen de tasas de erosion y flujo de sedimentos calculados en este estudio.

Glaciar O’Higgins Glaciar Viedma Glaciar Upsala
Periodo ~1960 - 2015 ~1870 - 2015 ~1980 - 2016
Tasa de erosion (mm/a) 90+13 0,27 £ 0,05 141+25

Flujo de sedimentos

(m®/a)

(1,2+0,1) x 10’

(4,5+0,8) x 10°

(2,1+0,3) x 107

Las tasas de erosion obtenidas dependen proporcionalmente del volumen de sedimentos calculados
en los lagos, los que, a su vez, estan fuertemente influenciados por la interpretacion sismica y los
procesos de interpolacion utilizados, que pueden generar artefactos que no representen una
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geometria real. Por lo anterior, se necesita una red de lineas sismicas estratégicamente disefiadas
para optimizar los célculos y disminuir los errores.

Asi, en el glaciar O’Higgins se observa una zona de gran espesor de sedimentos (Figura 58) que
no tiene un respaldo robusto en lineas sismicas, al igual que en el glaciar Upsala (Figura 88), por
lo que existe la posibilidad de que las tasas calculadas en dichos glaciares esté sobreestimada en
un 30 — 40%.

De los resultados obtenidos, se observa que existe un comportamiento similar entre el glaciar
O’Higgins y el Upsala, mostrando altas tasas de erosion, mientras que el glaciar Viedma presenta
valores casi dos 6rdenes de magnitud menor. Estas diferencias pueden ser explicadas, en parte, por
la variabilidad en las velocidades de flujo de los glaciares, siendo muy altas en los glaciares
O’Higgins y Upsala, y dos a tres veces menores en el glaciar Viedma (Figura 118).
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Figura 118. Distribucién la velocidad de hielo entre 2000 — 2011. Modificado de Sakakibara & Sugiyama (2014).

No obstante, la relacion entre la erosion y la velocidad no logra explicar por completo las grandes
diferencias en la erosion, por lo que deben existir diferencias en la erodabilidad de las rocas de
cada cuenca glacial, determinado por las variaciones geologicas propuestas en este trabajo, como
las condiciones geotécnicas de la roca, la presencia de estructuras y/o topografia del lago que actua
como feedback en el mecanismo de ablacion por desprendimientos y en el control de la velocidad
de flujo.

En particular, se destaca que el glaciar Upsala presenta las mayores tasas, siendo también el que
mayor influencia litologica y estructural presenta, al tener un flujo paralelo a fallas inversas, mismo
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escenario que se propone para el glaciar O’Higgins. Mientras que el glaciar Viedma muestra un
aporte bajo de sedimentos, toda vez que erosiona rocas siliceas del Complejo EI Quemado y su
flujo es mayormente perpendicular a las estructuras.

Al comparar las tasas de erosion obtenidas en este trabajo con las publicadas por otros autores, se
debe tener precaucién con la escala de tiempo en la que se produjo la erosion, dado que periodos
recientes muestran mayores tasas que promedios en los ultimos miles o millones de afios
(Fernandez et al., 2016).

Koppes et al. (2015) agrupa las tasas de erosion para 13 diferentes glaciares entre los 45° - 70°S,
desde Patagonia a la Peninsula Antartica, encontrando una relacion lineal con r?= 0,75 (Figura
119). Sin embargo, esta buena correlacion entre las tasas de erosion y la latitud se explica por la
presencia dos poblaciones influyentes en la estadistica pero que internamente no estan bien
correlacionadas. Un primer grupo formado por los glaciares de Patagonia y otro por los de las zonas
polares y subpolares, en los que las tasas de erosion decaen fuertemente debido principalmente a
la menor disponibilidad de agua en el ambiente subglacial que facilite el deslizamiento (Koppes et

al., 2015; Fernandez et al., 2016; Cook et al., 2020).
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Figura 119. Tasas de erosion glacial en funcién de la latitud para glaciares desde Patagonia a la Peninsula Antartica. Se
agregan los resultados obtenidos para los glaciares O Higgins, Viedma y Upsala. Modificado de Koppes et al. (2015).
Dentro del grupo de glaciares patagonicos, los glaciares O’Higgins y Upsala se encuentran en la
parte alta del grafico dentro de los rangos de su poblacion. Por otra parte, el glaciar Viedma se
ubica en la parte baja junto con el glaciar Europa, los que podrian formar una sub-poblacién de
glaciares patagonicos con bajas tasas de erosion. Mayor cantidad de datos son necesarios en esta

region para establecer un analisis de detalle.
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8. CONCLUSIONES

En este estudio se analizaron distintos aspectos geologicos de los glaciares O’Higgins, Viedma y
Upsala, con la finalidad de evaluar su influencia en la dindmica glacial a distintas escalas
temporales. Mediante la recopilacion de un extenso catdlogo de imagenes satelitales,
ortofotografias, mapas antiguos y modelos de elevacion, fue posible determinar las variaciones
frontales recientes de los tres glaciares, y con ello, sus tasas de retroceso, aplicando tres métodos
diferentes de variacion frontal que mostraron un gran nivel de coherencia. Junto con lo anterior, se
delimito las cuencas de drenaje de cada glaciar a fin de determinar el area efectiva disponible para
aportar sedimentos al ambiente glaciolacustre.

De esta forma, se determind que los tres glaciares muestran un retroceso generalizado en los
ultimos ~120 afios, pero de distinta magnitud entre cada glaciar, y el cual presenta ciclos de
estabilidad y retroceso particulares, siendo asincrono entre los tres glaciares, lo cual no puede
explicarse netamente por variaciones latitudinales de las condiciones climaticas.

Con la finalidad de observar la estratigrafia subacuatica de los lagos proglaciales, se realizé el
analisis sismo-estratigrafico de perfiles de reflexion acustica monocanal en los lagos O’Higgins,
Viedma y Argentino, acumulando un total de 192,2 km de lineas sismicas estudiadas. De esta
manera, se pudo determinar las diferentes morfologias y caracteristicas deposicionales del
ambiente glaciolacustre, presentandose modelos batimétricos y de espesor de sedimentos que
permitieron calcular las tasas de erosion y flujo de sedimentos de cada glaciar, las cuales se
encuentran dentro de los rangos esperados para la zona (Koppes et al., 2015; Fernandez et al., 2016;
Cook et al., 2020)

Por otro lado, la sismo-estratigrafia permitio reconocer las caracteristicas sedimentoldgicas de cada
lago proglacial, quedando en evidencia la importancia y eficiencia de los lagos proglaciales como
trampas de sedimentos durante el holoceno. En los tres glaciares se distinguieron cuencas
sobreprofundizadas, de entre 600 y 800 m, pero con caracteristicas deposicionales diferentes. El
glaciar O’Higgins presentd una asociacion de facies de rapido retroceso en aguas profundas, el
glaciar Viedma se caracterizd por mostrar facies de rapido retroceso en la parte proximal, y una
secuencia de al menos 4-6 bancos morrénicos neoglaciales que indican muy claramente ciclos de
avance Y retroceso ligados al tidewater glacier cycle (Post, 1975).. Por ultimo, el glaciar Upsala
mostro, con dificultad en la calidad de la sismica, un sistema de retroceso rapido en aguas profundas
con periodos de estabilidad y avance efimeros.

Los bancos morrénicos encontrados en el lago Viedma no tienen necesariamente una expresion en
superficie, por lo que resalta la necesidad de estudiar los lagos proglaciales en busqueda de
variaciones glaciales recientes de las que no se tiene registro o para delimitar de mejor manera la
historia glacial durante el pleistoceno y holoceno en Patagonia (Davies et al., 2020). En particular,
la adquisicion de datos sismicos mas distales en el lago O’Higgins y lago Argentino permitiria
definir con mayor precision la cronologia de las variaciones frontales de estos glaciares y
relacionarlas con variables climaticas de largo plazo.
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Ademas, se evaluo cualitativamente la influencia de factores geologicos en la dinamica glacial de
corto y largo plazo, como las diferencias de litologia, geologia estructural y caracteristicas
topogréficas. De esta manera se interpretd una alta influencia de la litologia y las estructuras en la
formacion del relieve glacial, pues actia como un control en la eficiencia de la erosion. A su vez,
esta topografia y patrones de erosion mostraron una alta influencia en la dindmica reciente, pues la
variacion en la profundidad del lago y cambios en el ancho del canal, modularian los estados de
estabilidad y retroceso de cada glaciar.

Se destaca que las diferencias encontradas en las variaciones frontales de corto y largo plazo,
ademas de las tasas de erosion, presentan un fuerte acoplamiento a los factores geologicos
estudiados, lo que en conjunto con las tendencias climaticas regionales permite conocer de mejor
manera el comportamiento pasado y futuro de los glaciares. En particular, se sugiere que es posible
estudiar las condiciones geolodgicas futuras de cada glaciar, y de esta forma, pronosticar escenarios
de estabilidad o retroceso.

Finalmente, se destaca la necesidad de estudiar con mayor detalle las propuestas realizadas en este
trabajo, mediante estudios geofisicos que den mayor robustez y calidad de informacion, dataciones,
mapeo en terreno y modelamiento numérico que permita constrefiir de manera cuantitativa la
importancia de los factores geoldgicos y observaciones realizadas. Todo esto, en la mayor cantidad
de glaciares posible para asi evaluar similitudes y diferencias entre cada sistema glacial.
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10.ANEXOS

10.1 Imagenes relevantes del catalogo

Vuelo USAF 1945 - -
Glaciar O’Higgins
. Campos de Hielo Sur

Google Earth (2016)

Figura 120. Delimitacion del limite frontal del glaciar O'Higgins usando comparacion de fotografias aéreas del vuelo
Trimetrogon de 1945 e imagenes de Google Earth, lo que permite georreferenciar directamente el limite. Se redefinio el limite de
1945 ya que se encontraba cientos de metros desplazado hacia el glaciar respecto del limite publicado por Casassa et al. (1997).
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Figura 121. Fotografia oblicua del glaciar O'Higgins, tomada durante el vuelo Trimetrogon de 1945. Vista hacia el este.
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Figura 122. Ortofotografia del Glaciar O'Higgins, tomada en marzo de 1975 por el SAF-Chile. Se observa el mayor
desprendimiento anual del que se tenga registro en CHS, abarcando cerca de 13 km2.
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Figura 123. Ortofotografia del Glaciar O'Higgins el afio 1979. Se observa la colision de morrenas entre el glaciar Piramide y el
glaciar O’Higgins.
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Figura 124. Secuencia de imdgenes del brazo Pirdmide del glaciar O Higgins. A) Apertura del brazo Pirdamide por el retroceso
del glaciar O Higgins el aiio 2000. B) Colapso parcial de los sedimentos el afio 2001. C) Colapso de gran parte de los
sedimentos el afio 2005. D) Situacion actual el afio 2020 donde solo queda la morrena frontal del glaciar Piramide.
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Figura 125. Comparacion de imagenes satelitales donde se evidencia el deslizamiento en la ladera oeste del lago Argentino,
ocurrido en febrero de 2013 (Winocur et al., 2013; Moragues et al., 2018). A) Imagen del 19 de enero de 2013. B) Imagen del 01
de abril de 2013.
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Ortofotografia del frente del glaciar Upsala del 20 de marzo de 1979.
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10.2 Correlacion entre métodos de variacion frontal

Correlacion entre métodos de
variacion lineal en glaciar O'Higgins
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Figura 127. Correlacion entre el método de variacion de linea central y el de linea normalizada para el glaciar O 'Higgins. Se
quito el dato de 1975 por ser un dato muy influyente por su magnitud.
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Correlacién entre métodos de variacion lineal
en glaciar Upsala
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Figura 128. Correlacion entre el método de variacion de linea central y el de linea normalizada para el glaciar Viedma.

Correlacion entre métodos de variacion
lineal en glaciar Upsala
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Figura 129. Correlacion entre el método de variacion de linea central y el de linea normalizada para el glaciar Upsala.
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10.3 Imagenes satelitales con discriminador litoldgico

Figura 131. Imagen Sentinel-2 del glaciar Viedma con combinacion de bandas 12, 4, 2. Fecha de captura: 02-20-2020.
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Figura 132. Imagen Sentinel-2 del glaciar Upsala con combinacion de bandas 12, 4, 2. Fecha de captura: 22-20-2020.
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