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Puntos clave
@ Losbalances hidrolégicos modernos en las cuencas hidrograficas topogréficas a lo largo del margen occidental de los
Andes (21-25°S) no se cierran.
® - flujo regional en estado estacionario desde fuera de estas cuencas produce grandes areas contribuyentes de
naturaleza conflictiva.
. El agua subterranea liberada del almacenamiento a largo plazo es esencial para equilibrar los presupuestos de agua

modernos y afecta la forma en que se gestionan los recursos hidricos.

Palabras clave:Salar de Atacama, Chile; recargar; flujo de agua subterranea regional; paleorrecarga;

recarga pulsada

Resumen

Las tasas modernas de descarga de agua a menudo superan la recarga de agua
subterranea en cuencas aridas. Este aparente desequilibrio de masa dentro de una cuenca
puede reconciliarse a través del flujo de agua subterranea entre los drenajes topograficos
y/o el drenaje del agua subterrdnea almacenada que se recarga durante los periodos
pluviales. Investigamos discrepancias en el presupuesto hidrolégico moderno de cuencas
a lo largo del flanco oeste de los Andes en el norte de Chile (21-25S), centrado en la
cuenca endorreica del Salar de Atacama y cuencas adyacentes. Presentamos estimaciones
con limites de incertidumbre de las tasas de recarga modernas que no se acercan al
equilibrio de la descarga de agua subterranea moderna observada dentro de las cuencas
topograficas. Se exploraron dos conceptualizaciones de cuencas hidrogeolégicas que
descargan al Salar de Atacama con un modelo de agua subterranea 2D simplificado. Los
resultados de los modelos respaldan la interpretacion de que se requiere el flujo
subterraneo entre cuencas y el drenaje transitorio del agua subterranea del
almacenamiento para equilibrar los balances de agua a lo largo del margen de la meseta.
Los modelos examinan mas a fondo si este sistema sigue respondiendo al forzamiento
climatico (en escalas de tiempo paleoclimaticas) de los periodos pluviales y destacan las

caracteristicas generales de sistemas de margen de meseta similares, que incluyen:
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Resumen en lenguaje sencillo

Siguen existiendo desafios para comprender la fuente de agua de los arroyos, manantiales
y humedales en las regiones secas del mundo. Este articulo documenta una discrepancia entre la
cantidad de agua que ingresa a una regién en comparacion con la cantidad de agua que sale del

sistema en el desierto alto de los Andes chilenos. Se muestra que la cantidad de agua que sale es

sesentay <nf1AYOr quUe la que ingresa al sistema dentro del drea de drenaje cercana. Esto se logra combinando
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estimaciones fisicas de la precipitacién con mediciones quimicas de los componentes de las aguas
locales. Mostramos que es probable que esta agua se mueva bajo tierra a través de importantes
barreras topograficas hacia la regién. Sin embargo, esta agua no es suficiente para resolver las
diferencias observadas; por lo tanto, proponemos que se tenga en cuenta el agua almacenada

dentro de la regidn procedente de condiciones paleoclimaticas mas humedas. Juntos,

1. Introduccién

Las tasas de extraccion de agua antropogénica y descarga de agua natural a menudo exceden la recarga de
agua subterranea (por ejemplo, rendimiento seguro o rendimiento perenne) en cuencas aridas [por ejemplo,van
Beek et al., 2011; Gleeson et al., 2012]. Las investigaciones sobre el cierre de presupuestos hidrolégicos en cuencas
topograficas son objeto de muchas investigaciones recientes [Schaller y Fan, 2009; Mufioz et al, 2016; Liu et al., 2020].
El analisis de Liu et al., (2020) sugiere que 1 de cada 3 cuencas analizadas tenia un area de captacion efectiva mayor o
menor que la cuenca topogréafica. Este desequilibrio de masa dentro de una cuenca puede reconciliarse con el flujo
intercuenca subsuperficial entre drenajes topograficos y/o el drenaje del agua subterranea almacenada recargada
durante 500-1000 afios antes de los periodos pluviales actuales. Si bien estos procesos estan bien documentados a
nivel mundial [por ejemplo, Callejon et al., 2002; Gleeson et al., 2011; Condon y Maxwell, 2015], existen debates sobre
los métodos para distinguir fisica y cuantitativamente entre estos mecanismos, ya que ambos dependen de procesos
que operan en grandes escalas espaciales y temporales dificiles de observar directamente [p.Nelson et al., 2004;
Masbruch et al., 2016;nelson y mayo, 2014]. La suposicién de cierre hidrolégico de estado estacionario también
sustenta las reconstrucciones de paleoprecipitacion basadas en sedimentos lacustres [p.Urbano et al., 2004, Ibarra et
al.,2018]. Por lo tanto, nuestro objetivo es restringir mejor las dimensiones espaciales y temporales del flujo

subterraneo entre cuencas y el drenaje transitorio del almacenamiento de agua subterranea en un sitio.
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donde se documenta un desequilibrio hidrolégico moderno en la cuenca topografica. Ambos temas son
criticos para comprender la respuesta de las aguas subterraneas a los cambios naturales y
antropogénicos en la recarga de los acuiferos.Cutbert et al.,2019].

Los margenes de la meseta orogénica, especialmente en las regiones aridas, se caracterizan por fuertes
pendientes en la topografia y el clima que conducen al desarrollo de sistemas de aguas subterraneas a escala
regional.Haitiema y Mitchell-Bruker, 2005; Gleeson et al., 2011] y fuentes de recarga de frente de montafia. Las
cuencas cerradas pueden conservar los registros geoldgicos de los flujos de agua durante 102-10speriodos de
tiempo de un afio en la acumulacién de minerales evaporiticos [p. ej. Godofredo et al., 2003;/orddn et al., 2007; Munk
et al,2018]. El Salar de Atacama alberga >1800 kmzde halita [Corenthal et al., 2016] en una cuenca cerrada adyacente
a la meseta del Altiplano-Puna, y proporciona un caso extremo para evaluar el papel potencial del flujo de agua
subterranea a escala regional y el drenaje transitorio del almacenamiento de agua subterranea en el mantenimiento
de las tasas de descarga de agua en escalas de tiempo modernas y geoldgicas (Figura 1). Ambos mecanismos
invalidan el cierre topogréfico de estado estacionario del presupuesto hidrico, una suposicién que se utiliza a
menudo para la gestién de los recursos hidricos [por ejemplo, como la utilizanDireccion General de Aguas,2013 en el
Salar de Atacama y documentado enGorelick y Zheng,2015, Currell et al.,2016].

Sosteniendo la acumulaciéon masiva (>1500 m de espesor [Jorddn et al., 2007]) las evaporitas en la
cuenca requieren mantener el nivel fredtico dentro de varios metros de la superficie terrestre durante un
periodo de 5 a 10 millones de afios [Tyler et al., 2006]. Las estimaciones de recarga en las cuencas
topograficas superficiales que drenan al Salar de Atacama no son suficientes para equilibrar las pérdidas por
evaporacion/transpiracién al final del sistema de flujo [Corenthal et al.,, 2016]. Componentes individuales del
balance hidrico de la cuenca topogréfica relativamente pequefia e hiperarida del Salar de Atacama y la meseta
Altiplano-Puna adyacente [kampf y tyler, 2006;Salas et al., 2010] han sido ampliamente estudiados. Si bien
existe evidencia de recarga moderna en los Andes centrales [Houston, 2002; houston, 2007,2009Kikuchiy
Ferré, 2016; Urrutia et al., 2019; Viguier et al., 2018; Viguier et al., 2020; J; las tasas, la extension espacial y los
mecanismos estan poco limitados [p.Montgomery et al., 2003;/ordan et al., 2015; Rissman et al., 2015;
Scheihing et al.,2018; Viguier et al., 2020]. La acumulacién de halita, un indicador del flujo de entrada de agua
promedio a largo plazo, confirma el desequilibrio hidrolégico observado en escalas de tiempo geolégicas
[hasta 10 millones de afios; Corenthal et al., 2016]. Sin embargo, recientemente Munk et al. (2018) presentaron
flujos de solutos para la superficie y la subsuperficie poco profunda que representan los solutos alojados en

halita y salmuera en la parte superior.
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(30 m) en una escala de tiempo Myr. El flujo de agua subterranea a escala regional, la transferencia entre cuencas y
los eventos de recarga pulsada (escala de tiempo de 10 a 100 afios) estan documentados [houston, 2006b; Rissman et
al., 2015;/ordén et al.,2019] en la regién, y se sugiere que la descarga moderna en el desierto de Atacama refleja el
drenaje de las aguas subterraneas recargadas durante periodos pluviales episodicos (103- 104afios) en el Pleistoceno
tardio y el Holoceno [Fritz et al., 1981; Herrera et al., 2021; Saez et al., 2016; houston y hart, 2004; Gayo et al., 2012]. Un
trabajo reciente de Moran et al. (2019) presenta mas evidencia del papel del agua subterranea premoderna que
domina la descarga de agua a los manantiales y lagunas, al tiempo que muestra que el flujo de agua subterranea

entre cuencas es fundamental para explicar las observaciones de la descarga en la cuenca.

Esfuerzos previos para equilibrar el presupuesto hidrico del Salar de Atacama [Rissman et al., 2015;
Corenthal et al.,2016], cuencas cerradas cercanas [houston y hart, 2004; Herrera et al,2016] y margenes de meseta
en general [p. ej.Anderman et al., 2012] identificé discrepancias en las estimaciones del flujo de agua, con pérdidas
de agua a través de la evapotranspiracidon que superan con creces los aportes de las cuencas hidrograficas
modernas. Dos mecanismos que se han considerado previamente para cerrar el balance hidrico [Corenthal et al.,
2016 yMordn et al., 2019]: (1) un area de cuenca hidrografica mas grande que abarca rutas de flujo de agua
subterrdnea entre cuencas a escala regional recargadas de la precipitacién en elevaciones mas altas y (2) el
equilibrio hidrolégico moderno incluye el drenaje del almacenamiento transitorio de agua subterranea recargado
durante condiciones mas himedas se exploran aqui. En este trabajo, la recarga de la precipitacién se cuantifica
escalando mediciones puntuales a conjuntos de datos satelitales regionales, incluida la incertidumbre, definiendo
aun mas la magnitud y la escala temporal del desequilibrio hidrolégico inferido de las observaciones de la
acumulacién de halita en el Salar de Atacama [Corenthal et al,2016]. Se integran conjuntos de datos Unicos para (1)
cuantificar el drea de una cuenca de captacion de agua subterranea a escala regional necesaria para equilibrar la
descarga moderna, (2) aproximar el papel de la recarga del Pleistoceno tardio en la descarga modernay (3) dilucidar
los mecanismos y procesos fisicos por qué agua se entrega a la cuenca. Luego, estos datos se utilizan para restringir
un modelo de agua subterranea 2D simplificado para comprender Unicamente la fuente de recarga del suelo de la
cuenca. Si bien el modelo no se enfoca en los detalles de la interaccion agua dulce/salmuera del sistema acuifero del
piso de la cuenca, si permite la exploracién de escalas temporales y espaciales dinamicas de fuentes de recarga
tanto del flujo de agua subterranea regional como del drenaje transitorio en dos conceptualizaciones

hidrogeoldgicas. Juntos
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estas observaciones tienen una influencia significativa en las consideraciones modernas y futuras sobre los recursos hidricos en

las regiones aridas.

2. Area de estudio
Salar de Atacama , una importante depresién topografica con un area de mas de 17.000 km:z

adyacente a la meseta Altiplano-Puna de los Andes Centrales, sirve como punto focal para nuestro andlisis del
desequilibrio hidrolégico en la region (Figura 1). El Salar de Atacama comenz6 a acumular un depdsito masivo de
halita ~7 Ma, coincidiendo con el levantamiento de la Meseta Andina Central [Jordédn et al., 2002a, 2007; Reutter et al.,
2006]. El nucleo de halita de la cuenca alberga una salmuera rica en litio que proporciona aproximadamente un tercio
del suministro mundial de litio [Maxwell, 2014]. Los abanicos aluviales son importantes conductos hidrolégicos hacia
el Salar de Atacama; apoyando la descarga de numerosos manantiales y filtraciones en la zona de transicién
alrededor del nucleo de halita, y alimentando humedales y lagunas ambientalmente sensibles. La tendencia espacial
observada del gradiente descendente de aluvion, carbonato, yeso y halita a lo largo de las trayectorias de flujo a
través de la zona de transicién documenta la evaporacién del agua de entrada hasta que alcanza la saturacién de
halita [Risacher et al., 2003]. Siete arroyos perennes y efimeros emergen en los contactos estratigraficos y
estructurales, pero pierden todo el flujo superficial a través del aluvién antes de alcanzar las facies de yeso y halita.
Estas corrientes actian como conductos importantes para la recarga efimera y enfocada tanto del agua metedrica
local como del agua subterranea regional que emerge y se reinfiltra a lo largo de su camino (p. ej., Kikuchiy Ferré,
2016; Scanlon et al., 2006). El agua subterranea poco profunda vuelve a emerger en sistemas lagunares complejos
por encima de una interfaz de agua dulce/salmuera cerca del margen del salar [Boutt et al., 2016; Marazuela et al.,
2019; Munk et al., en revision].Una serie de ignimbritas hidrogeol6gicamente importantes del Plio-Pleistoceno se
originan en el Complejo Volcanico Altiplano-Puna en la meseta [p./orddn et al., 2007; Salisbury et al., 2011] y se
extienden hacia el subsuelo del Salar de Atacama; en la mitad norte de la cuenca, estas unidades se interpretan como
altamente continuas. El sistema de fallas de Salar, con tendencia norte-sur, ciego, de angulo alto y hacia el este,
acomoda mas de 1 km de desplazamiento a través del nucleo de halita [Lowenstein et al., 2003;/ordén et al., 2007;
Rubilar et al.,2017,; Martinez et al., 2018].Jorddn et al[2002] sugieren que esta falla actia como una barrera que

provoca la descarga de caminos de flujo de agua subterranea a escala orogénica en el Salar de Atacama.
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Hay muchos estudios que documentan explicitamente [Montgomery et al., 2003; Rissman et al., 2015;
Jayne et al.,2016] o implicar [Magaritz et al., 1990; Pérez-Fodich et al., 2014;Jordan et al., 2002a, 2002b] que el
agua de la Cordillera de los Andes alimenta cuencas gradiente abajo hacia el oeste a través del flujo de agua
subterranea regional. En su analisis del acuifero MNT (sureste del Salar de Atacama), Rissmann et al. [2015]
proporciona uno de los pocos ejemplos en la regién donde se ha utilizado informacién hidrolégica y
geoquimica para investigar e implicar una conexion desde un area de recarga de gran altura para descargar
en el margen salar. loss7sefior/ssLos valores de Sr para el agua de descarga informados por Munk et al. [2018]
respaldan el posible vinculo entre los lagos salados de altura y las salmueras en el Salar de Atacama propuesto
por Rissmann et al. [2015], y son consistentes con la observacién de Grosjean et al. [1995] que muchos de los
lagos de gran altitud nunca alcanzan la saturacién de Na-Cl y que el agua enriquecida en Na y Cl luego drena a

cuencas de menor elevacién.

La cuenca del Salar de Atacama, en el corazén del Desierto de Atacama, se caracteriza por un clima hiperarido a
arido [Hartley y Chong, 2002]. Importante variabilidad interanual de las precipitaciones [Garreaud et al., 2003] incluye
eventos de lluvia poco frecuentes de alta intensidad que producen una recarga efimera y concentrada de aguas
subterraneas [houston, 2006b; Boutt et al.,2016]. Debido a que la cuenca ha estado cerrada desde al menos el
Mioceno tardio [Jorddn et al., 2002a], la descarga de agua superficial se produce sélo por evaporacion. Los registros
sedimentarios sugieren que los climas variables aridos a hiperaridos han dominado desde 53 ka.Bobst et al., 2001;
Godofredo et al., 2003], con al menos cuatro periodos mas humedos que el moderno desde 106 ka [Gayo et al.,
2012]. Los modelos hidrolégicos para lagos en el altiplano boliviano sugieren de manera similar que la precipitacion
puede haber sido de 2 a 3 veces mayor que la actual durante estos periodos, y los periodos himedos regionales mas

recientes ocurrieron durante el Pleistoceno tardio Tauca y Coipasa (eventos pluviales de los Andes centrales)

[Placzek et al., 2013]. Los registros sedimentarios del Salar de Atacama documentan ademas la variacién en el
balance hidrolégico del Salar de Atacama desde >100 ka hasta el presente [Bobst et al., 2001; Godofredo et al.,
2003; Lowenstein et al., 2003]. Registros de depdsitos de paleo-humedales al sur del Salar de Atacama
sugieren periodos humedos menos pronunciados de 14-9,5 ka y 4-0,7 ka, [Quade et al., 2008; Saez et al.,
2016] consistente con registros de vegetacidn y otros depoésitos de humedales en la region [Betancourt et al.,
2000; Rech et al., 2002, 2003], asi como registros arqueoldgicos [Gayo et al., 2012; Santoro et al., 2017]. El

clima alrededor del Salar de Atacama ha sido mas seco desde mediados de

7
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Holoceno basado en el nivel freatico debajo de la superficie del suelo en sitios de paleo-humedales y
observaciones de nucleos de sedimentos en el Salar de Atacama [Rech et al., 2002; Quade et al., 2008;

Placzek et al., 2013].

3. Enfoque y métodos del estudio

3.1 Conceptualizacion del Presupuesto Hidrico Moderno
Restringir el presupuesto hidrolégico moderno es fundamental para evaluar si el sistema esta equilibrado
dentro de la cuenca hidrografica topografica. Si el sistema se encuentra en estado estacionario dentro de la cuenca
hidrografica topografica, las aguas subterraneas se recargan a partir de la precipitaciéon (GWrc+) mas la escorrentia
de agua superficial (R) equilibraria toda la evapotranspiracién (descarga) del Salar de Atacama (Dsda) sin cambios en
el almacenamiento (S). Al considerar el balance de agua mas alla de la cuenca hidrografica topografica, también se
debe considerar un término de pérdida adicional de evapotranspiracion de los salares y lagos en cuencas cerradas
de gran altura (Drighelevsalars). La descarga difusa de la precipitacion en dreas que no son salares se contabiliza en el
GWhrcHtérmino.
La conceptualizacién mas conservadora (mas equilibrada) del equilibrio hidrolégico moderno se puede
describir de la siguiente manera:
A = g+ = ps— #(*+,-$4./0 (M
En el contexto de esta ecuacién, proporcionamos estimaciones limitadas por la incertidumbre de GW distribuidos
espacialmentercHy Drighelevsalarsen toda la region como el término criticamente limitado para evaluar el equilibrio
hidrolégico. Un cambio negativo en el almacenamiento sugeriria que se necesita agua de fuera de la cuenca
topografica o extraida del almacenamiento para cerrar el presupuesto moderno, mientras que un cambio positivo
en el almacenamiento reflejaria la recarga y las entradas de agua superficial que actualmente superan la
evapotranspiracion. Evaluamos la ecuacién (1) tanto para la cuenca topografica como para la cuenca hidrogeolégica.
Definimos la cuenca hidrogeoldgica como el area contribuyente potencial mas pequefia dentro de la cual el
presupuesto hidrolégico de estado estacionario se cierra dentro de limites de incertidumbre razonables (es decir,
escenario M enCorenthal et al.,[2016]). Este escenario conservador tiene el potencial de contar dos veces alguna
descarga tanto en el GWrcHy R, ya que es probable que la escorrentia esté dominada por la recarga de aguas

subterraneas.
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Una conceptualizacién del presupuesto de agua menos conservadora (menos equilibrada) supone que el agua en los
arroyos alimentados por manantiales dentro de la cuenca del Salar de Atacama proviene en su totalidad de aguas subterraneas. En
esta conceptualizacion, los eventos de precipitacién recargan los acuiferos (GWrcH) pero no generan escorrentia (R). Esta

conceptualizacién del equilibrio hidrolégico moderno se puede describir de la siguiente manera:

A = 1"#— ps— #(*+-$+./0 (2)

La ecuacién 2 no incluye un término de escorrentia de agua superficial (R) y, por lo tanto, produce una estimacién mas
negativa del cambio en el almacenamiento de agua subterranea. Un cambio mas negativo en el almacenamiento sugeriria
que se necesita aln mas agua de fuera de la cuenca hidrografica topografica o extraida del almacenamiento para cerrar el
presupuesto de agua moderno. Estas ecuaciones y los siguientes presupuestos no consideran la extraccién de agua
antropogénica, porque estamos evaluando el agua subterrdnea en escalas de tiempo geoldgicas y las tasas son actualmente
pequefias en comparacién con las entradas informadas aqui. Las magnitudes del bombeo antrop6geno de agua dulce

dentro de la cuenca son del orden de 0,05 ms/s (Marazuela et al., 2019).

3.2 Precipitacion

Las estimaciones de precipitacidn se obtuvieron del conjunto de datos 2B31 de la Misién de medicion de
precipitaciones tropicales (TRMM) disponible publicamente sobre la precipitacién media anual (MAP) derivada de 1 a
3 mediciones diarias con una resolucién de 25 km.2. Un conjunto de datos TRMM 2B31 procesado fue calibrado,
validado y proporcionado porBookhagen y Strecker{2008] durante el periodo comprendido entre el 1 de enero de
1998y el 31 de diciembre de 2009. Este conjunto de datos se compard con mediciones de galibo de 28 estaciones
meteoroldgicas en la Region de Antofagasta mantenidas por la Direccion General de Aguas (DGA) de Chile y una
estacion en el salar mantenida por la Sociedad Chilena de Litio/Rockwood Lithium Inc./Albemarle (Figura S1y S2). Las
funciones de ley de potencia se ajustan al limite inferior y superior de los datos de TRMM de la estacion DGA (Figura
S2) para proporcionar restricciones sobre el sesgo y la incertidumbre en las estimaciones de precipitacion. Estos
limites se utilizan para estimar la mediana (mas plausible), los rangos inferior y superior de MAP en la regién y para
proporcionar una gama de posibles escenarios de precipitacion (Texto S1). Estos rangos se incorporan en otros

calculos dependientes a continuacion.

3.3 Recarga de aguas subterraneas
Para determinar GWrcnde la precipitacion (P), aplicamos el balance de masa de cloruro (CMB)

método, que se ha aplicado con éxito en las cuencas del norte y noroeste del Salar de
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Atacama [houston, 2007, 2009], por lo que

= L (3)

"+456"+75
Dénde:
clpags= concentracion de cloruro en la precipitacion Clgw
= concentracion de cloruro en agua subterranea
clw= contribucién de cloruro al agua subterranea por meteorizacién de rocas
Las suposiciones comunes utilizadas en la aplicacién del método CMB incluyen (1) la precipitaciéon (P) es la
Unica fuente de cloruro (Cl-) al agua subterranea, y (2) Cl-es conservador en el sistema de aguas subterraneas [

Bazuhair y Madera, 1996]. La Tabla 1 presenta analisis de muestras de precipitacion y ubicaciones.

Aplicamos tasas de recarga de CMB que oscilan entre 0,4y 6 % (ecuacion 3; Tabla 3) a manantiales y pozos
de baja elevacion seleccionados utilizando las estimaciones de P derivadas de TRMM 2B31 mediana, inferiory
superior [Bookhagen y Strecker, 2008] para determinar un rango de GW potencialrcHtarifas Dado el abundante cloro
(Cl) en el vidrio volcanico (~0,1 % en peso) y la biotita (~0,2 % en peso) de las ignimbritas en la regién, permitimos (en
el escenario de recarga superior) el potencial de que 50 mg/I de Cl-en el agua subterranea podria provenir de la
meteorizacion de las rocas.

La base para el GWrcHLas estimaciones son datos derivados de mas de 600 muestras de agua
recolectadas entre 2011 y 2014. Todas las muestras se recolectaron en botellas limpias de HDPE después de
pasar por un filtro de 0,45 pm. Las muestras se enviaron a la Universidad de Alaska Anchorage, donde se
realizaron todos los analisis quimicos. Se realizaron diluciones de muestras basadas en la conductancia
especifica antes del andlisis de Cl-por cromatografia i6nica. La composicion isotépica de las muestras de agua

(62H, 6180) se midi6 con un analizador Picarro L-1102i WS-CRDS (Picarro, Sunnyvale, CA).

Seleccionamos muestras de agua para calculos de CMB con composicion isotopica estable de 62H y 180
cerca (exceso de deuterio de < 50/0h) a la linea de agua metedrica global (Figura 2). Hay 9 pozos y 2 manantiales
muestreados de 1 a 6 veces dentro de la cuenca del SdA y 6 pozos muestreados por Cervetto Septlvedal2012] en la
meseta de la Puna chilena que se ajustan a nuestros criterios para los calculos de CMB (Sitios que se muestran en la
Figura 4b). La Tabla 3 enumera los detalles del muestreo repetido de cada sitio de muestreo y las caracteristicas de
precipitacion. Estos sitios estan ubicados en areas de frente montafioso difusoy

zonas de recarga efimeras y muestras de rendimiento con composiciones isotdpicas estables cerca del global

10
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linea de agua metedrica [craig, 1961]. Cada sitio esta categorizado en estas 3 categorias en la Tabla 3 que
cubre el rango de posibles mecanismos de recarga en las regiones aridas (Scanlon et al., 2006) y son
evaluaciones exhaustivas de las posibles tasas de recarga. Estos criterios de composicién isotépica estable
minimizan la influencia de la evaporacién y el reciclaje de sales que se sabe que ocurren en las zonas de
descarga. El CL-la concentracion de multiples eventos de muestreo se promedié para cada sitio. Medidas de Cl-
en la precipitacion incluyen 4 muestras de lluvia recolectadas en SAA como parte de este estudio (Figura
4b) y mediciones publicadas de la meseta de la Puna chilena [Cervetto Sepdlveda, 2012] y la regién de
Turiy Linzor en los tramos altos de la cuenca del rio Loa [houston, 2007, 2009].

Un ajuste de funcién de potencia (Figura 3a) a la P y GW calculadorchse aplica a los conjuntos de datos
TRMM 2B31 para generar estimaciones inferiores, medianas y superiores de la fracciéon de P que se
convierte en GWrcH. Estimaciones de GWrcHestaban confinados a areas que no contienen caracteristicas de
descarga permanente (salares y lagos). Se supone que la fraccion de P que no recarga el agua subterranea
se evapora o contribuye a R. Aqui, buscamos un enfoque conservador para cerrar el balance de agua 'y

consideramos que R es generado por la escorrentia de precipitacion (ecuacion 1).

3.4  Evapotranspiracion

Evapotranspiracion (Dsda) Las estimaciones del nucleo y la zona de transicion del Salar de Atacama se
resumen a partir de trabajos que (1) acoplaron las mediciones de la estacion de covarianza de remolinos tomadas en
2001 con los presupuestos de energia terrestre obtenidos por deteccién remota (Dsdaalcance de 1,6 a 27,1 ma/s) [
kampfy tyler, 2006] y (2) mediciones de lisimetro acopladas recopiladas entre 1983 y 1985 con clasificaciones de
tipos de terreno entre 1983 y 1985 (Dsdade 5,6ms/s) [Mardones, 1986]. Ademas, Marazuela et al. (2020a) presentaron
estimaciones de evaporacion del salar con un valor de 12,85 ma/s. De estos valores, consideramos un maximo Dsdade
22,7ma3/s porque las estimaciones mas altas predicen significativamente los flujos del nucleo [kampf y tyler, 2006].
Consideramos un minimo Dsdade 5,6m3/s porque es la estimacion actual utilizada para gestionar los recursos
hidricos de la cuenca [Direccion General de Aguas, 2013]. Se supone que la tasa de infiltracién determinada a través

del método CMB tiene en cuenta la evaporacién de cualquier lugar que no esté cubierto por un salar o un lago.

Muchas cuencas cerradas por encima de los 3500 m en altura albergan zonas de evapotranspiracion
focalizada (DHighElevsalars). Porque no hay D confiablenighelevsalarsdisponibles, se utilizé una regresion lineal para la

ET potencial (PET) (mm/afio) en funcién de la elevacion del suelo (m) para la regiéon de Atacama (Texto S2).

11
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3.5 Incorporacion de la Incertidumbre en las Estimaciones del Balance Hidroldgico

Cada componente del balance hidrico contiene incertidumbre que se propaga a través de los calculos
descritos anteriormente para considerar un rango de posibles estimaciones del balance hidroldgico. En cada etapa
de los calculos, consideramos estas incertidumbres y las incluimos en los escenarios finales de recarga inferior,
mediana y superior que se utilizan para evaluar el cierre del balance hidrico. Las cantidades de precipitacion de
TRMM impactan tanto en la relacién funcional CMB de recarga de precipitacion (P en la ecuacion 3) como en los
calculos de recarga distribuida evaluados. Ademas, la incertidumbre en la composicién del cloruro (Clpacsen la
Ecuacion 3) de la precipitacion también impacta la recarga efectiva a través del calculo del CMB y la relacion funcional
(ecuacion 3). Nuestras estimaciones de recarga de extremo inferior se calculan utilizando las estimaciones de
precipitacion mas bajas posibles (Figura S2 - Curva superior), la concentracién de cloruro de precipitacién mas bajay
omitiendo cualquier Cl-en agua subterrdnea procedente de la meteorizacién de rocas (Clrw). La estimacién de recarga
mediana se produce utilizando el TRMM 2B31 directamente con la concentracion promedio de cloruro en la
precipitacion. Finalmente, las estimaciones de recarga del extremo superior se calculan utilizando las estimaciones
de precipitacidon mas altas posibles (Figura S2 - Curva inferior), la concentracién de cloruro de precipitacién mas altay

la posibilidad de Cl-procedente de la meteorizacion de las rocas.

3.6 Modelos numeéricos de hidrogeologia de margen de meseta
Se construy6 un modelo bidimensional transitorio de agua subterranea que simulaba la meseta del Altiplano-Puna 'y
el sistema adyacente del Salar de Atacama usando el cddigo de diferencia finita MODFLOW para flujo saturado [
McDonald y Harbaugh, 1988]. El propdésito del modelo es examinar: (1) los tiempos de respuesta dindmica de un
sistema regional de aguas subterraneas a los cambios en la recarga de aguas subterraneas que son de una magnitud
similar a la predicha por las reconstrucciones paleoclimaticas
[Betancourt et al., 2000; Placzek et al., 2013]; (2) la sensibilidad de las respuestas del nivel del agua a estos
cambios en la recarga de agua subterranea; y (3) si la divisiéon del agua subterrdnea entre el agua que drena al
Salar de Atacama y el agua que descarga a las cuencas poco profundas en la meseta es dindmica o estatica con
respecto al cambio de recarga. El marco para el modelo se basa en trabajos previos en Atacama porhouston y
hart[2004] y en la Cuenca Murray en Australia por Urbano et al., [2004]. Este modelo no pretende ser una
evaluacién exhaustiva de las condiciones hidrogeoldgicas dentro de la cuenca del Salar de Atacama en
comparacion con el trabajo de

Marazuela et al., (2020b). Evaluamos este modelo para dos escenarios de conductividad hidraulica

12
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que estan disefiados para ser propicios y restrictivos para las rutas regionales de flujo de agua subterranea; el
escenario propicio pretende aproximar la mitad norte del Salar de Atacama con ignimbritas de buzamiento
continuo al oeste, y el escenario restrictivo pretende aproximar la mitad sur del Salar de Atacama donde esta
presente el Bloque Peine y las ignimbritas son menos continuas. Juntos, estos escenarios representan el rango de
condiciones esperadas a lo largo del margen de la meseta (entre la meseta y el lado este del Salar). Las geometrias
de carga hidraulica iniciales se asignaron en funcion de los resultados de las simulaciones de estado estacionario, y
los modelos transitorios simulan un periodo de 100 000 afios (usando intervalos de tiempo de 100 afios)

inmediatamente después de una disminucion gradual de la precipitacion (recarga).

El dominio del modelo tiene 240 km de largo (dominio activo de 219 200 m), ancho unitario y 3000 m de
espesor con dimensiones de cuadricula de 200 mx 1 mx 200 m en las 7 capas superiores y 200 mx 1 mx 400 m en las
4 capas inferiores. Las elevaciones de las celdas de la cuadricula superior se interpolaron a partir de un ASTER GDEM
suavizado. La parte inferior del modelo es un limite sin flujo.El limite de la derecha se establece en una division
importante (sin flujo) de la meseta andina y, dado el gradiente climatico en esta regién, es probable que la
distribuciéon de la recarga cree una fuerte divisién en esta ubicacion. El efecto de este limite se justifica debido a los
pequefios cambios en las cabezas de simulacién. El limite de la izquierda también es una condicion de limite sin flujo
del Salar de Atacama.En el limite superior, hay 207 celdas de cabeza constante en la capa superior a una altura de
2300 m snm, que representan la superficie del Salar de Atacama. Los limites de flujo especificados se asignaron a
todas las demas celdas superiores. Hay 119 drenajes a lo largo de la meseta con una conductancia de 1.000 mz/dia. A
lo largo de la meseta a una altura de 3893 msnm, se asignaron 28 drenes con una altura de 3993 msnm y una
conductancia de 10 m.2/dia para la ejecucidn de estado estacionario para producir un lago de gran altura similar a los
descritos por Grosjean et al.[1995], Conddn et al., [2004] y otros. Para las corridas transitorias, a los drenajes se les
asignd una elevaciéon de 3893 m (elevacion de la celda superior) y una conductancia de 1000 mz/dia para simular un
salar. La recarga se asigné a cualquier celda superior que no fuera ya un drenaje o un limite de carga constante. Para
las simulaciones iniciales de estado estable, la recarga se determiné multiplicando el raster de precipitacién TRMM
2B31 por un factor de tres y aplicando la ecuacion 4 a este raster de precipitacion. Este factor de multiplicacion
representa las estimaciones superiores de precipitacion durante periodos pluviales pasados en los tltimos 130 ka [
Placzek et al,2013]; y por lo tanto la conceptualizacién mas conservadora del balance hidrico. Este raster resultante

se interpold luego para
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la grilla del modelo. Para el funcionamiento transitorio, GW modernorchlas tasas se determinaron aplicando la
ecuacion 4 para GWrcrHal moderno conjunto de datos TRMM 2B31 e interpolando el raster resultante a la cuadricula
del modelo. La interpolacién de la precipitacién moderna 3x y las estimaciones de precipitacién moderna para las
entradas de recarga al modelo captura la distribucién espacial de GWrcHa través de la meseta, asi como la magnitud
relativa predicha de paleo- a moderno- GWrcHdesde finales del Pleistoceno hasta el presente basado enBetancourt et
al[2000] yPlaczek et al[2013]. No hay otras fuentes o sumideros hidraulicos en el modelo y el modelo 2D no tiene en

cuenta el flujo transversal al dominio, las caracteristicas del agua superficial o la escorrentia de precipitacion directa.

Se examinaron dos distribuciones de conductividad hidraulica heterogéneas e isotrdpicas con base en una
seccion transversal geoldgica a través de la cuenca del Salar de Atacama y la meseta occidental del Altiplano-Puna
por Reutter et al[2006] (Figura 1; Figura 6). Estos escenarios estan disefiados para representar: (1) el sureste del Salar
de Atacama caracterizado por un bloque elevado de baja permeabilidad del basamento del Precambrico al
Carbonifero que interrumpe el margen de la meseta (restrictivo al flujo regional) y (2) el noreste del Salar de Atacama
caracterizado por un plegamiento monoclinal de ignimbritas lateralmente extensas (conducentes al flujo regional).
Conductividades hidraulicas para las unidades geoldgicas descritas enReutter et al.[2006] fueron asignados en base a
valores estandar delngebritsen y Manning[1999] y oscilan entre 0,01 y 10 m/dia. Para las simulaciones transitorias,
un almacenamiento especifico confinado de 10-4se asigné uniformemente a todo el dominio. La eleccién de un Unico
valor de almacenamiento permite la exploracién de la sensibilidad de los resultados del modelo a la conductividad

hidraulica.

4. Resultados

4.1 Evaluacion del Balance e Incertidumbre Hidroldgica
En el Salar de Atacama la precipitacion anual promedia 16 mm/afio [Sociedad Chilena de Litio Ltda.,
2009], mientras que >300 mm/afio [Bookhagen y Strecker, 2008; Quade et al., 2008] puede ocurrir por encima
de los 5000 m dentro de la cuenca hidrografica topografica (Figura 1, Figura 3b). Aproximadamente 50-80
mm/afio de agua de nieve equivalente se produce a 4500 m snm [ Vuille y Ammann, 1997] pero la mayoria
probablemente se sublima antes de infiltrarse [Johnson et al., 2010; Direccion General de Aguas, 2013].
Basado en el conjunto de datos TRMM 2B31 media anual

la precipitacion de 1998 a 2009, incluido el promedio mas hiumedo de 2001/2002, es de 30,7 mz/s (23,4
14



411
412
413
414
415
416
417
418
419
420
421
422
423
424
425
426
427
428
429
430
431
432
433
434
435
436
437
438
439

Boutt et al. Revista de hidrogeologia 2020-12-18

para cota inferior y 51,7 ms/s para limite superior) en zonas de recarga en la cuenca topografica
(Cuadro 2), equivalente a una media de 48 mm/afio con un rango de 0-340 mm/afio (desviacién
estandar de 45 mm/afo). Para el escenario de precipitacién mediana, solo el 7% del area de la cuenca
recibe mas del umbral de precipitacién de 120 mm/afio requerido para GW significativosrcH

[Scanlon et al., 2006; houston, 2009] (Figura 3, Figura 4a), y la mayor parte de |la precipitacidn ocurre por encima de
los 3500 m. Usando este escenario (mediano), se requeririan tasas de infiltracién de casi el 100% en toda la cuenca
hidrografica topografica para equilibrar las estimaciones mas altas de Dsda.

La concentracién de cloruro en las muestras de precipitacion oscilé entre 5y 16 mg/L (Tabla 1).
Combinamos nuestros resultados de CMB con los de las cuencas de Turiy Linzor [houston, 2007, 2009] para
establecer una nueva relacién para GWrcHen funcion de P (Figura 3) en esta region. El extremo superior de
nuestro ajuste es aproximadamente paralelo a la ecuacién de [Houston, 2009]. El rango de concentraciones
de cloruro en los limites de precipitacién no afecta el ajuste de esta funcién a los datos, por lo tanto, usamos
una relacién Unica entre precipitacién y recarga (Texto S3y Figura S5). Esta relacion se ajusta usando una ley
de potencia con un Rzde 0,82 como se describe:

GWreH= (1,3*10-4)*PAGS23 (4)
La aplicacién de la ecuacion (4) al conjunto de datos TRMM 2B31 mediano predice 1,1 m3/s (1,1 para limite inferior y
2,1 m3/s para el limite superior) de recarga dentro de la cuenca hidrografica topografica (Figura 4b, Tabla 2), con
tasas de infiltraciéon que oscilan entre 0,5y 3,5 % en funcién de la precipitacién Cl-concentraciéon de 8 mg/I, o0 0.3-9.0%
considerando un rango de precipitacion Cl-concentraciones de 5 a 16 mg/l (Tabla 3, Figura 3). Similar a las regiones
aridas a nivel mundial [Scan/on et al., 2006] y los Andes Centrales
[houston, 2007], significativo (>0,1 mm/afio) GWrcHs6lo ocurre cuando la precipitacién supera los 120 mm/afio. Este
enfoque contrasta con otros trabajos en la cuenca [por ejemplo, Marazuela et al., 2019] que fuerza el cierre de estado
estacionario en el presupuesto hidrolégico utilizando tasas de infiltracidén extremadamente altas de 35 a 85%. Los valores
extremos de la infiltracién media (en comparacién con los datos globales enScan/on et al., 2006) estan respaldados
Unicamente por la suposicion hidroldgica de que el balance hidrico esta equilibrado dentro de la cuenca hidrogréfica
topogréfica.

Estimaciones de Dsdaalcance de 5,6 a 13,4 ma/s [Mardones, 1986; kampf y tyler, 2006] (Cuadro
2). Usamos un rango de Dsdaestimados en nuestros calculos, considerando un minimo de 9.5 ms/s

basado en el método de flujo de calor latente espacialmente variable [kampf y tyler, 2006] y
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estudio de lisimetro [Mardones, 1986]. Predecimos que Dighelevsalarsen la cuenca hidrogeoldgica totaliza
5.0 mz/s (rango de incertidumbre de 1,8 a 17,8 ms/s) (Figura 4c, Tabla 2).

Aproximadamente 3,19 m3/s de agua subterranea poco profunda ingresa al Salar de Atacama segun lo
calculado por Corenthal et al. (2016) y Munk et al., (2018). los Direccion General de Aguas (2013) estima que el caudal
total al Salar de Atacama es de 1,58 m3/s basado en mediciones de gage, que solo coincide con nuestro nuevo rango
de estimaciones de GWrcHdentro de la cuenca hidrografica topografica (1,1-2,1 m3/s). La suma de esta agua
subterranea poco profunday el caudal (4,77 m3/s) es consistente pero menor que las estimaciones bajas anteriores
de Dsda(5,6 m3/s); sin embargo, GWrcHdentro de la cuenca hidrografica topografica representa solo el 24% de estos
flujos de entrada y solo el 5-20% de Dsda. Para equilibrar el rango completo de descarga de la evapotranspiracion (5,6
a 13,4 m3/s) con GWRrcH(1,1 - 2,1 mz3/s) en la cuenca topografica del Salar de Atacama se requiere una tasa de
infiltracién promedio de la cuenca de 21 a 86 %. Tales tasas superan con creces las tasas de infiltracion promedio de
0,1 a 5% para las regiones aridas a nivel mundial [Scan/on et al., 2006], asi como las tasas de infiltracién observadas

en las cuencas cercanas de Linzory Turi [houston, 2007, 2009].

Dentro de la cuenca topogréafica, Dsdaes de 2 a 8 veces (5,6 a 13,4 ms/s) superior a los aportes
combinados de recarga moderna de precipitacién y caudal (Figura 5; Tabla 2). Es probable que parte del
caudal provenga de aguas subterraneas [p. ej.Hoke et al., 2004] y, por lo tanto, contados dos veces, arrojando
estimaciones mas conservadoras del desequilibrio hidroldgico. La cuenca hidrogeoldgica requerida para GW
rcH+R para equilibrar la evapotranspiracién para nuestro rango estimado de valores de recarga tiene una
superficie de mas de 75.000 kmz, 4 veces mas grande que la cuenca topografica (Figura 5 escenario M).
Incluso las altas estimaciones de GWrcH+R no logra explicar las bajas estimaciones de Dsdapara las cuencas

hidrograficas Aal.

4.2 Simulaciones numeéricas de un sistema de aguas subterrdneas en el margen de la meseta Las simulaciones

numeéricas de la respuesta del nivel del agua a los cambios en las condiciones de recarga a largo plazo de la meseta
muestran una fuerte variabilidad espacial con la mayor sensibilidad observada en el area de los margenes occidental y
oriental de la meseta (Figura 7). Los niveles de agua tienen una mayor magnitud de respuesta a la recarga en las
simulaciones de flujo regional “restrictivas a” que en las “propicias”; sin embargo, el patrén de disminucién de la cabeza fue
consistente entre los modelos. En ambas simulaciones, se observaron menos de 10 m de cambio en la cabeza en celdas

dentro de los 7 km de una celda de cabeza constante en

dieciséis
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Salar de Atacama a lo largo de la simulacién de 100.000 afios. La maxima caida de cabeza ocurrié cerca de los
puntos de observacién 15y 16, alcanzando 845 m de caida en la simulacién restrictivay 370 m de caida en la
simulacién conductiva. La magnitud de la disminucién de la cabeza aumenté con el aumento de la elevacién a lo
largo del margen de la meseta. De oeste a este a lo largo de la meseta, la magnitud del declive de la cabeza
disminuyd, alcanzando un minimo de 100 m de declive cerca de las celdas de drenaje de gran altura para ambas
simulaciones.

La Figura 8 presenta una comparacion entre las observaciones de carga hidraulica modernas (observadas) y
simuladas en los casos propicio y restrictivo. Los puntos de observacion (consulte las ubicaciones reales en la Figura 5 y las
ubicaciones proyectadas en la Figura 7) se ubican aproximadamente en las ubicaciones del modelo con las
correspondientes estimaciones modernas y de elevaciéon del nivel fredtico paleo (Tabla S6). Los dos modelos son
conceptuales y no estan especificamente desarrollados para coincidir con las observaciones de campo; no obstante, la
comparacion de los resultados de los dos modelos con las observaciones de campo respalda las interpretaciones generales
y establece restricciones de primer orden en la estructura de permeabilidad de la meseta y el margen de la meseta.

El patrén de declives de cabeza modelados es consistente con los patrones observados inferidos de los estudios
paleoclimaticos. Durante el Evento Pluvial de los Andes Centrales a finales del Pleistoceno y principios del Holoceno, los
depdsitos de paleohumedales y los registros de incisiones de rios en elevaciones <3500 m muestran fluctuaciones del nivel
fredtico en la escala de 1-25 m [p.Betancourt et al., 2000; Rech et al., 2002; Quade et al., 2008], mientras que los niveles de
los lagos y registros de nucleos en la meseta Altiplano-Puna en elevaciones
> 3500 m muestran fluctuaciones del nivel freatico de hasta 130 m [Grosjean et al., 1995; Placzek et al., 2006,
2013]. En ambos escenarios modelados, después de 10 000 afios, el nivel freatico en el margen de la meseta
en elevaciones <2600 m disminuyé <25 m. El nivel freatico en la meseta cerca de la zona de descarga en
elevaciones entre 3880 m y 4120 m disminuyé aproximadamente 100 m por 10 000 afios. No se dispone de
observaciones de campo de cambios en el nivel freatico en la meseta en areas distales a las zonas de
descarga.

La relacién de flujo que sale del modelo desde las celdas de cabeza constante en la superficie salar y los drenajes
en el margen de la meseta (Dsda) a la recarga total del modelo de dominio (GW-rcH total) Se utiliza como métrica para evaluar
los cambios en el presupuesto de flujo del modelo a lo largo del tiempo. Para todos los pasos de tiempo de la simulacién
transitoria de 100 000 afios, GWkrchse le asignaron valores modernos. Esta relacién se representa como una funcién del
tiempo de simulacién en la Figura 9. Si la relacién de Dssaa GWrcH wotai€S mayor que 1, entonces Dsaadebe apoyarse en parte

mediante el drenaje del almacenamiento de agua subterranea porque el volumen de agua
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que ingresa al salar excede la recarga total del modelo, donde la fraccién de descarga de agua suministrada
por el drenaje del almacenamiento esta descrita por (Dsda-GWRcH total)/Dsda. Si Dsda/GWRrcH totales igual a 1,
entonces Dsdaesta totalmente equilibrado por GWrcH totalen el dominio del modelo, y sin GWrcH totalesta
descargando en la meseta. Si Dsda/GWRrcH totales menor que 1, entonces Dsdaes menor que GWRrcH totalen el
dominio del modelo y alguna fraccién de GWrcH totalestd descargando de los desagties en la meseta
(DHIGHELEV).

Para la simulacién de flujo de agua subterranea restrictiva a regional, 60% de Dsdaproviene del
almacenamiento de drenaje en t = 100 afios, y Dsdaes suministrado integramente por GWrc toraidespués de 19.200
afios. Para la simulacién de flujo de agua subterranea regional conducente, el 70% de Dsdaproviene del
almacenamiento de drenaje en t = 100 afios, y Dsdaes suministrado integramente por GWrcH totaidespués de 37.600
afios. En la simulacién "conducente", el nivel fredtico en la meseta se encuentra por debajo de la elevacién de la
superficie del suelo y, por lo tanto, la elevacion de los drenajes. Para la simulacion “restrictiva”, Dsda/GWRcH totales
menor que 1 para todos los tiempos mayores a 19,200 afios. Estos resultados sugieren que las zonas de baja
permeabilidad deben estar presentes entre la meseta y el suelo de la cuenca para permitir que existan los lagos y
salares de altura.

Si el cambio en Dsda/GWRrcH totalentre cada paso de tiempo es pequefio, entonces el modelo se ha acercado a un
estado estable y el sistema modelado se ajusta a una reduccion en la recarga de agua subterranea de 3x moderno a
moderno. Para la simulacion restrictiva, el tiempo de respuesta dinamica es de aproximadamente 85.000 afios y de
aproximadamente 38.000 afios para la simulacién conductiva. Estos resultados son consistentes con los calculos del tiempo
de respuesta dindmica utilizando las propiedades generales del acuifero a granel de 42 kyr (Texto S5) para la cuenca
hidrogeoldgica. Los resultados del modelo no respaldan el presupuesto de estado estacionario moderno para sistemas con
tiempos de respuesta prolongados.

__ Losresultados del modelo respaldan las interpretaciones de que las aguas subterréneas se dividen separando el agua
que fluye al Salar de Atacama y el agua que descarga dentro de la meseta no coincide con los limites topogréficos de la
cuenca (Figura 7 - lineas verticales). En las simulaciones iniciales de estado estacionario para ambos escenarios, la division
del agua subterranea ocurre aproximadamente a 100 km de la celda de cabeza constante mas al este en el Salar de
Atacama (o 50 a 70 km de la division topografica). Esta escala de longitud define la distribucién superior de las trayectorias
de flujo que descargan en el Salar de Atacama. Una vez que comienza la simulacién transitoria, la divisién de aguas
subterraneas se mueve hacia el oeste mas cerca del Salar de Atacama a medida que se libera agua del almacenamiento

para aumentar la descarga en el Salar de Atacama. En
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En ambas simulaciones, después de aproximadamente 1000 afios, la division de aguas subterraneas cambia de
direccion y comienza a migrar hacia el este alejandose del Salar de Atacama a medida que disminuye el volumen de
agua liberada del almacenamiento y se captura la recarga regional de aguas subterraneas. En la simulacion
restrictiva, la posicién de la divisoria de aguas subterraneas se estabiliza aproximadamente entre 50 000 y 100 000
afios alrededor de 130 km al este de la celda de cabeza constante mas oriental del Salar de Atacama. En la
simulacién propicia, la division de aguas subterraneas alcanza el limite mas oriental del modelo después de 9000
afios y no se mueve hacia el oeste durante el resto de la simulacion.

Estos resultados demuestran que la division de aguas subterraneas del sistema meseta-margen es
dindmica en escalas de tiempo de 1 kyr similar a los cambios observados en el clima y se mueve en respuesta a las
condiciones cambiantes de recarga. La posicidn de la division también es sensible a la presencia de un bloque de
conductividad mas baja que separa la zona de descarga de la meseta, especialmente durante periodos de tiempo
mas prolongados. Si bien el caso "restrictivo" muestra el mayor cambio de carga, se debe esperar que las divisiones
de agua subterranea a lo largo de tales porciones del margen de la meseta sean mas estables con el tiempo que
otros segmentos del margen de la meseta. Este modelo simple carece de la fisica mas compleja de otros modelos
publicados en la regién y la cuenca del Salar de Atacama [Jayne et al., 2016; Marazuela et al., 2020b]. Con el enfoque
en la comprension de la hidrogeologia de la zona de recarga, este modelo no simula el flujo impulsado por la
densidad que se necesita para resolver los patrones y procesos de flujo del margen salar [Marazuela et al., 2018;
McKnight et al., en revisién]. Este modelo tampoco incorpora el flujo dependiente de la termohalina, ya que estamos
interesados principalmente en la respuesta del nivel freatico al cambio del flujo de recarga. En Ultima instancia, este
modelo representa un analisis de sensibilidad que explora las condiciones cambiantes de recarga en el area de

recarga de los sistemas de flujo regionales a las cuencas endorreicas.

5. Discusion y Conclusiones
La persistencia y alcance de las cuestiones relacionadas con el desequilibrio hidrico en el Desierto de Atacama
[p.ejMagaritz et al., 1990; houston y hart, 2004;/orddn et al., 2015], que esta sujeta a una alta demanda de recursos
hidricos para fines mineros, destaca la importancia de limitar mejor las divisiones de aguas subterraneasy el
almacenamiento de aguas subterraneas en estos sistemas modernos y paleohidrolégicos. Las observaciones de
descarga a lo largo del margen de la meseta Altiplano-Puna superan nuestras estimaciones de las tasas modernas de

recarga de los acuiferos subterraneos. En ausencia de una sustancial
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flujo superficial, esto deja un desequilibrio hidroldgico extremo para las cuencas a lo largo del margen de la
meseta.

El balance hidrolégico moderno de la cuenca topografica del Salar de Atacama no se cierra dentro de limites
razonables de incertidumbre (Tabla 2; Figura 5). El clima arido, el alto relieve topografico y la presencia de unidades
volcanicas permeables lateralmente continuas que buzan hacia el Salar de Atacama respaldan el potencial de las
rutas regionales de flujo de agua subterranea [76th, 1963; Haitjema y Mitchell-Bruker, 2005]. Dentro de la cuenca
hidrogeoldgica propuesta de 75,900 kmz(Cuadro 2; Figura 5 escenario M), GWrcH+ R balance evapotranspiracion (Dsda
+ Drighelevsalarsmanteniendo un gradiente topografico general que impulsa el flujo de agua subterranea hacia el Salar
de Atacama; sin embargo, esta delimitacién de la cuenca no es Unica. Las areas de recarga propuestas para muchas
cuencas hidrograficas adyacentes a lo largo del margen de la meseta del Altiplano occidental y la Puna se
superponen (Figura 5). Proponemos que el flujo de agua subterranea regional juega un papel importante en el
equilibrio hidrolégico moderno del Salar de Atacama; sin embargo, es probable que el agua subterranea fosil

también desempefie un papel en esta discrepancia.

Se supone que el flujo de agua subterranea entre cuencas ocurre en los Andes centrales [anderson et
al, 2002;Jordan et al., 2015], incluyendo el acuifero MNT que descarga en el sur del Salar de Atacama [Rissman
et al, 2015]. Para explicar la existencia de depdsitos gigantes de nitratos en la Depresion Central al suroeste y
noroeste del Salar de Atacama, Pérez-Fodich et al.[2014] también sugieren rutas regionales de flujo de agua
subterranea. Hacia el norte, el flujo de agua subterrdnea entre cuencas también es necesario para cerrar el
balance hidroldgico de la cuenca del Rio Loa (area de drenaje = 33,570 kmz); donde la DGA de Chile estima un
total de 6,4 ms/s de descarga de agua [Jorddn et al., 2015], pero calculamos solo 1,6 - 4,0 m3/s de GWrcHdentro
de esa cuenca topografica. Usando el plausible sistema de aguas subterraneas del Rio Loa propuesto por
Jordén et al[2015] (Figura 5); estimamos que aproximadamente 8.5-14.3 ms/s de GWrcHocurre dentro de esta
zona; sin embargo, este limite se superpone con la principal zona de descarga del Salar de Uyuni, asi como con
una porcién significativa de una potencial cuenca hidrogeoldgica para el Salar de Atacama. Para que estas
cuencas adyacentes tengan distintas zonas de recarga y estén hidrolégicamente equilibradas, se requiere que

se extraiga algo de agua del almacenamiento transitorio.

El drenaje transitorio del almacenamiento de agua subterranea puede reconciliar los

presupuestos. Calculamos el tiempo medio de residencia del agua [Gelhar y Wilson, 1974;Lasaga y Berner,
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1998] dentro de la cuenca del Salar de Atacama para ser 4.9 kyr usando la conservadora Dsdatasa de 5,6 ms/s, un
espesor de acuifero activo de 500 m, un area de 17.257 kmz(es decir, area de la cuenca hidrografica topografica), y
una porosidad efectiva de 0,25. El tiempo de respuesta dinamica [houston y hart, 2004] para la cuenca topogréafica es
de 9,2 kyr y 42 kyr para la cuenca hidrogeoldgica (Texto S4). En sistemas con largos tiempos de residencia y
respuesta, la suposicion de que las tasas de recarga modernas deben equilibrar las tasas de descarga se invalida al
tener tiempos de equilibrio mayores que la escala de tiempo de los cambios climaticos documentados.Currell et al.,
2016]. Las estimaciones de la edad del agua subterranea en elevaciones altas y bajas carecen de un componente
significativo de la recarga moderna, lo que sugiere ademas que estos sistemas responden en escalas de tiempo
prolongadas.houston,2006b; Moran et a/,2019]. La evaporacién en el Salar de Verdnica mas pequefio, ubicado a 50
km al suroeste del Salar de Atacama, excede la recarga moderna, y este desequilibrio se ha explicado por el
decaimiento de la cabeza hidraulica residual (es decir, el almacenamiento de agua subterranea) debido a la recarga
episodica [houston y hart, 2004].

Algunos trabajadores que han evaluado el sistema hidroldgico del Salar de Atacama lo han hecho bajo el
supuesto basico de que el balance hidrico puede cerrarse dentro de su cuenca topografica en escalas de tiempo
modernas [Marazuela et al.,2019]. Argumentamos que, por varias razones, esta es una suposicion
fundamentalmente defectuosa e infundada. Como ha demostrado un trabajo reciente [Corenthal et al.,2016; Mordn
et al,2019], esta suposicidn es inadecuada para evaluar sistemas grandes, de alto relieve, aridos o semiaridos como
el Salar de Atacama. Los modelos conceptuales basados en estos supuestos han requerido estimaciones poco
realistas de la recarga difusa (35-85 %) para equilibrar los presupuestos hidricos, tasas que exceden cualquier
estimacion establecida en areas aridas o semidridas en mas de un orden de magnitud [p.Scan/on et al.,2006; houston,
2009] y no estan respaldados por ninguna evidencia hidrolégica de campo. La Figura 10 presenta un resumen de las
tasas de recarga en las cuencas del norte de Chile y la compilacion global (incluidos los resultados informados aqui).
Esta claro que los estudios que equilibran los presupuestos de agua/energia en las cuencas topograficas (en azul)
dan como resultado tasas de recarga efectivas mucho mayores y en un caso [Marazuela et al., 2019] reportan

algunas de las tasas de recarga mas altas en la literatura publicada. .

Un argumento utilizado para justificar la suposicién del cierre del presupuesto hidrico en escalas de tiempo
modernas es que la ausencia de una fuerte sefial de evaporacién en la recarga de agua subterranea impide la recarga de
agua subterranea procedente de fuera de la cuenca o de la meseta [Marazuela et al., 2019]. La composicion isotépica del

agua puede presentarse como evidencia de que el agua subterrdnea no ha
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Sufrié evaporacion y refleja de cerca las entradas metedricas modernas. Este razonamiento es incompleto y no
invalida un area de recarga mas grande o el drenaje de agua subterranea del almacenamiento. La falta de una fuerte
sefial de fraccionamiento por evaporacién (como resultaria de la evaporacién en aguas abiertas) no indica por si
misma que el agua metedrica moderna se esté infiltrando rapidamente. El fraccionamiento de las pérdidas de agua
del suelo se observa comunmente en areas aridas, pero produce pequefios efectos de fraccionamiento en la
composicion isotépica a granel del agua de recarga en comparacion con la evaporacion en aguas abiertas [Barnes &
Allison, 1988; DePaolo et al., 2004; Sprenger et al., 2015]. Aunque es probable que se produzca algun
fraccionamiento de la recarga derivada del deshielo (a través de la sublimacién y la evaporacién), la falta de campos
de nieve estacionales profundos o permanentes, el predominio de las precipitaciones de verano [Vuille y Ammann,
1997] y pérdida sustancial de volumen de agua disponible para recargar por sublimacién [Stigter et al.,2018]
probablemente signifique que esta sefial es bastante pequefia en relacién con una sefial de evaporacién en aguas
abiertas [Beria et al,2018]. En el andlisis mas completo de los datos de is6topos de agua en esta cuenca,Mordn et al.,
2019 muestran que las aguas de entrada tienen una firma de exceso constante que se alinea paralela pero por
debajo del LMWL. Se propone que esta sefial es el resultado de pequefios efectos netos de enriquecimiento por
evaporacion en el agua de recarga combinados con la huella dactilar de la recarga de agua subterranea del periodo
pluvial que ahora drena del almacenamiento y/o fraccionamiento de la interaccién termal agua-roca. Esta sefal de
exceso de d ha sido observada por otros en esta regién y entornos similares [Fritz et al.,1981; Magaritz et al.,1989;
Aravena, 1995; Mejjer y Kwicklis,2000] y Scheihing et al. (2018) sugiere que es el resultado solo de procesos de
evaporacion. Pero la magnitud relativamente pequefia del desplazamiento (Ic-exceso de —10%o a —20%o), su
pendiente (muy similar a la LMWL) y |a falta de un extremo enriquecido de aguas de recarga requeridas para
producir la sefial observada en SdA la descarga sugiere que esta sefial es probablemente el resultado neto de
multiples procesos. Junto con su analisis desH en aguasMordn et al,2019 demuestran que la recarga probablemente
ocurre principalmente en las elevaciones mas altas y fluye hacia la cuenca durante 102-104escalas de tiempo de
afios. Un sistema que opere en estas escalas de tiempo integrara varios grados de transitoriedad de las muchas
variaciones climaticas que han ocurrido durante este marco de tiempo e invalidara ain mas cualquier suposicién de
estado estable del balance hidrico. Sin pruebas sélidas de estas tasas de recarga muy altas o de su integracién en
una escala temporal prolongada, los modelos conceptuales basados en un sistema cerrado de estado estacionario

y los modelos calibrados en funcién de estas suposiciones no son cientificamente defendibles ni razonables.
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La suposicion de estado estacionario de que la recarga moderna equivale a la descarga dentro de la
cuenca topogréfica claramente no es apropiada en este entorno, a pesar de su prevalencia en los enfoques de
gestién de cuencas hidrograficas en toda la regién y en todo el mundo. Las evaluaciones globales de los
presupuestos de agua de captacidn [Liu et al., 2020] han documentado grandes discrepancias entre las
cuencas hidrograficas topograficas y las cuencas circundantes. Para que la recarga sea igual a la descarga con
el cierre hidrolégico en condiciones de estado estable, las tasas de infiltracién de agua subterranea deben ser
irrealmente altas (21-86%; cf.Scanlon et al.,[2006]). Tasas de recarga en cuencas al oriente (Tuyajto; Herrera, et
al[2016]) y norte (p. ej. Pampa del Tamarugal;/ayne et al,[2016]; y Salar de Huasco; Uribe et al., [2016])
utilizando condiciones de estado estacionario son fundamentalmente defectuosos en la conceptualizacién de
las fuentes de agua de recarga. Las implicaciones de estos supuestos tienen la posibilidad de sobreasignar
agua a los usuarios, lo que resulta en impactos ambientales significativos e injusticia social. Recarga durante
eventos de precipitacién poco frecuentes y esporadicos [Houston, 2002; Kikuchiy Ferré, 2016; Boutt, et al.,

2016; Masbruch et al.,,2016] podria ser una fuente potencial de agua, pero debe explicarse en el contexto de
tasas de recarga restringidas utilizando estimaciones de CMB de fuentes difusas y efimeras, que se

argumenta que reflejan tasas de recarga promedio a largo plazo.

La conclusién de que el agua de recarga se esta moviendo desde cuencas cerradas gradiente arriba
requiere una reconceptualizacion de cdmo se tratan los limites topograficos en los presupuestos hidroldgicos de la
cuenca tal como se aplica ampliamente en otros lugares [Haitjema y Mitchell-Bruker,2005; Gleeson et al.,2011]. Se
debe hacer un esfuerzo para identificar los controles hidrogeoldgicos en las rutas de flujo del agua y poder
distinguir esta agua subterranea regional de las entradas de agua subterranea local utilizando trazadores
elementales, isotopicos y moleculares [p.Mordn et al.,2019]. En el caso de un flujo regional de estado estacionario
hacia cuencas que son importadoras de agua subterranea, las cabezas hidraulicas poco profundas deberian mostrar
fuertes gradientes descendentes y las cabezas hidraulicas de menor magnitud hacia la cuenca de descarga. Ambas
condiciones tienen implicaciones significativas para el balance de agua de las cuencas cerradas de gran altura (>
4000 m) en la meseta. El presupuesto de agua de estas cuencas debe ser negativo con una fraccién de agua
fluyendo fuera de la cuenca hacia las cuencas vecinas. Una cuenca cercana, Laguna Tuayito, muestra que este es el
caso [Herrera et al,,2016]. En segundo lugar, es probable que los niveles de agua en los suelos de estas cuencas se
encuentren por encima de un nivel freatico regional. Ambas consideraciones tienen fuertes implicaciones para la

reconstruccion del paleoclima basado en la precipitacién lacustre. reconstrucciones
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suponga que los niveles del lago en la cuenca cerrada responden Unicamente a la precipitacién menos la
evaporacioén. Si se supusieran pérdidas de agua entre cuencas o fuera del fondo de la cuenca hasta el nivel
freatico regional, se subestimaria la precipitacion en la regidn. Las cuencas que reciben una entrada
sustancial de agua subterranea de otra conducirian a una sobreestimacién de la precipitacién. Es
fundamental comprender la magnitud de las pérdidas hidraulicas a través de la infiltraciéon de cuencas
elevadas sobre un nivel fredtico regional.

Al acoplar los presupuestos de soluto y agua, se pueden obtener restricciones adicionales.Corenthal et al.[2016]
demostro que el flujo moderno de sodio (Na) a la cuenca del Salar de Atacama podria explicar los depésitos de halitay
salmuera de mas de ~10 Ma, de acuerdo con las limitaciones geoldgicas. Si se supone que la concentracién de Na del agua
de entrada es constante durante este intervalo, también se requiere que las tasas de descarga promedio a largo plazo
permanezcan relativamente constantes. Tanto la molécula de agua como cualquier soluto conservativo deben lograr un
balance de masa en una conceptualizacién realista del sistema hidroldgico. Por lo tanto, el acuerdo en los presupuestos de
agua y solutos es un fuerte apoyo para un modelo hidrolégico realista y razonable. De manera similar, el area de recarga y
el almacenamiento transitorio pueden verse limitados por los presupuestos de solutos. Aunque esto esta fuera del alcance
de este manuscrito, sugerimos que el rendimiento de solutos derivados de la meteorizacién por unidad de area debe estar
dentro del rango observado para cuencas montafiosas aridas a nivel mundial para justificar el tamafio de la cuenca
hidrogeolégica. Ademads, las tasas de liberacién de solutos de los sistemas de aguas subterrdneas deben coincidir con el
drenaje modelado del almacenamiento transitorio y los tiempos medios de residencia previstos para las aguas
subterraneas. En el caso de que tales restricciones no puedan conciliarse, una reconceptualizaciéon del modelo
hidrogeoldgico requerira ajustes que afecten cualquier combinacién de lo siguiente: (1) la escala del flujo de agua
subterranea regional, (2) el tiempo medio de residencia del agua y (3 ) el potencial de rutas de flujo profundas y
submuestreadas. Argumentamos que cualquier evaluacién razonable del balance hidrico de cuencas como estas requiere la

consideracion tanto de los balances de agua como de solutos.

Se infiere que estos mecanismos regionales de flujo y almacenamiento transitorio representan la mayor parte del
flujo de agua que falta; sin embargo, trayectorias de flujo adicionales (por ejemplo, agua orogénica) y errores sistematicos
en ET y/o GWRrcHlas estimaciones también podrian explicar partes del desequilibrio. Se sabe que los eventos de precipitacion
poco frecuentes y de alta intensidad recargan rdpidamente el sistema de agua subterranea en areas donde el nivel freatico
estd cerca de la superficie [Boutt et al.,2016]. Para el presupuesto de salmuera del Salar de Atacama, estos eventos son

importantes para equilibrar la descarga de bombeo y la baja
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Tasas de ET (<0,1 mm/afo) en el acuifero de halita. El potencial de mayores tasas de recarga en los salares
durante lluvias intensas no esta incluido en los calculos del presupuesto. No obstante, el método CMB
integra en escalas de tiempo a largo plazo de diferentes tipos de recarga y da cuenta de estos eventos en
aluviones en otras partes de Atacama [Bazuhair y Madera, 1996; houston, 2006b]. Por lo tanto, el enfoque
CMB tiene en cuenta diferentes tipos (difusos, efimeros, enfocados) de mecanismos de recarga de agua
dulce.

Nuestra conceptualizacién actual del desequilibrio hidrol6égico moderno
extremo a lo largo del margen occidental de la meseta del Altiplano-Puna puede
explicarse por una combinacion de flujo de agua subterranea regional y drenaje
transitorio del almacenamiento de agua subterranea. El drenaje transitorio del
almacenamiento de agua subterranea es un componente necesario de cualquier
presupuesto de agua porque las areas de recarga supuestas para muchas cuencas
hidrograficas en el margen de la meseta se superponen. El modelado dinamico del
flujo de aguas subterraneas sugiere: (1) los cambios en el nivel del agua en los
margenes del salar (y la descarga de agua en los suelos de las cuencas) son muy
sensibles a los cambios en la recarga en la meseta, (2) el alcance y la magnitud de los
cambios en la cabeza hidraulica son controlado por la distribucién de la conductividad
hidraulica en el margen de la meseta, (3) el area de contribucién al Salar de Atacama
cambia, no coincide con el limite topografico,

El desequilibrio hidrolégico en el Salar de Atacama tiene implicaciones importantes para las reconstrucciones
paleoclimaticas porque el desequilibrio implica que las cuencas paleolacustres en el Altiplano perdieron agua en el
Salar de Atacama, alterando sus presupuestos hidroldgicos y complicando ain mas las reconstrucciones
paleoclimaticas basadas en el nivel del lago. Debido a que los recursos hidricos del Salar de Atacama (y otras
cuencas en todo el mundo) se gestionan bajo el supuesto de estado estacionario, estos hallazgos tienen
implicaciones para los esfuerzos por asignar de manera sostenible los recursos hidricos para intereses mineros,
agricolas y ambientales. Tales consideraciones se aplican a muchos entornos continentales con fuertes gradientes
en el paisaje y el clima, aunque es probable que los margenes de la gran meseta orogénica muestren el mayor

desequilibrio hidrolégico en virtud de su escala.
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LEYENDAS DE FIGURAS:

Figura 1: Mapa de ubicacién y corte transversal de elevacién y precipitacién para la regién del Salar de
Atacama del 21 al 25-S. (a) Elevaciones (0 a > 6000 m) de un modelo de elevacion digital global (GDEM) de
un radidmetro de reflexidn y emisidn térmica espacial avanzado (ASTER). Gages mantenidos por la DGA
de Chile. (b) Mapa geolégico simplificado de la seccién transversal A-A' que muestra la ubicacion
aproximada de los sitios de muestreo de balance de masa de cloruro (CMB) (modificado de Moran et al.,

2019). (c) Elevacion derivada de ASTER GDEM y estimaciones TRMM 2B31 de MAP de 1998 a 2009.

Figura 2:(a) Composicién isotépica estable de las muestras de agua consideradas para los calculos de CMB. Las
muestras recolectadas como parte de este estudio y de Cervetto[2012]. Para los calculos de CMB, solo se seleccionaron
muestras de agua subterranea entrante cerca de la linea de agua metedrica global, que se muestran como rombos
negros sélidos. (b) Composicién isotopica estable de muestras de agua subterranea dentro de la cuenca hidrografica

topogréfica utilizada para el andlisis CMB. El limite de CMB es el exceso de deuterio <5 %o.

figura 3Resultados del balance de masa de cloruro (CMB). (a) GWR determinado por el método CMB basado en
muestras en el Salar de Atacama, cuenca de Linzor y Meseta de la Puna chilena. La incertidumbre incluye un rango
de Cl en la precipitacién de 5 a 16 mgLl. MAP del conjunto de datos TRMM 2B31. La linea sélida es la que mejor se
ajusta a los resultados calculados de CMB, mientras que la linea discontinua muestra la tasa de infiltracion
requerida para cerrar el presupuesto hidrolégico de estado estable en la cuenca topografica del Salar de Atacama.
(b) Distribucién de frecuencias de cuadricula (25 km2) MAP del conjunto de datos TRMM 2B31 dentro de la cuenca

hidrografica topografica.

Figura 4Distribucion espacial de precipitacion (P), recarga de agua subterranea (GWR) para el escenario de
precipitacion mediana y evapotranspiracion potencial (PET) utilizada para evaluar el presupuesto hidrolégico a
escala topogréfica y regional del Salar de Atacama. (a) precipitacién media anual de 1998 a 2009 basada en el
conjunto de datos TRMM 2B31. Los circulos negros son ubicaciones de muestras de Cl de aguas subterraneas. (b)
GWR anual medio de 1998-2009 determinado aplicando la ecuacién (2) al conjunto de datos de precipitacién media.
(c) PET determinado en funcién de la cota aplicada a las zonas de descarga (poligonos grises), excluyendo el Salar

de Atacama.
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Figura 5a) Cuencas hidrograficas regionales de Corenthal et al. (2016) para la evaluacién, las regiones
contribuyentes de estado estacionario para las cuencas del Salar de Atacama y Rio Loa utilizando
consideraciones de incertidumbre total para el balance hidrico. Cada zona con letras del Salar de Atacama
incluye el area acumulada de todas las zonas mas pequefias. A es la cuenca hidrogréfica topograficay M es la
cuenca hidrogeoldgica inferida donde GWR+R equilibra ET en los limites de incertidumbre total. Las areas
contribuyentes de Rio Loa son de Jordan et al. (2015). El fondo es un ASTER DEM. La linea punteada indica la
posicién del modelo 2-D presentado en la Figura 6. Las ubicaciones numeradas se refieren a las estimaciones
modernas y paleohidraulicas de las Figuras 7 y 8. b) Recarga del balance de masa de cloruro + estimaciones
de escorrentia (rombos azules) ) y escenarios de recarga de limite superior (azul oscuro). Limites de
evapotranspiracion (rombos rojos) para estimaciones inferiores (rojo claro) y superiores (rojo oscuro). Las

letras indican las areas representadas por los poligonos negros en a).

Figura 6Modele la geometria, las condiciones de contorno, la distribucién de la conductividad hidrdulica y las posiciones

iniciales del nivel freatico para las simulaciones restrictivas y conducentes descritas en el texto.

Figura 7Distribuciones de carga hidraulica simuladas para (a) simulaciones restrictivas y (b) conducentes en el momento de
0, 1000, 10000, 100000 afios después del cambio en la recarga. La posicion de las divisiones hidrogeoldgicas se muestra
para tiempos etiquetados en lineas negras verticales. Las ubicaciones numeradas corresponden a las ubicaciones de

observacién de la cabeza trazadas en la Figura 8.

Figura 8Cargas hidraulicas simuladas (eje y) para simulaciones restrictivas y conducentes en comparacién con
las estimaciones modernas de carga paleohidraulica y de campo (eje x). Los tamafios de los poligonos de
colores (rosa: propicio, azul: restrictivo) se basan en cabezas simuladas, siendo la posicién mas alta la
condicién inicial de los modelos. Las alturas maximas observadas se estiman en base a la informacién

paleohidroldgica citada en el texto y presentada en la Informacién de apoyo 5.

Figura 9Gréfico de la relacién de descarga de las celdas de cabeza constante en el Salar de Atacama y los drenajes a lo
largo del margen de la meseta (Dsda) a la recarga total especificada del modelo (GWrotatrcH). La regidn sin sombrear
representa la descarga al Salar de Atacama que es mayor que la recarga total del modelo (es decir, alguna contribucién del
almacenamiento de agua subterradnea). Las areas sombreadas representan tiempos en la simulacién donde la descarga al

Salar de Atacama es menor que la recarga total del modelo.
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Figura 10Compilacion de tasas de recarga resumidas de la literatura (incluido este estudio) con un enfoque
en las regiones aridas del norte de Chile. Las estimaciones provienen de una variedad de métodos que
incluyen balance de agua/energia, trazado de calor y balance de masa de cloruro y se diferencian en

funcién de si son mediciones puntuales o tasas de recarga a escala de cuenca.

TITULOS DE LA TABLA:
Tabla 1:Ubicaciones y caracteristicas de las muestras de precipitacién utilizadas para determinar las

concentraciones de cloruro en la precipitacién

Tabla 2:Precipitacién prevista y recarga para cuencas topograficas e hidrogeoldgicas Tabla 3:Atributos
tabulados y resultados de los andlisis de cloruro de agua subterranea, incluidas las estimaciones de recarga de

agua subterranea del método CMB.
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Figura 1: Mapa de ubicacién y corte transversal de elevacién y precipitacién para la regién SdA de 21
a 25°S. (a) Elevaciones (0 a > 6000 m) de un Radiémetro Avanzado de Emision Térmica y Reflexién
Espacial (ASTER) Global Digital Elevation Modelo (GDEM). Gages mantenidos por la DGA de Chile. (b)
Mapa geoldgico simplificado a lo largo de la linea A-A' en (a) modificado de Moran et al., 2009 (c)

Elevacién derivada de ASTER GDEM y TRM

4M 2B31 estimaciones de MAP de 1998 a 2009.
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Figura 2: (a) Composicién isotdpica estable de las muestras consideradas para los calculos de CMB. Muestras recolectadas como parte de este estudio y de Cervetto
[2012]. Para los célculos de CMB, solo se seleccionaron muestras de agua subterrdnea entrante que se ubican cerca de la linea de agua metedrica global, que se
muestran como rombos negros sélidos. (b) Composicién isotépica estable de muestras de agua subterranea dentro de la cuenca hidrografica topografica utilizada para
el analisis CMB. El limite de CMB es exceso de deuterio <5/ . oh
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Figura 3 Resultados del balance de masa de cloruro (CMB). (a) GWR
determinado por el método CMB basado en muestras en la SdA,
cuenca de Linzor y meseta de la Puna chilena. La incertidumbre
incluye un rango de Cl en la precipitacién de 5 a 16 mg/l. MAP del
conjunto de datos TRMM 2B31. La linea sélida es la que mejor se
ajusta a los resultados calculados de CMB, mientras que la linea
discontinua muestra la tasa de infiltracién requerida para cerrar el

estado hidroldgico de estado estacionario.
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Figura 4 Distribucién espacial de P, GWR para el escenario e precipitacion media y PET utilizados para evaluar el presupuesto hidrolégico a escala topografica y regional del SdA. (a) MAP de 1998 a 2009 basado en el conjunto de datos TRMM
2B31. Los circulos negros son ubicaciones de muestras de Cl de aguas subterraneas. (b) GWR anual medio de 1998-2009 determinado aplicando la ecuacion (2) al conjunto de datos de precipitacion media. (c) PET determinado en funcion de la
cota aplicada alas zonas de descarga (poligonos grises), excluyendo SdA.
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Figure 5 A) Regional watersheds from Corenthal et al. (2016) for the evaluation the steady state contributing regions for the Salar de Ata-
cama and Rio Loa Basins using full uncertainty considerations for the water balance. Each lettered zone for SdA includes the cumulative
area of all smaller zones. A is the topographic watershed, and M is the inferred hydrogeologic watershed where GWR+R balances ET in
the full uncertainty bounds. The Rio Loa contributing areas are from Jordan et al. (2015). Background is an ASTER DEM. Dashed line indi-
cates the position of the 2-D model presented in Figure 6. Numbered locations refer to modern and paleo hydraulic head estimates in
Figures 7 and 8. B) Chloride mass balance recharge + runoff estimates (blue diamonds) for lower (light blue) and upper bound recharge
(dark blue) scenarios. Evapotranspiration bounds (red diamonds) for lower (light red) and upper estimates (dark red). Letters indicate the
areas represented by the black polygons in A).
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Figure 6 Model geometry, beundary conditions, hydraulic conductivity distribution, and initial water table positions for the restric-

tive and conducive simulations described in text.
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Figure 7: Simulated hydraulic head distributions for (A} restrictive and (B) conducive simulations at time of 0, 1000, 10000, 100000 years after change in
recharge. Position of the hydrogeologic divides are shown for labeled times in vertical black lines. Numbered locations correspond to head observations
locations plotted in Figure 8.
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cited in text and presented in Supporting Information 5.
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Figure 9 Plot of the ratio of discharge from constant head cells at SdA and drains along
the plateau margin (DSdA) to specified total model recharge (GWTOTALRCH). The
un-shaded region represents discharge to SdA that is greater than total model
recharge (i.e. some contribution of groundwater storage). The shaded represents
times in the simulation where discharge to SdA is less than the total model recharge.
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Tabla 1: Ubicaciones y caracteristicas de las muestras de precipitacion utilizadas para determinar las
concentraciones de cloruro en la precipitacién

ejemplo de identificacion Fecha LOﬂgitUd LatitUd E|evacién Cl d180 SZH ReferenCia

o/ohVSMOW

miligramos/

WGS84 m snm YO

SDA185W 41293 -67.8534 | -23.8374 3940 9.6 | 16.9]-1257 | N/A

SDA190W 41411 -68.0673 | -23.6818 2381 8.1 1 18.9]-137.0 | N/A

SDA220W 41655 -67.8549 | -23.7876 3825 15.8] -2.6 -6.6 N/A

LAC.POO1 38718 -67.4450 | -23.8281 4307 <10 ] 18.0| -1354 | Cervetto, 2012

Ascotan 1999-2000 - 68.27 -21.72 3956 28 pakoTa DL NormakoTA peLndrtOUStON, 2007

Colchane 1999-2000 - 68,65 -19.28 3965 10 pakoTa DL NormakoTA peLndrtOUStON, 2007

CoIIacagua 1999-2000 - 68.83 -20.05 3990 4 pakoTa DL NormakoTA peLndRtOUStON, 2007

El Tatio 1999-2000 - 68 -22.37 4345 5 pakoTa DL NormakoTA peLndrtOUStON, 2007
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Cuadro 2: Precipitacion prevista 'y
recarga para cuencas topograficas

e hidrogeoldgicas

2020-12-18

Hidrogeologia

C
topografico Cuenca
Superficie total
(km2) 17257 75924
Area de Recarga
Zonas (km2) 14319 69676
Precipitacion (PAGS) 30.7 199.4
(23.4-51.7) (171.4-284.4)
recargar desde
precipitacion (GWR) 1.1 10.0
(1.1-2.1) (9.7-14.6)
Superficie del agua
afluencia (R) 1.6 1.6
(0.5-2) (0.5-2)
Evapotranspiracion
de SdA (ETSDA) 9.5 9.5
(5.6-13.4) (5.6-13.4)
Evapotranspiracion
de
elevacion mds alta
sueldos (ETHighElevSalars) 0 5.0
(1.8-17.8)
Mimacenamiento (AS) -6.8 -2.9
(-11.8--1.5) (-21,0-+9,2)
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1331 Tabla 3: Atributos tabulados y resultados de los anélisis de cloruro de agua subterranea que incluyen

1332  estimaciones de recarga de agua subterranea a partir del método de balance de masa de cloruro.
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oot Potencial
Profundidad a Paisaje
Recargar
Agua Posicién ;
Mecanismo
sencnocincesio Largo.  Lat.  elev. Fecha clgy n/an G180 dzH  3H* ppgg GWR GWR/P
SDA139W-67.988 -23.495 2568  rrimavera primavera en el Efimero  Ppromedio 3209 2227 -80 -569 0.14 86 2,1(1,3-51)2,5(1,6-5,9)
margen de gran w312 207,7231,8-83  -600
cafion 2409112 201,9220,5-7,7 -568
1101713 555,3225,1 -75 -548
1905713 311,6 224,0 -81 -551
1701714 32792120  -86 -580
SDAT40W-68.050 -23.476 2340 185  bien en aluvion Montafa _ Promedio 2773217082 603 T8 05(031,3)2,9(1,87,0)
rrente w312 22482109-80  -624
24/09/12 366,5215,6 -84 -633
10113 31992382  -81 -587
190513 19792032  -83 -566
SDA161W-68.112 -23.771 2338 234 bien en corriente Promedio Efimero 1579.7 9130 -7,8-54,3 15 0,1(0-0,2)0,5(0,3-1,0)
deposito de canal 29/09/12  1650.2 1075.0 -7.6 -54,6
pendiente abajo de 1/12/13 17459 904.9-7.8 -542
perdiendo perenne 13/01/131732.7  779.4-7.9 -538
omente 14/5/131949.4  904.9-7.8 542
1/14/14 1525.9 1001.9  -8.0 -559
18/8/14873.8811.9 -79 -531
SDA186W-67.985 -23.491 2574 217 Bueno, en un depésito Promedio Efimero 228,5215,4-8,2 -582 0.11 66  2,3(1,4-59)3,5(2,2-9,0)
de fans allvuial 1901113 231,3220,1-7,9 -57,9
19/05/13 2257210,8-85 -585
SDA226W-68.137 -23.794 2329 13.3 Promedio Efimero 1339.9 768.5-7.3 -503 17  0,1(0,1-0,2) 0,6 (0,4-1,2)
19/01/14 1457.5  811.6-7.5 -522
18/8/14 1222.3 7255-7,1 -483
SDA227W-68.134 -23.800 2338 25.2 Bueno, enundepssitode  Promedio Efimero 10323 621.5-8.7 -595 17 0,1(0,1-0,3) 0,8 (0,5-1,6)
ventilador allvuial down- 1901714 842,1686,9 -8,6 -580
diente de MNT. 18/8/141222.6 __556,1-8,8 _-60.9
SDA228W-68.136 -23.789 2335 11.6 Bueno, enundepésitode  Promedio Efimero 1107.7 705.5-8.8 -59,8 17  0,1(0,1-0,3)0,7 (0,5-1,5)
ventilador alvuial down- 190114 948,0711,2-9,0 -608
diente de MNT 18/8/14 12674 699.8-8.7 _-588
Bueno, enunallvuial  Effmero
4.7 deptsi devetiadorhaia s
SDA229W-68.118 -23.746 2313 19/0114 12329 8823 -88 -61,1 17 0,1(0,1-0,2) 0,6 (0,4-1,4)
SDA2W  -68.081 -23671 2333 15 bien en el Promedio Efimero 13284 7826 -73 -522 0.11 28 0,2(0,1-0,4)0,6 (0,4-1,3)
abanico aluvial 30/9/11 1983.3 696.2-7.7 -562
pendiente abajo 1/12/121097.1  718.6-8.7 -634
resorte localizado 4/8/121414.2  798.8-86 -656
26/9/12 819,0 916,8-8,6 -61,2
[SDA76W-68.053 23.365 2387 436 oo enndmeme  Montana  Promedio 369,03403-7,3 522 0.15 18 04(02:0,9)22(1,450)
de fans allvuial Frente 13/01/12 354,2301,1-7,3 =522
4312 370,6 3651  -75 -547
110113 38293419 71 -51,3
190513 36843531  -74 -505
SDA84W-68.057 -23.569 2329 9.9 bien en el canal Promedio Efimero 2309.2 1460.1 -82 -584 047 14 0,0(0-0,1) 0,3(0,2-0,7)
depésito abajo- 1401712 2214.0 14465 -83 -593
gradiente de perder w712 28309 1620.1 -82 -60.5
corriente perenne 240912 2197.2 13345 -82 -596
19/05/13  2042.3 1284.0 -79 -562
11/01/13  2259.0 1722.3 -82 -562
9/1/14 23120 13532 -83 -587
SDA85W-68.114 -23.780 2351 231 bien en el canal Promedio Efimero 16326 958.5-8.3 -59.2 15 0,1(0-0,2)0,5(0,3-1,0)
depésito abajo- 14/01/12 1527.8 921.6-83 -605
gradiente de perder 48/12  1867.5 1048.1 -83 -625
corriente perenne 2500912 1576.7 10004 -84 -624
1/12/13 1668.3 957.3-8.2 -576
14/5/13 1483.7 852.0-8.2 -558
1/9/14 1671.4 971.4-83 -565
SDABAW-68.109 -23.791 2373 primavera  Manantial perenne alimentado Arroyo 1/9/141323.1  867.0 -9,2-64,20,10+ 17  0,1(0,1-0,2) 0,6 (0,4-1,3)
efimero en la base de
gran descarga
COL.T008-67.507 -23.885 4261 Sindatos  Ciénaga de gran altitud Difuso Promedio 960.0 652.0 -11.3 -81,1 90  0,8(0,5-1,6)0,9 (0,5-1,8)
30/10/08 9943 692.0 -11.2 -81,2
30/10/08 9256 612.0 -11.4 -80,9
PN.T005.1-67.451 -23.676 4376 311 Ciénaga de gran altitud ~ Difuso Promedio 1220.0 0.0 -11,0 -815 44 0,3(0,2-0,6) 0,7 (0,4-1,4)
26/11/04  1250.0 0.0 -11,0 -802
26/11/04  1220.0 0.0 -109 -81,4
27/11/04__1190.0 0.0 -11.1_-829
PN.T006.1-67.451 _ -23.693 4364 444 Ciénaga de gran altitud__Difuso 27/11/04__1220.0 0.0 -11.1_-82,0 44 0,3(0,2-0,6) 0,7 (0,4-1,4)
PN.T007.6-67.452  -23.692 4361 sindatos  Ciénaga de gran altitud Difuso Promedio 15333 5933 -11.2 -81,7 44 0,2(0,1-0,5) 0,5(0,3-1,1)
9/1/05  1510.0 593.0 -11.2 -798
16/01/05  1540.0  597.0 -11.2 -828
20/01/05__1550.0 590.0 -11.2 -825
PN.T008.2-67.453 -23.677 4374 52.89 Ciénaga de gran altitud Difusa Promedio 1250.0 4347 -11.1 -81,8 44 0,3(0,2-0,6) 0,6 (0,4-1,3)
22/12/04  1260.0 4250 -11.2 -814
16/01/05  1240.0  442.0 -11.2 -820
200105 1250.0 437.0 -11,0 -81,9
PN.T014-67.449 -23.678 4383 Sin datos Ciénaga de gran altitud ___Difuso 29/10/08 1097.1 0,0-11,1-81,7 44 03(0,2:0,7)0,7(0,5-1,5)
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Texto S1.

Calculo de Limites de Precipitacion Mediana, Inferior y Superior.Para incorporar la incertidumbre

En nuestro analisis de precipitacién en el conjunto de datos de precipitacién regional, consideramos 3
instancias de estimaciones de precipitacién. El valor de precipitacién mediana es el conjunto de datos TRMM
2B31 procesado de [Bookhagen y Strecker, 2008), que ya ha sido evaluado con datos pluviométricos en la
regién y se muestra como una buena estimacion de la precipitacién. Para evaluar el sesgo de TRMM 2B31
en esta region, podemos comparar las estimaciones satelitales con los datos de la estacién de la Direccién
General de Aguas (DGA) (Figura S1) en la Figura S2. Los datos especificos de la estacion se proporcionan en
la Tabla 1. Si bien el ajuste entre los datos de la estacién y los de la teledeteccién es muy bueno,
consideramos dos escenarios diferentes para estimar el sesgo de precipitacion. En cada caso, modificamos
la magnitud de la distribucién espacial de la precipitacion utilizando los datos TRMM para calcular los
valores de precipitacion de limite inferior y superior. Una ley de potencia se ajusta a los datos en la region
del mayor desajuste (< 75 mm/afio) en el conjunto de datos TRMM. Las funciones que se ajustan a los
limites inferior y superior se utilizan para calcular un mapa de precipitacion modificado y para los calculos
correspondientes del balance hidrico. Para ambos limites para valores superiores a 75 mm/afio,
simplemente volvemos a los datos TRMM 2B31. Estas estimaciones capturan mas del 100% de la variacion
en las estimaciones de precipitacion.

Texto S2.

Métodos ampliados de estimacion de la evapotranspiracién

Esta ecuacidn, en la que PET[mm] = 4367[m]-(0,59*elevacién del suelo[m]), fue desarrollada
porhouston[2006a] basado en la evaporacién en bandeja de 12 estaciones meteorolégicas. Esta
ecuacion se aplicé a 30 mzresolucién Radidmetro Avanzado de Emisién Térmica y Reflexién Espacial
(ASTER) Modelo de Elevacion Digital Global (GDEM) para calcular PET cuadriculado para la regidn. Los
poligonos que delimitan los limites de los lagos y salares de agua dulce se construyeron manualmente
con base en las imagenes de Landsat, y se aplicaron estimaciones de PET a las zonas permanentes de
descarga (salares y lagos de agua dulce). El PET medio (mm/afio) para cada poligono (mz2) se utiliza
para derivar una PET estimada de cada salar o lago de gran elevacién (ma3/s) (Figura S3y Tablas S2 'y
S3). Para determinar la evapotranspiracion real (AET), comparamos nuestras estimaciones de PET con
las estimaciones de AET publicadas para SAA [Mardones, 1986; kampf y tyler, 2006] y Salar de
Pedernales [Johnson et al., 2010]. El AET anual medio es aproximadamente el 2 % del PET parala D
inferiorsdaestimacion (5,6 ms/s) y el Salar de Pedernales, y el 8% de la parte superior Dsdaestimacion
(22,7 m3/s). Conservadoramente, por lo tanto, consideramos que AET podria variar de 0.5 a 8% de PET
para



salares en la regién dependiendo de la profundidad del nivel freatico y otros factores.
Suponemos que AET es el 80% de PET para Miniques y Miscanti Lakes (conductancia especifica
entre 7.780 y 10.640 pS/cm).

Texto S3.

Evaluacién del impacto de la concentracion de cloruro en la precipitacién y la magnitud de la precipitacion
en los calculos de recarga de balance de masa de cloruro.Inspeccionando la ecuacién 3 en el

manuscrito demuestra que tanto la precipitacién total como la concentracién de cloruro tienen un
impacto positivo en la cantidad prevista de recarga de agua subterrdnea. Ademas, al establecer el
término Clw(cloruro de la meteorizacion de las rocas) a cero, también podemos aumentar la recarga
de agua subterranea. Aqui, consideramos las fuentes de incertidumbre en la relacién precipitacion-
recarga derivada en el método de balance de masa de cloruro utilizando la precipitacién media
(descrita en S1) y una concentracién promedio de cloruro de 8 mg/L y el limite superior de
precipitacién y una concentracién alta de cloruro. (16 mg/L) sin aporte de Cl proveniente de la
meteorizacién de rocas. Las estimaciones de recarga de precipitacion resultantes calculadas para
nuestras muestras de agua subterranea descritas en el texto se muestran en la Figura S5 junto con
una ley de potencia que se ajusta a los datos. Las cantidades estimadas de recarga de precipitacion,
para las concentraciones de cloruro observadas tanto en el agua subterranea como en la
precipitacién, caen a lo largo de una distribucidn que se ajusta bien a una sola ley de potencia. Por lo
tanto,

Texto S4.

Huella de Agua Subterranea y Relacion de Napa Freatica.La huella de agua subterranea [Gleeson y
Alabama., 2012] de SdA, considerando solo la descarga no antropogénica, es de 5 a 21 veces mas grande
que la cuenca hidrografica topografica (Texto S4, Figura S6 y Tabla S5), que se ubica entre las huellas mas
grandes de acuiferos estudiados en el mundo. Esto es especialmente significativo ya que los calculos de
Gleeson et al. (2012) se basan predominantemente en las tasas de descarga antropogénica. La relacién de
descarga a recarga (Qr:R; [Schaller y Fan, 2009]), una métrica de si una cuenca es importadora o exportadora
de agua subterranea, indica que la cuenca hidrografica topografica, con una relaciéon Qr:R de 4,9-19,9, es
una importante importadora de agua subterranea. La entrada moderna de aguas subterraneasy
superficiales a SAA equilibra razonablemente las bajas estimaciones de evapotranspiracion; sin embargo,
GW modernorcHdentro de la cuenca hidrografica topogréfica por si sola no puede explicar la magnitud de
estos flujos. Modificamos la huella de agua subterranea

calculo [Gleeson et al., 2072], para incluir la extraccion de agua subterranea solo de fuentes naturales
(evapotranspiracion) para aproximar el area requerida para soportar las tasas de descarga. La huella de
agua subterranea (GF) se puede describir de acuerdo conGleeson et al.[2012] por GF = A[ET/(GWR-R)],
donde A es el area de interés, ET es la tasa de extraccién de agua subterranea, GWR es la tasa de recarga y
R es el caudal base. Para la cuenca topografica SdA, calculamos una huella de agua subterranea de
87,850-365,121 kmz, 0 5-21 veces el area de la cuenca hidrografica topografica. El rango se basa en la
mediana de GWRy los rangos superior e inferior de estimaciones razonables de ET.

Calculamos la relacién del nivel freatico (WTR) para la cuenca topografica de SdA siguiendo los
métodos descritos enHaitjema y Mitchell Bruker{2005] y Gleeson et al[2011]. El WTR es un criterio
adimensional que describe si el nivel freatico es probable (1) controlado topograficamente donde el
nivel freatico sigue la topografia, o (2) recarga controlada donde el agua



la mesa esta desconectada de la topografia y existe un gran potencial para el flujo entre cuencas. El WTR

es definido por ()= (2 ), con las abreviaturas explicadas enGleeson et al.,

[2011], donde un logaritmo mas positivo (WTR) sugiere niveles freaticos controlados por topografia y un logaritmo
mas negativo (WTR) sugiere niveles freaticos controlados por recarga. Estimamos un rango de log(WTR) para la
cuenca de -3.6 a -5.3, lo que sugiere una capa freatica fuertemente controlada por la recarga similar a la del arido

suroeste de los Estados Unidos [G/eeson et al., 2012].

Texto S5.

Calculos de tiempo de respuesta dinamica.El tiempo de residencia de un sistema se iguala a su tiempo de
respuesta utilizando un modelo de caja simple de un sistema acuifero para calcular el tiempo de plegamiento
electronico o el tiempo para reajustarse a las nuevas condiciones de contorno. La estimacion del tiempo de
residencia anterior no tiene en cuenta la dinamica de la respuesta hidraulica del sistema (es decir, cémo se
propagan los cambios en la cabeza hidraulica desde la meseta hasta la cuenca). El tiempo de respuesta dindmico

(Tau_pres) de un acuifero homogéneo unidimensional puede ser

L2 [2S
TDRes= T

aproximado como D bK,donde L es una longitud caracteristica del sistema de flujo

p- Kb

(tomada aqui como la longitud méaxima de una trayectoria de flujo), D es la difusividad hidraulica ’
K es la conductividad hidrdulica, b es el espesor del acuifero (aqui se supone que es de 500 m) y S es el coeficiente

de almacenamiento del acuifero.



AGages wnth sufﬁcuent data 1998-2009
A Gages with insufficient data

Figura S1.Estaciones meteorolégicas en la Regién de Antofagasta, Chilecon datos suficientes del periodo
1998-2009 (tridngulos rojos) y estaciones con medidas discontinuas o discontinuas (tridngulos negros). Todas las
estaciones son mantenidas por la Direccién General de Aguas (DGA) del Gobierno de Chile, con la excepcién de
SCL Planta que ha sido mantenida por la Sociedad Chilena de Litio/Rockwood Lithium, Inc/Albermarle.
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Figura S2. Comparacion de datos de pluviémetros con estimaciones de precipitacién detectadas remotamente.Precipitacién

anual promedio de 1998 a 2009 calculada a partir de mediciones brutas mensuales de DGA
(http://snia.dga.cl/BNAConsultas/informes ) y una medicién de la estacién meteorolégica Sociedad Chilena de Litio/
Rockwood Lithium Inc. Estimacién de precipitacion TRMM 2B31 a partir del conjunto de datos TRMM 2B31 [Bookhagen y
Strecker, 2008 para sitios en la Regién de Antofagasta, Chile. Las funciones de potencia se ajustan para calcular mapas
de precipitacién de limite inferior y superior para calculos de balance de agua.
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Figura S3. Mapa de PET calculado por la ecuacién (a) en la regiéon del Salar de Pedernales (SdP). El fondo es
un ASTER DEM. Borde SdP modificado dejohnson et a[2010]. El SAP tiene una superficie de 315 kmz, elevacién
promedio de 3356 m snm y PET promedio de 2384 mm/afio (desviacién estdndar de 6 mm/afio).

Figura S4. Huella de agua subterranea conservadora de la cuenca topogréfica SdA.La zona roja es el area topografica
de la cuencay la regiéon sombreada en gris es su huella de agua subterranea inferida basada en una tasa de descarga de
agua subterranea de 5,6 ma/s.
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Figura S5. Relacién precipitacién-recarga a partir de calculos de balance de masa de cloruro.



. . . . Distance Precipitation

M et(;(: ;:l ::)flcal Easting Northing Elevation from SdA Gage TRMM 2B31
WGS84 m asl km mm/year _mm/year

Aguas Verdes 403380 7190650 1600 270 6.7 18.7
Antofagasta 358725 7389982 50 220 2 0.2
Ascotan 575136 7597754 3956 200 66.2 34.9
Ayquina 570227 7536538 3031 140 31.4 56.6
Baquedano 414749 7419946 1032 160 1.5 4.6
Calama 500841 7517409 2260 130 2.8 12.7
Camar 606276 7411224 3020 30 25.9 523
Chiu-Chiu 536440 7529250 2524 140 6.3 38.7
Conchi Embalse 539003 7564490 3010 170 14.5 0.1
Conchi Viejo 528514 7572609 3491 180 28.6 3.7
Cupo 570641 7554915 3600 160 81 86.8
El Tatio 601720 7526160 4320 130 129.7 123.7
Inacaliri 596588 7564208 4100 170 119.8 76.4
Lequena 535139 7605268 3320 210 61 18.7
Ojos San Pedro 568440 7568716 3800 170 58 30.0
Parshall N2 549805 7573477 3318 180 23.1 231
Peine 595346 7381030 2480 20 18.6 20.9
Quillagua 444822 7605629 802 250 0.4 23.0
Quinchamale 541684 7577572 3020 180 18.3 19.6
Rio Grande 585833 7495117 3250 100 58.7 17.9
SCL Plant 569278 7385349 2300 0 15.1 2277
Sierra Gorda 467247 7468888 1616 130 0.9 26.8
Socaire 613485 73011290 3251 40 22.8 31.7
Talabre 613735 7421435 3600 40 54.4 781
Tal-Tal 350886 7189130 9 310 7.5 4.4
Toconao Exp. 602581 7435191 2430 40 21.3 74.3
Toconce 386111 7537991 3350 140 75.6 17.9
Tocopilla 378070 7557678 45 250 1.3 34

Tabla S1. Comparacion de la precipitacién anual promedio entre fuentes de medicion y sensores

remotos de 1998 a 2009 a partir de mediciones de calibre DGA (http://snia.dga.cl/BNAConsultas/informes ) y

una medicién de la estacién meteorolégica Sociedad Chilena de Litio (SCL Planta) con precipitacién

cuadriculada del conjunto de datos TRMM 2B31 [Bookhagen y Strecker, 2008Jpara la Regién de Antofagasta,

Chile.



Surface Average Mean Standard Mean
Salar Area Elevation AET PET Deviation PET AET/PET Reference for

’ 3 3 AET estimate
km m asl m /s mm/year mm/year _m /s %
. 2750 2313 5.6 2999 13 262 2 Mardones, 1986 / DGA, 2010
Salar de Atacama
2864 2313 227 2999 13 272 8 Kampf and Tyler, 2006
Salar de Pedernales 315 3356 0.58 2384 6 24 2 Johnson et al., 2010

Tabla S2. Evapotranspiracién real como fraccién de la derivacion de evapotranspiracién potencial para el
Salar de Pedernales y Salar de Atacama.
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Zone Area Mean PET  Mean AET (m'/s) Zone Area Mean PET  Mean AET (m’/s)
&km’) @m/s) 2% 0.5% 8% &m’) @/s) 2% 05% 8%
13*  82F-02 6.5E-02 6.5E-02 6.5E-02 33  18E-01 3.6F-03 9.0E-04 14E-02

B 128% 78F-01 62E-01 6.2E-01 6.2E-01 12 64E-02 13E-03 3.2E-04 5.1E-03
18 10E-01 2.0F-03 51E-04 8.2E-03 341 19E+00 3.7E-02 9.3E-03 1.5E01
1126 6TEH0 13EO0L 34E-02 54E01 | 229 L2EH0  25E02 61E03 98B0

C 133 72E01 14E-02 3.6E-03 5.8E-02 49  26B-01 53E03 13E-03 2.1E02
149  86F-01 1.7B-02 4.3E-03 6.9F-02 69  3.8F-01 7.6E-03 19E-03 3.0E-02
1.8  7.78-01 15E-02 3.8E-03 6.1E-02 18  10E-01 20FE-03 50E-04 8.0E-03

L 222 14EH00  29E02 72E:03 12601 335 19F+00  3.7E-02 9.3F-03 1.5E01
13.5 88E-01 18F-02 44E-03 70E-02 K 8.0 53E+00 LIE-01 2.6E-02 4.2E-01
296 21EH00  4.2F-02 LI1E-02 1.7E-01 191 L3E+00 25E-02 63E-03 1.0E-01

g 30 22801 43503 LIE03 17E-02 1415 9.3E+00 19E-01 4.6E-02 74E-01
19  LIE-01 23E-03 57E-04 9.1E-03 21 LIE01 23E03 5.76-04 9.1E-03
26  16E-01 33E-03 82E-04 1.3E-02 19  10E-01 20E-03 51E-04 8.1E-03

F 119 &7E-01 1.7B-02 4.4E-03 7.0E-02 21 LIE01 23E03 575-04 9.2E-03
155  92F-01 18F-02 46E-03 73E-02 L 1132 83E00 17E-01 4.2E-02 6.7E-01
83  49E01 9.9E-03 2.5E-03 3.9E-02 10915 8.0E+01 1.6E+00 4.0E-01 64FE+00
714 43EH00 8.6E-02 2.1E-02 3.4E-01 1540 LI1E+01 22E01 54E-02 8.6E-01
392  23EH0 4.56-02 L1E-02 1.8E-01 121  76B-01 15E-02 3.8E-03 6.1E-02

G 06 32E02 64E-04 1.6E-04 2.6E-03 20.8  14F+00  29F-02 7.2E-03 1.1E-01
13 64E-02 13E-03 3.2E-04 52603 M 1194 83EH0 L7E01 4.2E-02 6.7E-01
12 62E-02 12E-03 3.1E-04 5.0E-03 54  29E01 5.7B-03 14E-03 23E-02
1050  5.9E+00  1.2F-01 3.0E-02 4.7E-01 128  69E01 14E-02 34E-03 5.5E-02

g 81 A4SEH0  96E02 24E-02 3801 1157 64E+00 13E-01 3.2E-02 5.1E-01
518 3.0E+00  6.0F-02 L5E-02 2.4E-01 10 5202 10E-03 2.6E-04 4.2E03
0.9  50E02 10E-03 2.56-04 4.0E-03 29  16E-01 32F03 S.0E-04 13E-02
28  15E-01 3.0E-03 7.6E-04 1.2E-02 08 47E-02 94F-04 2.3E-04 3.8F-03
0.6 32E02 64E-04 1.6E-04 2.5E-03 15  82E-02 16E-03 4.1E-04 6.5E-03
1.8  94F-02 19F-03 4.7E-04 7.5E-03 37  21E01 42F03 10E-03 1.7E-02
169  9.1E-01 1.8E-02 4.5E-03 7.3E-02 54 3.0F-01 61F-03 15E-03 24E-02

I 19 10E-01 20E-03 50E-04 80E-03 N 2475 21E+01 4.1E-01 1.OE-01 1.6E+00
0.2  LIE02 22E-04 55E-05 8.8E-04 199 14E+00 28F-02 7.0E-03 1.1E-01
52 3.0E01 60E-03 15E-03 2.4E-02 73 43F01 86F-03 2.2F-03 34E-02
153  95E-01 19E-02 4.8E-03 7.6E-02 05 3.1E02 61E04 1.5E-04 2.5F-03
73 37E01 7.5E-03 1.9E-03 3.0E-02 986 7.IEH00 14E-01 3.6E-02 5.7E-01
3588  2.5E+01  4.9F-01 1.2E-01 2.0F+00 244 1600 3.2E-02 7.9E-03 1.3E01
1205 82F+00 1.6E-01 4.1E-02 6.6E-01 O 1449 98F+00 20E-01 4.9E-02 7.9E-01
04  22E02 43E04 1IE-04 1.76-03 0.6 34E02 68E04 1.7E-04 2.7F-03

;22 LIBOL 22F03 56E-04 9.0E-03 08  41E02 82E04 2.1E-04 33E-03
0.9  47E02 9.3E-04 2.3E-04 3.7E-03 25  14E01 27E-03 6.8E-04 1.1E-02
0.8  4.0E02 7.9E-04 2.0E-04 3.2E-03 0.6 33E02 66E04 1.75-04 2.7F-03
125  69E-01 14E-02 3.5E-03 5.5B-02

Tabla S3. Resumen del tipo de terreno, superficie, evapotranspiracién potencial anual media (PET) y

evapotranspiracion real (AET) para los poligonos de la zona de descarga en todas las cuencas consideradas.Cada

cuenca con letras incluye todas las zonas de descarga acumulativa en las cuencas mas pequefias. Las areas destacadas

en la cuenca B son los lagos Miscanti y Miniques, donde se supone que el AET es el 80 % del PET.
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Variable

Abbreviation

Value

Surface area ( kmz)
Discharge ( 1113/5)
Recharge ( m}/s)

0 3
Baseflow contribution (m /s)

17,257

5.61022.7

1.1
0

. 2
Groundwater Footprint (km)
Groundwater stress mndicator

87,850 to 356,120

Sto21

Tabla S4.Calculos de la huella de agua subterranea para la cuenca topografica SdA. Los valores son especificos de SdA 'y
las variables y los célculos se describen enGleeson et al[2012]. Estimaciones de descarga de Mardones [1986] ykampfy

tyleri2006]. Consideramos un R de 0 consistente con la conceptualizacién mas conservadora del presupuesto de agua.

Description Abbreviation Value

Areal recharge rate (mm/year) R 25
Distance between surface water bodies (km) L 10
Hydraulic conductivity (m/day) K 1to 10
Average vertical extent of groundwater flow system (m) H 100 to 500
Maximum terrain rise (m) d 3700
Constant (unitless) m 8
log Water Table Ratio log(WTR) -3.6t0-5.3

Tabla S5.Relacién de nivel freatico para la cuenca topografica SAA. La tasa de recarga de area promedio se calcula con base
en el raster de GWR presentado en la Figura 3b, y la elevacién maxima del terreno se deriva de un ASTER DEM. Los valores se
aproximan a las propiedades del acuifero a granel para el SdA. Copiamos los valores presentados enGleeson et al[2011] para
la distancia entre cuerpos de agua superficiales y una estimacién mas conservadora para la extensién vertical promedio del

sistema de flujo.
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— y deanlic Head G @mas)) heads (masp) | TORICmen i headlover e
ea
m:;n Constraints Notes
Modern Aoleo Case | Condu Case
Paleo Head of +5 m is estimated
1 2308 2314 2311 2315 <1 <1 Field MeasuredWater Levels based on position relative to Tulan
Wetlands
Paleo Head of +5 m is estimated
2 2310 2315 2311 2315 5 5 Field MeasuredWater Levels based on position relative to Tulan
Wetlands
Rio Tulan deposits showed a rise of
~11 m above currrent levels between
3 2498 2509 2335 2328 20 10 | Perencourtetel SO0TUSN | g 5 ang 3.0k ep, Observed heads
Wetlands based on approximate location of
modern spring disharge
Taraine paleowetland deposits are at
a higher elevation than the Tulan
Betancourt et al,, 2000 - Taranje deposits Taranje deposits date
4 2692 2702 2602 2345 25 15 Wetl;nds between 15.4 and 9.0 ky BP,
Observed heads based on
approximate location of modern
spring disharge
Sdl & SdP are south of Sda, so
approximate elevations are
$prings at Imilac and Punta Negra | projected onto a similar elevation on
Quade et al 2008 - Midpoint east side [where the model
5 2960 2975 2964 2390 180 25 ground elevation between the geometry was derived), note that
Salarde Imilac (2970 m asl) & Salar| Imilac springs are fault controlled
de Punta Negra (2950 m asl) accordingto Quade, Observed heads
based on approximate location of
modern spring disharge
WaterElevations in LA and LAAR
series wells from Anexo G of
6 4210 4240 3980 3342 460 | 350 | CememolemrAWells-lhand | s thesis range from 4208
LAAR wells, Grosjeanet al,, 1995 B )
4216m, Laguna Tuygjito esimtates of
+20-40 m
Water Elevations in PN serieswells
Cervetto (2012) Wells- PN and from Anexo G of Cervetto's thesis
7 4320 4345 4005 3916 460 330 PNAR wells, Grosjean et al,, 1995 range from 4320-4322m, Aguas
Calientes IV +25m
Modern Levels- Salar de Olaroz
Ground elevation is 3900m Paleo high stands of ~ 100 m
8 3900 4000 3993 4008 100 100 (https:/fwwew. orocobre.com/PDF/ | (Grosjean et al,, 1995; Placzek et al,,
MI%62043-101_Te chnical?%20Report 2006, 2013)
Oloroz%20Project.pdf)

Tabla S6.Resultados de simulacién y estimaciones de cabezas hidraulicas modernas y paleo para lugares especificos dentro del

dominio del modelo. Fuentes de estimaciones y notas que las discuten en 2 columnas de la derecha de la tabla.
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