Capitol 7. Estructures de deformaci6 a la Glacera Johnsons

8 DINAMICA GLOBAL DE LA GLACERA JOHNSONS
8.1  Equilibri

8.1.1  Conservacio de la massa: implicacions de I’equaci6 de continuitat

L’equacid de continuitat expressa la conservacid de la massa, és a dir, com una variacié de massa en un

volum determinat es tradueix en una variaci6 de densitat:

_9p _Opu_ Opv  Opw
o ox  dy oz

(8.1)
on p ¢és la densitat, que depen de la posicio (x, y,z) i del temps (t ), i u,v,w sén les components
longitudinal, transversal i vertical de la velocitat.

Fent la integracio d’aquest comportament a una columna vertical corresponent al gruix / d’una glacera i

considerant que:

La variaci6 de massa en la direccio vertical ( ) la introduim afegint massa en superficie i traient-

z

ne a la base de la columna (b i b', respectivament), reproduint el fenomen d’acumulaci6 en superficie

0
i flux cap a I’interior de la glacera: 8,0W =b+b'
Z

, - 0P
El gel és un material incompressible: 8_ =0
t

0,
No es produeixen desplagaments transversals i considerem sols la variaci6 longitudinal: oy _ 0

Y

La massa corresponent ab' és molt menor que b i podem despreciar-la (Paterson 1994, pg. 256).

Obtenim 1’equacié de continuitat en la seva forma simplificada, que expressa com la variacié temporal
del gruix d’una glacera és deguda a la diferencia entre els aports en superficie i les variacions longitudinals

de flux considerades per tota la columna vertical:

oh 8
M| 9 [ ua 82
ot {axf” Z} ®-2)

on S ésla superficie i B la base de la glacera.
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En termes de flux (definim el flux com la suma de la velocitat longitudinal a través de la columna

vertical: g = Eudz ) podem expressar aquesta mateixa equacio de la segiient forma:

oh _p,_% (8.3)
ot Oox '

8.1.1.1  Factors de control del flux vertical: variacié del gruix d’una glacera

Partint de I’equacié de continuitat simplificada (8.2 i 8.3) i ’equacié de conservacié de la massa (8.1)

amb totes les aproximacions que hi hem fet, i considerant que la velocitat basal és propera a zero (que és el
que passa a les glaceres on no s’hi produeix lliscament basal (veure punt 5.2)): u, =w, =0, obtenim

I’equacio6 de continuitat expressada de la segilient forma:

Oh oS
EZb_uSaJFWS (84)

oS

on el terme —ug 87 + W, correspon a la velocitat d’emergéncia que definim al punt 6.1.2.1, tenint en
X
compte que Wgés la component vertical de la velocitat superficial (velocitat vertical (Vv) segons la

nomenclatura utilitzada a I’equaci6 (6.2)) i que — U 87 ¢és la component vertical deguda al pendent de la
X

superficie per on es mou I’estaca (velocitat tangencial vertical (Va,) segons la nomenclatura utilitzada a

I’equacio (6.2)), de manera que 1’equacio de continuitat pot escriure’s com:

-b= Ve—% (8.5)
ot

on veiem que a una glacera on el balang de massa és igual en intensitat pero de sentit contrari que la velocitat
d’emergencia no s’hi produeixen variacions de gruix. Aquest fet, ’entenem considerant la relacié entre el

funcionament dels dos fendmens fisics que controlen aquests parametres (Figura 8.1):

El balan¢ de massa és el resultat de 1’acumulacié del mantell nival a la zona d’acumulaci6 i I’ablacid
del gel de la zona d’ablacid, processos pels quals es produeix una variaciod de la cota de la superficie
de la glacera en relacio a les particules de la glacera (representades per les estaques) (primer fenomen

representat a la figura 8.1).

En canvi, la velocitat d’emergéncia, constitueix el fenomen pel qual les particules de 1’interior de la
glacera es desplacen verticalment com a conseqiiéncia de 1’actuacio dels processos d’acumulacio i
ablacio, de manera que, a la zona d’acumulacid, les particules (representades per les estaques)

s’enfonsen en relacid a la superficie de la glacera degut a ’acumulacié del mantell nival, i a la zona
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d’ablacio, emergeixen a mesura que es produeix 1’ablacié del gel superficial constituint el fenomen

del flux (segon fenomen representat a la figura 8.1).
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Figura 8.1. Esquema del funcionament del balang de massa i la component vertical del flux sobre les estaques de la zona
d’acumulaci6 i la zona d’ablaci6 en funcid de 1’estat d’equilibri de la glacera. S’hi representa 1’estat inicial i 1’estat
final de les estaques i la superficie, amb els procediments intermitjos que donen lloc a la configuracié final. Hem
considerat una superficie sense pendent per simplificar.

Tot 1 que aquest plantejament ¢és util per comprendre’n el seu funcionament, la manera com es descriu
aquesta relacid €s falsa en el sentit que ambdoés fenomens (el balang de massa i el flux) actuen alhora i no
constitueixen una successio tal com podria interpretar-se a la Figura 8.1. Metodologicament, aquest esquema
té conseqiiencies alhora d’estudiar els fenomens de balang de massa i de velocitat d’emergéncia als capitols 4
i 6, respectivament. Aixi, I’obtenci6é del balan¢ de massa considera que 1’estaca €s un punt fix i que els
moviments de la superficie de la glacera es produeixen en relacio a ella (sistema de referéncia relatiu). En
canvi, alhora de calcular la velocitat d’emergéncia, considerem el moviment vertical absolut de ’estaca

(sistema de referéncia absolut).

Per tant, tal com expressa 1’equacio (8.5), la velocitat d’emergéncia és la component vertical del flux
necessaria per compensar els efectes del balang de massa, de manera que, si la intensitat d’ambdos fenomens

no és igual, la cota de la superficie de la glacera varia i es produeixen variacions de gruix.

L’extrapolacio d’aquest sistema de funcionament al de tota la glacera es relaciona amb el concepte d’estat
d’equilibri d’una glacera descrit al punt 4.1.2.1. Considerant el model de la Figura 8.2, on representem la
seccio longitudinal d’una glacera i el gradient altitudinal del balang de massa (veure punt 4.1.1.2), el
manteniment de la forma segons el procés descrit, comporta una distribucié del flux vertical que fa que tota

la massa acumulada a la zona d’acumulaci6 sigui igual a la massa que es perd per ablaci6 a la zona d’ablacio,
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¢és a dir, que la glacera estigui en equilibri. Per tant, una glacera en equilibri és una glacera que no varia de

forma.

LiNIA D'EQUILIBRI

4
’qofo'

Figura 8.2. Esquema del perfil d’una glacera on s’hi representa el flux
que controla que, si la glacera esta en equilibri i, per tant, no varia
de forma, tota la massa acumulada a la zona d’acumulacié ha de
ser igual a la massa que es perd per ablacio a la zona d’ablacio,
mentre que si hi ha desequilibri i la glacera varia de forma, és
perqué el flux no compensa |’acumulacié amb 1’ablacid.
Modificada de Sugden i John (1976).

Contrariament, les situacions de desequilibri comporten una variacié de forma de la glacera, segons la

qual:

L’aprimament implica que:

A la zona d’acumulacio, i en valor absolut, el balan¢ de massa és menor que la velocitat d’emergeéncia
i I’acumulaci6 no compensa tota la neu que s’enfonsa pel flux.

A la zona d’ablacio, i en valor absolut, el balang de massa és major que la velocitat d’emergencia i el
flux ascendent no €s suficient per compensar tot el gel que es fon.

En canvi, en una situacié d’engruiximent:

A la zona d’acumulacio, i en valor absolut, el balang de massa és major que la velocitat d’emergéncia
i el flux no pot engolir tota la massa acumulada.

A la zona d’ablacio, i en valor absolut, el balang de massa és menor que la velocitat d’emergencia i la
fusi6 no compensa tot el gel que emergeix pel flux.

El fenomen fisic que controla aquest funcionament és el flux que experimenta el gel quan és sotmes a uns
determinats esforcos, fenomen descrit per la Llei Glen (veure punt 5.1.2), segons la qual, el gradient
altitudinal del balan¢ de massa genera un augment de pendent de la superficie de la glacera que es tradueix en
un augment dels esforcos a la part alta. Aquests, provoquen que el gel flueixi, transportant la massa des de la
zona d’acumulacio a la zona d’ablaci6 i reduint el pendent de la superficie fins assolir un nou equilibri.
D’aqui se’n deriva que glaceres amb molta acumulacié i amb molta ablacio, com les que podem trobar a
arees amb clima humit i calent com les arees maritimes, tindran velocitats majors que les que trobarem a
arees seques 1 fredes de zones continentals (Sugden i John, 1976). El funcionament simultani del balang de
massa i el flux controlat per I’evolucié climatologica, dona lloc a cicles temporals de sobre-equilibri i sub-

equilibri per arribar a un equilibri estable (Fowler i Johnson, 1995). Aquests cicles, €s a dir, la resposta de la
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glacera als canvis climatologics, son de durades molt diferents en funcid, sobretot, de les dimensions de la

glacera.

8.1.1.2  Factors de control del flux longitudinal: tipus de régim de flux

Partint de 1’equacid de continuitat en la seva forma simplificada (8.2) i considerant que:

0 o oh
e g™ g & ,

X ox ox

g, =hw és el flux per tota la columna /1 en la direcci6é longitudinal, i

equival a la variacié longitudinal del flux.

o L . 0q, ov _oh
q, = hv, és el flux per tota la columna /4 en la direcci6 transversal, i —— =h—+V—,

Oy oy oy

equival a la variaci6 transversal del flux.

Es produeix equilibri i, per tant, no hi ha variacié de forma: a— =0
t

Obtenim la segiient expressio:

RO g v (8.6)
ox ox oy

on veiem que la variaci6 del flux longitudinal al llarg d’una linia de flux depén del balang de massa, de la
variacié longitudinal de gruix i de la taxa de deformacid transversal (que és un reflex de la variacio
transversal de I’amplada del canal), de manera que 1’acumulacid, I’aprimament i 1’estretiment del canal van

en el sentit de generar un augment longitudinal de flux, és a dir, un flux extensiu (veure punt 6.1.1.1).
8.1.2  Equilibri a la Glacera Johnsons

En aquest punt volem caracteritzar el funcionament de la Glacera Johnsons des del punt de vista del seu
estat d’equilibri tot aplicant els conceptes descrits anteriorment. Per aixo, considerarem els resultats de balang

de massa i de velocitats superficials obtinguts als capitols 4 i 6, respectivament.
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8.1.2.1

162

Balan¢ de massa i velocitat d’emergéncia

La comparacié dels resultats de balan¢ de massa i de velocitat d’emergencia obtinguts a la
Glacera Johnsons comporta, en primer lloc, la conversido de les unitats de la velocitat
d’emergéncia per expressar-la en equivalents en aigua igual que el balang de massa. El canvi
I’hem realitzat multiplicant per la densitat del gel (0,9 g cm™) a la zona d’ablacio i per la

densitat mitja de la neu (0,5 g cm™) a la zona d’acumulacié.

La Figura 8.3 mostra els parells balan¢ de massa-velocitat d’emergéncia de totes les
estaques pels anys 97, 98 1 99 (pels anys anteriors, les dates de mesura d’ambdos parametres no
coincideix i la comparacié no és valida), amb el balan¢ de massa canviat de signe tal com
correspon a l’equaci6é de continuitat expressada segons (8.5). S’observa que es produeix un
desajust entre les velocitats d’emergéncia i el balang de massa, la qual cosa es tradueix en queé, a
la zona d’acumulacid, I’enfonsament de les particules és més elevat del qué el balang de massa
provoca mentre que, a la zona d’ablacio, I’emergeéncia és menor del qué el balang de massa
provoca. Les diferéncies oscil-len entre 0 i 200 cm we a” i presenten una certa distribucio
segons la qual el desajust és major per les estaques que mostren valors de balang de massa
negatius i velocitats d’emergéncia positives, que correspon a les estaques de més aigiies avall.
Com hem vist al punt anterior, aquests desajusts entre el balang i la velocitat d’emergéncia

comporten una variaci6 del gruix de la glacera en el sentit que senyala la Figura 8.3.
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Figura 8.3 Parells balang de massa-velocitat d’emergencia de totes les estaques pels anys 97,

98 1 99, amb el balang de massa canviat de signe segons 1’equacié de continuitat. S’hi
indica el sentit de funcionament de cada parametre (zona d’acumulaci6 o zona d’ablacid
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pel balang de massa, i enfonsament o emersio per la velocitat d’emergencia) i els camps
corresponents a condicions d’equilibri o desequilibri (amb engruiximent o aprimament).

8.1.2.2  Variacié de gruix

Com hem vist anteriorment (veure punt 8.1.1.1), la variacié del gruix d’una glacera és el resultat directe
del desajust entre el balan¢c de massa i la velocitat d’emergéncia quan aquests han estat alterats degut a
condicions climatiques canviants. Per aquest motiu, les variacions de gruix, juntament amb les fluctuacions

de I’extensid de les masses de gel, son objecte d’estudi alhora de caracteritzar 1’evolucid climatica.

Procediment

A la Glacera Johnsons, les variacions de gruix s’han obtingut mitjangant la quantificacio de la variacio6 de
cota de la superficie entre els anys 1995 (1996 per les estaques 18, 19 1 20) i 1997. Aquest resultat s’ha
aconseguit gracies a I’operacié de replanteig de les posicions originals de les estaques (del gener 1995 o
1996) i el calcul de la diferéncia de cota entre aquesta superficie i la del moment del replanteig (gener 1998).

El procediment seguit ha estat el segiient:

Replantejar les posicions originals de les estaques mitjancant el mode fracking de 1’estacio total (veure
punt 3.2.3.1). Es tracta de localitzar el punt de la superficie de la glacera que té iguals coordenades X i

Y que les del punt a replantejar.

Un cop localitzat aquest punt, es determina la nova coordenada Z corresponent a la superficie actual.

A la zona d’ablacio, es mesura el gruix del mantell nival (7 ) (veure punt 4.3.2.2).

Llavors, la variacié de gruix a les estaques de la zona d’acumulaci6 1’obtenim a partir de:

dh
- (z,-2,)-05 (8.7)

dh

on — és la variacio de cota de la superficie (m we) pel periode de temps considerat, Z, i Z, son les

cotes de la superficie el dia del replanteig i en la posicio original, respectivament, i 0,5 és el valor de

la densitat mitja de la neu a la zona d’acumulacio.

La variaci6 de gruix a les estaques de la zona d’ablacid 1’obtenim a partir de:

dh_

dt [Zz —n, _(Zl —-n )]'0’9 (3.8)

on 7,1 n,soén el gruix del mantell nival el dia del replanteig i en la posicié original, respectivament, i

0,9 és el valor de la densitat del gel.

La realitzacié conceptualment correcte d’aquest procediment implica realitzar les mesures a finals de dos

cicles hidrologics, de manera que la determinacié del gruix del mantell nival a la zona d’ablaci6é no és
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necessaria. Degut al condicionament que suposen les dates de les campanyes en aquest treball, no ens ha estat

possible obtenir la mesura en aquestes dates, de manera que hem optat per aplicar el procediment de la

manera descrita anteriorment. Aquesta modificacido comporta les segiients consideracions:

164

A la zona d’acumulacio, degut a que el gruix del mantell nival esta sotmés a les condicions
meteorologiques de cada cicle hidrologic, la cota de la superficie de la neu en una data diferent que la de
final del cicle hidrologic també esta sotmesa a aquestes condicions, dificultant 1’obtencio del resultat real
de variacid de gruix. Per tal de minimitzar aquest efecte, hem intentat considerar dates el més properes
possible pels dos anys a comparar, suposant que, en aquestes circumstancies, el mantell nival es troba en
un estat més semblant. No obstant, degut a la limitacié de mesures, ’interval temporal entre ambdues

dates no és d’un any exacte i difereix fins 20 dies a algunes estaques (Figura 8.4).

A la zona d’ablacio, aquest problema ha estat solucionat mitjangant I’obtencié del gruix del mantell nival
que ens permet determinar la ubicacio de la superficie del gel. Tot i que aquesta superficie no correspon
a la de finals del cicle hidrologic és una aproximaci6 millor que la de considerar la superficie del mantell
nival. Un problema que sorgeix d’aplicar aquest métode és que no disposem de les dades de gruix del
mantell nival per les posicions de 1’any 1995 i hem hagut d’acotar-les interpolant entre els valors de les

dates més properes temporalment.

En relacio6 a aquest tipus de problemes, Paterson (1994, pg. 47), remarca que ¢és dificil establir el tipus de
conversi6 que s’ha d’aplicar alhora d’expressar les variacions de gruix de la zona d’acumulacié amb cm
we a”', ja que depén de la periodicitat del canvi que hagis de considerar la densitat de la neu o del gel. En
aquest treball, hem considerat que, donades les caracteristiques de la glacera, on la transformacié neu-
firn es produeix a molta profunditat, les variacions de cota de la superficie corresponen a neu encara no

molt transformada amb una densitat mitja de 0.5 g cm™.
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Resultats

La Figura 8.4 mostra els valors de variaci6 de gruix obtinguts i les dates que limiten

I’interval temporal considerat per cada estaca, juntament amb 1’error corresponent a cada

mesura derivat de 1’acotacid del gruix del mantell nival per les posicions del 1995. El valor per

I’estaca 1 no es va obtenir degut a mala visibilitat.

—_— = = =
m_waHo\OOO\]O'\UI-PWNP—‘

16
17
18
19
20

Variacio de

data 1 data 2 gruix Error Mitja anlfla !
(m neu o gel) (mneuogel) (cmwea’)
2/1/95 22/1/98 -2.35 - -39
2/1/95 22/1/98 -2.37 0.40 -71
2/1/95 22/1/98 -2.88 0.50 -86
17-20/1/95 21/1/98 -2.74 0.28 -82
17-20/1/95 21/1/98 -2.69 - -81
17-20/1/95 22/1/98 -2.54 0.06 -76
31/12/94 22/1/98 -7.05 - =211
17-20/1/95 22/1/98 -2.65 - -44
17-20/1/95 22/1/98 -3.04 - -51
17-20/1/95 22/1/98 -3.51 0.28 -105
17-20/1/95 22/1/98 -5.82 - -174
17-20/1/95 22/1/98 -9.92 - -298
31/12/94 21/1/98 -3.95 0.74 -119
17-20/1/95 22/1/98 -3.13 - -94
17-20/1/95 21/1/98 -2.80 0.39 -84
3/1/96 21/1/98 -2.65 0.51 -119
3/1/96 21/1/98 -2.19 - -99
3/1/96 21/1/98 -4.05 - -182
3/1/96 21/1/98 -4.48 - -202

Figura 8.4. Variaci6 del gruix de la glacera, amb les dates que limiten 1’interval temporal considerat i I’error
resultant de 1’acotaci6 del gruix del mantell nival per la data 1. La darrera columna presenta la mitja anual de
variacié de gruix, en cm we a”', que hem utilitzat als nostres calculs. El valor per ’estaca 1 no es va obtenir
degut a mala visibilitat.

Alhora de caracteritzar aquests valors treballem amb mitges anuals. A la Figura 8.5, que

representa els valors de variacio del gruix segons la cota de ’estaca, s’observa que es produeix

un aprimament a totes les estaques que oscilla entre 40 cm we a™' i 300 cm we a’', tot i que

creiem que el valor de les estaques més baixes no ¢és representatiu de la dinamica global

d’aquest fenomen a tota la glacera sind que esta influenciat per la preséncia d’esquerdes amb

important desplagcament vertical a aquesta area (veure punt 7.1.3.5). Per altra banda, s’estableix

una bona correlacié entre la magnitud de I’aprimament i la cota, segons la qual I’aprimament

augmenta 85 cm we per cada 100 m que disminueix la cota.
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mitja anual dh/dt (cm we a™)

300 250 200 150 100 50 0
cota (m)

Figura 8.5 Mitja anual de la disminuci6 del gruix i cota del punt mesurat.

Per altra banda, s’han obtingut variacions de cota de la superficie de la Glacera Johnsons mitjancant la
comparacio dels mapes topografics corresponents als anys 1956 i 1998 (Figura 8.6) (comunicacié personal
Garcia-Sellés, 2001). S’observa que durant aquest periode s’ha produit un aprimament a quasi tota 1’extensio
de la glacera, i que solament una area situada a la part baixa del sector sud-oest ha experimentat un
engruiximent. Aquest fenomen es relaciona amb el fet que en aquest sector, les linies de flux es dirigeixen
sobre el substrat rocds, generant un reégim de flux compressiu, que origina, per altra banda, el

desenvolupament d’estructures de deformacié compressives (veure punt 8.2.4.1).

634500 635500 636500

3050000

3048000

3048000

.-g_ VARIACIO == )
- 00
§ DE COTA DE LA -
SUPERFICIE 1956-98 (m) ~
<5 B oas _
3 Y
500 B -5 S

Figura 8.6. Mapa de la variacio de cota de la superficie de la Glacera Johnsons entre els anys 1956 i 1998,
obtingut per comparacié de la topografia corresponent a cadascun d’aquests anys. Amb blaus, les
disminucions de gruix, i amb vermells, els engruiximents.
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En aquest mateix sentit, hi ha altres observacions recents, basades en estudis de camp i
fotografies aéries del passat, que mostren, clarament, un aprimament del casquet de I’Illa
Livingston des del 1956 que, en alguns casos, és major de 15 m de gel (Calvet i Corbera, 1993;

Calvet et al., 1998).

Aixi doncs, totes aquestes observacions estan d’acord en qué la Glacera Johnsons ha experimentat un
aprimament durant els darrers anys, el qual és indicatiu de que es troba en un estat de desequilibri negatiu.
Aquesta afirmaci6é no implica que aquesta hagi estat la tendéncia al llarg de tot el periode compres per les
nostres observacions sind que el balang de totes les oscil-lacions que hagi pogut haver-hi ha resultat en un

aprimament, si bé podem afirmar que aixi ha estat durant el periode 1995-98.
8.1.2.3  Aplicacio de I’equacié de continuitat a la Glacera Johnsons

Als punts anteriors hem determinat, per una banda, el desequilibri entre el balang de massa i el flux
vertical, i per una altra, les variacions de gruix que ha experimentat la Glacera Johnsons. Tal com hem vist al
punt 8.1.1.1, I’equacidé de continuitat (8.5) explica la dependéncia entre aquests tres parametres i com la
disminuci6 del gruix és el resultat del desequilibri entre els dos primers. En aquest punt, apliquem les dades
obtingudes a la Glacera Johnsons a ’equacié de continuitat per comprovar com s’hi verifica aquesta

dependéncia i avaluar-ne el desajust i les seves possibles causes.

La Figura 8.7 mostra aquesta comparacid per les dades del perfil Dorotea. S’hi representen, per una
banda, els valors corresponents al balang de massa (canviat de signe, segons ho expressa I’equacio de
continuitat) i a les velocitats d’emergeéncia obtingudes per aquest perfil (corbes Ve 1 -b a la Figura 8.7,
respectivament). En ambdos casos es representen valors anuals obtinguts en un interval temporal el més
semblant possible al considerat alhora de determinar la variacié de gruix. En segon lloc, s’hi representa la
corba resultant de I’aplicaci6 de 1’equacié de continuitat, que considera 1’efecte de la variacié de gruix sobre

la velocitat d’emergéncia (corba Ve-dh/dt a la Figura 8.7), en aquest cas també corresponent a un valor anual.

Conseqilientment, tal com expressa la igualtat de I’equacio, aquesta corba s’aproxima a la corba del balang
de massa, verificant d’aquesta manera que la disminucié de gruix és la causa de 1’obtencio de valors de
velocitat d’emergéncia més negatius del que seria esperable segons el balang de massa. La visualitzaci6 del
funcionament d’aquest fenomen és senzilla si es tenen en compte els procediments utilitzats per 1’adquisicio

de cadascun dels parametres (veure punt 8.1.1.1).

Es en relaci6 a aquesta discussio, que podem justificar el perqué les velocitats d’emergéncia de la Glacera
Johnsons son negatives fins I’estaca 5 (veure punt 6.2.2.3) mentre que la linia d’equilibri pel periode 1995-
1998 esta ubicada entre les estaques 2 i 3 (veure punt 4.3.2.3). A la Figura 8.7, observem, tot i les
oscil-lacions de les corbes, com el resultat de 1’aplicacié de 1’equacié de continuitat, que conté, per tant,

I’efecte de la disminucid de gruix, si que situa la linia d’equilibri entre aquestes dues estaques.
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contribucid de la mitja anual de I’aprimament, tot pel periode 1995-97. Per facilitar la comparacid segons
I’equacié de continuitat, s’hi inclou la corba, en negatiu, de la mitja anual del balang de massa pel mateix

periode (corba — b ). Modificada de Ximenis et al. (1999).

Malgrat la verificacidé d’aquest comportament, les corbes de balang de massa i de ’aplicacié de I’equacio

continuitat de la Figura 8.7 encara mostren diferéncies, que arriben, en algun cas, als 30 cm we a’.

Darrera d’aquestes imprecisions hi ha els errors de procediment que afecten cadascun dels parametres

implicats, els quals expliquem a continuacio:

Les velocitats d’emergencia, deixant de banda els errors de resolucio derivats del posicionament de les
estaques, tenen errors quan hi ha hagut interrupcions en la série de mesures dins I’interval temporal
considerat. Aquests han estat acotats a partir d’obtenir un doble valor per la velocitat d’emergeéncia
calculant-la al llarg d’un sol periode (menyspreant, per tant, I’efecte de la interrupcid) i com la suma de
tots els intervals de mesura on el resultat és correcte (eliminant, per tant, els intervals de mesura on s’ha

produit la interrupcid) (veure Figura 8.4).

També, en el cas del balang de massa es produeixen errors relacionats amb el procediment d’adquisicid
dels resultats. Entre les dades considerades en aquesta grafica, n’hi ha que no han pogut ser calculades
per tot el periode temporal complet (estaques 3 i 6), ja que la série queda interrompuda entre el 30/12/95
iel 21/2/96 i no és possible acotar I’error comés. No obstant, sabem que, com que es tracta d’un periode

de dos mesos durant 1’estiu, 1’error que cometem és en el sentit de considerar un balang lleugerament

més positiu del real.

Algunes dades de variaci6 de gruix presenten un error derivat de 1’acotacio del gruix del mantell nival

corresponent a la mesura del 1995 (veure Figura 8.4).

Les diferéncies que encara resulten després de fer aquestes consideracions no sén sistematiques ni

presenten cap regularitat, de manera que es fa dificil relacionar-les amb els mecanismes que les puguin haver

generat.
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8.1.3  Factors de control del regim de flux de la Glacera Johnsons

Tal com hem vist al capitol 6, el régim de flux a la Glacera Johnsons és extensiu, és a dir, les velocitats
horitzontals augmenten aigiies avall. Les caracteristiques que, segons I’equacio de continuitat, son favorables
a aquest tipus de flux son ’estretiment del canal, la disminucié del gruix de la glacera i I’acumulacié (veure

punt 8.1.1.2).

El fet que, tan D’estretiment del canal com I’acumulacié siguin fenomens que es produeixen
tipicament a les zones d’acumulacio de les glaceres, ens ha portat a dir que tot el conjunt de la Glacera
Johnsons té un comportament, en relacié al régim de flux, propi d’una zona d’acumulacié (veure punt

2.2.4).

Per altra banda, tal com hem vist al punt 8.1.2.2, la Glacera Johnsons es troba en un estat de
desequilibri negatiu 1 experimenta una disminucié de gruix, fet que també afavoreix el

desenvolupament d’un flux extensiu.

Finalment, un factor que no hem avaluat quantitativament pero que t¢ molta importancia en el
condicionament del tipus de flux de les glaceres ¢és el calving. Aquest mecanisme d’ablacio que afecta
el front de les glaceres que acaben sobre aigua comporta la pérdua de grans quantitats de massa a la
part més distal de la glacera, la qual cosa genera una forta extensi6 longitudinal. La preséncia d’aquest
tipus d’esforcos es suma, a la Glacera Johnsons, a la resta de factors que afavoreixen el flux extensiu i
comporta I’aparicié de gran quantitat d’esquerdes transversals d’extensio6 a la part baixa de la glacera,
amb importants components de desplacament vertical. Aquestes esquerdes s’obren quan la deformacio
interna del gel d’aigiies amunt no és suficient per omplir el buit que deixa el gel d’aiglies avall quan el

calving n’accelera el seu desplacament.

8.1.4  Evoluci6 temporal de ’equilibri de la Glacera Johnsons

Al llarg d’aquest treball hem anat fent referéncia a fendmens que actuen sobre les glaceres 1 que responen
a un escalfament global del clima a I’area de la Peninsula Antartica durant la darrera meitat del segle XX.
Concretament, ens hem referit a la disminucié de I’extensi6 dels casquets glacials, als aprimaments que
experimenten les glaceres i a I’augment de la cota de la linia d’equilibri de glaceres de I’entorn més proper a

les Illes Shetland del Sud i a la mateixa Glacera Johnsons.

A continuaci6, ens referim a les conclusions que ’estudi de la Glacera Johnsons al llarg dels anys 1995-

1999 ha aportat en relacioé a aquesta evolucio temporal.

En primer lloc, hem detectat una disminuci6 del gruix de la glacera al llarg del periode 1995-1998, la
qual cosa comporta una disminuci6 del volum de gel i, per tant, un desequilibri negatiu de la Glacera
Johnsons durant aquest periode. L’obtenci6 del balang per tota la glacera (aqui hem presentat un balang

de massa superficial i especific pels punts on hi ha les estaques) ajudaria a corroborar aquest resultat.
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En segon lloc, hem observat una disminuci6 de cota de la linia d’equilibri, la qual cosa no és coherent
amb la tendéncia observada per periodes temporals més llargs ni amb I’aprimament detectat a la Glacera
Johnsons per aquest mateix periode. Creiem perod, que aquesta disminucio pot respondre a una oscil-lacié
de curta durada dins de la tendéncia ascendent descrita. El perqué aquesta oscil-lacié no afectaria la
disminucio6 de gruix observada, té relacié amb les diferents inercies d’aquests fenomens, ja que mentre la
ubicaci6 de la linia d’equilibri és un fenomen de resposta immediata (la linia d’equilibri respon a les
particularitats meteorologiques de cada any), les variacions de volum de les glaceres tenen un temps de

resposta molt més llarg.

Finalment, I’augment de 1’acumulaci6 i I’augment de 1’ablacié detectats al llarg del periode estudiat, tot i
que no comporten, for¢osament, un desequilibri de la glacera, juguen a favor dels canvis climatics que

s’han descrit a la Peninsula Antartica, amb un augment de la temperatura i de les precipitacions.

Per tant, malgrat la curta durada del periode temporal que considera aquest estudi, els resultats obtinguts

no divergeixen de les tendéncies que mostren, aquesta i altres glaceres, durant periodes temporals més llargs i

poden emmarcar-se en un context temporal i espacial més ampli.

8.2

Dinamica i deformacio

8.2.1  Factors que defineixen la zona de confluéncia

Al llarg dels capitols anteriors, hem anat veient com la naturalesa de la Glacera Johnsons esta fortament

condicionada per la forma d’amfiteatre de la conca on reposa, la qual s’estreny aigiies avall i obliga al flux de

gel a confluir i no paral-lelitzar-se fins la desembocadura.
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Al capitol 2, hem analitzat la morfologia superficial i basal de la glacera i hem determinat les linies de
flux segons la direcci6 de maxim pendent de la superficie, les quals reflecteixen aquesta important
confluéncia. Hem observat, també¢, la preséncia d’una area deprimida i amb topografia irregular al
voltant de I’estaca 15. Lawson (1996) i Gudmundsson (1999) descriuen fenomens semblants a la zona on

conflueixen dos fluxos.

Al capitol 6, hem vist com el desplagcament que experimenten les estaques coincideix amb la direcci6 de
les linies de flux determinades teoricament al capitol 2 i hem observat com el flux es paral-lelitza al
voltant de la direccio 135° a la part baixa de la glacera. Tant la variacié longitudinal de les velocitats
superficials com 1’orientacio dels eixos de deformacié que hem calculat, revela que ens trobem en un
régim de flux extensiu on I’eix de compressio és perpendicular al flux, fet que indica que es produeix un
important escurgament transversal. Per altra banda, hem analitzat les caracteristiques de la distribucié de
les velocitats en relacié als models de zones de confluéncia elaborats per Gudmundsson (1997; 1999) i
hem establert dues zones de confluéncia importants que limiten tres unitats de flux amb un

comportament dinamic diferent.
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Al capitol 7, hem descrit la preséncia de diverses estructures glacials que resulten de 1’extensio
longitudinal i la compressio transversal i hem vist que, en general, les estructures longitudinals presenten
una direcci6 sub-paral-lela al flux. En relacio a la seva distribucid, la maxima densitat d’estructures es

produeix al centre del canal, on hi ha la maxima confluéncia.

Paral-lelament, hem detectat que aquesta confluéncia no és simétrica, sind que, en molts aspectes, mostra

diferéncies importants entre les unitats de flux que conflueixen.

Al capitol 2 hem vist que I’espaiat entre linies de flux no es manté aigiies avall, de manera que podem
diferenciar tres unitats de flux segons els graus de confluéncia: les unitats de flux del Johnsons i del
Sofia als extrems, que es caracteritzen per presentar una o varies zones centrals amb una confluéncia
elevada i molt poca confluéncia als marges, i la Unitat de Flux Central, situada entre les dues anteriors i
caracteritzada per presentar una confluéncia molt elevada. Per altra banda, hem descrit diferéncies
morfologiques entre aquests sectors, ja que la Unitat de Flux Johnsons és on la glacera mostra un
pendent més pronunciat i on les linies de flux experimenten una rotacié més marcada. La morfologia del
front també assenyala diferéncies a la desembocadura de les tres unitats, amb un sector nord-est on
desemboca el gel de les unitats de flux Johnsons i Central, que experimenta una important inflexié
aigiies amunt de la glacera. Aquest sector coincideix amb el punt del front on la batimetria de la Caleta

Johnsons presenta majors profunditats.

Al capitol 4, hem vist que es produeixen diferéncies transversals del balang de massa que resulten
d’una anomalia en ’acumulacié deguda a la sobreacumulaci6 de neu ventada a sotavent del Pic
Johnsons, la qual cosa es tradueix en una disminucié de la cota de la linia d’equilibri en aquest sector.
També hem detectat que el mecanisme de pérdua de gel al front per calving és més actiu al sector

nord-est del front, la qual cosa justifica la inflexi6 en la seva geometria.

Al capitol 6 és on hem caracteritzat la confluéncia entre les tres unitats de flux que hem definit en

relacio a les velocitats i les taxes de deformaci6. L’esquema que hem resolt considera que:

La Unitat de Flux Central es caracteritza per un predomini de 1’extensié longitudinal i valors

maxims de deformacio de cisalla.

La Unitat de Flux Johnsons experimenta una forta compressio al limit amb la Unitat de Flux
Central, situat entre els perfils 19-20 i 16-24, la qual es tradueix en fortes taxes de compressio
sub-perpendiculars al flux i al contacte. Considerem que aquesta situacié és deguda a que la
Unitat de Flux Johnsons xoca contra les unitats de flux Central i Sofia, sense que aquestes es
mostrin afectades per la confluéncia gracies a una major rigidesa (Gudmundsson, 1999).
Aquest fet seria degut a I’elevat angle entre la Unitats de Flux Johnsons i les unitats de flux

Central 1 Sofia.

La Unitat de Flux Sofia limita amb la Unitat de Flux Central aprop del perfil 16-14. En aquest

cas no hem detectat que la confluéncia vagi acompanyada d’una important compressio
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transversal, sigui perqué 1’angle entre les dues unitats que conflueixen és baix o perque la

disposicio de les estaques no és prou favorable per determinar-ho.

Al capitol 7, hem vist com aquestes diferéncies dinamiques entre unitats de flux es tradueixen en una
certa distribucio de les estructures glacials. En primer lloc, hem observat que el gel superficial de la
Unitat de Flux Johnsons és més jove que el que aflora a la Unitat de Flux Sofia, la qual cosa comporta
que les capes de cendres que apareixen al front glacial de la primera de les dues unitats, remuntin fins
la superficie glacial de la segona, escampant gran quantitat de cendres en aquest sector. Per altra
banda, a la zona on la Unitat de Flux Johnsons conflueix amb la resta, s’hi desenvolupa una intensa
foliaci6 longitudinal i esquerdes amb geometries sigmoidals i una component de desplacament dextre,
la qual cosa és reflex de diferéncies transversals importants en les velocitats d’ambdoés fluxos. La

Unitat de Flux Sofia, en canvi, no presenta estructures de deformacié per cisalla.

Podem afirmar, per tant, que les caracteristiques de les diferents unitats de flux que constitueixen la
Glacera Johnsons assenyalen que s’hi produeix una confluéncia entre la Unitat de Flux Johnsons i la Unitat
de Flux Sofia, de manera que la Unitat de Flux Central queda pingada entre les dues. Aquesta confluéncia no
¢és simétrica sind que, degut a diferéncies morfologiques i dinamiques entre els fluxos, s’originen diferéncies
transversals dels esforgos i1 les deformacions que determinen I’estructura interna de la glacera, tal com

veurem a continuacio.

8.2.2  La confluéncia i ’estructura interna de la glacera

Les diferéncies transversals en la dinamica de cadascuna de les unitats de flux que constitueixen la
confluéncia es tradueixen en la preséncia de gel de diferents edats en superficie, ja que 1’estratificacio
experimenta moviments verticals diferencials transversalment. Com hem vist (veure punt 7.1.1), la Glacera
Johnsons és un marc idoni per estudiar aquest tipus de desplacaments gracies a les capes de cendres

interestratificades que actuen com marcadors de 1’estratificacio i la seva deformacio.

La Figura 8.8 representa I’evoluci6 d’una linia que enllaga les estaques 11, 15, 19, 14 1 6 al llarg del perfil
transversal que hem utilitzat als capitols 4 i 6 per estudiar la variacié del balang de massa i la velocitat
superficial en aquesta direccid. La seva deformacio al llarg dels tres cicles anuals (97, 98 i 99) representats a
la figura respon a les velocitats superficials (velocitat horitzontal i velocitat d’emergéncia) obtingudes per
cada any a aquestes estaques, amb la component vertical exagerada deu vegades. Per tant, el pla representat
amb color gris no correspon a una capa estratigrafica sin6 a un pla de flux. No obstant, segons hem vist al
punt 5.2.1.1, ’angle entre ’estratigrafia i el flux a la zona d’ablacié €s molt proper a zero, de manera que, en
una primera aproximacio, podem considerar que €s zero i que el flux desplaga les particules al llarg de la
mateixa capa. El fet d’haver representat la velocitat d’emergéncia enlloc de tota la component vertical de la
velocitat, comporta no tenir en compte la topografia de la glacera i considerar-la horitzontal. Fent aquestes
dues aproximacions, la Figura 8.8 ens permet explicar les formes que, a grans trets, defineixen les capes de
cendres al front glacial i a la superficie de la Glacera Johnsons, les quals son el resultat de la interseccio de

I’estratificacid i aquests dos plans:
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Figura 8.8 Comparacié aproximada de la deformacié que experimenta I’estratificacid segons les velocitats
obtingudes en superficie a les estaques 11, 15, 19, 14 1 6 i la deformacié de I’estratificacid real que mostren les
traces de les capes de cendres, amb verd al pla vertical (simil del front glacial) i amb vermell al pla horitzontal
(simil de la superficie, tot i que, com que considerem les velocitats d’emergéncia, no tenim en compte el pendent
de la topografia mentre que la traca de la capa de cendres real correspon a la traga cartografica en superficie).
Considerem que 1’estratificacio és paral-lela al pla de flux (representat amb gris a la figura). La deformacio
segons les velocitats correspon al valor acumulat al llarg dels anys 97, 98 1 99 mentre que la que afecta les capes
de cendres és I’acumulada des que aquestes van precipitar.

L’estratificacio emergeix al sud-oest (estaques 14 i 6) i es submergeix al nord-est (estaques 19, 151 11),
amb el canvi de tendéncia que es produeix entre les estaques 19 i 14. En un tall vertical que travessi tota
la capa (simil del front glacial) obtindrem una traga més baixa al nord-est que al sud-oest (Figura 8.8,

amb verd).

Tal com hem remarcat al punt anterior, els resultats obtinguts pels diferents aspectes estudiats
en aquest treball (balang de massa, velocitats i taxes de deformacio, i estructures internes)

reflecteixen una asimetria transversal en aquest sentit.

Segons Gudmundsson (1997; 1999), a les zones de confluéncia I’estratificacio es deforma
verticalment donant lloc a sinclinals oberts cap amunt, ja que les velocitats d’emergéncia a les

arees de maxima confluéncia son negatives. Tot 1 que la traga verda de la Figura 8.8 no mostra
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cap sinclinal, el canvi de tendéncia entre 1’emergeéncia i la submergéncia de 1’estratificacio al
nord-est i al sud-oest de les estaques 19 i 14, respectivament, és coherent amb la preséncia

d’aquesta estructura que si que mostren les capes de cendres al mateix punt.

El desplagament horitzontal de les particules de gel és major al centre del canal (estaca 19) que als
extrems. En un tall horitzontal que travessi la capa (simil de la superficie glacial, recordem que sense
considerar la topografia) obtindrem una traga que forma un sinclinal obert aigiies amunt (Figura 8.8,

amb vermell).

Segons exposem al punt 5.2.1.1, I’estratificacié de les glaceres de vall aflora en superficie
donant lloc a sinclinals amb 1’eix centrat on les velocitats horitzontals son més elevades. A les
zones de confluéncia, les velocitats horitzontals sén més elevades (Gudmundsson, 1997; 1999),
de manera que és d’esperar trobar-hi que I’estratificacio defineix un sinclinal en superficie.
Segons aquest raonament, la zona de confluéncia situada entre les estaques 14 i 19 és la
responsable del sinclinal que defineixen les traces de les capes de cendres en superficie, el qual
provoca que passin d’aflorar en superficie a fer-ho al front glacial. El punt on es produeix
aquest canvi coincideix amb el punt on desemboca la Unitat de Flux Central, pincada per la

confluéncia entre les unitats de flux Sofia 1 Johnsons.

Les diferéncies entre les traces de la Figura 8.8, verda i vermella i les traces de cendres al front i a la

superficie glacial, respectivament, sén degudes, en gran mesura, a aspectes metodologics. Donada la

disposicid vertical de les estructures que deformen I’estratificacié (son plecs amb el pla axial sub-vertical),

aquestes diferéncies son molt més marcades a la superficie que al front glacial:
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En primer lloc, la densitat d’estaques i, per tant, de dades de velocitat d’emergeéncia no és suficient per
detectar oscil-lacions menors que el seu espaiat transversal. No obstant, en el cas de I’estaca 15, la
lleugera pujada que experimenta la traca verda de la Figura 8.8 en aquest sector pot relacionar-se amb
I’anticlinal que presenta la traga de cendres al voltant d’aquesta area. A ’estaca 6, en canvi, la traca
vermella de la Figura 8.8(b) no mostra indicis a favor del sinclinal que hi defineix la traga de cendres,

la qual cosa pot ser deguda a algun altre dels factors que indiquem a continuacio.

En segon lloc, cal tenir en compte que la deformacidé que mostren les traces verda i vermella de la
Figura 8.8 és I’acumulada al llarg d’un periode de 3 anys, mentre que la deformacié que ha
experimentat la capa de cendres és I’acumulada des que aquesta es va dipositar. Per tant, les formes

que afecten la capa de cendres son, logicament, molt més marcades.

Un tercer factor que juga a favor d’aquestes diferéncies és 1’error, més o menys important segons la
localitzacid, que suposa I’aproximacié que hem fet de que el flux és paral-lel a Iestratificacid. Perque
en el cas que es produeixin petits angles entre aquestes dues capes, la deformaci6 de ’estratificacid
divergeix en gran mesura del pla de flux. Segons veiem a 1’esquema de la Figura 8.9, la posicio de la

traga d’una capa de cendres sobre la superficie de la glacera resulta de la interaccido de molts
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parametres. En aquest figura, representem una seqiiéncia on, donat un cert angle de cabussament de
les capes estratigrafiques i un cert pendent de la superficie de la glacera, I’actuacié del flux i de
I’acumulacio i ablacio, generen una configuraci6 tal que les traces de capes de cendres afloren cada
cop més aigiies amunt mentre les estaques baixen aigiies avall sota 1’efecte del flux. Aquest exemple
reprodueix el fenomen que hem observat a 1’estaca 14 i justifica les diferéncies que hi ha, en
superficie, entre la traga vermella de la Figura 8.8 i la traga de les capes de cendres en superficie que

també s’hi representa.

B situacis inicial —— superficie de la glacera

I situacio final —— capa de cendres

Figura 8.9 Esquema dels efectes del flux i el balang de massa sobre la relacio
entre la posicio d’una particula de gel (una estaca) i I’aflorament d’una capa
de cendres amb un cert cabussament, tot plegat, en una topografia amb un
pendent determinat. L’exemple que es mostra representa el cas on 1’actuacio
del flux emergent juntament amb I’ablacié generen una configuracié on les
traces de capes de cendres afloren cada cop més aigiies amunt mentre les
estaques baixen aigiies avall.

8.2.3  Génesi de I’estructura interna de la glacera

Els plecs en gel tipicament son d’estil similar (Hudleston, 1977), la qual cosa implica un contrast nul de
viscositat efectiva entre les capes . El mecanisme de plegament que els genera s’anomena passiu o de flux,
perqué les capes sols son un reflex de la geometria de la deformacid pero no tenen cap implicaciéo mecanica
en la generacio del plec, de manera que tota la massa de gel es comporta homogéniament a 1’escala de la

massa deformada (Donath i1 Parker, 1964).

Al punt anterior hem vist que, a grans trets, I’estructura interna de la Glacera Johnsons és coherent amb la
naturalesa dinamica del seu flux. Per altra banda, segons Calvet i Santanach (1992) els plecs que afecten
I’estratificacio son d’estil sub-similar. Ambdos fets confirmen la importancia dels mecanismes passius en la
generaci6 del que hem anomenat plec de la capa de cendres. En aquest sentit, caldria puntualitzar sobre la
terminologia utilitzada alhora de parlar d’aquesta estructura, ja que sempre 1’hem descrita utilitzant el terme
anticlinal (en relacio a la seva forma més visible, ’anticlinal central que descriu la capa pre-1829) quan,
segons el que hem resolt, seria més correcte parlar del sinclinal adjacent a aquest anticlinal com la forma que,

en realitat, condiciona tota la resta de 1’estructura.
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Hudleston (1977) descriu com un flux diferencial en profunditat doéna lloc a la formacié de plecs sub-
similars recumbents amb I’eix paral-lel al marge de casquets i suggereix que séon deguts a una forta
deformacio de cisalla sota la influéncia de la gravetat i sense contrast de viscositat efectiva entre capes. Els
plecs de la Glacera Johnsons, tot i la disposicidé diferent respecte els plecs que descriu aquest autor,
considerem que resulten d’un procés deformatiu semblant perd amb una orientacid dels esforcos diferent
(Ximenis et al., 2000). En aquest cas, és la disminucié de secci6 del canal qui dona lloc a una important
confluéncia que, donades les diferents caracteristiques morfologiques i dinamiques de cada unitat de flux
definida, origina fluxos diferencials transversalment que son responsables de la formacio del plec i grans
deformacions de cisalla a les zones de contacte amb més contrast de velocitat, on la deformacié del plec
esdevé més acusada. Hambrey ef al. (1999), presenta plecs generats en un context semblant, associats a

glaceres constituides per moltes conques d’acumulacié que drenen a una mateixa llengua.

Les diferents capes de cendres interestratificades dins la Glacera Johnsons representen diferents etapes de
I’evolucio del plegament que afecta 1’estratificacio. Per tant, en condicions d’equilibri, seria d’esperar que la
deformacio que afecta les traces d’aiglies amunt evolucionés cap a formes semblants a les que apareixen
aigiies avall al llarg de les linies de flux. Aquesta evoluci6 temporal no ha estat tractada en detall en aquest

treball.

8.2.4  Estructures glacials derivades d’aquesta configuracié

8.2.4.1 Distribucié de les estructures glacials i confluéncia

Les fases de deformaci6 estan definides espacialment per la geometria del canal més que temporalment
per diferents episodis deformatius, de manera que les estructures associades a cadascuna de les fases de
deformacio estaran formant part de la glacera simultaniament a diferents llocs (Lawson et al., 1994). En un
context de zona de confluéncia, es produeix 1’aparicid de noves estructures glacials, de manera que, aigiies

amunt i aigiies avall de la unid entre fluxos, les associacions estructurals son diferents (Lawson, 1996).

Al capitol 7 hem observat que la distribucié de les estructures glacials a la Glacera Johnsons no és
homogenia per tota la superficie de la glacera siné que al centre del canal, s’hi produeix una associacid
estructural derivada d’una intensa deformacié de cisalla, marcada, sobretot, per la preséncia de foliacio
longitudinal i una component de desplagament dextre al llarg de les esquerdes transversals. Aquesta area
coincideix amb la zona de maxima confluéncia que hem establert entre les unitats de flux Johnsons i Sofia i
afecta el gel situat a la part baixa de les unitats de flux Johnsons i Central, la qual cosa corrobora la relacio de
causa-efecte entre la confluéncia i la preséncia d’aquestes estructures. Altres estructures com les falles
inverses que afecten el nucli del I’anticlinal central i els plecs de segon ordre que repleguen les capes de
cendres també es desenvolupen en relacié a la confluéncia perd no estan relacionats amb la cisalla

longitudinal sindé amb I’escurcament transversal.

En canvi, la preséncia d’esquerdes transversals amb importants desplagaments verticals a tota la part mitja

i baixa de la glacera i al llarg de tota I’amplada del canal, és indicador de que aquesta estructura es
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desenvolupa independentment de les diferéncies transversals de la confluéncia, tot i que, indirectament, si
que hi esta relacionada perqué és una estructura extensional que és activa en un context de régim de flux
extensiu, el qual deriva, entre altres, de la confluéncia. Un indici de que les esquerdes transversals son
actives, o almenys ho han estat posteriorment a la confluéncia dels fluxos, és el fet de que deformen les
foliacions longitudinals que s’han generat aiglies amunt sota condicions de maxima cisalla i que, aigiies avall,
son transportades pel flux ja com estructures passives. A més a més, aquestes esquerdes estan obertes i

s’eixamplen a mesura que s’apropen al front glacial.

Encara podem destacar un tercer tipus d’estructura present a una area amb un régim de flux diferent als
anteriors: les falles inverses amb desplacament paral-lel al flux que es desenvolupen a 1’area marginal baixa
del sector sud-oest, alla on les linies de flux acaben sobre el substrat enlloc de fer-ho al front glacial. Es
tracta, per tant, d’estructures compressives desenvolupades en un context amb un régim de flux compressiu.
En relacié a aquest tipus de régim de flux i al desenvolupament d’aquestes estructures, hem detectat un
engruiximent de la glacera en aquest mateix sector. En aquest context, hi ha autors que detecten que les
glaceres s’aprimen menys alla on hi ha sediments en superficie (Lundstrom et al., 1993). Nosaltres creiem
que, deixant de banda la proteccié que representen els sediments en superficie, ambdos fenomens estan
relacionats, precisament, per la preséncia d’estructures compressives, molt sovint responsables de la pujada

en superficie de sediments englacials.

8.2.4.2 Orientacio de les estructures i asimetria de la confluéncia

A una zona de confluéncia asimétrica, és a dir, on 1’angle de convergéncia no és zero i on, a més, les
velocitats entre ambdods fluxos son diferents, s’hi generen desplagaments transversals degut a 1’acomodacid
dels gradients de velocitat transversals (Lawson ef al., 1994). Aquest fenomen ha estat observat en varies

ocasions amb 1’aparici6 de fractures en echelon i desplacaments direccionals (Hambrey i Milnes, 1977).

A la Glacera Johnsons, I’asimetria de la confluéncia dona lloc a desplacaments dextres que afecten les
esquerdes transversals alhora que les deformen donant lloc a geometries sigmoidals consistents amb aquest
sentit de desplacament. En conseqii¢ncia, es produeix una rotacié interna als blocs limitats per esquerdes
d’aquest tipus que genera una rotaci6 sinistre de la foliacid, que augmenta aigiies avall. Cal tenir en compte
que les taxes de deformacio calculades no reflecteixen aquesta rotacio, ja que, en aquest cas, es tracta de
deformacions diferencials que reprodueixen el flux del moment mentre que ’orientacié de les foliacions
respon a deformacié acumulada des que es van originar (deformacié que no hem pogut determinar, veure

punt 6.2.3), ja que no so6n actives i estan sent transportades pel flux.
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9 CONCLUSIONS

Aquest treball és I’estudi del funcionament de la Glacera Johnsons en la seva globalitat, la qual cosa
requereix abarcar molt camps diferents de la glaciologia per tal d’arribar a formular unes conclusions
integradores de tots els aspectes que hi intervenen. Les conclusions que presentem al final de cada capitol fan
referéncia als resultats concrets de cadascun d’aquests aspectes, mentre que en aquest punt, presentem les
conclusions de la integracioé de tots ells. A més, fem una proposta de les modificacions metodologiques que
segons 1’autora, ajudarien a millorar la qualitat de les observacions fetes fins ara, aixi com de la manera de

plantejar la continuaci6 d’aquest estudi per tal de completar-lo.

Els aspectes més importants que caracteritzen el funcionament de la Glacera Johnsons son:

Flux extensiu

La forma d’amfiteatre de la conca que conté la Glacera Johnsons condiciona la convergencia del flux
cap a la seva desembocadura a la Caleta Johnsons. Aquest fet, juntament amb el fenomen de calving
que afecta el front glacial, condicionen el régim de flux extensiu que mostren les velocitats

superficials del gel.

Degut a aquesta caracteristica del flux, es formen estructures de deformacié extensives, com les
esquerdes transversals amb desplacaments verticals presents a la part baixa de la glacera. Localment,
alla on les linies de flux acaben sobre substrat rocos, hem observat la generacié d’estructures

compressives, com falles inverses perpendiculars al flux.

Unitats de flux
L’evolucié de la confluencia aigiies avall no és homogenia transversalment, la qual cosa ens ha permes
definir diferents unitats de flux: la Unitat de Flux Central, que és la que presenta una confluéncia més
intensa, i1 les unitats de flux Johnsons i Sofia, situades a banda i banda de I’anterior, i amb una
confluéncia intensa al centre i valors més baixos als marges glacials i al contacte amb la Unitat de Flux
Central. Els factors morfologics que provoquen aquesta configuracié son la menor longitud i major
curvatura de la subconca de la Unitat de Flux Johnsons en relacio a la Unitat de Flux Sofia, la
sobreacumulaci6é de neu ventada que té lloc a la Unitat de Flux Johnsons, que provoca un descens de
quasi 100 m de la linia d’equilibri, i la major profunditat de la Caleta Johnsons a la desembocadura de la
Unitat de Flux Johnsons, que afavoreix el fenomen de calving, fet que queda reflectit en la morfologia

del front glacial.

Tots aquests fenomens condicionen les caracteristiques dinamiques de cada unitat de flux, les quals
defineixen una situacié de confluéncia entre dos fluxos, les unitats de flux Johnsons i Sofia, que origina
una zona de maxima confluéncia entre els dos, la Unitat de Flux Central, caracteritzada per una forta

extensio longitudinal i valors maxims de deformacié de cisalla.
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S’observa que la Unitat de Flux Johnsons experimenta una forta compressio sub-perpendicular al flux
i al contacte amb la Unitat de Flux Central. Considerem que aquesta situacid és conseqiiéncia de que
la Unitat de Flux Johnsons xoca contra la Unitat de Flux Central degut a I’clevat angle entre ambdues
unitats. En canvi, en el cas de la Unitat de Flux Sofia no hem detectat que la confluéncia vagi
acompanyada d’una important compressio transversal, possiblement degut a que 1’angle entre ambdos

fluxos és menor.

Estructura interna de la glacera i estructures de deformacio en superficie

Aquesta configuracié asimétrica de la confluéncia condiciona 1’estructura interna de la glacera i el tipus

d’estructures de deformaci6 en superficie.

Per una banda, el marcador que representen les capes de cendres interestratificades dins del gel
mostra que la deformacié que experimenta 1’estratificacié degut a les diferéncies transversals
de flux (mecanismes passius) origina un conjunt de plecs que es van fent més apretats aigiies
avall, amb els eixos sub-horitzontals i sub-paral-lels al flux i el pla axial sub-vertical. La
caracteristica més destacable de tot el conjunt és que a la zona de maxima confluéncia,
Pestratificacié experimenten un canvi de profunditat molt acusat que fa que el gel que aflora en
superficie a la Unitat de Flux Johnsons sigui molt més jove que el que aflora en superficie a la

Unitat de Flux Sofia.

Aquesta estructura a gran escala va acompanyada d’una distribucié de les estructures de
deformacio superficials segons les caracteristiques dinamiques de la confluéncia, amb una zona
de cisalla amb desplagaments direccionals dextres desenvolupada a 1’area de maxima

confluéncia entre les unitats de flux Johnsons i Central.

Equilibri i resposta al canvi climatic

La Glacera Johnsons és una glacera petita i temperada, situada en una area amb clima sub-antartic
maritim. Aquests fets fan que el seu funcionament sigui rapid i que, per tant, sigui un sistema molt
sensible al canvi climatic. Tot i que els resultats que presentem en aquest estudi corresponen a un
periode de 5 anys, hem observat tendéncies que estan d’acord amb 1’escalfament del clima descrit per

altres autors durant les darreres desenes d’anys a 1’area sub-antartica:

La Glacera Johnsons es troba, al llarg del periode que considera aquest estudi, en un estat de
desequilibri negatiu, el qual resulta, forcosament, d’un balang negatiu entre 1’acumulacio neta i
I’ablaci6 neta per tot el sistema. Aquest fet és la causa de la disminuci6 del gruix i ’acceleracio

de les velocitats detectats a la Glacera Johnsons.

Relacionat amb aquest desequilibri s’esperaria detectar un ascens de la linia d’equilibri igual al
descrit per altres autors sota condicions semblants. A la Glacera Johnsons, la cota de la linia
d’equilibri ha baixat al llarg del periode temporal considerat, suposadament en conseqiiéncia de

I’augment d’acumulacio. Aquest fenomen €s contrari a la tendéncia ascendent consistent amb
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el desequilibri negatiu de les glaceres, perd considerem que pot interpretar-se com una

fluctuacioé de curta durada dins la tendéncia general a més llarg termini.

En relaci6 als aspectes metodologics que caldria millorar:

Donada la geometria irregular de la glacera, seria convenient disposar d’una xarxa d’estaques més
completa i regular, que cobris el sector central i on es poguessin establir perfils comparables

transversalment.

Tot i que la utilitzacié6 d’estaques de moviment ha donat bon resultat, el seu manteniment ¢&s
imprescindible alhora d’obtenir unes bones scries de dades. En aquest sentit, és necessari que no es
produeixin caigudes ni replantaments sense referenciar. Les estaques d’ablacié poden ser una solucio6 a

aquest problema.

El problema de 1’obtencid de les densitats i de I’acumulacio interna és dificil de solucionar a totes les
glaceres temperades. Per aquest motiu, creiem que les hores de feina destinades a determinar aquests
parametres s’haurien d’utilitzar per avaluar com aproximar-los i els errors que aixo suposaria sobre el

balang de massa superficial.

Les dates en les que es realitzen les mesures no son les Optimes per determinar el valor dels parametres
anuals ni per fer les observacions de camp de les estructures de deformacio, sind que seria millor
disposar del periode de camp a finals de 1’any hidrologic, encara que sols es pogués determinar un valor

per any. En el cas de poder-ne fer més, és molt important la regularitat entre intervals de mesura.

Per anar més enlla en la comprensié del funcionament de la Glacera Johnsons, hauria d’incorporar-se

I’estudi dels segiients aspectes sense deixar de banda 1’adquisicié dels parametres avaluats fins ara:

Obtenci6 del balang de massa en superficie i localitzaci6 de la linia d’equilibri per tota la glacera.

Determinaci6 de la perdua de massa que suposa el fenomen de calving, per tal d’avaluar el balang de

massa de tota la glacera.

Tractament de les dades estacionals, tan de balang de massa com de velocitats superficials, amb

I’objectiu d’anar més enlla en la caracteritzacio del tipus de variacidé que experimenta la glacera.

Determinaci6 de I’aprimament a tota la glacera per comparacié de mapes topografics.

Obtencid del temps de resposta del sistema amb I’ajuda de ’edat de les capes de cendres, que so6n un

bon condicionant del temps de permanéncia del gel dins la glacera.
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Resolucio dels aspectes no aclarits sobre la genesi dels plecs de segon ordre que afecten el parell de

capes pre-1829.

Determinacio6 de I’evoluci6 de la deformacié (mitjangant les deformacions que afecten les capes de

cendres d’edats diferents) en relacio a I’equilibri de la glacera.
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