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Resumen

Se presentan los resultados de este estudio realizado en el glaciar Universidad, en los Andes centra-
les de Chile 34°40’S - 70°20’W. En donde se calculd la tasa de adelgazamiento anual entre los afos:
2011-2013, 2013-2015, 2011-2015, 2011-2022 y 2015-2022. Para lograr esto, se midieron los cam-
bios de elevacién superficial en base a la sustraccion de modelos digitales de elevacién (MDE) de
alto detalle. Los modelos 2011, 2013 y 2015 fueron creados a partir de LiDAR ALS y el correspon-
diente al 2022 a partir de vuelos UAV. Estos modelos fueron normalizados con un datum de refe-
rencia vertical y horizontal en comun. Posteriormente se aplicd una correccion geométrica, utili-
zando el método de co-registro Nuth y Kdab el cual corrige errores horizontales y verticales de los
MDE’s ajustdndolos a uno referencial, en este estudio fue el MDE 2013. Obteniendo precisiones
+3.55 metros para el 2011, £0.94 metros en el 2015 y +0.40 metros en 2022. Posteriormente se
calculd la diferencia de elevacién superficial y tasa de adelgazamiento, en el periodo completo 2011-
2022, se obtuvo una tasa de adelgazamiento de -7.63+0.06 ma* sobre la lengua principal del glaciar
Universidad. Posteriormente, con un test de residuos se midié el comportamiento de los cambios
de elevacién superficial en funcidn de la elevacion, encontrando que existe un gradiente altitudinal
positivo en las tasas de cambio. Por ultimo, se midid el comportamiento espacial de las tasas de
adelgazamiento en relacién a la morfologia superficial encontrando que, en las zonas mas bajas del
glaciar el gradiente altitudinal es menos influyente en las tasas de adelgazamiento superficial que la

morfologia superficial.



Abstract

The results of this study carried out on Glacier Universidad, in the Central Andes of Chile
(34°40'S - 70°20'W), are presented. Annual thinning rates were calculated for the periods
of 2011-2013, 2013-2015, 2011-2015, 2011-2022, and 2015-2022. To achieve this, changes
in surface elevation were measured based on the subtraction of high-detail digital elevation
models (DEMs). The 2011, 2013, and 2015 models were created using LiDAR ALS, while the
2022 model was obtained from UAV flights. These models were normalized to a common
vertical and horizontal reference datum. Subsequently, a geometric correction was applied
using the Nuth and K&dab co-registration method, which corrects horizontal and vertical
errors of the DEMs by adjusting them to a reference DEM, which in this study was the 2013
DEM. Precisions of £3.55 meters for 2011, £0.94 meters for 2015, and +0.40 meters for 2022
were obtained. The difference in surface elevation and thinning rate were then calculated
for the entire period of 2011-2022, yielding a thinning rate of -7.63+0.06 ma-1 on the main
tongue of Glacier Universidad. Additionally, a residual test was performed to measure the
behavior of surface elevation changes as a function of elevation, revealing a positive altitu-
dinal gradient in the rates of change. Finally, the spatial behavior of thinning rates in relation
to surface morphology was measured, indicating that in the lower areas of the glacier, the

altitudinal gradient is less influential in surface thinning rates than surface morphology.



Introduccion

A consecuencia del calentamiento global, el suministro mundial de agua experimentara una dismi-
nucién (Ohmura et al., 2007). A nivel mundial se ha detectado una disminucién de las precipitacio-
nes, lo cual limita los caudales y los volimenes de agua en rios y lagos. A consecuencia de esto, el
abastecimiento de agua disminuye drasticamente, especialmente en estaciones secas (Masiokas et
al., 2020). En este contexto, la importancia del aporte hidrico de las nieves y glaciares toman mayor
relevancia ya que mantienen una continuidad en el abastecimiento de agua en estas épocas (Mark
et al., 2015). En zonas montafiosas y en sus paisajes adyacentes el aporte hidrico proveniente del
deshielo permite el desarrollo de actividades socioecondmicas criticas, tales como agricultura, tu-
rismo, mineria e hidroelectricidad(Clason et al., 2023). En funcidn de esto y ante el aumento de las
temperaturas, las nieves y los glaciares desempefian un rol crucial mitigando los cambios en los
patrones hidro-meteoroldgicos de las cuencas hidrograficas (Immerzeel et al., 2020).

En Chile, los estudios sobre las variaciones volumétricas en nieves y glaciares han aumentado a con-
secuencia de la mayor disponibilidad de datos (Farias-Barahona, Ayala, et al., 2020; Telling et al.,
2017). Estos datos provienen de diversas fuentes: servicios publicos que proveen datos hidrome-
teoroldgicos (Direccion Meteoroldgica de Chile DMC, Direccidn General de Aguas), repositorios glo-
bales de imagenes de satélite (ej. Landsat, MODIS, Sentinel y Aster) informacion fisiografica y morfo-
topografica (Advanced Very High Resolution Radiometer (AVHRR) y modelos de elevacién digital
(SRTM, ASTER GDEM, TanDEM-X DEM, etc.), entre otros, son una muestra del incremento numeroso
en la disponibilidad de informacién (Condom et al., 2020). El analisis de la criésfera usando varios
de estos datos, muestra una tendencia general al retroceso, que particularmente en los Andes Cen-
trales de Chile (30°S—709S) durante la ultima década coincide con la megasequia, que repercute en
la disponibilidad de agua (R. D. Garreaud et al., 2017). Los glaciares de esta zona han experimentado
balances de masa negativos, como, por ejemplo, en la cuenca del rio Maipo (33°S, 70°W), el balance
fue de -0.13 + 0.05 ma'y -0.18 + 0.08 ma™! (Farias-Barahona, Ayala, et al., 2020), mientras que, en
el glaciar Universidad, Kinnard et al. (2018) ores determinaron -2.53 + 0.57 m.eq.a-1 entre 2013 y
2014. Sin embargo, estos resultados aun no son lo suficientemente representativos, ya que en ge-
neral reportan corto periodos (Farias-Barahona, Sommer, et al., 2020; Mark et al., 2015; Masiokas
et al., 2020).

Las cuencas, aguas debajo de los glaciares en los Andes centrales de Chile , se caracterizan por tener
una alta dependencia del aporte hidrico proveniente de las montafias (Farias-Barahona, Sommer,
et al., 2020; Masiokas et al., 2020). En esta region, la precipitacion invernal es producida por la in-
teraccion entre sistemas frontales y la orografia, mientras que, en verano la disponibilidad de agua
depende del almacenamiento en los glaciares, de la fusion de nieve y de pequefios sistemas con-
vectivos provenientes de Argentina (Garreaud, 2013; Kinnard et al., 2018). (Bravo et al., 2017), el
agua de fusién proveniente del glaciar Universidad contribuye sobre el 20% del flujo total de la
cuenca del rio Tinguiririca.

Prospectivamente, esta dependencia podria crecer frente al aumento de la temperatura en la region
y el incremento del balance de masa negativo calculado entre los afios 2012-2014. La importancia



del agua es vital para el riego agricola, industrias, mineria, generacion de hidroelectricidad y turismo
(Bravo et al., 2017; Podgorski et al., 2019).

El tamafio y extensidn de los glaciares ofrecen condiciones ambientales desafiantes, que restringen
la recoleccion de datos en terreno debido a la peligrosidad de estos entornos. El método directo de
medicion de balance de masa consiste en la instalacidn de estacas georreferenciadas sobre la su-
perficie del hielo (Farias-Barahona, Ayala, et al., 2020). Pero, esta técnica entrega informacion pun-
tual que solo cubre una fraccién minima de la superficie total del glaciar. Actualmente, el sensora-
miento remoto es una técnica ampliamente utilizada para la obtencién de informacién gracias a su
mayor cobertura, particularmente en dreas de dificil acceso. El balance de masa geodésico y consiste
en la sustraccion de elevaciones superficiales de un glaciar entre dos fechas (Wang & Kaab, 2015).
Las elevaciones se pueden obtener utilizando diferentes fuentes, como son la aerofotogrametria, la
estereocorrelacion de imagenes satelitales y radar de apertura sintética (Kaab et al., 2016). Este
método es ventajoso comparado con el método directo, porque abarca mayor superficie de medi-
cién. Numerosos estudios han demostrado las bondades del sensoramiento remoto para la estima-
cion de balance de masa, proveyendo informacidn detallada pero que cubre zonas amplias, permi-
tiendo el desarrollo andlisis espaciales y temporales, la determinacién de tendencias regionales asi
como situaciones anémalas (ej. ANIYA et al., 2007; Azzoni et al., 2017; Bhardwaj et al., 2015; Forou-
tan et al., 2019; Kaab et al., 2016; Kinnard et al., 2020; Podgodrski et al., 2019; Veettil et al., 2018;
Zemp et al.,2019).

No obstante, a pesar de los numerosos beneficios que ofrece la aplicacién de esta tecnologia no
estd exenta de limitaciones importantes que se deben considerar. Entre ellas se encuentran las ca-
racteristicas topograficas del drea de estudio, como la inaccesibilidad debido a la alta ondulacién
del terreno y la presencia de una gruesa capa de escombros. Ademas, se han observado otras limi-
taciones, como la baja resolucién espacial de los datos recopilados, lo que puede afectar la precision
de los resultados obtenidos. Asimismo, existen posibles datos andmalos en la altimetria, lo que im-
plica que algunas mediciones pueden ser inexactas o incoherentes. Por ultimo, la discontinuidad de
datos también puede ser un problema, ya que la falta de informacién completa o la ausencia de
datos en determinadas areas pueden dificultar el analisis y la interpretacién adecuada. Estas limita-
ciones han sido discutidas en estudios anteriores (Bhardwaj et al., 2016; Lamsters et al., 2019), lo
gue destaca la importancia de considerar estos factores al utilizar esta tecnologia en contextos con
caracteristicas topograficas y condiciones similares

En el presente trabajo, se reportan los resultados del estudio del balance de masa geodésico deta-
llado del glaciar Universidad, para el periodo 2011-2022. Se utilizaron modelos digitales de elevacion
de alto detalle para analizar la distribucidn espacial del cambio de espesor y su relacidn con la ele-
vacion. Se aplicaron correcciones geométricas utilizando el método Nuth y Kdab, lo que permitié
una precision en la medicién del cambio de espesor del glaciar. Ademas, se estimé la influencia que
tiene la morfologia superficial en la tasa de adelgazamiento anual. Los resultados sugieren que el
adelgazamiento del glaciar tiene un gradiente altitudinal y que la morfologia superficial del glaciar
tiene un efecto significativo en la tasa de adelgazamiento en la lengua principal.



2. Marco Conceptual

Glaciar

Un glaciar es un cuerpo persistente de hielo denso el cual mantiene movimiento por efecto de la
gravedad, contenido por la topografia del entorno; este factor y la pendiente condicionan la dina-
mica del glaciar. Este cuerpo se forma por la acumulacién de nieve en un periodo de tiempo (Figura
1) y es compensado por la ablaciéon a menores elevaciones. El comportamiento de la fusion del hielo
glacial depende de la cantidad de energia acumulada, que lleva a la superficie a la temperatura de
fusion. La fuente mas grande de energia corresponde a la radiacidn solar entrante, cuya absorciéon
es regulada por el albedo. Este corresponde a la medida de la reflectividad de la radiacidn solar en
la superficie, y puede variar entre 0y 1, con 0 correspondiendo a la maxima absorcién de la energia
el albedo en el hielo depende del grado de cobertura de escombros de su superficie, orientacién,
angulo incidencia solar estacionalidad, etc (Vincent et al., 2018).

Figura 1: Formacion del hielo Glacial
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Glaciar de Valle

Cuando el hielo glacial es conducido desde un campo de hielo o un circo por gravedad hacia un valle
este flujo forma un glaciar de valle (Figura 2). Estos glaciares pueden estar compuestos por un solo
flujo o varios que tributan en uno principal similar a una red fluvial. Como los rios, los glaciares de
valle pueden ser jerarquizados segun la posicidn que tengan en la cuenca glacial. La direccidn vy la
forma de estos cuerpos dependen de la litologia y estructura de la roca subyacente. Las pendientes
gue existen bajo el glaciar a menudo son fuertes y las bandas altitudinales pueden ser muy grandes.
El rasgo mas distintivo de los glaciares de valle es la presencia de laderas de hielo limpio en la su-
perficie. Estas laderas cumplen un rol como fuentes de nieve de avalanchas y generacidn de hielo
glacial, ademas son cubiertas por detritos y escombros provenientes de las paredes de roca adya-
centes (Benn & Evans, 2013).

Figura 2: El glaciar Universidad es un glaciar de valle en los Andes centrales de Chile.

Fuente : Christophe Kinnard

En las Figuras 2 se observa un glaciar de valle tipico. En este caso, el glaciar posee dos flujos de hielo
gue descienden desde los circos y se unen en la zona de confluencia formando un flujo principal. Se
puede identificar en estos glaciares la presencia de campos de crevasses en zonas de alta pendiente
y constriccion mecanica. Ademas, se puede observar la presencia de bandas longitudinales de es-
combros poco clasificados, denominadas morrenas. Y por ultimo se reconocen bandas transversa-
les, de forma semilunar llamadas ojivas. Estas bandas se alternan entre ojivas claras y oscuras y el
sentido de su concavidad indica la direccion del flujo de hielo (Benn & Evans, 2013).
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2.3 Zonificacidon Tedrica

Un glaciar se divide en dos zonas principales a lo largo de su extensidon vertical, una es la “Zona de
acumulacidén “, donde se produce la ganancia neta de masa dentro de un afio hidroldgico y la otra
es la “Zona de ablaciéon” que se caracteriza por la pérdida de masa al final de ese periodo (Figura 3).
En la primera de ellas comienza desde el limite superior del glaciar hasta la linea de equilibrio alti-
tudinal o linea de equilibrio(ELA), la cual representa los puntos del glaciar donde el balance de masa
es “cero” debido a que los proceso de acumulacién y ablacidn se igualan. En la zona de ablacidn de
desarrolla desde la linea de equilibrio hasta el frente del glaciar. En glaciares de latitudes medias, la
linea de equilibrio frecuentemente se encuentra cercana a la linea de nieve al final del verano. En
glaciares donde la acumulacidn interna es minima, la linea de equilibrio corresponde la linea media
de nieve anual (Cuffey & Paterson, 2010). En la Figura 3, se describen las subzonas en funcién de los
procesos transformacién de la nieve. En la zona de nieve seca, la fusidn es inexistente y su limite se
denomina linea de nieve seca. La zona de percolacién presenta fusién parcial de la nieve y el agua
puede percolar en la nieve a cierta profundidad antes de volver a congelarse formando una capa de
hielo. Por ultimo, en la zona de nieve himeda, debido a la disminucién de la altitud y el aumento de
la temperatura, el agua de fusién atraviesa por completo la capa de nieve. Como resultado, cesa la
congelaciéon y el agua derretida se acumula en la nieve o escurre como escorrentia superficial.

Figura 3: Zonificacién tedrica de un glaciar
—@ >€ Zona de ablacién
Linea nieve seca

Linea nieve
himeda

Linea nieve

__ Zona nieve s&ca

Zona percolacién
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Linea de Equilibrio

Hielo regular

. Neviza con
Nieve .
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Fuente: Elaboracion propia modificado de Cuffey & Paterson ( 2010).

2.4 Geomorfologia supraglacial

Una de las mas importantes caracteristicas de los glaciares es la capacidad de moverse. El movi-
miento de un glaciar transfiere hielo desde la zona de acumulacién (zona con mayor elevacion de
un glaciar) hacia zonas donde el hielo se pierde por fusiéon. Ademas, los glaciares tienen un rol efec-
tivo en la modelacion del paisaje gracias al flujo, transporte de rocas y sedimentos hacia cuencas de
depositacion desde las partes altas de una cuenca.

La geomorfologia supraglacial se refiere a las formas resultantes de la deformacién del hielo en la
superficie. La deformacion del hielo es una respuesta al estrés producido por la reptacién o por

12



fracturas y produce formas distintivas. La reptacidén ocurre por el movimiento entre cristales de hielo
a través de sus planos de debilidad. Por otro lado, las fracturas ocurren cuando las fuerzas de trac-
ciéon del hielo superan la cohesidn interna de los cristales. La forma resultante directamente de este
proceso son grietas y estos se pueden desarrollar en tres modos de fractura: Grietas tensionales,
grietas deslizantes y desgarre vertical.

2.3.1 Formas

Morrenas

Las morrenas, son una forma de acumulaciéon en bandas alargadas de detritos y escombros poco
clasificados y consolidados. Estos materiales son transportados por el glaciar de forma superficial o
interna hasta el frente. Los detritos no quedan distribuidos de forma aleatoria, sino que se organizan
en bandas longitudinales que indican el origen permanente del material y la linea del flujo del hielo.
Las morrenas puedes ser clasificadas en medial, laterales y terminal (Benn & Evans, 2013).

Morrena medial

En la zona de ablacidn, los detritos transportados desde el “debris septum” se acumulan en la su-
perficie del glaciar formando morrenas mediales. Esta forma superficial entrega informacion sobre
el movimiento del glaciar y los detritos. Sin embargo, la observacién de la morrena medial puede
entregar informacidn errénea sobre la cantidad de escombros transportados, dado que, los escom-
bros en la superficie se encuentran mas concentrados y dispersos lateralmente que dentro del gla-
ciar, consecuencia de la redistribucion gravitacional de los escombros relacionado a la ablacidn
(Benn & Evans, 2013). Las morrenas mediales se pueden clasificar en base a la relacién entre el
aporte de escombros y su desarrollo morfoldgico (Benn & Evans, 2013). Se reconocen tres tipos de
morrenas mediales: (i) Interaccion con el flujo de hielo, es la expresion morrénica superficial e in-
mediata de la confluencia de flujos de hielo; (ii) dominio ablativo, morrena que emerge como resul-
tado de la fusidn del hielo existente entre los detritos; (iii) tipo avalancha, es una morrena transitoria
formada por eventos gravitacionales, como desprendimiento de rocas o deslizamientos sobre la su-
perficie del glaciar. En el glaciar Universidad, la morrena medial corresponde al primer tipo.

Morrena de interaccion con el flujo de hielo

Esta morrena se forma en la confluencia de corrientes de hielo provenientes de glaciares de valle
por debajo o cerca de la linea de equilibrio. Esta morrena encuentra su forma superficial en la con-
fluencia, por la unién de las morrenas laterales. Pueden ser solamente superficiales, aunque el su-
ministro de escombros proviene zonas superiores, este se complementa con el aporte provenientes
de los detritos expuestos y por fusién del hielo. La morfologia de la morrena esta influenciada por
las caracteristicas del flujo y por la compresion lateral existente en la confluencia de los flujos de
hielo. Este efecto puede contrarrestar la tendencia de los detritos a dispersarse en la superficie
(Benn & Evans, 2013). En un glaciar de cuencas compuestas donde existen varias corrientes de hielo
pueden formarse varias morrenas mediales debido a las diferencias de velocidad de los flujos tribu-
tantes.

Grietas
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Las grietas que aparecen en la superficie glacial y cuando las fuerzas de traccién superan el umbral
de resistencia del hielo provocando una fractura. Las grietas se desarrollan por tres formas basicas
(Figura 4):

I Fractura por traccién: Esta fractura ocurre como resultado del estrés tensional empuja las

paredes de hielo en direcciones opuestas (Figura 4 A).

Il. Fractura por deslizamiento: Ocurre como consecuencia de los esfuerzos cortantes ejercidos
y dirigidos de forma paralela al plano de fractura. La fractura se extiende en la misma direc-
ciéon de los cortantes (Figura 4 B).

Il. Fractura por desgarre: El desgarre presente el mismo proceso que la fractura por desliza-
miento (respuesta al esfuerzo cortante), pero en este caso la fractura se extiende en dngulos
rectos desde los cortantes (Figura 4 C).

Figura 4: Mecanismos basicos de formacion de grietas.

“ W

C

Fuente: (Benn & Evans, 2013)

Patrones de grietas

Los patrones de grietas muestran las diferentes configuraciones del estrés al que es sometido el
hielo (Figura 5). Grietas en Chevron (Figura 5A), se alinean oblicuamente valle arriba, desarrollan-
dose desde los margenes del glaciar hasta el centro; y es una forma resultante de los esfuerzos
cortantes asociados a la friccion con las paredes del valle. Grietas transversales (Figura 5B) se forman
en zonas del glaciar donde el esfuerzo cortante es dominante. Cerca del centro de un glaciar de
valle, la principal fuente de tensidn es la traccidn paralela al flujo del glaciar, de este modo los grietas
transversales se desarrollan en dngulo recto respecto a la linea de flujo central. Hacia los margenes,
en donde el patrén de grietas estd influenciado por la friccidon de las paredes del valle, la tensién por
friccion provoca una rotacion progresiva produciendo una forma céncava hacia abajo. Cuando la
resistencia lateral es despreciable, las grietas pueden extenderse y atravesar completamente el gla-
ciar. Grietas biselados (Figura. 5C), estas grietas se forman cuando los glaciares de valle estan some-
tidos a flujos compresivos. En este caso, los grietas estan aproximadamente paralelos a la direccion
del flujoy se doblan hacia afuera hasta encontrarse con los margenes del glaciar en dngulos menores
a 45°. Tanto, en el frente o en el I6bulo de piedemonte pueden tener patrones radiales de grietas
que se relacionan a la expansion lateral del hielo al perder el confinamiento. Una vez formados, los
grietas seran transportados por el flujo de hielo hacia zonas en donde las condiciones de estrés son
diferentes a aquellas en donde se formaron.
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Figura 5: Vista en planta de los patrones basicos de grietas en un glaciar de valle.
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Fuente: Jennings & Hambrey, 2021

Ojivas

Las ojivas son bandas arqueadas que se alternan entre hielo claro y oscuro que se extienden en la
superficie de algunos glaciares bajo cascadas de hielo (Cuffey & Paterson, 2010). Estas formas son
convexas en sentido del flujo de hielo y la curvatura se incrementa en cada banda sucesiva, como
resultado de la mayor velocidad en el centro del glaciar comparada con los margenes (Figura 6). El
mecanismo de formacién de ojivas es consecuencia del paso del flujo glacial a través de cascadas de
hielo y ademads es la expresién superficial de la topografia subglacial. Cuando el flujo atraviesa la
cascada en verano es sometido a una alta ablacion y tiende a acumular e integrar en el hielo polvo
por deflacidn y detritos. En la base de la cascada, el hielo descargado en el verano esta formado por
bandas de hielo oscuro. Por el contrario, el hielo que pasa por esta zona en invierno acumula nieve
y comienza a generar hielo limpio. Segun esto, cada par de ojivas claras y oscuras representan un
afio de movimiento del hielo aproximadamente (Benn & Evans, 2013).

r Saskatchewan, Canada.

5

Figura 6: Ojivas sobre el glacia
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2.1 Balance de Masa

El balance de masa se refiere a la variaciéon de masa total o parcial de un glaciar durante un periodo
de tiempo especifico (Benn & Evans, 2013). Representa el equilibrio entre la acumulacién (acumu-
lacién de nieve y hielo) y la ablacién (derretimiento y pérdida de hielo) en un afo. En la Figura 7, se
presentan los valores totales de ablacion y acumulacién durante un afio, lo que demuestra el ba-
lance de masa anual en un glaciar de latitudes medias. Durante el invierno, el balance es positivo,
lo que indica una mayor acumulacién que ablacién, mientras que en verano es negativo, con mayor
ablacion que acumulacién. Cuando el balance de masa se iguala a cero, se alcanza una condicién de
equilibrio, lo que implica que la acumulacién es igual a la ablacion.

Figura 7: Esquema de balance de masa durante un afio en un glaciar de latitudes medias

Masa minima Masa minima

Curva de acumulacién Curva de abiacién

Balancedeinvierno Balancedeverano

Incremento del volumen

Otofio ‘ Invierno ‘ Primavera ‘ Verano ‘oioﬁo

Balance anual

Fuente: Elaboracion propia modificado de Bennett, M. & Glasser, N. (2009)

La acumulacion incluye a todos los procesos en donde el agua en estado sélido se agrega a la masa
total del glaciar. Normalmente corresponde a nieve que lentamente se va transformado en hielo
glacial. En algunos lugares, como en los Alpes, la transformacidn toma alrededor de una década
(Benn & Evans, 2013). Otros procesos de acumulacion son las avalanchas, formacidn de escarcha 'y
congelamiento de lluvia dentro de la capa de nieve. La acumulacidn generalmente toma lugar en la
zona mas alta de la superficie del glaciar.

La ablacion es el fendmeno contrario a la acumulacidn e incluye a los procesos en donde el hielo, la
nieve o la neviza se fusionan o subliman. Otras formas de pérdida de masa son escorrentia supra-
glacial, evaporacion, remocién de la nieve por accién del viento u otro fenémeno, y el desprendi-
miento de témpanos o calving. La ablacidon toma lugar en la superficie del glaciar a excepcién del
calving que ocurre en lagunas supraglaciales y en los bordes. La nieve y el hielo que se fusionan en
la superficie y que se vuelven a congelar, no se considera parte de la ablacién (Benn & Evans, 2013).
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En los glaciares de latitudes medias, como el Universidad, el balance de masa anual se puede divi-
dir en dos periodos, balance de invierno, cuando con condiciones frias y humedas donde la acumu-
lacién es preferente y balance de verano, periodo seco y calido con pérdida de masa. En Figura 8
se observan las variaciones en la curva de balance de masa dentro de un afio en un glaciar de lati-
tudes medias.

Figura 8: Diagrama de balance de masa anual o neto
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Fuente : Elaboracién propia modificado de Cuffey & Paterson, 2010.

Zona de Acumulacién, zona de ablacidn y linea de equilibrio

En funcion de los procesos de acumulacién y ablacién, el glaciar puede ser dividido en dos zonas
dominadas por estos procesos, respectivamente. Donde prevalece la acumulacién se denomina
zona de acumulacién. Desde esta zona el hielo puede ser transportado por gravedad hacia zonas,
donde la ablacion excede la acumulacion. La zona de ablacidn es el area situada debajo de la linea
de equilibrio. Aqui, la superficie del glaciar pierde masa a lo largo del afo. En afios tipicos, la super-
ficie es de hielo. Sin embargo, en afios con un derretimiento mayor al promedio, la zona de ablacién
se extiende montafia arriba hacia la zona de acumulacidn (Benn & Evans, 2013; Cuffey & Paterson,
2010).Entre ambas zonas descritas anteriormente existe una linea tedrica que las separa en el fin
de la estacion seca, esta linea se llama linea de equilibrio. En la linea de equilibrio, durante el fin del
verano la masa perdida es exactamente igual a la ganancia neta registrada en el invierno anterior

Cambios del espesor en un punto

Al mismo tiempo en que se calculan las variaciones en la masa, como se explica en los parrafos
anteriores, también se puede estimar la variacion del espesor del glaciar en un punto especifico. El

cambio en el tiempo del espesor en una columna de hielo, h, puede ser mostrado por la férmula de
continuidad, ecuacién 1.

h=b/p—Vq
(Ecuacion 1)
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Donde, B, es la tasa de balance de masa, p es la densidad del hielo y Vq el gradiente horizontal del

flujo de hielo. Si la ecuacidon 1 es integrada sobre la superficie completa del glaciar, Vq se vuelve
cero y el balance de masa puede ser expresado por el cambio de espesor multiplicado por la densi-
dad del hielo.

Lo anterior es la base para la aplicacion del método geodésico. Este método principalmente mide la
elevacién de la superficie del glaciar en dos fechas distintas. Si dos superficies en fechas distintas se
restan, una respecto a la otra, el volumen de cambio obtenido debe ser multiplicado por la densidad
del hielo y asi se obtiene el cambio de masa.

Balance de masa neto de un punto en el glaciar

El balance de masa especifico es la diferencia entre acumulacién y ablaciéon desde el comienzo del
afio de balance, es decir, es el cambio de la masa por unidad de area relativa a la superficie del
verano previo (Cuffey & Paterson, 2010). La funcidn b(P), descrita en la ecuacién 2 es la tasa de
balance de masa en unidades equivalentes en agua en un tiempo y punto especifico P(x,y,z) en la
superficie del glaciar y su integracidn sobre el tiempo entrega el balance de masa neto en un punto
(Kaser et al., 2003).

b(P) = fb(P)dt
t
(Ecuacion 2)

Balance de masa neto total (B)

Integrando espacialmente a b(P), sobre la superficie glacial dS se obtiene el balance de masa total
del glaciar en m3 equivalentes a agua o kilogramos (Kg). Esto es el resultado de la multiplicacién de
volumen dV por la densidad del hielo p (ecuaciéon 3). En la practica, la superficie corresponde a la
proyeccion horizontal del glaciar (5). Se debe tener en cuenta que S puede variar con el tiempo
(Kaser et al., 2003).

B=ffb(P)dtds=fb(P)ds= pdV
tJs S
(Ecuacién 3)

Balance de masa medio

Una vez calculado el balance de masa neto, es necesario compararlo con el resultado de otros gla-
ciares. No obstante, el balance total neto (B) no es un parametro comparacidn porque es influen-
ciado por la superficie de cada glaciar. Ademas, para comparar el balance de masa de varios glacia-
res, el balance de masa especifico medio b puede ser calculado por, la ecuacidn 4:

b = B/Sg = pAV/S; = pAh
(Ecuacion 4)

Este balance relaciona los cambios geométricos de volumen AV y el promedio de los cambios alti-
tudinales Ah (Kaser et al., 2003).
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Perfil de balance de masa vertical

Si B y subsecuentemente b, son calculados como bandas de elevacién individual del glaciar, el ba-
lance de masa especifico puede ser representado en funcidn de la altitud, b(z), mostrando asi el
perfil del balance de masa vertical. En comparacién, los otros balances miden cambios entre afios,
el VBP (siglas en inglés de perfil del balance de masa vertical) cominmente muestra la misma forma
y solo su intercepcidn cambia. El VBP caracteriza el régimen de cambio climatico glacial. Si la altitud
del VBP es cero indica la posicion de la ELA (altitud de la linea de equilibrio).

Altitud de la linea de equilibrio (ELA)

La altitud de la linea de equilibrio esta definida por la elevacién en donde el perfil de balance de
masa vertical y el balance de masa neto es cero. Este indice sirve para determinar el avance o retro-
ceso del glaciar en funcion de la altitud de la ELA. Por ejemplo, si esta aumenta (ELA a mayor eleva-
cién) la mayor parte del glaciar se encuentra en la zona de ablacién. La ELA se puede considerar
como un indice de glaciacion, por ejemplo, una posicién mds elevada de este indice indicaria condi-
ciones propicias para pérdida de masa.

2.2 Métodos de calculo de balance de masa

Existen diversos métodos para el calculo de balance de masa, tales como el balance geodésico, mé-
todo directo, balance hidroldgico, modelaciones en base a registros climaticos y otros derivados del
balance glaciolégico. En esta documento el método geodésico serd explicado con mas detalle, ya
que fue el empleado en esta investigacion.

2.2.1 Método glacioldgico o directo

Segun (Benn & Evans, 2013) el método glacioldgico es el Unico método que estd basado en medi-
ciones in situ sobre el glaciar. Este método es considerado como el mds preciso y entrega informa-
ciéon detallada de la variacion espacial del balance de masa y su magnitud. Para aplicar el método
glacioldgico, los cambios superficiales y la densidad del glaciar en varios puntos deben ser conoci-
dos, por lo que es necesario realizar un trabajo de campo.

La precision del método glaciolégico depende de las fuentes de incertidumbre durante el muestreo.
Estas pueden ser: nimero insuficiente de puntos, representatividad de las mediciones en el area
adyacente al punto de muestreo y a la representatividad completa del glaciar. Ademas, la falta de
precision en las mediciones de cambios de espesor y densidad del hielo puede producir errores
apreciables (Bamber & Rivera, 2007; Benn & Evans, 2013; Kaser et al., 2003) .
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2.2.2 Método Geodésico

El método geodésico, se basa en los cambios volumétricos calculados a partir de la sustracciéon de
las elevaciones de la superficie del glaciar en dos fechas diferentes. Estas variaciones volumétricas
pueden ser convertidas en balance de masa usando la densidad del hielo glacial. Usualmente se
utilizan cartas topograficas y modelos digitales de elevacién como datos de entrada. Este método
se aplica para calcular el balance de masa neto sobre grandes periodos de tiempo. El método geo-
désico se destaca en comparacion con los otros, porque puede cubrir con mayor facilidad gran parte
de la superficie del glaciar, especialmente en zonas de topografia compleja. Ademads, con suficiente
cobertura espacial, permite obtener el balance de masa de todo el sistema glacial, incluyendo las
variaciones dinamicas y las pérdidas por calving. En los Gltimos afios la disponibilidad de informacidn
altimétrica ha crecido gracias a los productos satelitales (SRTM, Aster GDEM, ALOS-PALSAR, etc.),
permitiendo la determinacion del balance de masa en masas de hielo a escala continental, campos
de hieloy en glaciares de montafia (Bamber & Rivera, 2007; Paul et al., 2016; Podgérski et al., 2019).
El balance de masa geodésico tiene varias limitaciones relacionadas a la captura de datos topogra-
ficos. Las técnicas modernas de sensoramiento remoto entregan algunas mejoras y simplifica la cap-
tura de datos topograficos. No obstante, algunos sensores como los dpticos tienen problemas en
las zonas de acumulacion y ablacién, consecuencia de la insuficiente definicidon de la superficie y
dificultad de medir la densidad del hielo en esos lugares. Esto puede conducir a errores importantes
en la medicion de la elevacion completa del glaciar (Bamber & Rivera, 2007). Este método es ade-
cuado para calcular valores correctos en el total del balance de masa neto. Ademas, al aplicarlo en
bandas altitudinales individuales, los resultados también son precisos y confiables. A diferencia de
lo mencionado anteriormente, este enfoque tiene en cuenta los procesos que ocurren en cada parte

individual del glaciar, ya que el término Vq, de la ecuacién 4 es generalmente desconocido (Kaser
et al., 2003).
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3 Areade Estudio

3.1 Ubicacién y entorno geomorfolégico

El glaciar Universidad, esta ubicado en la cabecera de la cuenca del rio Tinguiririca, en la regién de
los Andes Centrales de Chile, en los 34°40’S - 70°20’'W (DIRECCION GENERAL DE AGUAS [D.G.A],
2022). Como ya se indicd en el Marco Conceptual, este es un glaciar de tipo valle, con dos zonas de
acumulacidn que estan apenas separadas por aristas y que mas abajo forman un nunatak principal
(Figura 9). Por los valles descendentes fluyen dos corrientes de hielo que convergen a una altura de
2790 metros sobre el nivel del mar, y bajo esta altitud el glaciar tiene una lengua terminal bien
definida (Escanilla-Minchel et al., 2020). Segun la descripcién hecha en el inventario publico de gla-
ciares del afio 2022 (D.G.A, 2022), la superficie del glaciar Universidad es 26.3 km?, una orientacion
media SE y tiene una longitud lineal de 10 km. El rango de elevacién del glaciar varia desde su parte
mas baja, que se encuentra a 2482 metros sobre el nivel del mar, hasta su parte mas alta, que se
ubica en los 4970 metros sobre el nivel del mar.

El glaciar Universidad es uno de los cuatro principales glaciares de la regidn, siendo los otros tres
Cipreses, Palomo y Cortaderal. Estos cuatro glaciares se ubican en La Sierra del Brujo, ubicada entre
las cuencas de los rios Cachapoal y Tinguiririca. El glaciar Universidad es una importante fuente de
agua para la regién, ya que su fusién alimenta el rio Tinguiririca, que a su vez es uno de los principa-
les afluentes del rio Cachapoal (Direccién General de Aguas, n.d.). Ademds, como ocurre con muchos
glaciares en todo el mundo, el glaciar Universidad esta experimentando un retroceso debido al cam-
bio climdtico, lo que puede tener importantes consecuencias en el futuro para la disponibilidad de
agua en la region (Bravo et al., 2017).

3.2 Contexto Geoldgico

El area de estudio se encuentra inmediatamente al sur del segmento de subduccién de placa. Aqui,
una depresion central bien desarrollada separa la Cordillera Costera, al oeste, de la Cordillera Prin-
cipal Andina, al este, que incluye los edificios volcanicos ubicados cerca de la frontera internacional.
El flanco occidental de la Cordillera Principal se encuentra en Chile, mientras que el flanco oriental
se encuentra en Argentina. En esta region, las unidades geoldgicas expuestas en la Cordillera Prin-
cipal pertenecen a las tres etapas del ciclo tectdnico andino. Las rocas volcanicas de la Formacion
Abanico, de edad Eoceno medio-tardio a Oligoceno, y las formaciones Farellones del Mioceno con-
forman la mayor parte de la Cordillera Principal occidental. La parte mds oriental esta formada por
depdsitos marinos del Jurdsico y Cretacico temprano de la zona de trasarco. La Formacion Abanico
forma dos franjas orientadas de norte a sur separadas entre si por la Formacién Farellones que las.
Estas rocas consisten en una sucesion local de rocas volcanicas plegadas, volcanico-piroclasticas y
sedimentarias que incluyen abundantes intrusiones subvolcdnicas de la misma edad (Vergara et al.,
2004). La Formacion Abanico se depositd en una cuenca de rift que experimento una inversion tec-
tdnica en el Oligoceno tardio a principios del Mioceno (orogenia Pehuenche) (Charrier et al., 2002;
Tapia, 2015).
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Al este, esta separada de los depdsitos trasarcos mesozoicos por la falla El Diablo. La actividad tec-
ténica en la region continla en la actualidad y se refleja en la presencia de numerosas fallas activas,
tanto en la Cordillera Principal como en la Cordillera Costera. Ademas, la regidn esta sujeta a una
alta actividad sismica, lo que refleja la complejidad de las fuerzas tectdnicas que acttdan en ella. En
general, la geologia de la regién es compleja y variada, con una larga historia tecténica que ha dado
lugar a una gran diversidad de unidades geoldgicas y estructuras.

3.3 Contexto Climatico

En esta zona el clima predominante, segln la clasificacion Képpen-Geiger, es el temperado tipo Csb
y Csc que domina en un 91% de una Macroregién. Csb se refiere a un clima templado calido con
lluvias invernales, mientras que, Csc se refiere a un clima templado frio por lluvias invernales. Ade-
mas, en los Andes Centrales se observan variantes de alta elevacion con climas Csb de cuarto orden
con variante h (Sarricolea et al., 2017). En la zona de estudio, en base a mediciones de estaciones
meteoroldgicas y datos grillados entregados por diferentes conjuntos de datos, se ha encontrado
qgue la mayoria de las estaciones presentan tendencias negativas en la precipitacién anual. Estas
tendencias son especialmente notables hacia el sur, donde se ha observado una reduccion signifi-
cativa en la frecuencia de la precipitacion invernal. Estas tendencias negativas en la precipitacion
también se relacionan con la sequia en la zona norte de la regidn, donde se han encontrado algunas
tendencias positivas no significativas. Estas discrepancias entre las mediciones de estaciones y los
datos grillados se deben al efecto de las tendencias de precipitacion entregadas por los datos para
el verano. En general, se puede observar una tendencia a la disminucidn de la precipitacién en los
Andes centrales de Chile, lo que puede tener consecuencias importantes en la criosfera, y la gestiéon
del agua(Schumacher et al., 2020).

En los Andes Centrales la temperatura media anual varia entre 9°Cy 19°C, mientras que, durante
el verano, las temperaturas pueden alcanzar los 23°C, en el invierno oscilan entre 3y 12°C. En cuanto
a la tendencia de las temperaturas, ha habido un aumento significativo en la temperatura anual
media en la mayoria de las estaciones en los Andes Centrales. Este aumento ha alcanzado un ma-
ximo de 0,43°C por década en la regién y se ha observado una tendencia positiva en la temperatura
durante el verano y el invierno en aproximadamente el 71% y el 65% de las estaciones, respectiva-
mente. Aunque no todas las estaciones han mostrado una tendencia significativa, la mayoria de ellas
estan dominadas por una tendencia positiva. Los datos modelados también muestran patrones de
variabilidad similares tanto anual como estacional en la temperatura, con una predominancia de
tendencias positivas. Estos resultados sugieren el fin de la tendencia de enfriamiento regional que
ocurrié entre 1979y 2006, relacionada con la fase negativa de la Oscilacion Interdecadal del Pacifico
(IPO), lo que ha permitido el incremento de las tendencias de calentamiento asociadas al aumento
de la temperatura de la superficie del mar (Schumacher et al., 2020).
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Figura 9: Mapa de ubicacion del Glaciar Universidad.

6165000

GLACIAR UNIVERSIDAD

LEYENDA

& ESTACION GLACIOLOGICA

& ESTACION HIDROMETRICA

Wl  CENTRAL HIDROELECTRICA
~em - RIOS

LAGOS

P 4
S5 oLacires

RELIEVE
_ CURVAS DE NIVEL

CURVAS DC NIVCL SOBRC NICVE O HICLO

Universidad de Concepcion
Lireseitn de Fostarsdo
Fiscallia: e Anguitectan, Urban=in: ¢ Geografia
e ster 2n Ang lels Secqrstos

BALANGE GEODESICO Y MORFOLOGIA
SUPERFICIAL DE ALTA RESOLUCION

GLACIAR UNIVERSIDAD, ANDLS CLNTRALLS, CHILL.

PERIODO 2011-201¢

FUENTE INFORMACION PROFESOR GUIA FECHA | EVANTAMIENTO
CARTOGRARCA INFORIAACION

INVENTAR O NAC ONSL.

DE GLAGIARES PRI A1 FONSO SFRUSKIF7 R
VUCLO _IDAR DG,
05 PAL3AR
DATOS CARTOGRAFICOS ¥ -
GLOLCSICOS ESCALA N
aru

b

A
[

bohtad 1:70000

==

Fuente: Elaboracidn propia.

23



4 Objetivos

4.1 General
Evaluar el efecto de la morfologia superficial en el balance geodésico del Glaciar Universi-

dad, periodo 2011-2022.

4.2Especificos:

a) Calcular la variacion altimétrica y volumétrica de Glaciar Universidad
b)Clasificar la morfologia superficial del Glaciar Universidad.

c) Zonificar los cambios de elevacién en relacidn a la clasificacion morfologia superfi-

cial del glaciar
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5.- Metodologia

El siguiente planteamiento metodoldgico estd estructurado para calcular el balance geodésico del
Glaciar Universidad y como la morfologia superficial influye en este. Se organiza en cuatro etapas
principales, (i) estandarizacién geométrica, geodésica y cartografica de la informacion altimétrica,
(i) coregistro y cdlculo de precision de los MDE utilizados y (iii) calculo del balance de masa geodé-
sico, incluyendo: variacidn de la elevacidn superficial y media anual, tasa anual de variaciéon volu-
métrica y media anual, tasa de variacion de masa glacial media y anual, (iv) por ultimo estimar la
influencia de la morfologia superficial en las tasas de ablacién del Glaciar Universidad

5.1 Adquisicion de los modelos digitales de elevacién (MDE)

Levantamiento por LiDAR (ALS)

El LiDAR es un sistema de levantamiento topografico que utiliza un sensor remoto activo con un
pulso laser que mide el tiempo que tarda en reflejarse en la superficie terrestre (Figura 10). Con esta
informacidn, se puede calcular la distancia entre el sensor y la superficie y, a partir de ello, se genera
una nube de puntos tridimensionales de alta resolucién que representa la superficie terrestre o los
objetos en ella.(Foroutan et al., 2019; Pradhananga et al., 2021). El sistema LiDAR, se compone de
tres componentes principales y puede ser aerotransportado o estar fijo en tierra.La configuracion
tradicional de este sistema es la siguiente:

b) Laser aerotransportado: Consiste en un telémetro laser que mide la distancia entre el sensor
y la superficie. Conociendo el tiempo de viaje bidireccional de cada pulso reflejado desde la
superficie hasta el dispositivo reflector, este es reorientado en la direccion de vuelo. La des-
viacién del laser crea un patrén zigzag caracteristico del levantamiento de la superficie me-
diante LiDAR.

c) Sistema de Posicionamiento Global (GPS): Es un dispositivo receptor usado para posicionar
el laser en un sistema de coordenadas tridimensionales. Para obtener una precisién ade-
cuada en el levantamiento, es necesario contar con el apoyo de otro dispositivo GPS en
tierra. Generalmente se emplea un dGPS fijo (GPS diferencial) combinado con el receptor
de la aeronave, para obtener la posicidn precisa del levantamiento.

d) Sistema inercial de navegacién (IMU): Este sistema determina la orientacién del sensor |-
ser usando tres ejes de movimiento balanceo, cabeceo y rumbo (x, y, z respectivamente).

Figura 10:Levantamiento ALS sobre superficie glacial

Fuente: Philip C. Joerg. 25



Adquisicién de imdgenes MDE 2022

La creacién del Modelo Digital de Elevacidon 2022 (MDE2022) dptico a partir de imagenes tomadas
por un Vehiculo Aéreo no Tripulado (U.A.V por sus siglas en inglés) Ebee SenseFly a una altura de
vuelo de 100 metros sobre la superficie del glaciar y con una distancia de muestreo en el suelo (GSD)
de 5 cm. El vuelo capturd 2483 imagenes con un porcentaje de solape de 10 %.

El proceso de las imagenes fue realizado en software especializado Pix4D, el cual utiliza algoritmos
fotogrametria para crear un modelo tridimensional de la superficie del glaciar. En primer lugar, el
software detecta y empareja automdticamente las imagenes superpuestas, luego genera un modelo
3D bdsico. Posteriormente, se lleva a cabo un proceso de ortorrectificacién para corregir la distor-
sién de las imagenes causada por la perspectiva y la topografia esto proceso se hizo en base a puntos
de referencia en tierra distribuidos en el frente, cercano a la confluencia y en la cuenca de acumu-
lacion (Figura 11). A continuacion, se lleva a cabo un proceso de filtrado para eliminar los errores en
el modelo generado. Finalmente, se obtiene el MDE dptico con resolucidn espacial de 5 cm.

Figura 11: Distribucién de los puntos de control utilizados para generar el MDE 2022
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5.2 Estandarizaciéon geométrica, geodésica y cartografica de la infor-
macioén altimétrica

Esta etapa consistid en la estandarizacién de la informacion altimétrica, donde cada conjunto de
datos fue llevado a un sistema de referencia comun. Esta informacion fue obtenida mediante el uso
de escaneo laser aerotransportado (ALS) a finales del verano de los afios 2011, 2013 y 2015. Por
otro lado, el modelo digital de elevacion (MDE) correspondiente al afio 2022 fue adquirido mediante
un levantamiento llevado a cabo con un vehiculo aéreo no tripulado (UAV). En la Tabla 1 se detallan
los metadatos originales de la informacidn utilizada. En primer lugar, a cada conjunto de datos se
les aplicd un remuestreo en base al método de interpolacién convolucién cubica, debido a que este
método no produce desalineamientos y omisiones de pixeles que pueden afectar el analisis, como
resultaria de aplicar el método por defecto que es el vecino mas cercano (Mather, 2004; U.S.
Geological Survey, 2017). Este método, se basa en la premisa de que los valores de las celdas se
ajustan al valor de los pixeles circundantes. Para calcular el valor resultante, se toman en conside-
racioén las 16 esquinas mas cercanas. La Figura 12, muestra cémo se calcula el valor de salida con el
método de convolucidn cubica. Se identifican los 16 centros de celda de entrada (puntos naranjas)
mas cercanos al centro de la celda de procesamiento (punto rojo), se calcula el promedio ponderado
y el valor resultante se asigna como valor de salida para la celda de procesamiento (area amarilla
sombreada). Este enfoque tiene un efecto suavizador en la imagen generada, ya que utiliza prome-
dios de los valores cercanos para obtener un resultado final (ESRI, 2021).

Figura 12: Esquema de interpolacién por Convolucién Cubica
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Fuente: ESRI, 2021

A continuacién, se asigné el tamafiio del pixel a 1 metro y delimitados por un contorno del glaciar
Universidad IPG 2022 modificado. El datum vertical utilizado corresponde al modelo gravitacional
terrestre, 1996 (EGM-96). Los datos fueron trabajados en la proyeccion UTM, huso 19 sur y elipsoide
WGS-84. El contorno del Glaciar Universidad empleado, tal como se indica arriba, corresponde a
una modificacién del margen reportando en el inventario publico de glaciares (IPG,2022), que fue
obtenido por digitalizacidon en una imagen Sentinel 2 con fecha 07/03/2018.
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La modificacidn en este estudio se ejecutd mediante interpretacién visual de una imagen satelital
Planet Scope con fecha 09/03/2021 (Tabla 2). La modificacion se realizé para hacer coincidir el con-

torno del glaciar con la extensién util de los modelos de elevacion.

Tabla 1: Fuentes de datos altimétricos utilizados en la zona de estudio. Se muestran sus caracteris-
ticas originales y las utilizadas para realizar el analisis.

TRsL  Abril, 9.15 ALS MDE EGM-96 +0.20 EGM-96
2011
prmap  APril, 1 ALS MDE EGM-96 +0.1 EGM-96
2013
Marzo, E11dp35101—
DMCL 1 ALS MDE +1.64 EGM-96
2015 Wgs84
Marzo Foto-
UQTR > .05 gramé-  MDE EGM-96 +0.90 EGM-96
2022 trico
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Tabla 2: Fuentes de datos satelitales utilizados para construir el contorno de analisis.

ESA Sentinel-2 Imagen Multi- 07/03/2018 10
espectral
Imagen Multi-
Planet Image Planet Scope espectral 09/03/2021 5

El glaciar Universidad comprende toda la superficie de hielo mostrada por el contorno en la Figura
9. Sin embargo, debido a la disponibilidad y cobertura de la informacidn altimétrica del glaciar, el
area de analisis solo considerd una fraccion del margen modificado y la zona donde los datos dispo-
nibles por cada fecha coincidan. Como se muestra en la Figura 13A, el contorno muestra el flujo
glacial Noreste, que ademas posee la informacidn comun para los aifos de analisis, desde el 2011
hasta el 2015. Esta superficie especifica cubre 8.57 km? (31% del area total) y el rango de altitud va
desde 2422 hasta 4428 msnm. La Figura 13B, muestra el segundo contorno de analisis cubre una
superficie de 4.5 km? (16% del drea total) y se utilizd para calcular el balance de masa geodésico en
los periodos 2011-2022 y 2015-2022.

Figura 13: Contornos de andlisis especificos para cada periodo. Imagen satelital base Planet Scope
en falso color (432), con fecha marzo del 2021. En naranjo las zonas estables utilizadas.

I Zona Estable 2013 I Zona Estable 2022
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5.3 Co-registro y calculo de precisiéon de los MDE utilizados

Una vez concluida la estandarizacién de los MDE, en base al conjunto descrito anteriormente es
necesario aplicar una correccidn tridimensional a los desplazamientos horizontales y verticales, en
funcién de la pendiente y orientacidn del terreno en zonas descubiertas de hielo, que se asumen
estables altimétricamente. Esto se realiza aplicando un co-registro a todos los MDE, que consiste
en el cdlculo de vectores de desplazamiento en los ejes x, y, z de un modelo hacia otro de referencia
(MDE esclavo y MDE maestro respectivamente). El método de co-registro utilizado en este trabajo
es el propuesto por Nuth & Kadb (2011) (N&K), que se basa en la correccién de los desplazamientos
horizontales y los sesgos verticales en funcion de la pendiente y orientacion del terreno en zonas
descubiertas de hielo, que se asumen estables altimétricamente. Antes de aplicar el método N&K
es necesario identificar aquellas zonas de terreno estable (ZE), que son las de referencia para detec-
tar los desplazamientos entre MDE's. Estas zonas corresponden a una porcion comun de roca ex-
puesta en todos los MDE, que se asumen sin cambios significativos de elevacién con el tiempo de
analisis, en relacién a lo esperado para una superficie glacial. Por esta razén, fueron excluidas aque-
llas que se encuentran fuera de la zona de andlisis y que ademas presentan las siguientes caracte-
risticas (Bollmann, 2010): Superficies cubiertas por nieve, superficie glacial, hielo muerto y zonas
susceptibles a remocién en masa. Considerando estos criterios, la seleccién de las ZE se hizo en base
al andlisis visual de imagenes multiespectrales coincidentes con las fechas de captura de los MDE
(Tabla 3). En la Figura 13 A se muestran las zonas estables utilizadas en el co-registro de los MDE
correspondientes a los afios 2011, 2013 y 2015. Como zona estable, se considerd el nunatak ubicado
en la cuenca de acumulacién, esta morfologia se encuentra en todos los modelos utilizados. Y la
elevacién media de esta zona fue de 3720.9, 3721.03 y 3720.8 m.s.n.m respectivamente. Esto indica
que la region es estable altimétricamente. Mientras que, en el co-registro del MDE 2022 se utilizé
zona estable distinta a la usada en los otros modelos debido a cobertura espacial del MDE 2022 y
esta se encuentra cercana a la cufia de confluencia con una altitud 2910 m.s.n.m en el 2013 y 2911
en el 2022 (Figura 13B).

Tabla 3: Imagenes utilizadas para las cartografias de morfologia superficial e identificacién de zo-
nas estables.

Resolucién . a4
Fuente Sensor Rango eso(m) ° Fecha Combinacién | Cobertura %
LIDAR MARK Multi es-
1 «D . 0
TRSL 1 pectral 0.15 18/04/2011 1;2;3 31%
HypSpex Hiper es- o
2 . .
DIMAP VNIR pectral 1 18/04/2013 85;32;3 100%
Multi es-
3 - [
DMCL SPOT 6 pectral 1.5 19/03/2015 4;3;2 31%
" SenseFly Multi es- . o
UQTR S.0.D.A pectral 0.06 19/03/2022 1;2;3 16%

1: TERRA REMOTE SENSING LTDA ;2:DIMAP, 2013;3: Digimapas Chile; 4: Université de Quebec-Trois Rivieres.
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5.4 Co-registro y precisiéon de los MDE

El método N&K fue implementado en xDEM, un flujo de trabajo escrito en cédigo abierto en len-
guaje de programacién Python. El algoritmo emplea de forma iterativa las correcciones de despla-
zamiento y sesgo altimétrico resolviendo la Ecuacién 5. El resultado de esta correccion entrega un
vector de desplazamiento en los ejes X, J, zentre el modelo maestro y el esclavo.

dh = acos (b — ¢) tan(a) + dh (Ecuacién 5)

Donde dh es la diferencia de elevacién en cada pixel, « es la pendiente en grados, a es la magnitud
del vector de desplazamiento horizontal, b es la direccion del vector de desplazamiento, ¢ es la
orientacién del terreno y dh es el sesgo altimétrico entre los dos conjuntos de datos de elevacidn.
En primer lugar, xDEM calcula la diferencia (dh) (diferencias de elevacién entre el MDE maestro y
esclavo) la pendiente y orientacidn en zonas estables; con estos tres productos se obtienen los vec-
tores de desplazamiento. Este es un proceso iterativo, que va corrigiendo continuamente el despla-
zamiento total. El ciclo se detiene cuando las estadisticas espaciales entre el MDE maestro y esclavo
dejen de mejorar significativamente (xDEM, 2021).

La precisiéon de los MDE’s alineados se calculé comparando cada uno en zonas con altimetria inva-
riable. En este estudio se consideraron como tal, las zonas estables utilizadas en el co-registro. En
cada ZE, se calculd el error de elevacién de los modelos del 2011 y 2015 respectivamente, teniendo
como referencia el modelo maestro (afio 2013), el error fue medido a través del error medio cua-
dratico (RMSE) y el NMAD (Normalized Median Absolute Deviation), ver ecuacién 6.

NMAD = 1.4826 X mediana;(|Ah; — my;|) (Ecuacion 6)

Donde 1.4826 es el parametro de ajuste gaussiano, Ah; son los errores individuales por cada pixel
y my; es la mediana de los errores. El NMAD es un estimador mas apropiado que los indicadores
paramétricos, como la desviacion estandar o el error medio cuadratico, ya que minimiza el efecto
de datos extremos (Hohle & Hohle, 2009). Asi mismo, el NMAD esta mas estandarizado en la litera-
tura cientifica para la evaluacidn de la precisién de los MDE, lo que lo hace mas facilmente compa-
rable entre diferentes estudios (Braun et al., 2019; Hugonnet et al., 2022). De acuerdo con esto, en
la zona de estudio, donde se aplica el co-registro de los MDE existen zonas de alta variabilidad alti-
métrica, por ejemplo: campos de grietas y los bordes del glaciar expuestos a remociones en masa
gue generan valores atipicos de elevacién, lo que puede afectar la precision medida por el error
medio cuadratico (RMSE). En este contexto, el NMAD se considera una medida mds apropiada, ya
gue es menos sensible a los valores atipicos y, por lo tanto, puede medir la precisién de los modelos
digitales de elevacion de manera mas confiable.
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5.5 Balance de masa geodésico

Con el fin de cumplir el objetivo especifico 3, fueron comparados los MDE en las zonas cubiertas por
hielo en diferentes fechas de adquisicién (Tabla 3) y se obtuvo la variacién media del cambio de
elevacién dentro del periodo de analisis. Este cdlculo fue realizado por una simple diferencia entre
el modelo mas reciente y el mas antiguo (ecuacion 7). Se utilizaron los MDE co-registrados en la
etapa anterior, siendo estos 2011, 2013 y 2015 respectivamente. El balance de masa geodésico se
hizo en Python 3.8. Primero se calcularon las diferencias de elevacion entre pares de modelos.

Ap= Zi1_Zy (Ecuacién 7)

Donde Ay, , es la variacion de la elevacidn, Z;4 son las elevaciones del MDE reciente y Z;, del mas
antiguo. En todo momento del analisis se utilizaron alturas geoidales (EGM-96). La tasa de pérdida
de hielo es el balance de masa dividido por el nimero de afios entre cada par de MDE. Luego el
balance de masa se calculd al multiplicar Ay, por el valor de densidad relativa del hielo de 0.85
(Huss, 2013; Podgérski et al., 2019).

Balance de masa = A} (0.85) (Ecuacién8)

Una vez obtenido el balance de masa del glaciar Universidad se calculd la incertidumbre de la tasa
de cambios de elevacidn Ah. Para este analisis, se consideraron las diferencias de elevacion zonas
de terreno estable y las Ah sobre toda la lengua NE del glaciar.

dh 12

[ﬁze ] (Ecuacion 9)

dtyo

2

Incertidumbre =

., . . . dh
En la ecuacién 9, se muestra la incertidumbre de la tasa de adelgazamiento anual e En la ecua-

., dh . . ., , dh
cion, - es la diferencia en elevacidn en cada periodo sobre la zonas estables. Por su parte, e
ze to

es la tasa de adelgazamiento anual sobre toda la lengua noreste del glaciar.

5.6 Relacién morfologia superficial y balance de masa

Para evaluar el impacto de la morfologia superficial sobre la distribucion espacial del balance de
masa geodésico, se compard un mapa de morfologia con las tasas de cambio altitudinal promedio.
Para esto, en primer lugar, se necesitd minimizar el efecto de la elevacién en la estimacion del ba-
lance de masa geodésico. Se aplicd una regresidn lineal simple en que el glaciar fue dividido en
bandas altitudinales en intervalos de 10 metros, a partir de los cuales se obtuvo el promedio de los
cambios de elevacidn en cada una. La variable dependiente fue la diferencia media de elevacién por
banda altitudinal Ah y la variable independiente fue la elevacidn del glaciar en metros sobre el nivel
del mar. En la ecuacidn de regresion lineal, el pardmetro a (pendiente) muestra la tasa de cambio
de elevacion del glaciar respecto a la elevacion y b (intercepto) indicaria el cambio de elevacidn
esperado en cuando la altitud es cero.
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Con la ecuacidén de regresion lineal, se obtuvieron los valores de Ah modelados. Luego, se aplicé el
test de residuos para ajustar el modelo a la serie de Ah vy calcular los valores predichos. En su forma
general, la ecuacién del modelo de regresidn lineal puede escribirse como:

y = B0 + B1x1 + PB2x2 + ... + Bk*xk + € (Ecuacién 10)
€ = Ah observado — Ah modelado (Ecuacién 11)

Donde y es la variable dependiente (Ah) y x1; x2; ...; xk son las variables independientes, elevaciones
en este estudio, por ultimo, B0, B1, B2, ..., Bk son los coeficientes de regresién que se estiman a
partir de las elevaciones usando una ventana movil de 30 metros, mientras que € es el término de
error que representa la diferencia entre los valores observados y los valores predichos por el mo-
delo. Adicionalmente, una vez minimizada la tendencia, los valores obtenidos fueron normalizados
para llevar la media a 0 y la desviacién estandar a 1. Esto facilita la comparacion de los datos y la
identificacion de patrones mas claros en el comportamiento del glaciar en relacion con la morfologia
superficial. La ecuacion para normalizar la serie de datos utilizando este método es:

Ahnorm = (e — €/o¢) (Ecuacion 12)

Donde € es el valor del error de Ah, € es la media del error y O€ es la desviacién estandar de &. El

valor resultante Ah norm es el valor normalizado de las diferencias de elevacién superficial con una
media de cero y una desviacion estandar de uno.

En cuanto a la cartografia de la morfologia superficial, la interpretacién se realizé visualmente em-
pleando de imagenes multiespectrales ( Tabla 3 ) y del sombreado topografico obtenidos desde los
modelos de elevaciones (Tabla 1). De acuerdo con esto, las formas resultantes de la dinamica glacial
se dibujaron como clases individuales. Cada clase representa el resultado de procesos activos y pa-
sados que son responsables de cada forma especifica. En la Tabla 5, se muestran las clases o formas
que seran cartografiadas, basado en la clasificacion morfoldgica hecha por Moélg et al., (2020). Estas
se presentan como una entidad individual, por ejemplo, los acantilados de hielo y las morrenas o
como agrupacion de formas como las grietas y las ojivas; también se sefiala como seran identificadas
en la cartografia. Se tuvo como criterio cambios evidentes en el color, textura y forma de la super-
ficie glacial; ademas se tuvo como informacion de apoyo el sombreado topografico ante situaciones
de poca claridad, por ejemplo, limites no claros o formas ambiguas (Molg et al., 2020). Por ultimo,
las variaciones de la posicion del frente se obtuvieron de forma manual por interpretacidn visual de
los sombreados topograficos de los modelos digitales de elevacién mencionados en la Tabla 1y de
las imagenes multiespectrales de la Tabla 3.
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La morfologia superficial de la lengua NE fue completamente mapeada en los afios 2011, 2013 y
2015; en el aio 2022 se hizo parcialmente debido a la disponibilidad de informacion. El proceso de
mapeo fue hecho manualmente sobre las ortofotos, empleando digitalizacidn en pantalla.

El dibujo cartografico se realizé siguiendo un criterio conservador, es decir, lo mas cercano a laforma
identificada y en caso de poca claridad se recurre al apoyo mencionado anteriormente y al criterio
del cartografo. Seguin Molg et al (2020) y las unidades morfoldgicas se clasifican en geometrias pun-
tuales, lineales y poligonales. Como en este trabajo se busca medir el efecto de la morfologia super-
ficial en la ablacién, las unidades morfoldgicas se consideraron como geometrias poligonales, de-
jando fuera las lineas como las aristas de morrenas y aristas supraglaciales. En la propuesta original
(iError! No se encuentra el origen de la referencia.) los autores clasifican el hielo recubierto y hielo
limpio generalizando las morfologias especificas que se encuentran en esas zonas. En este estudio,
debido a nivel de resolucién utilizado, dentro de las zonas de hielo recubierto se consideré clasificar
la morrena medial y las laterales como entidades poligonales independientes. En las zonas de hielo
limpio, se clasificaron las ojivas (claras y oscuras como entidades independientes) y el propio hielo
limpio. Por otro lado, las grietas originalmente son clasificadas como entidades lineales, mientras
gue en este trabajo se reconocen como campo de grietas. En el caso del moulin, lo reconocen como
una entidad puntual, mientras que en este estudio como poligonal debido a la extensidn de este.
El dibujo de la cartografia geomorfoldgica de la lengua NE y lengua principal del Glaciar Universi-
dad, se hizo en base a la escala de mapeo. En la Ecuacion 12, se muestra la relacién entre escalay

tamanio del pixel en la ecuacidn propuesta por Tobler, 1987. Con la resoluciéon de las imagenes em-
pleadas (Tabla 3) en este estudio se obtuvo una escala de dibujo de 1:2000.

Escala del mapa = Resolucion del raster (en metros) * 2 * 1000  (Ecuacién 12)

Tabla 4: Clasificacidn morfoldgica propuestas en Molg et al, 2020 y la clasificacidn utilizada en este
trabajo.

Clasificacion Molg et al, 2020 | geometria | Clasificacion utilizada en este trabajo
Grietas Linea Campo de grietas
. . Poligono Morrena medial
Hielo recubierto ,
Poligono Morrena lateral
Poligono Ojivas claras
Hielo limpio Poligono Ojivas oscuras
Poligono Hielo limpio
Pared de Roca Poligono Pared Roca
Cuerpo de Agua Superficial Poligono Cuerpo de Agua Superficial
Acantilado de hielo Poligono Acantilados de hielo
Moulin Punto Moulin
Pared aporte de roca Poligono No Identificado
Hidrologia superficial Linea No Identificado

Fuente: Elaboracion propia.
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Resultados

Co-registro de Modelos digitales de elevacion

Como se menciona en la metodologia, antes de comparar los cambios de elevacién del glaciar Uni-
versidad los MDE’s fueron co-registrados segun el método de N&K. Como modelo altimétrico de
referencia, se utilizé el correspondiente al de abril del 2013 (Tabla 5), la zona estable seleccionada
es el nunatak ubicado en la zona de acumulacién al NE del glaciar (Figura 10).

Tabla 5: Resultados del co-registro aplicado a los modelos 2011, 2015 y 2022 respecto al MDE de

referencia. Los vectores de desplazamiento muestran la distancia respecto al modelo de referen-
cia. Todas las magnitudes estan en metros

Vector Desplazamiento
SIN CO-REGISTRO Post CO-REGISTRO P

MDE (metros)

He= RMSE | nmap | e std fle= RMSE | NmMaD | MoT std X Y z

diana dia diana dia

-1.1 .74 | o. ) .52 .01 . 8.89 ) . 1 . -0.7
2011 8 |3 0.63 | | oo |35 0.0 3.55 89 | 5 1q | 3:55 0.3 )
2015 | -1.65 | 1.78 | 0.30 1'49 0.98 ) 0.94 | .23 | ©.19 | 0.92 0.3 0.1 -0.2
2022 | -0.79 | 0.9 | 0.41 - 0.62 ) 0.40 | .24 | 0.04 | 0.40 -6.5 1.3 0.4

0.66

Los modelos, responden diferente a la aplicacion del método N&K. En la Tabla 5, se muestran las
condiciones previa y posterior al co-registro. En la situacidn sin coregistro, la precisién vertical en
zonas estables en los tres modelos, representada por el NMAD es de 0.63, 0.30 y 0.41 metros res-
pectivamente. Claramente se observa una menor precisién inicial en el MDE del 2011 comparado
con los otros modelos, lo que se explica por la existencia de pixeles nulos en el conjunto original.
Los pixeles nulos, fueron rellenados a través de una interpolacion espacial con el método IDW. No
obstante, la correccion de pixeles nulos en el MDE correspondiente al afio 2011 no fue efectiva, ya
que el NMAD aumentd con respecto al estado sin co-registro (0.63 a 0.89 metros). Por otro lado, la
correccion del MDE 2015 mostré un aumento de su precision en comparacién con el 2011, el NMAD
se redujo un post co-registro ( 0.30 a 0.23 metros). Por ultimo, la correccion del MDE del afio 2022
disminuyd el valor de NMAD pasando de 0.41 a 0.24 metros. En la se pueden observar los histogra-
mas de las diferencias de elevacion en zonas estables, tanto en la etapa previa como post co-regis-
tro.
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Balance de Masa Geodésico

En la Tabla 6, se muestran los periodos de analisis del cambio medio de elevacion superficial del
glaciar Universidad. En los periodos 2011-2013, 2011-2015 y 2013-2015 los cambios de elevacion
superficial fueron calculados sobre toda la lengua NE del glaciar, mientras que, en el periodo 2011-
2022 y 2015-2022 las estimaciones fueron hechas en la superficie cubierta por el MDE 2022 (Figura
13). Durante el primer periodo, comprendido entre los afios 2011 al 2013, se registré un cambio de
elevacién superficial de -5.68 £0.08 metros, lo que equivale a una tasa anual de -2.89 +0.84 metros
afio. En el segundo periodo, desde el 2011 al 2015 el cambio de elevacidn superficial es mayor,

alcanzando -12.76 +0.47 metros, con una tasa anual de -3.19+0.84 metros afo y en el periodo 2013-

2015 el Ah es de -6.58+0.94 y % -3.29+0.038. Finalmente, en el tercer periodo, de 2011 a 2022,

gue solo comprende la lengua principal del Glaciar Universidad se observd una aceleracién en la
disminucién de la elevacién superficial con -68.59+0.28 metros. Se considerd como valor de incerti-
dumbre de Ah el error medio cuadratico (RMSE) post co-registro de los modelos (Tabla 6). Estos
resultados sugieren una tendencia negativa y constante en el cambio de elevacidn superficial del
glaciar Universidad en el periodo de analisis

Tabla 6: Cambios de elevacion superficial medio, tasa de adelgazamiento anual y balance de masa.

Balance de
. Cambio Elevacién Ah(me- Tasa anual ﬂ(metros
Periodo tros) ldt masa
afo™") (megq.a)
2011-2013 -5.68 + 3.5 -2.89 +0.54 -4.83% 3.5
2011-2015 -12.76 +0.94 -3.1940.47 -10.8540.94
2011-2022 -68.75 10.40 -7.63%0.06 -58.4410.40
2013-2015 -6.58+0.94 -3.29+0.038 -5.59%0.94
2015- -40.7810.67
-47.9840.67 -6.85%0.67
2022+

**En el periodo 2015-2022 se consideraron como medidas de incertidumbre obtenidas en el co-registro del MDE

2015. Ya aue el MDE 2022 no tiene zona estable coincidente con el MDE 2015.

Durante el periodo 2011-2013, se registré el menor adelgazamiento superficial del glaciar, que pro-
bablemente se debe a que durante noviembre y diciembre del 2012 las condiciones climaticas fue-
ron favorables para el desarrollo de nevadas, permitiendo mantener una reserva de nieve durante
la estacion seca y ayudd mitigar el efecto de la ablacién de verano (Kinnard et al., 2018).

Para realizar una interpretacion mas detallada de los cambios de elevacién superficial del glaciar
Universidad, los resultados del balance de masa se analizan de 3 formas: (1) en un analisis de regre-
sidn utilizando las diferencias de elevacién observadas y (2) analisis de regresién con los datos mo-
delados con un test de residuos y por ultimo (3) con una cartografia de distribucion espacial de los
cambios de elevacion.
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Figura 14: Perfil vertical del cambio de elevacién superficial observado (Ah) de la lengua NE del Glaciar Universidad.
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Relacion entre el cambio de elevacién superficial y la elevacion

Una vez que se ha calculado el cambio de elevacién superficial del glaciar (denotado como Ah), se
puede observar un comportamiento similar en los periodos. Este comportamiento se debe a la ten-
dencia altitudinal de Ah, ya que se detecta una fuerte correlacidon entre los rangos altitudinales con
los cambios elevacion (R? 2011-2013=0.88; R 2011-2015= 0.85; R 2013-2015=0.75; R2 2011-2022=
0.54; R? 2015-2022= 0.45. Figura 14). Dicho fendmeno se relaciona con el contraste de las tasas de
ablacidn en el glaciar, por ejemplo, valores negativos en la zona mds baja y valores positivos en la
cuenca de acumulacion. Aunque este comportamiento es légico en glaciares de valle, a medida que
el glaciar alcanza mayores altitudes, puede ocultar otras influencias en las tasas de ablacién, como
el efecto de la morfologia superficial.

En todos los periodos de analisis, se detecta una disminucién gradual de la elevacién superficial,
aunque es mas notoria en el intervalo de altitud entre 2500 y 3030 msnm. Es importante mencionar
que el comportamiento en el periodo 2011-2022 solo fue medido hasta los 2920 metros s. n. m., ya
que el nivel de cobertura altimétrica del modelo 2022 abarcaba hasta esa elevacidn. Sin embargo,
se observa que en este periodo la disminucién de la elevacion superficial ha sido mayor en la lengua
principal, coincidiendo con los resultados obtenidos en todos los MDE utilizados. En particular, se
observa indica una mayor disminucién de la elevacion superficial durante el periodo 2011-2015 en
comparacion con 2011-2013 en toda la lengua NE del glaciar (Figura 13 B). Esta tendencia muestra
una aceleracién del retroceso glacial durante este periodo, siendo mas pronunciada en el intervalo
de elevaciones 2500 -3030 msnm. Aunque este comportamiento de la elevacidn superficial se re-
duce a medida que se asciende en la altitud, aln se observa el descenso en todo el perfil durante
ambos periodos. Mientras que en el periodo 2011-2022, se observa un claro incremento en las di-
ferencias de elevacion superficial. Esta tendencia indica una pérdida significativa de masa glaciar en
la zona del Glaciar Universidad durante los ultimos afios.

A pesar de que la relacién inversa entre Ah observadas y la elevacion es una caracteristica comun
en los glaciares de valle, es importante tener en cuenta que este comportamiento puede no reflejar
completamente la influencia de la morfologia en los cambios de elevacién del glaciar. La morfologia
superficial puede influir significativamente en las tasas de ablacién, por lo tanto, en su cambio de
elevacion. Estos factores pueden modificar la cantidad y la distribucion de la ablacidn, lo que puede
ocultar o distorsionar la relacién entre Ah y la elevacion (Moélg et al., 2020; Rowan et al., 2021). En
consecuencia, es necesario considerar la influencia de la topografia y la morfologia superficial en el
analisis de los cambios de elevacidn del Glaciar Universidad.

En Figura 15, se muestra la comportamiento del test de residuos aplicado a las diferencias de eleva-
cién Ah versus la elevacion en la lengua noreste del glaciar Universidad en todos los periodos tiempo
analizados. En la Tabla 8, se muestra el resultado del analisis de regresion lineal para los valores de
Ah resultantes del test de residuos en los intervalos de elevacién h>2850 y h<2850. Se observa
una disminucién significativa de Ah en todos los periodos de analisis indica una pérdida importante
de masa en la lengua NE del glaciar, especialmente en el intervalo de altitud 2850-2930 m.s.n.m.
Del grafico se observa que el comportamiento vertical del balance de masa no es uniforme alo largo
del glaciar, sino que presenta una variabilidad altitudinal. Aunque hay una tendencia negativa
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general en el intervalo que comienza en el frente del glaciar hasta los 2850 m.s.n.m, existen areas
donde el cambio de elevacidn es cero o incluso positivo.

Sin embargo, a partir de los 2850 m.s.n.m los datos vuelven a ser sensibles a la tendencia altitudinal,
dada la disminucidn en los valores de Ah con el incremento de la altitud, pese a haber quitado la
tendencia altitudinal. Esto sugiere que el efecto altimétrico sigue siendo sensible al realizar el ana-
lisis de regresién utilizando los valores del test de residuos. Por ejemplo, en el intervalo 2930-4100
m.s.n.m se observa la tendencia altitudinal en el cambio de elevacién. Por lo tanto, se debe tener
en cuenta este efecto altimétrico al realizar el andlisis de regresién con las diferencias de elevacién
modeladas, ya que la minimizacion de la tendencia altitudinal a través del test de residuos no es
suficiente para excluir completamente este efecto.

En el grafico de la Figura 15 A se muestra el perfil vertical de los cambios de elevacidon de la lengua
NE en el periodo 2011-2013. Durante este periodo, se realizé un analisis de regresion para estudiar
la relacion entre rangos altitudinales y los cambios de elevacién de la lengua NE. Los resultados
obtenidos indican que, para altitudes iguales o superiores a 2850 msnm, existe una relacién positiva
significativa entre la elevacidn y Ah, como se observa en la ecuacion de regresidon con una pendiente
de 0.0009 y un coeficiente de determinacién R? de 0.19. Por otro lado, para altitudes menores o
iguales a 2850 m.s.n.m, se encontré una relacidon negativa débil entre la elevacién y Ah, como se
muestra en la ecuacién de regresion con una pendiente de -0.0004 y un coeficiente de determina-
cién R"2 de 0.14 (Tabla 7).En el grafico 10 B, el comportamiento de Ah en funcidn de la elevacion es
similar al periodo anterior en el mismo intervalo de elevacion (2850-4230 msnm) con una pendiente
de regresion es de 0.0006 y un coeficiente R?> de 0.14, mientras que en el intervalo 2430-2850 la
tendencia lineal sigue siendo sensible (0.00769) y el coeficiente R? es de 0.30 indica un aumento,
pese a no ser muy alto, sugiere que hay una relacién moderada entre el cambio de elevacion con
otro factor distinto al control altitudinal. En el periodo entre el 2013 y 2015 (Figura 15D) para las
altitudes iguales o superiores a 2850 m.s.n.m, se encontrd una ecuacion de regresion con una pen-
diente de 0.0003 y un coeficiente de determinacién R? de 0.05, lo que sugiere que si existe una
relacidn significativa entre la elevacion y la variacion de la altura de la lengua NE en este rango
altitudinal. Por otro lado, para altitudes menores o iguales a 2850 m.s.n.m, se encontré una pen-
diente de -0.0083 y un coeficiente de determinacion R? de 0.34, lo que indica una relacién negativa
moderada entre la elevacién y la variacién de la altura de la lengua NE. En el periodo 2015-2022
(Figura 10E), los resultados indican una relacidn negativa muy débil entre la elevacion y Ah la lengua
principal para altitudes menores o iguales a 2850 m.s.n.m. Se encontrd una pendiente negativa de
-0.0003 en la ecuacidn de regresion, lo que sugiere que la disminucién en la altura de la lengua por
unidad de elevacidon es muy pequefia. El coeficiente de determinacién R? fue de 0.01, lo que indica
una relacién negativa muy débil. Por ultimo, en el periodo 2011-2022 (Figura 15 C) que solo cubre
las elevaciones entre 2430 y 2850 la pendiente sigue siendo negativa con un valor de -0.0060, es
decir, que aun se observa el efecto altitudinal pese a estar ubicado en la seccién mas baja del glaciar,
sin embargo, el valor R? es de 0.79 lo que significa que el modelo de regresién explica la mayor parte
de la varianza de Ah. Este es un valor alto, lo que sugiere que la relacién entre la elevacion y las
diferencias de elevacién otro control distinto a la tendencia altitudinal. También es posible que haya
una relacién no lineal, o que haya otros factores que afecten a los cambios de elevacién superficial
gue no se estén considerando en el modelo de regresidn. Seria importante revisar el contexto del
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analisis y los datos utilizados para el modelo para entender mejor las posibles razones detras de los
resultados obtenidos.
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Tabla 7: Test de residuos para Ah versus elevacién en los periodos de tiempo estudiados.

Periodos Intervalo Ecuaciodn Pendiente R?

h > 2850 -3.32 +0.0009x 0.0009 0.19
2011-2013

h < 2850 11.00+-0.0040x -0.0004 0.14

h > 2850 -2.27+0.0006Xx -0.0006 0.15
2011-2015

h < 2850 20.15+-0.0076x -0.0076 0.3

h > 2850 -1.25 + 0.00x 0.0003 0.05
2013-2015

h < 2850 21.99 + -0.01x -0.0083 0.34
2011-2022 h < 2850 15.92 + -0.01x -0.0060 0.79
2015-2022 h < 2850 0.76 + -0.00x -0.0003 0.01

Figura 15: Comportamiento del test de residuos en funcidn de la elevacidn. La linea segmentada mues-
tra la tendencia.
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Después de analizar los cambios de elevacidon con la tendencia altitudinal minimizada, se descubrid
gue el comportamiento de Ah aun estaba influenciado por la altitud. Sin embargo, al estudiar el
coeficiente de regresién lineal R? en los intervalos de elevacién utilizados en la modelacién anterior,
(2430-2850 y 2850-4230), se encontrd que habia un factor adicional no considerado en la modela-
cion que afectaba la tasa de cambio superficial. Para aclarar este fendmeno, se estudié el compor-
tamiento de R? por ventanas moviles de 30 metros (Figura 11 Ay B) y se identificd que existia una
relacidn entre el control altitudinal y morfolégico.

En los graficos de variabilidad del coeficiente R? en el intervalo comprendido entre 2850 y 4230
m.s.n.m (Figura 15 A), se observa un patrén parecido en los periodos 2011-2013 y 2011-2015, en el
cual los valores de R? tienen un comportamiento similar en todo el intervalo de elevacién. Por ejem-
plo, en ambos periodos en el intervalo 2950-3150 msnm el valor de R? es minimo siendo 0.04 en
2011-2013 y 0.18 en 2011-2015. Ademas, el nivel de correlacién comienza a incrementarse con la
elevacidn. Sin embargo, entre 3350 y 3950 m.s.n.m se presenta otra zona de bajo grado de correla-
cién, esta franja altitudinal coincide con zonas de alta variabilidad altimétrica como se observa en
los mapas Ay B de la Figura 12.

A pesar de que se noté un incremento en el valor de R? a medida que se incrementa la elevacion
(Tabla 8), su comportamiento es variable a lo largo de los periodos de analisis. En los primeros in-
tervalos se observa que el comportamiento del coeficiente de variacion es similar en todos los pe-
riodos, mientras que el correspondiente al 2011-2013 es distinto. Este comportamiento de R? puede
explicarse por el retroceso del glaciar, ya que a medida que su limite inferior se desplaza hacia sec-
ciones mas elevadas, las secciones terminales estaran en una posicion mas alta en comparacidn con
el inicio de las mediciones. Ademas, como la seccidn terminal se encuentra a mayores elevaciones,
se empieza a notar la influencia del control altitudinal combinado con la morfologia superficial en
los cambios de elevacidn superficial.

Por ultimo, en los tres periodos los valores de R? entre los 2610 y 2850 metros tienen un comporta-
miento similar en los periodos 2011-2013, 2013-2015 2011-2015 (Figura 16 B), lo que indica que
existen intervalos especificos en donde la correlacién es fuerte, mientras que en otros es débil y en
esos intervalos puede existir un mayor control morfolédgico. En especial, en el periodo 2011-2022,
se observa que el control morfolégico es mas influyente que en los otros periodos, los valores de R?
son menores que en los otros periodos lo que indica que existe un mayor control morfolégico en
este periodo comparado a los otros.
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Figura 16: Los graficos muestran el comportamiento del coeficiente correlacién lineal R? segun la elevacion.
En A se muestra el comportamiento R? en el intervalo 2430-2850 y en B entre 2850-4230.
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Tabla 8: Valores del coeficiente R2 por banda altitudinal con intervalo de 30 metros (continda en la

pagina siguiente).

Intervalo H | 2011-2013 | 2011-2015 | 2013-2015 | 2015-2022 | 2011-2022
2400-2430 0.37 0.03 0.66 0.21 0.02
2460-2490 0.01 0.03 0.00 0.69 0.01
2490-2520 0.88 0.77 0.37 0.11 0.09
2520-2550 0.14 0.36 0.14 0.12 0.44
2550-2580 0.87 0.96 0.59 0.94 0.66
2580-2610 0.88 0.96 0.24 0.94 0.82
2610-2640 0.97 0.99 0.90 0.39 0.59
2640-2670 0.05 0.02 0.12 0.25 0.52
2670-2700 0.19 0.12 0.07 0.21 0.69
2700-2730 0.87 0.38 0.81 0.20 0.21
2730-2760 0.12 0.03 0.15 0.99 0.99
2760-2790 0.93 0.06 0.01 0.04 0.99
2790-2820 0.51 0.98 0.64 0.07 0.01
2820-2850 0.98 0.03 0.93 0.72 0.76
2850-2880 0.00 0.02 0.01 0.97 0.97
2880-2910 0.08 0.11 0.01 0.95 0.97
2910-2940 0.11 0.12 0.50 0.98 0.05
2940-2970 0.26 0.65 0.32

2970-3000 0.59 0.73 0.86

3000-3030 0.40 0.71 0.18

3030-3060 0.97 0.89 0.80

3060-3090 0.76 0.87 0.97

3090-3120 0.25 0.48 0.21

3120-3150 0.96 0.98 0.71

3150-3180 0.75 0.02 0.38

3180-3210 0.98 0.89 0.36

3210-3240 0.30 0.06 0.06

3240-3270 0.08 0.03 0.98

3270-3300 0.06 0.35 0.22

3300-3330 0.42 0.09 0.20

3330-3360 0.97 0.99 0.94

3360-3390 0.53 0.33 0.62

3390-3420 0.70 0.45 0.94
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Continuacion de la tabla 8

Intervalo H | 2011-2013 | 2011-2015 | 2013-2015 | 2015-2022 | 2011-2022
3420-3450 0.22 0.87 0.52
3450-3480 0.64 0.20 0.49
3480-3510 0.01 0.00 0.02
3510-3540 0.32 0.67 0.12
3540-3570 0.89 0.84 0.95
3570-3600 0.59 0.67 0.21
3600-3630 0.06 0.06 0.24
3630-3660 0.46 0.75 0.73
3660-3690 0.68 0.05 0.09
3690-3720 0.07 0.52 0.83
3720-3750 0.86 0.38 0.77
3750-3780 0.15 0.51 0.74
3780-3810 0.95 0.97 0.96
3810-3840 0.23 0.41 0.00
3840-3870 0.55 0.15 0.16
3870-3900 1.00 0.97 0.58
3900-3930 0.04 0.02 0.06
3930-3960 0.95 0.96 0.29
3960-3990 0.22 0.62 0.77
3990-4020 0.09 0.24 0.22
4020-4050 0.86 0.95 0.92
4050-4080 0.38 0.05 0.02
4080-4110 0.90 0.23 0.00
4110-4140 0.03 0.03 0.01
4140-4170 0.61 0.87 0.85
4170-4200 0.02 0.02 0.97
4200-4230 0.93 0.82 0.01

45



La variacién media de la elevacién superficial, analizada en los parrafos anteriores explica parcial-
mente del comportamiento de estos cambios en el glaciar Universidad. Por consiguiente, en esa
descripcién y en los correspondientes graficos de las Figuras 10 y 11, no se ha considerado la distri-
bucién espacial de los cambios altitudinales, ni la existencia de puntos locales de ablacién o acumu-
lacion dentro de cada banda altitudinal. Para profundizar el analisis, los cambios medios de eleva-
cion superficial fueron cartografiados y se muestran en las Figuras 12 y 13, utilizando las diferencias
entre cada MDE. Los mapas muestran los cambios en todos los periodos, estos entregan informa-
cion detallada de la distribucidn espacial de los cambios de elevacidn superficial

Segun los andlisis anteriores, se puede identificar una zona de ablacion diferencial en la lengua NE
del glaciar, donde los cambios de elevacidn siguen una tendencia altitudinal. En general, se observa
gue, en todos los periodos analizados, se registra un comportamiento de Ah negativo, lo que indica
una disminucion en la elevacién superficial en el glaciar. Sin embargo, al analizar con mayor detalle
la lengua NE en los mapas de las Figura 17y Figura 18 como en los graficos de las Figuras 15y 16, se
destaca que la disminucién se concentra principalmente entre el frente del glaciary los 2850 metros
de elevacién. En los tres mapas, se observa una aceleracion en la disminucion de la elevacién super-
ficial en toda la extensién de la lengua noreste, en el periodo 2011-2013 (Figura 17 A) la pérdida
media es de -5.68+3.5metros. En el segundo periodo, 2013-2015 (Figura 17 B) la pérdida de masa
media es de -6.58+0.94 metros. Por ultimo, en el periodo 2011-2015 (Figura 17 C) en donde valor
medio es -12.7610.94 metros. Mientras que, en la lengua principal del Glaciar Universidad (Figura
18), el comportamiento espacial de Ah es predominantemente negativo evidenciando una acelera-
cion de esta tendencia en los ultimos periodos de analisis, siendo este -65.75+040 metros en el
periodo 2011-2022 y -47.981+0.67 metros en el periodo 2015-2022. En esta seccidn del glaciar, se
pueden observar cambios repentinos en la elevacidn superficial debido al flujo gravitacional del gla-
ciar, lo cual ocurre durante los tres periodos analizados. Este fenédmeno es comun en zonas donde
hay glaciares activos o en retroceso, ya que el movimiento constante de la masa de hielo puede
afectar la morfologia del terreno circundante.

En el rango altitudinal entre los 2850 y los 4230 metros sobre el nivel del mar, se puede observar
una tendencia a la disminucidn en los cambios de elevacion, que se vuelven positivos en las seccio-
nes mas elevadas. Estos hallazgos coinciden con la tendencia decreciente en el cambio de elevacion
a medida que se alcanzan altitudes mas elevadas. Durante el periodo 2011-2013, el cambio de ele-
vacion medio fue de -4,5 metros, mientras que durante el periodo 2011-2015, fue de -9,4 metros.
Aunque la morfologia superficial de esta zona es generalmente uniforme, se identifica una zona de
cambios bruscos de elevacién en el intervalo de 2950 a 3200 msnm, asi como en el intervalo de 3500
a 3850 msnm. Estos cambios son el resultado de la presencia de grietas en la zona, las cuales se
forman debido al esfuerzo tensional del glaciar y pueden variar en tamafio, forma y profundidad.
Por ultimo, en el circo glacial la morfologia superficial es similar y también se observa la presencia
de un campo de grietas en la parte mas alta.
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Figura 17:: Distribucion espacial del balance de masa geodésico en la lengua noreste (NE) del
glaciar Universidad.
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Figura 18: Distribuciéon espacial del balance de masa geodésico en la lengua principal del glaciar Universidad.
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Morfologia superficial y balance de masa

Tras realizar un analisis general de la configuracién morfoldgica del glaciar Universidad, se ha iden-
tificado que se trata de un glaciar de cuencas compuestas. Se han encontrado dos cuencas de acu-
mulacién principales situadas al noroeste y noreste, respectivamente, de las cuales fluyen dos co-
rrientes de hielo principales, el flujo noroeste y el flujo noreste. Estas corrientes de hielo convergen
para formar la lengua principal del glaciar, como se puede apreciar en la Figura 19. En esta seccidn
se analiza el solamente las lenguas noreste y principal debido a cobertura altimétrica y de imagenes

opticas.
Figura 19: Zonificacién morfoldgica Glaciar Universidad.
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El flujo noroeste se inclina por suaves pendientes entre los 4300 y 3500 msnm y esta rodeado por
una sierra en direccion norte-sur (Figura 19, seccion roja). Mas abajo comienza una cascada de hielo
de a lo menos 600 metros. En esta abrupta caida se identifica una abundante presencia de grietas
transversales, las cuales seccionan el glaciar en peldafios semicirculares. Al pie de esta cascada, se
distinguen una sucesion continua de ojivas. Justo en esta zona se unen las dos corrientes de hielo y
posteriormente el glaciar gira aproximadamente en dngulo recto hacia el SE y fluye sobre una pe-
qguefa zona de afloramiento rocoso. El paso por esta zona quiebra el glaciar en un segundo campo
de grietas, comenzando en el punto de maxima curvatura y continuando de forma diagonal en el
sentido del flujo. Mds abajo, se encuentran dos morrenas mediales provenientes de ambas corrien-
tes, con la mds distal uniéndose al margen sureste formando una morrena lateral, al mismo tiempo
gue la morrena interior absorbe parte del material dejado y pasa a ser una central aumentando su
tamano.

La segunda corriente de hielo desciende desde el NE y estd alimentada por el hielo proveniente de
las laderas del volcan Palomo (Figura 19 seccidn azul). Su correspondiente zona de acumulacidn se
encuentra a una altitud menor que su vecina al oeste y tiene zonas de fuertes pendientes alternando
con sectores planos. Ademads, esta densamente cubierta por grietas, distinguiéndose una franja
principal que se alinea con un segundo nunatak de menor tamafio. Este es el nunatak utilizado como
superficie de referencia en el co-registro. Mas abajo, a diferencia de la corriente oeste, el flujo tiene
un aporte de hielo de pequenos glaciaretes ubicados en el margen oeste del valle glacial.

En una interpretacion general del flujo noreste del glaciar Universidad (Figura 20y 21), se observan
tres zonas principales que estan caracterizadas por su variabilidad morfoldgica y cobertura detritica.
La zona 1, se ubica desde el circo glacial hasta la banda de detritos provenientes de la lengua no-
roeste en donde la morfologia dominante es una alternancia entre patrones de grietas y hielo lim-
pio. En la zona 2, la baja variabilidad se rompe por la aparicién de una banda de detritos claros
provenientes de la morrena lateral de la lengua noroeste (2850 msnm). En esta zona, la morfologia
superficial es mas dindmica y comienzan a aparecer ojivas que se van alternando entre claras y os-
curas. Estas se observan desde la confluencia de las lenguas noroeste y noreste. Ademds, comienzan
a aparecer las estructuras de la morrena central y morrenas laterales de la lengua principal del gla-
ciar. Este sector, se caracteriza por estar parcialmente cubierto por detritos que se encuentran dis-
tribuidos en tres bandas longitudinales que corresponden a cada morrena. Estas zonas se diferen-
cian por tener tonalidades claras pertenecientes a las morrenas laterales y oscuras en la morrena
principal. Por ultimo, la tercera zona mas proxima al frente del glaciar la cobertura de detritos se
fusiona, dejando el frente del glaciar completamente cubierto y las estructuras, tales como las mo-
rrenas comienzan a adquirir mas elevacién y pendientes mas fuertes y a la vez, comienzan a apare-
cer formas producto de la fragmentacion del frente. Este flujo glacial es el que ha tenido un mayor
retroceso, consecuencia de que su zona de acumulacidn se encuentra a menor altitud que la co-
rriente oeste, 3770 msnm aproximadamente. Cercano al punto de convergencia, se encuentra un
pequefio campo de grietas. En este flujo de hielo, se forma una pequena morrena lateral que mas
abajo se fusiona a una de mayor tamafno que compone la corriente principal.
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Figura 20: Cartografias de la morfologia superficial de la lengua noreste.
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Figura 21: Geomorfologia superficial de la lengua principal afio 2022.
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Evolucidn de las zonas morfoldgicas durante el periodo de analisis

Zona morfologica 1

Desde el extremo superior del glaciar hasta la aparicidn de la banda de detritos en la cota 2850
msnm, se reconoce una baja variabilidad morfolégica y topografica como se detalla en la Tabla 9. Se
han identificado dos morfologias principales: Campos de Grietas y zonas de hielo limpio. Los campos
de grietas se concentran en dos lugares especificos, en el circo glacial hasta el nunatak y el otro en
la cascada de hielo. Las zonas de hielo limpio se encuentran entre los campos de Grietas y se carac-
terizan por ser de gran extensién y por presentar una continuidad a lo largo del flujo de hielo; hasta
ser interrumpida por la aparicidn de la banda de detritos en la cota 2850. En los periodos de analisis,
las zonas de hielo limpio tenian una superficie de 3.04km? en el afio 2011, 4.5 km? en el 2013 y
4.7km? 2015, mientras que la superficie de los campos de grietas para los mismos afios comienza
en: 4.8 km?, 1.4 km? y 1.12 km? respectivamente. A partir del 2013, se observa el surgimiento de
dos morrenas laterales de 0.08 km?(2013) y 0.1 km? el 2015.

La Tabla 10, muestra datos de altura promedio de las diferentes categorias de morfologia superficial
en tres afios tres afios: 2011, 2013, y 2015. La morfologia mads estable en cuanto a su elevacién es
el Nunatak, cuya altura promedio se mantuvo relativamente constante en los tres afios. Debido a
esto, la estabilidad altimétrica del Nunatak permitié su uso como superficie de referencia para el
método de co-registro N&K a los MDE utilizados. Por otro lado, la variabilidad de los datos en los
Campos de Grietas indica que esta area puede estar experimentando cambios significativos en su
topografia. Ademas, en el hielo limpio del 2011 al 2015 se identificé un incremento de la elevacion
media, lo que se puede explicar por estar situada a una mayor elevacion, con condiciones mdas pro-
picias para la acumulacion, lo que podria estar contribuyendo a este aumento.

Tabla 9: Alturas promedio de diferentes categorias de morfologia superficial presentes en la zona
morfoldgica 1.

Afio Forma h minima | h maxima h ch
Nunatak 3579,42 | 3961,01 |3763,14 |126,53
2011 Hielo limpio 2770,76 | 4000,26 |3394,70 272,73
Campo de Grietas | 2890,82 | 4220,76 |3683,97 | 355,90
Nunatak 3610.25 | 3975.76 |3814.25|101.73
Morrena Medial | 2761.73 | 4219.93 |3550.93 | 349.68
2013 Hielo limpio 3610.25 | 3975.76 |3814.25|101.73
Morrena Lateral | 2768.94 | 3207.04 |2984.10 | 119.06
Campo de Grietas | 2954.47 | 4083.48 |3520.77 | 324.78
Nunatak 3569,56 | 3972,76 |3787,15|101,11
Morrena Medial | 2755,14 | 3041,68 |2887,00| 59,85
Hielo limpio 2753,14 | 4216,28 |3557,17 | 345,02
Morrena Lateral | 2749,48 | 2891,95 |2828,37 | 21,69
Campo de Grietas | 2863,19 | 4050,74 |3468,20 | 325,85
Pared de Roca | 2903,50 | 4107,74 |3516,13 | 458,09

h minima indica la elevacién minima, h mdxima indica elevacién mdxima, h elevacién media de la forma'y oh es la des-
viacion estdndar.

2015
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Enla Tabla 9, se muestran los cambios de elevacién por cada categoria morfoldgica en los periodos,
2011-2013,2011-2015 y 2013-2015. En el primer periodo, la morrena lateral presentd la mayor tasa
de cambio de elevacion superficial (dh/dt), con una tasa de -4.19 ma™. Le sigue la morrena medial
con una tasa de -3.67 ma’y el campo de grietas con -2.59 ma™. De la morfologias con mayor varia-
cion, destaca el campo de grietas por tener la mayor desviacién estandar oh £5.21. Por otro lado,
las formas con menor tasa de cambios de elevacion fueron el hielo limpio con una tasa de -2.24 ma
1 aunque también tuvo la segunda variabilidad mds alta en esta zona, con un desviacién estandar
de +3.65. En el periodo 2011-2015, la morrena medial tuvo la mayor tasa con -5.01ma’, seguida
por la por la morrena lateral con -4.73ma y por Gltimo el campo de grietas con -2.80ma™ que de
igual forma que el periodo anterior tiene la mayor variabilidad con una desviacion estandar de
16.42. Las formas con la menor tasa de cambios este periodo son el hielo limpio, que tiene el menor
cambio de elevacion media con -2.39ma™. De los cambios de elevacién superficial por categoria
morfoldgica, se puede observar la influencia de la morfologia superficial en los cambios de eleva-
cién. En particular, la morfologia Hielo limpio mostré el menor cambio elevacién en ambos periodos.
También destaca la estabilidad altimétrica del nunatak, donde se observan las menores tasas de
variacion: -0.48, -0.08, y -0.10 ma™ respectivamente a cada periodo.

Tabla 10: Cambios de elevacién superficial segin morfologia superficial correspondiente a la zona
morfoldgica 1.

Periodo Forma Ah Minima | Ah Maxima| Ah |dh/dt| oh
Nunatak -16,08 19,10 -0.95 | -0.48 | 2,31
Morrena Medial -23,46 2,08 -7.34 | -3.67 | 2,86
2011-2013 | Morrena Lateral -18,94 -2,64 -8.37 [ -419| 1,94
Hielo limpio -41,47 145,18 -4.48 | -2.24 | 3,65
Campo de Grietas | -46,91 31,29 -5.17 |-2.59 | 5,21
Nunatak -23,03 34,65 -0.31 | -0.08 | 2,55
Morrena Medial -33,39 -8,95 -20.04 | -5.01 | 2,26
2011-2015 Hielo limpio -41,66 145,15 -9.57 | -2.39 | 5,87
Morrena Lateral -26,04 -12,58 -18.9 | -4.73 | 2,43
Campo de Grietas | -45,40 28,28 -11.20 | -2.80 | 6,42
Nunatak -17,95 5,80 -0,21 | -0.10 | 3,31
Morrena Medial -19,43 0,82 -11,05 | -5,45 | 1,57
2013-2015 Hielo limpio -56,73 35,64 -5,11 | -5,53 | 1,76
Morrena Lateral -15,01 -6,61 -10,91 | -0,10 | 1,01
Campo de Grietas | -39.17 28.1 -5.68 |-2,84 | 4,81
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Zona morfoldgica 2

En la zona morfolégica 2, se observa un aumento en la variedad y complejidad de las formas super-
ficiales en comparacidn con la zona anterior (Figuras 15-16). Las principales formas identificadas son
las ojivas y las morrenas medial y laterales. Estas caracteristicas se alinean en direccidn del flujo de
hielo y se pueden observar patrones reconocibles en su distribucién y crecimiento. En primer lugar,
se puede destacar la aparicién de las ojivas, que se alternan entre claras y oscuras, interrumpidas
longitudinalmente por la morrena central. A medida que transcurren los afios de andlisis, se observa
un aumento en el nimero de ojivas y se observa un avance en direccion hacia el frente del glaciar.
Otra forma destacable es la morrena medial, que desde el inicio del periodo estudiado hasta el afio
2022, se pudo evidenciar una progresiva expansién. Sin embargo, a partir del afio 2013 se observa
el desarrollo de un moulin en la base de la morrena medial que finalmente colapsa en el afio
2022.Por otro lado, se han encontrado acantilados de hielo que se caracterizan por tener hielo ex-
puesto a la radiacién solar creando puntos extremos de ablacién. La morfologia superficial de la
zona 2, en general, es variada y puede influir en las tasas de cambio de elevacién superficial.

En la Tabla 12 se muestran los cambios de elevacidn superficial en promedio por cada morfologia.
En general, se puede observar que todas las formas en esta zona experimentaron una disminucion
en su elevacién superficial durante los tres periodos analizados. En el primer periodo (2011-2013),
se observa que las formas con las tasa mas altas de cambios de elevacidn son ambos tipos de ojivas
con -4.84 ma? en las claras y -4.9 ma™ metros en las oscuras. Estas formas también tienen una
desviacion estandar relativamente baja, lo que indica que los cambios en la elevacion son relativa-
mente uniformes. La siguiente morfologia con las mayores tasa de cambios son los acantilados de
hielo con un valor de -4.80 ma™ y ademds tienen la mayor variabilidad con una desviacién estandar
de £4.7. En el periodo 2011-2015, el comportamiento es similar al periodo anterior, se destaca una
aceleracién en la tasa de cambios de elevacién, ubicandose el mayor incremento en los acantilados
de hielo con una tasa de -5.58 ma™. El siguiente mayor cambio se observa en ambas ojivas con una
tasa de -5,46 maten las oscuras y -5,38 maen las claras. En este periodo, destaca el incremento
de la tasa de cambio en el campo de grietas -5.47 ma™. Durante el periodo de 2013 a 2015, se regis-
traron cambios significativos en la morrena medial y acantilados de hielo. En la primera unidad mor-
foldgica se observé una disminucion de -23,36 metros en su elevacidn, con tasas de cambio de -2,30
ma™. Asimismo, se observé que el acantilado de hielo también presentd una disminucién impor-
tante de -24,18 metros, con una tasa de cambio promedio de -2,92 ma™. De forma similar, las ojivas
oscuras tuvieron una disminucién de -28,10 metros en su elevacidn, con una tasa de cambio pro-
medio de -2,45 ma. En contraste, las unidades morfoldgicas que tuvieron menores tasas de cambio
son las ojivas claras presentaron una disminucién menor de -21,06 metros, con una tasa de cambio
promedio de -2,96 ma™. El hielo limpio disminuyd en -14,60 metros, con una tasa de cambio pro-
medio de -5,83 ma™. Finalmente, se observé que la morrena lateral experimentd un aumento de
12,07 metros en su elevacion durante el mismo periodo, con una tasa de cambio promedio de -
10,39 ma™. Por otro lado, la forma con el valor més bajo de (E) es la morrena medial, con -8,74;
aunque su Ah Desviacidn Estandar es bastante alta, lo que indica una variabilidad significativa en los
cambios de elevacién a lo largo de la forma.
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En el periodo 2011-2022, se puede observar que el hielo limpio experimentd el mayor cambio en
elevacidn, con una tasa de retroceso promedio de -6.82 ma™. En segundo lugar, se encuentra la
morrena medial con una tasa promedio de retroceso de -6.77ma’. Seguido del moulin colapsado
con -6.59ma™. La ojiva oscura y la ojiva clara presentaron tasas de retroceso promedio similares, de
-69.86 y -66.45 ma’, respectivamente. El acantilado de hielo tiene las tasas de retroceso mas bajas
de todas las unidades morfolégicas en esta zona con -4.86 ma™.

En el periodo de 2013 a 2015, las tasa de cambio de elevacién indican que, durante este periodo, el
Acantilado de Hielo presentd la tasa de adelgazamiento mas alta, con un valor de -6.40 metros por
ano. Esto sugiere una pérdida significativa en el espesor del hielo durante estos afios. En segundo
lugar, se encontré que la Ojiva Oscura presenté una tasa de adelgazamiento de -6.02 ma?, seguida
de cerca por la Ojiva Clara con una tasa de -5.93 ma™. Estos valores, aunque menores que los ob-
servados en el acantilado de Hielo, indican una importante pérdida en el espesor del hielo en estas
formas. Por otro lado, la Morrena Medial, morrena lateral y el hielo limpio presentaron las menores
tasas de adelgazamiento con -5.69, -5.20 y -5.19 metros por afio, respectivamente. Estos valores,
aungue menores que los anteriores siguen manteniendo un comportamiento negativo.

En el periodo 2015 a 2022, morfologia superficial con la mayor tasa de adelgazamiento fue el hielo
limpio con un valor de -7,93 ma, seguida por morrena medial con -7,72 ma™’. La tercera forma con
mayor tasa de adelgazamiento fue "Ojiva Oscura" con -6,92 ma. Por otro lado, la forma con la
menor tasa de adelgazamiento fue la morrena Lateral con -5,95 ma, seguida de las ojivas claras
con -6,50 ma'y el acantilado de Hielo" con -4,87 ma™. En cuanto a la variacion en la altura de las
formas de glaciar, se observé que "Hielo limpio" presenté la mayor variacion de altura, con un rango
de -74,33 m a -37,08 m. Por otro lado, "Acantilado de Hielo" presentd el menor rango de variacion,
con valores entre -65,91 m y -34,10 m. En términos de la variabilidad de los datos, medida por la
desviacidon estandar (oh), se puede observar que los valores mas altos se registraron en "Acantilado
de Hielo" y "Morrena Lateral", con 9,42 m y 8,67 m, respectivamente. Mientras tanto, la menor
incertidumbre se presentd en las ojivas claras con un valor de £6.18 metros .

En la zona morfolégica 2, los cambios de elevacidn superficial son mas evidentes. Por ejemplo, du-
rante los tres periodos analizados se observd que la disminucion de la elevacion superficial en cada
unidad morfoldgica es diferente, como en aquellas donde se presentan los valores de Ah promedio
altos, como el Hielo Limpio, Morrena medial y Moulin Colapsado. Los valores del promedio de Ah
evidencian que en esta zona la influencia de la morfologia superficial tiene un mayor impacto de las
tasas de ablacioén.
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Tabla 11: Cambios de elevacion superficial segin morfologia superficial correspondiente a la zona
morfolégica 2.
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Tabla 12: Cambios de elevacidn superficial segin morfologia superficial correspondiente a
la zona morfolégica 2.

2013-2015

Morrena Medial -23,36 -2,30 -11,38 | -5,69 | 2,46
Acantilado de Hielo | -24,18 -2,92 -12,80 | -6,40 | 4,40
Ojiva Oscura -28,10 -2,45 -12,04 | -6,02 | 2,11
Ojiva Clara -21,06 -2,96 -11,86 | -5,93 | 1,70
Hielo limpio -14,60 -5,83 -10,38 | -5,19 | 1,07

Morrena Lateral
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Zona morfoldgica 3

La zona 3 corresponde al sector mds préximo al frente del glaciar. En este sector la elevacién es la
mas baja del cuerpo de hielo, 2478 msnm aproximadamente y la que tiene menor superficie. En la
Tabla 13 se muestra disminucion gradual de la elevacion superficial de esta zona en todos los afios
de andlisis. La morfologia superficial en esta zona tiene una configuracion caética de formas asocia-
das principalmente a la ablacion y de frecuentes cambios de elevacidn a pequefia escala. Las princi-
pales formas que se pueden observar son los acantilados de hielo y restos del colapso del moulin.
Estas morfologias, al estar en el frente del glaciar no se alinean con el flujo de hielo, sino que se
orientan en todas direcciones y se expanden lateralmente.

Tabla 13: Cambios de elevacion superficial segiin morfologia superficial correspondiente a la zona
morfolégica 3.
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La Tabla 14 muestra los cambios en la elevacién media por unidad morfoldgica en la zona 3, durante
el periodo de 2011 a 2013, la tasa de adelgazamiento del glaciar fue alta, como lo indica el valor
negativo de las tasas de cambio en todas las unidades morfoldgicas. La ojiva oscura fue la forma de
relieve con la tasa de adelgazamiento mas alta, con un valor de -5.50 ma™. Le sigue la morrena
medial con -5.47 ma . La udltima unidad morfoldgica con mayor tasa de adelgazamiento son los
acantilados de hielo con -5.21 ma™ .Por otro lado, la morrena lateral registrd la tasa de adelgaza-
miento mas baja, con una disminucién de altura de -4.65 ma™. Es importante destacar que los valo-
res de desviacidn estandar en la columna oh varian entre 1.86 y 5.02, lo que sugiere que hay una
variabilidad significativa en las mediciones de la altura del glaciar.

En el periodo 2011-2015, se puede observar que la mayor tasa de adelgazamiento se presenta en la
Ojiva Oscura con un valor de -6,60 ma, seguida del Acantilado de Hielo con una tasa de -6,08 ma™.
Por otro lado, la Morrena Medial y el Hielo limpio presentan tasas de adelgazamiento menores, -
5,65y -4,92 ma’l, respectivamente. Respecto a la desviacidn estandar, se observa que la Ojiva Os-
cura presenta la menor variabilidad en los datos con un valor de 1,22 m, lo que sugiere que el com-
portamiento de esta forma es mas consistente en cuanto a la tasa de adelgazamiento. Por otro lado,
el Acantilado de Hielo y el Hielo limpio presentan una desviacidn estandar similar, con valores de
4,77 my 5,56 m, respectivamente, lo que sugiere una mayor variabilidad en los datos. La Morrena
Medial, por su parte, presenta una desviacion estandar de 3,72 m.

En el periodo 2011-2022, se observa un aumento en la tasa de adelgazamiento de todas las formas
del glaciar, en comparacion con el periodo anterior. La mayor tasa de adelgazamiento se registré en
el Cono de Escombros con una tasa promedio de -8.29 ma™. Le siguen las ojiva claras y oscuras, con
una tasa de adelgazamiento anual de -8,15 y -8,12 ma! respectivamente. Por ultimo, el Moulin co-
lapsado tiene una tasa de adelgazamiento anual de -8,10 ma™. Las unidades morfoldgicas con las
menores tasas de adelgazamiento corresponden a la morrena Medial y lateral con valores de -7,62
y -7,17 ma’ respectivamente. Mientras que el Acantilado de Hielo tiene una tasa de -7,17 metros
por afio.

Los datos de la Tabla 14 muestran que la tasa de adelgazamiento superficial en la zona morfoldgica
3 del glaciar Universidad se ha acelerado en todos los periodos de anadlisis. Desde el periodo de
2011-2013 hasta el de 2011-2015, las tasas de adelgazamiento incrementaron su adelgazamiento
gradualmente. Sin embargo, los periodos 2011-2022 y 2015-2022 se registraron las mayores tasas
de adelgazamiento en todas las formas del glaciar.

60



Tabla 14: Cambios de elevacién superficial segin morfologia superficial correspondiente a la zona

morfoldgica 3.

2013-2015

Morrena Medial

Acantilado de Hielo

Ojiva Oscura

Morrena Lateral
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En esta zona, se observa un retroceso continuo del frente como los muestra el mapa de la Figura
15. En la Tabla 15 se muestran las distancias en que el frente ha retrocedido desde el 2011 hasta el
2022. En el periodo 2011-2013 la distancia de retroceso media es de 14.41 metros, en el 2011-2015
de 49.27 y por ultimo en el periodo 2011-2022 fue 238.55. Una caracteristica del retroceso del
frente, desde el 2011 hasta el 2015 es su forma relativamente uniforme. Por el contrario, en el pe-
riodo desde el 2015 al 2022, aparte del drastico retroceso del frente, se observan dos entrantes a
los costados de la morrena central que inciden dentro del glaciar (Figura 15). Estos entrantes son
producto del retroceso del frente alcanzando el hielo limpio o cubierto de forma somera por los
detritos, ademas los acantilados de hielo que se formaron después del colapso del moulin provo-
cando su debilitamiento estructural. Este proceso provocé el aumento de la superficie de erosion y
numero de formas asociadas, tales como acantilados de hielo y grietas; por consiguiente, la acele-
racion del retroceso del frente.

Figura 15: Variaciones de la posicion frente del flujo principal del Glaciar Universidad desde los
afos 2011 - 2022

VARIACIONES DEL FRENTE 2011 - 2022

P

sisaas0

77000

LEYENDA

N\ 201
N 2013
N 2016
N\ 2022

Tabla 15: Distancias del retroceso del frente del glaciar Universidad respecto a la posicién en el
afio de inicio

2011 - 2013 (] 35.54 14.41
2011 - 2015 16.03 84.52 49.27
2011 - 2022 104.62 343.20 238.55
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Discusion

La comparacion de los resultados de co-registro obtenidos en este estudio con los de otros modelos
altimétricos muestra una notable mejora en la precisidon y exactitud de modelos digitales de eleva-
ciéon. Por ejemplo, en el estudio de Podgérski et al. (2019), se utilizaron modelos altimétricos ASTER
y SRTM con una resoluciéon espacial de 30 metros para el mismo glaciar. En ese estudio, la mediana
inicial para el modelo ASTER fue de-6.45 metros, mientras que la mediana final corregida fue de
0.22 metros. En el caso del modelo SRTM, la mediana inicial fue de -10.61 metros y la mediana final
corregida fue de -0.11 metros. Resulta relevante mencionar que, el modelo digital de elevaciones
correspondiente al 2013 (MDE 2013) es el mismo que los investigadores utilizaron, sin embargo, su
resolucidn fue modificada para ser comparado con los otros modelos (ASTER GDEM y SRTM).

En comparaciéon con estos estudios previos, los resultados obtenidos en la presente investigacidon
muestran una disminucidn significativa de la incertidumbre. Los valores de las medianas iniciales de
los MDE's en la presente investigacion fueron de -1.15 metros en 2011, -1.63 metros en 2015 vy -
0.79 metros en 2022, mientras que las medianas finales corregidas fueron de 0.012 metros, 0.00024
metros y 0 metros respectivamente. En comparacidon con estudios anteriores, la buena resolucién
de los MDE utilizados y el grado de precisién alcanzado con el co-registro permiten una comprensién
detallada del balance de masa geodésico y la morfologia superficial del glaciar en el periodo 2011-
2022.

Cabe destacar que el método de co-registro de N&K tiene mejores resultados cuando se aplica en
modelos que cubren mas superficie. En base a los resultados de Podgorski et al. (2019) y a Nuth y
Kaab (2011), la precisién del co-registro incrementa con la disponibilidad y superficie de las zonas
estables dentro del drea de estudio. En este trabajo se selecciond el nunatak ubicado en la zona de
acumulacidn al NE del glaciar como la zona estable para el co-registro de los MDE'’s, lo que permitié
mejorar significativamente la precisién de los modelos altimétricos corregidos. Ademds, el uso de la
técnica de co-registro permite obtener informacién mas precisa y confiable sobre el balance de
masa y los cambios en la morfologia superficial del glaciar, lo que resulta esencial para la toma de
decisiones en la gestién de los recursos hidricos en la zona de estudio y su entorno.

Con los modelos digitales de elevacidn corregidos en base al método Nuth y Kddb se detectaron
cambios de espesor estadisticamente significativos. En todo el glaciar Universidad existe una ten-
dencia de cambio negativa sobre toda su superficie. Se observa que, pese a la dominancia negativa
en los cambios de elevacidn del glaciar Universidad, estos se encuentran influenciados por el gra-
diente altitudinal. Se observa el efecto de la elevacién sobre la variacion de la altitud superficial, es
decir, que a medida en que se asciende las tasas de cambios de elevacién tienden a ser positivas.
Para una interpretacion mas detallada de los resultados, se analizaron los cambios de elevacion
superficial del glaciar Universidad a través de tres formas: (1) en un analisis de regresion utilizando
las diferencias de elevacién observadas, (2) en un andlisis de regresion con los datos modelados con
un test de residuos y (3) con una cartografia de distribucion espacial de los cambios de elevacion.
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Los tres métodos coincidieron en la evidencia de una tendencia negativa en el cambio de elevacidn
superficial del glaciar, con un aceleramiento de la tasa de adelgazamiento superficial en los ultimos
anos, pero se destacan las tasas observadas en las zonas mas bajas del glaciar Universidad, como lo
es en la lengua principal. (Figura 15). Esto es consistente por la relacién inversa que existe entre la
temperatura atmosférica y la elevacidn. En este sentido, el comportamiento del gradiente tiene un
comportamiento similar en otros glaciares. Por ejemplo, Rasmussen & Andreassen, (2005) calcula-
ron el balance de masa interanual en glaciares noruegos encontrando mayores tasas de adelgaza-
miento en las zonas mas bajas de los glaciares estudiados. Por otro lado, Dobhal et al. (2021) encon-
traron similar comportamiento del gradiente altitudinal y ademds notaron que la cobertura detritica
del frente del glaciar Dokriani en la cordillera Garhwal en el Himalaya tiene influencia en las tasa de
ablacion. Ademads, se compararon los resultados obtenidos en este estudio con los de otros trabajos
realizados en la misma zona, pero en diferentes periodos de tiempo y con diferentes técnicas de
medicion. En la Tabla 19, se muestran los datos obtenidos por otros estudios en la misma area de
estudio, incluyendo la ubicacidn, la fuente de datos altimétricos, la resolucion espacial y la tasa de
cambios. Los resultados de este estudio son coherentes con los obtenidos por otros trabajos en la
zona, los cuales han evidenciado una disminucién en el espesor del glaciar Universidad durante las
Ultimas décadas.

En particular, los resultados obtenidos en este estudio son comparables con los de Podgérski et al.
(2019), en donde utilizaron un modelo de elevaciones obtenido con ALS y un MDE TanDEMx para
medir la elevacidn superficial del Glaciar Universidad en el periodo de 2000 a 2013. Los autores
obtuvieron una tasa anual de cambio de -6.99 + 0.42 metros durante el periodo de 2000 a 2013,
sobre toda la superficie del glaciar Universidad, es decir incluyendo ambos flujos de hielo, mientras
gue en este estudio reportd una tasa anual de cambio de -4.86 + 0.24 metros para el periodo de
2011 a 2022 en la lengua noreste del glaciar.

Con la tasa de cambios de elevacién superficial y el balance de masa geodésico del glaciar Universi-
dad puede ser comparado con los trabajos realizados previamente en la misma zona de estudio. Por
ejemplo, Kinnard et al. (2018) calcularon el balance de masa mediante el método directo, utilizando
estacas de ablacién instaladas en la banda altimétrica de 3500-4200 msnm. Los resultados mostra-
ron que el balance de masa fue positivo, con una media de 2 metros equivalentes a agua (m. eq. a),
entre los afios 2012-2013. Sin embargo, entre los afios 2013-2014, el balance de masa se torné ne-
gativo, con una medida de -4 m. eq. a. Es importante sefalar que este estudio solo tuvo mediciones
en zonas accesibles del glaciar. En contraste, los resultados obtenidos en este estudio difieren de
los obtenidos por Kinnard et al. (2018), ya que se registré un cambio de elevacién superficial de -
2.89 mal. No obstante, en el periodo 2013-2015, ambos estudios son consistentes, registrando una
variacion de -3.50 ma? en la misma banda altitudinal. De manera similar a Podgérski et al. (2019),
este estudio también encontrd una consistencia negativa en la variacién de la altitud superficial.

En los Andes Centrales de Chile se observa una tendencia negativa en el cambio de elevacidon super-
ficial de sus glaciares (Tabla 16). Ademas, el estudio de Le Quesne et al., (2009) en la Sierra del Brujo,
en donde utilizaron modelos digitales de elevacién, obtenidos por la interpolacién de curvas de nivel
de la cartografia del Instituto Geografico Militar de 1955 y el otro modelo altimétrico fue el SRTM
del afio 2000, obtuvieron una tasa de cambio de elevacidn superficial de -0.56 + 0.47 metros por
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afio, en toda la superficie del glaciar Universidad, entre 1955 y 2000, esto sugiere que los glaciares
de la region han estado experimentando adelgazamiento superficial durante varias décadas.

En cuanto al glaciar Universidad en particular, los datos de Podgorski et al, (2019), muestran que la
tasa de adelgazamiento superficial se ha acelerado significativamente en los Ultimos afos. Los datos
del periodo 2000-2013 obtenidos con sustraccion de modelos SRTM-ALS indican una tasa de cambio
de elevacidn superficial de -6.99 + 0.42 metros por afio, mientras que los datos del periodo 2003-
2013 obtenidos con el uso de ASTER-ALS indican una tasa de cambio de elevacién superficial de -
15.71 + 1.07 ma’. Ademas, los datos mas recientes de Dussaillant et al., 2019, indican una tasa de
cambio de elevacién superficial de -1.58 +0.19 ma™ en el periodo 2000-2018. Comparado con aque-
llos resultados, este estudio sugiere aceleracién en la tasa de adelgazamiento superficial del glaciar
Universidad a excepcidn de Podgdrski et al, (2019) que obtuvo valores distintos al calcular la tasa de
cambios sobre toda la superficie del glaciar Universidad.

Tabla 16: Comparacién de tasas de cambios de elevacidn obtenidas por varios autores con los re-
sultados obtenidos en esta investigacion.

Fuente Resolu-
. - Tasa de cam-
. datos al- cion es- . . . .
Periodo . . . . bios Ubicacion Autor
timétri- pacial Ma-1
cos (m)
1955-2000 IGM-SRTM 90 -0.56 * 0.47" SleBr‘:uajodﬂ Le Quesne, 2009
Andes Cen- Braun et al.,
2000-2011 TanDEM-X 30 -0.10 + 0.10 trales 2019b
Glaciar Uni- Podgorski et
2000-2013 SRTM-ALS 30 -6.99 + 0.42 versidad al, 2019
2003-2013 ASTER-ALS 30 -15.71 + 1.97 0laciar Uni-  Podgorski et
versidad al, 2019
ASTER-AS- Glaciar Uni- Dussaillant et
2000-2018 TER 30 -1.58 + 0.19 versidad al., 2019
Glaciar Uni-
2011-2013 ALS 1 -2.89 +* 0.54 versidad Este trabajo
Lengua NE
Glaciar Uni-
2011-2015 ALS 1 -3.19 + 0.47 versidad Este trabajo
Lengua NE
2011-2022%* ALS 1 -7.63 + 0,06 OL3CIar Uni- b0 i rabajo
versidad

*Valores obtenidos sin coregistro , **Tasa de cambios calculada solo en la lengua principal

Ademas de los hallazgos encontrados en este estudio, los autores Salerno et al., 2017 encontraron
patrones similares en el balance de masa geodésico en los glaciares en el centro sur de la cordillera
del Himalaya. Los autores también observaron que el adelgazamiento de los glaciares en el centro
sur del Himalaya ha sido mas rapido y generalizado en las elevaciones mas bajas, lo que indica que
estos glaciares estan experimentando un mayor impacto del cambio climatico. El estudio también
reveld que el tamafio de los glaciares no es un factor determinante en su respuesta al cambio cli-
matico. De hecho, algunos de los glaciares mas grandes del Himalaya han mostrado tasas de adel-
gazamiento similares o incluso mayores que los glaciares mas pequefios.
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El cambio de elevacién superficial el glaciar muestra un comportamiento diferencial dependiendo
de la morfologia superficial. Como se muestra en la Tabla 18, que muestra que Ah en la zona mor-
foldgica que se situa mas proxima al frente del glaciar, las tasas de cambio sobre la superficie con
una cobertura abundante en detritos son mas bajas que en aquellas con hielo limpio. En el trabajo
de Podgdrski et al.,(2019), donde se compararon las elevaciones del 2000 (SRTM) con las del 2013
(MDE 2013), se observa que las mayores tasas de adelgazamiento se encuentran en zonas de hielo
limpio. El comportamiento del cambio de elevacidn es similar en ambos trabajos, destacando la
influencia de la cobertura superficial en las tasas de ablacion en las partes mas bajas del glaciar.

Como es sabido, la ablacidn superficial en zonas cubiertas por detritos no es homogénea, sino que
depende del grosor de la capa de detritos. Por lo tanto, una capa delgada puede aumentar la abla-
cion superficial, mientras que una capa mas gruesa tiene un efecto aislante, disminuyendo la abla-
ciéon. De acuerdo con esto, es necesario conocer empiricamente el grosor de la cobertura de detritos
para mejorar la comprension del rol de estos en la ablacién (Ostrem, 1959, como se cité en (Rowan
etal., (2021)).

Los resultados de (Rowan et al., 2021) indican que la cobertura de detritos tiene un impacto en la
ablacidn diferencial de los glaciares. Los investigadores encontraron que la ablacién es alta en las
zonas con menor espesor de detritos debido a la menor reflectividad y la mayor conductividad tér-
mica entre el hielo subyacente y la capa detritica. Y se incrementa en zonas donde el hielo esta
completamente expuesto. En el Glaciar Universidad también se ha observado un comportamiento
similar en la ablacién superficial. Por ejemplo, en las zonas morfoldgicas 1 y2 que estan compuestas
principalmente por las morrenas medial y laterales tienen un cambio de elevacién medio menor
que las zonas donde solo hay hielo expuesto (Tabla 16 y 17). Del mismo modo, la superficie cubierta
por detritos se ha mantenido estable dentro del periodo de andlisis, por ejemplo, la superficie de la
morrena medial en el 2011 fue 0.19, en el 2013 0.19 km?, en el 2015 0.18 km? y por ultimo en el
2022 la superficie fue 0.19 km? junto a ella los valores de Ah.

El adelgazamiento superficial de los acantilados de hielo en las zonas morfolédgica 2 y 3muestra una
aceleracién entre 2011-2022. Esto es coincidente con observaciones de (BRUN et al., 2016) sobre el
impacto que tienen los acantilados de hielo en la pérdida de masa en glaciares recubiertos en el
Himalaya nepali. Estos autores indican que este fendmeno se encuentra presente en otros glaciares
de valle. Los acantilados de hielo han sido identificados como una fuente importante de pérdida de
masa de los glaciares. Los autores utilizaron datos topograficos de alta resolucién obtenidos me-
diante fotogrametria terrestre y aérea para estimar la pérdida de volumen de los acantilados de
hielo. Los resultados de ese estudio muestran que los acantilados de hielo pierden masa a una tasa
seis veces mayor que la fusidn del glaciar bajo una capa somera de detritos, lo que sugiere que los
acantilados de hielo son una contribucién importante a la fusién total del glaciar. Este comporta-
miento de la ablacién en los acantilados de hielo difiere de los obtenidos en este trabajo, porque en
este estudio la cantidad y tamafio de los acantilados de hielo es menor que el glaciar estudiado por
Brun et al. (2016).
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Conclusiones

En este trabajo se estudid el balance de masa geodésico y la morfologia superficial del flujo noreste
del glaciar Universidad. Esto se realizé utilizando modelos digitales de elevacién de alta precisién,
obtenidos mediante ALS ( LiDAR aéreo) y fotogramétricos ( UAV). Estos modelos fueron adquiridos
en fechas cercanas al fin del ano hidroldgico. Para cumplir con los objetivos propuestos en este
trabajo la informacidn altimétrica se le aplicé una correccién geométrica, usando el método de co-
registro de Nuth y Kaab. Esto permitié obtener resultados con baja incertidumbre.

En cuanto al co-registro, la precisién de los modelos incrementdé considerando la poca disponibilidad
de zonas estables en el drea de andlisis. Por ejemplo, la correccién de los modelos tuvo el mejor
resultado en el MDE 2015 con 21% respecto a su estado inicial. También, es importante considerar
gue los métodos de captura de los datos altimétricos, por su naturaleza de obtencién son lo sufi-
cientemente precisos. Por lo que este método es idéneo para corregir modelos digitales de eleva-
ciéon derivados de productos satelitales e interpolacion de curvas de nivel desde cartografia tradi-
cional.

En los periodos estudiados, el balance fue negativo, y solamente en la zona cercana al circo se en-
contraron puntos de ganancia de masa. Entre los afios 2011-2013 la tasa de disminucién fue de -
2.89+0.84ma™ . El periodo con mayor pérdida de masa fue el 2011-2015, en donde hubo una dismi-
nucion de -3.19+0.84 ma?, esto coincide con una disminucidn del aporte nival, reduccién del albedo
y menor cobertura nubosa. Por ultimo, en el periodo 2011-2022, solo se calculé la tasa de cambio
parcial, debido a la cobertura espacial de los modelos (desde la confluencia hasta el frente). La tasa
de cambio en este periodo es de -3.23+0.85 ma™, siendo esta la mayor de todos los periodos, aun-
gue se debe considerar que en la lengua principal del glaciar Universidad predomina la ablacion y
que el efecto de la megasequia observada desde el 2015 puede ser un factor acelerante en la tasa
de adelgazamiento superficial del glaciar. En todos los periodos de analisis se encontraron anomalias
positivas dentro de la zona de maxima ablacién, este fendmeno no corresponde a un aumento del
grosor de hielo, sino que, es efecto de la redistribucion de material (hielo o detritos) asociado a la
ablacion diferencial.

Finalmente, el estudio de la variabilidad del coeficiente de correlacién R% en relacidon con la elevacion
ha permitido identificar un patron de comportamiento en los cambios de elevacidn superficiales del
glaciar. Aunque la altitud sigue siendo un factor influyente en los cambios de elevacién, se ha des-
cubierto que hay un factor adicional no considerado en la modelacion que afecta la tasa de cambio
superficial. El analisis por bandas altitudinales cada 30 metros ha permitido identificar una relacion
entre el control altitudinal y morfoldgico en la variabilidad del coeficiente R2. Los valores de R? son
mas bajos en zonas de alta variabilidad altimétrica y en zonas de mayor control morfoldgico. Se
observé un incremento en el valor de R? a medida que se ascendia en altitud, pero su comporta-
miento es variable a lo largo de los periodos de analisis. El retroceso del glaciar ha afectado los
valores de R?, debido a que las secciones terminales se encuentran en una posicién mas alta en
comparacién con el inicio de las mediciones. En el periodo 2011-2022, se observé un mayor control
morfoldgico en los cambios de elevacion superficial, lo que indica la importancia de considerar este
factor en futuros estudios del glaciar. En conclusién, estos resultados permiten una mejor
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comprension de los procesos que afectan el comportamiento del glaciar y son una herramienta va-
liosa para la toma de decisiones en la gestidon y conservacion de los glaciares.
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