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Resumen. Las leyes de produccion de icebergs mdas usuales son: 1) la que considera
que la tasa de produccion de icebergs depende linealmente de la profundidad de agua en
el frente glaciar, segin una ley obtenida mediante ajustes a observaciones de campo; y 2)
aquélla en la que el criterio de produccion de icebergs viene dado por la altura del glaciar
sobre el nivel de flotacion. FEl principal problema de la primera es que las relaciones
empiricas varian ampliamente de un glaciar a otro, y también varian con el tiempo, lo
que no las hace adecuadas para modelos evolutivos de glaciares, mientras que la mayor
desventaja de la sequnda es que su aplicacion queda restringida a glaciares con frente
no flotante. El nuevo criterio de produccion de icebergs propuesto recientemente por
Benn et al. [2] considera que el mecanismo primario de la produccion de icebergs es
la propagacion vertical de las grietas superficiales desarrolladas cerca del frente como
consecuencia del régimen de tensiones extensivas. FEste criterio permite el desarrollo de
lenguas glaciares flotantes y puede ser utilizado en modelos evolutivos de dindmica glaciar.
Sus principales limitaciones son su cardcter bidimensional y la excesiva simplicidad de los
modelos dindmicos empleados. Hemos desarrollado una extension tridimensional de este
criterio que resuelve el sistema de Stokes completo de la dindmica glaciar, superando asi
las dos limitaciones mencionadas. Hemos aplicado este modelo al glaciar Johnsons, en
Isla Livingston (Antdrtida), mostrando los resultados que, si consideramos la presencia
de un cierto volumen de agua de fusion en las grietas, las predicciones del modelo se
ajustan bastante bien a las observaciones. No obstante, se requieren mejoras en la ley de
deslizamiento del glaciar sobre su lecho.
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1 INTRODUCCION

La mayor parte de las leyes de produccion de icebergs que se utilizan en la literatura
estdn basadas en dos aproximaciones. Una de ellas [3, 18] considera que la tasa de pro-
duccion de icebergs depende linealmente de la profundidad de agua en el frente glaciar,
obteniéndose la ley lineal especifica de cada caso mediante ajustes a observaciones de
campo. El principal problema de esta aproximacién es que las relaciones empiricas entre
profundidad de agua y tasa de produccién de icebergs varian ampliamente de un glaciar
a otro [11], y también varfan con el tiempo [20], lo que las hace no adecuadas para su uso
con modelos evolutivos de dinamica glaciar. En la segunda aproximacion, original de Van
der Veen [20] y més tarde modificada por Vieli et al. [21, 22, 23], el criterio de produccién
de icebergs viene dado por la altura sobre el nivel de flotaciéon. Su mayor desventaja es
que no permite la formacién de lenguas glaciares flotantes, restringiendo su aplicacion a
glaciares con frentes con terminacién en mar pero no flotantes. En nuestra opinion, el
criterio de produccién de icebergs propuesto por Benn et al. [2] ha supuesto un notable
avance en esta materia. Este criterio considera que el mecanismo fundamental de la pro-
duccion de icebergs es la propagaciéon hacia abajo de las grietas superficiales, desarrolladas
en la proximidad del frente como consecuencia del régimen de tensiones extensivas. La
profundidad de las grietas se calcula, siguiendo a Nye [16], considerando que su base esta
a la profundidad a la que se igualan la tension longitudinal extensiva que tiende a abrir
la grieta y la tension de cierre resultante de la presién del hielo suprayacente. El iceberg
se produce cuando la grieta alcanza el nivel del mar. La posicién del frente glaciar queda,
pues, determinada por la posicién en la cual la profundidad de la grieta se iguala con la
altura de la porcion del glaciar por encima del nivel del mar. El criterio de produccion
de icebergs de Benn esta, por lo tanto, basado en sélidos principios fisicos, permite el
desarrollo de lenguas glaciares flotantes y puede ser utilizado en modelos evolutivos de
dindmica glaciar. Las principales limitaciones de sus aplicaciones publicadas hasta ahora
son su caracter bidimensional y la excesiva simplicidad de los modelos dindmicos emplea-
dos (tensién gobernante contrarrestada tnicamente por arrastre basal, inicamente por
arrastre lateral, o por una combinacion de ambos; es decir, no se considera la existencia
de gradientes de tensiones longitudinales). Se presenta en este articulo una extension tridi-
mensional del criterio de Benn que resuelve el sistema de Stokes completo de la dinamica
glaciar y que proporciona, en consecuencia, una representacion realista del gradiente de
velocidades que produce las grietas transversales. Se presenta asimismo una aplicacién de
este modelo al glaciar Johnsons, en Isla Livingston (Antartida).

2 MODELO DE PRODUCCION DE ICEBERGS CONTROLADO POR LA
PROFUNDIDAD DE LAS GRIETAS
2.1 El modelo de Benn y otros

El criterio que vamos a utilizar para modelizar la produccién de icebergs en un glaciar
con terminacién en el mar estd basado en el modelo de formacién de grietas [2]. Segun
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este criterio la posicién del frente del glaciar en un instante determinado estara definida
como aquella para la cual la profundidad de las grietas, d(x), sea igual a la altura del
glaciar sobre el nivel del mar en ese punto, h(x):

x = L donde d(z) = h(x), (1)

siendo x la coordenada horizontal en la direcciéon de flujo del glaciar, L la longitud del
glaciar, h = H — D,,, y d viene dado por:

2 é*l

= @KZ)H + (Pwgdw)] (2)

donde p,, ¥ p son las densidades del agua y del hielo, respectivamente, d,, es la profun-
didad de agua en las grietas (proveniente de fusién en la superficie) y €, se toma como
g—(a{, que es la deformacién longitudinal segin la direccién del flujo.

Este criterio definird, en cada momento, la posicién del frente glaciar, es decir, por
dénde hay que seccionar este ultimo, generando un iceberg, definiendo asi una nueva
posicién del frente. Noétese que ésta, por consiguiente, viene determinada por la defor-
macién en la direccién de flujo, que resulta del campo de velocidades producido por el
modelo, constituyendo asi el nexo entre la dinamica glaciar y la posicion del frente.

La forma mas inmediata de conocer d,, seria disponer de observaciones experimentales.
En el Glaciar Johnsons se carece de este tipo de datos, por lo que supondremos, en
principio, d,, = 0. Denominaremos d; al valor que toma d cuando d,, = 0

2.2 Extension tridimensional del modelo

d

Las principales limitaciones del modelo de Benn et al. [2] son su cardcter bidimensional
y la excesiva simplicidad del modelo dinamico empleado para el calculo del campo de ve-
locidades. Esta tltima limitacion la superaremos mediante el empleo del modelo dinamico
descrito en la seccién 3, que resuelve el sistema de Stokes completo de la dindmica glaciar.
Procedemos a continuaciéon a realizar la extension tridimensional del modelo de Benn et
al. [2] de calving basado en la profundidad de las grietas.

Describimos esquematicamente el procedimiento a seguir para determinar la posicién
del frente glaciar.

1. Se parte de una geometria del glaciar dada, con posicién del frente en Lo(z,y).

2. Resolviendo el modelo dindamico para la geometria inicial, se obtiene la distribucion
de velocidades en la superficie del glaciar, U(z, y).



F.J. Navarro, J.Otero, M.L. Cuadrado, M.I. Corcuera y C. Martin

3. A partir de esta distribucion de velocidades en la superficie, se aproxima la derivada
del vector velocidad segin la direccién del flujo en cada nodo de la superficie, €, (z, y),
mediante el cociente de la diferencia entre la velocidad en un nodo, p;, y la veloci-
dad en un punto situado a una cierta distancia del mismo, p,, en la direccion del
flujo (calculada mediante interpolacién) y la distancia que separa esos dos puntos,
d(p1,p2), es decir,

|(u2—u1,v2—vl)|‘ (4)

dpl P2

€x =

4. Se calcula dy(z,y) para cada nodo en funcién del €, correspondiente, considerando
los valores de los parametros n y A tomados para el modelo.

5. Se representan h(zx,y) (geometria dada) y do(z,y) en una misma grafica. Su inter-
seccién determinard una nueva posicién del frente, Lq(z,y).

6. Con el campo de velocidades superficiales U(z,y) y la funcién de acumulacion-
ablacién a(x,y) (supuesta conocida), se calcula la nueva geometria de la superficie
tras un paso temporal At, seccionando el glaciar por la nueva posicion del frente,

Lqi(z,y).

7. Transcurrido ese At, la particula material situada en un punto Fy de la superficie en
el frente del glaciar se habria desplazado (de acuerdo con el campo de velocidades
U) a una nueva posicién Fj en la direccién de flujo.

e Si L; > Ly, el frente habra avanzado.

e Si [1 < Ly, el frente habra retrocedido.

La diferencia entre F} y L; nos dara la magnitud de la pérdida por calving.

El caso L; > Fj carece de sentido fisico. Si esta situacién se diera en el modelo,
querria decir que se ha subestimado la pérdida de masa por produccién de icebergs.
Esto podria deberse a que hemos considerado que no hay agua que rellene las grietas,
es decir d,, = 0. La diferencia L; — F] nos daria en este caso una indicacién de una
cota inferior de d,,, ya que al aumentar d,, disminuye L; y ésta debe ser menor o
igual que Fj.

8. Una vez obtenida la nueva posicién del frente, se calcula la nueva geometria del
glaciar, y se repite el proceso hasta llegar (eventualmente) a una configuracion esta-
cionaria (geometria y posicién del frente) consistente con la funcién de acumulacion-
ablacién a(z,y) disponible.
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3 MODELO DE DINAMICA GLACIAR
3.1 Ecuaciones basicas

Consideramos la masa de hielo como un fluido viscoso no lineal, incompresible e
isotropo. Las velocidades, junto con las presiones, son las incégnitas del submodelo
dinamico, definido por el sistema de Stokes, constituido por las ecuaciones de conser-
vacion del momento lineal y de la masa,

60'2']‘ .
D, +pgi =0, (5)
8u,~

donde se ha usado el convenio de Einstein de suma sobre los subindices repetidos y
o;; representa el tensor de tensiones, g; la aceleracion de la gravedad, p la densidad del
hielo, u; la velocidad y x; el vector de posicion. Como relacién constitutiva utilizamos la
generalizacién, debida a Nye [16], de la ley de flujo de Glen [8, 9]:

. n—1
Eij = AT Tiju (7)
donde 7;; son las tensiones desviadoras, T es la tensién desviadora efectiva y €;; son las
velocidades de deformacion, definidas por las relaciones

0ij = —Ppdij + Tij,

1

1 2
T = <§ z’ﬂ'j) : (8)
=9\ 0, " ox; )

siendo p la presion debida a tensiéon compresiva media, es decir,

Emplearemos la ley de Glen (7) con n = 3, que es el valor habitualmente utilizado en
mecénica de glaciares [24, 12].

3.2 Condiciones de contorno

Para este modelo se tienen cuatro tipos de frontera: lecho, superficie, divisorias y frente
glaciar.

En la superficie se utilizan como condiciones de contorno tracciones nulas y en las
divisorias velocidades horizontales nulas (v = 0, v = 0) y tensiones de cizalla 7,, y 7.
nulas.
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En el lecho también se imponen condiciones de contorno sobre velocidades calculadas
mediante la ley generalizada de Weertman,

H)P |[Vh|"™" 58
(ng - pngw)q

(pgH)? [VAI"™ 5

v, = —K , 10b

’ (ng - pngw)q ( )
ob ob

wy = Ub% + Ubﬁ_y, (10C)

donde, en la aplicacion el modelo al glaciar Johnsons, el valor de p se ha fijado a dos y el
de ¢ a uno. El uso de p = 2 para el Glaciar Johnsons se justifica por la elevada pendiente
que presentan ciertas zonas del glaciar. El uso de una potencia mayor conduciria a valores
desmesurados de la velocidad basal en las zonas altas del glaciar. El valor de K se ha
considerado un parametro libre del modelo. Para estimar el valor de la presién efectiva en
cada punto del lecho, calculada como la presién de la columna de hielo menos el empuje de
Arquimedes correspondiente a la columna de agua basal, p. = pgH — p,,gH,,, necesitamos
conocer la altura de esta columna de agua, H,. Puesto que carecemos de observaciones
experimentales de la presién de agua basal, nos vemos forzados a modelizarla.

Hemos considerado que el valor de H,, es funcion de la distancia al frente y es distinto
para las zonas de acumulacién y ablacién. Se considera habitualmente que, en el frente
glaciar, H,, coincide con la profundidad del mar junto al frente [21], puesto que existe
conectividad hidraulica. En la zona de ablaciéon hemos supuesto una ley de aumento de
la altura de la columna de agua dependiente de la distancia al frente glaciar dada por

d rente,punto y
B = O s, + i 00, "

donde drente punto €5 la distancia entre el frente y el punto considerado, medida a lo
largo de la linea de flujo correspondiente y dyepte,cia €5 la distancia desde el frente hasta
la linea de equilibrio, medida también a lo largo de la linea de flujo.

A partir de la linea de equilibrio, hemos supuesto que, segin nos adentramos en la zona
de acumulacién la altura de la columna de agua disminuye de acuerdo con

de a,punto
H = C(1 — —depuntoy (12)
dela,borde

donde dejq punto €s la distancia entre la linea de equilibrio y el punto considerado, a lo
largo de la linea de flujo, y deiq porde €s la distancia entre la linea de equilibrio y el extremo
del glaciar en esa direccion. C' es una constante de ajuste que representa la altura de agua
en la linea de equilibrio, para la que se toma el valor C' = 40.

En el frente se han definido condiciones de contorno sobre tracciones, tomando éstas
nulas por encima del nivel del mar, e iguales a la presién hidrostatica en la parte sumergida.



F.J. Navarro, J.Otero, M.L. Cuadrado, M.I. Corcuera y C. Martin

ELA

Figura 1: Esquema de las variables utilizadas para el célculo de H,, en cada zona.

3.3 Solucién numérica

El problema débil o variacional asociado al sistema de Stokes 5-6 se discretiza medi-
ante elementos finitos, con una aproximacién de tipo Galerkin (método mixto velocidad-
presién; e.g. Quarteroni and Valli [19], cap. 9). El cardcter no lineal de la relacién
constitutiva 7 implica que los elementos de la matriz en la forma algebraica del sistema
de Stokes sean funcién de la viscosidad, que es a su vez funcién de las velocidades. FEl
sistema resultante es, en consecuencia, no lineal, requiriendo una solucién iterativa. Pode-
mos destacar asimismo que la matriz del sistema es simétrica, pero indefinida.

El mallado utilizado, basado en tetraedros, se describe en el apartado 5.1. La eleccién
de las funciones base para los espacios de aproximacion de las velocidades y de las presiones
ha sido de funciones cuadraticas y lineales, respectivamente, con 10 nodos de velocidad
por elemento (en los vértices y en el centro de cada arista del tetraedro) y 6 nodos de
presién por elemento (en el centro de cada arista del tetraedro). Esta eleccién ha venido
dictada por consideraciones de convergencia y estabilidad asociadas a la discretizacién de
elementos finitos del sistema de Stokes lineal, aplicables a cada paso del proceso iterativo
que emplearemos para resolver el sistema no lineal. Esta eleccién es una condicion su-
ficiente para estabilidad y, ademas, proporciona una velocidad de convergencia 6ptima,
puesto que supera la denominada condicién de compatibilidad (o inf-sup).

El sistema lineal resultante en cada paso del proceso iterativo ha sido resuelto mediante
un método directo de factorizacion LU, empleando las librerias Sparse 1.3a creadas por
Kundert y Sangiovanni-Vicentelli (1988), especialmente disenadas para matrices dispersas
(sparse), como ocurre en nuestro caso, ya que solo los nodos que pertenecen a un mismo
elemento tienen contribuciones no nulas a los coeficientes de la matriz. Podria pensarse
que los métodos iterativos serfan mas adecuados para la resolucion de este tipo de sis-
temas. Sin embargo, en nuestro caso concreto, debido a la relacién constitutiva no lineal
y dependiente de la deformacion tipica del hielo glaciar, la viscosidad puede tener valores
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muy diferentes en diferentes zonas del glaciar; incluso puede ser llegar a ser singular. Esta
diferencia entre viscosidades implica una gran diferencia entre los autovalores asociados a
la matriz del sistema y, por lo tanto, un elevado valor del niimero de condicionamiento,
lo que conllevaria una convergencia lenta de los procesos iterativos (e.g., Quarteroni and
Valli [19], cap.2). Debido a esta dificultad, se ha empleado un procedimiento directo de
resolucion de tipo punto fijo.

4 DATOS DE CAMPO

El Glaciar Johnsons es un glaciar con terminacion en el mar situado en la Isla Liv-
ingston, Islas Shetland del Sur, Antartida (figura 2), en la posicién 62°40" S, 60°30" W.
Estd delimitado por una divisoria de hielo local (con altitudes entre 200 y 330 metros
sobre el nivel del mar) que lo define como cuenca glaciar con dindmica propia dentro del
casquete de hielo de la Peninsula Hurd. El glaciar tiene un drea aproximada de 5 km? y
termina en un acantilado de hielo de unos 50 metros de altura y 500 metros de longitud
a lo largo de la costa.
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Figura 2: (a) Mapa de localizacién de la Isla Livingston (Shetland del Sur, Antértida). (b) Localizacién
de la Peninsula Hurd dentro de la Isla Livingston.

En la zona de acumulacion del Glaciar Johnsons se han realizado sondeos mecanicos
para la medicién de la densidad y la temperatura, que permiten afirmar que, al menos
el hielo por debajo de la capa de neviza de la zona de acumulacién, es mayoritariamente
templado, caracteristica que es comtun a otras zonas de acumulacién estudiadas en las
Shetland del Sur [7, 25].

Las velocidades superficiales se incrementan a lo largo de las lineas de flujo, alcanzando
valores en torno a los 40 ma™"! en la zona terminal [25]. La acumulacién y ablacién presen-
tan una gran variabilidad, tanto espacial como temporal, con méximos en la acumulaciéon
cercanos a 1 m we a~' y mdxima ablacién en torno a los -4 m we a~' [25]. Estos datos
de velocidad y acumulacién/ablacién en la superficie superior se han obtenido a partir de
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Figura 3: Topografia de la superficie superior del Glaciar Johnsons. En la figura se puede observar la
linea de equilibrio (en verde), la red de estacas (puntos numerados) y la frontera del glaciar.

una red de estacas, cuyos datos se registran sistematicamente desde 1994 [4, 5, 6]. La red
de estacas puede verse en la figura 3.

La linea de equilibrio esta situada cerca de los 150 metros de altitud en la zona norte
y, aproximadamente, a 180-260 m de altitud en la zona sur [25].

La superficie superior del glaciar Johnsons (fig. 3) ha sido determinada a partir de
mediciones topogragicas [25]. La superficie basal se ha calculado a partir de mediciones
de espesor (ver figura 4), realizadas mediante prospecciones radar durante el verano austral
en las campanas 1999-2000 y 2000-01 [1] (véase la localizacién de las lineas de prospeccién
de radar en la figura 4).

Ademas de los datos descritos se dispone de la profundidad del lecho marino obtenida
a partir de una batimetria de la zona cercana al frente de la Bahia Johnsons, bahia
donde desemboca el glaciar, obtenida por el Grupo de Glaciologia del Departament de
Geodinamica i Geofisica de la Universitat de Barcelona (D. Garcia Sellés, comunicacion
personal). A partir de los datos de espesor de los que se dispone y la batimetria se ha
interpolado el lecho para la zona de la que no se tienen datos de espesor, siguiendo el
procedimiento descrito por Otero [17, cap. 2] (figura 5).
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Figura 4: Espesor de hielo en el glaciar Johnsons, limitado a la zona en la que se dispone de datos de
espesor. En la figura se pueden observar las lineas de prospeccién de radar (en rojo).

5 IMPLEMENTACION DEL MODELO
5.1 Mallado de elementos finitos

El mallado del dominio se ha realizado mediante tetraedros siguiendo el método de
Delaunay-Voronoi [17, cap.3].

Se ha tomado como contorno del glaciar la frontera definida por: 1) el borde del glaciar
en las zonas de contacto con roca que aflora en superficie; 2) el frente con terminacién
en mar; y 3) las divisorias que lo separan del Glaciar Hurd, al suroeste, y los glaciares
situados al este y al norte (véase figura 5), y se ha hecho un mallado bidimensional con
triangulos, segin el método de Delaunay-Voronoi, de la proyeccién del contorno sobre
un plano horizontal. Luego se ha interpolado la coordenada z para la superficie y el
lecho del glaciar en los puntos del mallado, y, por tltimo, se ha hecho un mallado con
triangulos de las tres divisorias y el frente proyectando cada una de ellas sobre un plano
vertical conservando las distancias entre los puntos. De esta forma se ha obtenido una
discretizacion con tridngulos de la frontera del glaciar.

Se ha mallado a continuacién el dominio con tetraedros y se han introducido puntos
interiores para conseguir el mallado definitivo (véase figura 6).

10
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Figura 5: Topografia del lecho del Glaciar Johnsons. En la figura se puede observar las lineas de
prospeccién de radar (en rojo), la batimetria realizada en la bahfa (en negro y destacados en rojo los
puntos utilizados para interpolar el lecho), la frontera del glaciar y la frontera de la zona sin datos de
espesor (linea discontinua negra).

El mallado utilizado tiene 832 vértices, 5845 nodos y 3731 elementos.

5.2 Ajuste de parametros del modelo

Los parametros libres del modelo son el coeficiente B de la relacién constitutiva y el
coeficiente K de la ley de deslizamiento basal. Con su ajuste pretendemos minimizar la
diferencia entre velocidades calculadas y observadas. Para estas ultimas hemos utilizado
un promedio de las velocidades anuales para un periodo de tres anos. En el ajuste, los
valores de B se han variado desde 0.18 MPa a'/3 hasta 0.33 MPa a'/3, en pasos de
0.01 MPa a'/3, y los de K desde 0 ma~'M Pa~2 hasta 2 - 10°> ma~'M Pa~2, en pasos de
0.1-10% ma=*MPa2.

Los resultados del ajuste de pardmetros libres se presentan en la figura 7. Se observan
varios minimos, que son méas profundos segin nos desplazamos hacia valores mayores de
K y corresponden a valores cada vez ligeramente mayores de B. Nétese que la fisica del
modelo implica, en virtud de la conservacion de masa, una dependencia de la deformacién
con el deslizamiento. A la vista de los resultados, y de los rangos admisibles de B y K,
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Figura 6: Mallado del Glaciar Johnsons con 3731 tetraedros.

una opcién razonable es tomar B = 0.23 MPa a'/® vy K = 1.2 ma "M Pa™".

El campo de velocidades correspondiente a esta eleccién de los parametros libres, des-
graciadamente, no proporciona una representacion adecuada de las velocidades observadas
experimentalmente en la zona cercana al frente glaciar, como se pone de manifiesto en la
figura 8. La discrepancia podria deberse a una inadecuada parametrizacion de la presién
de agua basal en la ley de deslizamiento. Sin embargo, hemos ensayado un amplio aban-
ico de opciones para esta ultima, sin resultar una mejora significativa de los resultados.
Creemos mas bien que el problema es intrinseco a la ley de deslizamiento utilizada: la
pendiente de la superficie del glaciar tiene un peso excesivo en el calculo del deslizamiento
basal, especialmente significativo en las zonas con fuerte pendiente, incluso (para estas
ultimas) si tomamos p = 1 en la ley de deslizamiento. Deberiamos recordar que la ley
de Weertman fue originalmente concebida para su uso en mantos de hielo, al considerar
que el arrastre basal (basal drag) es la tinica fuerza que se opone a la tensién conductora
(driving stress).

Tratando de minimizar las diferencias observacion-modelo en la zona proxima al frente
glaciar, hemos utilizado valores distintos de K para esta zona y para el resto del glaciar,
lo que, a nuestro juicio, compensa parcialmente las deficiencias de la aplicacion de la ley
de Weertman al Glaciar Johnsons, puesto que es en la zona proxima a su frente donde se
dan las menores pendientes. Los resultados del ajuste de parametros libres para este caso
se presentan en la figura 9, donde se puede apreciar claramente un minimo, que se da en
los valores de B = 0.23 M Pa a'/® y K = 1.0 ma~*MPa~"'. La mejora en los resultados
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Figura 7: Ajuste de los parametros B y K en el modelo del glaciar Johnsons para minimizar las diferencias
entre las velocidades calculadas y las observadas.

se aprecia en la figura 10.

6 RESULTADOS

Con el campo de velocidades obtenido (representado en la figura 11), hemos calculado
la profundidad de grietas, do(x,y). Los valores de do(x,y) — h(z,y) correspondientes
aparecen representados en la figura 12 (a). De acuerdo con estos valores, el frente glaciar
se encuentra por detras de la posicion que le corresponderia en virtud del modelo de
calving. Esta diferencia podria deberse a que hemos considerado que las grietas no estan
rellenas parcialmente con agua de fusién superficial, es decir, d,, = 0. Con objeto de
verificar si esto es una hipotesis plausible, hemos calculado, y representado en la figura
12 (b), los valores de d(z,y) — h(z,y) asumiendo que d,, es igual a un cuarto del espesor
de hielo en cada punto. Como puede observarse en la figura, esta cantidad de agua en
las grietas es suficiente para lograr que las grietas cercanas al frente penetren hasta el
nivel del mar, dando lugar, de acuerdo con el modelo, a la fractura del frente mediante el
proceso de calving.

7 DISCUSION Y CONCLUSIONES

Podriamos destacar las siguientes como conclusiones principales del trabajo desarrol-
lado:

1. El valor del parametro B de la relacién constitutiva obtenido del ajuste entre los
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Figura 8: Comparacion entre Velocidades observadas y calculadas en la superficie del glaciar para un
valor de K constante a lo largo de todo el glaciar

resultados del modelo y las observaciones experimentales del campo de velocidades,
de 0,23 M Pa a'/?, muestra un buen acuerdo con los obtenidos por Martin [14] para
este mismo glaciar (pero usando un modelo que no incluia el frente de calving), de
0,20-0,22 MPa a'/3, y el valor de 0,20 M Pa a'/ obtenido por Hanson [10] para
Storglacidren (Suecia). Cabria esperar valores ligeramente menores de B para un
glaciar templado (e.g., de acuerdo con la relacién de Lliboutry and Duval [13], 0,17
M Pa a'/? para un contenido en agua de un 0,6%, que es el valor medio estimado
para el Glaciar Johnsons [1]), lo que apoya la sugerencia del caracter politérmico de
al menos ciertos glaciares de las Shetland del Sur [15], aunque en el caso del glaciar
Johnsons la proporcion de hielo templado sea mayoritaria.

2. El campo de velocidades correspondiente a la eleccion éptima de los pardametros
libres B y K del modelo, usando una ley de deslizamiento de tipo Weertman con
parametro K constante para todo el glaciar, no proporciona una representacién
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Figura 9: Ajuste de los pardmetros B y K en el modelo del glaciar Johnsons con valores diferentes de K
en la zona préxima al frente glaciar para minimizar las diferencias entre las velocidades calculadas y las
observadas.

adecuada de las velocidades observadas experimentalmente en la zona cercana al
frente glaciar, lo que nos lleva a los siguientes razonamientos y conclusiones:

e Podria pensarse que la discrepancia se debe a una inadecuada parametrizacién
de la presion de agua basal en la ley de deslizamiento. Sin embargo, el hecho
de que hayamos ensayado un amplio abanico de opciones para esta ultima, sin
resultar una mejora significativa de los resultados, nos induce a pensar que se
trata de un problema intrinseco a la ley de deslizamiento utilizada: la pendiente
de la superficie del glaciar tiene un peso excesivo en el calculo del deslizamiento
basal, especialmente significativo en las zonas con fuerte pendiente, incluso
(para estas ultimas) si tomamos p = 1 en la ley de deslizamiento (lo que
disminuye el efecto de la pendiente de la superficie).

e Deberiamos recordar que la ley de Weertman considera que el arrastre basal
(basal drag) es la unica fuerza que se opone a la tensién conductora (driving
stress), por lo que su uso resulta especialmente adecuado para la modelizacién
de mantos de hielo, cuya pendiente superficial es reducida, pero no para la de
glaciares con geometria compleja y fuertes pendientes de la superficie. Pese
a ello, sigue utilizdndose ampliamente por constituir probablemente la mejor
aproximacién actualmente disponible.

3. El uso, en el glaciar Johnsons, de valores distintos del parametro K de la ley de
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Figura 10: Comparacion entre Velocidades observadas y calculadas en la superficie del glaciar para un
valor de K multiplicado por un factor 3 en la zona del frente.

deslizamiento basal para la zona cercana al frente y para el resto del glaciar, ha
permitido mejorar notablemente las discrepancias observaciéon-modelo en la zona
préxima al frente. Este valor distinto para zonas con geometria claramente difer-
enciada (pequenas pendientes en la zona cercana al frente y fuertes pendientes en
las partes altas del glaciar) compensa parcialmente, a nuestro juicio, las deficiencias
implicadas por la aplicacién de la ley de Weertman al Glaciar Johnsons.

4. La ley de produccion de icebergs que hemos desarrollado, extension tridimensional
del criterio de penetracién de grietas hasta el nivel del mar, estando definida la
penetracién en funcién del régimen extensional en la lengua glaciar mas el posi-
ble relleno parcial de las grietas por agua de fusion superficial, proporciona unos
resultados alentadores. Atribuimos su buen funcionamiento a:

e su caracter tridimensional, que permite una representaciéon mas adecuada del
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Figura 11: Velocidad horizontal para el Glaciar Johnsons resultado del modelo ntimerico para los valores
B=023MPaa'/?y K=10ma 'MPa~', con K en la zona del frente multiplicado por un factor 3.

glaciar y los procesos fisicos que en él se desarrollan,

e su utilizaciéon en combinacién con un modelo dindmico que resuelve el sistema
de Stokes completo.

Los resultados, para el glaciar Johnsons, obtenidos con este criterio de producciéon
de icebergs considerando que una fraccién de las grietas esta rellena con agua de
fusion superficial, concuerdan con las observaciones experimentales, pero no lo ha-
cen si omitimos el agua de fusion. Este hecho pone de manifiesto la importancia
de disponer de observaciones de este tipo de medidas. Desgraciadamente, la uti-
lizacion efectiva de este tipo de leyes de produccion de icebergs para la estimacion
de variaciones en la posicién del frente glaciar esta actualmente lastrada por las
deficiencias mencionadas en las leyes de deslizamiento basal disponibles, lo que nos
lleva a insistir en la importancia del desarrollo de representaciones mas realistas y
efectivas de los efectos basales.
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